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RESUMÉ 
 
Face à l’augmentation actuelle des pressions anthropiques et climatiques sur les 

réserves d’eau douce, les ressources en eau souterraine sont amenées à être de plus en 
plus sollicitées. En conséquence, la gestion à long terme de ces ressources s’affiche 
aujourd’hui dans les défis majeurs que notre société doit relever. Évaluer l’impact des 
pressions actuelles et futures qui s’exercent ou s’exerceront sur ces ressources passe 
obligatoirement par une évaluation de leur renouvellement, à savoir la recharge. Les 
outils isotopiques, et plus précisément les isotopes stables de la molécule d'eau ont été 
utilisés, dans le cadre de ces travaux de thèse, afin de préciser les mécanismes de 
transport d'eau au sein de la zone non saturée et ainsi estimer la recharge.  

Dans la première phase de ce travail, un nouveau protocole analytique pour la mesure 
de la signature isotopique de l’eau porale par spectroscopie laser a été développé. Ce 
protocole améliore la précision des résultats tout en diminuant le temps d’analyse 
nécessaire. Il a ainsi été possible, à l’échelle de la matrice de sol, de démontrer l’effet de 
la granulométrie sur la signature isotopique mesurée. Cet effet pouvant apporter une 
variabilité supérieure à celle associée à la saisonnalité du signal des précipitations 
observées, ces résultats soulignent la nécessité de prendre en compte l’analyse 
granulométrique lors de l’interprétation des profils isotopiques.  

Un code de calcul numérique prenant en compte l’évolution des isotopes stables de la 
molécule d’eau, depuis les précipitations jusqu’aux eaux souterraines, incluant le 
fractionnement isotopique lié à l’évaporation a été développé pour quantifier la recharge. 
Il est basé sur l’utilisation, sur une colonne 1D, du modèle hydrogéologique déterministe 
Metis développé à MINES ParisTech. Les isotopes stables de la molécule d’eau se sont 
avérés être des outils puissants pour contraindre, par modélisation inverse, les valeurs des 
paramètres hydrodynamiques nécessaires pour décrire et prédire le transport d’eau et de 
solutés dans la zone non saturée. En effet, à partir d'un cas synthétique, ces travaux ont 
démontré qu'une estimation fiable de la recharge est possible à partir uniquement d’un 
profil de composition isotopique de l’eau porale et d’un profil de teneur en eau, i.e. en 
s'affranchissant de tout suivi temporel continu. L'approche a été validée sur deux sites 
d’étude au Québec. Aussi, l'étude du cas synthétique a permis de démontrer que l’ajout 
d’un suivi mensuel de la composition isotopique de l’eau porale à une seule profondeur 
apporte, pour l’inversion, autant d’informations qu’un suivi continu de la teneur en eau 
à différentes profondeurs et permet au modèle de mieux reproduire la recharge à un pas 
de temps journalier. Ainsi, le développement de nouvelles méthodes d’échantillonnage de 
la composition isotopique de l’eau au sein de la zone non saturée a été entrepris dans cet 
objectif, et testé sur l’impluvium d’Evian afin de préciser l’évolution de la recharge en 
fonction de l’altitude.  

Enfin, l'étude d'un petit bassin versant situé au Sud du Québec a mis en évidence 
l'intérêt d'utiliser les isotopes stables de la molécule d'eau pour caractériser la variabilité 
des mécanismes de transport d'eau au sein de la zone non saturée dans les travaux de 
modélisation réalisés à plus large échelle que celle du profil de sol.  
 

 

Mots clés : hydrogéologie, isotopes stables de l'eau, recharge, zone non saturée, 
modélisation numérique. 



 xxi 

ABSTRACT 
 
Due to modern increase in anthropogenic and climatic pressures on freshwater 

resources, groundwater resources are being more and more solicited. The long-term 
management of these resources is one of the major challenges facing our societies. 
Understanding the renewal of groundwater resources, i.e recharge, is necessary to ensure 
a sustainable water resources management. In order to identify the processes, seasonality 
and variability of recharge, this PhD project aims at understanding the mechanisms of 
water transport within the unsaturated zone using water stable isotopes.  

A new analytical protocol for the measurement of the isotopic signature of pore water 
by laser spectroscopy was developed. This protocol improves the accuracy of the results 
while reducing the necessary analysis time. It was thus possible, at the scale of the soil 
matrix, to demonstrate the effect of the particle size on the measured isotopic signature. 
Since this effect may be greater than the seasonal variability of the observed signal in 
precipitation, these results underline the need to take granulometric analysis into account 
when interpreting isotopic composition profiles. 

A numerical calculation code taking into account the evolution of stable isotopes of 
water, from precipitation to groundwater, including isotopic fractionation linked to 
evaporation, was developed in the framework of this project to estimate the recharge. It 
is based on the use, on a 1D column, of the Metis hydrogeological model developed at 
MINES ParisTech. Stable water isotopes were shown to be powerful tools for 
constraining, by inverse modeling, the values of hydrodynamic parameters needed to 
describe and predict the transport of water and solutes in the unsaturated zone. A 
realistic estimate of the recharge is thus possible from a single depth profile of both pore 
water isotopic composition and water content. The approach was validated on two study 
sites located in Quebec. Also, this work showed that the addition of a temporal 
monitoring, even discontinuous, of the isotopic composition of the pore water at a single 
depth, provides, for the inversion, as much information as a continuous monitoring of the 
water content at different depths and is helpful to improve  the daily evolution of the 
recharge. The development of new methods for sampling the isotopic composition of 
water within the unsaturated zone was undertaken for this purpose and tested on the 
Evian impluvium in order to specify the evolution of the recharge as a function of 
elevation. 

Finally, the study of a small watershed located in southern Quebec highlighted the 
interest of using stable isotopes of the water molecule to characterize the variability of 
water transport mechanisms within the vadose zone in soil models on a larger scale than 
that of the soil profile. 
 
Keywords : hydorgeology, water stable isotopes, recharge, unsaturated zone, numerical 
modeling. 
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Chapitre 1 

Introduction générale  

Au cours du 20ème siècle, les volumes d’eau prélevés pour satisfaire le besoin en 

eau potable et les activités industrielles et agricoles ont considérablement augmenté 

(Custodio, 2002 ; Petit, 2004). La croissance démographique, l’urbanisation, 

l’ industrialisation, la hausse de la production et de la consommation, exercent une 

pression toujours plus importante sur la ressource en eau. Par ailleurs, la continuelle 

augmentation des concentrations de gaz à effet de serre dans l’atmosphère modifie 

considérablement les caractéristiques climatiques mondiales et locales, notamment la 

température et les précipitations (IPCC, 2007). Ces changements ont un rôle sur 

l’état quantitatif et qualitatif des ressources en eau déjà perceptible sur les eaux de 

surface (Velázquez et al., 2013 Kundzewicz and Döll, 2009, Delpla et al., 2009). 

L’eau souterraine offre souvent une alternative viable aux ressources de surface déjà 

fragilisées afin de subvenir à l’alimentation en eau domestique et à l’agriculture 

(Jakeman et al., 2016). En conséquence, la problématique de surexploitation des 

ressources en eau souterraine est un sujet prégnant (Kavalanekar et al., 1992; 

Esteller and Diaz-Delgado, 2002; Wada et al., 2010 ; Shamsudduha et al., 2012; 

Haacker et al., 2015) et la gestion durable des aquifères l’un des défis majeurs que 

notre société doit relever (Folke et al., 2005; Maimone, 2004; Taylor et al., 2013). 

La notion de gestion durable d’un système naturel a été définie en 1987 par la 

Commission Mondiale sur l’Environnement et le Développement (Brundtland, 1987) 

comme « un développement qui permet de répondre aux besoins du présent sans 

compromettre la possibilité pour les générations à venir de satisfaire les 

leurs ».  L’exploitation des ressources en eau souterraine est qualifiée de durable 

lorsque la quantité d’eau prélevée pour répondre aux besoins actuels est réalisée en 

s’assurant que les conséquences liées à cette exploitation sont « acceptables » sur le 

long terme au regard de l’état quantitatif du stock et des milieux qui en dépendent 
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(Loáiciga, 2002). Prévoir la durée d'une exploitation et le débit à lui associer passe 

par une évaluation de la ressource renouvelable c'est-à-dire de la recharge. Cette 

connaissance est en effet indispensable pour définir une limite d'exploitation et 

garantir la pérennité de cette dernière (Filippi et al., 1990).  

En raison de la complexité du milieu naturel et de la dynamique du système, la 

modélisation hydrodynamique est de plus en plus utilisée pour, d’une part, fournir 

non seulement le taux de recharge, mais aussi la répartition de la recharge au sein de 

la zone étudiée, et d’autre part, permettre grâce à sa capacité prédictive, de mener à 

bien des projets d'évaluation des ressources en eau. A l’heure actuelle, les modèles 

utilisés reposent souvent sur des hypothèses simplificatrices relatives à la variabilité 

spatiale de la recharge et aux processus d'écoulement et de transport au sein de la 

zone non saturée. Réalisant les limites de ces approches pour des applications 

opérationnelles complexes réelles, nous avons besoin de doter de meilleures assises 

physiques les modèles hydrodynamiques afin d’obtenir une meilleure caractérisation 

actuelle de la recharge. Cette meilleure caractérisation actuelle de la recharge est 

indispensable à l’anticipation de son évolution future dans un contexte de 

modification des conditions du milieu (climat, végétation). L’ensemble des travaux 

présentés ici est centré sur l’utilisation des isotopes stables de la molécule d’eau afin 

d’améliorer notre compréhension des flux d’eau dans le continuum atmosphère – 

plante – sol – eau souterraine, et ainsi préciser, dans les modèles hydrodynamiques 

déterministes, les mécanismes d’écoulement au sein de la zone non saturée utilisés 

pour déterminer la variabilité de la recharge.  

1.1 La recharge 

1.1.1 Définitions et concepts 

Lerner, (1997) a défini la recharge comme un apport d’eau externe de toutes 

origines, à un aquifère. Cette définition comprend la recharge en tant qu’élément 

naturel du cycle hydrologique, appelée recharge « naturelle » et la recharge induite 

par l’homme, appelée recharge « artificielle », d’abord définie par Todd (1956) 



1.1 La recharge 3 

 

 

comme la quantité d’eau bénéficiant aux réservoirs d’eau souterraine via les 

dispositifs artificiels, puis par Flint et al. (2002), comme l’introduction d’eaux 

extérieures dans une formation aquifère par leur transit dans la zone non saturée à 

travers des bassins d’infiltration, aménagements des cours d’eau etc.  

La recharge naturelle peut être « diffuse » ou « locale ». La recharge « locale » 

(ou « indirecte ») s’effectue par l’infiltration des eaux de surface (lacs, cours d’eau) à 

travers la zone non saturée. La recharge « diffuse » s’effectue par infiltration des 

précipitations à travers la zone non saturée (Lerner et al., 1990). Cepndant, la plus 

grande partie de l’eau provenant des précipitations qui s’infiltrent dans le sol est 

stockée en surface puis retournée dans l’atmosphère par évapotranspiration et, de ce 

fait, ne constitue pas de la recharge diffuse (Alley, 2009).  

Le terme recharge est employé dans cette thèse pour désigner la notion de 

« recharge naturelle diffuse ». Plus précisément, la notion de « recharge naturelle 

potentielle diffuse » qui représente la quantité d’eau infiltrée ayant percolé au-delà 

du niveau racinaire. Ce terme « recharge potentielle » vient se rajouter en opposition 

au terme « recharge réelle » implicite dans la définition de Lerner (1977). Si le 

transfert d’eau au sein de la zone non saturée est conservatif et s’effectue 

essentiellement selon un mouvement descendant, i.e. depuis la surface du sol vers 

l’aquifère, la migration d’eau depuis l’aquifère vers l’atmosphère, pour les besoins 

évapotranspiratoires, est alors limitée ; « recharge potentielle » et « recharge réelle » 

sont identiques d’un point de vue quantitatif, et se distinguent seulement par le 

temps de transit dans la zone non saturée (Besbes et De Marsily, 1984). Néanmoins, 

certains dispositifs mis en place par l’Homme, comme par exemple les drains, 

peuvent limiter l’ infiltration d’eau, et dans ce cas, « recharge potentielle » et 

« recharge réelle » ne peuvent être considérées comme équivalentes d’un point de vue 

quantitatif (De Vries et Simmers, 2002).  

La recharge est considérée comme l’un des processus hydrologiques les plus 

difficiles, complexes et incertains à déterminer car elle dépend d’une grande variété 

de facteurs tels que le climat, la topographie, la végétation, et le type de sol (Dripps 
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and Bradbury, 2009) et présente ainsi une variabilité spatiotemporelle importante. 

L’objectif principal de ces travaux de thèse étant d’améliorer la compréhension de la 

variabilité spatiotemporelle de la recharge, il est important de préciser la notion 

d’échelle à laquelle on se réfère lorsque l’on emploie le terme variabilité.  En effet, 

« échelle d’observation du processus », définie par la limite des contraintes 

techniques et logistiques de l’instrumentation (Blöschl et Sivapalan, 1995), et 

« échelle d’un processus », définie comme l’échelle à laquelle a lieu un phénomène 

naturel, sont différentes. Dans le cadre de ces travaux, la variabilité de la recharge 

est considérée à l’échelle d’observation du processus et s’étend ainsi spatialement de 

l’échelle locale à l’échelle du bassin versant ; temporellement de l’échelle saisonnière 

à pluriannuelle.  

1.1.2 Méthodes d’estimation de la recharge et échelles 
spatiotemporelles 

La recharge, telle que définie dans ces travaux, peut être mesurée in situ à partir 

d’appareils placés au sein de la zone non saturée appelés lysimètres. Ces dispositifs, 

cylindriques, collectent la totalité de l’eau s’infiltrant à travers leur surface, et 

permettent ainsi une mesure de la recharge à haute fréquence temporelle (à partir de 

la minute (Scanlon et al., 2002)) sur des surfaces allant de 100 cm2 (Evett et al., 

1995) à environ 300 m2 (Ward and Gee, 1997). Néanmoins, l’ installation de 

lysimètres est couteuse et nécessite un investissement en temps de maintenance 

conséquent. De ce fait, l’approche est utilisée afin d’obtenir des mesures de recharge 

très locales. Pourtant, l'échelle du bassin versant demeure incontournable pour la 

recharge ; elle constitue une emprise spatiale cohérente pour aborder les questions 

relatives à la gestion de l'eau et à la prise de décisions opérationnelles sur un 

territoire (Gril and Dorioz, 2004). Ainsi, depuis de nombreuses années, des méthodes, 

ne nécessitant que des données hydrologiques couramment disponibles, sont 

développées afin d’obtenir, de façon indirecte, les meilleures estimations possibles de 

la recharge (Scanlon et al., 2002). Ces méthodes peuvent être à base physique, 

numérique ou géochimique.  
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1.1.2.1 Les méthodes physiques 

Les méthodes physiques d’évaluation indirecte de la recharge reposent sur la 

mesure ou l’estimation de paramètres physiques du sol. La « Water Table 

Fluctuations » (WTF), basée sur l’utilisation des fluctuations des niveaux 

piézométriques et la détermination de la porosité effective, i.e. le volume d’eau 

mobilisable par gravité, est la méthode physique la plus largement appliquée 

(Scanlon et al., 2002). La recharge R [L.T-1] y est calculée comme suit (équation 1.1) 

sur plusieurs années grâce à la disponibilité de chroniques 

piézométriques relativement longues (50 ans et plus):  

 
 

 

Avec : Sy : porosité effective équivalant en pratique au coefficient d’emmagasinement 

d’un aquifère à nappe libre [-] 

h : hauteur piézométrique [L] 

t : temps [T] 

L’incertitude sur l’estimation de la recharge produite par cette méthode est liée 

d’une part à la précision limitée avec laquelle la porosité effective peut être 

déterminée, et d’autre part, à l’hypothèse principale qui la sous-tend : 

l’augmentation du niveau piézométrique est liée uniquement à la composante 

verticale de la recharge (et non e.g. à une différence de pression aux limites ou un 

arrêt de pompage). Aussi, cette méthode est capable d'estimer la recharge 

uniquement lorsqu’une élévation du niveau piézométrique se produit. Pourtant la 

recharge peut se produire même lorsque les chroniques piézométriques montrent que 

les niveaux d'eau sont en baisse. Cela signifie simplement que le taux de recharge est 

inférieur au taux de prélèvement dans la nappe phréatique. De même, si le taux de 

recharge est égal au taux de prélèvement, il n’y a aucun changement du niveau 

piézométrique et la méthode WTF ne prédit pas de recharge (Healy and Cook, 2002). 

Δt
Δh

SR y=  

 

 

(1.1) 
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Des informations sur les autres méthodes physiques (e.g. décomposition des 

hydrogrammes) sont contenues dans des références telles que Sharma (1986), 

Simmers (1988), Lerner et al. (1990), De Vries and Simmers (2002) ou Scanlon et al. 

(2002) qui en proposent une synthèse. Ces méthodes fournissent une intégration 

spatiale et temporelle de la recharge mais ne permettent, actuellement, que 

d’identifier partiellement la variabilité spatiotemporelle de la recharge due aux 

hétérogénéités de sols, couverts végétaux et topographie de la zone étudiée (Scanlon 

et al., 2002). Pourtant, comprendre la variabilité spatiotemporelle des flux infiltrés 

est essentiel pour pouvoir prévoir l’évolution de la ressource en eau, en terme de 

quantité et aussi de qualité.  

1.1.2.2 Les méthodes numériques 

Les méthodes numériques, i.e. les modèles hydrodynamiques, sont utilisés de 

manière croissante pour la détermination de la recharge car ils s’appliquent à 

contraindre non seulement le taux de recharge, mais aussi la distribution de recharge 

au sein de la zone étudiée. L’évaluation de la variabilité spatiale et temporelle de la 

recharge par les modèles hydrodynamiques repose, d’une part sur l’identification des 

diverses entrées spatiales du modèle et d’autre part, sur des approches de calculs 

basées sur le bilan hydrique pour créer la dimension temporelle de la recharge. Les 

entrées spatiales sont les entités hydromorphologiques (Salama et al., 1993) définies, 

entre autres, par le type de sol, le type d’occupation du sol et la topographie, à partir 

de l’utilisation de Système d’Information Géographique (SIG).  

L’équation du bilan hydrique (Thornthwaite and Mather, 1955) est présentée ci-

dessous (équation 1.2) :  

 

 

 

Avec : P : précipitations et irrigation [L.T-1]  

ET : évapotranspiration réelle [L.T-1]  

I : recharge [L.T-1]   

ΔSRETPI ±−−=  (1.2) 
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ΔS: variation du réservoir d’eau du sol [L.T-1]   

R : ruissellement [L.T-1]   

 

 

Figure 1.1- Schéma représentatif du bilan hydrique. Encadrés en bleu les termes qui sont mesurés 
directement sur le site d’étude ou à proximité du site d’étude. Encadrés en rouge les termes qui sont 
estimés (modifié d’après Chorover et al., 2007). 

Si les pluies sont le plus souvent mesurées, ce n’est généralement pas le cas pour 

les autres termes du bilan (Figure 1.1):  

- L’évapotranspiration, combinaison entre l’évaporation directe depuis une surface 

humide, et l’eau consommée ou transpirée par la végétation, n’est que très rarement 

directement mesurée. De ce fait, plusieurs modèles, plus ou moins complexes, ont été 

développés afin d’estimer l’évapotranspiration. Xu and Chen (2005) ont comparé 

l’évapotranspiration calculée à partir de 7 modèles différents : « CRAE » (Morton, 

1983), « AA » (Brutsaert and Stricker, 1979), « GG » (Granger, 1989), 

Thornthwaite (Thornthwaite, 1948), Hargreaves (Hargreaves and Samani, 1982), 
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Makking (Makking, 1957), et Priestley–Taylor (Priestley and Taylor, 1972). Ils ont 

ensuite utilisé les valeurs obtenues dans un bilan hydrique de surface pour calculer la 

recharge. Leur étude montre que selon le modèle choisi, la recharge annuelle moyenne 

calculée varie jusqu’à 30%.  

- Le ruissellement, défini par (Hillel, 1974) comme « la part de la pluie qui n’est 

pas absorbée par le sol et qui ne s’accumule pas à la surface mais qui s’écoule dans le 

sens de la pente », se déclenche lorsque l’intensité des pluies est supérieure aux 

capacités d’infiltration des sols, majorée des capacités de stockage des dépressions 

(détentions superficielles) (Martin et al., 1997). Il s’agit d’un processus extrêmement 

variable selon l’échelle spatiale considérée et les conditions locales (i.e. 

caractéristiques du sol de surface et d’une éventuelle litière végétale, abondance et 

intensité des pluies, type de couvert végétal, rugosité, longueur et inclinaison de la 

pente, etc. Fournier, 1960). A l’échelle de la parcelle, il est souvent négligé lors du 

calcul du bilan hydrique. Pourtant, sur des parcelles cultivées, il peut représenter 

jusqu’à 50% de la lame d’eau précipitée (Albergel et al., 1991). A l’échelle du bassin 

versant, le plus souvent, il est estimé à partir d’un coefficient de ruissellement défini 

en fonction du type de sol, du type d’occupation du sol et de la pente d’après des 

grilles de valeurs empiriques disponibles dans la littérature (e.g. American Society of 

Civil Engineers, 1969). Pour les bassins versants hétérogènes, il est possible de 

pondérer plusieurs coefficients de ruissellement par les surfaces correspondantes, afin 

d’obtenir le coefficient de ruissellement moyen du bassin versant (Galvão et al., 

2018). 

- Le stock d’eau, ou réserve d’eau, localisé dans la partie du sol colonisée par les 

racines, sert essentiellement à permettre l’évaporation et la transpiration des plantes 

en l’absence de précipitations (Cosanday, 1975). Là encore, ce terme n’est 

généralement pas directement mesuré mais évalué en fonction de la texture du sol 

(e.g. Appui technique aux irrigants d’Aquitaine).  

Dans la littérature, coexistent deux approches de modélisation pour la recharge au 

sein des modèles numériques : l’approche paramétrique (dite boîte noire ou boîte 
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grise) et l’approche déterministe (dite boîte blanche) (Shaw, 1983). Les modèles 

paramétriques mettent en relation les sorties du système modélisé (e.g. niveau 

piézométrique, débit des rivières, concentration d’un traceur) avec une ou plusieurs 

variables d’entrée (e.g. pluie, évapotranspiration, concentration d’un traceur) par 

l’intermédiaire de fonctions paramétrées (Maloszewski 1994, 1996). Ces fonctions 

paramétrées peuvent être totalement empiriques (e.g. les modèles GR (Perrin et al., 

2003, 2007) qui reproduisent la relation pluie-débit et fournissent ainsi une estimation 

de la recharge indirectement à partir de la mesure des débits), on parle alors de 

modèle « boite noire » ;  ou basées sur la réduction de l’ensemble des processus 

physiques du système à quelques lois mathématiques (e.g. les « piston-flow model »,  

récemment utilisés par Barbecot et al. (2018) afin de simuler l’évolution spatiale 

(profils verticaux) de la composition isotopique de l’eau porale et ainsi estimer la 

recharge), on parle alors de « boîte grise ». Au sein de ces modèles les flux d’eau sont 

représentés de façon conceptuelle et la recharge obtenue indirectement. Les modèles 

déterministes sont basés sur le postulat que les réactions d’un système sont 

gouvernées par des lois physiques qu’il est possible de formuler explicitement (Kresic 

2007). Ces modèles simulent le mouvement de l'eau, à travers la zone non saturée, 

depuis la surface du sol jusqu'à la nappe phréatique (e.g. modèles basés sur l'équation 

de Richards : logiciel Hydrus, Simunek et al., 2008 ; HydroGeoSphere, Therrien et 

al., 2010 ) et proposent donc une estimation directe de la recharge.   

Dans le cas où l’estimation de la recharge est indirecte, l’équation du bilan 

hydrique est utilisée pour estimer, par approche résiduelle, la recharge : tous les 

termes du bilan hydrique à l’exception de la recharge (précipitation, interception, 

ruissellement, évaporation, transpiration), sont mesurés ou estimés, et la recharge est 

définie comme égale au résiduel. Cette approche présente donc pour inconvénient 

principal de proposer une quantification de la recharge dont la justesse dépend de la 

précision de l’estimation des autres composantes du bilan hydrique (Scanlon et al., 

2002). Aussi, le ruissellement de subsurface, c’est à dire à l’ensemble des écoulements 

latéraux se produisant lorsqu’il y a infiltration peu profonde de l’eau dans le sol, ne 
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peut être pris en compte. Or, sur certaines zones des bassins versants, ce type 

d’écoulement, ne contribuant pas à la recharge, peut être prépondérant. 

Dans le cas où l’estimation de la recharge est directe, les termes du bilan hydrique 

sont utilisés comme condition limite supérieure pour calculer la recharge. Comme les 

modèles utilisant cette approche permettent de simuler les flux d’eau au sein de la 

zone non saturée, ils s’affranchissent des problèmes inhérents à l’approche indirecte 

lors de l’estimation de la recharge tout en tenant compte des différents types 

d’écoulements (e.g. logiciels Hydrus, MODFLOW, FEFLOW, HydroGeoSphere). 

Néanmoins, une mauvaise définition des conditions limites (par exemple les 

précipitations) affecte la qualité de l’ajustement des paramètres du modèle et ainsi 

l’estimation de la recharge (Peters-Lidard et al., 2008).  

En effet, les modèles s’adaptent aux particularités du comportement hydrologique 

de la zone étudiée au travers de leurs paramètres, plus ou moins nombreux selon leur 

degré de complexité. Pour pouvoir appliquer utilement ces modèles, il est donc 

indispensable d’avoir une très bonne connaissance de ces paramètres qui 

caractérisent le système (Martin and Frind, 1998). De la précision des estimations 

des paramètres dépend la qualité des modèles et des prédictions que l'on peut en 

attendre pour la recharge.  

Ainsi, l’échelle spatiale et temporelle de l’application du modèle est conditionnée 

d’une part, par la disponibilité des données observées sur la zone d’étude considérée 

et d’autre part, par la complexité du modèle. En effet, plus le modèle est complexe, 

plus le nombre de paramètres nécessaires à estimer est important, plus la zone 

d’étude est restreinte en général. Les modèles basés sur l’approche directe, seuls 

proposant un calcul de la recharge, se limitent souvent à des simulations surfaciques 

à petite échelle (moins de 100 m2) et à des écoulements unidimensionnels dans la 

zone non saturée, alors que les modèles qui proposent une estimation de la recharge 

indirecte sont utilisés à plus grande échelle (Scanlon et al., 2002).  
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1.1.2.3 Les méthodes géochimiques 

Les méthodes géochimiques utilisent la variation dans le temps et l’espace, 

d’éléments relativement inertes et solubles présents dans l’eau, appelés traceurs, afin 

de suivre, au sein de la zone non saturée, le déplacement de l’eau et ainsi déterminer 

la recharge (Figure 1.2). Les traceurs peuvent être soit naturels, i.e. naturellement 

présents dans l’eau (e.g. l’ ion chlorure), soit artificiels, i.e. ajoutés artificiellement 

(e.g. le colorant uranine) pour rendre apparent et observable le déplacement de l’eau 

souterraine entre un point d’origine et un (ou plusieurs) point(s) de détection 

(Castany et Margat, 1977). 

 

Figure 1.2- Exemple schématique de détermination de la recharge à partir de l’injection d’un traceur au 
sein de la zone non saturée. La teneur en eau mesurée est représentée en trait noir et la concentration 
du traceur en gris (modifié d’après Koeniger et al., 2016). 

En supposant l’écoulement au sein de la zone non saturée vertical, et toute l’eau 

mobilisable, la recharge R [L.T-1] peut être estimée, sur un intervalle de temps donné, 

en intégrant les variations de teneur en eau mesurée, sur la distance parcourue par le 

traceur durant cet intervalle de temps (Leibundgut et al. 2010) :  
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Avec :  θ : teneur en eau volumique [-] 

z0 : profondeur d’injection du traceur (Figure 1.2) [L] 

z1 : profondeur d’observation du pic de concentration (Figure 1.2) [L] 

t : temps écoulé entre l’application du traceur et l’échantillonnage [T] 

L’utilisation de traceurs à pour principaux avantages de mettre en évidence les 

processus hydrologiques de subsurface tels que le ruissellement (Muller et al., 2014), 

et de rendre compte de la variabilité spatiale de la recharge existante. Néanmoins, les 

estimations de recharge obtenues sont très locales (10 à 200 m2 selon Scanlon et al., 

2002) et l’investigation de la variabilité temporelle de la recharge limitée à quelques 

mois du fait de la dispersion du traceur au sein du milieu étudié (Scanlon et al., 

2002). Aussi, l’existence de chemins d’écoulement préférentiels de l’eau au sein de la 

zone non saturée peut conduire à une surestimation de la recharge déterminée à 

partir de traceurs par rapport aux autres méthodes (Rice et al., 1986).  

1.1.3 Défis 

La recharge est un processus temporellement et spatialement variable donc 

complexe et difficile à appréhender par simple analyse. La modélisation s’impose 

comme outil indispensable pour la compréhension des processus hydrologiques, afin 

d’appliquer une politique de gestion adaptative, où la quantification des fluctuations 

de la recharge, et la variation des besoins guident une politique de gestion à court 

terme, qui, sur le long terme, tend à préserver le stock de l’aquifère, mais également 

les flux environnementaux des écosystèmes qui en dépendent (Delottier, 2017).  

De cette analyse, il apparaît évident qu’une amélioration de l’estimation de la 

variabilité spatiotemporelle de la recharge passe nécessairement par une meilleure 

contrainte des termes du bilan hydrique. L’infiltration, la percolation de l’eau, 

l’évaporation, la transpiration et de façon plus générale, les échanges sol-végétation-

atmosphère, fondement du bilan hydrique, sont contrôlés par les propriétés de la zone 

t

(z)dzθ
R

1

0

Z

Z∫
=  

 
(1.3) 
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non saturée (Horton, 1933 ; Lutz et Leamer, 1940 ; Penman, 1948 ; Penman, 1951). 

La prise en compte des processus hydrologiques se déroulant au sein de la zone non 

saturée est ainsi nécessaire afin de mieux contraindre le bilan hydrique. L’utilisation 

de traceurs géochimiques au sein des modèles hydrodynamiques déterministes 

s’impose alors comme l’approche phare pour comprendre et caractériser les processus 

d’écoulements au sein de la zone non saturée, depuis la surface du sol jusqu'à la 

nappe phréatique, et ainsi déterminer la recharge.  

Aujourd’hui, les traceur géochimiques et plus particulièrement les isotopes stables 

de la molécule d’eau (2H, 18O) sont de plus en plus utilisés pour aider à contraindre 

les écoulements dans les modèles estimant la recharge par approche directe (Stumpp 

et al., 2012a, 2012b ; Sprenger et al., 2015a ; Koeninger et al., 2016 ; Groh et al., 

2018). Cependant, jusqu’à présent, l'interprétation des données isotopiques de l’eau 

porale reste principalement limitée à l'échelle du profil de sol (Koeniger et al., 2016). 

Pourtant, comme déjà évoqué précédemment, l'échelle du bassin versant demeure 

incontournable. Le transfert d’échelle constitue donc un défi majeur qu’il est 

indispensable de relever. 

 

1.2 Interprétation du signal isotopique au sein de la zone 
non saturée 

1.2.1 Les isotopes stables de l’eau comme traceurs de la dynamique 
de l’eau 

L'oxygène possède trois isotopes stables naturellement présents sur Terre : 16O, le 

plus abondant (99.76 %), 17O (0.04 %) et 18O (0.2 %). L'hydrogène possède deux 

isotopes stables naturels, 1H (99.984 %) et 2H ou deutérium (0.016 %) ainsi qu’un 

isotope radiogénique, le 3H. Dans le cas des isotopes stables, les mesures des rapports 

isotopiques d'un échantillon sont fréquemment rapportées à celles d'un standard et 

indiquées à l'aide d'une notation spécifique δ. Pour un élément chimique X (e.g. 

l’oxygène) possédant les isotopes aX et bX , avec bX majoritaire (e.g. bX = 16O et aX 

= 18O pour l’oxygène), cette notation s'exprime selon l'équation 1.4 ci-dessous.   
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La référence généralement utilisée pour l’hydrogène et l’oxygène est le « Vienna 

Standard Mean Ocean Water » (VSMOW). Les valeurs sont exprimées en pour mille 

(‰ ). 

La molécule d'eau possède ainsi une masse différente en fonction des isotopes de 

l'hydrogène et de l'oxygène qui la composent. Les ratios d’abondance 18O/16O et 
2H/1H ont été identifiés comme traceurs privilégiés des circulations d'eau depuis les 

travaux pionniers de Craig (1961) et Dansgaard (1964). En hydrologie, les isotopes 

stables de la molécule d’eau sont utilisés, entre autres, pour tracer la dynamique de 

l’eau au sein de la zone non saturée et ainsi quantifier la recharge. Deux approches 

sont possibles pour cela : soit réaliser un traçage artificiel avec de l’eau lourde, i.e. 

enrichie en isotopes lourds (e.g. 2H1H16O) ; soit utiliser la variabilité saisonnière du 

signal isotopique des précipitations.  

 

Figure 1.3- Schéma illustrant l’appauvrissement de la vapeur et des précipitations en 18O (d’après Risi, 
2009). 

La composition isotopique des précipitations est le résultat d’une combinaison de 

processus multiples et complexes étudiés et décrits, par de nombreux auteurs (i.e. 

Dansgaard, 1964; Smith et al., 1979; Araguás-Araguás et al., 2000; Seeger and 
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Weiler, 2014). L’évaporation et la condensation sont les processus principaux 

responsables de la variation de la composition isotopique des précipitations. En effet, 

les molécules d’eau lourde sont moins volatiles et donc se condensent 

préférentiellement, appauvrissant ainsi en isotopes lourds la vapeur d’eau résiduelle 

au fur et à mesure des évènements successifs de condensation et précipitation (Figure 

1.3). Etant donné que la vapeur résiduelle nécessite une température de plus en plus 

basse pour condenser, une relation entre la température de condensation et la 

composition isotopique de la précipitation est observée : à mesure que la composition 

isotopique des précipitations s’appauvrit en isotopes lourds, la température de 

condensation diminue. 

Cette dépendance à la température produit (i) une variabilité isotopique 

saisonnière des précipitations : les précipitations hivernales sont plus appauvries en 

isotopes lourds que les précipitations estivales, (ii) une variabilité isotopique en 

fonction de la latitude : les précipitations sous les hautes latitudes sont plus 

appauvries en isotopes lourds que les précipitations des basse altitudes et (iii) une 

variabilité isotopique en fonction de l'altitude : la composition isotopique des 

précipitations s’appauvrit avec l’altitude.  

A l’échelle mondiale, la composition isotopique des précipitations présente une 

corrélation qui s’illustre graphiquement par la droite météorique moyenne mondiale 

(GMWL) décrite par l'équation 1.5 (Craig, 1961 ; Figure 1.4) : 

 

 

A l'échelle locale, cette droite est légèrement modifiée et définit la droite 

météorique moyenne locale (LMWL) qui dépend de paramètres géographiques et 

climatiques (Clark et Fritz, 1997 ; Figure 1.4).  

La composition isotopique de la recharge, de part le processus d’évaporation de 

l’eau dans le sol, diffère de la composition isotopique des précipitations (Figure 1.5). 

En effet, l'eau de surface s'enrichit en isotopes lourds durant le processus 

d'évaporation (Craig et Gordon 1965 ; Gonfiantini 1986) et les variations de la 

1018 += O8δHδ 2  (1.5) 
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composition isotopique de l’infiltration se regroupent alors le long de la droite locale 

d'évaporation (LEL ; Figure 1.4). De ce fait, des différences de signatures isotopiques 

de l’eau du sol sont également attendues en fonction des différents couverts 

végétaux. 

 
Figure 1.4- Représentation schématique des compositions isotopiques des précipitations (cercles bleus) et 
de l’infiltration (triangles verts) (modifié d’après Sprenger et al., 2016a). 
 

 
Figure 1.5- Conceptualisation des processus hydrologiques affectant la composition isotopique de l’eau 
porale dans la zone non saturée. Le « + » indique un enrichissement en isotopes lourds, le « - » un 
appauvrissement en isotopes lourds, le « 0 » une absence  de modification de la composition isotopique 
(modifié d’après Sprenger et al., 2016a).  
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La cyclicité saisonnière de la composition isotopique des précipitations (Figure 1.6) 

est, en climat tempéré, souvent retrouvée dans l’évolution de la composition 

isotopique de l’eau du sol en profondeur, et peut être utilisée pour estimer la recharge 

à partir de la méthode dite « pic à pic » (Figure 1.6).  

 

 

Figure 1.6- Représentation schématique de la méthodologie utilisée pour déterminer la recharge à partir 
de la méthode dite « pic à pic ». 

Cette méthode, reprenant l’équation 1.3 présentée dans la partie 1.1.2.3, repose 

sur l’hypothèse que, dans un profil de composition isotopique de l’eau porale, deux 

pics successifs de composition isotopique appauvrie (respectivement enrichie) en 

isotopes lourds correspondent à deux hivers (respectivement étés) successifs. En 

supposant l’écoulement au sein de la zone non saturée vertical, et toute l’eau 

mobilisable, la recharge annuelle est alors obtenue en intégrant la teneur en eau du 

sol entre les profondeurs correspondantes aux pics (Figure 1.6 et équation 1.3) : 
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Avec : θ : la teneur en eau volumique [-] 

z0 et z1 : représentent les profondeurs où les valeurs les plus enrichies 

(respectivement appauvries) en isotopes lourds sont retrouvées [L]. Ces valeurs 

correspondent aux précipitations estivales (respectivement hivernales) successives. 

t : l’ intervalle de temps écoulé [T] équivaut à un an (Figure 1.6). 

La méthode décrite ci-dessus ne peut être appliquée que si d’une part, une 

saisonnalité isotopique marquée des précipitations existe sur la zone d’étude, i.e. dans 

un contexte où le gradient de température local entre l’hiver et l’été est important, 

et d’autre part, les précipitations sont présentes tout au long de l’année. Les régions 

au climat continental, par exemple le Québec, sont donc des endroits propices. Aussi, 

comme il est nécessaire de réaliser un ou plusieurs profils verticaux de composition 

isotopique de l’eau porale au sein de la zone non saturée, le niveau piézométrique sur 

la zone d’étude doit être relativement profond. 

1.2.2 La mesure de la signature isotopique de l’eau porale  

La zone non saturée présente une complexité intrinsèque pour mesurer les 

compositions isotopiques du fait que l’eau est présente dans la porosité, en 

dépression, et n’est pas récupérable directement. L’installation de dispositifs au sein 

de la zone non saturée tels que des lysimètres ou des bougies poreuses permet de 

récupérer, ponctuellement, l’eau porale. Ces dispositifs, non destructifs, permettent 

un suivi temporel à haute résolution mais sont coûteux et délicats à mettre en œuvre, 

et ne permettent donc souvent pas d’avoir une résolution verticale fine. Pour obtenir 

des profils verticaux à haute résolution spatiale de composition de l’eau porale, il est 

nécessaire d’excaver le sol puis d’en extraire l’eau en laboratoire. L’analyse de la 

composition isotopique est ensuite réalisée sur l’eau liquide récupérée par 

spectrométrie de masse ou spectrométrie laser.  
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Plusieurs techniques ont été développées pour extraire l’eau présente dans les 

sédiments. Parmi elles, la centrifugation (Whelan and Barrow, 1980), la compression 

mécanique (Patterson et al., 1978), la distillation azéotropique (Revesz and Woods, 

1990) et l’extraction cryogénique (Fontes et al., 1986 ; Orlowsky et al., 2013) sont les 

plus utilisées dans la littérature. Toutes ces méthodes sont difficiles à mettre en 

place, et l’extraction de l’eau porale requiert plusieurs heures par échantillon.  

Récemment, grâce aux développements des spectromètres laser, l’analyse de la 

composition isotopique de la vapeur d’eau est devenue possible en routine. Des 

méthodes par équilibration liquide-vapeur ont été développées comme alternative aux 

différentes techniques d’extraction. Elles ne nécessitent pas la séparation physique de 

l’eau contenue dans la matrice, et tendent à être moins couteuses en temps. Parmis 

ces nouvelles méthodes, la méthode par équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur) 

mise en place par Wassenaar et al. 2008 est désormais très utilisée.  

Le principe de cette méthode réside dans le fait que lorsqu’un sédiment est placé 

dans un système clos, l’eau interstitielle va rapidement se mettre à l’équilibre avec la 

vapeur d’eau, et saturer totalement le volume d’air. L’équilibre isotopique est ensuite 

atteint entre la composition isotopique de l’eau interstitielle et celle de la vapeur. La 

signature isotopique de la vapeur peut alors être mesurée par un spectromètre laser, 

pour lequel l’ introduction directe d’une phase gaz est possible. Si la température 

d’équilibration est minutieusement contrôlée et constante, le fractionnement 

isotopique liquide-vapeur peut être calculé (Majoube, 1971) et la signature isotopique 

de l’eau porale déduite. Cette nouvelle méthode ne nécessite que quelques minutes 

d’analyse par échantillon et est de ce fait bien plus avantageuse que les méthodes 

extractives.  

Cependant, le protocole proposé par Wassenaar et al. (2008) ne permet pas de 

conserver les échantillons plus de 5 jours entre le prélèvement et l’analyse (en raison 

du type de sac plastique utilisé pour le stockage), ce qui limite fortement 

l’application de la méthode à des échantillons de terrain (Hendry et al., 2015). De 

plus, la mesure de la composition isotopique est intrinsèquement associée à celle d’un 
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standard de composition isotopique connue, mais aucun protocole n’a été clairement 

déterminé pour les standards à utiliser pour des matrices de sol et pour cette 

méthode. Oerter et al. (2017) proposent d’utiliser comme standards des échantillons 

provenant directement du site d’étude, séchés à l’étuve puis réhumidifiés à 

différentes teneurs en eau avec de l’eau de signature isotopique connue. Cette 

méthodologie permet de respecter le principe de traitement identique du standard et 

de l’échantillon. Une droite de corrélation linéaire entre δ2Hvap, (resp δ18Ovap) et 

δ2Hliq, (resp δ18Oliq), paramétrée par la teneur en eau du sol et sa granulométrie est 

obtenue et appliquée ensuite comme correction sur les données en phase vapeur des 

échantillons. Orlowski et al. (2016) ont pourtant démontré que sur des échantillons 

naturels, séchés puis réhumidifiés avec une eau de signature isotopique connue, l’eau 

porale extraite par extraction cryogénique ou mesurée par équilibration directe avait 

une signature isotopique différente de celle utilisée pour la réhumidification. 

L’explication évoquée par les auteurs est la présence de différents réservoirs d’eau 

dans la porosité du sol, plus ou moins mobilisables selon les méthodes utilisées, et 

avec des compositions isotopiques différentes.  

Landon et al. (1999) furent les premiers à proposer cette hypothèse après avoir 

testé différentes méthodes d’échantillonnage (lysimètres, bougies poreuses, extraction 

par distillation azéotropique) dans la zone non saturée et mis en évidence que la 

composition isotopique mesurée était différente selon la méthode d’échantillonnage 

appliquée. L’intensité des forces qui lient l’eau avec les grains, permet en effet de 

distinguer différents types/réservoirs d’eau au sein des milieux poreux (De Marsily, 

1986) : 

• l’eau de constitution qui entre dans la composition 

chimique/minéralogique de certains minéraux, typiquement les 

argiles ; 

• l’eau liée à la surface des grains (hygroscopique), qui est solidaire 

des grains par le jeu des forces d’attraction moléculaire. Ces forces 

décroissent avec la distance de la molécule d’eau au grain ; 
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• l’eau de rétention capillaire qui est retenue par les pores les plus 

fins du sol ; 

• l’eau gravitaire qui peut circuler dans les gros pores du sol sous 

l’effet des forces de pesanteur ; 

En fonction de l’état de saturation du sol, l’eau de rétention capillaire et l’eau 

gravitaire circulent plus ou moins rapidement sous l’influence de différentes forces de 

pression ou pesanteur (De Marsily, 1986) et contribuent ainsi à la recharge. Ici, nous 

parlerons d’eau « mobile » pour les qualifier, par opposition à l’eau « immobile » qui 

ne circule pas quelle que soit la saturation du sol. Par la suite, les termes « réservoir 

d’eau mobile » et « réservoir d’eau immobile » seront donc employés pour les 

désigner. Toutefois, il est important de garder à l’esprit que le milieu considéré est 

continu et que l’exitence de ces réservoirs est conceptuelle ainsi, leurs limites, 

discutables.  

Sprenger et al. (2015a) proposent, dans le cadre d’une synthèse bibliographique, 

un tableau récapitulant le ou les types d’eau supposés être mesurés en fonction de la 

méthode de mesure de la signature isotopique de l’eau porale choisie (Tableau 1.1).  

Tableau 1.1- Les méthodes d’analyse isotopique de l’eau du sol (d’après Sprenger et al., 2015a). 

 

Cependant, ces résultats ne sont pas basés sur des expériences quantitatives et ne 

permettent pas de dissocier le fait que la méthode choisie mesure l’intégralité du 

  
Eau 

mobile 
Eau 

immobile 
Eau 

hygroscopique 
Eau de 

constitution 
Lysimètres ✓ X X X 
Bougies poreuses ✓ X X X 
Compression mécanique ✓ X X X 
Centrifugation ✓ X X X 
Distillation azéotropique ✓ ✓ ✓ ? 
Extraction cryogénique ✓ ✓ ✓ ? 
Equilibration directe 
H2O(liquide)-H2O(vapeur) 

✓ ✓ 
X X 
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réservoir d’eau considéré ou seulement une partie. Il a d’ailleurs été démontré 

récemment que l’extraction cryogénique, telle qu’habituellement conduite (c’est à 

dire à 100°C, Araguás-Araguás et al., 1995), entraine un fractionnement isotopique 

(Orlowski et al., 2016, 2018 ; Gaj et al., 2017). De ce fait cette méthode ne peut 

permettre la récupération de l’intégralité des réservoirs d’eau mobile, immobile et 

hygroscopique.  

A une toute autre échelle, celle des grains de sol de la matrice, les fractionnements 

isotopiques induits par les interactions eau-surface minérale sont étudiés (Chen et al., 

2016 ; Oerter et al., 2014 ; Richard et al., 2006 ). Evaluer dans les études 

d’hydrologie les processus occurants à l’échelle de la matrice de sol pourrait apporter 

des éléments de réponse à l’existence de ces différences isotopiques observées. 

Cependant, cette échelle de travail n’est que peu considérée actuellement. 

1.2.3 Défis 

Afin d’envisager d’utiliser la signature isotopique de l’eau porale comme outil 

pour comprendre les processus au sein de la zone non saturée et contraindre les 

écoulements au sein de modèles hydrodynamiques employés pour estimer la recharge, 

il est nécessaire d’avoir, au laboratoire, une méthode de mesure de la signature 

isotopique de l’eau porale qui soit d’une part rapide, et d’autre part efficace. Par 

efficace, il est entendu une méthode qui permet de mesurer précisément la 

composition isotopique du type d’eau représentatif de la recharge. 

Compte tenu de ces critères, parmi les méthodes existantes, seule la méthode par 

équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur) mise en place par Wassennar et al., 2008 

peut être envisagée. D’ailleurs, depuis 2008 cette méthode est utilisée dans un 

nombre croissant d’études et pour diverses applications hydrogéologiques (e.g. 

Garvelmann et al., 2012; Stumpp et al., 2012; Mueller et al., 2014; Filippini et al., 

2015; Sprenger et al., 2018). Cette méthode est néanmoins relativement nouvelle, et 

ses limites sont encore méconnues. Ainsi, il apparaît important, pour les objectifs de 

ces travaux de thèse, de comprendre quels réservoirs d’eau sont analysés avec la 

méthode par équilibration et quelle est l’ influence des paramètres physico-chimiques 
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des sols sur la signature isotopique de l’eau porale mesurée, afin d’en déduire les 

limites d’interprétation de la méthode isotopique pour la recharge et pouvoir statuer 

sur le type de standard a employer.  

Aussi, en termes de précision de mesure, Sprenger et al. (2015a) ont observé un 

écart-type moyen de 0,31 pour δ18O et de 1,17 ‰  pour δ2H basé sur 1600 analyses 

d'échantillons de sol avec la méthode d’équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur). 

Ces erreurs masquent des informations pertinentes pour la compréhension des 

interactions entre l'eau, les minéraux et la végétation dans le domaine de 

l’hydrologie, la pédologie et l’écologie (Sprenger et al., 2016a). Selon les spécifications 

des fabricants de spectromètre laser (Los Gatos Research Inc., par exemple, pour 

l’instrument utilisé dans cette thèse), la précision de la mesure isotopique de l’eau 

réalisée avec ce type d’instruments peut dépasser 0,03 ‰  pour δ18O et 0,2 ‰  pour 

δ2H. Une amélioration de la précision des mesures de la composition isotopique de 

l’eau devrait donc être possible. 

1.3 Modélisation déterministe de la recharge 

Dans cette partie, seule la description des mécanismes de transport d’eau et de 

solutés au sein de la zone non saturée dans les modèles deterministes est présentée et 

discutée.  

1.3.1 Ecoulement de l’eau en milieu simple porosité 

Buckingham en 1907 est l’un des premiers à tenter d'analyser l'écoulement à 

travers des milieux poreux partiellement saturés. Il suppose que l'attraction capillaire 

constitue un champ de force conservatif et définit le potentiel capillaire comme étant 

le gradient correspondant à la force capillaire (Buckingham, 1907). Il propose 

également une modification à la loi de Darcy, qui régit l’écoulement en milieu poreux 

saturé, pour décrire l'écoulement dans un milieu poreux non saturé (Jury and Roth, 

1990) :  
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où  Jw : flux d'eau [L.T-1] 

K : perméabilité hydraulique [L.T-1] 

z : côte [L] 

Ψ : succion [L] 

H = Ψ-z, charge hydraulique [L] 

Cette équation repose sur deux hypothèses principales :  

• Dans un sol rigide, isotherme, non saturé, ne contenant aucun soluté, 

et ayant une pression d'air nulle (pression atmosphérique), la force 

motrice de l'écoulement de l'eau est la somme de la pression d'eau et 

du potentiel gravitationnel.  

• La conductivité hydraulique d'un sol non saturé dépend du contenu en 

eau (θ) ou de la pression d'eau (Ψ). 

Quelques années plus tard, Gardner (cité par Richards, 1931), affirme que le 

potentiel de Buckingham est relié à la pression de l'eau.  

En 1931, Richards (Richards, 1931) décrit la relation entre la force capillaire et la 

pression de l'eau. Il présente des données expérimentales qui démontrent que si un 

matériel poreux est mouillé mais non saturé, la pression de l'eau est inférieure à la 

pression atmosphérique et dépend de la quantité d'eau présente dans le milieu. Dès 

qu'il y a une différence de pression d'eau entre deux points, l'eau se déplace dans la 

direction de la plus faible pression (à condition qu’il n’y ait pas de différence de 

potentiel gravitaire). Il arrive également à la conclusion que l'écoulement de liquides 

dans des milieux poreux est similaire à l'écoulement de liquides dans des tubes fins et 

que dans ces deux cas, l'écoulement doit être défini en termes de gravité et gradient 

de pression dans le liquide.  

Richards (Richards, 1931) affirme que pour un écoulement dans un milieu poreux 

partiellement saturé, les plus grands pores contiennent de l'air ce qui réduit la section 

utile à l'écoulement de l'eau. Si ces espaces occupés par l'air étaient remplis par un 
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solide, l'écoulement resterait inchangé et la proportion entre l'écoulement et la force 

motrice du déplacement de l'eau demeurerait car la loi de Darcy est indépendante de 

la grosseur des particules et de la compaction du matériel (Richards, 1931). La 

principale différence entre l'écoulement dans un milieu poreux saturé et l'écoulement 

dans un milieu poreux non saturé est que dans ce dernier la pression est déterminée 

par des forces capillaires et que la conductivité hydraulique dépend du contenu en 

eau du milieu.  

La Loi de Buckingham-Darcy (1.6) combinée à l'équation de conservation de la 

masse (également appelée équation de continuité) pour l'écoulement vertical de l'eau 

à travers un sol homogène et non saturé (Jury and Roth, 1990) s’écrit : 

 

 

Où θ : teneur en eau [-] 

t : temps [T] 

S : perte (-) ou gain (+) en eau du système [L.T-1] 

 

Les équations (1.7) et (1.8) permettent d’obtenir l'équation de Richards:  

 

 

où  z : profondeur sous la surface du sol [L]  

t : temps [T] 

K(h) : perméabilité hydraulique [L.T-1] qui est fonction de la pression traduite 

en hauteur d’eau (h) et de la teneur en eau volumique (θ) 

Le comportement du milieu non saturé dépend alors de deux relations essentielles 

caractéristiques du matériau : la courbe de perméabilité relative K(h) et la courbe de 

succion θ(h). La courbe de perméabilité relative décrit la variation de celle-ci en 

0=±
∂

∂
+

∂

∂
S

t
θ

z
JW  

 

(1.7) 

S1)
z
hK(h)(

zt
θ

±⎥⎦
⎤

⎢⎣
⎡ +

∂

∂

∂

∂
=

∂

∂
 

 

(1.8) 



26 Chapitre 1 : Introduction générale 

 

 

fonction de la teneur en eau, ou de la succion (ou du potentiel, de façon équivalente). 

De même pour la courbe de succion, qui exprime la variation de la teneur en eau (θ) 

en fonction de la succion (ou du potentiel, de facon équivalente). Différentes 

formulations sont proposées dans la littérature (Leij et al., 1997). Une des fonctions 

les plus utilisées est celle développée par Mualem (1976), modifié par Van Genuchten 

(1980) :  

 

 

Où  α : le potentiel au point d’inflexion de la courbe [L-1] 

θs et θr : teneur en eau à saturation et résiduelle respectivement [-] 

n et m : paramètres de forme de Van Genuchten (Van Genuchten, 1980) [-] 

Ks : perméabilité hydraulique à saturation [L.T-1] 

 

1.3.2 Transport de solutés  

1.3.2.1 Milieu simple porosité 

L'équation du transport des solutés (convection-dispersion) dans un milieu poreux 

non saturé s’écrit :  

 

où  C : concentration du traceur [N.L-3] 

 q : flux d’eau [L.T-1] 
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 θ  : teneur en eau volumique [-] 

 D : coefficient de dispersion [L2.T-1] défini par Bear (1972) comme suit :  

Avec :  λL: dispersivité longitudinale [L] 

Dw : diffusion moléculaire dans l’eau [L2.T-1] 

τ : coefficient de tortuosité [-] 

Cette équation est par exemple utilisée dans le modèle HYDRUS-1D pour simuler 

le transport des isotopes stables de l’eau au sein de la zone non saturée (Stumpp et 

al., 2012b). Néanmoins, l’approche proposée dans HYDRUS-1D ne considère pas le 

fractionnement isotopique lié au processus d’évaporation et de ce fait ne modifie pas 

la composition isotopique de l’eau résiduelle qui s’infiltre.  

La composition isotopique de l'eau évaporée peut être calculée grâce au modèle de 

Craig et Gordon (1965) qui dépend principalement de la composition isotopique de la 

vapeur atmosphérique (δa, qui dépend de la température de surface) et de l'humidité 

relative (Craig and Gordon, 1965; Gonfiantini, 1986, Gonfiantini et al., 2018). 

Initialement développé pour les lacs, ce modèle a été repris par Melayah et al., 1996, 

pour les sols puis simplifié par Gibson et al., 2008. Les incertitudes associées à ce 

modèle proviennent principalement de l'erreur sur l'estimation de l'humidité relative 

(Horita et al., 2008). En effet, Kumar et Nachiappan (1999), suite à une analyse de 

sensibilité du modèle, montrent que l'humidité relative est la plus grande source 

d'erreurs et que celles-ci deviennent particulièrement importantes si l'humidité 

relative est supérieure à 0,8. L’humidité relative n’est pas une donnée climatique 

mesurée de façon systématique et, alors qu’elle varie de façon importante au cours de 

la journée, cette donnée est souvent moyennée au pas de temps journalier pour les 

modèles numériques. 

1.3.2.2 Milieu double porosité 

Considérer que le milieu possède une simple porosité s’avère, dans certains cas, 

trop simpliste pour représenter les écoulements observés au sein de la zone non 
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saturée. Des modèles de double porosité ont ainsi été développés. Van Genuchten et 

Wierenga (1976) proposent un modèle de double porosité pour simuler le mouvement 

de solutés dans un matériel non-saturé et présentant des agrégats. La phase liquide 

est divisée en deux parties distinctes : la partie mobile et la partie immobile. Cette 

dernière reflète la portion de l'eau présente dans les agrégats. Le modèle se formule 

ainsi : 

 

où  θm  et θim : teneur en eau des parties mobile et immobile respectivement [-] 

Cm et Cim : concentration du soluté des parties mobile et immobile [N.L-3] 

Vm : vitesse moyenne de la partie mobile [L.T-1] 

Dm : coefficient de dispersion de la phase mobile [L2.T-1] 

α : coefficient du transfert de masse entre les phases [T-1] 

Rm et Rim : facteur de retard des parties mobile et immobile [-] 

En 1977, Van Genuchten et Wierenga ont fait des essais en colonne de sol avec un 

traceur (3H) afin d'évaluer les performances de leur modèle analytique (van 

Genuchten et Wierenga, 1976) et d’en estimer certains paramètres (van Genuchten 

et Wierenga, 1977). Plus précisément, ils ont voulu étudier l'impact de la vitesse 

d'écoulement, de la densité du matériel ainsi que de la grosseur des agrégats sur la 

proportion de la phase liquide appartenant à la partie immobile.  

Cette approche a été récemment utilisée par Sprenger et al. (2018) afin de 

déterminer la recharge. Les auteurs ont démontré, à partir de données de terrain, que 

des différences isotopiques existaient entre l’eau mobile et l’eau immobile : l’eau 

mobile a une composition isotopique proche de la LMWL alors que l’eau immobile 

est plus enrichie en isotopes lourds. Ces résultats ont des implications directes pour 

la détermination des écoulements préférentiels au sein de la zone non saturée.  
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1.3.3 Défis 

Les défis intrinsèques à l’élaboration de modèles numériques fiables et efficaces 

sont associés à la variabilité des paramètres, à la non-linéarité et aux effets d'échelle 

dans la dynamique des processus, aux conditions limites et aux états initiaux 

complexes ou mal connus du système. A cela s’ajoutent, aujourd’hui, de part la 

tournure hautement interdisciplinaire que prend la modélisation à l’échelle du bassin 

versant, de nouveaux défis. Ces défis sont liés au maintien de la cohérence physique 

et numérique dans la description de processus multiples qui interagissent sur une 

gamme d'échelles et à travers différents compartiments d'un système global 

(Paniconi and Putti, 2015). 

L’utilisation de modèles déterministes, en phase de recherche conceptuelle comme 

c’est le cas dans cette thèse, est nécessaire pour décrire l’ensemble des processus. 

Néanmoins comme discuté précédemment (cf 1.1.2.2) cette approche implique de 

déterminer un grand nombre de paramètres. Ces paramètres peuvent être mesurés, 

plus ou moins directement, car ils représentent des grandeurs mesurables ou ont une 

signification physique. Cependant, les valeurs obtenues à partir de mesures en 

laboratoire sur échantillon de sol sont peu pertinentes pour décrire les processus 

d'écoulement d'eau et de transport de soluté dans des conditions naturelles à plus 

grande échelle. Ceci est dû d’une part à la variabilité spatiale qui n'est pas capturée 

par des volumes d'échantillonnage limités, et d’autre part, à des conditions limites 

spécifiques au laboratoire qui diffèrent des conditions réelles (Ritter et al., 2003 ; 

Mertens et al., 2006 ; Groh et al., 2018).  

Au-delà de l’échelle de la matrice de sol, en ajustant les simulations du modèle 

aux données hydrologiques observées (e.g. teneur en eau du sol, succion, …), 

l’approche par modélisation inverse est un méthode établie qui donne des paramètres 

efficaces qui intègrent l’hétérogénéité du système et décrivent son comportement à 

l’échelle visée (Pachepsky et al., 2004). Toutefois, ajuster, par modélisation inverse, 

un grand nombre de paramètres, pose le problème de l’équifinalité. Au sens large, 

l’équifinalité correspond au fait que des processus ou des jeux de paramètres 
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différents peuvent mener aux mêmes effets (Beven, 2006). Cela est lié à la faible 

quantité de données quantitatives qui ne permet pas de fermer mathématiquement le 

système d’équations utilisées pour décrire le fonctionnement du système (Flipo, 

2013). Il apparaît donc primordial de s’assurer que les données hydrologiques 

observées utilisées pour déterminer les paramètres par modélisation inverse sont 

suffisamment précises et contiennent suffisamment d'informations pour estimer ces 

paramètres avec la précision requise.  

Actuellement, la plupart des études sur la recharge utilisent uniquement des 

données de teneur en eau pour déterminer, par modélisation inverse, les paramètres 

des modèles déterministes reposant sur l’équation de Richards. Pourtant, il a été mis 

en évidence que les observations in situ de la teneur en eau ne fournissent pas 

nécessairement suffisamment d'informations pour paramétrer avec précision les 

modèles déterministes basés sur la résolution de l’équation de Richards (Vereecken et 

al., 2008; Scharnagl et al., 2011; Wöhling et Vrugt, 2011). Afin de mieux appréhender 

les erreurs internes au modèle, ainsi que les incertitudes relatives aux résultats de 

calcul, la mise en place d’une calibration multi-objectifs utilisant différents types 

d’observations est pertinente (Kool et al, 1985). L’enjeu est de définir quels types de 

données utiliser conjointement et d’évaluer les fréquences d’observations respectives 

adaptées.  

Aussi, la plupart des bassins versants du monde restent encore effectivement non 

jaugés (c’est à dire non jaugés, mal jaugés, ou précédemment jaugés) (Loukas et 

Vasiliades, 2014) et de ce fait, ne disposent pas des données nécessaires pour 

l’estimation des paramètres hydrodyamiques. Déterminer la recharge sur les bassins 

versants effectivement non jaugés est identifié depuis plus d’une dizaine d’années 

comme une problématique majeure en hydrologie (Sivapalan et al., 2003).  

Pour répondre à ce besoin, des approches par analogie ou méthodes de 

régionalisation, consistant à transférer les paramètres des modèles paramétriques des 

bassins versants effectivement jaugés vers des bassins non jaugés en fonction des 

caractéristiques physiques (superficie, pente, couverture végétale, etc) et climatiques, 
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ont été développées (Merz et Blöschl 2004, Oudin et al., 2008, Parajka et al., 2013, 

Ibrahim et al., 2015). La difficulté de ces approches réside dans le fait d'obtenir des 

descripteurs cohérents et représentatifs (Oudin et al., 2010). Aujourd'hui encore, il 

existe une lacune importante dans la capacité à prévoir les flux sur les bassins 

versants effectivement non jaugés par régionalisation des paramètres des modèles 

hydrodynamiques conceptuels (Wagener et Wheater 2006, Hrachowitz et al., 2013, 

Arsenault et Brissette, 2016). Il n’est donc pas envisageable d’utiliser une approche 

par régionalisation pour déterminer les paramètres d’un modèle déterministe sur un 

bassin versant effectivement non jaugé afin d’en déterminer la recharge. Rendre la 

calibration du modèle déterministe possible à partir de données in situ observées au 

cours d’une campagne de terrain unique, et donc s’affranchir du suivi temporel 

jusque là inhérent, est un défi majeur qu’il est nécessaire de relever pour que la 

méthode suscite de l’intérêt. Ainsi, la mise en place d’une gestion durable des 

ressources en eau pourrait se faire plus facilement et sur un plus grand nombre de 

bassins versants avec un coût moins important.  

L’utilisation de traceurs géochimiques, et plus particulièrement les isotopes stables 

de la molécule d’eau, pourrait s’avérer pertinent pour le développement d’approches 

de calibration alternatives. En effet, ces traceurs sont de plus en plus utilisés pour 

aider à contraindre les écoulements dans les modèles déterministes reposant sur 

l’équation de Richards (Stumpp et al., 2012a, 2012b ; Sprenger et al., 2015b ; 

Koeninger et al., 2016 ; Groh et al., 2018) et ils se sont révélés être des outils 

performants pour aider à la détermination des paramètres des modèles 

hydrodynamiques (Sprenger et al., 2015b). Néanmoins, jusqu’à lors, les données 

isotopiques sont toujours utilisées conjointement à des données de suivi journalier de 

la teneur en eau, et, principalement dans des études conduites à l’échelle du profil de 

sol. Or comme déjà évoqué précédemment à plusieurs reprises, l’échelle du bassin 

versant est indispensable. Le transfert d’échelle constitue un défi majeur qu’il est là 

encore indispensable de relever pour que la méthode suscite de l’intérêt, encore faut il 

démontrer au préalable que les isotopes stables de la molécule d’eau permettent, à 

partir d’une campagne de terrain unique, de fournir la calibration du modèle qui 
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permettra de calculer la recharge connaissant les données d’entrée. 

Aussi, modéliser la variabilité de la composition isotopique de la molécule d’eau 

depuis les précipitations jusqu’aux eaux souterraines représente un défi. La plupart 

des études utilisant les isotopes stables de la molécule d’eau comme traceur de la 

dynamique de l’eau au sein de la zone non saturée ne considère par le fractionnement 

isotopique lié à l’évaporation et donc la modification de la composition isotopique de 

l’eau qui s’infiltre qui en découle (e.g. Stumpp et al., 2012b ; Sprenger et al., 2016b, 

Groh et al., 2018). Sprenger et al. (2018) ont démontré qu’une approche simple 

porosité sans prendre en compte le fractionnement isotopique lié à l’évaporation (tel 

que proposé dans HYDRUS-1D) conduit à une sous estimation des compositions 

isotopiques de la recharge, mais inclure l’enrichissement isotopique lié à l’évaporation 

dans les simulations a conduit à une surestimation des compositions isotopiques. La 

considération d’un milieu à double porosité a permis d’améliorer les simulations. 

Cela pourrait indiquer que l’enrichissement isotopique observé dans le sol peut ne pas 

être intégralement lié à de l’évaporation ou que les paramètres calibrés du modèle 

conduisent à une surestimation de l’évaporation. Préciser les conditions limites du 

modèle, et notamment l’évaporation et le fractionnement isotopique associé, par le 

développement de nouveaux dispositifs de mesure sur le terrain, est nécessaire. 

 

1.4 Problématique de recherche et objectifs  

C’est donc dans ce contexte scientifique que s’inscrit ce projet de recherche dont 

la problématique générale est d'identifier si les isotopes stables de la molécule d’eau 

peuvent être des indicateurs sensibles et univoques des processus de recharge, du 

profil de sol au bassin versant, pour la modélisation hydrogéologique. Afin de 

répondre à cette problématique de recherche, trois objectifs spécifiques ont été définis 

et sont décrits ci-dessous : 

Le premier objectif concerne la mise en place d’un nouveau protocole analytique 

pour la mesure de la signature isotopique de l’eau porale par équilibration directe 
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H2O(liquide)-H2O(vapeur) afin d’améliorer la précision de la mesure isotopique de l’eau 

porale tout en conservant le faible temps d’analyse requis pour pouvoir étudier les 

fractionnements isotopiques induits par les interactions eau-surface minérale et leurs 

implications lors de l’interprétation des profils isotopiques.  

Le second objectif est de développer un code de calcul numérique, basé sur 

l’utilisation, sur une colonne 1D, du modèle hydrogéologique Metis développé à 

MINES ParisTech (Goblet, 2010), qui prenne en compte l’évolution des isotopes 

stables de l’eau, depuis les précipitations jusqu’aux eaux souterraines, en incluant le 

fractionnement isotopique lié à l’évaporation, pour estimer la recharge. Dans 

l’objectif de faciliter l’ intégration du fractionnement isotopique lié à l’évaporation au 

sein du code de calcul numérique, Metis a été préféré à HYDRUS 1D pour simuler les 

écoulements au sein de la zone non saturée. Sur la base de ce code de calcul 

numérique, les isotopes stables de l’eau sont testés comme outils pour contraindre, 

par modélisation inverse, les valeurs des paramètres hydrodynamiques nécessaires 

pour décrire et prédire le transport d’eau et de solutés dans la zone non saturée. 

L’objectif est d’obtenir une estimation réaliste de la recharge à partir uniquement 

d’un profil de composition isotopique de l’eau porale et d’un profil de teneur en eau. 

Sur deux sites d’étude du réseau IRRES (Infrastructure de Recherche sur la 

Recharge des Eaux Souterraines, projet de Fond Canadien pour l’Innovation porté 

par Florent Barbecot), aux types de couverts végétaux différents, des profils de sols 

ont été réalisés lors de campagnes de terrain organisées à l’automne 2017 et à 

l’automne 2018 afin de pouvoir tester et valider l’approche proposée.  

Le troisième objectif consiste à étendre l’approche précédemment décrite à 

l’échelle du bassin versant afin de pouvoir proposer une quantification de la 

variabilité spatiotemporelle de la recharge sur une zone où la modélisation 

hydrogéologique classique ne le permet pas. Pour cela, il est nécessaire d’une part de 

s’assurer qu’il est possible de relier hétérogénéités locales de type de couvert végétal, 

type de sol, ... et variabilité de la composition isotopique de l’eau porale mesurée, et, 

d’autre part, dans un premier temps, d’améliorer la caractérisation physique de 
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l’ infiltration locale à l’aide des isotopes stables de l’eau, puis de développer une 

nouvelle approche pour la calibration du modèle qui permette d’étendre, de l’échelle 

du profil de sol à celle du bassin versant, la détermination des paramètres 

hydrodynamiques. Dans cet objectif, sur le bassin versant de la Raquette, une zone 

d’étude bien caractérisée au Sud de Montréal, plusieurs profils de la signature 

isotopique de l’eau porale ont été réalisés à l’automne 2018 dans différents contextes 

géologique et de couvert végétal. 

Ces trois objectifs font l’objet des trois prochains chapitres. Les principaux 

résultats et conclusions sont présentés sous la forme d’articles scientifiques acceptés, 

soumis ou prêts à être soumis dans des revues scientifiques internationalement 

reconnues.
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Chapitre 2 

Mesure de la composition isotopique 
de l’eau porale 

2.1. Introduction 

Le premier chapitre a permis de définir les objectifs du projet de recherche dans le 

contexte scientifique actuel. En accord avec ces objectifs, le but principal de ce 

deuxième chapitre est de proposer un nouveau protocole permettant d’améliorer la 

précision analytique des mesures isotopiques réalisées par équilibration directe 

H2O(liquide)-H2O(vapeur) (Wassenaar et al., 2008). Une telle amélioration est requise 

pour étudier, d’un point de vue isotopique, les interactions eau-surface minérale se 

produisant à l’échelle de la matrice de sol et leurs implications sur la justesse de la 

mesure, justesse évaluée par la représentativité par rapport à une valeur de référence. 

Cette étape est nécessaire pour statuer sur le type de standard à utiliser afin de 

normaliser les mesures réalisées par équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur).  

L’étude isotopique des interactions eau-surface-minérale se produisant à l’échelle 

de la matrice de sol semble de prime abord, bien éloignée des problématiques liées à 

la gestion des ressources en eau souterraines. Pourtant, la mesure isotopique est le 

fondement de ces travaux de thèse. Proposer un protocole analytique complet de 

mesure de la composition isotopique de l’eau porale, i.e. depuis le prélèvement des 

échantillons sur le terrain jusqu’à la standardisation des valeurs, et maîtrisé, i.e. dont 

on a pleinement conscience des limites, est indispensable pour pouvoir, d’une part 

envisager les travaux futurs de modélisation sereinement et d’autre part, garder un 

avis critique sur l’intégralité des étapes conduisant aux valeurs de recharge estimées 

par le modèle. 
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Ce deuxième chapitre décrit, dans une première partie, le protocole analytique mis 

en place au sein du laboratoire GEOTOP de l’Université du Québec à Montréal, tout 

d’abord pour des échantillons d’eau liquide puis pour des échantillons de sol. Les 

résultats principaux et les interprétations associées sont présentés sous la forme d’un 

article scientifique, publié en août 2019 dans Rapid Communication in Mass 

Spectrometry. Ce chapitre met ensuite en avant, dans une seconde partie, un travail 

complémentaire sur l’influence des caractéristiques physicochimiques des sols sur la 

mesure isotopique réalisée par équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur). Les 

résultats obtenus par équilibration directe ont été systématiquement comparés à ceux 

obtenus par extraction cryogénique qui est, historiquement, la méthode de référence 

pour l’analyse isotopique de l’eau porale.  

 

2.2. Amélioration de la précision des mesures isotopiques 
réalisées par équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur) 

 

Article publié dans Rapid Communication in Mass Spectrometry en août 2019. 

 

Mattei, A, Barbecot, F, Guillon, S, Goblet, P, Hélie, JF, Meyzonnat, G. Improved 
accuracy and precision of water stable isotope measurements using the direct vapour 
equilibration method. Rapid Commun Mass Spectrom. 2019; 33: 1613-1622. 

https://doi.org/10.1002/rcm.8494 
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Improved accuracy and precision of water stable isotope 
measurements using the direct vapour equilibration method 

 

Rationale: A method to measure the δ2H and δ18O composition of pore water in 

soil samples using direct vapour equilibration and laser spectrometry was first 

described in 2008, and was rapidly adopted. Here, we describe an improved setup to 

measure pore water δ2H and δ18O values through direct vapour equilibration with a 

laser spectrometer, combining a liquid and a vapour mode for water isotope analyses, 

and resulting in improved accuracy.  

Methods: We first tested new gas sampling bags as part of the equilibration 

protocol. Then, to assess measurement accuracy, vapour samples from equilibrated 

liquid waters of known isotope composition were measured in the liquid mode of the 

analyser using the new setup as well as the manufacturer's vapour mode. Various 

modes of preparing liquid water standards, namely equilibration, nebulisation, and 

vapourisation, were tested to determine the best calibration in terms of accuracy. 

Finally, the proposed modified liquid setup was validated by analysing water vapour 

equilibrated from soil pore water of a known composition.  

Results: The δ2H and δ18O measurements were found to be more accurate by the 

modified liquid mode than by the factory‐setup vapour mode. The strong and non‐ 

linear dependence of measured δ2H and δ18O values on H2O concentration in vapour 

mode, especially at concentrations equal to the vapour pressure saturation typically 

found in laboratories, is problematic for corrections. Regarding calibration and 

standards, the use of two equilibrated liquid water standards was found to best 

calibrate measurements in the modified liquid setup. Finally, the modified liquid 

mode setup and its calibration, as described here, were shown to be appropriate for 

soil pore water analysis.  

Conclusions: The proposed modified setup results in more precise δ2H and δ18O 

soil pore water values than the usual protocols. An average standard deviation of 

0.04 ‰  for δ18O values and 0.3 ‰  for δ2H values, based on 228 soil sample analyses, 

was obtained. 



38 Chapitre 2 : Mesure de la composition isotopique de l’eau porale 

 

 

2.2.1 Introduction 

Although water stable isotopes have traditionally been measured using isotope 

ratio mass spectrometry (IRMS), isotope ratio infrared  spectrometry (IRIS) is 

growing in popularity. Several analysers are now available, based on various 

technologies (Crosson et al., 2002 ; Berman et al., 2013 ; Kerstel et al., 2006 ; 

Tremoy et al., 2011), all promising to provide fast, sensitive, and accurate δ2H and 

δ18O measurements.  

Water stable isotope ratios are widely used in hydrological studies to determine 

the sources and fluxes of water. Several methods to measure pore water δ2H and δ18O 

values in saturated and unsaturated geologic core samples have been developed using 

infrared spectrometry (Wassenaar et al., 2008 ; Herbstritt et al., 2012 ; Ignatev et al., 

2013 ; Volkman et al., 2014). Wassenaar et al. (2008) were the first to propose the 

direct vapour equilibration method for soil pore water analysis using IRIS. This 

method is based on the fact that pore water in rock or soil samples placed in an 

isothermal closed‐system container reach liquid‐vapour and isotopic equilibria with 

the surrounding enclosed headspace. The equilibrated vapour in the headspace is 

then sampled and analysed by a laser spectrometer, which measures water vapour 

isotopic composition in continuous flow. Using the temperature‐dependent isotopic 

equilibrium fractionation factors (Majoub, 1971), the pore water oxygen and 

hydrogen isotope compositions can then be calculated. Pore water isotope 

compositions can therefore be determined without extracting water from the soil or 

rock core samples.  

Since 2008, a growing number of studies have used this direct equilibration 

method for various hydrogeological applications (Garvelmann et al., 2012 ; Stumpp 

et al., 2012b ; Mueller et al., 2014 ; Filippini et al., 2015 ; Sprenger et al., 2018). In 

terms of measurement precision, Sprenger et al. (2015a) observed an average 

standard deviation of 0.31 ‰  for δ18O values and 1.17 ‰  for δ2H values based on 

1600 soil sample analyses following the protocol of Wassenaar et al. (2008) According 

to the manufacturer's (e.g. Los Gatos Research Inc., San Jose, CA, USA) 
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specifications, the precision of water (liquid or vapour) isotopic measurement can 

exceed 0.03 ‰  for δ18O values and 0.2 ‰  for δ2H values. Given this difference 

between manufacturer‐reported and observed precision, improved measurement 

precision of the equilibrated water vapour isotopic composition is expected to be 

possible, and is needed to better understand interactions between water, minerals, 

and vegetation in hydrology, soil science, and ecology (Sprenger et al., 2016a). 

A number of methodological improvements, as well as limitations, were 

encountered during the routine application of the method by Hendry et al. (2015). 

The gas sampling bags (Ziploc brand (Double Guard freezer bags with Double Zipper 

Seal; S. C. Johnson, Racine, WI, USA) in which water standards and sample cores 

were placed by Wassenaar et al. (2008) were shown to be a major limitation to field‐ 

based studies, due to their inability to store samples for long periods, i.e., more than 

5 days (Hendry et al., 2015). Limited storage time is also a problem for soil samples 

generally, for which the equilibration time exceeds 5 days (Hendry et al., 2013). 

The main objective of this study is to propose an improvement upon the usual 

equilibration protocol (Wassenaar et al., 2008) to obtain better δ2H and δ18O soil 

pore water measurement accuracy and precision. We first implement the direct 

vapour equilibration method on a Los Gatos Research (LGR) Triple Isotopic Water 

Analyser), which combines liquid water and water vapour isotope analyses within a 

single instrument. Then, we propose a different setup, using different bags, injection 

mode, and calibration procedure, in an attempt to increase the δ2H and δ18O 

measurement accuracy and precision. Finally, we test the reliability of the modified 

setup for direct vapour equilibration on different soil samples.  

2.2.2 Materials and methods  

2.2.2.1 Instrument 

In this study, we used a commercial IRIS analyser from LGR (model TIWA‐DLT‐

EP (SN 912–0032)), which makes use of off‐axis integrated cavity output 

spectroscopy (OA‐ICOS). The technology is described in detail in Baer et al. (2002). 

The TWIA‐DLT‐EP analyser allows the measurement of water in either liquid or 
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vapour form through a switch system. The internal temperature in the optical cavity 

is maintained constant at 44.37 ± 0.01 °C. In both modes, the sample gas is drawn 

through the optical cavity of the analyser by a membrane vacuum pump. In vapour 

mode, measurements are made under a continuous flow of dry air with a sample 

input flow rate of 0.17 L/min. In liquid mode, an autosampler (CTC LC‐PAL; CTC 

Analytics, Zwingen, Switzerland) is used to automatically inject water samples using 

a 1.2 µL glass syringe. In this mode, approximately 600 nL of water are sampled from 

a septum‐capped vial and injected into a heated block, where the water is then 

vapourised and statically expanded into the optical chamber, initially under vacuum. 

Laser diodes operating in the near infrared range are tuned to scan the absorption 

features of the different water isotopologues, namely 1H2
18O, 1H2

16O, 1H16O2H, and 
1H2

17O, and determine their relative abundance every second in vapour mode and 

over 72 s per injection in liquid mode.  

Six liquid water standards of known isotope composition were used for tests and 

developments (Table 2.1). The δ2H and δ18O values of water standards A and B were 

measured by IRMS using an Isoprime isotope ratio mass spectrometer (Elementar, 

Cheadle Hulme, UK) in dual‐inlet mode coupled to an AquaPrep system (Elementar) 

and normalised on the VSMOW‐SLAP scale. The precision of the resulting δ2H and 

δ18O values is 1 ‰  and 0.05 ‰ , respectively. The δ2H and δ18O values of standards 

C, D, E, and F were measured using a LWIA analyser (Los Gatos Research) and 

normalised to the VSMOW‐SLAP scale using standards A and B following the 

recommendations of the manufacturer. The precision of δ2H and δ18O values is 

1.1 ‰  and 0.08 ‰ , respectively (Carter and Barwick, 2011). 
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Table 2.1- δ2H and δ18O values of the water standards used in this study. For A and B, the δ2H and 
δ18O precision is 1 ‰  and 0.05 ‰ , respectively. For C–F, the δ2H and δ18O precision is 1.1 ‰  and 
0.08 ‰ , respectively.  

 

 

 

 

 

 

 

2.2.2.2 Usual protocol 

The classical analytical protocol for direct vapour equilibration was first described 

by Wassenaar et al. (2008): soil samples are placed in a Ziploc bag (945 mL) at a 

constant temperature for 3–4 days. The Ziploc bags are considered to be closed 

systems during this time. Then, the equilibrated vapour in the headspace is sampled 

and measured by the analyser in the continuous vapour mode (see section 2.2.2.1). 

The water oxygen and hydrogen isotope compositions of the liquid water are 

calculated using the temperature‐dependent isotopic equilibrium fractionation factors 

(Majoube, 1971). 

We implemented this protocol in the vapour mode of the TIWA‐DLT‐EP 

analyser, as it is commonly used. The protocol was tested on liquid water samples of 

known isotopic composition (standards C, D, E, and F). Here, we propose to 

compare the results obtained using this classical protocol, in terms of accuracy and 

precision, with results obtained using the modified protocol described below.  

2.2.2.3 Modified protocol 

2.2.2.3.1 Bag airtightness  

Hendry et al. (2015) pointed out that the gas sampling bags used in the usual 

equilibration protocol (Ziploc brand Double Guard freezer bags with Double Zipper 

  
δ2H δ18O 
(‰) (‰) 

A -51 -6.71 
B -155 -20.31 
C -58 -8.05 
D -100 -14.08 
E -76 -10.34 
F -79 -11.01 
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Seal) are the main limitation of the method, as they are not completely airtight for 

more than 5 days. We therefore propose to use Fold‐A‐Carrier RelianceTM bags 

(Reliance Products, Winnipeg, Canada) equipped with an on/off tap on the plug. 

These bags are more expensive ($10/unit) than ZiplocTM bags, but have the 

advantage of being reusable from one experiment to another by simply cleaning them 

with distilled water. The size of these bags (ranging from 5 L to 20 L) allows the use 

of enough samples to capture field‐scale processes caused by spatial variability at the 

field scale (De Marsily, 1986), as well as to measure the same sample several tens of 

times. This is quite useful for monitoring during the time needed for sample 

equilibration.  

The airtightness of the Fold‐A‐Carrier II 5G/20 L RelianceTM bags was tested as 

follows. Six bags were filled with 20 mL of standard water E each, were immediately 

inflated with dry air, closed, and stored  in isothermal conditions (23 ± 0.5 °C) for 

1h, 1 day, 5 days, 7 days, 10 days, and 30 days. Water was then recovered and 

analysed in liquid mode using the LGR TIWA-DLT. The last bag was regularly 

weighed over the 30 days to monitor mass loss over time.  

2.2.2.3.2 Continuous flow versus discrete injection  

A dependence of both δ2H and δ18O values on H2O concentration is observed with 

laser spectrometers (Schmidt et al., 2010). In vapour mode, the H2O concentration 

dependence is especially strong around 27 000 ppmv H2O, which corresponds to the 

vapour pressure at saturation typically found in the laboratory (23°C; Annexe 1). 

During sample and standard measurement, the H2O concentration varied by several 

tens of ppmv around the non‐ linearity domain of the dependence curve (Annexe 1). 

This complicates the application of any correction and affects measurement accuracy. 

To constrain measurements to within the H2O concentration domain where the 

correction is linear and well defined, we propose to implement the protocol of the 

TIWA‐DLT‐EP analyser in liquid mode rather than in vapour mode (Annexe 1). 

Implementation of the modified protocol allows the reduction of the H2O 

concentration variability to less than 5 ppmv during one sample measurement.  
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In order to facilitate vapour injection in liquid mode, we modified the analyser 

setup to bypass the autosampler, and used a constant gas volume injection system 

connected to the instrument (Figure 2.1). A first three‐way valve was used to 

connect the bag to a 50 mL glass airtight syringe (model 1050; Hamilton, Reno, NV, 

USA), and to purge and rinse the tubing with the sample between two injections 

(valve 1; Figure 2.1). A second three‐way valve allows the vapour to be injected into 

the instrument (valve 2; Figure 2.1). In this setup, vapour is sampled from the bag 

into the syringe by gently squeezing the bag with valve 1 open. Closing valve 1 and 

opening valve 2 then allows vapour to statically expand into the analyser chamber 

(initially under vacuum) for stable isotope analysis.  

This setup is referred to as the modified liquid setup. For each equilibrated 

sample, ten replicates of 50 mL of vapour were injected using the glass syringe, and 

the isotope compositions were calculated using the average of the last five injections.  

 

 

Figure 2.1- Modified injection setup of the analyser in liquid mode, for discrete injection and analysis of 
water vapour from a bag using a syringe. Liquid samples from the autosampler can still be analysed by 
opening the valve 2 connection to it.  
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2.2.2.3.3 Calibration  

Because of instrumental drift and sensitivity to changes in environmental 

parameters, frequent analyser calibration is necessary. As suggested by Wassenaar et 

al. (2008) standards of known isotope compositions that span the expected range of 

sample compositions are measured during each analytical sequence, in order to 

calibrate the values on the VSMOW‐SLAP scale. In their protocol, Wassenaar et al. 

(2008) prepared standards as liquid samples in the bags. If 1 L Ziploc bags are used, 

due to the significant flow rate needed for the instrument, 20 mL of liquid standard 

are required every 4 samples. Treating standards and samples in the same way thus 

requires large volumes of water standards. Fortunately, it has already been shown 

that vapour measurements can be reliably calibrated with a smaller amount of liquid 

standard (Schmidt et al., 2010 ; Kurita et al., 2012 ; Wang et al., 2009). We 

therefore propose to reduce the amount of water standard required by the analytical 

sequence. To do so, three different standard preparation protocols for data 

calibration have been tested using one (C) or two (C and D) water standards for 

liquid and vapour modes:  

1‐.  Vaporisation using the autosampler in the analyser's liquid mode. The use of 

the autosampler remains possible by opening the valve 2 connection to it (Figure 

2.1). Schmidt et al. (2010) have already shown that vapour measurements can be 

reliably calibrated with vapourised liquid standards. The implementation of this 

setup required very low amounts of standards C and D (1 mL) and was fully 

automated.   

2‐.  Nebulisation using the Water Vapour Isotope Standard Source (WVISS) unit 

with standard C in vapour mode. The WVISS consists of a heated (75 °C) 1.1 L jar 

into which a constant stream of water droplets is injected by a nebuliser, leading to 

the immediate and total vapourisation of liquid water, and thus a water vapour with 

the same isotope composition as the liquid water. Here, the WVISS unit was 

configured to run with a single liquid water standard. This device, manufactured by 

Los Gatos Research, has already been used in previous studies to calibrate 
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continuous water vapour measurements (Kurita et al., 2012). The use of this setup 

requires very low amounts of liquid water standard and is fully automated.   

3‐.  Equilibration standards C and D were prepared as liquid samples in the bags 

and measured using our modified liquid setup. The use of larger bags (20 L Reliance 

Bag) allows the measurement of approximately 44 samples with the same amount of 

standard (20 mL) as for 4 samples following the usual protocol.  The above 

calibration routines were used to standardise the  analysis of a known sample, water 

standard F, placed in a Reliance bag and analysed by our modified liquid setup. 

After the introduction of water standard F, the bag was inflated with dry air, 

immediately closed, and stored in isothermal conditions (23 ± 0.5 °C) for 24 h. For 

pure water, the time to reach liquid‐vapour isotope equilibrium in the sampling bags 

was <1 h.  

2.2.2.4 Soil samples 

In order to test the accuracy and precision of the modified protocol on soil 

samples, spiking experiments were conducted in the laboratory on three soil types 

(see Table 2.2 for details). The samples were dried for 72 h at 120 °C. For each soil 

type, three sub‐samples were prepared with 250, 100, and 40 g of soil, and all were 

rewetted with 20 mL of standard water E to obtain different soil water contents (8, 

20, and 50 %wt). Each wet soil sample was placed in a Reliance bag. The bags were 

immediately inflated with dry air, closed, and stored in isothermal conditions (23 ± 

0.5 °C) for several days to reach isotopic equilibrium between soil water and vapour. 

For soil samples, the time required to reach pore water–vapour equilibrium must be 

determined experimentally for each specific type and volume of geologic medium 

(Wassenaar et al., 2008). In order to constrain the time required to reach pore 

water–vapour equilibrium, the bag headspace vapour was measured for δ2H and δ18O 

values after 1, 3, 4, 6, and 10 days. The δ2H and δ18O values reached a plateau for all 

the sub‐samples after 6 days.  
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Table 2.2- Characteristics of the studied soils. The soil texture was calculated according to Folk and 
Ward (1957). 

 

The modified protocol was tested on a total of 228 natural soil samples. Soil 

samples were taken from 5 to 200 cm depth, and from seven different sites, during a 

field campaign across Quebec in the fall of 2017. The collected soil types ranged from 

coarse gravel to medium silt, with water mass content ranging from 3 % to 27 %. 

Only 10 % of the samples contained organic matter, in proportions ranging from 3 % 

to 6 %. Approximately 600 g of these samples were placed in 500 mL glass Le 

ParfaitTM jars (Le Parfait, Villeurbanne, France) to be transported from the field to 

the laboratory and stored prior to analysis. These glass jars are inexpensive 

(2 $/unit), reusable, take up little space, and are perfectly airtight and watertight. In 

the laboratory, each soil sample was fully transferred to a 20 L RelianceTM bag. The 

bags were immediately inflated with dry air, closed, and stored in isothermal 

conditions (23 ± 0.5°C) for 6 days to reach isotopic equilibrium between soil water 

and vapour.  

Bags were reused from one experiment to another, and were carefully cleaned with 

distilled water and manually dried between each. Before any use, each Reliance bag 

was inflated with dry air, checked for leaks by gently squeezing, and flushed again 

with dry air.  

2.2.3 Results and discussion 

2.2.3.1 Bag performance assessment  

ClearBagsTM bags, BlackBagTM bags, silverTM pouches, MylarTM bags, and 

IsoPaksTM have already been tested elsewhere (Hendry et al., 2015). Water loss 

reported for the ClearBagsTM bags and the IsoPaksTM resulted in considerable 

Sample 
Textural 

class 
Sand  
(%) 

Silt  
(%) 

Clay  
(%) 

Organic matter 
(%) 

1 Coarse Sand 100 0 0 0 
2 Medium Sand 82 0.9 0.5 3 
3 Coarse Silt 1.8 98.2 0 0 
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evaporitic water loss and isotope fractionation, starting after 10–15 days of storage, 

and this therefore limits the use of these bags for gas sampling. The presence of 

volatile organic contaminants found in the MylarTM bags, blackTM bags, and silverTM 

pouches caused isotopologue interferences with the laser analyser. The airtightness of 

the RelianceTM bags is presented in Figure 2.2.A. The total water loss of these bags 

over 30 days (Figure 2.2A) is negligible (less than 1 %) compared with that of the 

ZiplocTM bags, obtained by Hendry et al. (2015) (more than 3 %). After 30 days of 

storage, the isotope composition of the liquid water in the Reliance bag was not 

significantly enriched in heavy isotopes (less than 1.0 ± 0.8 ‰  δ2H; 0.07 ± 0.08 ‰  

δ18O; Figure 2.2.B). Moreover, during this experiment, the standard deviation of the 

isotopic signature remained within the technical specification of the manufacturer 

(Figure 2.2.B). RelianceTM bags are therefore better suited to storing soil samples for 

pore water stable isotope measurement than other previously tested bags. 
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Figure 2.2- Evolution of weight loss (a) and deviation from the liquid water δ2H values (b left) and δ18O 
values (b right) isotope standard value in a large volume reliance bag (black full squares) and Ziploc 
bag (grey empty squares from Hendry et al., 2015) over 30 days. The standard error of reference water 
isotope composition is represented by dashed horizontal lines (grey for Ziploc bags, black for reliance 
bags). 
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2.2.3.2 Precision of continuous water vapour measurement versus our 
modified liquid injection for equilibrated vapour  

The reproducibility of equilibrated water vapour measurement was tested for both 

the classical vapour protocol and the modified liquid setup. As δ2H and δ18O values 

lead to the same conclusion, only δ2H data are presented and discussed here.  

The mean values obtained by the two modes, before calibration, were very 

different; a δ2H offset of 35 ‰  was observed. Corrections required in liquid mode are 

different from those needed in vapour mode. The standard deviation obtained in 

vapour mode was 1.3 ‰  (for 120 s averaging after the plateau value was reached), 

but was four times lower, 0.3 ‰ , in the modified liquid setup mode (ten successive 

injections of the vapour; Figure 2.3). Increasing the post‐plateau measurement time 

in vapour mode from 120 s to 520 s slightly reduced the standard deviation, from 

1.3 ‰  to 1.2 ‰  (Figure 2.3).  

First, averaging every 72 s subsamples of the data set obtained using the vapour 

mode led to standard deviations comparable with that of the liquid mode (σ = 

0.3 ‰ ), which is consistent with the initial averaging performed by the analyser to 

report values in liquid mode. Nonetheless, the standard deviation of the isotope ratio 

for one 72 s subsample of the data is lower in liquid mode, of the order of 10-8 

compared with 10-7 in the vapour mode. This can be explained by the variation in 

H2O concentration during measurements in the vapour mode. The precision of the 

isotope measurement is linked to the stability of the H2O concentration during the 

measurement (Figure 2.4). In liquid mode, from one injection to another, the 

standard deviation of H2O concentration is less than 10 ppmv (n = 220). For the 

averaging automatically performed (cf. section 2.2.2.2), the standard deviation of 

H2O concentration is about 1 ppmv. In vapour mode, 520 s after the plateau value 

was reached, the standard deviation of the H2O concentration was approximately 40 

ppmv when values were averaged for 72 s of measurements. 
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(a) 
 

  
 

(b) 

 
 

Figure 2.3- (a) δ2H measurement reproducibility for 10 injections in liquid mode (solid black squares), 
which corresponds to 720 s of data acquisition in the analyser vapour mode (empty grey circles). δ2H 
values are not calibrated against VSMOW. An offset (35 ‰ ) was therefore applied to compare the 
average values of the two modes. The standard deviation was calculated for the last five measurements 
in liquid mode (black dotted lines) and for the last 360 s in vapour mode (grey dotted lines). For each 
measurement acquired in liquid mode, the associated standard error is smaller than the size of the 
symbol. (b) δ2H measurements obtained in vapour mode were averaged every 72 s. Mean values are 
represented by solid black circles with their associated standard deviation. 
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Figure 2.4- δ2H measurement standard deviation as a function of H2O concentration standard deviation 
for vapour mode measurements. Values represented in Figure 2.3.B were averaged from every 72 s, 
between 288 and 720 s of measurement. The linear regression model is represented by the dashed line (σ 
δ2H = 2.1 10-3 σ H2O + 1.03; R2 = 0.71).  

2.2.3.3 Calibration and accuracy  

In order to test the accuracy of the measurements, liquid samples equilibrated in 

bags were analysed in the modified liquid setup and in the vapour mode. Liquid 

standards prepared following the protocols described in section 2.2.2.3 were 

interspersed in each analytical sequence for calibration (i.e., to correct for 

instrumental drift and changes in environmental conditions), and to normalise data 

to the VSMOW‐SLAP scale. Three calibration methods were tested depending on 

the instrumental mode used to measure the standard water and on the number of 

standards measured, described in section 2.2.2.3 (Table 2.3): vaporisation using liquid 

mode, nebulisation using vapour mode, and equilibration using liquid mode with the 

modified liquid setup. As the δ2H and δ18O values lead to the same conclusion, only 

δ2H data are presented and discussed here.  

In the liquid mode of the analyser, the injection of liquid water by the 

autosampler requires the smallest amounts of water standards and is the fastest. 
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Using the autosampler, the liquid water is fully vapourised, resulting in a vapour 

with the same isotope composition as the liquid water, and therefore producing 

values over a higher range than those of the equilibrated vapour. Standardisation 

through vapourisation and using the liquid mode of the analyser would require liquid 

standards depleted in heavy isotopes, and these are not readily available. For 

example, with this calibration method, to measure waters with isotopic compositions 

ranging from −40 ‰  to −100 ‰  in δ2H values and from −6.25 ‰  to −13.75 ‰  in 

δ18O values, standards with isotopic composition from −118 ‰  to −178 ‰  in δ2H 

values and from −15.75 ‰  to −23.25 ‰  in δ18O values are required. Another 

potential cause of drift is the existence of a matrix effect (Gralher et al., 2016), given 

that water is injected into a vacuum when vapourised in the liquid mode, while 

water vapour is mixed with dry air for the equilibration method.  

In vapour mode, the WVISS fully nebulises the water standards and leads to a 

vapour with the same isotope composition as the liquid water. As the WVISS and 

the equilibration methods use the same matrix (dry air), there is no matrix effect. 

However, this calibration method would require standards depleted in heavy isotopes, 

which are not readily available, and would reduce the overall measurement precision 

due to higher error on the standards measurement.  

Table 2.3- Liquid water standard F δ2H values measured as a function of the calibration protocol (n = 
2). The usual protocol proposed by Wassenaar et al. (2008) is highlighted in grey. Δ δ2H represents the 
difference between the measured composition after calibration and the expected composition. σ is the 
standard deviation of the measurement.  

 

Water calibration protocol 
δ 2H ! 2H σ δ 2H 

(‰ ) (‰ ) (‰ ) 

Vapour mode using equilibrated standards C and D -80.7 -1.6 0.9 
Vapour mode using nebulized standard C -36.6 42.5 1.3 

Liquid mode using vapourized standards C and D -102.5 -23.4 1.3 

Liquid mode using vapourized standards C -103.6 -24.5 1.3 

Liquid mode using equilibrated standards C and D -79.5 -0.4 0.3 

Liquid mode using equilibrated standards C -64.9 14.2 0.3 
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The use of bag vapour‐equilibrated liquid standards analysed using the modified 

liquid setup was the most accurate protocol developed for LGR measurements. 

Respecting the identical treatment principle between standards and samples allows 

data to be normalised on the VSMOW‐SLAP scale using the usual internal standards 

of our laboratory.  

For soil samples, Garvelmann et al. (2012) proposed to use dry soils wetted with 

standard water for calibration. However, some recent studies conducted on silt and 

clay soils (Orlowski et al., 2016, Oerter et al., 2014) have shown that this method 

does not allow the isotope composition of the water standard to be recovered, due to 

interactions with the soil grains. Orlowski et al. (2016) likewise do not recommend 

using this approach for soil pore water calibration. Therefore, only the equilibrated 

protocol (with liquid water standards) was retained for the calibration of the soil or 

liquid water measurement.  

2.2.3.4 Soil tests 

The ability of the proposed protocol to measure pore water isotope composition 

was first tested by running spiking experiments (Table 2.4). Very good accuracy was 

obtained for sandy soil samples 1 and 2, with a standard deviation of less than 1 ‰  

(n = 2) for mass water contents ranging from 8 to 50 %. For the coarse silt, the 

isotopic composition was systematically lower than that of the water used to spike 

the soil. This result is consistent with previous spike experiments carried out by 

Orlowski et al., (2016) on silt and clay soil types, and confirms that this approach is 

inappropriate for such materials.  

Considering all the spiked soil samples, the averaged precision obtained for δ2H 

values was 0.3 ‰  and 0.05 ‰  for δ18O values (n =9), which was four times better 

than that reported for the classical protocol (Sprenger et al., 2015). To confirm this 

result, the proposed modified protocol was applied to measure the δ2H and δ18O 

values of 228 field soil samples. Average standard deviations of 0.04 ‰  for δ18O 

values and 0.3 ‰  for δ2H values were obtained for these measurements (Annexe 2). 

The maximum standard deviation was 0.15 ‰  for δ18O values and 1.13 ‰  for δ2H 
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values. The minimum was 0.005 ‰  for δ18O values and 0.03 ‰  for δ2H values. We 

did not observe an influence of the soil texture on the precision of this protocol.  

 

Table 2.4- Measured δ2H and δ18O of soil water samples rewetted with varying contents of liquid water 
standard E in liquid mode (n = 2). ! δ 2H represents the difference between the measured composition 
after calibration and the expected composition. σ is the standard deviation of the measurement.  

 

A second test was carried out on 30 soil samples taken near Montreal, Canada. 

The pore water isotopic compositions are plotted in a dual δ18O and δ2H plot (Figure 

2.5) and are compared with the isotopic composition of local groundwater, as well as 

of precipitation, which were investigated in a previous study (Larocque et al., 2015). 

Since the evaporation rate in Quebec is low, soil samples plot along the Local 

Meteoric Water (Figure 2.5). As none of the soil samples present an evaporated 

signature compared with groundwater or precipitation, no fractionation was found to 

occur during the conservation and equilibration of the samples in the proposed 

protocol.  

2.2.4 Conclusion 

We propose a modified liquid setup to introduce and analyse equilibrated liquid 

water isotope composition with significantly better accuracy and precision than that 

obtained when using the LGR factory‐designed vapour mode. The use of liquid water 

standards in equilibrium with their respective vapours remains the best way to 

  Water content δ2H ! δ2H σ δ2H δ18O ! δ18O σ δ18O 
  (%) (‰) (‰) (‰) (‰) (‰) (‰) 

Sample 1 8 -75.9 -0.1 0.1 -10.36 -0.02 0.07 
Coarse Sand 20 -75.3 0.5 0.2 -10.33 0.01 0.02 

  50 -75.1 0.6 0.1 -10.39 -0.05 0.08 

Sample 2 8 -75.9 -0.1 0.2 -10.25 0.09 0.02 
Medium Sand 20 -75.3 0.5 0.2 -10.30 0.04 0.02 

  50 -75.2 0.6 0.3 -10.36 -0.02 0.10 

Sample 3 8 -88.5 -12.8 0.5 -12.00 -1.66 0.05 
Coarse Silt 20 -82.8 -7.0 0.5 -12.03 -1.69 0.08 

  50 -79.4 -3.6 0.2 -11.4 -1.06 0.05 
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calibrate equilibrated liquid water measurements, even if larger standard volumes are 

consumed. The calibration of equilibrated water isotope composition cannot be 

carried out with vapourised or nebulised liquid water standards unless new standards 

depleted in heavy isotopes, which are currently not available, are calibrated.  

Finally, we demonstrate that the modified liquid setup and the proposed 

calibration allow soil pore water isotope composition analysis. For pore water 

analyses, we also recommend the use of equilibrated liquid waters for calibration, 

even if it means that the sample and standard are not treated identically. This 

proposed modified setup yields more precise δ2H and δ18O measurements of soil pore 

water than the usual protocols. Indeed, an average standard deviation of 0.04 ‰  for 

δ18O values and 0.3 ‰  for δ2H values was obtained based on 228 soil sample 

analyses. 

 

 
 

Figure 2.5- δ2H and δ18O composition of precipitation (empty black squares; from Larocque et al., 2015), 
groundwater (solid blue triangles; from Larocque et al., 2015), and soil pore water (solid black circles; 
this study) for a study site near Montreal. The dashed black line represents the local meteoric water line 
(δ2H = 7.4 * δ18O + 5.2, R2= 0.99). 
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2.3 Type(s) d’eau impliqué(s) lors de la mesure par 
équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur) 

Si le nombre de méthodes d’analyse de la signature isotopique de l’eau porale a 

considérablement augmenté ces dernières années, peu d’études proposent une inter 

comparaison des résultats isotopiques obtenus par les différentes méthodes. Pourtant, 

les études le proposant mettent clairement en évidence l’existence de différences 

significatives de compositions isotopiques mesurées. Par exemple, Orlowski et al. 

(2016), à partir de matrices de sol naturelles de type limons et argiles, séchées à 

l’étuve puis humidifiées avec des eaux standards de composition isotopique connue, 

ont démontré que les mesures réalisées par cinq méthodes analytiques différentes 

(extraction cryogénique, distillation azéotropique, centrifugation, compression 

mécanique et équilibration directe) mènent à cinq résultats différents et, dans la 

majorité des cas, éloignés de la valeur du standard utilisé. De plus, pour une même 

méthode, selon le type de sol considéré (limon ou argile dans le cadre des travaux 

d’Orlowski et al., 2016), des différences isotopiques ont également été constatées. 

Pour expliquer ces différences, comme déjà abordé au chapitre 1 (cf 1.2.2), Orlowski 

et al. (2016), évoquent l’hypothèse que les différentes méthodes d’analyse de la 

signature isotopique de l’eau porale, selon le principe sur lequel elles reposent, 

s’intéressent à des réservoirs d’eau différents : le réservoir « mobile » et/ou le 

réservoir « immobile », aux compositions isotopiques différentes du fait de l’action 

des forces qui lient l’eau aux grains de la matrice. Comprendre les types d’eau 

impliqués lors de l’analyse de la composition isotopique de l’eau porale par 

équilibration directe H2O(liquide)-H2O(vapeur) est une étape indispensable pour statuer 

sur le type de standard à utiliser afin de normaliser les mesures. Cette étape est 

également nécessaire afin de pouvoir avoir pleinement conscience de la justesse de la 

méthode et ainsi des limites du protocole analytique, mais aussi, plus largement, des 

limites de l’utilisation des mesures isotopiques de l’eau porale pour quantifier les flux 

d’eau au sein du cycle hydrologique.  
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Pour cela, et dans l’objectif de pouvoir mettre en évidence l’analyse du réservoir 

d’eau « immobile » et/ou « mobile » par la méthode par équilibration directe, la 

méthodologie proposée par Orlowski et al. (2016) a été reprise. En effet, si on 

suppose (1) la taille du réservoir d’eau « immobile » fixe et dépendant uniquement 

de la granulométrie (ou plus précisément de la surface d’échange spécifique (De 

Marsily, 1986)) et (2) la taille du réservoir d’eau « mobile » dépendant uniquement 

de la teneur en eau de l’échantillon, alors humidifier des matrices de sol de 

granulométries différentes à des teneurs en eau différentes permet de modifier la 

proportion d’eau mobile/immobile au sein de l’échantillon (Figure 2.6). Pour une 

matrice de sol n’ayant jamais été en contact avec de l’eau liquide, i.e. parfaitement 

sèche, et humidifée avec un standard eau de composition isotopique connue, si la 

méthode analytique choisie permet d’analyser l’ intégralité des deux réservoirs, la 

signature isotopique de l’eau porale mesurée est égale, quelles que soient la 

granulométrie et la teneur en eau de l’échantillon, à celle du standard utilisé. Sinon, 

des différences sont attendues.  

 
Figure 2.6- Représentation schématique de la répartition entre réservoirs d’eau « mobile » (en bleu) et 
« immobile » (en jaune) selon la granulométrie et la teneur en eau. 

A la différence des études précédentes, les expériences réalisées au cours de cette 

thèse ont été conduites sur des matrices synthétiques, i.e. à la granulométrie 

homogène, sans matière organique et qui n’ont jamais été en contact avec de l’eau 
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liquide avant l’expérience. Afin de pouvoir mettre en évidence les processus se 

produisant à l’interface eau-surface minérale, nous avons procédé à une double 

humidification des matrices synthétiques dont les caractéristiques ont été choisies en 

fonction des sites d’études envisagés pour estimer la recharge.  

Ainsi, des matrices de type sable grossier (T1 : diamètre moyen des grains 1-0,5 

mm) et sable fin (T2 : diamètre moyen des grains 0,063-0,045 mm), ont été, dans un 

premier temps, séchées à l’étuve à 120 °C durant 72 heures, conservées au 

dessiccateur le temps de leur refroidissement puis humidifiées avec un standard d’eau 

liquide de composition isotopique connue (δD = -75 ‰ ) à différentes teneurs en eau 

massiques : 3, 8, 20, 50 wt%. Dans le but de pouvoir comparer la méthode par 

équilibration directe qui est relativement nouvelle, à l’approche plus classique par 

extraction cryogénique (Annexe 3), les analyses isotopiques des échantillons ont été 

réalisées, par ces deux méthodes. 

Les résultats de ces expériences sont présentés en Figure 2.7 et mettent clairement 

en évidence, pour les deux méthodes, (i) l’effet de la granulométrie sur l’analyse 

isotopique : plus la granulométrie est fine plus la valeur de la composition isotopique 

mesurée est appauvrie en isotopes lourds (ii) l’effet de la teneur en eau sur l’analyse 

isotopique : plus la teneur en eau est faible plus la composition isotopique mesurée 

est appauvrie en isotopes lourds. Ces effets de la granulométrie et de la teneur en eau 

sur l’analyse apparaissent plus importants pour la méthode par extraction 

cryogénique que pour la méthode par équilibration directe.  

Ces premières expériences montrent des différences de compositions isotopiques 

significatives entre les valeurs mesurées par les deux méthodes et les valeurs du 

standard utilisé pour humidifier les matrices : jusqu’à -30 ‰  pour la méthode par 

extraction cryogénique à 8% teneur en eau et -15 ‰  pour la méthode par 

équilibration directe à 8% teneur en eau (Figure 2.7). Ainsi, il est déjà possible de 

conclure que la méthode par extraction cryogénique et la méthode par équilibration 

ne permettent pas de mesurer l’ intégralité des réservoirs d’eau « mobile » et d’eau 

« immobile ».  
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Figure 2.7- Résultats obtenus par extraction cryogénique (symboles vides) et par équilibration directe 
(symboles pleins) lors de la première humidification des matrices T1 (sable grossier) et T2 (sable fin). 
 

A faible teneur en eau, l’eau présente constitue majoritairement le réservoir d’eau 

« immobile » (Figure 2.6). La surface du solide retenant principalement les isotopes 

lourds (O’Neil et Truesdell, 1991), la répartition des isotopes entre le réservoir d’eau 

« mobile » et « immobile » est inégale, i.e. il y a un fractionnement isotopique entre 

les deux réservoirs. Le réservoir d’eau « mobile », se trouve très appauvri en isotopes 

lourds comparativement au réservoir d’eau «immobile ». Plus la teneur en eau 

augmente, plus la quantité d’eau constituant le réservoir d’eau « mobile » augmente 

(Figure 2.6). Cet apport d’eau, ne subissant plus le fractionnement isotopique lié au 

remplissage du réservoir d’eau « immobile », permet, par mélange, d’estomper le 

fractionnement isotopique existant entre l’eau « immobile » et l’eau « mobile » lors 

de la mesure isotopique. Les résultats présentés ci-dessus (Figure 2.7) peuvent donc 

être expliqués en considérant le mélange de deux réservoirs : le réservoir d’eau 

« mobile » et le réservoir d’eau « immobile » et la présence d’un fractionnement 
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isotopique entre les deux lié aux forces de rétention de la surface du solide (équation 

2.1). 

 

 

Avec : δ2H : signature isotopique du standard utilisé  [-]  

δ2H1 : signature isotopique de l’eau immobile [-] 

δ2H 2 : signature isotopique de l’eau mobile [-] 

f1 : Meau/Msol d’eau immobile [-] 

f2 : Meau/Msol d’eau mobile [-] 

f : Meau/Msol totale (f = f1 + f2) [-] 

 

La composition isotopique de l’eau « mobile » peut s’exprimer en fonction de la 

composition isotopique de l’eau « immobile » et du coefficient de fractionnement 

entre l’eau immobile et l’eau mobile : 

 

Avec : Δ1-2 le coefficient de fractionnement entre l’eau immobile et l’eau mobile 

 

Ainsi, on a : 

 

 

Le modèle décrit ci-dessus a été testé sur les données obtenues avec la méthode 

par équilibration directe (Figure 2.8). Le test du χ2 a été utilisé pour vérifier 

l’adéquation entre le modèle et les résultats observés. Les résultats obtenus sont très 

satisfaisants (χ2<<2). Le coefficient de fractionnement isotopique entre l’eau 

« immobile » et l’eau « mobile » obtenu pour la matrice fine T2 vaut 54 ‰ , et 

  (2.1) 
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29 ‰  pour la matrice grossière T1 (Figure 2.8). Ce coefficient apparaît donc être 

granulo-dépendant: plus la granulométrie est fine plus le coefficient de 

fractionnement est important. Ce résultat est cohérent avec un fractionnement qui 

serait lié à la taille du réservoir d’eau mobile. 

 

 

Figure 2.8- Modèle de fractionnement isotopique appliqué sur les données obtenues par équilibration 
directe sur les matrices T1 (sable grossier) et T2 (sable fin) lors de la 1ère humidification. L’ensemble des 
paramètres des meilleures calibrations est reporté sur le graphique. 

Suite à ces premières expériences, les échantillons ont été récupérés, et de nouveau 

passés à l’étuve à 120 °C durant 72 heures, conservés au dessiccateur le temps de leur 

refroidissement, puis humidifiés, aux mêmes teneurs en eau, avec un nouveau 

standard d’eau liquide de composition isotopique très différente de celui utilisé 

précédemment (δ2H = +677 ‰ ). Ces nouveaux résultats sont présentés en figure 

2.9. 
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Les résultats obtenus lors de la seconde humidification (Figure 2.9.a) sont très 

similaires à ceux de la première (Figure 2.7) et permettent une nouvelle fois, de 

mettre clairement en évidence, pour les deux méthodes, (i) l’effet de la granulométrie 

sur l’analyse isotopique : plus la granulométrie est fine plus la valeur de la 

composition isotopique mesurée est appauvrie en isotopes lourds et (ii) l’effet de la 

teneur en eau sur l’analyse isotopique : plus la teneur en eau est faible plus la 

composition isotopique mesurée est appauvrie en isotopes lourds (Figure 2.9.a). 

Néanmoins, les résultats obtenus par la méthode par équilibration directe présentent 

cette fois ci un appauvrissement en isotopes lourds plus important que les résultats 

obtenus par extraction cryogénique (environ -600 ‰  et -500 ‰  respectivement). 

L’application du modèle précédemment présenté, avec la même paramétrisation, 

(f1=0,001 Δ1-2=29 ‰  et f1=0,02 Δ1-2=54 ‰  pour T1 et T2 respectivement) conduit 

à des résultats très éloignés de la solution la plus satisfaisante (Figure 2.9.b). Ces 

deux dernières constatations laissent à penser qu’un troisième réservoir d’eau est 

impliqué. En effet, si toute l’eau avait été évaporée lors du passage des échantillons à 

l’étuve, les résultats auraient présenté le même fractionnement isotopique que lors de 

la première humidification, or, ce n’est pas le cas (Figure 2.9.b). La présence 

d’ «ancienne » eau, à la signature isotopique plus appauvrie en isotopes lourds, et en 

différentes proportions explique ces résultats. La figure 2.10 propose un schéma 

simplifié des processus impliqués lors de l’hydratation et la déshydratation des 

matrices.  

La mise en évidence de l’existence de ce troisième réservoir d’eau, appelé 

« ancienne » eau, qui a un impact considérable sur la signature isotopique mesurée, 

que ce soit par équilibration directe ou par extraction cryogénique, démontre que 

l’utilisation de matrices de sol naturelles, séchées à l’étuve puis humidifiées avec un 

standard d’eau liquide de composition isotopique connue, n’est pas une approche 

fiable pour standardiser les mesures isotopiques de l’eau porale.  
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(a) 

   
(b) 

 
Figure 2.9- Résultats obtenus par extraction cryogénique (symboles vides) et par équilibration directe 
(symboles pleins) lors de la deuxième humidification des matrices T1, sable grossier et T2, sable fin (a). 
Modèle de fractionnement isotopique appliqué sur les données obtenues par équilibration directe (b). 
L’ensemble des paramètres des meilleures calibrations est reporté sur le graphique. 
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Figure 2.10- Schéma des processus impliqués lors de l'hydratation et la déshydratation des matrices (à 
l’échelle du grain). 

 

2.4 Conclusion 

L’objectif principal de ce chapitre était de proposer un protocole analytique de 

mesure de la composition isotopique de l’eau porale par équilibration directe 

H2O(liquide)-H2O(vapeur), depuis le prélèvement des échantillons sur le terrain jusqu’à la 

standardisation des valeurs, en ayant pleinement conscience de ses limites. Tout 

d’abord, et dans l’objectif d’améliorer la précision analytique des mesures, un 

nouveau dispositif a été mis en place. Les échantillons analysés par équilibration 

directe H2O(liquide)-H2O(vapeur), indépendamment de leur nature, offrent désormais une 

précision de 0,04 ‰  pour δ18O et de 0,3 ‰ pour δ2H (contre, précédemment, 

0,31 ‰  et 1,17 ‰  respectivement Sprenger et al., 2015a). Puis, des expériences de 

double humidification ont été conduites afin d’étudier la justesse, i.e. la 

représentativité, de la mesure isotopique réalisée par équilibration directe H2O(liquide)-

H2O(vapeur). A partir de ces expériences, la granulométrie et la teneur en eau se sont 

avérées être des propriétés physico-chimiques du sol qui influent très clairement sur 

la mesure isotopique, qu’elle soit réalisée par équilibration directe ou par extraction 

cryogénique. Cependant, et contrairement à ce qui était pressenti (Sprenger et al., 
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2015a), la méthode par équilibration directe a permis l’analyse d’eau « immobile » 

ou plutôt plus difficilement mobilisable, en plus grande proportion que la méthode 

par extraction cryogénique. Elle est donc moins « sélective » que la méthode par 

extraction cryogénique. Les effets de la granulométrie et de la teneur en eau sur la 

signature isotopique mesurée, démontrés ici sur des sables, est à considérer lors de 

l’interprétation des profils de signature isotopique de l’eau porale. En effet, les biais 

analytiques liés aux propriétés physico-chimiques des sols peuvent être nettement 

supérieurs à la variabilité saisonnière du signal isotopique enregistré dans les 

précipitations. Ainsi, il est nécessaire de s’assurer que la variabilité de la composition 

isotopique de l’eau porale mesurée au sein des profils de sol n’est pas uniquement liée 

à des variations des paramètres physico-chimiques du sol. Pour cela, une analyse 

conjointe de la granulométrique et de la teneur en eau des échantillons a ainsi été 

systématiquement réalisée dans le cadre de ce projet. Ces résultats ont également des 

implications concernant la comparaison inter sites et notamment pour la 

quantification des flux à partir des outils isotopiques (e.g. évaporation). Enfin, ces 

expériences de double humidification ont mis en évidence l’existence d’un réservoir 

d’eau, persistant au passage à l’étuve, et impliqué dans la mesure de la signature 

isotopique (qu’elle soit réalisée par équilibration directe ou par extraction 

cryogénique). Ainsi, l’utilisation de matrices de sol naturelles, séchées à l’étuve puis 

humidifiées avec un standard d’eau liquide de composition isotopique connue, n’est 

pas une approche fiable pour standardiser les mesures isotopiques de l’eau porale. 
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Chapitre 3 

Les isotopes stables de l’eau comme 
outils pour la modélisation 
hydrogéologique 

3.1. Introduction 

Le chapitre précédent a permis de proposer, comme outil pour la modélisation, des 

mesures de composition isotopique de l’eau porale précises, rapides et dont les limites 

de justesse sont sans équivoque. Ce troisième chapitre a pour objectif de démontrer 

l’ intérêt de ces outils isotopiques pour la modélisation des processus hydrologiques au 

sein de la zone non saturée et l’estimation de la recharge. 

Ce chapitre présente tout d’abord les concepts du code de calcul numérique couplé 

surface souterrain mis en place dans le cadre de ces travaux de thèse pour estimer la 

recharge à partir des outils isotopiques, ainsi que les conditions limites qui lui sont 

appliquées. Puis les équations permettant de simuler le transport d’eau et d’isotopes 

au sein de la zone non saturée sont détaillées. Une nouvelle approche pour 

déterminer de manière réaliste, par modélisation inverse, les paramètres intervenant 

dans ces équations est par la suite proposée. Cette approche, basée uniquement sur 

l’utilisation de profils de composition isotopique de l’eau porale et de teneurs en eau, 

s’affranchit des coûts relatifs à l’instrumentation et au suivi temporel continu des 

variables hydrologiques nécessaires sur les sites d’étude pour la calibration du 

modèle. Enfin, afin de tester et valider les performances de cette nouvelle approche, 

un cas synthétique a été conçu et des profils de composition isotopique de l’eau 

porale ont été réalisés, en 2017 puis en 2018, sur deux sites d’études aux couverts 

végétaux différents, se trouvant sur la commune de Saint-Lazare dans la région de 

Vaudreuil-Soulanges, Québec, Canada. Aussi, à partir du cas synthétique, des tests 
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concernant l’échantillonnage optimum de la composition isotopique de l’eau porale 

pour la calibration du modèle ont été également été réalisés. Un article soumis à 

Water en septembre 2019 et présentant l’ensemble de ces résultats constitue le corps 

de ce chapitre. En complément de cet article, de nouveaux dispositifs 

d’échantillonnage pour le suivi temporel discontinu de la composition isotopique de 

l’eau porale sont proposés.  

3.2 Mise en place du code de calcul numérique 

3.2.1 Concepts 

 

Figure 3.1- Représentation schématique du code de calculs numérique. 

Un code de calcul numérique prenant en compte l’évolution des isotopes stables de 

l’eau, depuis les précipitations jusqu’aux eaux souterraines, en incluant le 

fractionnement isotopique lié à l’évaporation, a été mis en place afin de pouvoir 

estimer la recharge à partir des outils isotopiques. Ce code couplé surface souterrain 
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est basé sur l’utilisation, sur une colonne 1D, du modèle hydrogéologique 

déterministe Metis (Goblet, 2010) pour simuler le transport d’eau et d’isotopes, 

depuis la surface du sol jusqu’à l’aquifère (Figure 3.1).  

Le module de surface, à partir des variables météorologiques, permet de calculer, 

au pas de temps journalier, les apports verticaux, i.e. la somme des précipitations 

liquides et de la fonte des neiges (Huet et al., 2015). Puis, le descriptif du sol et de la 

végétation permet de corriger les apports verticaux de l’interception et du 

ruissellement de surface. À partir des variables atmosphériques, le module de surface 

permet aussi de calculer l’évapotranspiration potentielle. L’évaporation est un 

processus qui induit un fractionnement isotopique et donc un marquage de l’eau 

résiduelle qui s’infiltre alors que la transpiration est un processus non fractionnant 

(Souchez et al., 2002). Il est donc nécessaire de distinguer, à partir du descriptif du 

sol et de la végétation, évaporation potentielle et transpiration potentielle.  

Les sorties du module de surface (i.e. les apports verticaux, l’évaporation 

potentielle et la transpiration potentielle) et la composition isotopique des 

précipitations servent de conditions limites supérieures au modèle Metis pour simuler 

l’écoulement d’eau et le transport d’isotopes au sein de la zone non saturée. 

Certaines variables météorologiques sont également utilisées pour déterminer la 

composition isotopique de l’infiltration en fonction de la quantité d’eau réellement 

évaporée. Les équations régissant le transport d’isotopes au sein de la zone non 

saturée ainsi que le fractionnement isotopique lié à l’évaporation sont explicitées en 

partie 3.3. La description du sol et de la végétation sous forme de paramètres 

hydrodynamiques au sein du modèle Metis permet d’estimer l’évaporation réelle, la 

transpiration réelle et la recharge. L’aquifère représente la condition limite inférieure 

du modèle Metis.  

L’influence de l’estimation des conditions limites du modèle hydrogéologique sur 

l’estimation de la recharge a été démontrée par de nombreux auteurs (e.g. Peters-

Lidard et al., 2008, Batalha et al., 2018). De ce fait, et toujours dans l’objectif de 

posséder une vision critique de la représentativité de la recharge estimée par le 
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modèle, la quantification des apports verticaux, leur composition isotopique et 

l’estimation de l’évapotranspiration potentielle sont explicitées ci-dessous.  

Table 3.1- Données météorologiques disponibles sur les stations à proximité des sites d‘étude. La 
fréquence des données est journalière. 

 

3.2.2. Quantification des apports verticaux 

Au Québec, l’ influence de la neige sur les apports verticaux est importante. Il est 

ainsi nécessaire, en plus des données de précipitations, d’acquérir d’autres données 

météorologiques pour pouvoir, dans un premier temps, différencier les précipitations 

liquides (pluie) des précipitations solides (neige, grêle), puis, simuler correctement le 

comportement du manteau neigeux, i.e. les périodes d’accumulation et de fonte de 

neige. Pour cela, différents types d’approches existent, depuis l’approche « degré 

jour » (e.g. OMM, 1986), nécessitant peu de données d’entrées, jusqu’à l’approche 

physique complète par bilan d’énergie (e.g. Kustas and Rango, 1994).  

Posséder une vision critique de la représentativité des données météorologiques est 

important avant d’entreprendre des travaux de modélisation, d’autant plus lorsque, 

comme c’est le cas ici, les sites d’études ne sont pas directement dotés de stations 

météorologiques (Figure 3.2) et que l’estimation des données météorologiques 

nécessaires à la détermination des conditions limites du modèle se fait à partir de la 

valorisation du réseau de mesures disponibles. 

 

1 2 3 4 5 

Rigaud Les Cèdres 
Coteau-du-

Lac 
ETS 

Saint-
Télésphore 

Température ✓ ✓ ✓ ✓ ✓ 
Précipitations ✓ ✓ ✓ ✓ ✓ 
Humidité relative       ✓ ✓ 
Radiation       ✓ ✓ 
Vent       ✓ ✓ 
Hauteur de neige au sol ✓   ✓ ✓   
Période 2010-2018 2010-2018 2010-2018 2016-2018 2016-2018 
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Figure 3.2- Carte du réseau météorologique de la région de Vaudreuil-Soulanges, Québec, Canada où se 
situent les sites d’étude de Saint-Lazare. Les stations 1, 2 et 3 appartiennent au réseau du Ministère de 
l’Environnement et de la Lutte contre le Changement Climatique et se nomment respectivement 
Rigaud, Les Cèdres et Coteau-du-Lac. Les stations 4 (ETS) et 5 (Saint Télésphore) font partie du 
réseau de suivi universitaire de l’Ecole des Techniques Supérieures et de l’Université du Québec à 
Montréal, respectivement. 

La carte présentée en figure 3.2 rend compte du réseau de mesures 

météorologiques disponibles dans la région de Vaudreuil-Soulanges, Québec, Canada 

où se situent les deux sites d’étude. Les stations Rigaud (1), les Cèdres (2) et 

Coteau-du-Lac (3) font partie du réseau du Ministère de l’Environnement et de la 

Lutte Contre les changements Climatiques (MELCC). Les valeurs des températures 

minimales, maximales, moyennes ; pluie et neige y sont mesurées quotidiennement 

(Tableau 3.1). Les stations Rigaud et Coteau-du-Lac disposent en plus de mesures de 

hauteurs de neige hebdomadaires ou quotidiennes selon la période. Les stations ETS 

(4) et Saint-Télésphore (5) mesurent les radiations, la vitesse du vent et l’humidité 

relative, en plus des températures et des précipitations.  
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La période d’intérêt pour les simulations étant 2016-2018, l’évaluation de la 

stratégie d’estimation des conditions limites du modèle est basée sur la disponibilité 

de mesures météorologiques aux différentes stations durant cette période. Le suivi des 

données météorologiques sur les stations ETS et Saint-Télésphore ne couvre pas 

l’intégralité de la période d’intérêt. En effet, la station ETS a été installée le 27 mai 

2016 et les données de Saint-Télésphore ne sont disponibles que jusqu’au 5 octobre 

2018. Par ailleurs, entre 2016 et 2018, sur l’ensemble des stations, de nombreuses 

lacunes sont présentes dans les données de précipitations et nécessitent d’être 

comblées pour la modélisation : Saint-Télésphore environ 11 % de lacunes (entre le 

01/01/2016 et le 05/10/2018), ETS environ 7 % (entre le 27/05/2016 et le 

31/12/2018), Coteau-du-lac, les Cèdres et Rigaud environ 20 %. Cependant, au cours 

de l’année 2016 par exemple, 69 jours sans données météorologiques sont communs 

aux trois stations du réseau MELCC (Figure 3.3). Il n’est donc pas possible de 

combler l’intégralité des lacunes en utilisant les données des stations voisines.  

Face à ce problème, les données issues de réanalyses, i.e. obtenues à partir de 

modèles de prévisions à court terme et d’observations assimilées, peuvent être 

envisagées comme source alternative d'informations météorologiques pour la 

modélisation car elles présentent l’avantage d’être continues dans le temps. Pour le 

Québec, et plus généralement l’Amérique du Nord, le module d’analyse « North 

American Regional Reanalysis » (NARR) (Mesinger et al., 2006) permet de disposer 

gratuitement de données météorologiques complètes issues de réanalyse au pas de 

temps journalier avec une résolution spatiale horizontale de 32km 

(http://www.cdc.noaa.gov/index.html). L’applicabilité des données de température 

et précipitation du NARR pour la modélisation hydrologique au Canada a déjà été 

démontrée par Choi et al., 2009. Dans leur étude, basée au Manitoba, les auteurs ont 

également constaté que les données de température et précipitations du NARR 

concordent beaucoup mieux avec les observations que d’autres données issues de 

réanalyse (e.g. le module NNGR mis en place par le « National Centers for 

Environmental Prediction–National Center for Atmospheric Research » (NCEP–

NCAR)). Toutefois, Bukovsky et Karoly (2007) invitent les utilisateurs du NARR à 
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prendre des précautions lors de l'utilisation des données. Leur étude a par exemple 

démontré la présence d’un biais significatif dans les données de précipitations le long 

de la frontière entre le Canada et les Etats-Unis.  

Ainsi, afin de s’assurer de la représentativité des données météorologiques fournies 

par le NARR, nous les avons comparées aux données locales observées sur les 

périodes 2010-2018 et 2016-2018. La station Coteau-du-Lac a été choisie comme 

référence car c’est la plus proche des sites d’étude. Plusieurs critères ont été retenus 

pour évaluer la qualité de l'ajustement obtenu entre les données NARR et les 

données observées à la station Coteau-du-Lac: le R2, la somme des carrés des résidus 

(SCR) et le Kling-Gupta Efficiency (KGE) (Gupta et al., 2009). Ce troisième critère, 

moins connu que les deux autres, fait intervenir trois composantes : le biais (β), le 

rapport des écarts-types (α) et le coefficient de corrélation (r) :  

 

 

Où r = !
!

(!!!"#-!!"#)(!!!"#-!!"#)
!!"#!!"#

 , coefficient de corrélation entre les données 

observées (Qobs) et simulées (Qsim)  

       α = !!"#
!!"#

, rapport des écarts-types observés σ!"# et simulés σ!"# 

      ! =  !!"#!!"#
, biais du modèle µobs et µsim étant les moyennes des teneurs en eau 

(ou compositions isotopiques) observées et simulées respectivement  

Les données NARR reproduisent de façon très satisfaisante les données locales de 

températures (moyennes, maximales et minimales journalières) observées à la station 

Coteau-du-Lac (Tableau 3.2 ; R2 > 0,9 ; SCR < 4°C). Elles pourront donc être 

utilisées telles quelles en données d’entrée des modèles permettant de calculer la 

fonte de la neige. En revanche, sur la base d’une comparaison journalière, les données 

de précipitations issues du NARR ne reproduisent pas de façon satisfaisante les 

 
 

 (3.1) 
  

222 )1()1()1(1 −+−+= βrKGE α--
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données locales observées (R2 < 0,3). La comparaison des trois stations 

météorologiques du réseau MELCC entre elles (i.e. Coteau-du-Lac, Rigaud et les 

Cèdres) a conduit cependant à des résultats similaires (R2 < 0,2). Ainsi, le pas de 

temps de comparaison journalier choisi s’avère ne pas être adapté. Il est également 

important de garder à l’esprit que la plus grande source d'erreur liée aux relevés 

pluviométriques est de supposer qu'ils représentent les précipitations réelles du site 

(Court, 1960).  

 

Table 3.2- Comparaison des données NARR aux données locales issues de la station Coteau-du-Lac pour 
la période 2010-2018 et pour la période 2016-2018 (données journalières). 

 

 

A la suite de ces premières constatations, afin de juger des performances du 

modèle NARR à reproduire les données de précipitations locales observées dans la 

région de Vaudreuil-Soulanges, le cumul annuel des précipitations a été choisi comme 

nouvel indicateur. En effet, pour les trois stations MELCC, i.e. Coteau-du-Lac, 

Rigaud et Les Cèdres, les cumuls annuels de précipitations calculés pour l’année 

2017: 1222, 1189 et 1206 mm, respectivement, sont très similaires. La comparaison du 

cumul annuel des précipitations de Coteau-du-lac et des données NARR met 

clairement en évidence une sous estimation systématique des précipitations sur la 

zone d’étude par NARR de l’ordre de 40% sur la période 2016-2018 (Figure 3.4 ; 

KGE < 0.1). Cependant, les courbes de cumuls présentent la même dynamique 

(Figure 3.5) : les cumuls calculés au cours de l’année 2016, 2017 et 2018 à partir des 

données NARR et Coteau-du-Lac s’alignent tous sur des droites de coefficient 

 
2010-2018 2016-2018 

 
R2 SCR R2 SCR 

Température 
maximale 

0,94 3,19 0,91 3,97 

Température 
minimale 

0,94 2,95 0,93 3,29 

Précipitations 0,25 5,3 0,22 5,52 
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inférieur à 1 et avec un coefficient de régression proche de 1 (R2>0,97). Cette 

observation est valable sur l’ensemble de la période 2010-2018 y compris au pas de 

temps mensuel (Annexe 4). Il existe donc un biais systématique significatif dans les 

données NARR au sud de Montréal qu’il est nécessaire de corriger pour les besoins 

de la modélisation hydrogéologique.   

Au vu des résultats précédents, et afin d’obtenir des chroniques de données 

météorologiques continues et réalistes, nous avons fait le choix de corriger les données 

de précipitations NARR à partir des données locales de la station Coteau-du-Lac. 

Pour cela, sur la période 2016-2018, la pente de la droite de régression linéaire entre 

le cumul des données NARR et le cumul des données Coteau-du-lac a été calculée 

pour chaque mois (soit sur un échantillon de 30, 31, 28 ou 29 valeurs selon le mois ; 

Annexe 5). Puis, les données NARR journalières du mois correspondant ont été 

corrigées par un coefficient équivalent à cette pente. L’écart existant entre les cumuls 

de précipitations obtenus à partir des données NARR et à partir des mesures à la 

station Coteau-du-Lac a donc été considérablement réduit (Figure 3.6). Ainsi, les 

quantités de précipitations des données NARR et les données locales peuvent 

maintenant être considérées comme similaires (KGE> 0.8 ; 8, 3 et 1 % de différence 

pour 2016, 2017 et 2018 respectivement) (Figure 3.6).  
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Figure 3.3- Précipitations journalières aux stations Rigaud (a), les Cèdres (b) et Coteau-du-Lac (c) pour 
l’année 2016. 
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Figure 3.4- Comparaison du cumul des précipitations annuelles obtenues à partir des données Coteau-
du-Lac (noir) et NARR (rouge).  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figure 3.5- Cumul des précipitations annuelles obtenu à partir des données NARR en fonction du cumul 
annuel des précipitations obtenu à partir des données Coteau-du-Lac. La droite rouge correspond à la 
droite d’équation y=x, la droite grise à celle de régression entre les données.   

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figure 3.6- Comparaison du cumul des précipitations obtenu à partir des données Coteau-du-Lac (noir), 
NARR (rouge) et NARR corrigées (vert) pour les années 2016, 2017 et 2018 (hors données manquantes). 
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Les mesures de radiations ne sont pas effectuées par les stations du réseau 

MELCC. Une rapide comparaison des données de la station ETS aux données NARR 

sur la période 2017-2018 a mis en évidence l’existence d’une surestimation du bilan 

radiatif par les données NARR (Figure 3.7). Ces données ne peuvent donc pas être 

considérées comme fiables.  

 

 

Figure 3.7- Comparaison du bilan radiatif net journalier calculé à partir des données ETS et des données 
NARR sur la période 2016-2018. La droite rouge correspond à la droite d’équation y=x, la droite grise à 
celle de régression entre les données. 

La non disponibilté des mesures des termes du bilan radiatif sur les sites d’études 

et la faible représentativité des données NARR vis-à-vis des données locales observées 

dans la région, nous ont conduits à privilégier les approches « degré jour », i.e. 

uniquement basées sur la température, pour simuler les périodes d’accumulation et 

de fonte de neige et en déduire les apports verticaux. Ainsi, le modèle CEMANEIGE 

(Valéry, 2010), un modèle de fonte de type degré jour basé sur les mesures de 

température et l’estimation de deux paramètres libres : le facteur de fonte Kf 

[mm.°C-1], et le coefficient de pondération de l’état thermique du manteau, Ct [-] a 
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été retenu dans le cadre de ces travaux. Le modèle CEMANEIGE permet ainsi de 

calculer l’accumulation et l’ablation de neige au pas de temps journalier. 

 

 
 

 a 
Figure3.8- Comparaison des hauteurs de neige observées à la station Coteau-du-Lac et simulées par le 
modèle CEMANEIGE (Valéry, 2010) en bas sur la période de calibration et en haut sur la période de 
validation. 

Les données hebdomadaires de hauteur de neige mesurées à la station Coteau-du-

Lac (sur la période allant du 1er septembre 2015 au 31 décembre 2018) ont été 

utilisées afin de déterminer les valeurs des paramètres Kf = 5 mm.°C -1 et Ct=0.1. 

Avec ces valeurs, le modèle reproduit de façon satisfaisante l’ensemble des périodes 

d’accumulation et de fonte de neige ainsi que l’évolution temporelle des hauteurs de 

neige (Figure 3.8 bas; KGE= 0.52). L’application de ces paramètres sur la période 

s’étendant du 1er septembre 2010 au 31 août 2015, i.e. la période de validation, a 

également conduit à une reproduction satisfaisante par le modèle de l’évolution 

temporelle des hauteurs de neige mesurées (Figure 3.8 haut; KGE= 0.51). 

KGE=0.51	

	

KGE=0.52	
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Néanmoins, pour certaines années, le modèle reproduit moins bien les hauteurs de 

neige. Par exemple, l’accumulation maximale de neige au cours de l’hiver 2017-2018 

est sous estimée par le modèle. En étudiant les données en détail, cela est lié 

uniquement à un seul événement neigeux mesuré à la station Coteau-du-Lac le 1er 

janvier 2018. Cet épisode de 29 cm n’est pas présent dans les données NARR, la 

valeur renseignée pour ce jour là est 0 mm.  

Ainsi, la méthode de correction des données NARR appliquée dans le cadre de ces 

travaux présente des faiblesses et certaines imprécisions à l’échelle journalière 

demeurent. De ce fait, envisager une estimation de la recharge à un pas de temps 

journalier dans le cadre de ces travaux n’apparaît pas raisonnable. 

Les apports verticaux estimés sont ensuite corrigés de l’interception par la 

méthode de Sutanto et al., 2012, i.e. en utilisant une valeur de seuil en fonction du 

type de couvert végétal, puis sont utilisés comme condition limite du modèle 

hydrogéologique Metis. Les résultats sont présentés en Annexe 6. 

3.2.3 Composition isotopique des apports verticaux 

Dans l’objectif d’étudier, à partir des outils isotopiques, la dynamique spatio-

temporelle des processus responsables de la recharge des aquifères, un réseau de suivi 

de la composition isotopique des précipitations a été initié à travers le Québec en 

2016 dans le cadre du projet de mise en place d’une Infrastructure de recherche sur 

la recharge des eaux souterraines (IRRES). Cinq sites ont ainsi été dotés de 

collecteurs de précipitations conçus spécifiquement pour éviter l’évaporation 

(Gröning et al., 2012, Figure 3.9b). Depuis 2016, les précipitations y sont récoltées 

mensuellement ou bi mensuellement. La région de Vaudreuil-Soulanges ne dispose 

pas de suivi de la composition isotopique des précipitations (Figure 3.9a). Basé 

uniquement sur un critère de proximité géographique, les données de composition 

isotopique mesurées dans les précipitations à la station Mont Saint-Bruno ont donc 

été utilisées pour représenter la composition isotopique des apports verticaux sur les 

sites d’études de la région Vaudreuil-Soulanges. La figure 3.9c présente l’évolution 

temporelle de la composition isotopique des précipitations à Mont Saint-Bruno. 
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Figure 3.9- (a) Localisation du site d’étude et de celui de collecte des précipitations. (b) Photo du 
collecteur de précipitations. (c) Evolution temporelle de la composition isotopique des précipitations 
mesurées à Mont Saint-Bruno, Québec, Canada à partir d’échantillonneurs de précipitations conçus 
spécifiquement pour éviter l’évaporation (Gröning et al., 2012). 

Les collecteurs de précipitations étant relevés et échantillonnés au minimum 

mensuellement, les valeurs isotopiques des précipitations utilisées comme conditions 

limites du modèle Metis sont donc représentatives de la moyenne pondérée des 

évènements de précipitation survenus sur la période de récolte. Ainsi, la composition 

isotopique de chaque événement de la période considérée n’est pas connue. Cela peut 

avoir une influence, d’un point de vue du modèle, sur la reproduction des valeurs de 

composition isotopique de l’eau porale dans les premiers centimètres du profil de sol, 

représentatives du (ou des) dernier(s) événement(s) de précipitation survenu(s). 

Cependant, plus bas dans le profil de sol, la moyenne pondérée des événements 

(a) 
(b) 

(c) 
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devrait permettre de correctement reproduire la composition isotopique de l’eau 

porale mesurée qui est issue du mélange successif de plusieurs événements. Par 

ailleurs, l’évolution de la composition isotopique du couvert neigeux depuis le début 

de la période d’accumulation jusqu’à la période de fonte n’est pas suivie de façon 

continue. La valeur de la composition isotopique de l’infiltration d’eau liée à la fonte 

de la neige, ne pourra de ce fait, pas être reproduite par le modèle.  

 

3.2.4 Evaporation et transpiration potentielles 

Suite à l’étude détaillée des données météorologiques disponibles sur la zone 

d’étude, il a été mis en évidence que les données météorologiques réanalysées 

(NARR) ne permettaient pas de reproduire correctement les données radiatives 

observées à proximité de la zone d’étude. Les données radiatives observées sur la 

zone d’étude, quant à elles, ne couvrent pas l’intégralité de la période d’intérêt. Les 

modèles basés sur les approches par bilan de flux pour déterminer 

l’évapotranspiration potentielle, qui requièrent des données radiatives, n’ont ainsi 

pas été retenus. 

Parmi les modèles ne nécessitant que la température comme données d’entrées 

afin de simuler l’évapotranspiration potentielle, le modèle d’Hargeaves et Samani 

(1982) s’est avéré être le plus performant (Xu and Chen, 2005). C’est donc avec ce 

modèle que l’évapotranspiration potentielle a été déterminée. Les équations sont 

présentées ci-dessous :  

 

 

Avec : TD : différence entre la température journalière maximale et minimale [°C] 

Ta : température moyenne journalière [°C] 

Ra : coefficient de radiation solaire. [MJ m-2 j-1] 
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Pour chaque jour de l’année et chaque latitude, le coefficient de radiation solaire 

peut être déterminé à partir de l’équation 3.3 (Allen, 1997) : 

 

 

Avec : Gsc : constante solaire = 0.0820 [MJ m-2 min-1]  

dr : inverse de la distance relative Terre-Soleil qui dépend du jour de l’année 

J (avec J=1 le 1er janvier et J=365 ou 366 le 31 décembre) [-] 

 

Où: sω : angle du coucher de soleil [rad]: 

 

j : latitude (positive pour l’hémisphère nord et négative pour l’hémisphère sud) 

[rad] 

δ : déclinaison solaire [rad] : 
 

 

Dans les équations (3.3) à (3.6), Ra s’exprime en MJ m-2 J-1. L’évapotranspiration 

potentielle équivalente correspondante en mm.jour-1 est obtenue en multipliant Ra 

par 0,408 (Allen, 1997). 

Evaporation potentielle (Et) et transpiration potentielle (Es) sont ensuite 

distinguées à partir de l’indice de foliation (LAI) et du coefficient d’extinction k fixé 

à 0.043 (Sutanto et al., 2012) : 
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Les résultats pour les deux sites d’études, aux couverts végétaux différents, se 

trouvant à Saint-Lazare dans la région de Vaudreuil Soulanges, Québec, Canada, 

sont présentés en Annexe 7. 

 

3.3 Utilisation des isotopes stables de l’eau pour 
déterminer les paramètres hydrodynamiques du sol 

 

Article soumis à Water en septembre 2019. 

 

Mattei, A., Goblet, P., Barbecot, F., Guillon, S., Coquet, Y., Wang, S., Can soil 
hydraulic parameters be estimated from the stable isotope composition of pore water 
from a single soil profile? Submitted in Water (Manuscript ID : water-621435). 
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Can soil hydraulic parameters be estimated from the 
stable isotope composition of pore water from a single soil 

profile? 
 

Abstract: Modelling water and solute transport in the vadose zone for groundwater 

resources management requires the accurate determination of soil hydraulic parameters. 

Estimating these parameters by inverse modeling using in situ observations is very common. 

However, little attention has been given to the potential of pore water isotope information to 

parameterize soil water transport models. By conducting a Morris and Sobol sensitivity 

analysis, we highlight the interest of combining water content and pore water isotope 

composition data in a multi-objective calibration approach to constrain soil hydraulic 

properties parameterization. We then investigate the effect of sampling frequency of the 

observed data used for model calibration on a synthetic case. When modelling is employed in 

order to estimate the annual groundwater recharge of a sandy aquifer, it is possible to 

calibrate the model without continuous monitoring data, using only water content and pore 

water isotopic composition profiles from a single sampling time. However, even if not 

continuous, multi-temporal data improve model calibration, especially pore water isotope 

data. The proposed calibration method was validated on field data. For groundwater 

recharge estimate studies, these results imply a significant reduction in the time and effort 

required, by avoiding long term monitoring, since only one sampling campaign is needed to 

extract soil samples.  

 

3.2.1 Introduction 

Understanding water and solute movement in the vadose zone is fundamental to 

many environmental and natural resources issues. This includes the protection of 

groundwater, which is the main source of drinking water in many regions of the 

world (Aeschbach et al., 2012 ; Taylor et al., 2013 ; Famiglietti, 2014), in terms of 

both quantity and quality. Numerical physically-based models are widely used to 

explore and predict water flow and solute transport in the vadose zone. The 

governing flow and transport equations are well established, and a large number of 

analytical or numerical solutions have been published over the last four decades 



86 Chapitre 3 : Les isotopes stables de l’eau comme outils pour la modélisation hydrogéologique 

 

 

(Farthing and Ogden, 2017). However, a number of numerical and conceptual 

difficulties remain to be solved, especially for field-scale processes subject to natural 

boundary conditions. This is typically the case for the estimation of transport 

parameters, because of the pronounced spatial heterogeneity of the vadose zone 

(Corwin et al., 2006). 

Some of these parameters can be measured directly on soil samples in the 

laboratory. However, measured laboratory-scale properties have little relevance to 

describing field-scale water flow and transport processes under natural conditions 

(Mermoud et al., 2006 ; Isch et al., 2019). This is due to spatial variability at the 

field scale which is not captured by limited sampling volumes, and to specific 

boundary conditions in the laboratory that differ from real world conditions (Ritter 

et al., 2003 ; Mertens et al., 2006 ; Groh et al., 2018). The inverse modelling 

approach is an established method that fits model simulations to observed data and 

results in effective parametrization, which lumps the subscale heterogeneity of the 

system and describes its behaviour at the targeted scale (Pachepsky, 2004). A key 

question regarding the inverse modelling approach is whether the measurements are 

accurate enough and contain enough information to estimate the effective hydraulic 

parameters with the required accuracy. 

The majority of field-scale inverse modelling studies have only used information 

on water content (e.g. Lu et al., 2011 ; Wang et al., 2016). However, in situ 

observations of water content do not necessarily provide sufficient information to 

accurately parameterize field-scale hydraulic properties (Wohling et al., 2008). 

Combining different types of observed variables to calibrate water flow and transport 

models (e.g. water content and matric potential (Groh et al., 2013); bromide 

concentration and water content (Abbasi et al., 2003); water content and oxygen 

isotope composition (Stumpp et al., 2012b); water content and hydrogen isotope 

composition (Sprenger et al., 2015b); water content, oxygen isotope composition, and 

matric potential (Groh et al., 2018)) has been found to improve parameterization.  

Particularly, water stable isotope (deuterium (2H) and oxygen-18 (18O)) profiles 
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have been shown to provide valuable insights into hydrological processes in the 

vadose zone since several hydrological processes such as infiltration (Koeniger et al., 

2010), evaporation (Zimmermann et al., 2013) and root water uptake (Gehrels et al., 

1998), control the shape of the pore water stable isotope profiles. The fact that stable 

isotopes are part of the water molecule, and are therefore extracted (without 

fractionation (Souchez et al., 2002) via root water uptake, is particularly helpful to 

constrain transpiration, which would not be possible with an artificial tracer. 

Sprenger et al., (2015b), demonstrated that water stable isotope profiles in 

combination with soil moisture time series, allow soil models to be calibrated and 

time-varying site-specific transit time distributions in the vadose zone to be derived.  

To date, water content and pore water isotope composition profiles from a single 

sampling time have not been rigorously tested for their potential to calibrate soil 

hydraulic properties in the vadose zone in a humid climate. If possible, such an 

approach would reduce the time and effort required for long-term soil water content 

measurements, since only one sampling campaign would be necessary to obtain the 

needed soil samples. The main objective of this study is to determine whether the 

inclusion of pore water isotope data allows a realistic parameterization of soil water 

transport models without the need for continuous monitoring data.  

The METIS code (Goblet, 2010), a vadose zone unsaturated/saturated transport 

model including isotope transport and isotopic fractionation due to evaporation, was 

used in this study to simulate soil water content and isotope data. A sensitivity 

analysis based on the methods of Morris (Campolongo et al., 2007) and Sobol (Sobol, 

2001) was performed to understand the interactions between parameters and their 

impacts on modelled water content, isotopes profiles, and groundwater recharge 

calculation, and to highlight the interest of combining different observation types in 

model calibration. A synthetic case permitted insight into and discussion of the 

performances of the calibration methods proposed here, compared with a calibration 

carried out using continuous monitoring data. Finally, the proposed calibration 

method was tested on field data. Using soil moisture and isotope profiles from a 
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unique field campaign in a multi-objective approach to optimize model 

parameterization, a best set of parameters was determined for two sites in southern 

Quebec, Canada. The accuracy of the parameterization for each site was assessed 

based on its ability to reproduce soil moisture and isotope profiles measured during a 

second campaign, one year later. 

3.3.2 Materials and Methods  

3.3.2.1 Sites description and data availability 

The two sampling sites (SLA and SLB) were located in the Saint-Lawrence 

Lowlands, 60 km southwest of Montreal, in the Vaudreuil-Soulanges area (eastern 

Quebec, Canada). Study area has a humid climate with short, hot and humid 

summers, cold and snowy winters, and rainy springs and autumns. Average annual 

precipitation in this area is 960 mm, with average monthly temperature ranging from 

-11 to 23°C (Larocque et al., 2015). Sites were located in a flat area in the southern 

part of Saint-Lazare (45°23'5.388"N / 74°11'50.316"W), in the medium sands of the 

Saint-Lazare glacio-fluvial complex, which is a locally unconfined aquifer. Larocque 

et al., (2015) provides a detailed description of the aquifer. Site SLA is located in 

grasslands 55 m from site SLB, which is located in a pine forest. Further site 

characteristics are presented in Table 3.3.  

At both sites, the unsaturated zone was sampled on November 23, 2017 and 

November 9, 2018. Approximately 800 g of soil samples were taken with a spatula, 

with a spacing of 5 cm between soil surface to 30 cm depth, and then of 10 cm down 

to 200 cm depth. Soil samples were stored in air-tight glass jars until water stable 

isotope measurements were performed by laser spectrometry (TIWA-DLP-EP) at 

GEOTOP-UQAM using the direct vapor equilibration method (Mattei et al., 2019). 

Gravimetric water content and solid phase density were measured in the laboratory 

on the bulk samples. 

Daily weather data (minimum and maximum temperature, precipitation and 

relative humidity) with a 32 km grid spacing were obtained from the North 

American Regional Reanalysis (NARR) (Mesinger et al., 2006). Monthly 
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precipitation isotope composition values were measured at Mont-Saint Bruno (75 km 

from the study site) from January 2015 to November 2018. 

A piezometer was installed in 2015 between the SLA and the SLB sites. During 

the studied period (01-01-16 to 12-31-18), the water table level fluctuated between 

6.5 m depth and 4.5 m depth. 

Table 3.3- Characteristics of the two study sites.  

 

* Texture classification system of Folk and Ward (1957). 

** Large uncertainty is existing. 

3.3.2.2 Model description 

3.3.2.2.1 Water flow 

Transient water flow within the unsaturated soil profile was simulated by 

    SLA SLB 

  

  

45°23'5.388"N / 
74°11'50.316"W 

45°23'5.390"N / 
74°11'50.320"W Location 

Elevation [m]  104 104 

 
  

Cambrian formation Cambrian formation 
Geology 

Soil depth [cm]  
Horizon 1 0 - 20 0 – 30 

Horizon 2 20 - 200 30 - 200 
  

Horizon 1 Medium sand Medium sand 
Soil texture* 

 

Horizon 2 Medium sand Medium sand 

Organic matter [%] ** 
Horizon 1 3 6 

Horizon 2 0 < 1 
  

Horizon 1 2.1 1.2 
Solid particule density [g.cm-3]  
  Horizon 2 2.4 2.4 
 

  

Grassland Pine forest Land use 
 

  
 

Maximum rooting depth [cm] 
 

  10 20 
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numerically solving the Richards equation using the finite-element code, METIS 

(1D), developed by the Geosciences Department of MINES ParisTech (Goblet, 2010): 

 

 

where Ks is the saturated hydraulic conductivity, Kr is the relative hydraulic conductivity [-

], H is the hydraulic head [L], F is the porosity [L3 L-3], and C(h) is the specific 

retention capacity specified by S the saturation ratio[L3 L-3] and h the matric head 

[L] :  

 

The behaviour of the unsaturated medium depends on two essential 

characteristics of the material: the relative permeability curve and the suction curve. 

These relationships are determined by the residual and maximal saturation ratio 

(Smin [L
3 L-3] and Smax [L

3 L-3], respectively); three empirical parameters defining the 

shape of the retention curves : α [L-1], n[−], and m[−] (with m= 1 − 1/n), and Ks the 

saturated hydraulic conductivity [L T-1], following the Mualem–van Genuchten 

(MvG) model (Mualem, 1976 ; Van Genuchten 1980):  

 

In order to account for root water uptake, a sink term was defined according to 

Feddes et al. (1976). The required matric potential that describes the minimal 

pressure head for the root water uptake was set to -1000 cm. Root water uptake was 

parameterized by the site-specific rooting depth (Table 3.3) and a uniform root 

distribution. 
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Potential evapotranspiration (PET) was estimated using the Hargreaves and 

Samani (1982) formula as a function of extraterrestrial radiation and daily maximum 

and minimum air temperature. As evaporation changes the isotopic composition of 

the pore water remaining in the soil by fractionation, whereas transpiration does not 

(Souchez, 2002), potential evaporation and potential transpiration must be 

considered separately in the model. PET is therefore split into potential evaporation 

and potential transpiration according to Beer’s law (Ritchie, 1972), which is a 

function of the leaf area index (LAI) and the canopy radiation extinction factor (set 

to 0.463, as per to Sutanto et al. (2012)).  

Snow is typical during the winter season in the study area. Snow cover was 

modeled using the two-parameter semi-distributed Snow Accounting Routine model, 

CEMANEIGE (Valéry, 2010). Precipitation during periods with temperatures of less 

than 0°C was assumed to take the form of snow, and did not immediately infiltrate 

the soil. Snow melt was then simulated by assuming it to be proportional to the air 

temperature above 0°C, using a degree-day snow melting constant of 0.5 cm d-1 C°-1 

and a cold content factor of 0.1. Groundwater recharge was calculated as downward 

water flux [L T-1] at the bottom of the profile. 

3.3.2.2.2 2H transport 

In the METIS code, 2H transport in soil is calculated according to the widely used 

advection–dispersion model, with dispersivity (λ [ L]) as only parameter 

(Vanderborght et al., 2007). The absolute value of δ (in parts per thousand Vienna 

Standard Mean Ocean Water (VSMOW)) is used to stand for isotopic concentration. 

Isotopic enrichment due to fractionation processes during evaporation was included 

in the model based on the formulation introduced by Gonfiantini (1986) for isotope 

mass balance as follows: 

 

 

where δS is the isotopic signal of the soil water in the upper centimeter, f is the 

m
ps f )1)(( ** −−+= δδδδ  (3.13) 
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fraction of evaporated water, δP is the isotopic signal of the water at the previous 

time step,  the limiting isotopic enrichment factor, and m is the enrichment slope, 

as described below. For more details, see Skrzypek et al. 2015. 

δ* is a function of air humidity, a, the isotopic composition of the ambient air, 

δA, and a total enrichment factor, ε (Gat and Levy, 1978): 

 

 

δA is calculated based on the stable isotopic signal of precipitation, δrain and 

the isotope fractionation factor, ε+ , according to Gibson et al., (2008):  

 

 

with α+ being equilibrium isotope fractionation factor defined by Horita and Wesolowski 
(1994).  
 

The temperature dependent equilibrium isotope fractionation factor, ε+, is 

defined as: 

 

The total fractionation factor, ε, is equal to the sum of the equilibrium 

isotope fractionation factor ε+, determined above (eq. 8), and the kinetic isotope 

fractionation factor, εK, defined by Gat (1995):  

 

where Ck is the kinetic fractionation constant equal to 12.5‰  for δ2H.  

The enrichment slope m is given by:  
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3.3.2.2.3 Initial and boundary conditions 

For all study sites, the depth of the soil profiles was set to 600 cm and discretized 

into 601 nodes. The profiles were divided into two different horizons (horizon 1 and 

horizon 2) according to the field observations (Table 3.3). Results of steady state 

simulations of water content and a constant pore water isotope composition, 

representing the weighted average concentration in precipitation (−85 ‰  for δ2H), 

were used as site-specific initial conditions. The modelled period extended from 

January 1, 2016 to December 31, 2018. The influence of the initial conditions on the 

calibration can be neglected, as a spin-up period of almost 2 years (01-01-2016 to 11-

23-2017) was simulated prior to calibration.  

The upper boundary condition was defined by variable atmospheric conditions 

that govern the loss of water and deuterium by evaporation, and the input of water 

due to infiltration and the accompanying flux concentrations of δ2H. The bottom 

boundary condition was set to zero-potential to represent the average water table 

level observed on field.   

 

3.3.2.3. Sensitivity analyses 

Environmental optimization studies are often affected by the equifinality 

problem (Beven, 2006), whereby multiple sets of parameters can produce similar 

results. This problem is exacerbated with large numbers of parameters and when 

only limited information about their interactions and their effects on the output is 

available. In our models, six parameters have to be optimized for each horizon of the 

soil profiles to simulate water flow in the unsaturated zone: Smin, Smax, α, n, and Ks 

describing the water retention and hydraulic conductivity characteristics in 
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accordance with the MvG model, and, F soil porosity. The dispersivity, λ, also has to 

be optimized to simulate δ2H values dispersion in soil. The same dispersivity value 

was assumed for both horizons (Vanderborght and Vereecken, 2007).  

Water and δ2H transport equations are known to be highly non-linear, however 

little attention has been given to quantifying the influence of each parameter, 

individually and through interaction, on groundwater recharge estimate. To fill this 

gap, sensitivity analyses were performed in order to identify the most influential 

parameters and their interactions, and to determine how these parameters affect 

groundwater recharge estimation. Also, in order to demonstrate if information 

contained in the isotope and water content profiles from a single sampling time are 

complementary in their abilities to optimize soil hydraulic parameters by inverse 

modeling, sensitivity analyses were performed to understand how soil hydraulic 

parameters affect modeled water content and isotopes profiles at a specific time.  

Sensitivity analyses presented below were performed on a synthetic case. 

Simulated water content and isotope profiles were obtained using the boundary 

conditions described above (section 3.3.2.2.3) and the soil hydraulic parameters 

presented in Table 3.4, for a period of 3 years (1-1-2016 to 12-31-2018). 

3.3.2.3.1. The Morris method 

In this study, the modified version of the Morris method proposed by Campolongo 

et al. (2007) was used to investigate input parameters to which groundwater recharge 

is most sensitive. The Morris method performs “One-At-a-Time” (OAT) analyses, 

whereby each parameter is varied one after another and the relative variation in 

model output (referred to as the Elementary Effect, E) is measured. Each parameter, 

X, is randomly selected in the input space, and the variation direction is also 

random. The repetition (r times) of OAT analyses allows the full input parameter 

space to be scanned. Along each trajectory, the so-called elementary effect of 

parameter Xj for the i-th repetition is defined as: 
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where Y is the model output with parameter set X, Δ is a value chosen in the 

range of {1/(p-1),..,1-1/(p-1)} by the user, p is the number of discretization levels, ej 

is a vector of the canonical basis. Campolongo et al. (2007) recommend that Δ 

equals p/2(p-1). For any Xj selected in the input space, X + Δ ej is always in the 

input space.  

To assess the sensitivity of the input factors, two indices, σ and µ*, are computed 

as follows : 

 

 

 

µj
*
 estimates the overall impact of the parameter Xj on the model output, and σj 

measures the non-linear and/or interaction effects with other parameters.  

3.3.2.3.2 The Sobol method 

A modified version of the Sobol sensitivity analysis (Saltelli, 2002) was performed 

on the most influent input parameters identified by the Morris method in order to 

quantify the amount of variance that each parameter contributes to the 

unconditional variance of the model output. These amounts are represented by 

Sobol’s sensitivity indices (SIs). The SIs give quantitative information on the 

variance associated with a single parameter or related to interactions of multiple 

parameters. For a more complete explanation about of the Sobol method, please refer 

to Sobol (2001). Sobol’s sensitivity indices are expressed as follow:  

• First order indice: 
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• Second order indice: 

• Total indice: 

where Vi is the variance associated with the ith parameter, and V is the total 

variance.  

The first order index, S1,j, represents the individual variance contribution of the 

parameter Xi, to the total unconditional variance, also referred to as the “main 

effect”. The second order index, Si,j, explains the interaction effect between 

parameters Xi and Xj. The overall impact of parameter Xi including the main effect 

and all its interactions with other parameters, is given by the total index STi. If the 

sum of all first order indices is less than 1, the model is non-additive.  

 Sobol sensitivity analysis was performed on groundwater recharge, which is 

ultimately the targeted output variable, as well as on soil water content and pore 

water isotope profiles simulated at a single sampling time in order to investigate the 

benefit of combining soil water content and tracer data in the optimization 

procedure.  

3.3.2.3.3. Implementation of the sensitivity analyses 

The Python programming language and the Sensitivity Analysis Library (SALib) 

(Usher et al., 2015) in particular were used to conduct the sensitivity analyses. 

Sensitivity indices are calculated for scalar outputs obtained from objective functions. 

Here, the modified Kling–Gupta efficiency (KGE) index, as defined by Kling et al. 

(2012), was used as the objective function (Equation 3.25). This dimensionless index 

compares simulated and observed data with regards to their correlation, r, the ratio 

of their mean values (bias ratio, β), and the ratio of their coefficient of variation 
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(variability ratio, γ ) as follows:  

Values of the objective function are stored in a one-dimensional array for the 

subsequent computation of the sensitivity indices. If the METIS code needs to reduce 

the computation step to less than one second, it is considered to be non-convergent; 

the script then terminates the simulation and attributes a large negative value to the 

objective function (-100). The same negative value is attributed when the duration of 

the modeled groundwater recharge is shorter than one year, which indicates that the 

run was unsuccessful.  

3.3.2.4 Model calibration 

3.3.2.4.1. Data types 

This study focuses on the type of data used for model calibration and the 

implications when using the model to predict groundwater recharge. Four data types 

have been tested here using different approaches: 

• The one profile approach uses a single depth profile of water 

content at a single sampling time (case 1) or one depth profile of both 

water content and pore water isotope composition at a given time (case 2) 

to calibrate the soil hydraulic parameters. This approach does not require 

continuous monitoring data as it is based only on profiles at a given 

sampling time. Such a method facilitates models calibration by avoiding 

the time, cost and effort for associated with long-term soil water content 

measurements, since only one sampling campaign would be needed to 

obtain the soil samples. 

• The monthly approach (case 3) uses monthly water content and 

pore water isotope composition at the 15cm depth, plus one depth profile 

of both water content and pore water isotope composition at a given time 

(as in case 2) to calibrate the soil hydraulic parameters. 

• The daily approach (case 4) uses daily monitoring of water content 
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at four different depths (10, 20, 50 and 100 cm), and one depth profile of 

both water content and pore water isotope composition at single time to 

calibrate the soil hydraulic parameters. Sprenger et al. (2015) used this 

approach. 

As neither monthly water content or pore water isotope composition monitoring 

data from 15cm depth nor daily water content monitoring data from 10, 20, 50 and 

100 cm depths were available for our study sites, we used a synthetic case to discuss 

the performances of the optimization procedures. Simulated water content and 

isotope profiles were obtained using the boundary conditions described above (section 

3.3.2.2.3) and the soil hydraulic parameters presented in Table 3.4, for a period of 3 

years. These simulated data were subsampled with a spacing of 5 cm between soil 

surface to 30 cm depth, and then of 10 cm down to 200 cm depth. These subsampled 

data were used in place of observed data. The realism of the parameterization 

obtained with the different calibration approaches was assessed based on their 

abilities to reproduce observed groundwater recharge, both in term of quantity and 

dynamics. 

3.3.2.4.2. Multi-objective optimization procedure 

An optimization procedure was developed to calibrate soil hydraulic parameters 

based on the difference between measured and simulated soil moisture and pore 

water isotope composition. The Latin Hypercube Sampling (LHS) method (McKay et 

al., 1979) was used to sample parameters in the 13-dimensions parameter space. The 

range (min, max) for each parameter was chosen according to expert knowledge 

(Gehrels and al., 1998) and 5000 values were randomly chosen from within this range 

(Table 3.2). The LHS method ensures that parameter ranges are equally sampled and 

fully explored. Each computation is initiated with a different set of parameters, and 

soil moisture and pore water isotope data are computed with these different 

parameter combinations. For each simulation, three KGE were calculated: for soil 

moisture (KGEθ), isotope data (KGEc) and the average of both (KGEtot). Sequential 

and simultaneous multi-objective approaches have already been tested eslewhere 
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(Sprenger et al., 2015b ; Groh et al., 2018) and the simultaneous multi-objective 

approach was shown to be a time-efficient calibration procedure, resulting in a good 

representation of water flow and isotope transport. The set of parameters leading to 

the best KGEtot was retained.  

3.3.3 Results and discussion 

3.3.3.1 Sensitivity analyses 

Morris sensitivity analysis method results carried out on groundwater recharge 

(obtained from the synthetic case) are reported in Figure 3.10. To interpret the 

results by simultaneously taking into account both sensitivity measures, we used 

representation in the (µ*-σ) plane, which allows parameters to be classified into three 

types: parameters having negligible effects, with small µ* and σ, parameters having 

non-linear effects and/or interactions with other parameters, with large µ* and σ, 

and parameters having linear and additive effects with large µ* and small σ. 

Parameters α1 and n1 present particularly strong non-linear effects and/or 

interactions with other parameters. All factors with high µ* value also have a high σ 

value, indicating that none of the parameters has a purely linear effect. λ is the only 

parameter exhibiting small µ* and σ values, meaning that it has a very limited effect 

on output, and therefore can be fixed. Since all other soil hydraulic parameters 

exhibit significant µ* and σ values, it was not possible to fix these and thereby 

reduce the dimensionality of the problem without affecting the quality of the 

simulation. Five parameters therefore had to be optimized for each horizon of the soil 

profiles. λ was set to 1 cm (Vanderborght and Vereenck, 2007).  
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Figure 3.10- Results of the Morris method sensitivity analysis for output groundwater recharge. 

Sobol’s first-order index, S1, which represents the individual variance contribution 

of a given parameter to the total unconditional variance, and Sobol’s total index, ST, 

which represents the total impact of a given parameter, including its main effect and 

all its interaction effects with other parameters, have been calculated for the 

groundwater recharge (obtained from the synthetic case) (Figure 2a). Only the 

retention curve shape parameters n1 and α1 exhibit a high S1 value, and thus have a 

significant direct influence on groundwater recharge variance. All the other 

parameters have a first-order index of less than 1%, which indicates that their main 

effect on the output variance is negligible. The sum of all first-order indices is less 

than one, which means that the model is non-additive. Only 62% of the variance is 

attributable to the first-order effects, interactions between parameters playing a 

fundamental role. Almost 86% of the variance in simulated groundwater recharge is 

caused by n1, either by the variation in the parameter itself (49%) or by its 

interactions with other parameters. The effect of the second most influential 

parameter, α1, is only half of the n1 effect (47%). It can be noted that all the other 

parameters have a very low main effect, but a relatively high total effect. This 
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indicates that they have a limited direct effect on the variance of the objective 

function, but an interaction effect with other parameters. All parameters therefore 

influence the output variance either directly or through their interactions. No 

parameter other than dispersivity can be fixed without affecting the uncertainty of 

the output.   

The sensitivity analysis of the model reveals that the effect of horizon 1, the 

surface layer, strongly impacts the output. Within this layer, precipitation are 

partitioned into a vapor flux back into the atmosphere through evaporation. 

Accuracy of the upper boundary (e.g. precipitations, actual evaporation) and initial 

(e.g. water content, isotope content) conditions are therefore of great importance. 

However, these data are often not available or are associated with high uncertainties 

in outdoor experiments (Vrugt et al., 2008 ; Mannschatz et al., 2017). For example, 

various studies have shown that standard devices for precipitation measurement 

frequently underestimate the amount of rainfall (Gebler et al., 2015 ; Hoffmann et 

al., 2016), affecting the soil hydraulic properties estimates (Peters-Lidard et al., 

2008). Groh et al. (2018) studied the impact of a less accurately defined upper 

boundary condition on simulated state variables (water content, matric potential, 

and δ18O) by comparing simulations that used daily precipitation measured with a 

rain gauge (tipping bucket method) with simulations in which precipitation was 

derived from lysimeter weights. The authors demonstrated that using less accurately 

defined boundary conditions clearly decreased the ability of the calibrated vadose 

zone model to simulate water content, matric potential, and drainage. Efforts are 

therefore needed to understand to what extend the collected records are consistent 

and representative of real field conditions. 

Sobol’s indices were calculated for one water content (Figure 2b) and pore water 

isotope composition (Figure 2c) depth profile collected at a single time (obtained 

from the synthetic case). The Sobol sensitivity analysis performed on water content 

profile (Figure 3.11b) and groundwater recharge (Figure 3.11a) showed similar result 

in terms of the order of the most influential parameters, main and total effects. 
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Sobol’s sensitivity analysis results for the isotope profile (Figure 3.11c) are 

significantly different. Even if n1 remains the most influent parameter, Smin2, which 

plays a very minor role for the water content profile, is the second most influent 

parameter here. Inversely, Ks1, which was the third most influent parameter for the 

water content profile, has only a minor influence on the isotope profile. Information 

contained in the isotope and water content profiles are therefore complementary in 

their abilities to optimize soil hydraulic parameters. 

3.3.3.2 Model parametrization 

The synthetic case was used in order to test four data types for model calibration: 

one water content profile at a single sampling time (case 1), one water content profile 

and one pore water isotope composition profile at a single sampling time (case 2), 

monthly water content and pore water isotope composition monitoring at 15 cm 

depth, plus one depth profile of both water content and pore water isotope 

composition at a single time (case 3), and daily water content monitoring at 10, 20, 

50 and 100 cm depths plus one depth profile of both water content and pore water 

isotope composition at a given time (case 4). Table 3.4 presents the best set of 

parameters obtained for each calibration procedure, depending on the type of data 

used. n1 appears to be well estimated, which is consistent with the Sobol sensitivity 

analysis results. However, if we compare each set of parameters with those of the 

“synthetic case”, we observe that no approach allows it to be accurately simulated, 

even if KGEtot is superior to 0.9 in each case. This result is not surprising considering 

on the one hand the poor main effect of the parameters and their high interactions 

and on the other hand the relatively low number of sets of parameters tested (5000). 

Nonetheless, this highlights the existence of local minima and the difficulty of 

accurately calibrating soil models through a local inversion approach.  

Cases 3 and 4 lead to the same best set of parameters. Daily values of water 

content at different depths do not contain more information for the inversion 

procedure than one monthly measurement of water content and pore water isotope 

composition in the first horizon.  
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Figure 3.11- Results of the Sobol method sensitivity analysis for different model output: (a) groundwater 
recharge (1096 days of simulation); (b) water content profile after 1044 days of simulation*, and (c) 
pore water isotope profile after 1044 days of simulation*. S1 is in black and ST is in grey. Soil hydraulic 
parameters are ranked by decreasing influence. 
* 1044 days of simulation correspond to November 9, 2018. Results were checked to be independent of 
the chosen day.  
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Table 3.4- Comparison of soil hydraulic parameters obtained using different types of data in the 
optimization procedure. The set of reference parameters is the « synthetic case ». To calibrate the 
model the other cases rely on: one water content profile at a single time (case 1); one water content 
profile and one pore water isotope composition profile at a same single time (case 2); monthly 
monitoring of water content and pore water isotope composition at 15 cm depth, plus one water content 
and one pore water isotope composition profile at a single time (case 3); daily water content monitoring 
at 10, 20, 50 and 100 cm depths, plus one water content and pore water isotope composition profile at a 
single time (case 4). 

 

 

Table 3.5- Comparison of groundwater recharge values obtained for two simulation years (2017 and 
2018) using different types of data in the optimization procedure. The set of reference parameters is the 
« synthetic case ». To calibrate the model, the other cases rely on: one water content profile at a single 
time (case 1); one water content profile and one pore water isotope composition profile at a same single 
time (case 2); monthly water content and pore water isotope composition monitoring at 15 cm depth, 
plus one water content and pore water isotope composition profile at a single time (case 3); daily water 
content monitoring at 10, 20, 50 and 100 cm depths, plus one water content and pore water isotope 
composition profile at a single time (case 4). Results are in millimeters. 

 

  
n α Ks F Smin Smax λ 

  
[ - ] [ m-1 ] [ m.s-1] [ - ] [ - ] [ - ] [ m ] 

Synthetic 
case 

Horizon 1 2 5 1,00E-03 0,4 0,02 0,6 0,01 
Horizon 2 3 10 1,00E-04 0,35 0,05 0,55 0,01 

Case 1 
Horizon 1 1,78 4,97 2,33E-03 0,32 0,12 0,54 0,01 

Horizon 2 2,37 21,36 8,63E-03 0,23 0,09 0,29 0,01 

Case 2 
Horizon 1 1,31 8,91 2,94E-03 0,37 0,05 0,51 0,01 

Horizon 2 2,12 27,48 7,61E-03 0,37 0,08 0,6 0,01 

Case 3 
Horizon 1 1,46 10,49 2,69E-04 0,39 0,01 0,5 0,01 

Horizon 2 2,37 23,8 1,25E-04 0,2 0,04 0,54 0,01 

Case 4 
Horizon 1 1,46 10,49 2,69E-04 0,39 0,01 0,5 0,01 
Horizon 2 2,37 23,8 1,25E-04 0,2 0,04 0,54 0,01 

 
Synthetic case Case 1 Case 2 Case 3 Case 4 

2017 278 319 298 302 302 
2018 152 201 177 166 166 
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It is difficult to determine which data type is most appropriate for groundwater 

recharge estimates when looking only at parameter values. In Table 3.5, we compare 

the annual groundwater recharge values obtained through the different approaches 

for two simulation years (2017 and 2018) to the value obtained in the synthetic case. 

The use of pore water isotopic composition profile measurements for the calibration 

significantly improves the estimate accuracy. Comparing cases 1 and 2, the error on 

the annual value is reduced from 15% to 7% in 2017 and from 32% to 16% in 2018. 

The use of temporal data for calibration also improves the accuracy of the 

groundwater recharge estimates, but less so; error is reduced from 10% to 9% in 2018 

and from 16% to 9% in 2017 based on cases 2 and 3 respectively. However, we 

observe an overestimation of groundwater recharge for each case. If modelling is 

undertaken with the objective of estimating annual recharge values, using only water 

content profile and pore water isotopic composition profile data to calibrate the 

model leads to consistent results, even if the use of temporal data still remains the 

best approach.   

We were also interested in the dynamics of groundwater recharge. As the annual 

time step is most relevant for groundwater recharge studies, we present annual 

cumulative curves in Figure 3.12. For each case, the annual groundwater recharge 

cumulative curve obtained is compared with the target curve (i.e, obtained with the 

set of parameters from the synthetic case). The groundwater recharge dynamics is 

well reproduced in all the tested cases (KGE > 0.7). The two groundwater recharge 

periods (spring and autumn) can be clearly identified. However, groundwater 

recharge always appears to be overestimated in autumn, especially in 2017. This 

might be caused by two important precipitations events (40 mm and 32 mm) 

occurring in October and only 21 days apart. The use of pore water isotopic 

composition profile measurements for the calibration significantly improves the 

accuracy of the simulated dynamics (from 0.90 to 0.97 in 2017 and from 0.71 to 0.83 

in 2018 based on cases 1 and 2). The use of temporal data for calibration does not 

systematically improve the accuracy of groundwater recharge dynamics. If modelling 

is undertaken with the objective of estimating annual recharge values and identifying 
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the seasonality of groundwater recharge, using only water content and pore water 

isotopic composition profiles to calibrate the model is a reliable approach. 

Nonetheless, if a daily groundwater recharge dynamics is needed for the study, the 

situation is different: only calibration methods including temporal data lead to 

reliable results. This highlights the need to select the data used for calibration based 

on the specific modelling objective.  

In order to quantify the spread of groundwater recharge values around the 

optimal value (i.e, that obtained using the set of parameters leading to the greatest 

KGEtot), we also present groundwater recharge curves obtained with the five best 

sets of parameters (all KGEtot are above 0.9) in Figure 3. The narrowest spread of 

groundwater recharge estimates is obtained for case 2, which means that the model 

response is constrained enough and strengthens the argument that this approach is 

suitable for calibrating soil models.  

3.3.3.3 Field case study 

Under real conditions, using one water content and pore water isotope 

composition depth profile from a single time to calibrate the model was also found to 

be a reliable approach. Water content profiles (KGEθ from 0.56 to 0.77) and δ2H 

profiles (KGEc from 0.57 to 0.71) were satisfactorily reproduced (Figures 3.13 and 

3.14). The KGEtot values that were obtained for the validation model period (i.e 

2018) are of the same order of magnitude as those for the calibration period (i.e 

2017), for sites SLA and SLB. For SLA, if the first three measurements (which 

represent the first 15 cm below the surface level) are not considered, the KGEtot 

increases from 0.57 to 0.75 in 2017 and from 0.69 to 0.83 in 2018, mainly due to 

KGEc increase. We suspect that the depleted values measured at 5 and 15 cm depth 

corresponds to two small snowfall events (the first totally melted and the second 

partially melted on SLA), which occurred on November 19 and 16 2017 respectively, 

a few days before soil profile sampling. The monthly collection of precipitation 

isotope data does not allow the conditions in the top centimeters of the soil profile to 

be accurately reproduced. With increasing infiltration depth, water gets mixed with 
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the pore water previously present in the soil, leading to the successive loss of it is 

initial isotopic signal and the convergence toward a mean value, which explains the 

better results obtained at greater depth. For SLB, we do not observe this increase in 

KGEc. If we look more closely at the pore water isotope profile (Figure 5), the two 

snowfall events mentioned above are not evident; rather, measurements in the upper 

15 cm are very close to the average precipitation composition in November (δ2H = -

75 ‰ ). SLB is located in a pine forest. Interception by the trees, and the needle and 

biomass cover on the soil could explain these results, by their not allowing small 

precipitation events to directly infiltrate into the soil.  
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Figure 3.12- Annual cumulated groundwater recharge values for 2017 (a) and 2018 (b). Results of the 
synthetic case are presented as countinuous black lines. The five best sets of parameters results are 
presented as grey lines. KGE is calculated between the synthetic case results and the best set of 
parameters results (black dashed line). 

(a
) 

(b
) 
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Figure 3.13- Observed (circles) and simulated (lines) water content (top) and δ2H (bottom) soil profiles 
at site SLA modelled with the best parameter set. 
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Figure 3.14- Observed (circles) and simulated (lines) water content (top) and δ2H (bottom) soil profiles 
at site SLB modelled with the best parameter set. 
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Soil hydraulic parameters obtained for site SLA and SLB are different for the two 

horizons considered (Table 3.6), even if, for both sites, horizon 2 had no organic 

matter and the same granulometry. Vegetation affects the soil structure and its 

stability at different scales and through various direct and indirect mechanisms 

(Angers and Caron, 1998). By penetrating the soil, roots form macropores which 

favor fluid transport. They also create failure zones, which contribute to fragmenting 

the soil and the formation of aggregates, thus modifying soil hydraulic properties.  

Table 3.6- Best set of parameters obtained for sites SLA and SLB. 

 

Mean annual groundwater recharge values obtained for sites SLA and SLB using 

the proposed method (Table 3.7), 345 mm and 357 mm respectively, are consistent 

with previous studies (Larocque et al., 2015). As expected, recharge values and the 

repartition between evaporation and transpiration between the sites due to 

differences in vegetation. The role of evaporation is greater at site SLA, which is 

located in a grassland, and the role of transpiration is greater at site SLB, which is 

located in a pine forest. 

 

Table 3.7- Annual simulated groundwater recharge, evaporation and transpiration values for sites SLA 
and SLB. 

  
n α Ks F Smin Smax λ 

  
[ - ] [ m-1 ] [ m.s-1 ] [ - ] [ - ] [ - ] [m] 

SLA 
Horizon 1 1,87 11,32 5,46E-03 0,21 0,02 0,44 0,01 

Horizon 2 1,89 26,3 2,74E-03 0,36 0,02 0,24 0,01 

SLB 
Horizon 1 1,51 20,35 8,26E-03 0,28 0,04 0,54 0,01 
Horizon 2 2,16 10,61 9,49E-03 0,39 0,04 0,37 0,01 

  
Recharge Evaporation Transpiration 

    [mm] [mm] [mm] 

SLA 
2017 429 307 117 

2018 261 220 75 

SLB 
2017 456 215 217 
2018 257 181 118 
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3.3.4 Conclusions 

In this study, we investigated the possibility of calibrating a soil water transport 

model to estimate groundwater recharge using only one water content and pore 

water isotope composition depth profile from a single sampling time. By conducting 

sensitivity analyses, we highlighted the difficulties in accurately calibrating soil 

model. Indeed, the interactions between soil hydraulic parameters plays a 

fundamental role, and various combinations can lead to similar groundwater recharge 

simulations. Combining water content and tracer data in a multi-objective 

calibration approach helped to constrain soil hydraulic properties determination, as 

the influence of soil hydraulic parameters to the two types of data were found to 

differ. The value of pore water isotope information for appropriate soil water 

transport models parameterization was demonstrated. For sandy soils, accurate 

calibration is possible without temporally-continuous monitoring data, using only 

water content and pore water isotopic composition profiles measured on a single 

date. However, even if not continuous, multi-temporal data improve model 

calibration, especially pore water isotope data. Indeed, monthly water content and 

pore water isotope composition monitoring in the first horizon provides as much 

information as a daily water content monitoring in both horizons. We therefore 

encourage field monitoring methods to develop in this direction. More generally, it is 

important that the choice of the data used for soil hydraulic parameters calibration 

be made in accordance with the objectives of the model. 
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3.4 Développement méthodologique pour le suivi temporel 
de la composition isotopique de l’eau porale 

L’article soumis à Water (cf 3.2) souligne la nécessité de disposer d’un suivi 

temporel de la composition isotopique de l’eau porale afin d’affiner la dynamique 

temporelle des processus hydrologiques au sein de la zone non saturée. En effet, 

l’utilisation de profils de composition isotopique de l’eau porale et de teneur en eau 

du sol, couplés à des données mensuelles de composition isotopique de l’eau porale 

prélevée au sein du premier horizon de sol, s’est avérée être pertinente afin 

d’améliorer la calibration des modèles hydrodynamiques. Cependant, jusqu’à présent, 

les dispositifs permettant un suivi temporel de la composition isotopique de l’eau 

porale, i.e. les bougies poreuses et les lysimètres, récupérent directement l’eau 

interstitielle, et ne permettent que l’échantillonnage du réservoir d’eau « mobile » 

(Landon et al ,1999 ; Sprenger et al., 2018). De ce fait, la composition isotopique de 

l’eau porale mesurée à partir d’échantillons d’eau extraits par le biais de bougies 

poreuses ou de lysimètres n’est pas représentative de la composition isotopique de 

l’eau porale de la matrice de sol dont cette eau est extraite. Prélever des échantillons 

de sol directement sur le site, tous les mois, pour suivre l’évolution de la composition 

isotopique de l’eau porale serait une démarche plus adaptée. Néanmoins, d’un 

échantillon à l’autre, s’il est certain que la teneur en eau diffèrera, il n’est pas à 

exclure que d’autres paramètres physicochimiques tels que la granulométrie varient 

également. Or comme démontré au chapitre 2 (cf 2.3) les paramètres 

physicochimiques des sols influent significativement sur la mesure isotopique.  

Ainsi, afin de pouvoir échantillonner à plusieurs reprises au cours du temps la 

composition isotopique de l’eau porale avec le même support granulométrique et 

donc de s’affranchir des effets liés à la granulométrie sur la mesure isotopique, des 

dispositifs implantés en subsurface appelés « chaussettes » ont été imaginés (Figure 

3.15). Ces dispositifs sont inspirés d’un travail initié au sein de l’UMR IDES par 

Florent Barbecot (Ferrieu, 2012). Composées d’une bande de feutre en polyester non 

tissé de 15 cm de côté, les chaussettes sont remplies avec environ 700g d’une matrice 
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de sol dont la granulométrie est connue avant d’être fermées aux extrémités avec du 

fil de fer et enterrées en subsurface. Ainsi, il suffit de déterrer, chaque mois, l’un de 

ces dispositifs, pour pouvoir réaliser le suivi temporel de la composition isotopique de 

l’eau porale.  

Ces nouveaux dispositifs, à granulométrie contrôlée et constante, peuvent être 

utilisés dans le cadre d’études comparatives cherchant à préciser les flux d’eau à 

partir des outils isotopiques. Dans la région d’Evian-les-Bains, un travail de ce type a 

été initié au cours de cette thèse : 11 sites ont été instrumentés, selon un gradient 

altitudinale et latéral, afin d’une part de préciser le gradient isotopique spatial et 

altitudinal de la recharge et d’autre part de quantifier les flux évaporatoires. Les 

résultats préliminaires de ces travaux sont présentés dans l’Annexe 8.  

 

 

Figure 3.15- Dispositifs à granulométrie contrôlée appelés « chaussettes » conçus pour être enterrés en 
subsurface dans l’objectif de pouvoir mesurer l’évolution temporelle de la composition isotopique de 
l’infiltration. (1-2-3) étapes d’installation des « chaussettes » en subsurfarce. 
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3.5 Conclusion 

Dans ce chapitre, le code de calcul numérique permettant d’estimer la recharge a 

été présenté. Basé sur l’utilisation sur une colonne 1D, du modèle hydrogéologique 

Metis, ce code de calcul numérique prend en compte l’évolution des isotopes stables 

de l’eau depuis les précipitations jusqu’aux eaux souterraines, en incluant le 

fractionnement isotopique lié à l’évaporation, et permet de simuler les flux d’eau et 

le transport de soluté au sein de la zone non saturée. Une méthode de détermination 

des paramètres hydrodynamiques du sol à partir des outils isotopiques a été 

proposée. Tout d’abord, à partir d’une analyse de sensibilité réalisée grâce à la 

méthode de Sobol’, l’ intérêt de combiner des données de teneur en eau et de 

composition isotopique pour déterminer, par modélisation inverse, les paramètres 

hydrodynamiques du sol a été mis en lumière. Ensuite, il a été démontré, sur un cas 

synthétique, que l’utilisation de profils de composition isotopique de l’eau porale et 

de teneur en eau, i.e. sans suivi temporel, permettait une calibration réaliste du 

modèle. Enfin, la méthode a été testée sur deux cas réels : deux sites d’études dans la 

région de Vaudreuil Soulanges Québec, Canada. Les résultats de recharge obtenus sur 

les sites d’étude avec la méthode développée dans le cadre de cette thèse sont 

cohérents avec les résultats obtenus par d’autres études utilisant d’autres approches 

plus classiques. Cependant, il est important de garder à l’esprit que l’utilisation de 

données temporelles pour la détermination, par modélisation inverse, des paramètres 

hydrodynamiques conduit à une meilleure reproduction de la relation apports 

verticaux-recharge et est de ce fait nécessaire dans le cadre d’études prospectives, i.e 

qui s’intéressent à quantifier les variations de recharge en fonction des variations de 

l’intensité des précipitations par exemple. Les données mensuelles de composition 

isotopique de l’eau porale à une seule profondeur apportent tout autant 

d’information pour l’inversion que le suivi journalier des teneurs en eau à 4 

profondeurs différentes. De ce fait, il faut encourager le développement de nouvelles 

méthodes d’échantillonnage temporel de la composition isotopique de l’eau porale. 

Dans ce sens, de nouveaux dispositifs permettant de travailler à support contrôlé 
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sont testés dans la Région d’Evian-les-Bains dans le cadre de cette thèse. Les 

résultats préliminaires sont présentés en Annexe 8. 
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Chapitre 4 

Du profil de sol au bassin versant, 
jusqu’où est-il possible d’étudier la 
variabilité spatiotemporelle de la 
recharge à partir de la composition 
isotopique de l’eau porale ?  

4.1. Introduction  

Le chapitre précédent a mis en lumière la possibilité de paramétrer de manière 

réaliste, à partir de profils ponctuels de composition isotopique de l’eau porale et de 

teneurs en eau, les équations des modèles déterministes qui régissent les phénomènes 

de transfert au sein de la zone non saturée, et ainsi, à l’échelle du profil de sol, 

d’estimer la recharge connaissant les apports verticaux. S’il s’avère possible 

d’étendre l’approche proposée à plus grande échelle (e.g. l’échelle du bassin versant), 

les outils isotopiques ouvriraient de nouvelles oportunités pour la modélisation de la 

variabilité spatiotemporelle de la recharge sur les bassins versants effectivement non 

jaugés. 

Dans ce quatrième chapitre, nous proposons de discuter dans quelle mesure, 

lorsqu’il s’agit d’étudier la variabilité spatiotemporelle de la recharge, la composition 

isotopique de l’eau porale permet de relier l’échelle locale de détermination de la 

recharge, induite par le choix d’une approche de modélisation déterministe, et 

l’échelle du bassin versant, utilisée pour la gestion des ressources en eau souterraine. 

En d’autres termes, nous proposons de déterminer s’il est possible de relier, sur une 

zone d’étude étendue, la variabilité de la composition isotopique de l’eau porale aux 

hétérogénéités locales de texture de sol et d’occupation du sol rencontrées. Pour cela, 

une nouvelle approche de mise à l’échelle ascendante des paramètres 
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hydrodynamiques, depuis l’échelle locale jusqu’à l’échelle du bassin versant, toujours 

basée sur l’acquisition ponctuelle de profils de composition isotopique de l’eau porale 

et de teneur en eau, est proposée. Cette approche est testée sur un petit bassin 

versant jaugé de la région de Vaudreuil-Soulanges, Québec, Canada où une étude de 

caractérisation de la recharge a déjà été conduite en 2015 (Larocque et al., 2015) via 

une approche par bilan hydrique spatialisé, calibré à partir de mesures temporelles 

continues des débits en rivière. Il est ainsi possible de comparer la variabilité 

spatiotemporelle de la recharge estimée à partir de cette nouvelle approche à celle 

obtenue par des méthodes déjà établies. Aussi, dans l’objectif d’identifier les effets du 

changement d’échelle sur la quantification de la recharge, pour chaque site d’étude, 

les valeurs de recharges obtenues sont également comparées aux valeurs de recharges 

déterminées à partir de l’approche locale, i.e avec la méthodologie présentée dans le 

chapitre précédent.  

Les différents profils de sols acquis sur la zone d’étude sont présentés en Annexe 9. 

Les résultats principaux de chapitre et les interprétations associées sont présentés 

sous la forme d’un article scientifique préparé pour Vadose Zone Journal.  

 

  

4.2 Modélisation de la variabilité de la recharge à l’échelle 
du bassin versant à partir des outils isotopiques   

Article préparé pour soumission dans Vadose zone journal. 
 

Mattei, A, Goblet, P, Barbecot, F, Guillon, S. Pore water isotope fingerprints to 
understand the spatiotemporal groundwater recharge variability in ungauged 
watershed.  
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Pore water isotope fingerprints to understand the 
spatiotemporal groundwater recharge variability in 

ungauged watersheds 
 

Abstract: Reliable groundwater recharge quantification at the regional scale (e.g. 

watershed or sub-watershed) is fundamental to sustainable water resource 

management. While modelling at the watershed scale is gaining wide support, the 

long-term monitoring needed for model calibration is often not readily available, as 

many watersheds worldwide remain ungauged. In response to this situation, we 

propose a new approach to estimate groundwater recharge at the watershed scale. 

This approach is fast and accurate, and takes into account the existing variability 

without requiring long-term monitoring. Only a single field campaign to acquire soil 

water content and pore water isotopic composition depth profiles is needed. The 

principle is to extend a physically-based, one-dimensional unsaturated zone flow 

model from the local- (i.e., profile) to the watershed-scale, using an index method for 

distributed recharge based on a Geographical Information System. The methodology 

was validated in a gauged watershed, where previous studies have estimated recharge 

using a spatialized water balance model calibrated using long-term discharge 

monitoring data. Scaling was investigated by comparing recharge values obtained 

using the local-scale approach at ten study sites within the watershed with coinciding 

values obtained at the watershed scale. Recharge values were similar in terms of both 

dynamics and quantity. Using the pore water isotopic fingerprint of ungauged 

watersheds is therefore confirmed to be a suitable approach for understanding 

spatiotemporal recharge variability. 

 
 
 

4.2.1 Introduction 

Groundwater recharge is usually considered to be the downward movement of 

water through the unsaturated zone (Simmers, 1988). The quantification of aquifer 
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recharge is fundamental to the appropriate management and protection of valuable 

groundwater resources (Famiglietti, 2014). A major concern for groundwater resource 

management is understanding recharge variation induced by differences in soil, 

vegetation, and climate conditions encountered over extended areas (e.g. at the 

watershed scale). 

Scanlon et al. (2002) and Healy (2010) reviewed and compared multiple methods 

to estimate recharge for a wide range of temporal and spatial scales, ranging from 

local (e.g. seepage tests, lysimeter tests) to watershed (e.g. water table fluctuation, 

baseflow analysis), some of which may be combined with numerical modelling. 

Numerical methods to estimate groundwater recharge vary from simple water 

balance models, where water stores and fluxes are represented conceptually and 

related with adjustable parameters (Thornthwaite and Mather, 1955 ; Perrin et al., 

2003), to physically-based models using Richards equation to solve water fluxes 

through the unsaturated zone (Simunek et al., 2008 ; Therrien et al., 2010). 

Numerical models solving the Richards equation are often limited to small-scale 

simulations (i.e., less than 100 m2) and to one-dimensional (1-D) flow in the shallow 

unsaturated zone (Scanlon et al., 2002), whereas other types of models may be used 

to assess the spatial and temporal variability of groundwater recharge at larger scales 

if the main hydrological variables, water table level and discharge, are known with 

sufficient accuracy (Scanlon et al., 2002). Commonly, large-scale models (i.e., 

watershed, aquifer, or regional scale) rely on a spatial representation within a 

Geographic Information System (GIS) platform, which is used to generate the 

various spatial inputs to the model (e.g. land cover, slope, soil type), and then on 

water balance calculations to create the temporal dimension of recharge (Croteau et 

al., 2010; Dripps and Bradbury, 2007; Jyrkama et al., 2007; Sophocleous, 2000; 

Westenbroeck et al., 2009). To be calibrated, even the simplest model requires at 

least sufficiently long-term discharge monitoring (e.g. GR models Perrin et al., 2003). 

However, many watersheds worldwide remain effectively ungauged (i.e., ungauged, 

poorly gauged, or not recently gauged) (Loukas and Vasiliades, 2014). Predicting 
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hydrological variables in ungauged catchments has been singled out as one of the 

major issues in the hydrological sciences (Sivapalan et al., 2003).  

Regionalization approaches, which consist of transferring model parameters from 

monitored watersheds to ungauged basins based on the physical (area, slope, land 

cover, etc.) and climatic (rainfall, potential evapotranspiration) characteristics of the 

watersheds, have been developed to determine the conceptual parameters of 

hydrological modelling for ungauged watersheds (Merz and Blöschl 2004, Oudin et 

al., 2008, Hongxia et al., 2009, Parajka et al., 2013, Ibrahim et al., 2015). However, it 

remains difficult to obtain consistent and representative catchment descriptors using 

such methods (Oudin et al., 2010). A substantial gap exists in the ability to predict 

flow in ungauged locations with regionalization approaches (Wagener and 

Wheater 2006, Hrachowitz et al., 2013, Arsenault et Brissette, 2016).  

At the profile scale, and based on a single field campaign, pore water stable 

isotopes have been shown to be valuable tools to obtain insights into vertical water 

flow under various climatic, geological, and land cover conditions (Stumpp et al., 

2007, 2012b; Sprenger et al., 2016b; Barbecot et al., 2018). Easy to sample in the 

field, and fast to measure in the laboratory, thanks to the development of H2Oliquid 

– H2Ovapour equilibration methods (Wassennaar et al., 2008, Mattei et al 2019), 

pore water isotopes are also relevant to calibrating unsaturated zone models 

(Sprenger et al., 2015b) even without temporal monitoring (Mattei et al., 2019 

submitted in Water). In ungauged watersheds, pore water stable isotope fingerprints 

can provide valuable information to accurately and quickly estimate soil hydraulic 

parameters, and hence recharge, at a lower cost when meteorological conditions are 

known. 

Here, we propose to extend the application of physically-based, 1-D unsaturated 

zone flow modelling from the profile scale to the watershed scale using an index 

method for distributed recharge based on a GIS. A new methodology based on the 

acquisition of both water content and pore water stable isotope composition along 

vertical soil profiles was developed to determine soil hydraulic parameters using 
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inverse modelling at large scales. We applied this methodology to the Raquette River 

watershed (150 km2), located in southern Quebec, Canada. To validate this 

approach, the resulting recharge map was compared with that obtained in a previous 

study, using a spatialized water balance model calibrated using measured discharge 

(Larocque et al., 2015). Also, comparisons of recharge values obtained using the local 

approach (i.e., at the profile scale) and the previous watershed-scale approach were 

performed in terms of both quantity and dynamics in order to investigate issues 

linked to the transfer of information across scales, known as scaling (Bierkens et al., 

2001)  

The proposed methodology allows the potential natural diffuse recharge, defined 

as the amount of effective rainfall that percolates and infiltrates under the root zone 

in the vadose zone, to be estimated. Indeed, flow processes were investigated only in 

the first meter depth of the vadose zone, and not down to the water table. Besbes 

and De Marsily (1984) demonstrated that actual and potential recharge are identical 

on average, and can be distinguished only by the transit time in the unsaturated 

zone, except if infiltrated water is blocked or diverted by semi-impervious materials 

and drains (De Vries and Simmers, 2002). Therefore, we did not distinguish between 

potential and actual recharge. 

4.2.2 Material and methods 

4.2.2.1 Study area and study site descriptions 

The Raquette River watershed is located 50 km west of Montreal, in the 

Vaudreuil-Soulanges area (Quebec, Canada) (Figure 4.1). It contains eight 

municipalities, and has an estimated population of more than 76,000 inhabitants over 

an area of 133 km2. The current water supply is principally groundwater from public 

and private wells (Larocque et al., 2015).  

The Raquette River watershed is within the St. Lawrence Lowlands geological 

region. Like the rest of Quebec, the geomorphology of the study area is marked by 

glaciation-deglaciation phases, with unconsolidated sediments of glacial and 
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postglacial origin overlying the fractured bedrock. These unconsolidated sediments 

largely control the hydrogeological response of the underlying fractured bedrock 

aquifers. A detailed description of the sediment stratigraphy is available in Larocque 

et al. (2015).  

The studied soils in the Raquette River watershed are classified by texture 

(gravel, sand loam, till, clay) and by drainage (from well- to poorly-drained) 

(Larocque et al., 2015). Clayey soils are dominant (63%) and are found everywhere 

in the plain (Figure 4.2). Sandy soils also represent a major coverage, and are present 

on the Hudson and Saint-Lazare hills, as well as in the area of Sainte-Justine-de-

Newton. Till deposits are mostly on the flanks of Mount Rigaud. Along the Raquette 

River, bedrock outcrops in only a few locations (< 1%).  

The majority of the watershed consists of agricultural lands (51%), located in the 

clay plains (Figure 4.3). Cereal agriculture dominates (75%) (Larocque et al., 2015). 

Urban areas represent less than 5% of the watershed, and are also mostly located in 

the clay plains. As soon as the topography increases, forested area dominates (43%). 

Forest areas are mainly hardwoods (72%) composed of maples and birches (Larocque 

et al., 2015). Mixed forests occupy 23% of the forest area, while conifers make up 5% 

of the forest cover. Less than 3% of the study area is occupied by grassland. There 

are very few wetlands in the watershed. 

Average annual precipitation in this area is 960 mm (Larocque et al., 2015), with 

average monthly temperature ranging from -11 to 23°C. The period of snow cover 

usually lasts from November to April.  

Eleven study sites throughout Raquette River watershed were identified for soil 

sampling. Of these, seven are located in soils with a sandy texture (1 through 7), 

three are in silt soils (8 through 10), and one is in clay soil (11) (Figure 4.2). Two 

sites are located in grassland (4 and 6), four in hardwood forest (1, 5, 7, and 10), 

three in mixed forest (2, 8, and 9), one in softwood forest (3) and one in cultivated 

land (11) (Figure 4.3). Site specific characteristics, including location, altitude, slope, 

land use, and root depth are summarized in Table 4.1.  
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Figure 4.1- Location of the Raquette River watershed in NAD 83 MNT Zone 8 coordinates. The colours 
show the elevation contours. 

4.2.2.2 Sampling and analysis  

Eleven vertical soil profiles were sampled in the study area between October 12th, 

2018 and November 1st, 2018, one at each of the sites described above, for water 

content and pore water isotope composition measurements. Soil samples were taken 

with a spatula, from between 5 cm from the soil surface to 30 cm depth, and then 

from 10 cm to 200 cm maximum depth (see Table 4.1 for details). Soil samples were 

stored in air-tight glass jars until stable isotope analysis in the laboratory by direct 

equilibration (Wassenaar et al., 2008) with an improved set-up (Mattei et al., 2019) 
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on a Triple Isotopic Water Analyzer (Los Gatos Research). Gravimetric water 

content was measured on the unconsolidated samples and converted into volumetric 

water content, assuming a bulk density of 1500 kg m-3. 

From January 2015 to December 2018, the isotopic composition of precipitation 

was monitored at Mont-Saint Bruno (75 km from the study area). Rain was sampled 

twice a month with a rain gauge consisting of a funnel (16 cm diameter) connected 

to a plastic bottle (5 L) with a permanent connection to the outside air via a 15 m 

long soft polypropylene plastic tube (5 mm inner diameter) (Gröning et al., 2012). 

Snow was collected on a monthly basis using a bucket. Precipitation δ2H values 

(snow was melted) were measured with a Triple Isotopic Water Analyser (Los Gatos 

Research, Inc. (LGR)). Results are reported as δ2H in ‰  versus the Vienna 

Standard Mean Ocean Water (V-SMOW) standard. Based on the long-term 

performance of the Triple Isotopic Water Analyser, measurement precision for δ2H 

was 0.2‰  for liquid water samples and 0.3‰  for pore water samples.  

Daily weather data (minimum and maximum temperature, precipitation, relative 

humidity) were obtained from North American Regional Reanalysis (NARR), with a 

32 km grid spacing (Mesinger et al., 2006). Since the distance between the different 

study sites is less than 32 km, the atmospheric conditions are considered to be 

similar for all of them. 
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Figure 4.2- Soil texture (top) and permeability class (bottom) distributions within the Raquette River 
watershed. 
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Figure 4.3- Land cover class (top) and infiltration capacity (bottom) distributions in the Raquette River 
watershed.
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Table 4.1- Characteristics of the study sites. 
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4.2.2.3 Soil flow and transport model 

Water flow and δ2H transport were modelled using the flow and mass transport 

code, METIS (1D), developed by the Geosciences Department of MINES ParisTech 

(Goblet, 2010). A detailed description of the model setup and parameterization is 

available in Mattei et al., submitted in Water. The following sections will provide a 

brief overview. 

4.2.2.3.1 Water flow 

Transient water flow within the unsaturated soil profile was simulated by 

numerically solving the Richards equation using the finite-element code, METIS 

(1D), developed by the Geosciences Department of MINES ParisTech (Goblet, 2010): 

 

where Ks is the saturated hydraulic conductivity [L.T-1], Kr is the relative 

hydraulic conductivity [-], H is the hydraulic head [L], F is the porosity [L3 L-3], and 

C(h) is the specific retention capacity specified by S the saturation ratio [L3 L-3] and 

h the matric head [L] :  

The behaviour of the unsaturated medium depends on two essential 

characteristics of the material: the relative permeability curve and the suction curve. 

These relationships are determined by the residual and maximal saturation ratio 

(Smin [L
3 L-3] and Smax [L

3 L-3], respectively); three empirical parameters defining the 

shape of the retention curves : α [L-1], n[−], and m[−] (with m= 1 − 1/n), and Ks the 

saturated hydraulic conductivity [L T-1], following the Mualem–van Genuchten 

(MvG) model (Mualem, 1976; Van Genuchten, 1980):  
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In order to account for root water uptake, a sink term was defined according to 

Feddes et al. (1978). The required matric potential that describes the minimal 

pressure head for the root water uptake was set to -1000 cm. Root water uptake was 

parameterized by the site-specific rooting depth and assuming an uniform root 

distribution. 

4.2.2.3.2 δ2H transport 

δ2H transport through the soil profile was simulated according to a modified 

version of the widely-used advection–dispersion model (assuming a single porous 

medium), in order to account for isotopic enrichment due to fractionation during 

evaporation (Mattei et al., 2019 submitted in Water). Dispersivity, λ [L], is the only 

parameter describing the advection-dispersion equation.  

4.2.2.3.3 Model setup 

The upper boundary condition for water flow was defined by atmospheric 

conditions at a daily time step. Air temperature measurements were used to estimate 

the potential evapotranspiration (PET) via the Hargreaves and Samani (1982) 

formula. The leaf area index (LAI) obtained from MODIS (Myneni et al., 2015) at a 

500 meter grid spacing and a canopy radiation extinction factor of 0.463 were used to 

divide potential evapotranspiration into potential evaporation and potential 

transpiration according to Sutanto et al. (2012), since evaporation modifies the 

isotopic composition of infiltrated water while transpiration does not (Souchez et al., 

2002). Snow accumulation and snowmelt were accounted for using the two-parameter 

semi-distributed Snow Accounting Routine model, CemaNeige (Valéry, 2010), 

calibrated on snow depth data from Coteau-du-Lac (20 km from the study site and 

supplied by Ministère de l’Environnement et Lutte contre les changements 

climatiques Québec). A degree-day snow melting constant of 0.5 cm d-1 C°-1 and a 

( )
mn

minmax

min

hSS
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cold content factor of 0.1 were determined through this calibration. A zero-potential 

condition was assumed at the bottom of the model. Boundary conditions for δ2H 

transport were defined as prescribed concentrations at the surface at a monthly time 

step. Initial conditions were defined through a steady state simulation with a given 

surface water isotope composition, representing the weighted average precipitation 

composition (−85 ‰  for δ2H). Absolute δ2H values were used for the calculations. 

The modelled period extends from January 1st, 2016 to December 31st, 2018. The 

influence of the initial conditions on the calibration are minimized, as a spin-up 

period of almost two years was simulated (January, 2016 to December, 2017) prior to 

the start of the calibration period. For all study sites, the depth of the soil profiles 

was set to 600 cm and discretized into 600 elements of 1 cm length (i.e., 601 nodes). 

Each profile was divided into two horizons according to the field observations 

(horizon 1 and horizon 2;Table 4.1).  

4.2.2.3.4 Model parameterization 

The model parameters were determined through inverse modelling with a global 

optimization procedure using soil moisture and pore water isotope composition 

profiles simultaneously as a fitting target. The best combination of parameters Smin, 

Smax, α, n, Ks, λ, and F (porosity) was searched within the boundaries of the 

parameter space, determined by expert knowledge (Sprenger et al., 2015b). Each soil 

horizon was represented by its individual parameter combination, but to reduce the 

number of parameters, a single value of λ was calibrated over the entire profile. Even 

though a F value was determined for each horizon, we assumed a unique value of 

bulk density for all horizons, set to 1500 kg.m-3. Thirteen parameters were therefore 

calibrated for each study site to describe their soil hydraulic and transport 

properties.  

The objective function for the inverse modelling procedure was based on the 

Kling-Gupta-Efficiency (KGE) (Kling et al., 2012). For each site, in order to 

simultaneously take both the soil moisture profile (KGEθ) and the δ2H profile 

(KGEc) into account, a multi-objective function (KGEtot) was defined as the 
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average of KGEθ and KGEc. For parameter combinations that did not lead to a 

numerical convergence of the METIS code, a low value of the objective function was 

assigned (-100). The set of parameters leading to the best KGEtot was retained.  

4.2.2.4 Potential groundwater recharge estimation 

In order to investigate the effects of scaling, potential recharge was evaluated at 

two scales: the local (i.e., profile), and the large (i.e., watershed) scales. For both, 

potential groundwater recharge is defined here as the downward water flux [L T-1] at 

100 cm depth. 

4.2.2.4.1 Local scale potential recharge determination 

The application of physically-based, 1-D unsaturated zone flow models, such as 

the model described above, is classically performed to locally determine potential 

groundwater recharge (Sprenger et al., 2016b ; Stumpp et al., 2012a, Mattei et al., 

submitted in Water). In such a local-scale approach, all physical and geographical 

data required by the model (LAI, root zone depth, horizons depth) are derived from 

site observations and are site-dependent. Soil hydrodynamic parameters are also site-

specific, and were determined using the measured depth profiles of both pore water 

isotope composition and water content through the inverse modelling approach 

described above.  

4.2.2.4.2 Large scale potential recharge determination 

To expand recharge estimation from the local to the large scale (e.g. watershed 

proposed here), an index method based on a GIS was used to identify soil map units, 

which are areas homogeneous in terms of soil properties and effective infiltration. In 

each of these units, a physically-based, 1-D unsaturated zone flow model was 

developed to estimate recharge. 

First, following Galvão et al. (2018), the soil types and land cover maps were 

reclassified to permeability and capacity for infiltration maps respectively. A slope 

map was generated and used to derive the effective infiltration capacity. Second, 

hydrodynamic parameters were determined for each permeability class (i.e., soil 
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profiles belonging to a given permeability class were aggregated). Soil hydraulic 

parameters obtained using the large-scale approach are independent of those of the 

soil profiles of the same permeability class obtained using the local scale approach. 

Third, modelling was performed at the scale of the identified spatial units, using the 

capacity of infiltration class and permeability class parameters. With scaling, the 

assumption of zero surface runoff made at the local scale, because no runoff was 

observed in the field, is no longer valid at the large scale. The amount of 

precipitation that flows on the surface was therefore determined, for each soil map 

unit, using permeability, capacity for infiltration, and slope maps, following the 

methodology proposed by the American Society of Civil Engineers (1969). Finally, a 

potential recharge map was generated. These methods will be described in further 

detail below.  

• Soil map unit definition 

The study area was discretized into 25x25 m² cells, corresponding to the soil map 

units. Following Galvão et al. (2018), map units were defined as a function of three 

criteria: 

-Permeability: Soil permeability is the soil property that permits water 

flow. It is primarily controlled by soil texture and soil organic matter 

content (Leeper and Uren 1993). Usually, the finer the soil texture, the 

lower the permeability. The permeability map was obtained by 

reclassifying the soil type map of the Raquette River watershed (Figure 

4.2) into three different types: low- (clayey soils and bedrock outcrop), 

moderate- (silty soils and till), and high-permeability (sandy soils and 

gravelly soils). 

-Infiltration capacity: Soil infiltration capacity is the capacity of a soil, 

under given conditions, to absorb water. Several studies have pointed out 

the link between land cover and use and infiltration capacity (e.g. 

Cameron et al., 1981;Wood and Blackburn, 1981; Trombles et al., 1974 ; 

Fu et al., 2000 ; Benavides et al., 2018). Indeed, vegetation can slow 
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runoff, allowing more time for water to seep into the ground (Allen, 1997). 

Impervious surfaces, such as urban areas, act as a shortcut for rainfall, 

draining the water directly into streams (Fetter, 1994). Agriculture and 

tillage also change the infiltration patterns of a landscape. Water that, 

under natural conditions would infiltrate directly into the soil, now runs 

into streams. An infiltration capacity map was obtained by reclassifying 

the land cover map of the Raquette River watershed (Figure 4.3) into five 

major types: cultivated, urban, forest, grassland (including all of bare soil, 

wild land, quarry), wetland, with three sub-types for forest: hardwood, 

mixed, and softwood.  

-Slope: The slope map was generated using elevation data extracted from 

the Digital Elevation Model (Figure 4.1). Three slope intervals were 

defined: < 2% were considered to be low slopes; 2–7% to be moderate 

slopes, and > 7% to be high slopes.  

Combining permeability, infiltration capacity, and slope maps, but excluding 

wetlands, where recharge processes are different, potential groundwater recharge 

estimates were carried out for 54 map unit types (Table 4.2) 

. 
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Table 4.2.- Surface runoff coefficients and annual cumulative potential recharge values computed using a 
large-scale approach parameterization for each of the 54 map units. 

Soil 
permeability 

Infiltration 
capacity Slope Runoff coefficient 

Potential 
recharge 

2017 

Potential 
recharge 

2018 
C1' C2' C3' C (mm) (mm) 

 
 
 
 

High-
permeability 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

Cultivated 
 

< 2 % 1-(0.4+0.1+0.3) = 0.2 332 208 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.1+0.2) = 0.3 264 165 
> 7 % 1-(0.4+0.1+0.1) = 0.4 200 126 

Urban 
 

< 2 % 1-(0.4+0.1+0.3) = 0.2 334 209 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.1+0.2) = 0.3 267 167 
> 7 % 1-(0.4+0.1+0.1) = 0.4 202 127 

Grassland 
 

< 2 % 1-(0.4+0.2+0.3) = 0.1 401 252 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.2+0.2) = 0.2 332 208 
> 7 % 1-(0.4+0.2+0.1) = 0.3 264 165 

Softwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.4+0.2+0.3) = 0.1 387 245 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.2+0.2) = 0.2 321 202 
> 7 % 1-(0.4+0.2+0.1) = 0.3 256 161 

Hardwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.4+0.2+0.3) = 0.1 392 247 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.2+0.2) = 0.2 324 203 
> 7 % 1-(0.4+0.2+0.1) = 0.3 257 161 

Mixed 
forest 
 

< 2 % 1-(0.4+0.2+0.3) = 0.1 388 245 
2 % - 7 % 1-(0.4+0.2+0.2) = 0.2 322 202 
> 7 % 1-(0.4+0.2+0.1) = 0.3 257 161 

Moderate-
permeability 

 
 
 
 
 
 

Cultivated 
 

< 2 % 1-(0.2+0.1+0.3) = 0.4 218 142 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.1+0.2) = 0.5 158 106 
> 7 % 1-(0.2+0.1+0.1) = 0.6 108 74 

Urban 
 

< 2 % 1-(0.2+0.1+0.3) = 0.4 216 143 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.1+0.2) = 0.5 158 107 
> 7 % 1-(0.2+0.1+0.1) = 0.6 109 74 

Grassland 
 

< 2 % 1-(0.2+0.2+0.3) = 0.3 279 181 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.2+0.2) = 0.4 214 142 
> 7 % 1-(0.2+0.2+0.1) = 0.5 158 106 

Softwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.2+0.2+0.3) = 0.3 278 182 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.2+0.2) = 0.4 213 143 
> 7 % 1-(0.2+0.2+0.1) = 0.5 156 106 

Hardwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.2+0.2+0.3) = 0.3 276 181 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.2+0.2) = 0.4 212 142 
> 7 % 1-(0.2+0.2+0.1) = 0.5 156 106 
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Table 4.2. (continued)- Surface runoff coefficients and annual cumulative potential recharge values 
computed using a large-scale approach parameterization for each of the 54 map units (suite). 
 
 

 

Soil 
permeability 

Infiltration 
capacity Slope Runoff coefficient 

Potential 
recharge 

2017 

Potential 
recharge 

2018 
C1' C2' C3' C (mm) (mm) 

Moderate - 
permeability 

Mixed 
forest 
 

< 2 % 1-(0.2+0.2+0.3) = 0.3 279 182 
2 % - 7 % 1-(0.2+0.2+0.2) = 0.4 214 143 
> 7 % 1-(0.2+0.2+0.1) = 0.5 156 107 

Low-
permeability 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Cultivated 
 

< 2 % 1-(0.1+0.1+0.3) = 0.5 86 60 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.1+0.2) = 0.6 53 36 
> 7 % 1-(0.1+0.1+0.1) = 0.7 24 15 

Urban 
 

< 2 % 1-(0.1+0.1+0.3) = 0.5 86 60 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.1+0.2) = 0.6 53 36 
> 7 % 1-(0.1+0.1+0.1) = 0.7 24 15 

Grassland 
 

< 2 % 1-(0.1+0.2+0.3) = 0.4 98 85 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.2+0.2) = 0.5 86 60 
> 7 % 1-(0.1+0.2+0.1) = 0.6 53 36 

Softwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.1+0.2+0.3) = 0.4 104 93 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.2+0.2) = 0.5 96 64 
> 7 % 1-(0.1+0.2+0.1) = 0.6 59 41 

Hardwood 
forest 
 

< 2 % 1-(0.1+0.2+0.3) = 0.4 95 88 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.2+0.2) = 0.5 84 61 
> 7 % 1-(0.1+0.2+0.1) = 0.6 53 38 

Mixed 
forest 
 

< 2 % 1-(0.1+0.2+0.3) = 0.4 107 94 
2 % - 7 % 1-(0.1+0.2+0.2) = 0.5 95 63 
> 7 % 1-(0.1+0.2+0.1) = 0.6 59 40 
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• Runoff coefficient determination 
 

The runoff coefficient, C, is a dimensionless ratio that represents the fraction of 

rainfall converted to runoff. In practice, C can be calculated from tables found in the 

literature. One of the most used is that proposed by the American Society of Civil 

Engineers (1969) (Table 4.3). The C values for each type of map unit were 

determined according to the equation C=1 − (C1
′ +C2

′ +C3
′) and C1, C2, and C3 

values presented in Table 3. A runoff coefficient was thusly calculated for each of the 

54 map units considered (Table 4.2). We assumed that the amount of effective 

precipitation that runs off does not infiltrate into the soil (never, nowhere in the 

study area). This is equivalent to removing this amount of water from the water 

input to the model. 

 

Table 4.3- Runoff coefficient (C) values from the American Society of Civil Engineers (1969), adapted 
for the study area.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

• Potential recharge computation 

To compute potential recharge, soil hydrodynamic parameters, root zone depth, 

soil horizon depths, and LAI are required.  

Type of area  C' 
Soil (C1') 

      Clay 0.1 
     Silt 0.2 
     Sand 0.4 
Land cover (C2') 

      Cultivated  0.1 
     Urban 0.1 
     Grassland 0.2 
     Forest 0.2 
Slope (C3') 

      < 2 % 0.3 
     2 % - 7 % 0.2 
     > 7 % 0.1 
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At the soil map unit scale, root zone depth, 1st soil horizon depth, and LAI were 

estimated for each infiltration capacity class by averaging observed data from the 

field. For urban areas, we did not have any field observations. However, since urban 

areas consist mostly of lawns in the study area, we assumed that the soil horizon 

depths and root zone depth were identical to those for grassland. LAI was estimated 

following Sutanto et al. (2012), assuming a crop height of 0.10 m when snow is 

totally melted. For each infiltration capacity class, Table 4.4 summarizes the root 

zone depth, 1st soil horizon depth, and LAI range applied to compute groundwater 

recharge.  

Table 4.4- Land cover parameters used for modelling by infiltration capacity class. Leaf area index 
varies during the year. Only minimum and maximum values reached are presented. 

 
 

Soil hydrodynamic parameters were determined for each permeability class 

through inverse modelling by aggregating, respectively, soil water content and δ2H 

depth profiles observed over the study area by permeability class. This aggregation 

approach consists of grouping several soil profiles within the same objective function. 

For the high-permeability class, seven soil profiles were aggregated (1 through 7), for 

the moderate-permeability class, three (8 through 10), and, as only one depth profile 

was made in the low-permeability class area (11), the soil hydrodynamic parameters 

were directly estimated from it (see Table 4.1 for details). Map unit hydrodynamic 

parameters were attributed as a function of their permeability class. Aggregation of 

the data by permeability class was chosen because hydraulic parameters are directly 

 

Horizon 1 
depth 

Maximum rooting 
depth 

Leaf Area 
Index 

 
[cm] [cm] [-] 

Cultivated land 60 5 0 - 7 
Urban 30 25 - 
Grassland 30 25 0 - 6.9 
Hardwood forest 29 40 0 - 6.7 
Mixed forest 23 25 0 - 7 
Softwood forest 10 30 0 - 7 
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linked with soil textural classes through pedotransfer functions (Vereecken et al., 

2010). However, Gribb et al. (2009) found that hydraulic properties estimated by 

inversion from in situ measurements provided better descriptions of the soil water 

dynamics than pedotransfer functions. We therefore estimated soil hydrodynamic 

parameters by inverse modelling and not using pedotransfer functions. The 

methodology used for inverse modelling is the same as that described in the model 

parameterization section.  

Finally, daily potential recharge was calculated for each map unit using METIS 

according to the parameters thereof (soil hydrodynamic properties, root depth, 1st 

horizon depth, LAI range, runoff coefficient), and an annual cumulative potential 

recharge map was generated by taking the sum of the calculated daily values.  

4.2.3 Results and discussion 

4.2.3.1 Local-scale approach 

Annual cumulative potential recharge estimation was carried out at 11 locations 

across the study area through inverse modelling using a calibration based on both 

pore water content and δ2H depth profiles (see Annexe 10 for values). Water content 

profiles (KGEθ values ranging from 0.5 to 0.9) and δ2H profiles (KGEc values ranging 

from 0.4 to 0.8) were satisfactorily reproduced (Table 4.5). KGEtot values obtained 

ranged from 0.5 to 0.8. The poorer fit of the δ2H profiles could be explained, on the 

one hand, by the fact that precipitation samples for isotope measurements were not 

taken from the study site itself, but at a distance of almost 75 km, and, on the other 

hand, by the fact that sampling was carried out monthly. Field �2H values were 

therefore representative of a monthly mean value. It was therefore not possible to 

reproduce �2H values of the first centimetres of the soil profile, which correspond to 

the last precipitation episode. Below that, the isotopic composition is the result of 

the mixing of several precipitation events. Thus, a monthly precipitation sampling 

would be representative of the measured value in vadose zone. 
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Table 4 5- Annual recharge values and fit performances obtained at the local scale for each study site. 

 
Simulated annual cumulative potential recharge values ranged from 281 mm to 

487 mm in 2017 and from 100 mm to 304 mm in 2018 Table 4.5. As expected, the 

mean recharge values obtained for the high-permeability class (study sites 1 through 

7) are the highest: 403 mm for 2017 and 216 mm for 2018. Annual cumulative 

potential recharge values obtained for the moderate-permeability (study sites 8 

through 10) and low-permeability (study sites 11) classes are similar : 358 mm and 

361 mm for 2017 and 210 and 213 mm for 2018 respectively. However, as there is 

only one soil profile belonging to the low-permeability class, caution must be taken 

when interpreting the results.  

 

4.2.3.2 Large-scale approach  

4.2.3.2.1 Runoff map 

First, the permeability map (Figure 4.2, bottom) was generated based on the soil 

texture map (Figure 4.2, top). The majority of the study area (64%) is covered by 

low-permeability soils (predominantly clayey soils) found throughout the plain. High-

permeability soils (predominantly sandy and gravelly soils) also cover a major part 

(28%) of the area and are present on the Hudson and Saint-Lazare hills, as well as in 

Study site 
 

2017 
Recharge 

2018 
Recharge KGEθ 

 
KGEc 

 
KGEtot 

 [mm] [mm] 
1 395 214 0.87 0.73 0.81 
2 380 158 0.72 0.43 0.57 
3 382 169 0.87 0.81 0.84 
4 385 213 0.81 0.8 0.81 
5 365 194 0.93 0.73 0.83 
6 487 291 0.49 0.57 0.53 
7 429 272 0.69 0.63 0.66 
8 392 226 0.85 0.58 0.71 
9 402 304 0.53 0.51 0.52 
10 281 100 0.84 0.85 0.85 
11 361 213 0.80 0.75 0.77 
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the area of Sainte-Justine-de-Newton. Moderate-permeability soils (predominantly 

silty soils and till) are mainly found on the flanks of Mount Rigaud (8%).  

Next, the land cover map (Figure 4.3, top) was reclassified based on the 

associated capacities for infiltration to obtain the infiltration capacity map (Figure 

4.3, bottom). The distribution of potential high-permeability areas correspond to 

forested areas, which cover 42% of the study area, while low-permeability areas 

correspond to anthropic and cultural land covers, which span 51% and 4% of the 

study area respectively (Figure 4.2). Less than 3% of the study area is occupied by 

grassland. 

 The slope map was generated and is presented in Figure 4. More than half of 

the Raquette River watershed is characterized by low slopes (< 2%; 55%), 33% by 

moderate slopes (2-7%), and only 12% by high slopes (> 7%) (Figure 4.4).  

Finally, the surface runoff map was obtained by integrating permeability, 

infiltration capacity, and terrain slope maps (Figure 4.5). For the 54 map units 

considered, the runoff coefficient, C, ranges from 0.1 to 0.7, depending on the 

combination of soils features, land cover, and terrain slope (Table 4.2, column 7).  
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Figure 4.4- Terrain slope map, with slopes of less than 2%, between 2 and 7%, and greater than 7% 
indicated. 

 
 
Figure 4.5. Surface runoff map, resulting from the integration of permeability, land cover infiltration 
capacity, and terrain slope maps.  
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4.2.3.2.2 Soil hydrodynamic parameters 

According to Table 4.1, soil profiles 1 through 7 were grouped in a single objective 

function to determine the soil hydrodynamic parameters relevant for the low-

permeability context through inverse modelling. Soil profiles 8 through 10 were 

similarly used for the moderate-permeability context. Soil profile 11 was the only 

profile used to determine the soil hydrodynamic parameters relevant for the low-

permeability context in this way. For all three permeability contexts, it was possible 

to identify a unique set of parameters that satisfactorily reproduces all aggregated 

soil profiles, both in terms of water content and δ2H composition. Indeed, values 

obtained for KGEtot range from 0.61 to 0.77, with values for KGEθ ranging from 0.5 

to 0.8, and values for KGEc ranging from 0.72 to 0.75 (Table 4.6).  

Table 4.6- Soil hydrodynamic parameters estimated at the large scale by permeability class. 

 

 
Contrary to what was expected, the soil saturated permeability values obtained 

for the three permeability classes were quite similar (Table 4.6). The presence of 

substantial organic matter in the low-permeability profile could explain the high 

fitted hydraulic conductivity value obtained there. Many reports have shown that 

high soil organic matter content results in increased water holding capacity, porosity, 

infiltration capacity, and hydraulic conductivity (Haynes and Naidu, 1998). However, 

values for the Mualem-Van Genuchten parameters α and n obtained for the three 

permeability classes differ greatly (Table 4.6). These two parameters were identified 

as the being most influential parameters in the sensitivity analysis previously carried 

  
n α Ks F Smin Smax λ KGEθ 

 
KGEc 

 
KGEtot 

 
  

[ -] [ m-1] [ m.s-1] [- ] [- ] [ -] [m] 

Low-permeability 
class 

Horizon 1 1.18 17.28 9.95E-03 0.25 0.02 0.53 0.01 0.8 
 

0.75 
 

0.77 
 Horizon 2 1.64 20.74 2.33E-03 0.22 0.05 0.42 0.01 

Moderate-
permeability class 

Horizon 1 1.15 27.86 5.64E-03 0.22 0.16 0.49 0.01 0.50 
 

0.72 
 

0.61 
 Horizon 2 2.00 2.40 3.88E-03 0.21 0.06 0.63 0.01 

High-permeability 
class 

Horizon 1 1.24 21.95 1.99E-03 0.34 0.18 0.47 0.01 0.72 
 

0.75 
 

0.74 
 Horizon 2 1.95 4.23 5.11E-03 0.24 0.01 0.55 0.01 
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out for the model (Mattei et al., 2019 submitted in Water). Only a slight 

modification of these two parameters could lead to very different infiltration profiles. 

Moreover, the sensitivity analysis highlighted the high degree of interaction between 

the parameters. It is therefore possible that this lack of contrast between the soil 

permeability values could be due only to interactions between parameters. 

Consequently, the values obtained for individual parameters are not relevant for 

calibrating another model (e.g. the soil hydraulic conductivity values are not useful 

to calibrate a hydrogeological model). Soil hydraulic parameters obtained through 

the local-scale parameterization were similar to those obtained through the large-

scale approach, and permeability values are also quite similar (Table S1). This could 

reveal that the model mostly characterized a superficial horizon, the properties of 

which are less contrasted than those of the deeper horizons.  

4.2.3.2.3 Potential recharge values 

Annual cumulative potential recharge values were calculated for the years 2017 

and 2018 for each of the 54 map units. Results are summarized in Table 4.2. Soil 

map units belonging to the high-permeability class present the highest annual 

cumulative potential recharge values, ranging from 200 mm for cultivated land to 401 

mm for grassland in 2017 and from 126 mm to 252 mm in 2018 respectively. Soil 

map units belonging to the low-permeability class present the lowest annual 

cumulative potential recharge values, ranging from 24 mm for cultivated lands to 

107 mm for mixed forest in 2017 and from 15 mm to 94 mm in 2018 respectively. Soil 

map units belonging to the moderate-permeability class present intermediate values 

for annual cumulative potential recharge, ranging from 108 mm for cultivated land to 

279 mm in 2017 and from 74 to 182 mm in 2018 respectively. 

Annual cumulated potential recharge maps are presented in Figure 4.6 for 2017 

and 2018. The mean annual cumulative potential recharge for the Raquette River 

watershed is 163 mm for 2017 and 115 mm for 2018, which represents 18% and 20% 

of the water input respectively. Maximum annual cumulative potential recharge 

values for the study area are obtained for Saint-Lazare and Hudson Hill, Mont-
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Rigaud, and Saint-Justine-de-Newton. These results are in agreement with a previous 

study aimed at determining preferential recharge areas and the amount recharge of 

the Vaudreuil-Soulange zone, using a spatial water budget calibrated on baseflow 

(HydroBudget) (Larocque et al.,  2015). Indeed, Saint-Lazare and Hudson Hill, 

Mont-Rigaud, and Saint-Justine-de-Newton were also identified as preferential 

recharge areas. Mean recharge for the period 1989-2009 was estimated at 183 mm for 

the Raquette River watershed, which is 19% of the water input. The main difference 

observed between the two studies is the amount of recharge estimated for the 

cultivated clay plains. In this area, the presence of agricultural drains explains the 

difference in potential recharge and recharge mean values. In our study, we estimated 

the potential recharge values, while Larocque et al.  (2015) estimated actual recharge 

values.   
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(a) 

 
(b) 

 
 

Figure 4.6- Annual cumulative potential recharge estimated for the years 2017 (a) and 2018 (b) 
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4.2.3.3 Scaling issues 

In order to investigate issues linked to the transfer of information across scales, we 

compared potential recharge values obtained using local- and large-scale approaches 

in the study sites, both in terms of dynamics and quantity. As profile 11 was the 

only observation data used to determine potential recharge through the large-scale 

approach for the corresponding map unit, the comparison of local- and large-scale 

approaches was not performed for this study site.  

Figure 4.7 presents the cumulative potential recharge obtained using local- and 

large-scale approaches for the year 2018. In order to be able to compare the amount 

of recharge estimated through the two approaches, the upper boundary condition was 

modified in the local-scale approach to consider runoff. The results obtained using 

the large-scale approach fit well those obtained using a local-scale approach. Indeed, 

the two major recharge events that occurred in the spring and autumn were able to 

be correctly identified. KGE values obtained for study sites belonging to high-

permeability class map units ranged from 0.56 to 0.92. For study sites belonging to 

medium-permeability class map units, KGE values ranged from 0.43 to 0.62. 

However, comparing cumulative recharge curves, we observed an overestimation of 

evapotranspiration using the large-scale approach at study sites 1 through 3, whereas 

it is underestimated at study sites 8 through 11. The averaging of vegetation 

properties (root zone depth and LAI) performed by infiltration capacity class and 

used in the large-scale approach could explain such results. The large-scale approach 

could be improved by considering, for example, root zone depth by both infiltration 

capacity class and permeability class, since root zone depth is also influenced by soil 

texture class (Kim and Jackson, 2012). However, more soil depth profiles would be 

needed.  
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Figure 4.7- Comparison of annual potential cumulative recharge obtained through local-scale estimation 
(solid black line) and large-scale estimation (dotted black line) for the year 2018 at study sites 1 
through 10. 
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     Figure 4.8 compares annual potential cumulative recharge estimated through 

the local- and large-scale approaches for the ten high- and moderate-permeability 

study sites for both 2017 and 2018. Potential recharge is shown as a percent of water 

input. Amounts estimated are very similar (R2 = 0.87; y=1.00 x + 1.89). The 

maximum difference observed between estimates at the two scales is less than 10 % 

(Figure 4.8). Large-scale estimation can therefore be considered to be reliable.  

 
Figure 4.8- Comparison of potential annual cumulative values of recharge obtained for the same site 
using the local- and large-scale approaches. Values are presented as a percent of annual water input.  

4.2.4 Conclusion 

We propose a new methodology to allow the application of physically-based, 1-D 

unsaturated zone flow modelling to be extended from the profile scale to the 

watershed scale using an index method for distributed recharge based on GIS. This 

methodology, based on a single field campaign to acquire vertical soil depth profiles 

of both water content and pore water stable isotope composition, provided valuable 

estimations of potential annual cumulative recharge. These estimations compare well 

with results from a spatial water balance model calibrated using long-term discharge 

monitoring. Moreover, annual cumulative potential recharge values obtained using 
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the local- and large-scale approaches for 10 study sites were similar in terms of both 

dynamics and quantity. A better description of root zone processes, and more 

generally vegetation characteristics, at the large scale could further improve the 

already successful results. Pore water isotopic fingerprints of previously ungauged 

watersheds can therefore be considered to be suitable for understanding the 

spatiotemporal variability of natural diffuse potential recharge. As the 1D model 

approach does not consider subsurface lateral flows it would be interesting to test the 

calibration approach developed here in a 3D deterministic hydrogeological model to 

improve accuracy of recharge estimations. 

 

4.3 Conclusion 

 A l’échelle du bassin versant, ces travaux ont mis en avant la possibilité de 

relier la variabilité de la composition isotopique de l’eau porale et les hétérogénéités 

locales de texture et d’occupation du sol. Ainsi, par agrégation de données de 

composition isotopique de l’eau porale et de teneur en eau issues de profils de sols 

appartenant à la même classe texturale, une approche de mise à l’échelle ascendante 

des paramètres hydrodynamiques a pu être mise en place pour estimer la recharge. 

Cette approche permet d'élargir, de l’échelle du profil de sol à l’échelle du bassin, 

l'application de la modélisation déterministe 1D des processus hydrologiques au sein 

de la zone non saturée. La validation de l’approche proposée repose d’une part sur le 

fait qu’elle permet de reproduire très convenablement les valeurs de recharge 

estimées par approche locale et d’autre part le fait que ces estimations de recharge 

obtenues sont similaires à celles obtenues par d’autres approches de modélisation 

telles que l’approche par bilan hydrique spatialisé calibré sur le suivi temporel 

continu des débits en rivière. 

 Cette nouvelle méthode basée uniquement sur l’acquisition au cours d’une 

seule campagne de terrain de profils de composition isotopique de l’eau porale et de 

teneur en eau apparait particulièrement prometteuse pour estimer la variabilité 

spatiotemporelle de la recharge sur les bassins versants effectivement non jaugés.  
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Chapitre 5 

Conclusion générale et perspectives 

Une population mondiale grandissante associée à une agriculture plus intensive et 

un besoin industriel croissant exercent une pression toujours plus importante sur les 

ressources en eau douce, et notamment les eaux souterraines. Ce problème est 

excacerbé par les menaces liées aux modifications du climat. En conséquence, la 

gestion durable des ressources en eaux souterraines est au cœur des problématiques 

sociétales. Évaluer l’impact des pressions actuelles et futures qui s’exercent ou 

s’exerceront sur ces ressources passe obligatoirement par une évaluation de la part de 

la ressource qui est renouvelable, à savoir la recharge. Du fait qu’elle ne peut être 

envisagée sans la quantification conjointe des autres processus du cycle hydrologique 

et qu’elle est intrinsèquement liée aux caractéristiques du milieu étudié, la recharge 

est complexe et difficile à appréhender par simple analyse. 

La modélisation hydrodynamique est de plus en plus utilisée pour d’une part, 

fournir non seulement le taux de recharge, mais aussi la répartition de la recharge au 

sein de la zone étudiée, et d’autre part, permettre grâce à sa capacité prédictive, de 

mener à bien des projets d'évaluation des ressources en eau. A l’heure actuelle les 

modèles utilisés reposent souvent sur des hypothèses simplificatrices relatives à la 

variabilité spatiale de la recharge et aux processus d'écoulement et de transport au 

sein de la zone non saturée. Réalisant les limites de ces approches pour des 

applications opérationnelles complexes réelles, nous avons besoin de doter de 

meilleures assises physiques les modèles hydrodynamiques afin d’obtenir une 

meilleure caractérisation actuelle de la recharge et de son évolution future. Il est 

également nécessaire de faire évoluer les méthodes de calibration de ces modèles, qui 

représentent la principale limite à leur applicabilité. Ces travaux de thèse 

interviennent donc particulièrement dans ce contexte de volonté de mieux 
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appréhender la variabilité spatiotemporelle de la recharge, en utilisant des modèles 

dotés d’assises physiques solides tout en simplifiant le suivi de données hydrologiques 

nécessaires à leur calibration. 

 La problématique générale de cette thèse était d'identifier si les isotopes stables 

de la molécule d’eau pouvaient être des indicateurs sensibles et univoques des 

processus de recharge, de l’échelle du profil de sol à celle du bassin versant, pour la 

modélisation hydrogéologique. Pour répondre à cette problématique, trois objectifs 

principaux ont été atteints : (1) mettre en place un protocole de mesure analytique 

de la composition isotopique de l’eau porale permettant de proposer, comme outil 

pour la modélisation, des valeurs précises, obtenues rapidement et dont les limites de 

justesse sont sans équivoque, (2) Développer une approche de calibration des modèles 

déterministes uniquement basée sur l’acquisition ponctuelle de données de 

composition isotopique de l’eau porale, afin de pouvoir estimer localement la 

recharge, connaissant les conditions atmosphériques et, (3) discuter de la possibilité 

d’étendre cette approche à l’échelle du bassin versant, afin de pouvoir proposer une 

quantification de la variabilité spatiotemporelle de la recharge sur une zone où la 

modélisation hydrogéologique classique ne le permet pas.   

Ces dernières années, de nouveaux développements analytiques et techniques ont 

transformé le domaine de l'hydrologie isotopique. En particulier l’arrivée des 

spectromètres laser, plus simples d’utilisation et moins onéreux que les spectromètres 

de masse, a élargi les domaines d’application de l’hydrologie isotopique. Grâce à la 

possibilité d’analyser les isotopes stables de la molécule d’eau en phase vapeur, de 

nouvelles approches pour la mesure de la composition isotopique de l’eau porale ont 

pu être développées, notamment la méthode par équilibration directe H2O(liquide)-

H2O(vapeur) (Wassenaar et al., 2008) aujourd’hui très couramment utilisée par la 

communauté. Néanmoins, en 2018, Stumpp et al. (2018), soulevaient, à la lumière de 

près de 10 ans d’utilisation de cette méthode, la nécessité de proposer un protocole 

qui permettrait l’homogénéisation de sa mise en place au sein des différents 

laboratoires dans le monde et le besoin de maîtriser les incertitudes analytiques 
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inhérentes. Dans cette thèse, un protocole de mesure de la composition isotopique par 

équilibration directe complet, depuis le prélèvement des échantillons sur le terrain 

jusqu’à la standardisation des mesures a été mis en place. De plus, l’ influence 

significative de la granulométrie et de la teneur en eau sur la mesure isotopique a été 

clairement mise en évidence. Ainsi, il est possible de disposer de mesures précises, 

rapides et dont les limites de justesse sont sans équivoque. Ces nouvelles avancées 

analytiques devraient permettre d’améliorer notre compréhension des flux d’eau dans 

le continuum atmosphère – plante – sol – eau souterraine. L’étape suivante, à savoir 

l’automatisation du protocole, redimensionnera les perspectives. 

Pour la résolution de nombreux problèmes environnementaux, incluant 

l’estimation de la recharge, la compréhension des processus d’écoulement d’eau et de 

transport de solutés au sein de la zone non saturée est fondamentale. A ces fins, 

l’utilisation de modèles déterministes (e.g. Metis) est commune. Toutefois, 

l’utilisation de ces modèles exige un important travail de détermination des 

paramètres hydrodynamiques. Ces paramètres sont le plus souvent déterminés par 

modélisation inverse à partir de mesures continues de teneur en eau à différentes 

profondeurs au sein de la zone non saturée. Cependant, de plus en plus d’études 

recommandent de combiner différents types de données pour améliorer la 

représentativité des paramètres estimés. Quelques études se sont intéressées à 

combiner données de teneur en eau et composition isotopique de l’eau porale pour 

contraindre la détermination des paramètres par modélisation inverse mais l’ intérêt 

de cette combinaison plutôt qu’une autre restait à démontrer. Dans cet objectif, une 

analyse de sensibilité a été conduite sur le code de calcul numérique mis en place 

dans le cadre de cette thèse. D’une part, le caractère hautement non linéaire des 

interactions entre les paramètres a été observé. D’autre part, des différences 

significatives de l’impact de la variabilité des paramètres sur la simulation des 

teneurs en eau et des compositions isotopiques de l’eau porale ont été mises 

en  évidence, justifiant la complémentarité de ce type de données pour la calibration 

du modèle. Par ailleurs, les profils de composition isotopique de l’eau porale ont 

toujours été utilisés conjointement à des données de teneurs en eau journalières pour 
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calibrer les modèles de la littérature. Ici, la possibilité de calibrer de façon réaliste les 

paramètres hydrodynamiques à partir uniquement de données ponctuelles de teneur 

en eau et composition isotopique de l’eau porale issues de profils de sol, et ainsi 

d’estimer la recharge connaissant les conditions atmosphériques, a été démontrée. 

Toutefois, l’ajout d’un suivi temporel reste bénéfique. Le suivi mensuel de la 

composition isotopique de l’eau porale à une seule profondeur s’est ainsi avéré tout 

aussi pertinent que le suivi journalier de la teneur en eau à différentes profondeurs 

pour la calibration du modèle. Compte tenu de l’influence des paramètres physico-

chimiques du sol sur la mesure isotopique, de nouveaux dispositifs à granulométrie 

contrôlée ont été imaginés pour l’échantillonnage mensuel de la composition 

isotopique de l’eau porale et sont actuellement testés dans la région d’Evian en 

France. Les outils isotopiques, lorsqu’ils sont utilisés pour la calibration, permettent, 

si le modèle est doté des assises physiques nécessaires, de contraindre le taux 

d’évaporation. Dans cet objectif, le code de calcul numérique mis en place prend en 

compte l’évolution de la composition isotopique depuis les précipitations jusqu’aux 

eaux souterraines, en incluant le fractionnement isotopique lié à l’évaporation.  

En utilisant l’approche proposée dans ces travaux de thèse, des différences 

quantitatives de recharge, d’évaporation et de transpiration ont pu être mises en 

évidence en fonction du type de couvert végétal. Les résultats coïncidant avec ceux 

obtenus par d’autres méthodes ont permis de valider la démarche. Ainsi, à l’échelle 

du profil de sol, les outils isotopiques se sont avérés être pertinents pour la 

modélisation hydrogéologique. Néanmoins, pour les besoins opérationnels, l’échelle du 

bassin versant demeure indispensable. Discuter dans quelles mesures, lorsqu’il s’agit 

d’étudier la variabilité spatiotemporelle de la recharge, la composition isotopique de 

l’eau porale permet de combler le fossé entre l’échelle locale de détermination de la 

recharge, induite par le choix d’une approche de modélisation déterministe, et 

l’échelle du bassin versant, utilisée pour la gestion des ressources en eau souterraine, 

est apparu primordial. Afin d’étendre l'estimation de la recharge de l'échelle locale 

du profil de sol à l'échelle du bassin versant, une méthode d'indexation basée sur un 

Système d’Information Géographique a été utilisée pour identifier des zones 
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homogènes en termes de propriétés du sol et de végétation. Puis sur chaque zone, le 

code de calcul numérique développé pour estimer la recharge a été appliqué. Pour la 

calibration, une approche de mise à l’échelle ascendante des paramètres 

hydrodynamiques, basée sur le principe de l’agrégation, et nécessitant uniquement 

l’acquisition ponctuelle de profils de composition isotopique de l’eau porale et teneur 

en eau, a été proposée. Grâce à cette nouvelle approche, la variabilité 

spatiotemporelle de la recharge a été estimée sur un petit bassin versant de la région 

de Vaudreuil-Soulanges, Québec, Canada. Les résultats obtenus coïncident d’une 

part avec ceux obtenus via une approche par bilan hydrique spatialisé calibré à partir 

de mesures temporelles des débits en rivière et d’autre part, localement, avec ceux 

obtenus directement à partir des profils de sols considérés individuellement. En 

conséquence, il est possible d’imaginer estimer la variabilité de la recharge sur les 

bassins versants non effectivement jaugés à partir de cette nouvelle approche. Ces 

travaux de thèse ont ainsi permis de démonter la pertinence des outils isotopiques 

pour la modélisation hydrogéologique, du profil de sol au bassin versant. 

Pour aller plus loin, une meilleure caractérisation de la végétation au sein du 

modèle de bassin versant par zone homogène améliorerait la correspondance entre les 

recharges estimées à partir de l’approche par calibration locale (i.e. directement à 

partir des profils de sols considérés individuellement) et globale (i.e. à partir de 

l’agrégation des profils de sol correspondant à la classe de perméabilité considérée). 

Dans l’objectif d’utiliser la modélisation à des fins prospectives, il est nécessaire 

également de mieux caractériser la relation entre l’intensité de pluies et la recharge 

en fonction du type d’occupation du sol au sein du modèle. Cela implique de disposer 

d’une part, de données météorologiques représentatives de l’intensité des pluies au 

pas de temps journalier, et d’autre part, d’un suivi mensuel des compositions 

isotopiques de l’eau porale en subsurface, en plus du profil de composition isotopique 

de l’eau porale et de teneur en eau pour la calibration du modèle. Plus généralement, 

l’approche développée dans ces travaux pour travailler à l’échelle du bassin versant 

pourrait être testée au sein de modèles déterministes 3D prenant en compte 

l’évolution de la composition isotopique depuis les précipitations jusqu’aux eaux 
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souterraines, en incluant le fractionnement isotopique lié à l’évaporation. Il serait 

alors possible de considérer non seulement la recharge diffuse mais également la 

recharge locale liée aux échanges nappe-rivière. Les isotopes stables de l’eau 

pourraient également être envisagés comme outils pour une modélisation multi-

échelle, dans le but ambitieux de pouvoir simuler la complexité des processus se 

produisant à l’échelle locale dans des modèles à plus grande échelle c'est-à-dire 

l’échelle régionale pour les décideurs des grands bassins mais aussi l’échelle 

continentale, qui constitue l’intérêt principal pour l’évaluation de l’effet du 

changement climatique sur les hydrosystèmes. A des fins plus opérationnelles, une 

simplification des modèles déterministes par approche modulaire pourrait être 

proposée : différents niveaux de complexité pour représenter un même processus 

pourraient être envisagés au sein du modèle, et pour chaque niveau de simplification, 

l’ incertitude associée sur la quantification finale de la recharge intégrée. Ainsi 

l’opérateur, en fonction des données dont il dispose, choisirait l’approche la plus 

adéquate et connaîtrait le niveau de fiabilité de son outil. Ce type d’approche 

permettrait également de comprendre directement là où les efforts d’échantillonnage 

sont à réaliser pour une meilleure caractérisation de la recharge et de sa variabilité 

spatiotemporelle.  
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Annexe 1 : Dépendance de la mesure isotopique (δ 2H et  

δ 18O ) à la concentration en H2O de l’analyseur  

 

Mode vapeur 
 
 
 

 

 
 
 

*Les mesures moyennées toutes les 300s sont présentées ici.  
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Mode liquide 

 

 

 
 

*10 injections ont été réalisées pour chaque concentration en H2O testés. Ici la moyenne des 5 
dernières injections est présentée. 
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Annexe 2 : σ δ 2H et σ δ 18O obtenus sur 228 échantillons 
de sol mesurés à partir du protocole de mesure par 

équilibration directe mis en place dans le cadre de ces 
travaux de thèse 

 

Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
 

Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
Coarse Sand 0,41 0,05 

 
Medium Silt 0,13 0,03 

Coarse Sand 0,39 0,05 
 

Medium Silt 0,34 0,02 
Coarse Sand 0,2 0,02 

 
Medium Silt 0,42 0,06 

Coarse Sand 0,79 0,04 
 

Medium Silt 0,42 0,02 
Coarse Sand 0,74 0,03 

 
Medium Silt 0,08 0,05 

Coarse Sand 0,09 0,04 
 

Medium Silt 0,42 0,04 
Coarse Sand 0,2 0,05 

 
Medium Silt 0,2 0,04 

Coarse Sand 0,6 0,04 
 

Medium Silt 0,05 0,02 
Coarse Sand 0,36 0,03 

 
Medium Silt 0,41 0,04 

Coarse Sand 0,08 0,15 
 

Medium Silt 0,7 0,01 
Coarse Sand 0,43 0,03 

 
Medium Silt 0,11 0,02 

Coarse Sand 0,08 0,03 
 

Medium Sand 0,21 0,03 
Coarse Sand 0,41 0,04 

 
Medium Sand 0,11 0,02 

Coarse Sand 0,43 0,06 
 

Medium Sand 0,41 0,03 
Coarse Sand 0,12 0,05 

 
Medium Sand 0,3 0,05 

Coarse Sand 0,32 0,02 
 

Medium Sand 0,46 0,03 
Coarse Sand 0,23 0,04 

 
Medium Sand 0,37 0,01 

Coarse Sand 0,26 0,01 
 

Medium Sand 0,59 0,05 
Coarse Sand 0,12 0,04 

 
Medium Sand 0,39 0,07 

Coarse Sand 0,42 0,06 
 

Medium Sand 0,39 0,02 
Coarse Sand 0,2 0,05 

 
Medium Sand 0,54 0,04 

Coarse Sand 0,24 0,04 
 

Medium Sand 0,05 0,05 
Coarse Sand 0,51 0,06 

 
Medium Sand 0,41 0,03 

Coarse Sand 0,68 0,03 
 

Medium Sand 0,13 0,02 
Coarse Sand 0,2 0,05 

 
Medium Sand 0,13 0,03 

Coarse Sand 0,63 0,02 
 

Medium Sand 0,46 0,01 
Medium Silt 0,38 0,01 

 
Medium Sand 0,37 0,01 

Medium Silt 0,38 0,01 
 

Medium Sand 0,03 0,03 
Medium Silt 0,16 0,02 

 
Medium Sand 0,16 0,07 

Medium Silt 0,2 0,05 
 

Medium Sand 0,59 0,06 
Medium Silt 0,33 0,01 

 
Medium Sand 0,22 0,07 

Medium Silt 0,29 0,07 
 

Medium Sand 0,15 0,03 
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Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
 

Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
Medium Sand 0,15 0,02 

 
Medium Sand 0,61 0,05 

Medium Sand 0,23 0,06 
 

Medium Sand 0,29 0,01 
Medium Sand 0,09 0,06 

 
Medium Sand 0,32 0,06 

Medium Sand 0,47 0,03 
 

Medium Sand 0,39 0,02 
Medium Sand 0,47 0,01 

 
Medium Sand 0,36 0,03 

Medium Sand 0,53 0,02 
 

Medium Sand 0,26 0,02 
Medium Sand 0,25 0,03 

 
Medium Sand 0,34 0,06 

Medium Sand 0,23 0,02 
 

Medium Sand 0,30 0,03 
Medium Sand 0,19 0,03 

 
Medium Sand 0,37 0,01 

Medium Sand 0,23 0,06 
 

Medium Sand 0,41 0,05 
Medium Sand 0,16 0,07 

 
Medium Sand 0,27 0,08 

Medium Sand 0,39 0,02 
 

Medium Sand 0,45 0,03 
Medium Sand 0,13 0,03 

 
Medium Sand 0,62 0,05 

Medium Sand 0,38 0,03 
 

Medium Sand 0,42 0,04 
Medium Sand 0,20 0,05 

 
Medium Sand 0,29 0,06 

Medium Sand 0,25 0,02 
 

Medium Sand 0,27 0,06 
Medium Sand 0,30 0,03 

 
Medium Sand 0,30 0,03 

Medium Sand 0,21 0,06 
 

Medium Sand 0,11 0,04 
Medium Sand 0,79 0,02 

 
Medium Sand 0,32 0,04 

Medium Sand 0,29 0,01 
 

Medium Sand 0,37 0,02 
Medium Sand 0,07 0,04 

 
Medium Sand 0,15 0,03 

Medium Sand 0,07 0,02 
 

Medium Sand 0,32 0,03 
Medium Sand 0,52 0,05 

 
Medium Sand 0,56 0,11 

Medium Sand 0,15 0,08 
 

Medium Sand 0,46 0,05 
Medium Sand 0,29 0,02 

 
Medium Sand 0,16 0,04 

Medium Sand 0,61 0,01 
 

Medium Sand 0,34 0,06 
Medium Sand 0,28 0,03 

 
Medium Sand 0,29 0,04 

Medium Sand 0,25 0,03 
 

Medium Sand 0,04 0,04 
Medium Sand 0,42 0,04 

 
Medium Sand 0,30 0,06 

Medium Sand 0,62 0,02 
 

Medium Sand 0,76 0,03 
Medium Sand 0,59 0,04 

 
Medium Sand 0,24 0,05 

Medium Sand 0,23 0,04 
 

Medium Sand 0,44 0,12 
Medium Sand 0,09 0,02 

 
Medium Sand 0,80 0,00 

Medium Sand 0,28 0,04 
 

Medium Sand 0,16 0,05 
Medium Sand 0,43 0,02 

 
Medium Sand 0,06 0,03 

Medium Sand 0,22 0,02 
 

Medium Sand 0,40 0,06 
Medium Sand 0,13 0,01 

 
Medium Sand 0,60 0,09 

Medium Sand 0,35 0,04  Medium Sand 0,2 0,03 
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Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
 

Textural class σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 
Medium Sand 0,42 0,03 

 
Fine Sand 0,37 0,02 

Medium Sand 0,21 0,04 
 

Fine Sand 0,36 0,09 
Medium Sand 0,61 0,05 

 
Fine Sand 0,09 0,05 

Medium Sand 0,58 0,1 
 

Fine Sand 0,21 0,02 
Medium Sand 0,14 0,12 

 
Fine Sand 0,22 0,03 

Medium Sand 0,81 0,08 
 

Fine Sand 0,45 0,02 
Medium Sand 0,78 0,06 

 
Fine Sand 0,49 0,03 

Medium Sand 0,47 0,06 
 

Fine Sand 0,46 0,04 
Medium Sand 0,12 0,04 

 
Fine Sand 0,13 0,03 

Medium Sand 0,19 0,06 
 

Fine Sand 0,41 0,03 
Medium Sand 0,32 0,02 

 
Fine Sand 0,39 0,08 

Medium Sand 0,29 0,01 
 

Fine Sand 0,28 0,04 
Medium Sand 0,1 0,01 

 
Fine Sand 0,15 0,03 

Medium Sand 0,61 0,05 
 

Fine Sand 0,37 0,01 
Medium Sand 0,35 0,03 

 
Fine Sand 0,34 0,06 

Medium Sand 0,51 0,02 
 

Fine Sand 0,08 0,06 
Medium Sand 0,27 0,04 

 
Fine Sand 0,21 0,02 

Medium Sand 0,42 0,03 
 

Fine Sand 0,46 0,06 
Medium Sand 0,22 0,03 

 
Fine Sand 0,29 0,02 

Medium Sand 0,22 0,05 
 

Fine Sand 0,27 0,02 
Fine Sand 0,5 0,01 

 
Fine Sand 0,16 0,02 

Fine Sand 0,57 0,05 
 

Fine Sand 0,4 0,02 
Fine Sand 0,6 0,04 

 
Fine Sand 0,18 0,02 

Fine Sand 0,07 0,01 
 

Fine Sand 0,74 0,03 
Fine Sand 0,69 0,05 

 
Fine Sand 0,56 0,02 

Fine Sand 0,3 0,05 
 

Fine Sand 0,21 0,02 
Fine Sand 0,23 0,04 

 
Fine Sand 0,05 0,04 

Fine Sand 0,2 0,06 
 

Fine Sand 0,14 0,01 
Fine Sand 0,48 0,06 

 
Fine Sand 0,37 0,07 

Fine Sand 0,38 0,04 
 

Fine Sand 0,17 0,02 
Fine Sand 0,12 0,14 

 
Fine Sand 0,29 0,03 

Fine Sand 0,33 0,02 
 

Fine Sand 0,39 0,03 
Fine Sand 0,22 0,07 

 
Fine Sand 0,11 0,03 

Fine Sand 0,2 0,04 
 

Fine Sand 0,36 0,04 
Fine Sand 0,44 0,07 

    Fine Sand 0,27 0,02 
 
	 σ δ2H (‰ ) σ δ18O (‰ ) 

Fine Sand 0,37 0,04 
 
Mean 0,343 0,039 
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Annexe 3 : Ligne d’extraction cryogénique mise en place 
au sein du laboratoire GEOTOP UQAM 
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Annexe 4 : Comparaisons mensuelles des précipitations 
mesurées à la station Coteau-du-Lac et estimées par le 

modèle de réanalyse NARR pour les années 2016, 2017 et 
2018 

 
 

2016 
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2017 

 

 



 

 186 

 
 
 

 
 
 

 
2018 
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Annexe 5 : Récapitulatif des coefficients de correction 
appliqués aux données de précipitations estimées par le 

modèle NARR pour les années 2016, 2017 et 2018 
 
 Mois Annee Coefficient directeur Ordonnée à l'origine 

1 2016 0,59 1,55 
2 2016 0,54 -2,23 
3 2016 0,58 1,73 
4 2016 0,55 6,71 
5 2016 0,61 3,73 
6 2016 0,92 -4,64 
7 2016 0,70 6,84 
8 2016 0,17 1,11 
9 2016   0,02 

10 2016   0,17 
11 2016 1,23 -6,86 
12 2016 0,34 12,97 
1 2017 0,73 0,20 
2 2017 0,55 -1,94 
3 2017 0,39 1,87 
4 2017 0,42 0,15 
5 2017 0,54 0,86 
6 2017 0,65 -8,69 
7 2017 0,55 -7,91 
8 2017 0,50 7,92 
9 2017 0,81 -0,86 

10 2017 0,53 -1,28 
11 2017 0,79 -12,57 
12 2017 0,56 5,73 
1 2018 0,39 -3,59 
2 2018 0,37 1,12 
3 2018 0,94 0,69 
4 2018 0,74 -3,08 
5 2018 0,85 -1,54 
6 2018 0,76 -6,98 
7 2018 0,68 3,94 
8 2018 0,86 -4,59 
9 2018 0,33 3,12 

10 2018 0,73 1,11 
11 2018 0,50 14,72 
12 2018 0,46 0,87 
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Annexe 6 : Apports verticaux calculés par le code de 
surface pour les années 2016, 2017 et 2018 non corrigés 

(gris) et corrigés de l’interception (noir) 
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Annexe 7 : Evapotranspiration calculée par le code de 
surface pour les années 2016, 2017 et 2018 sur deux sites 

d’étude aux couverts végétaux différents  
 

Prairie 
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Forêt de pins 
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Annexe 8 : Présentation des résultats préliminaires dans 
la région d’Evian-les-Bains (Février 2018-Juillet 2018). 

Les précipitations sont présentées en bleu et la 
composition isotopique de l’eau porale en marron.  
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Annexe 9 : Résultats de la campagne de terrain réalisée 
sur le bassin versant de la Raquette à l’automne 2018 

 
 
 
 
 

Site 1  
Forêt de feuillus, contexte sableux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 2  
Forêt mixte, contexte sableux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 3  
Forêt de résineux, contexte sableux 

 

 



 

 
 

195 

 

Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 

Site 4  
Prairie, contexte sableux  

 

 



 

 196 

 

Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 

Site 5  
Forêt de feuillus, contexte sableux 
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Raquette à l’automne 2018  
 
 
 
 

Site 6  
Prairie, contexte sableux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 

Site 7  
Forêt de feuillus, contexte sableux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 8  
Forêt mixte, contexte limoneux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 9  
Forêt mixte, contexte limoneux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 10  
Forêt de feuillus, contexte limoneux 
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Annexe 9 : Profils de sol réalisés sur le bassin versant de 
la Raquette à l’automne 2018  

 
 
 
 

Site 11  
Champ de soja, contexte argileux 
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Annexe 10 : Paramètres hydrodynamiques estimés à 
partir de l’approche locale sur les 11 sites d’étude du 

bassin versant de la Raquette 
 
 
 
 
 
 

 
 

  

n α Ks F Smin Smax λ 

  
[ -] [ m-1] [ m.s-1] [- ] [- ] [ -] [m] 

1 
Horizon 1 1.13 36.68 1.18E-03 0.35 0.14 0.52 0.01 
Horizon 2 1.79 39.85 2.69E-03 0.38 0.05 0.30 0.01 

2 
Horizon 1 2.37 1.76 7.55E-03 0.37 0.14 0.69 0.01 
Horizon 2 1.91 23.05 2.53E-03 0.34 0.02 0.65 0.01 

3 
Horizon 1 2.24 2.74 4.80E-03 0.28 0.17 0.23 0.01 
Horizon 2 2.21 2.51 1.78E-03 0.31 0.02 0.29 0.01 

4 
Horizon 1 1.17 21.86 2.64E-03 0.22 0.18 0.53 0.01 
Horizon 2 1.68 38.26 6.71E-03 0.40 0.08 0.62 0.01 

5 
Horizon 1 1.19 26.54 4.85E-03 0.30 0.05 0.55 0.01 
Horizon 2 1.99 32.37 3.10E-03 0.24 0.02 0.58 0.01 

6 
Horizon 1 1.78 27.63 8.28E-03 0.39 0.15 0.36 0.01 
Horizon 2 2.18 31.34 4.13E-03 0.40 0.12 0.62 0.01 

7 
Horizon 1 1.59 24.53 1.12E-03 0.38 0.17 0.40 0.01 
Horizon 2 2.47 7.79 2.40E-03 0.24 0.17 0.37 0.01 

8 
Horizon 1 1.16 24.53 7.43E-03 0.38 0.14 0.47 0.01 
Horizon 2 1.51 21.15 3.08E-03 0.22 0.10 0.51 0.01 

9 
Horizon 1 1.78 27.63 8.28E-03 0.39 0.15 0.36 0.01 
Horizon 2 2.18 31.34 4.13E-03 0.40 0.12 0.62 0.01 

10 
Horizon 1 1.23 8.08 5.78E-03 0.34 0.02 0.64 0.01 
Horizon 2 1.75 6.60 7.68E-03 0.32 0.11 0.27 0.01 

11 
Horizon 1 1.18 17.28 9.95E-03 0.25 0.02 0.53 0.01 
Horizon 2 1.64 20.74 2.33E-03 0.22 0.05 0.42 0.01 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

ABSTRACT 
 
Assessing the impact of current and future pressures on groundwater resources requires an assessment of 
recharge process. For these purposes, the isotopic tools, and more precisely the stable isotopes of the water 
molecule were used, as part of this work to understand the flow mechanisms within the unsaturated zone. A 
new analytical protocol allowing a better accuracy of pore water isotope measurements has been developed. 
A numerical calculation code taking into account the evolution of stable isotopes of water, from 
precipitation to groundwater, to estimate recharge has been established. Stable isotopes of the water 
molecule have been shown to be powerful tools for constraining, by inverse modeling, the values of the 
hydrodynamic parameters needed to describe and predict water transport in the unsaturated zone at the 
profile scale and at the watershed scale.  
 

MOTS CLÉS 
 

Hydrogéologie, isotopes stables de l’eau, recharge, zone non saturée, modélisation numérique  

 

RÉSUMÉ 
 
Évaluer l’impact des pressions actuelles et futures qui s’exercent ou s’exerceront sur les ressources en eau 
souterraines passe obligatoirement par une évaluation de la recharge. A ces fins, les outils isotopiques, et 
plus précisément les isotopes stables de la molécule d'eau ont été utilisés, dans le cadre de ces travaux de 
thèse pour comprendre les mécanismes d’écoulement au sein de la zone non saturée. Un nouveau protocole 
analytique permettant une meilleure précision de la mesure de la signature isotopique de l’eau porale a été 
développé. Un code de calcul numérique prenant en compte l’évolution des isotopes stables de l’eau, depuis 
les précipitations jusqu’aux eaux souterraines, pour estimer la recharge a été mis en place. Les isotopes 
stables de la molécule d’eau se sont avérés être des outils puissants pour contraindre, par modélisation 
inverse, les valeurs des paramètres hydrodynamiques nécessaires pour décrire et prédire le transport d’eau 
dans la zone non saturée, à l’échelle du profil de sol et du bassin versant. 
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