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Résumé

Du fait des évolutions climatiques et démographiques planétaires actuelles, une pression accrue sur
la ressource « eau » est prévue a plus ou moins long terme. I’eau prélevée pour des usages anthropiques
provient a la fois de sources de surface (riviéres) et souterraines (aquiféres), qui, malgré des dynamiques
différentes, sont interconnectées. L’identification de cette continuité hydrique entre eaux de surface et
eaux souterraines a permis I’émergence du concept d’hydrosystéme englobant les deux milieux. L’étude
des hydrosystémes permet de caractériser la ressource en eau dans son ensemble et facilite ainsi la mise
en place des politiques de gestion.

Les travaux de these présentés dans ce mémoire s’inscrivent dans une démarche de gestion intégrée
de la ressource en eau et visent & caractériser et modéliser la dynamique d’un hydrosystéme fortement
anthropisé : ’hydrosystéme Seine. Pour cela, cette thése se focalise sur I’étude de 'interface connectant
les eaux de surface et souterraines ('interface nappe-riviére) et s’appuie sur une conceptualisation de
Pinterface nappe-riviére en tant qu’objet emboité autour du réseau hydrographique. Cette vision de
I'interface lui confére un caractére multi-échelle. En effet, 'interface nappe-riviére est associée & la plaine
alluviale & I’échelle régionale, au sein de la plaine alluviale au corridor hyporhéique, et ainsi de suite
jusqu’a l'interface eau-benthos. Cette vision de I'interface nappe-riviére permet, de plus, de hiérarchiser
les flux au sein de ’hydrosystéme. L’alimentation de I'interface est majoritairement assurée par les flux
souterrains régionaux convergeant vers le réseau hydrographique. Ces flux sont ensuite répartis au
sein de la plaine alluviale suivant ses hétérogénéités structurales (géométriques, hydrodynamiques),
avant d’atteindre le corridor hyporhéique. La modélisation multi-échelle de I'interface nappe-riviére de
I’hydrosystéme Seine, effectuée dans ce travail de thése s’appuie sur ces concepts.

Ainsi, dans un premier temps, les flux régionaux au sein de I’hydrosystéme ont été définis. Pour cela,
une méthodologie de calibration d’un modeéle couplé, simulant conjointement les écoulements de surface
et souterrains, a été développée. Cette procédure de calibration, en deux étapes, intégre la potentielle
dépendance des paramétres souterrains aux paramétres de surface. La premiére étape consiste & calibrer
le bilan hydrique de surface afin de définir de maniére adéquate la recharge conditionnant la calibration
des paramétres souterrains. La calibration de surface s’appuie sur la construction d’une fonction objectif
multiple & base physique, combinant des débits moyens observés et une chronique de débit ruisselé
définie par séparation d’hydrogramme. La minimisation de cette fonction objectif assure la définition
de paramétres de surface reproduisant un bilan hydrique non-biaisé et permet ainsi la calibration
de paramétres souterrains qui assurent une reproduction appropriée des flux régionaux au sein de
I’hydrosystéme.

Une fois ces flux régionaux caractérisés, la répartition de ces flux le long du réseau hydrographique
a Déchelle régionale est ensuite étudiée. Pour cela, afin d’affiner l'estimation des échanges nappe-
riviére, les hétérogénéités locales au sein du corridor hyporhéique et de la plaine alluviale peuvent
étre prises en compte par le modéle régional. Une méthode particuliére de définition des parameétres
équivalents de l'interface nappe-riviére est présentée. Cette méthode s’appuie sur une modélisation
emboitée répondant a la conceptualisation de 'interface nappe-riviére. Elle prend ainsi en compte deux
modéles de résolutions différentes : un modéle régional de résolution grossiére permettant d’estimer



les flux souterrains de grande ampleur alimentant la plaine alluviale et un modéle intermédiaire de la
plaine alluviale de résolution plus fine. Suivant un procédé de changement d’échelle, les parameétres
hydrodynamiques de la plaine alluviale et du corridor hyporhéique définis & 1’échelle intermédiaire
peuvent ensuite étre transférés a 1’échelle régionale. La modélisation réalisée a ’échelle régionale prend
ainsi en compte les hétérogénéités définies a I’échelle intermédiaire.

Pour finir, une application de gestion intégrée de la ressource en eau est proposée. Afin de mettre
en place un cadre favorable a la modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére, les plaines
alluviales sont introduites au sein du modéle régional. Les résultats de quantification des échanges

I sont fournis par

nappe-riviére a I'échelle régionale sont présentés. En moyenne, environ 180 m? s~
les aquiféres au réseau hydrographique. La majorité des échanges est réalisée le long du réseau hydro-
graphique principal (100 m® s7!). Les échanges moyens sont stables au cours de I’année. Une étude
des échanges nappe-riviere durant les années 1995-1996 et 2000-2001 précise le comportement de ’hy-
drosystéme lors d’années séches et humides. Sur une période humide (telle Pannée 2000-2001), une
augmentation des échanges est observée (160 m? s~! sont fournis par les aquiféres au réseau principal).
Durant la période séche, malgré une baisse de 75% de la recharge sur I’hydrosystéme, ’alimentation du
réseau hydrographique principal reste stable par rapport & la moyenne (environ 110 m? s7!). Cela est
principalement da & une diminution des réinfiltrations du réseau hydrographique (diminution de 35%
par rapport aux réinfiltrations moyennes) et a une augmentation de alimentation de la plaine alluviale
par les aquiféres régionaux (augmentation de 30% par rapport a l’alimentation moyenne). Finalement,
I’étude du fonctionnement du bassin de la Seine permet de définir la vulnérabilité de ’hydrosystéme
aux modifications naturelles et anthropiques du cycle de 'eau et s’inscrit ainsi dans une dynamique de
gestion intégrée de la ressource.
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Chapitre 1

Introduction générale

Cela fait plusieurs décennies qu’il est admis par la majorité de la communauté scientifique et po-
litique que les activités humaines ont un effet sur le climat planétaire actuel. Ce constat a entrainé
la constitution du Groupement d’Experts Intergouvernemental sur 'Evolution du Climat (GIEC) et
l'organisation de sommets internationaux visant & définir les réponses politiques au changement cli-
matique. Si cette prise de conscience planétaire a permis des avancées considérables en climatologie et
en particulier sur I’étude de I’évolution de la température du globe, les effets du réchauffement général
prédit sur ’hydrologie planétaire sont encore a ce jour incertains (Boucher et al., 2013; Collins et al.,
2013). Bien que la notion d’incertitude soit inhérente a la pratique de la modélisation (Beven, 2006),
elle peut dans certains cas étre réduite par une conceptualisation plus globale du systéme simulé. Il ap-
parait par exemple que l'incertitude des projections hydro-climatiques peut étre diminuée par la prise
en compte explicite des effets rétroactifs des circulations hydrologiques terrestres sur ’hydrologie at-
mosphérique locale (Taylor et al., 2013; Goderniaux et al., 2009; Jason et al., 2015). La caractérisation
fine des flux hydriques terrestres semble donc indispensable afin d’anticiper les potentiels changements
hydrologiques causés par le réchauffement climatique. Or, les sociétés sont bien plus vulnérables auz
changements hydrologiques qu’a ceuz qui ne concernent que la température (de Marsily, 2008). En effet,
moins de 1% des ressources en eau planétaires est directement disponible pour la population humaine
dont seulement 30% (12000 km?) sont considérées comme renouvelables (Roche and Zimmer, 2006). A
I’échelle planétaire, 4000 km? sont prélevés chaque année dans les réserves d’eau douce par les sociétés
humaines (de Marsily, 2008; Roche and Zimmer, 2006). La quasi-totalité de ces prélévements (95%) est
utilisée pour satisfaire nos besoins vitaux (alimentation en eau potable 3% et agriculture 92%). Les 5%
restant sont prélevés par l'industrie, notamment pour la production d’énergie. Dés lors, compte tenu
des incertitudes sur I’évolution hydro-climatique planétaire, la gestion de la ressource en eau constitue
un défi majeur auquel la communauté internationale devra faire face au cours du XXI®™® si¢cle. Mon
projet de thése s’inscrit dans ces deux problématiques et vise & une meilleure caractérisation du bilan
hydrique terrestre afin de procéder & une gestion intégrée de la ressource en eau.

1.1 La gestion intégrée de la ressource en eau

Afin d’assurer efficacité de la gestion de la ressource en eau, la communauté scientifique (Barthel,
2014; Holman et al., 2012; Krause et al., 2009; Refsgaard et al., 2010) ainsi que la communauté des
gestionnaires (Parliament Council of the European Union, 2000) préconisent la prise en compte de
I’ensemble du cycle de l'eau dans une gestion intégrée et globale de la ressource. La gestion intégrée
vise & caractériser les variations naturelles et anthropiques qui affectent la quantité et la qualité de la
ressource en eau, ainsi que l'effet de ces variations sur le milieu naturel. Pour ce faire, les systémes
climatiques, hydrologiques et hydrogéologiques caractérisant le cycle de I'eau doivent étre regroupés
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au sein d’'une unité de gestion unique. La notion d’hydrosystéme peut ainsi étre introduite.

1.1.1 L’hydrosystéme : unité de gestion du cycle de ’eau

L’hydrosystéme est défini comme une portion de [’espace ou, dans les trois dimensions, sont super-
posés les milieux de 'atmosphére, de la surface du sol et du sous sol, a travers lesquels les flux hydriques
sont soumis & des modes particuliers de circulation (Dacharry, 1993; Flipo et al., 2012; Flipo, 2013).
Un hydrosystéme constitue donc l'entité au sein de laquelle les processus du cycle de 'eau sont défi-
nis de maniére conjointe (Fig 1.1). Cette entité peut étre conceptualisée en plusieurs compartiments
(atmosphérique, surface et souterrain), liés entre eux via des interfaces. La possibilité de matériali-
ser ces interfaces fait de 'hydrosystéme un espace élémentaire sur lequel peut étre résolu le bilan de
masse du cycle de ’eau. Ce bilan de masse, ou bilan hydrique, exprime I'état des compartiments de
surface et souterrain, ainsi que les flux aux interfaces de ces deux compartiments (recharge souterraine
et échange nappe-riviere) (Fig 1.1), en fonction des variables climatiques. Ainsi, I’expression du bilan
hydrique permet de définir les différents processus de ’hydrosystéme et, par 14 méme, de procéder a
la gestion intégrée de la ressource en eau. Afin de définir cette évolution du systéme, de nombreux
modeéles numériques permettant de simuler de maniére couplée les écoulements de surface et les écou-
lements souterrains ont vu le jour depuis les années 70 (Paniconi and Putti, 2015; Flipo et al., 2014).
Ces modéles peuvent étre mécanistes ou hybrides conceptuel-mécanistes, et permettent tous d’établir
le bilan hydrique de I’hydrosystéme.

1.1.2 Echelle spatio-temporelle de la gestion de I’eau

Si 'unité de gestion vient d’étre définie, il convient & présent de s’intéresser & 1’échelle spatio-
temporelle qui doit étre prise en compte dans la gestion intégrée de la ressource en eau. En effet, un
hydrosystéme combine des processus de surface et des processus souterrains qui présentent des temps
caractéristiques et des rayons d’action s’étalant sur un spectre étendu de 1’échelle spatio-temporelle
(Flipo, 2013). Or la gestion de ’eau par ’humanité ne pourra étre réalisée que dans un cadre spatio-



temporel appréhendé de maniére rationnelle.

1.1.2.1 Echelle temporelle de la gestion de I’eau

Les temps de transfert de ’eau au sein de '’hydrosystéme sont différents entre les compartiments
de surface et les compartiments souterrains. Ces temps de transfert sont de l'ordre de la décade dans la
plupart des systémes de surface (Weissmann et al., 2002), et s’étalent du mois a la décennie (McGuire
and McDonnell, 2006) voire au siécle (Weissmann et al., 2002) pour les systémes souterrains. Toutefois,
pour caractériser I’état de I’hydrosystéme, il est préférable que les processus hydriques s’y développant
soient étudiés sur une échelle temporelle commune. Cette échelle de temps peut étre déterminée par
Pétude des cycles du climat, a Vorigine des flux de ’hydrosystéme. Ainsi, Flipo et al. (2012) et Mas-
sei et al. (2010) montrent que les variations climatiques de grande ampleur induisent des variations
synchrones des stocks des compartiments de surface et de subsurface, et donc une cyclicité des pro-
cessus au sein de 'hydrosystéme. D’autre part, cette cyclicité des processus doit étre prise en compte
afin de déterminer 1’évolution du bilan hydrique de maniére appropriée sur un hydrosystéme (Flipo
et al., 2013). En effet, afin de déterminer le comportement moyen d’un systéme, il convient de s’assurer
de la stationnarité du phénoméne étudié sur la période. Sur le bassin de la Seine, au cours du cycle
principal, les processus hydriques de I’hydrosystéme sont stationnaires (Flipo et al., 2012). Les prin-
cipaux cycles climatiques constituent ainsi ’échelle temporelle commune & ’hydrosystéme permettant
la caractérisation du comportement moyen du systéme. Sur le bassin de la Seine, le cycle climatique
principal induisant une cyclicité des processus hydriques de ’hydrosystéme correspond & ’Oscillation
Nord Atlantique, qui décrit une période de 17 ans (Massei et al., 2010; Flipo et al., 2012).

1.1.2.2 Echelle spatiale de la gestion de I’eau

Afin de faciliter la gestion intégrée de la ressource en eau, il est parfois plus simple de considérer
un systéme de surface et souterrains clos. Pour cela, l’emprise de surface d’un hydrosystéme peut étre
assimilée & celle d’un bassin versant (emprise de surface limitée par des lignes de partage des eaux)
(To6th, 1962). Ainsi, dans I’'Union Européenne, et en particulier en France, la gestion de I’eau est réalisée
a l’échelle de grands bassins versants hydrologiques. Ce découpage hydrogéographique de la gestion
de 'eau, permet d’inscrire les décisions actées par les gestionnaires dans un cadre socio-économique
qui prend en compte les spécificités hydriques des territoires. Ainsi 'hydrosystéme régional constitue
Punité spatiale élémentaire de la gestion de I'eau en France et en Europe (Parliament Council of the
European Union, 2000). La France est ainsi divisée en 6 bassins gérés par des agences de 'eau. Parmi
ces agences, I’agence de I’eau Seine-Normandie s’intéresse a I’hydrosystéme Seine et aux fleuves cotiers
normands.

Pour s’inscrire dans une démarche de gestion intégrée de la ressource en eau, mon travail de thése
s’appuie sur des travaux de modélisation numérique de I’hydrosystéme régional de la Seine. Les modé-
lisations sont réalisées sur une période de 17 ans afin de prendre en compte la cyclicité des processus
hydriques sur ’hydrosystéme Seine. Parmi les différents processus étudiés au cours de mon travail de
thése, je me suis principalement intéressé a la simulation des flux & l'interface nappe-riviére pour son
role important dans la gestion de la ressource en eau.

1.2 Place de l’'interface nappe-riviére dans la gestion intégrée de la
ressource en eau

Sur I’ensemble des hydrosystémes européens, un cadre législatif commun permet 'homogénéisation
des directives de gestion de I’eau (Parliament Council of the European Union, 2000).



1.2.1 La Directive Cadre sur I’Eau

La Directive Cadre sur I'Eau (DCE,directive 2000/60) est un texte législatif européen qui fixe le
cadre communautaire de gestion de la ressource en eau. Cette directive vise & rétablir un bon état
de la ressource en eau sur l’ensemble du territoire. Pour cela, la DCE adopte une vision globale de
I’hydrosystéme. La ressource en eau y est ainsi définie comme une ressource unique englobant les eaux
de surfaces et les eaux souterraines. Afin d’atteindre un bon état qualitatif et quantitatif, la DCE
insiste sur la place des interactions entre les milieux superficiels et souterrains dans la gestion intégrée
de la ressource. Par exemple, il est écrit dans la DCE que le bon état du compartiment souterrain
est atteint si les eaux souterraines n’influent pas sur la qualité chimique ou écologique des milieux
superficiels qui lui sont associés (Parliament Council of the European Union, 2000, 2006). Ainsi, les
états des différents milieux de 'hydrosystéme sont connexes et la quantification des échanges entre ces
différents milieux permet de spécifier leurs interpénétrations et de définir les risques de propagation
des impacts anthropiques (prélévements, pollution). Afin de caractériser I’état de la ressource en eau
dans son ensemble, la quantification des flux & l'interface entre les milieux de surface et les milieux
souterrains apparait donc nécessaire (Parliament Council of the European Union, 2000, 2009).

1.2.2 Processus d’épuration au sein de l’interface nappe-riviére

En particulier, I’état qualitatif des milieux dépend des échanges a linterface nappe-riviére. En
effet, au sein de 'interface nappe-riviére, se mélangent des eaux de caractéristiques physico-chimiques
différentes. Par exemple, les eaux souterraines cheminant dans les alluvions riches en matiére organique
sont faiblement oxygénées en comparaison des eaux de surface. Cette confrontation de milieux réduits
et oxydants au sein de U'interface nappe-riviére permet le développement de processus biogéochimiques
(Brunke and Gonser, 1997; Krause et al., 2009) favorisant la dégradation de polluants comme les
nitrates par des processus de dénitrification (Billen and Garnier, 2000; Krause et al., 2011). Cette
faculté auto-épuratrice des milieux peut aussi étre accentuée par le temps de résidence de ’eau dans
Pinterface (Carleton and Montas, 2010; Kjellin et al., 2007) ou par la teneur en carbone organique
(Rivett et al., 2008; Weng et al., 2003). Ainsi, les zones humides qui se développent & l'interface nappe-
riviere sont des zones particuliéres de dénitrification (Gaillard, 1999; Curie, 2006). Par exemple, la zone
humide de la Bassée, plus grande zone humide du bassin de la Seine, contribue & la dénitrification de
1.5 kTN /an (Billen et al., 1999). Au sein de cette zone humide, le taux de dénitrification est fortement
associé au temps de résidence de l'eau, et donc a ’hydrodynamique locale (Curie et al., 2003; Schanen,
1998; Weng et al., 1998).

1.2.3 Etude interdisciplinaire des interfaces nappe-riviére : axe interface nappe-
riviere du PIREN SEINE

I’étude des flux a l'interface nappe-riviére implique donc un grand nombre de spécialités des géos-
ciences et de la biologie (géologie, hydrologie, géophysique, géochimie, écologie, bactériologie ...) (Flipo,
2014) et constitue ainsi un sujet transversal. Les travaux de thése présentés dans ce mémoire s'ins-
crivent dans le cadre d’un groupement de recherche interdisciplinaire visant & la compréhension globale
de ’hydrosystéme Seine : Le PIREN SEINE. Le PIREN SEINE travaille depuis 1989 & la compréhen-
sion du fonctionnement socio-hydrologique global du bassin versant de la Seine, en partenariat avec
les principaux gestionnaires de la ressource en eau (agence de I'eau Seine-Normandie, Voies Navigables
de France ou encore Eau de Paris ...). Les travaux du PIREN SEINE sont divisés en plusieurs axes de
recherche dont un est spécifiquement dédié a 'interface nappe-riviére.

L’étude des interfaces nappe-riviére au niveau du bassin de la Seine s’appuie sur deux sites ateliers :
le site atelier de ’Orgeval principalement dédié & 1’étude locale des échanges nappe-riviére et le site
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atelier de la Bassée visant une étude des échanges nappe-riviére a plus large échelle (Fig. 1.2).

Les travaux menés sur l'interface nappe-riviére au sein du PIREN SEINE se déclinent en deux
volets : un volet expérimental et un volet de modélisation numérique. L’étude expérimentale des in-
terfaces nappe-riviére a permis le développement d’outils de suivi des flux échangés entre les milieux
souterrains et superficiels (systémes MoLoNaRi). Ces outils sont constitués d'un dispositif de mesure
simultanée de la pression et de la température en riviére et au sein l'interface nappe-riviére (Mouhri
et al., 2013), qui permet I'estimation ponctuelle des échanges nappe-riviére. Les mesures expérimen-
tales obtenues peuvent ensuite étre interprétées grace & des modeéles numériques. L’utilisation de ces
modéles numériques permet aussi une estimation des flux échangés le long de I'interface nappe-riviére.
Cette spatialisation de la quantification des échanges permet de caractériser la dynamique des flux au
sein de I'interface nappe-riviére et contribue a la mise en ceuvre de la gestion de la ressource en eau.

1.2.4 Intérét de la modélisation multi-échelle pour ’étude des interfaces nappe-
riviére

Afin de caractériser la dynamique des échanges a l'interface des milieux souterrains et de surface, une
modélisation multi-échelle peut étre mise en place. Ce type de modélisation vise & prendre en compte
dans sa globalité la complexité des échanges nappe-riviére a 1’échelle d’'un hydrosystéeme régional.
Elle s’appuie pour cela sur une description emboitée de la structure de l'interface nappe-riviére en
fonction des échelles de simulation. Ainsi & I’échelle régionale, I'interface nappe-riviére est associée a
la plaine alluviale, au sein de la plaine alluviale, au complexe hydro-sédimentaire proche de la riviére
que constitue le corridor hyporhéique, et ainsi de suite jusqu’a l'interface eau-sédiment.

Les travaux menés dans le cadre du PIREN SEINE s’attachent a faire le lien entre I’échelle locale et
I’échelle intermédiaire. Afin de boucler le concept d’interfaces emboitées, les travaux de thése présentés
par la suite visent & définir les possibilités de modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére
depuis I’échelle régionale (la plaine alluviale) jusqu’a 1’échelle intermédiaire (le corridor hyporhéique).



1.3 Structure du mémoire

Dans un contexte de gestion intégrée de la ressource en eau, la quantification des échanges nappe-
riviére & 1’échelle des hydrosystémes régionaux apparait primordiale. Les flux aux interfaces nappe-
riviére contrélent, de maniére importante, les aspects qualitatifs et quantitatifs de la ressource en eau
d’un hydrosystéme. L’objectif principal de ces travaux de thése est de quantifier les flux échangés entre
les eaux souterraines et les eaux de surface au sein d’un hydrosystéme régional fortement anthropisé
(I’hydrosystéme Seine) par le biais d’une modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére.

Pour cela le chapitre 2 (p. 8) présente un état de 'art des stratégies de modélisation des interfaces
nappe-riviére & 1’échelle régionale. Dans un premier temps, une revue bibliographique de la défini-
tion des interfaces nappe-riviére aux différentes échelles de I'hydrosystéme est réalisée. Elle souligne
Iextréme complexité de la dynamique des échanges nappe-riviére induits majoritairement par les flux
régionaux en aquifére. Elle montre en particulier 'effet important des hétérogénéités morphologiques et
hydrodynamiques aux différentes échelles sur cette dynamique. D’autre part, il apparait qu’au niveau
de Thydrosystéme, le corridor hyporhéique joue un role central dans la quantification des échanges
nappe-riviere :

— & I’échelle régionale, il constitue une condition limite qui influence conjointement les échanges
entre le réseau hydrographique et la plaine alluviale mais aussi les échanges entre Uinterface
nappe-riviére et les aquiféres régionaux,

— & plus faible échelle, le corridor hyporhéique permet de caractériser et de définir dans son en-
semble les processus locaux influencant la dynamique des échanges nappe-riviére (topographie
du lit de la riviére, hétérogénéité de la zone hyporhéique, hydro-morphologie du réseau hydro-
graphique etc.).

Apreés avoir exposé différentes méthodologies de modélisation multi-échelle des flux au sein de 'hydro-
systéme, la stratégie de modélisation & 1’échelle du bassin est présentée. Les travaux de modélisation
présentés par la suite s’appuient principalement sur la plateforme de modélisation couplée Cawaqs2.0
développée au cours du projet de theése. Cette plateforme est présentée dans ce chapitre.

Dans le chapitre 3 (p. 39), une présentation de ’hydrosystéme Seine est réalisée. Elle vise a carac-
tériser 'environnement géologique et hydrologique du bassin. Une attention particuliére est portée aux
situations hydrologiques représentatives sur la période de 17 ans sur laquelle ces travaux de thése s’ap-
puient : la période 1993-2010. L’état hydrologique moyen sur ce cycle hydro-climatique est caractérisé
par un débit a I'exutoire de 306 m3.s~!. Deux périodes contrastées sont extraites du cycle climatique.
L’année 1995-1996 qui est la plus séche de la période étudiée avec un débit moyen de 186 m3.s™! et
I’année 2000-2001 qui est I’année la plus humide observée depuis la création des barrages réservoirs en
1974. De plus, deux événements extrémes ressortent sur la période 1993-2010. La crue du printemps
2001, dont le débit de crue est supérieur au débit de période de retour quinquennale et la période de
sécheresse de 1’été 2003, période de canicule ayant entrainé la mort de 45000 personnes en Europe.

La définition de Uinterface nappe-riviére comme objet emboité, établie dans le chapitre 2, permet
de hiérarchiser les flux au sein de I’hydrosystéme. Ainsi, les flux régionaux en aquifére convergeant vers
le réseau hydrographique contribuent majoritairement a ’alimentation des interfaces nappe-riviére.
Dans un second temps, les hétérogénéités des dépots alluviaux permettent de répartir les flux le long
du corridor hyporhéique, dont les propriétés locales affectent la dynamique des échanges nappe-riviére.

Suivant cette hiérarchisation des flux au sein de I’hydrosystéme, les échanges nappe-riviére sont ma-



joritairement contrélés par les flux au sein des systémes aquiféres régionaux. Ces flux doivent donc étre
caractérisés le plus précisément possible. Pour cela, le chapitre 4 (p. 63) présente une méthodologie de
calibration des modeéles d’hydrosystéme. Cette méthodologie permet de définir de maniére adéquate les
conditions limites des interfaces nappe-riviére. La calibration est divisée en deux étapes. La premiére
étape consiste a calibrer le compartiment de surface de I'’hydrosystéme en apportant une attention
particuliére & la restitution des processus d’infiltration par le systéme. Une fois la recharge en aquifére
définie, la calibration du compartiment souterrain peut étre effectuée lors de la deuxiéme étape. L’op-
timisation de surface s’appuie sur une fonction objectif multiple respectant le bilan hydrique de surface
et s’appuyant sur une séparation d’hydrogramme. La conceptualisation de cette fonction objectif sera
présentée. Cette procédure d’optimisation sera ensuite appliquée au modéle d’hydrosystéme du bassin
de la Seine. Il sera montré que cette méthode permet, a minima, de respecter le bilan hydrique moyen
de 'hydrosystéme. Cette méthodologie a fait I’objet d’un article fourni en annexe.

Une fois les flux souterrains régionaux définis de maniére adéquate, la répartition spatiale de ces
flux le long du cours d’eau peut étre étudiée. Pour cela, le chapitre 5 (p. 96) propose une modélisation
multi-échelle simplifiée de la plaine alluviale de la Bassée. Une méthode particuliére de définition
des parameétres équivalents de l'interface nappe-riviére est présentée. Cette méthode s’appuie sur une
modélisation emboitée répondant & la conceptualisation de l'interface nappe-riviére. Elle prend ainsi
en compte deux modeéles de résolutions différentes :

— un modeéle régional de résolution grossiére permettant d’estimer les flux souterrains de grande

ampleur alimentant la plaine alluviale,

— un modéle intermédiaire de la plaine alluviale de résolution plus fine, permettant de reproduire
plus finement les hétérogénéités des dépots alluviaux définissant ’alimentation du corridor hy-
porhéique et de prendre en compte les hétérogénéités du corridor hyporhéique établissant la
dynamique des échanges nappe-riviére.

Apreés simulation multi-échelle de I'interface nappe-riviére de la Bassée, I’hydrodynamique de la plaine
alluviale et celle des échanges nappe-riviére le long du réseau hydrographique sont étudiées sur le cycle
hydro-climatique, en période extréme de crue et de sécheresse.

Pour finir, une application de gestion intégrée de la ressource en eau est proposée dans le chapitre
6 (p. 120). Afin de mettre en place un cadre favorable a la modélisation multi-échelle des interfaces
nappe-riviére, les plaines alluviales sont introduites au sein du modéle régional. Les premiers résultats
de quantification des échanges nappe-riviére & I’échelle régionale sont finalement présentés. Ces résul-
tats soulignent les effets de variations climatiques et anthropiques sur les échanges nappe-riviére et la
ressource en eau. Une étude de la vulnérabilité de la ressource en eau de surface et souterraine sera
aussi abordée par I’étude des échanges nappe-riviére.

Chaque chapitre présenté dans ce mémoire sera précédé d’un résumé, permettant au lecteur curieux

d’accéder aux informations principales abordées et aux résultats majeurs obtenus.



Chapitre 2

Stratégies de modélisation de 'interface
nappe-riviére a 1’échelle d’un
hydrosystéme régional

Résumé :

Dans ce chapitre, un état de 'art des stratégies de modélisation de I'interface nappe-riviére a 1’échelle
régionale est proposé. Dans un premier temps, une revue bibliographique de la définition des inter-
faces nappe-riviére aux différentes échelles de I’hydrosystéme est réalisée. Cing échelles sont distinguées
au sein de I'hydrosystéme : I’échelle locale [10 cm—~ 10 m], I’échelle intermédiaire [10 m —~ 1 km],
I’échelle du bassin unitaire [10 km? —~ 1000 km?], 1’échelle régionale [10 000 km? —~ 1 M km?] et
I’échelle continentale [> 10 M km?|.

La revue bibliographique souligne I’extréme complexité de la dynamique des échanges nappe-riviére
induits majoritairement par les flux régionaux en aquifére. Elle montre en particulier 'importance de la
définition des hétérogénéités a la fois morphologiques et hydrodynamiques aux différentes échelles afin
de caractériser cette dynamique. D’autre part, il apparait qu’au niveau de I’hydrosystéme, le corridor
fluviatile inclus dans la plaine alluviale joue un role central dans la quantification des échanges nappe-
riviére. Ainsi, les flux régionaux en aquifére convergeant vers le réseau hydrographique contribuent
majoritairement & ’alimentation des interfaces nappe-riviére. Dans un second temps, les hétérogé-
néités des dépots alluviaux permettent de répartir les flux le long du corridor hyporhéique, dont les
propriétés locales affectent la dynamique des échanges nappe-riviére.

Afin de modéliser les flux au sein des interfaces nappe-riviére ’ensemble des flux au sein de I’hy-
drosystéme doivent donc étre quantifiés dés 1’échelle régionale. Or, T'utilisation d’outils récents de
modélisation (déterministe 3D) des flux d’un hydrosystéme pour la simulation de bassins supérieurs
a4 10 000 km? & haute résolution spatiale peut s’avérer inadaptée. Afin de quantifier les flux au sein
de ’hydrosystéme & ’échelle régionale, un modéle hybride conceptuel-déterministe a été développé. La
modélisation des flux & l'interface y est réalisée par un modéle de conductance dont I’expression varie
en fonction de I’échelle de simulation.

Afin d’affiner 'estimation des échanges nappe-riviére, les flux régionaux et la dynamique locale
des interfaces nappe-riviére peuvent étre pris en compte. Pour cela, les hétérogénéités de la plaine
alluviale permettent de renseigner le modéle régional. [’assimilation de ces informations locales au
sein du modeéle régional est réalisée par une méthodologie de définition de paramétres équivalents. En
effet, suivant un procédé de changement d’échelle conjoint de la charge piézométrique et des propriétés



hydrauliques, les parameétres hydrodynamiques de la plaine alluviale et du corridor fluviatile peuvent
étre transférés de ’échelle intermédiaire a I'échelle régionale. Afin d’assurer la cohérence des flux lors
du transfert de paramétres de 1’échelle intermédiaire & 1’échelle régionale, une procédure itérative est
proposée. La stratégie de modélisation des échanges nappe-riviére & 1’échelle régionale mise en place
dans ces travaux de thése tente ainsi de tenir compte de I’ensemble de la structure emboitée de l'interface
nappe-riviére.



Matériel de référence

Ce chapitre s’appuie principalement sur Flipo et al. (2014), Pryet et al. (2015) et Labarthe et al.
(2013).

2.1 Le concept d’interfaces nappe-riviére emboitées

2.1.1 L’interface nappe-riviére un objet multi-échelle structuré autour du réseau
hydrographique

I’étude des échanges nappe-riviére a permis une re-conceptualisation de la riviére qui est passée du
statut de simple drain permettant le transfert des eaux de surface jusqu’aux océans, a celui de systéme
A part entiére connectant les milieux de surface et souterrains. Les eaux de riviére circulent en effet de
nombreuses fois entre les milieux de surface et les milieux souterraing avant d’accéder aux océans, indui-
sant ainsi des échanges et une interconnexion de ces deux milieux. Afin de conceptualiser ces échanges,
la vision compartimentée de 'hydrosystéme peut étre localement (autour du réseau hydrographique)
abandonnée au profit d’'un objet unique fusionnant les eaux de surface et souterraines : l'interface
nappe-riviére. Les flux & travers cette interface interviennent sur des échelles spatio-temporelles trés
différentes. Ils sont tout d’abord initiés par les flux régionaux en aquifére. En effet, en climat tempéré,
le réseau hydrographique constitue principalement un drain de ’hydrosystéme vers lequel convergent
les flux souterrains (T6th, 1962; Pinder and Jones, 1969; Kalbus et al., 2009) (méme si de maniére plus
rare il peut définir un vecteur de recharge non négligeable (Krause et al., 2009)). Ces flux souterrains
régionaux sont a l'origine des flux a travers interface nappe-riviére (Cardenas and Wilson, 2007b;
Kalbus et al., 2009). Dans un second temps, ces flux se répartissent le long du réseau hydrographique
en fonction des hétérogénéités locales au sein des dépots alluviaux et le long du lit de la riviére (Calver,
2001; Genereux et al., 2008; Kalbus et al., 2009). Ensuite, a une échelle plus fine, la morphologie, la
topographie et la micro-topographie du lit de la riviére peuvent affecter la dynamique des flux au sein
de l'interface nappe-riviére et induire des recirculations (Cardenas and Wilson, 2007a) des flux initiés
au sein des systémes souterrains de grande ampleur.

Les flux a travers cette interface interviennent ainsi sur des échelles du centimétre au kilométre
et des temps caractéristiques de la seconde au mois (Datry et al., 2008), ce qui confére a l'interface
nappe-riviére une structure multi-échelle emboitée autour de la riviére.

La conceptualisation multi-échelle du probléme de la quantification des flux au sein de 'interface
nappe-riviére nécessite la définition explicite des échelles d’étude. Cinqg échelles d’étude des processus
au sein de 'hydrosystéme sont communément établies (Bloschl and Sivapalan, 1995; Dahl et al., 2007,
Flipo et al., 2014). Ce sont :

— Déchelle locale [10 cm—~ 10 m]|, cette échelle concerne les points expérimentaux,

— Déchelle intermédiaire [10 m —~ 1 k|, cette échelle concerne le trongon de riviére,

— Déchelle du bassin versant unitaire [10 km? —~ 1000 km?|, cette échelle est dite unitaire car

a partir de cette échelle 'ensemble des processus de surface et souterrains de ’hydrosystéme
peuvent étre établis,

— D’échelle régionale [10 000 km? —~ 1M ka], cette échelle regroupant plusieurs bassins unitaires
est ’échelle de la gestion intégrée de la ressource en eau. Il est & noter que c’est uniquement
I’aspect opérationnel qui permet de distinguer ’échelle régionale de I’échelle du bassin unitaire.
Les méme processus sont établis & ces échelles,

— D’échelle continentale [> 10 M ka], a partir de cette échelle I'unité climatique n’est plus assurée,
il convient de prendre en compte les circulations climatiques dans les études d’hydrosystémes.
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L’étude des processus hydriques caractérisant les échanges nappe-riviére a ces différentes échelles
permet de définir le concept d’interfaces nappe-riviére emboitées.

L’interface nappe-riviére constitue l'interface entre le réseau hydrographique et les eaux souter-
raines. Compte tenu de 'interconnexion de ces deux milieux & proximité du réseau hydrographique,
il est difficile d’isoler cette interface qui s’exprime de maniére différente en fonction de 'échelle prise
en compte (Fig. 2.1). Si a I’échelle régionale et continentale, 'interface nappe-riviére est caractérisée
par la plaine alluviale (Fig. 2.1a,b), a échelle intermédiaire elle est définie par le corridor hyporhéique
(Fig. 2.1d), a I’échelle locale par la zone hyporhéique (Fig. 2.1¢) et ainsi de suite jusqu’a l'interface
eau-benthos (Fig. 2.1f). A chaque échelle d’étude, les échanges a travers l'interface nappe-riviére sont
controlés conjointement par le gradient hydraulique, qui en définit Uintensité (Winter, 1998) et les
structures géologiques qui en caractérisent la dynamique (Dahm. et al., 2003). Si les aquiféres ré-
gionaux contribuent majoritairement a l’alimentation des interfaces nappe-riviére, la dynamique des
échanges nappe-riviére est controlée par les hétérogénéités se développant au sein des différentes inter-
faces nappe-riviére, qui induisent une modification conjointe du gradient et des propriétés hydrauliques
du milieu (Fleckenstein et al., 2006).

Une présentation des interfaces nappe-riviére en fonction de ’échelle d’étude est proposée. Une
attention particuliére est portée & 'expression des échanges nappe-riviére a travers une description des
hétérogénéités structurelles des interfaces.

2.1.2 La zone hyporhéique, 'interface nappe-riviére a 1’échelle locale

A Déchelle locale, l'interface nappe-riviére est représentée par la zone hyporhéique (ZH, Fig 2.1) .
La ZH correspond & un habitat écologique (Brunke and Gonser, 1997) dont les conditions physiques
(température) et géochimiques (gradient chimique) issues du mélange des eaux de surface et des eaux
souterraines, permettent le développement d’un biotope spécifique (Krause et al., 2009). Dans un
sens plus large, la ZH peut donc étre vue comme la zone de mélange des eaux de surface et des eaux
souterraines (Krause et al., 2009). La ZH peut se mettre en place a la fois sous le lit de la riviére au sein
de ses berges. La présence d’un aquifére connecté au réseau hydrographique favorise le développement
d’une ZH, par infiltration des eaux de surface a travers le lit de la riviére et exfiltration des eaux
souterraines (Malard et al., 2002). Compte tenu des processus hydro-sédimentaires dont il est issu,
le lit de la riviere présente une structure hétérogeéne, le plus souvent en couches (Hatch et al., 2010;
Cardenas, 2009). Les mesures de perméabilité réalisées in-situ présentent des variations latérales et
verticales de plusieurs ordres de grandeur (Leek et al., 2009; Ryan and Boufadel, 2007; Sebok et al.,
2014). Cette importante hétérogénéité du milieu favorise les flux horizontaux plutdt que verticaux
(Marion et al., 2008). De plus, les hétérogénéités au sein de la zone hyporhéique modifient a la fois
Pintensité et le temps caractéristique des échanges nappe-riviere (Cardenas et al., 2004; Sawyer and
Cardenas, 2009). Ainsi I’hypothése d’homogénéité de la zone hyporhéique, généralement posée dans
les travaux de modélisation a I’échelle locale, est une limite & la simulation des échanges nappe-riviére
a cette échelle (Frei et al., 2010; Irvine et al., 2012; Cardenas et al., 2004). D’autre part, la présence
de recirculation longitudinale induite par la micro-topographie du fond de la riviére (Cardenas, 2008;
Krause et al., 2012; Stonedahl et al., 2010) (Fig. 2.1f), rend la simulation des échanges nappe-riviére
d’autant plus complexe.

2.1.3 Le corridor hyporhéique, ’interface nappe-riviére a 1’échelle intermédiaire

La principale différence entre les deux échelles, locale et intermédiaire, est la conceptualisation des
échanges. Si & ’échelle du point expérimental la quantification des échanges nappe-riviére est réalisée
sur une section 2D (Fig 2.1c), a Iéchelle du trongon, la quantification des échanges nappe-riviére doit
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FIGURE 2.1 — Interfaces nappe-riviere emboitées : a) échelle régionale, bassin unitaire; b) échelle
intermédiaire du trongon au sein de la plaine alluviale ; ¢) coupe de l'interface nappe-riviére; d) échelle
intermédiaire méandriforme; e) échanges longitudinaux entre la riviére et la zone hyporhéique; f)
échelle de la colonne d’eau d’apres Flipo et al. (2014)
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intégrer la troisiéme dimension de l'espace (Fig 2.1b,d). Lors de la conceptualisation 3D de la ZH la
complexité géomorphologique de la riviere prend toute sa dimension, depuis le champ piézométrique
proche riviere (Fig. 2.1d), a la courbure de la riviére (Fig. 2.1d) et aux séquences "seuil, mouille" des
structures sédimentaires du lit de la riviere (Fig 2.1b). Le corridor hyporhéique intégre ’ensemble des
structures sédimentaires et morphologiques qui permet de caractériser 'interface nappe-riviére.

Les caractéristiques géomorphologiques de la riviére ainsi que les hétérogénéités du champ proche
riviere affectent significativement les échanges nappe-riviére (Stonedahl et al., 2010) ainsi que leur
temps de transfert (Cardenas et al., 2008). Toutefois, méme si ces hétérogénéités morphologiques sont
de premiére importance pour la quantification des échanges nappe-riviére a ’échelle intermédiaire, ils
sont aussi contraints par les flux d’eau a plus grande échelle au sein de la plaine alluviale (Andersen
and Acworth, 2009). Le corridor hyporhéique se trouve ainsi a la confluence de processus locaux et
régionaux a l'origine des échanges nappe-riviére. L’échelle intermédiaire, permettant d’une part la
définition des caractéristiques géomorphologiques du corridor hyporhéique et la prise en compte des
flux régionaux, se trouve ainsi au centre des échelles d’étude des échanges nappe-riviére.

2.1.4 La plaine alluviale, ’'interface nappe-riviére a 1’échelle régionale

Les plaines alluviales sont le résultat du remplissage sédimentaire de vallées incisées par les systémes
fluviatiles. Au cours du Quaternaire, les variations du niveau de base des océans suivant les variations
climatiques (glaciaire ou inter-glaciaire) sont a l'origine des périodes d’aggradation (remplissage de la
vallée alluviale) et d’incision de la plupart des vallées alluviales (Schumm, 1993; Dalrymple, 2006). Ces
variations de 'environnement paléogéomorphologique du systéme fluviatile favorise la mise en place
de contextes hydro-sédimentaires contrastés dont sont issues les hétérogénéités au sein de la plaine
alluviale. Ces hétérogénéités s’expriment par un entrelacement de lithofaciés différents séparés par des
profils d’érosion ou de dépdt. Les lithofaciés de la plaine alluviale sont constitués de sédiments de granu-
lométries variant du centimeétre (graviers) au micromeétre (argile) décrivant des propriétés hydrauliques
(permeéabilité) extrémement différentes (Anderson et al., 1999; Heinz et al., 2003; Fleckenstein et al.,
2006). En effet, ces hétérogénéités sédimentaires peuvent induire des contrastes de perméabilité de
plusieurs ordres de grandeur (Miall, 1996). Les différents lithofaciés présentent eux aussi une structure
multi-échelle (Koltermann and Gorelick, 1996). A ’échelle pluri-métrique se déposent des barres de
méandre principalement composées de sable et de gravier. Au sein de ces unités lithologiques, des pro-
cessus hydro-sédimentaires complexes induisent des inter-stratifications et des hétérogénéités de plus
faibles échelles (Allen, 1963; Bridge, 2006). A ’échelle kilométrique, les dépots limoneux au sein de
la plaine de débordement, ainsi que les dép6ts argileux au sein des chenaux abandonnés créent d’im-
portants contrastes de perméabilité avec les dépots grossiers des barres de méandre. La nature des
sédiments déposés au sein de la plaine alluviale est associée au fonctionnement global du systéme flu-
viatile, et est controlée par des facteurs hydro-climatiques, géomorphologiques et géologiques (Nanson
and Croke, 1992).

La distribution spatiale des propriétés hydrodynamiques au sein de la plaine alluviale, associée
aux lithofaciés, peut créer des écoulements préférentiels qui influencent & la fois la dynamique et les
niveaux piézométriques au sein de la plaine alluviale (Bendjoudi et al., 2002), ainsi que les échanges
nappe-riviére (Fleckenstein et al., 2006). D’autre part, la plaine alluviale agit comme un tampon entre
les processus basses fréquences se développant au sein des systémes aquiféres régionaux et les proces-
sus hautes fréquences du systéme hydrographique. De ce fait, les niveaux piézométriques au sein du
corridor hyporhéique, constituent la condition limite des échanges entre le réseau hydrographique et la
plaine alluviale mais aussi entre la plaine alluviale et les systémes aquiféres régionaux. Ainsi, les varia-
tions d’épaisseur de 'aquifére alluvial peuvent agir sur la piézométrie au sein du corridor hyporhéique
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(Malard et al., 2002), agissant & la fois sur les échanges nappe-riviére et les échanges entre l'aquifére al-
luvial et les aquiféres régionaux. D’autre part, les anisotropies locales au sein du corridor hyporhéique,
influencent fortement le développement des écoulements issus des anisotropies & plus large échelle au
sein des aquiféres régionaux (Zlotnik et al., 2011).

2.1.5 Hiérarchisation des flux au sein de I’hydrosystéme

La revue bibliographique de I'expression de l'interface nappe-riviére suivant les échelles d’étude de
I’hydrosystéme souligne ’extréme complexité de la dynamique des échanges nappe-riviére induits ma-
joritairement par les flux régionaux en aquifére. Elle montre en particulier 'importance de la définition
des hétérogénéités a la fois morphologiques et hydrodynamiques aux différentes échelles d’étude de
I’hydrosystéme afin de caractériser cette dynamique.

D’autre part, il apparait qu’au niveau de ’hydrosystéme, le corridor hyporhéique joue un réle
central dans la quantification des échanges nappe-riviére :

— & D’échelle régionale, il constitue une condition limite qui influence conjointement les échanges
entre le réseau hydrographique et la plaine alluviale mais aussi les échanges entre Uinterface
nappe-riviére et les aquiféres régionaux,

— & plus faible échelle, le corridor hyporhéique permet de caractériser et de définir dans son en-
semble les processus locaux influencant la dynamique des échanges nappe-riviére (topographie
du lit de la riviére, hétérogénéité de la zone hyporhéique, hydro-morphologie du réseau hydro-
graphique etc.).

Ainsi, les flux régionaux en aquifére convergeant vers le réseau hydrographique contribuent majo-
ritairement & ’alimentation des interfaces nappe-riviére. Dans un second temps, les hétérogénéités des
dépots alluviaux permettent de répartir les flux le long du corridor hyporhéique, dont les propriétés
locales affectent la dynamique des échanges nappe-riviére.

2.2 Modélisation des flux au sein de ’hydrosystéme & I’échelle régio-
nale

Afin de modéliser les flux au sein des interfaces nappe-riviére, ’ensemble des flux au sein de 'hydro-
systéme doit donc étre quantifié dés 1’échelle régionale. La quantification de ces flux peut étre réalisée
par modélisation numérique de ’hydrosystéme.

2.2.1 Concept de modéle

La modélisation numérique vise & reproduire des phénomeénes ou & prévoir le comportement d’un
systeme soumis o des sollicitations données (Flipo, 2013). Pour cela, les variables d’états du domaine
étudié sont calculées par la résolution d’un ensemble d’équations mathématiques décrivant 1’évolution
du systéme. Ces équations mathématiques relient les variables inconnues caractérisant 1’état du sys-
téme au sein du domaine étudié, & un ensemble de quantités connues : les variables d’entrée et les
paramétres. Les données d’entrées définissent ’état du systéme aux limites du domaine étudié. Quant
aux paramétres du modéle, ils déterminent les caractéristiques physiques de celui-ci. Les schémas de li-
néarisation des équations mathématiques (différences finies, éléments finis, volumes finis) contraignent
fortement la géométrie des éléments sur lesquels sont résolues les équations. Cette forte contrainte
imposée sur la géométrie du systéme peut poser certains problémes, en particulier quand les données
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d’entrée et les paramétres ont un domaine de validité différent du domaine modélisé. Se pose alors la
problématique de changement d’échelle.

On peut distinguer plusieurs types de modeéles numeériques (Kauark-Leite, 1990) :

— les modéles mécanistes aussi appelés modéles & base physique,

— les modéles conceptuels,

— les modéles empiriques.
Les modéles mécanistes décrivent la physique des processus s’établissant au sein du domaine étudié. Ils
s’appuient pour cela sur les lois fondamentales de la physique (conservation de la masse, du mouvement,
de ’énergie), sur les lois de la thermodynamique, etc. Lorsque les processus du systéme ne peuvent pas
étre physiquement décrits ou qu’il devient trop compliqué d’établir un modéle mécaniste (compte tenu
de la difficulté d’obtenir les paramétres du modeéle par exemple), une simplification du probléme peut
étre réalisée. On aboutit alors aux modéles conceptuels qui décrivent le concept physique des processus
par une représentation plus simple. Cette simplification de la conceptualisation des processus fait que les
modeles conceptuels sont plus "parcimonieux" que les modéles déterministes, un méme processus étant
décrit avec un nombre restreint de paramétres par les modéles conceptuels. Les modéles empiriques
quant a eux, ne décrivent pas directement les processus physiques du systéme, ils lient de maniére
directe les variables d’entrée aux variables de sortie.

2.2.2 Bref apergu de I’état de I’art sur la modélisation des hydrosystémes

La volonté de quantifier les flux au sein d’un hydrosystéme via des modéles numériques est née
dés les années 40, avec les travaux de Theis (1941) qui s’intéressent aux effets des riviéres sur les
flux souterrains. Il faudra attendre les années 70-80 et 'avénement du numeérique pour voir apparaitre
les premiers modéles mécanistes d’hydrosystéme utilisant un schéma numérique aux différences finies
(Freeze, 1971; Ledoux et al., 1989; Abbott et al., 1986a). Depuis les années 90, de nouvelles approches
mettant en ceuvre un schéma numérique aux éléments finis mixtes, permettent de prendre en compte
des géométries plus complexes des hydrosystémes et facilitent la simulation en 3-D des variables d’état
du systéme (Kollet and Zlotnik, 2003; Loague et al., 2005; Goderniaux et al., 2009; Therrien et al.,
2010). Ces différentes avancées ont donné naissance a une profusion de modeéles de simulation des flux
au sein de 'hydrosystéme (Loague and VanderKwaak, 2004), parmi lesquels trois types de modeéles
d’hydrosystéme sont distingués ! :

— les modeéles mécanistes 3D, parmi lesquels on peut citer Hydrogéosphere (Therrien et al., 2010),

ParFlow (Kollet and Zlotnik, 2003), InHM (Loague et al., 2005)
— les modeles mécanistes pseudo 3D, parmi lesquels on peut citer Mike-she (Abbott et al., 1986a,b)
— les modeles hybrides mécanistes et conceptuels, parmi lesquels on peut citer Eaudyssée (Flipo
et al., 2012; Pryet et al., 2015), GSFLOW (Markstrom et al., 2008).

La majorité des modéles mécanistes s’appuie pour le domaine souterrain sur les équations de Ri-
chards qui permettent de définir I’évolution hydrique des milieux poreux saturés et non saturés avec
la méme équation (Paniconi and Putti, 2015). Ces modéles caractérisent aussi les flux sur les versants
de ’hydrosystéme en appliquant les équations de I'onde cinématique ou de diffusion en 2D. Les mo-
déles estiment également le débit en riviére via I’équation de St-Venant ou l'utilisation de courbes de
tarage. Pour les modéles hybrides conceptuels-physiques, la partie conceptuelle concerne le modéle de
surface qui s’appuie le plus souvent sur le concept de réservoir afin de déterminer le bilan hydrique
de surface. Méme si ces modéles expriment de maniére conceptuelle les processus du bilan hydrique
terrestre, ils estiment tout de méme 'ensemble des flux a partir de données climatiques. Les modéles
d’hydrosystéme, qu’ils soient déterministes ou hybrides conceptuels-physiques, simulent I’état hydrique

1. description simplifiée et non exhaustive, pour plus de renseignements voir par exemple Flipo (2013)
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des compartiments de surface et souterrains ainsi que les flux aux interfaces du systéme.

Toutefois, la mise en ceuvre d’une modélisation numérique des écoulements de surface et souter-
rains couplés, sur de grandes échelles spatiales et temporelles, introduit de nouvelles problématiques
essentiellement pragmatiques. En effet, malgré I’évolution constante des capacités de calcul, le nombre
important d’éléments de calcul induit des contraintes sur le type et la résolution spatiale des modéles.
Ainsi, la faisabilité d’utilisation de modéle déterministe 3D pour la simulation de systémes supérieurs
a 1000 km? sur un cycle hydro-climatique n’a été montrée que récemment (Kollet et al., 2010). D’autre
part, quelle que soit la période de temps simulée, plusieurs revues sur les modalités de modélisation
d’hydrosystémes régionaux (Flipo et al., 2014; Barthel and Banzhaf, 2015) indiquent que la grande
majorité (80% d’aprés Barthel and Banzhaf (2015) 100% d’apres Flipo et al. (2014)) des applications
de modélisation d’hydrosystéme sur des échelles supérieures a 1000 km? est réalisée a ’aide de modeéles
hybrides conceptuels-physiques. Finalement, Gunduz and Aral (2005) montrent que l'utilisation de
modéle numérique mécaniste 3D & haute résolution spatiale n’est pas encore adaptée & la simulation
d’hydrosystémes régionaux d’extension supérieure a 10 000 km? et pour des périodes de temps de
quelques décennies. Dés lors, la quantification des flux au sein de I’hydrosystéme & 1’échelle régionale
est réalisée dans la suite de ces travaux & 'aide d’un modéle hybride. Cette plateforme de modélisa-
tion, présentée dans la suite de ce chapitre (p. 32), permet de simuler I'ensemble des flux au sein de
I’hydrosystéme dont notamment les échanges nappe-riviére.

2.2.3 Etat de I’art sur la modélisation des échanges nappe-riviére

TABLE 2.1 — Tableau récapitulatif des paramétres et variables utilisées pour la formulation de la
conductance aux différentes échelles ( Eq. 2.3 Eq. 2.4 Eq. 2.11). Les notations en majuscules font
référence & des variables régionales, les notations en minuscules font référence a des variables a ’échelle
intermédiaire.

parameétres et variables des échanges nappe-riviére dimension
€qq  €paisseur de 'aquifére [L]
w largeur de la maille & I’échelle régionale [L]
w largeur de la maille a I’échelle intermédiaire [L]
Wriy  largeur de la riviére sur la maille intermédiaire (L]
Lriv longueur de la riviére sur la maille intermédiaire |L]
esh épaisseur de la zone hyporhéique (L]
hag  charge simulée dans l'aquifére sous la riviere [L]
hrin  charge simulée en riviére [L]
hy charge a l'interface nappe-riviére (L]
hq charge sous la riviére au centre de la cellule [L]
he charge proche riviere (L]
C conductance [L2/T)
Kj,  perméabilité horizontale de 'aquifére régional [L/T]
kp permeéabilité horizontale de I’aquifére a ’échelle intermédiaire [L/T|
ks~ perméabilité de la zone hyporhéique |L/T]
o' coefficient d’anisotropie -]
Qenr le débit nappe-riviere échangé a ’échelle régionale [L3/T]
Genr le débit nappe-riviére échangé a ’échelle locale [L3/T]
F..r facteur de correction & ’échelle régionale -]
feor  facteur de correction a ’échelle intermédiaire -]

Au sein des modeéles d’hydrosystéme (déterministes et/ou hybrides), les échanges nappe-riviére,
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A travers les plaines d’inondations ou a travers le lit de la riviére sont simulés par deux approches
distinctes (Ebel et al., 2009; Flipo et al., 2014; Furman, 2008; Kollet and Maxwell, 2006) :

— par un modéle de conductance, pour lequel l'interface elle-méme a une valeur de conductivité.
Le flux d’eau échangé & linterface est calculé par le produit entre la conductivité, ou terme
d’échange de premier ordre, et la différence de charges ou de pressions suivant les formulations
adoptées. Ce modeéle exprime implicitement les flux verticaux entre les eaux de surface et les eaux
souterraines, quelle que soit 1’échelle de modélisation. Cette approche de calcul des échanges
nappe-riviére est utilisée par de nombreux modéles qu’ils soient mécanistes 3D, ou hybrides
mécanistes-conceptuels (Pryet et al., 2015; McDonald and Harbaugh, 1988a; Therrien et al.,
2010). Tl existe plusieurs formulations de la conductance, les différences concernent principale-
ment Pexpression des mécanismes de déconnexion (Osman and Bruen, 2002). La déconnexion
entre la riviére et I’aquifére sous-jacent apparait lorsque un front de désaturation sépare les deux
entités (Brunner et al., 2011). Le modéle de conductance émet généralement ’hypothése d’un lit
de riviére homogeéne, ce qui peut induire des erreurs d’estimation des échanges nappe-riviére en
comparaison d’un modéle plus réaliste prenant en compte les hétérogénéités du lit de la riviére.
Toutefois, si le modeéle est correctement calibré et que les états de connexion/déconnexion sont
bien reproduits, I’hypothése d’homogénéité du lit de la riviére n’entraine que de faibles erreurs
d’estimation des échanges nappe-riviére (Irvine et al., 2012). D’autre part, le modeéle de conduc-
tance définit implicitement la viscosité du fluide et la surface sur laquelle elle est appliquée. La
valeur équivalente de la conductivité peut donc varier en fonction des facteurs climatiques et
des périodes de crues. En effet la surface d’infiltration des eaux de riviére est potentiellement
plus importante pendant cette période (Engeler et al., 2011) ;

— par un calcul liant les équations de Navier-Stokes et de Darcy en assurant la continuité du
champ de pressions aux interfaces. Cette méthode de calcul des échanges nappe-riviére peut
nécessiter un calcul itératif (Sulis et al., 2010). Cette approche itérative engendre parfois une
discontinuité de la vitesse de ’eau tangentielle au fond de la riviére et nécessite un temps
de calcul important (Discacciati et al., 2002; Miglio et al., 2003; Urquiza et al., 2008). Il est a
noter que ce type de modélisation de I'interface nappe-riviére est pertinent pour les modéles 3D.

Bien que le modéle de continuité de pression semble plus rigoureux, le modeéle résistif reste le plus
utilisé. D’un point de vue conceptuel, Ebel et al. (2009) recommandent plutot I'utilisation du modéle
résistif qui permet de mieux comprendre les mécanismes en ceuvre, et se révéle, dans le cas de milieux
trés conducteurs, équivalent au modeéle de continuité. Il apparait aussi que le modeéle de conductance
permette de simuler les systémes déconnectés, a condition que les flux lors de la déconnexion soient
explicitement formulés (Brunner et al., 2011).

Finalement, du fait de ’hypothése couramment émise de verticalité des échanges nappe-riviére
(Sophocleous, 2002), le modeéle résistif semble étre un cadre favorable pour déterminer des lois de
changement d’échelle (Boano et al., 2009; Engdahl et al., 2010) et exprimer les flux a I'interface nappe-
riviére aux différentes échelles d’étude de I’hydrosystéme.

Le modéle de conductance définit les échanges nappe-riviére de la maniére suivante :

Qenrs =C X (Haq - Hriv) (21)

Dans ce modéle, c’est le terme de conductance qui intégre 'ensemble des processus contraignant la
dynamique des échanges entre la riviére et 'aquifére. Ainsi, la structure emboitée de I'interface nappe-
riviere s’exprime par une modification de la formulation du terme de conductance en fonction de
I’échelle de simulation.
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2.2.3.1 Evolution du terme de conductance

Dans de nombreuses études des interactions nappe-riviére mettant en ceuvre une estimation des
échanges nappe-riviére par un modeéle de conductance, le terme de conductance est calibré ou défini &
dire d’expert (Gomez, 2002; Monteil et al., 2010; Saleh et al., 2011). Toutefois, en 1’absence de mesure
de la dynamique des échanges nappe-riviére, la calibration de ce paramétre peut apparaitre complexe
a réaliser. En effet, le volume d’eau fourni localement par les aquiféres & la riviére est souvent bien
inférieur au débit en riviére (Mouhri et al., 2012). Le paramétre de conductance controlant ces échanges
a donc un effet limité sur la valeur de débit simulé et peut donc difficilement étre calibré sur des valeurs
observées de débit en riviére. D’autre part, Hunt et al. (2006) montrent par une étude de sensibilité que
I'observation du flux de base a une influence considérable sur I’estimation du parameétre de perméabilité
en milieu aquifére. Cette influence est observée sur I’ensemble du domaine aquifére et non uniquement
a proximité de la riviére. Ainsi compte tenu de la dépendance entre le paramétre de perméabilité et la
quantification des échanges nappe-riviére, la calibration de la conductance & partir d’observations de
piézométrie ne semble pas adaptée.

L’expression de la valeur de la conductance par une formule analytique peut donc étre préférée. Le
terme de conductance a été historiquement mis en place par la formulation d’un modéle conceptuel
en régime permanent estimant les échanges entre la riviére et 'aquifére sous-jacent & travers une
couche semi-perméable positionnée sous la riviere (Prickett and Lonnquist, 1971). Cette formation
semi-perméable peut étre identifiée au lit de la riviére, et la quantification des échanges nappe-riviére
par cette formulation est uniquement controlée par la perméabilité verticale des dépots du fond de
riviere. Cette formulation s’approche de expression de la drainance (Ledoux et al., 1989; Hantush and
Jacob, 1955), permettant de définir les flux verticaux entre deux formations aquiféres & travers une
formation semi-perméable. La conductance peut ainsi étre formulée de la maniére suivante (McDonald

and Harbaugh, 1988b) :
ksbwrivlriv

C = ) (2.2)

Cette formulation de la conductance, qui considére uniquement des flux verticaux sous la riviére, fournit

€sh

une quantification variable des échanges nappe-riviére en fonction de I’échelle de modélisation (Mehl
and Hill, 2010). En particulier, cette expression de la conductance semble inadaptée a la modélisation
régionale (Mehl and Hill, 2010; Haitjema et al., 2001; Rushton, 2007; Pryet et al., 2015).

Afin d’adapter le modéle de conductance & la modélisation des échanges nappe-riviére aux dif-
férentes échelles d’étude de I’hydrosystéme, la formulation de la conductance peut étre modifiée en
fonction de I'échelle de simulation. Cette adaptation de ’expression du terme de la conductance a
I’échelle de simulation peut étre réalisée par l'identification des processus principaux contrélant les
échanges nappe-riviére aux différentes échelles d’étude (Flipo et al., 2014) et permet ainsi d’exprimer
la dimension multi-échelle de I'interface nappe-riviére.

2.2.3.2 Conductance a I’échelle régionale

Une étude numérique de I’évolution des échanges nappe-riviére en fonction de la discrétisation
du modéle permet d’établir que les échanges nappe-riviére & 1’échelle régionale sont principalement
contraints par la perméabilité horizontale de la zone proche riviére (Rushton, 2007). Le terme de
conductance devient :

C= Feor X Kh X Ly (23)

Le facteur de correction, Fg,,., appliqué au terme de perméabilité horizontale est supposé prendre en
compte 'ensemble des processus locaux non décrits dans la modélisation & 1’échelle régionale. Cette
expression de la conductance est en accord avec la vision emboitée de 'interface nappe-riviére adoptée
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ici. Le terme de conductance permettant de définir les échanges nappe-riviére est, en premier lieu,
controlé par la capacité du milieu proche riviére & transférer I’eau vers/depuis 'interface nappe-riviére,
puis par les propriétés de l'interface intégrée dans Fi,,.. Ce facteur de correction englobant un grand
nombre de processus, sa paramétrisation apparait donc délicate. Cependant, cette approche a été
appliquée avec succés afin de spatialiser les échanges nappe-riviére & 1’échelle des bassins de la Seine
(Pryet et al., 2015) et de la Loire (Baratelli et al., 2016). Sur le bassin de la Seine, Fi, évolue entre
[0.1;10] (Pryet et al., 2015).

2.2.3.3 Conductance a I’échelle intermédiaire

A TD’échelle intermédiaire, 'expression du paramétre de conductance sur la base de la formulation
régionale est pertinente (Morel-Seytoux, 2009). Afin de traduire ’échelle d’analyse, les variables sont
notées en minuscule. Son expression sera donc :

C = fcor X k‘h X lm‘v (2.4)

La définition du paramétre de conductance fait intervenir la perméabilité horizontale du milieu, ainsi
qu’un facteur de correction. Le facteur de correction est censé prendre en compte les processus que
I’échelle de modélisation adoptée ne permet pas de reproduire mais qui interviennent dans la quantifi-
cation des échanges nappe-riviére. A ’échelle intermédiaire, une formulation du facteur de correction
feor peut étre proposée. Dans toute cette partie, afin de définir ’expression analytique du facteur de
correction & 1’échelle intermédiaire, on se placera par simplification dans le cas ol la riviére draine
I'aquifére.

En appliquant de maniére conjointe la méthode des potentiels et la loi de Darcy et en supposant
les lignes de courant symétriques par rapport & ’axe de la riviére, le facteur de correction de Rushton
(2007) peut étre estimé & partir des paramétres physiques de la zone hyporhéique et des paramétres
du milieu poreux proche de la riviere (Morel-Seytoux, 2009). Pour cela, la riviére est supposée étre le
drain unique du bassin, (il n’y a pas de flux entre les deux rives de la riviére). Dans ces conditions, le
flux échangé entre la nappe et la riviére peut étre exprimé en fonction de la différence de charge entre
la riviére et la charge h. située & une distance d de la riviére & partir de laquelle 'approximation de
Dupuit-Forcheimer est valide (Fig 2.2). Dans la démonstration suivante, la loi de Darcy est appliquée
trois fois. Une premiére fois au sein de ’aquifére o les flux sont supposés horizontaux (approximation
de Dupuit-Forcheimer valide) et deux fois sous la riviére (dans 'aquifére sous la riviére et au sein de
la zone hyporhéique) ou les flux sont supposé majoritairement verticaux.

Le débit échangé peut aussi étre exprimé en fonction de la différence de charge entre la riviére et

I'interface :
lrivw

Genr = ksb X X (hriv - hb) (25)

€sb
D’autre part, si on suppose une perméabilité anisotrope du milieu poreux sous la riviere, le débit
échangé s’écrit aussi :
Qenr = akp X 1[,#11} X (hy — hq) (2.6)
5€aq — €sb
Enfin, si la riviére est considérée comme un exutoire unique, ’ensemble des flux convergeant & I'interface

constituent les échanges nappe-riviére, gen, peut alors étre exprimé de la maniére suivante :

Jenr = 2 X kp, x % X (hd - hc) (27)
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FIGURE 2.2 — Schéma conceptuel de la quantification des échanges nappe-riviére.

En substituant Eq.2.7 et Eq.2.5 dans Eq.2.6, gep, s’écrit :

1
denr = BliC-14 A1

X (hm'v - hc) (28)

avec A = kg X lrei?bwv B = aky, x Jiyw et C'=2x ky x “5ee.

5 aq—€sb

En développant la somme B~ + C~! + A~! puis factorisant par ﬁ on obtient la formule
h riv

suivante de geny :

Genr = kp X lpip X — X (hriv - hc) (29)
e — o)+ 52 + 5
d’otl, feor est égal & :
1
fcor = k 1 d (210)
w(esp(F = 5) + Ga) + 5o

Le facteur de correction f.,. peut donc étre exprimé en fonction des paramétres locaux de la zone
hyporhéique. Toutefois, un certain nombre de conditions doivent étre validées afin que cette expression
du facteur de correction soit correcte.

En effet, les équations proposées ici permettent de définir les échanges nappe-riviére, non plus a
partir de la différence entre la charge de la riviére et la charge & Uinterface sous la riviére, mais a
partir de la différence entre la charge en riviére et la charge piézométrique du champ proche riviére.
La résolution de ’équation de diffusivité par les modéles numériques permet de calculer la moyenne
de la charge sur une maille donnée (Rushton, 2007). En effet, vu que l'on considére une perméabilité
représentative du bloc constante sur la maille, la charge calculée au centre de la maille correspond & la
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moyenne de la charge sur la maille (Ledoux, 1975; de Marsily, 1981; Ledoux et al., 1989; Bear, 1972).
Ainsi, au niveau de la riviére, plus la taille de la maille sur laquelle on calcule la charge augmente,
moins la charge calculée (hgyq) est représentative de la charge sous la riviére. La charge ainsi calculée
correspond plutot a la charge du champ proche de la riviére (Fig. 2.2). On peut donc supposer qu’il
existe une taille de maille w > d pour laquelle : hqq = he.

La taille de la maille dépend alors de la distance d (Flipo et al., 2014), distance a partir de laquelle
I’hypothése de Dupuit-Forcheimer est valide. Cette distance d peut étre exprimée en fonction de la
taille de I’aquifere et de la largeur de la riviere (Bouwer, 1969; Haitjema, 1987; Morel-Seytoux, 2009).
Selon les auteurs, cette distance varie entre deux fois la puissance de 'aquifére sous-jacent et 5 fois
la largeur de la riviére. Ainsi plus le systéme fluviatile simulé est important (plus la largeur de la
riviere augmente), plus la dimension de la maille sur laquelle 'expression de fq,, (Eq. 2.10) est valide
augmente. Une incompatibilité peut apparaitre entre la dimension du maillage et la nécessité de simuler
finement les écoulements proche riviére a I’échelle intermédiaire. L’échelle de validité de f.,,- varie donc
en fonction de la dimension du systéme fluviatile simulé. Pour la suite, on introduit une fonction f(wp,)
qui permet de caractériser la dimension de la maille pour laquelle 'expression de f.,, est valide. Pour
des systémes fluviatiles secondaires d'un bassin versant pour lesquels 100m > f(wyy,) > 10m, cette
expression du facteur de correction peut étre utilisée a I’échelle intermédiaire. Sinon, si f(wpq,) > 100m
cette expression du facteur de correction peut étre utilisée a 1’échelle régionale.

2.2.3.4 Conductance a I’échelle du troncon de riviére

Pour les systémes fluviatiles de dimensions importantes, I’expression du parameétre de conductance &
I’échelle intermédiaire peut étre modifiée. Lorsque la dimension du maillage est équivalente ou inférieure
& la largeur de la riviére, il semble que les échanges nappe riviére soient principalement controlés par
les propriétés locales du lit de la riviére et par l'anisotropie du milieu aquifére sous la riviere (Mehl
and Hill, 2010; Cousquer et al., 2015). Un terme de conductance en fonction de ces propriétés peut
étre calculé (Mehl and Hill, 2010) :

o ( Csh_ (€aq/2) — 6zh)1 (2.11)

EsplrivWriy akplyinWriy

Cette expression du terme de conductance est une modification du terme de conductance défini par
McDonald and Harbaugh (1988b). Cette expression du terme de conductance est valide lorsque la taille
de la riviére équivaut a la taille de la maille du modele (Mehl and Hill, 2010) et permet de caractériser
les échanges nappe-riviére, & I’échelle intermédiaire, au niveau de systémes fluviatiles caractérisés par
f(wpiy) > 100m.

Ces méthodes permettent de caractériser le terme de conductance aux différentes échelles d’étude de
I’hydrosystéme. En fonction de la dimension du systéme fluviatile simulé, I’expression de la conductance
varie (Tab. 2.2).

L’ensemble de ces expressions de la conductance permet d’introduire une expression de processus
locaux agissant sur la quantification des échanges nappe-riviére, quelle que soit 1’échelle de modélisation
adoptée. Ces processus peuvent étre introduits via une formule analytique du facteur de correction ou
de la conductance prenant en compte des paramétres locaux (Eq. 2.11, Eq. 2.4) ou par la calibration
d’un facteur de correction a ’échelle régionale (Eq. 2.3).
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TABLE 2.2 — Expression de la conductance en fonction des échelles de simulation, pour rappel f(wp,)
est la dimension dépendant de la largeur du systéme fluviatile pour laquelle 'expression de feor (Eq.
2.4) est valide
Echelle Expression de la conductance Dimension de I’élément de calcul
représentant 'interface nappe-riviére

C = Feor X Kp X Ly
Régionale F.o a calibrer W > f(wrin)
C = Feor XK}iXLriv
Feor = 1Z4 T d W:f(wTZ’U)
w(esh (52 — &) + 5a) + g
C = feor X kilL X iy
intermédiare | feor = 7’ T~ w = f(Wriy)
wles(h — 3) + 5) + 520
wa/2)—€n
C= (kf,fb + & 3kh)w2e )~
w < f(wriv)
locale C= (ke;fvz + (eaiki);262h)_l w < f(wri)

2.3 Modélisation multi-échelle de I'interface nappe riviére

2.3.1 Le concept de modélisation multi-échelle

La modélisation multi-échelle permet de simuler des processus se développant sur des échelles spatio-
temporelles différentes et de considérer les interactions entre ces différents processus. Ce concept de
modélisation est appliqué dans des domaines techniques variés (Hughes et al., 1998) (chimie (Friedl
and Wolf, 2010), biologie (Izvekov and Voth, 2005), mécanique des matériaux (Rank and Krause,
1997), hydrologie (Famiglietti and Wood, 1994; Kippe et al., 2008; Yue and Weinan, 2005) )2. Les
techniques de modélisation multi-échelle sont particuliérement nombreuses. Une revue de ces techniques
est proposée par Engquist et al. (2007). Pour la suite, nous nous intéresserons a deux techniques de
modeélisation multi-échelle particuliérement utilisées :

— les techniques de modélisation sur domaines multiples ou modélisation "emboitée",

— les techniques de modélisation basées sur des fonctions de passage.

2.3.1.1 Modélisation multi-échelle par emboitement de modéles

La modélisation emboitée permet de faire communiquer, entre eux, plusieurs modéles d’échelles de
représentation différentes. Cette méthode met généralement en ceuvre un modéle grossier permettant de
définir le comportement global du systéme, qui est localement raffiné afin de caractériser les processus
locaux. Le modéle grossier et la partie raffinée forment deux modéles indépendants se chevauchant.
Afin de coupler ces deux descriptions du systéme, les résultats du modéle grossier sont assignés comme
conditions limites au modéle plus fin. Cette méthodologie de transfert unilatéral (régional vers local)
de conditions limites (aussi appelée modélisation télescopique par Mehl and Hill (2002)) peut toutefois
introduire une erreur de conservation de la masse qui peut devenir importante suivant le nombre de
modeéles emboités mis en place (Edward, 1996).

Afin de remédier & ce probléme, un transfert bi-latéral de conditions limites peut étre adopté. Cette
méthode aussi appelée méthode "Dirichlet to Neumann" (Hughes, 1995) est initialement proposée
pour les schémas numeériques en éléements finis (Rank and Krause, 1997) et pour la modélisation de

2. la liste des domaines pour lesquels la modélisation multi-échelle est appliquée est non exhaustive, de méme que la
liste des études relatives & chaque domaine.
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contraintes sur des tunnels. Elle a été adaptée pour les modéles au schéma numérique en différences
finies et a la simulation d’écoulement en milieux poreux par Mehl and Hill (2002). Cette modélisation
multi-échelle est une procédure itérative. A chaque pas de calcul, la définition des écoulements & 'aide
du modéle grossier permet de définir les conditions limites de type Dirichlet qui sont imposées au modéle
local. Ainsi contraints, les processus locaux sont simulés a l'aide du modéle raffiné. Les résultats de
ce modeéle permettent & leur tour de définir des conditions limites de type Neumann imposées au
modéle grossier. Cette procédure est itérativement répétée jusqu’a ce que les flux simulés aux limites
du modéle raffiné ne varient plus ou peu. Dans le cadre de la simulation des écoulements en milieux
poreux, ce procédé itératif permet d’assurer la conservation de la masse entre les modéles et permet au
modele régional de bénéficier de la meilleure caractérisation des flux et charges hydrauliques au sein
du modéle local (Mehl and Hill, 2002). Toutefois, la modélisation emboitée nécessite la simulation de
processus locaux & l'aide de modéles raffinés & chaque pas de calcul. De plus, le temps de convergence
du procédé itératif assurant la conservation de la masse entre modéles s’ajoute au temps de calcul de
la modélisation emboitée. Ainsi la capacité de calcul a mettre en ceuvre pour ce type de modélisation
peut apparaitre prohibitive pour certaines applications (Kippe et al., 2008).

2.3.1.2 Modélisation multi-échelle basée sur des fonctions de passage

Pour réduire le temps de calcul tout en assurant une reproduction de processus multi-échelle, une
modélisation multi-échelle basée sur des fonctions de passage peut étre établie (Abdulle et al., 2012;
Hughes et al., 1998; Jenny et al., 2003). Ces méthodes de simulation multi-échelle sont basées, comme les
techniques emboitées, sur la mise en place de modéles de résolutions différentes. De maniére générale,
ces méthodes visent & définir un ensemble d’équations & 1’échelle régionale prenant en compte les
effets des hétérogénéités locales. Afin de quantifier ces effets, une simulation emboitée est réalisée. Les
résultats du modéle régional sont ensuite comparés aux résultats du modéle local. Cette comparaison
est réalisée sur les zones de chevauchement entre le modéle régional et le modéle local et permet d’établir
une fonction de passage afin de corriger localement (sur la zone de chevauchement) les variables d’état
du modeéle régional.

Une fois cette fonction de passage définie, si l’erreur de simulation & 1’échelle régionale est constante
dans le temps, ou que son évolution peut étre estimée (Engquist et al., 2007), la simulation par le mo-
déle local n’est plus nécessaire. Toutefois, pour connaitre a priori ’évolution de la fonction de passage,
une séparation d’échelle entre les variables d’état locales et régionales doit pouvoir étre établie (Kippe
et al., 2008). En d’autres termes, il est nécessaire que les variables simulées par le modeéle régional ne
soient pas influencées par la définition des processus locaux en dehors de la zone de chevauchement
(Yue and Weinan, 2005). Il apparait que la modélisation des écoulements en milieux poreux ne per-
met pas la "séparation d’échelle" des variables d’état. Yue and Weinan (2005) s’affranchissent de cette
problématique et proposent un systéme d’équations a ’échelle régionale tenant compte de I'interdépen-
dance entre les variables d’état locales et régionales en dehors de la zone de chevauchement. Toutefois,
afin de définir cette fonction de passage, ils se placent dans des conditions restrictives en terme de
variation spatiale du parameétre de transmissivité et de condition limite, ce qui rend ’application de
cette méthode inadaptée aux systémes naturels tel que 'interface nappe-riviére.

2.3.2 Exemple d’application aux interfaces nappe-riviére : modélisation multi-
échelle itérative basée sur des fonctions de passage

La quantification des flux s’effectuant au niveau de l'interface nappe-riviére dépend de processus
se développant a des échelles spatiales différentes. Les échanges nappe-riviére sont en effet contraints :
— par les flux régionaux alimentant la plaine alluviale ;
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— par les hétérogénéités au sein de la plaine alluviale qui permettent la répartition des flux le long

du corridor hyporhéique;

— par la géomorphologie du corridor hyporhéique qui spécifie la dynamique des échanges nappe-

riviére.

Afin de mettre en ceuvre une modélisation multi-échelle de I'interface nappe-riviére, Flipo et al.
(2014) proposent d’appliquer des fonctions de passage permettant de définir des paramétres du modéle
régional & partir des résultats de simulation du modéle local. Les fonctions de passage proposées ici ne
s’appliquent pas seulement aux variables d’état mais aussi aux paramétres du modele. Afin de prendre
en compte la "non-localité" de ce transfert de parameétres (c’est-a-dire l'influence sur 'ensemble du
modéle régional du changement de parameétres sur une zone de ce modéle), une procédure itérative est
proposée. Finalement, la méthodologie de modélisation multi-échelle établie par Flipo et al. (2014) est
une méthode hybride combinant la modélisation emboitée itérative et la mise en place de fonctions de
passage. La procédure de modélisation multi-échelle est succinctement présentée.

2.3.2.1 Caractérisation des fonctions de passage pour la modélisation multi-échelle de
I’interface nappe-riviére

TABLE 2.3 — Tableau récapitulatif des parameétres et variables permettant de caractériser les fonctions
de passage

paramétres et variables des fonctions de passage dimension

transmissivité équivalente du modéle régional

2 p—1
Teq définie & partir du modéle local (5T
Qr débit aux frontiéres a I’échelle régionale [L3. 771
u;  vitesse de Darcy a l’échelle intermédiaire [L.T~Y
H, charge du modéle régional [L]
h;  charge du modeéle intermédiaire [L]
S, frontiére de la maille régionale [L?]
V. volume de la maille régionale [L?]

Afin de réaliser & une modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére deux fonctions de
passage sont établies :

— la fonction de passage des paramétres hydrauliques de la plaine alluviale (perméabilité),

— la fonction de passage du paramétre de conductance.
La fonction de passage de la perméabilité et de la conductance vise & la définition d’une permeéabilité ou
transmissivité équivalente (Keq,Teq) et d’'un facteur de correction Fi,, & 'échelle régionale, permettant
de prendre en compte ’expression de processus locaux.

2.3.2.1.1 Fonctions de passage de la perméabilité

Afin de prendre en compte la complexité des processus locaux dans ’estimation de la fonction de
passage de la perméabilité, une expérience numérique de Darcy pour le calcul de la perméabilité équi-
valente (Durlofsky, 1990) peut étre réalisée. Pour cela, Chen et al. (2003) proposent une procédure
faisant intervenir deux maillages emboités (un maillage local et un maillage régional) afin de détermi-
ner la perméabilité du modéle régional.

La particularité de cette procédure est de faire intervenir autant de "modéles locaux" que de mailles
régionales (Fig. 2.3). Sur chacune des mailles régionales, une simulation du modéle local est realisée.
Le flux aux faces du maillage régional est calculé, la charge régionale est définie comme la moyenne
volumique des charges locales (calculées sur la zone de calcul de la perméabilité équivalente Fig. 2.3) et
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FIGURE 2.3 — Procédé de changement d’échelle de la perméabilité, prenant en compte les écoulements
locaux d’aprés Chen et al. (2003) .
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Q Flux régional défini a partir des
vitesses locales

FIGURE 2.4 — Fonction de passage de la transimissivité appliquée dans la modélisation multi-échelle.

la perméabilité équivalente est définie selon la loi de Darcy. Un procédé itératif visant a faire converger
la, perméabilité équivalente est réalisé. Cette méthode permet de prendre en compte les écoulements
locaux dans la définition de la perméabilité équivalente (Chen and Durlofsky, 2006). Toutefois, la forte
contrainte apportée par les résultats régionaux sur la définition de la perméabilité équivalente peut af-
fecter la reproduction des caractéristiques locales par le modeéle régional (Kippe et al., 2008; Engquist
et al., 2007; Durlofsky, 1990).

Cette méthode de définition de la perméabilité équivalente a été adaptée et intégrée dans la procé-
dure de modélisation multi-échelle. Dans le cadre de la modélisation multi-échelle, les conditions limites
du modeéle régional sont repoussées aux limites du modéle local. L’écoulement est simulé & 1’échelle
locale. Ensuite, la charge régionale est calculée comme la moyenne volumique des charges locales, les
flux régionaux comme la somme des flux locaux aux frontiéres du maillage régional (Fig 2.4).

Une fois la charge régionale et les flux régionaux définis, connaissant les variables locales, la trans-
missivité équivalente peut étre calculée suivant la loi de Darcy :

fS'r‘ U; dsS

Ty = <
L f hidv

(2.12)

11 est & noter que ce calcul de la transmissivité équivalente fait intervenir deux fonctions de passage
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de variables d’état du systéme : une fonction de passage est appliquée sur le flux et une fonction de
passage est appliquée sur la charge (Fig. 2.4).

2.3.2.1.2 Fonctions de passage du modéle de conductance
Comme évoqué précédemment, le paramétre de conductance est fortement dépendant du support de
modélisation (sect. 2.2.3.1, p. 18). La quantification des échanges nappe-riviére varie fortement avec
Iéchelle de modélisation (Mehl and Hill, 2010). Cette variation peut s’expliquer par :
— la simplification de la représentation des écoulements dans le champ proche de la riviére avec
la diminution de la résolution du modéle (Rushton, 2007),
— la modification de la valeur de la charge en aquifére et en riviére en fonction de 1’échelle de
modélisation (Vermeulen et al., 2006).
Afin de définir la fonction de passage du paramétre de conductance, 'ensemble de ces facteurs est a
considérer.

La conductance est exprimée a I’échelle régionale en fonction de la perméabilité horizontale et de
la différence de charge entre la riviére et I'aquifére (Eq. 2.3). La fonction de passage de la perméabilité,
permet de calculer une perméabilité horizontale équivalente (& 1’échelle régionale) reproduisant de
maniére adéquate les écoulements locaux proche riviére. Ce changement d’échelle de la perméabilité
établit ainsi un cadre favorable pour ’expression d’un terme de conductance & 1’échelle régionale
permettant de reproduire les dynamiques locales.

D’autre part, la différence de charges entre la riviére et I'aquifére intervient dans le calcul des
échanges nappe-riviére. Or, la valeur de charge calculée par un modéle dépend aussi du support de
simulation (voir sect 2.2.3.3, p. 19). Ce défaut de représentativité de la charge calculée peut entrainer
des erreurs importantes sur l'estimation des échanges nappe-riviére par un modéle régional (Vermeulen
et al., 2006). Cette dépendance du calcul de la charge au support de modélisation peut étre prise en
compte dans le calcul de la conductance par 'expression de la charge régionale en fonction des charges
calculées a une échelle plus fine. La charge régionale (H,) peut ainsi étre estimée :

1
= [ hav (2.13)
Vi

Ve

De plus, afin de prendre en compte la simplification de la représentation des processus physiques
relative & 1’échelle de modélisation, un facteur de correction est appliqué au terme de conductance
(Eq. 2.3 et Eq. 2.4) aux échelles régionale et intermédiaire. Si I’expression de ce facteur de correction
peut étre définie & ’échelle intermédiaire en fonction de paramétres de la zone hyporhéique, & ’échelle
régionale, I'estimation de ce facteur de correction reste floue (Pryet et al., 2015).

Ainsi, une fonction de passage est appliquée afin de définir ce facteur de correction a I’échelle
régionale. Cette fonction prend en considération les résultats du modeéle raffiné (estimation des échanges
nappe-riviére, charge, flux). La fonction de passage du terme de conductance permettant de caractériser
le facteur de correction & ’échelle régionale est définie de la maniére suivante :

‘[.lr'i'v Qenr(x) dx
Keg x W x (H, — Hyipy)

Fror = (2.14)

avec C' = For X Keg x W (Eq. 2.3), H, telle que définie par I’équation 2.13 et K, telle que définie par
I’équation 2.12

Cette expression du facteur de correction & I’échelle régionale intégre a la fois I’expression des flux
définis par le modéle raffiné via K., ainsi que 'erreur due & l’estimation de la charge régionale H,.
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FIGURE 2.5 — Schéma conceptuel de la structure emboitée de l'interface nappe-riviére et des flux
Palimentant (1,2,3), associé aux étapes de modélisation multi-échelle permettant leurs représentations
(A,B,C)

2.3.2.2 Procédure itérative de modélisation multi-échelle de 1’échelle intermédiaire a
régionale

Les fonctions de passage proposées permettent de définir les paramétres régionaux d’un modéle
d’hydrosystéme reproduisant les dynamiques précisées par le modéle intermédiaire. Ces procédures
sont introduites dans un algorithme itératif permettant d’emboiter les deux modéles de résolutions
différentes (Fig. 2.5).

Dans un premier temps, le paramétre de conductance & 1’échelle intermédiaire est défini (Fig. 2.5
étape A). On peut se rapporter pour cela aux formulations analytiques proposées Tab. 2.2. Le procédé
itératif débute par une simulation du modéle régional. Cette simulation permet de déterminer les
conditions limites de flux a appliquer au modéle intermédiaire (Fig. 2.5 étape B). Les charges, flux et
débits échangés entre la nappe et la riviére, sont aussi calculés a 1’échelle régionale.

Le modéle intermédiaire est ensuite simulé, les charges ainsi que les flux et les échanges nappe-
riviere sont définis & ’échelle intermédiaire sur la zone d’intérét. Les transmissivités et les facteurs
de correction de la conductance & ’échelle régionale, sont calculés suivant les fonctions de passage
précédemment établies (Fig. 2.5 étape C). Une nouvelle simulation régionale est alors lancée.
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Ce procédé est itérativement reconduit, jusqu’a ce que le modele intermédiaire et le modeéle régional
fournissent une estimation similaire des échanges nappe-riviére. Lorsque cet état du systéme est atteint,
les deux modéles définissent les méme apports souterrains ainsi que les méme échanges. La conservation
de la masse entre les deux modéles, au niveau de l'interface nappe-riviére, est donc assurée. Bien que
cet algorithme itératif, basé sur des fonctions de passage, semble permettre de mettre en ceuvre une
modélisation emboitée de I'interface nappe-riviére, la convergence de cette procédure n’a pas été testée.
Or, compte tenu de 'expression des fonctions de passage de la perméabilité et du facteur de correction,
la stabilité de la valeur de la perméabilité équivalente et du facteur de correction au cours du processus
itératif et, au cours du temps, n’est pas assurée. En effet, I’évolution de la charge moyenne définie a
partir de données locales sur un élément de calcul régional n’est pas forcément liée & 1’évolution du flux
aux frontiéres de cet élément de calcul (Fig. 2.4). Par exemple, des écoulements préférentiels exprimés
a D’échelle intermédiaire peuvent engendrer une modification de flux importante aux frontiéres d’un
élément de calcul, sans toutefois modifier de maniére conséquente la charge moyenne calculée sur le
volume de cet élément. La convergence de cet algorithme de modélisation multi-échelle n’étant pas
assurée, il n’a pas été appliqué a la modélisation multi-échelle de '’hydrosystéme Seine.

2.4 Stratégie adoptée pour I’hydrosystéme Seine

2.4.1 Stratégie de modélisation

La stratégie de modélisation, adoptée pour I’hydrosystéme Seine, vise & prendre en compte la
dimension multi-échelle de 'interface nappe-riviére. Elle s’appuie pour cela sur la modélisation de
I’hydrosystéme a I’échelle régionale, et sur la modélisation plus fine de zones d’intérét sur le bassin.
Elle permet ainsi de répondre & deux problématiques :

— intégrer 'expression de processus définis & I’échelle intermédiaire dans une modélisation régio-

nale. La mise en place de cette stratégie est effectuée sur la plaine alluviale de la Bassée.

— estimer les échanges nappe-riviére sur I’ensemble du réseau hydrographique de I’hydrosystéme.

Les modélisations multi-échelle, mises en ceuvre afin de répondre & ces problématiques, sont établies
suivant deux procédures distinctes.

2.4.1.1 Meéthodologies de modélisation multi-échelle sur la plaine alluviale de la Bassée

La modélisation appliquée a la plaine alluviale de la Bassée (chap. 5 p.96) utilise deux modéles : un
modeéle intermédiaire permettant une représentation raffinée de la plaine alluviale ainsi que I’expression
du corridor hyporhéique, et un modele régional capable de caractériser les flux souterrains de grande
ampleur convergeant vers la plaine alluviale. Afin d’intégrer les processus définis & ’échelle intermédiaire
dans une modélisation a 1’échelle régionale, une procédure de modélisation multi-échelle simplifiée est
mise en place. Cette procédure s’appuie sur une modélisation multi-échelle basée sur des fonctions de
passage. Les fonctions de passage sont appliquées aux parameétres de conductance et & la perméabilité.
La modélisation multi-échelle mise en ceuvre est dite "simplifiée" car les fonctions de passage des
parameétres hydrodynamiques de 1’échelle intermédiaire & 1’échelle régionale sont supposées constantes
et connues. Ainsi, la fonction de passage du facteur de correction est définie suivant la table 2.2 (p. 22).
Concernant la fonction de passage de la perméabilité qui permet de définir la perméabilité équivalente
a I’échelle régionale, une méthodologie simplifiée est adoptée.

2.4.1.1.1 Fonction de passage simplifiée de la perméabilité

On distingue trois techniques de calcul de la perméabilité équivalente : les techniques déterministes,
heuristiques et stochastiques (Renard (1997) repris par Fleckenstein and Fogg (2008)). Les méthodes
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TABLE 2.4 — Tableau récapitulatif des paramétres et variables

parameétres et variables des fonctions de passage dimension
i opérateur moyenne harmonique [-]
La opérateur moyenne arithmétique [-]
I5; rapport d’anisotropie du milieu [-]
cow - borne maximale de I'inégalité de le Loc’h (1987) |-]
citt  borne minimale de I'inégalité de le Loc’h (1987) -]

déterministes supposent un milieu local parfaitement déterminé. Les méthodes stochastiques intro-
duisent des incertitudes dans la définition du milieu. Les méthodes heuristiques tentent de définir des
formulations pouvant étre mises en ceuvre rapidement et permettant de calculer des valeurs plausibles
de perméabilités équivalentes. Dans chacun de ces groupes, des solutions numériques et analytiques
peuvent étre utilisées et les méthodes peuvent étre locales (les propriétés régionales dépendent alors
uniquement des propriétés locales internes) ou non locales (les propriétés externes sont aussi prises en
compte comme dans Fleckenstein and Fogg (2008)).

Les formulations heuristiques de la perméabilité équivalente se basent sur la combinaison de bornes
de la perméabilité équivalente réelle. On distingue plusieurs méthodes de détermination des bornes de
la permeéabilité équivalente. Parmi celles-ci, les bornes de Wiener (1912) et les bornes de Cardwel and
Parson (1945) sont identifiées.

Plus récemment, le Loc’h (1987), repris par Renard et al. (2000), propose un algorithme itératif
permettant de définir de nouvelles bornes de la perméabilité équivalente. Ce procédé se rapproche de
celui de Cardwel and Parson (1945) mais fournit des bornes plus restreintes (Renard et al., 2000). Pour
cela, les mailles de la grille fine sont agrégées deux a deux (Fig. 2.6). Si les mailles sont en série par
rapport & la direction de ’écoulement, la moyenne harmonique des perméabilités k; et k;1 des deux
mailles fines sélectionnées est affectée au support de renormalisation. Sinon la moyenne arithmétique
de ces deux perméabilités locales y est affectée.

Ces procédés permettent de définir les bornes de la perméabilité équivalente réelle. Une fois les
bornes de la perméabilité équivalente définies, les procédés heuristiques définissent une valeur plausible
de la perméabilité équivalente, par combinaison des bornes obtenues. Ces procédés permettent d’obtenir
une valeur de perméabilité unique sur le support de maillage final.

Renard (1997) propose une combinaison des bornes de le Loc’h (1987) permettant de définir la
perméabilité équivalente de milieux anisotropes. Cette anisotropie peut étre due soit & une stratification
du champ de perméabilité initial, soit & une anisotropie de la perméabilité locale, ou a une différence
de géométrie des mailles. Pour cela il propose la formule suivante :

KM = (e )Y (e )1—“/u € (z,y,2) (2.15)

max min

avec v exprimé en fonction des rapports d’anisotropie du milieu 5.

Les valeurs de transmissivités équivalentes ainsi définies sont dépendantes du support. En effet,
en milieu fortement hétérogéne, plus le maillage de destination est grossier, plus la transmissivité
équivalente globale du milieu (perméabilité équivalente de 'ensemble du champ), obtenue par une
méthode heuristique, est élevée (Fleckenstein and Fogg, 2008). Une fonction de correction peut étre
appliquée, afin d’obtenir une transmissivité équivalente globale constante en fonction du support. Cette
fonction doit étre définie empiriquement (Fleckenstein and Fogg, 2008). D’autre part, les méthodes
heuristiques ne permettent pas de prendre en compte les écoulements préférentiels dans un milieu
hétérogene (Fleckenstein and Fogg, 2008).
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Toutefois, ces méthodes présentent ’avantage de caractériser une valeur unique et constante de
la perméablité prenant en compte les propriétés locales. La fonction de passage de la transmissivité
définie par Renard (1997) a été appliquée dans le cadre de la modélisation multi-échelle de la plaine
alluviale de la Bassée (chap. 5, p.96).

2.4.1.2 Quantification des échanges nappe-riviére sur ’ensemble du réseau hydrogra-
phique du bassin

Afin de quantifier les échanges nappe-riviére de maniére adéquate, les flux régionaux alimentant
Iinterface nappe-riviére sont de premiére importance. Pour les estimer au mieux, il est souvent préfé-
rable de raffiner le maillage souterrain régional & la proximité du réseau hydrographique, de maniére
proportionnelle a la dimension du systéme fluviatile (Flipo et al., 2014). Toutefois, I’établissement d’un
modéle de dimension régionale & un niveau de discrétisation suffisant pour représenter de maniére adé-
quate les flux souterrains convergeant vers ’ensemble des interfaces nappe-riviére peut engendrer une
augmentation importante du nombre d’éléments de calcul. Par exemple la discrétisation du modéle de
I’hydrosystéme Seine de 800m & 50m & proximité du réseau hydrographique, génére un modéle couplé
de 1 008 818 éléments de calcul répartis en :

— 790 620 éléments de calcul des écoulements souterrains,

— 182 828 éléments de calcul des écoulements en riviére,

— 10 829 éléments de calcul du bilan hydrique de surface

— 24 541 éléments de calcul en zone non saturée.

Ainsi, afin de réduire la puissance de calcul nécessaire a la quantification des échanges nappe-riviére
sur I’ensemble du réseau hydrographique de ’hydrosystéme, une stratégie de modélisation multi-échelle
est adoptée. Cette modélisation s’appuie sur un modéle régional, permettant la quantification des
échanges nappe-riviére sur le réseau hydrographique principal de I'hydrosystéme et sur 5 modéles
raffinés permettant de représenter les échanges nappe-riviére sur le réseau secondaire du bassin. L’em-
boitement des modéles raffinés au sein le modéle régional est assurée par la mise en place de conditions
limites cohérentes entre les modéles :

— la géométrie des modéles raffinés assure un flux nul & leurs limites,

31



— la mise en place d’un bilan hydrique de surface unique quelle que soit I’échelle de modélisation
assure la cohérence de la recharge entre les différents modéles raffinés et le modéle régional.
Ces deux stratégies de modélisation multi-échelle mises en place sur ’hydrosystéme Seine per-
mettent ainsi d’ameéliorer la représentation des flux au sein de l'interface nappe-riviére régional de la
Bassée et de quantifier les échanges nappe-riviére sur l’ensemble du réseau hydrographique du bassin
de la Seine.

2.4.2 CAWAQS2.0 un outil de modélisation des hydrosystémes compatible avec
le concept d’interface emboitée

La modélisation multi-échelle appliquée a I’hydrosystéme de la Seine s’appuie sur une plateforme
de modélisation (CAWAQS2.0) facilitant la prise en compte de la structure emboitée de linterface
nappe-riviére (Fig. 2.7).

2.4.2.1 Structure de la plateforme de modélisation

Cawaqs2.0 est une plateforme de modélisation d’hydrosystémes régionaux. Afin de modéliser les
hydrosystémes de large ampleur, un compromis entre représentation physique des phénomeénes et para-
métrisation parcimonieuse du modéle doit étre trouvé. Cette nouvelle plate-forme s’inspire largement
de l'outil historique de modélisation MODCOU conceptualisé¢ par de Marsily et al. (1978) et Ledoux
(1980), mais differe dans sa structure, en particulier du compartiment de surface, afin de prendre en
compte le concept d’échelles emboitées. La plate-forme de modélisation permet de simuler I’ensemble
des flux au sein de ’hydrosystéme. Elle est divisée en trois compartiments : surface, zone non satu-
rée et zone saturée communiquant entre eux via des interfaces. Afin de conceptualiser des systémes
complexes, la structure initiale de MODCOU a été modularisée puis recouplée selon les concepts de
CAWAQS (Flipo, 2005). Cette démarche aboutit a la mise en place de la plateforme de modélisation
CAWAQS2.0 via la combinaison des librairies suivantes :

- Libfp (Fig.2.7A) qui calcule le bilan hydrique de surface au pas de temps journalier. Cette li-
brairie permet de calculer I’évapotranspiration réelle, d’évaluer le stock d’eau dans le sol, de
caractériser l'infiltration et le ruissellement & partir de données de précipitation et d’évapotrans-
piration potentielle. Le ruissellement est transféré jusqu’au réseau hydrographique de maniére
directe. Pour cela, le maillage de surface, support du transfert d’eau de surface correspond a
celui de bassins versants unitaires dont le temps de transfert est inférieur au pas de temps jour-
nalier. Cette discrétisation permet de négliger le retard entre la génération du ruissellement et
le transfert en riviére.

- Libhyd (Fig.2.7B) simule les écoulements en riviére selon la méthode de routage hydrologique
de Muskingum (Cunge, 1969). Les apports latéraux des écoulements de surface sont répartis de
maniére homogéne le long du réseau hydrographique. La hauteur d’eau en riviére est calculée a
chaque élément riviére en fonction du débit simulé suivant I’équation de Manning-Strickler.

- Libnsat (Fig.2.7C) transfére verticalement, dans la zone non saturée, les flux d’eau infiltrés
calculés par le module de surface. Le transfert vertical est conceptualisé par une succession de
réservoirs, de hauteur et de coefficients de vidange renseignés par 'utilisateur. Cette concep-
tualisation introduit un retard des flux d’eau s’infiltrant a la surface.

- Libaq (Fig.2.7D) simule les charges piézométriques d’un systéme aquifére multi-couches par la
résolution de I’équation de diffusivité en pseudo-3D. L’équation est résolue grace a un schéma
en différences finies en semi-implicite sur un maillage gigogne.

La communication entre les librairies est garantie par une librairie annexe libspa qui assure la
connexion spatiale entre les compartiments.

32



A SURFACE
modele a réservoir
> RIVIERE
Schema de N
B Muskingum Ve
Formule de Manning- 1 ) CAWAQS2.0
Strickler M KLLI0S
¥ E
ECHANGES NAPPE-RIVIERE
g ‘
2 ZONE NON SATUREE
§ c casquade de Nash o \
3 H. L
d o N

Qenr = max(C x AH, Qpim)
\

ZONE SATUREE
equation de diffusivité
o(Tr(3) | o(Ty(3)  on

o dy :SEJrQ

FIGURE 2.7 — Schéma du fonctionnement de la plate-forme de modélisation des hydrosystémes CA-
WAQS2.0

La plate-forme de modélisation CAWAQS2.0 couple ces librairies. Cette technologie de développe-
ment en librairies, rend la plateforme CAWAQS2.0 extrémement modulable. En effet, chaque compar-
timent est activable en fonction des besoins de 'utilisateur. Ainsi, I’activation de la librairie de calcul
du bilan hydrique de surface et de transfert en riviére permet la simulation des écoulements de surface
strictement. L’activation du module souterrain permet la modélisation hydrogéologique de systémes
multi-couches, et 'activation de I'ensemble des librairies permet la simulation des processus de I'hy-
drosystéme. D’autre part, cette construction en librairies indépendantes donne a la plate-forme une
capacité d’évolution importante. Par exemple, a terme, les écoulements dans le réseau hydrographique
pourront étre simulés par résolution du schéma de Muskingum, ou par la résolution des équations de
Saint Venant selon le choix de I'utilisateur.

La plateforme de modélisation CAWAQS2.0 en tant que telle, gére le couplage des écoulements au
sein de ’hydrosystéme et en particulier les échanges nappe-riviére (Fig. 2.7E). Les échanges nappe-
riviére sont simulés par un modéle de conductance. Afin de prendre en compte les états de déconnexion
du systéme, un débit limite d’infiltration (Qp;p,) est introduit. En effet, Brunner et al. (2009) définissent
la déconnexion par un état de pression nulle & la base du lit de la riviere. Cet état induit un débit
d’infiltration constant indépendant du gradient hydraulique entre la zone saturée et la riviére. Afin de
quantifier les échanges nappe-riviére, une boucle de Picart est mise en place. Cette procédure itérative
permet de conserver le schéma semi-implicite pour le calcul des flux échangés entre le réseau hydro-
graphique et le systéme aquifére tout en assurant la prise en compte du débit limite et ’asséchement
du réseau hydrographique.
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2.4.2.2 Parameétrisation des modules de simulation

La modélisation numérique est un outil important, voire indispensable afin de procéder a la gestion
intégrée de la ressource en eau. Toutefois, la validité des résultats obtenus dépend essentiellement de
la paramétrisation du modele simulé. Un état des lieux des parameétres nécessaires a la modélisation
d’hydrosystéme avec la plateforme de modélisation CAWAQS2.0 est réalisé.

2.4.2.2.1 Paramétrisation de libaq

La partie souterraine du modéle couplé simulé par la librairie libag est un modéle Pseudo 3D. Les
écoulements horizontaux au sein des couches aquiféres sont simulés par résolution de I’équation de
diffusivité en deux dimensions :

O(Tx(2h)) . A(Ty(5;)) _ $Oh

o 3 o 1@ (2.16)

avec Tz le paramétre de transmissivité selon la direction X [m2.s71], T'y le paramétre de transmissivité
selon la direction Y [m%.s71], h la charge hydraulique [m], S le coefficient d’emmagasinement [-] et Q
le débit au limites [m? s™1].

La résolution de cette équation nécessite donc la définition de deux parameétres a chaque élément
de simulation : le tenseur de transmissivité T et le coefficient d’emmagasinement S. D’autre part, les
échanges verticaux a travers les formations semi-perméables séparant les couches aquiféres sont estimés
par un modeéle de drainance?®. La valeur de la drainance représente I’éponte séparant deux formations

aquiféres. Elle peut étre définie de la maniére suivante :
D = (kep/ecp) xS (2.17)

avec D le paramétre de drainance [m?.s71], kep [m.s™!] la perméabilité verticale de 'éponte, e, [m]
I’épaisseur de 1’éponte considérée et S [m?] la surface de 1’élément de calcul.

Lorsque aucune éponte n’est observée, la conductance est définie comme la transmissivité de passage
entre deux éléments verticaux. Si ’élément de calcul se trouve a la surface ou en connexion avec une
riviére, ’élément est automatiquement de type condition limite de Cauchy, une conductance doit étre
définie correspondant a la capacité d’échange entre la surface et le souterrain. Ce terme de conductance
peut étre défini comme vu précédemment (sous section 2.2.3 page 16) .

Ainsi, un troisiéme paramétre est nécessaire afin de déterminer les échanges verticaux entre couches
et entre la surface et le souterrain : le terme de conductance ou de drainance ou encore le coefficient
d’anisotropie afin de définir la perméabilité verticale si aucune éponte n’est définie. Par défaut, le co-
efficient d’anisotropie est de 0.1.

2.4.2.2.2 Paramétrisation de libfp
Le bilan hydrique de surface, établi par la librairie libfp, permet de quantifier les volumes d’eau

infiltrés et ruisselés & partir de données de précipitations. Le modéle conceptuel géré par libfp nécessite
la, définition de 7 paramétres :

— la capacité au champ minimale (DCRT) [mm],

— la capacité au champ moyenne (CRT) [mm],

— la capacité d’infiltration des sols (FN) [mm)],

— la saturation maximale des sols (CQRM) [mm],

3. Le parameétre de drainance est identifiable au paramétre de conductance
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— le coefficient de récession du flux hypodermique (CQR) [d~!].

— parameétre d’infiltration maximale (CQIM) [mm],

— le coefficient de récession du flux vers la zns (CQI) [d1].
Les paramétres CQIM et CQI permettent d’introduire un retard sur Uinfiltration en absence de dé-
finition explicite de la zone non saturée. Ces deux paramétres, bien qu’exprimés dans le modéle ne
sont pas actifs pour la modélisation couplée. Une méthodologie d’estimation des paramétres du modéle
de surface est présentée au chapitre 4, p. 63. Cette procédure est appliquée au modeéle conceptuel de
calcul du bilan hydrique mis en place dans libfp et permet la définition des 5 parameétres actifs en
modeélisation couplée sur chaque unité de calcul du bilan hydrique. Le modéle conceptuel est présenté
plus en détail, section 4.4.1, p. 75.

2.4.2.2.3 Paramétrisation de libnsat

Le module de simulation des flux en zone non saturée (ZNS), permet de caractériser le transfert d’eau
au sein de la ZNS. Ce module permet de faire le lien entre le module de résolution du bilan hydrique
et le module de transfert en aquifére. Le transfert en zone non-saturée est conceptualisé par une suite
de n réservoirs positionnés en série. L’eau sortant d’un réservoir est transférée vers le second réservoir
et ainsi de suite. I’eau sortant du n®™ réservoir constitue la recharge alimentant la zone aquifére (Fig.
2.8). Ce modeéle conceptuel modifie la dynamique d’infiltration par rapport au débit infiltré défini par
la résolution du bilan hydrique. 11 est aussi possible de définir une condition initiale des réservoirs de
la zone non saturée.

Ce modeéle conceptuel simple nécessite 4 parameétres : le débit spécifique de sortie de réservoir, la

hauteur, le nombre de réservoirs et le volume d’eau résiduel stockeé.

2.4.2.2.4 Paramétrisation de libhyd
Sur I’ensemble des éléments de calcul, & chaque pas de temps, le schéma de Muskingum est résolu
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afin de déterminer le débit en riviére. Il s’écrit de la maniére suivante :

V(t) = k[aQin(t) + (1 — @) Qou(t)] (2.18)

avec V [L?] le stock d’eau dans I'élément de calcul, k [T le temps de concentration sur 1’élément
de calcul, « [-] un paramétre de pondération, Qo [L3.T7!] le débit & la sortie de I’élément de calcul
et Qin [L2. T~ le débit a I'entrée de I’élément de calcul.

1l a été montré récemment & ’aval du bassin de 1’Oise que le battement des niveaux d’eau en riviére
avait un effet sur la quantification des échanges nappe-riviére a I’échelle saisonniére (Saleh et al., 2012;
Flipo, 2013). Tl a donc été choisi, suivant les recommandations de Saleh et al. (2012), de modéliser les
variations du niveau d’eau en riviére a ’aide d’une formulation simplifiée de Manning-Strickler.

La formule de Manning permet de calculer la vitesse moyenne v [m s~!| d’un fluide en condition
d’écoulement uniforme dans un canal ouvert (Chow, 1959) :

v=n"'R?38'2 (2.19)

avec n le coefficient de frottement de Manning [s m~'/3], R le rayon hydraulique [m], et S [-] 1a pente
de la ligne d’énergie, qui, sous hypothése de régime uniforme, peut étre considérée égale a la pente du
lit de la riviere. Si A [m?] est la surface mouillée, 'équation (2.19) peut étre ré-écrite en débit :

Qt) = %RQBSI/QA. (2.20)

En supposant que la largeur, W, de la riviére est beaucoup plus grande que 1’épaisseur d’eau, d
[m], alors I’équation (2.20) devient :

[ Qnr) \*°
d(t)_<W(t)S(t)1/2) : (2.21)

ou la dépendance au temps a été explicitement indiquée. En premiére approximation n, W et S sont
supposeés constants. Les niveaux d’eau en riviére, h, [m|, peuvent alors étre calculés par :

he(t) = b+ d(t), (2.22)

ou b [m] est la cote du fond de la riviere donnée par 1’équation 2.21.

Afin de calculer le débit et la hauteur d’eau en riviére, trois parameétres sont nécessaires. Deux para-
meétres sont nécessaires pour la résolution du schéma de Muskingum (k et a) et un pour Uestimation de
la hauteur d’eau avec la formule de Manning Strickler (n). Le parameétre k de Muskingum caractérise
le temps de concentration de ’eau sur le bassin drainé par le troncon de riviére définissant I’élément de
calcul. Deux méthodes de calcul de ce paramétre en fonction des caractéristiques géo-morphologiques
du bassin versant et du trongon de riviére sont implémentées dans CAWAQS2.0.

La premiére méthode est basée sur 'estimation du temps de concentration d’un bassin versant
unitaire d’aprés les formules empiriques de Pasini (Pasini, 1914) et de Ventura (Quignones, 1968),
définies par ’étude du temps de concentration de bassins unitaires agricoles. Le temps de concentration
(T,) sur un bassin versant unitaire selon la formule de Pasini est :

1

Tfas = Fpas ' (Lri'u . Abv)g) . 1_0'5 (223)

avec, Fpas [T.L7Y le facteur de Pasini (Fpqs = 3888 s.km ™! Pasini (1914)), L, [L] la longueur de la
riviére sur le bassin versant amont drainé par le bief, Ay, [L?] I'aire du bassin versant et I [-] la pente
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moyenne du bassin versant.

Le temps de concentration sur un bassin versant unitaire selon la formule de Ventura est :
A
TE" = Foen - ()" (2.24)
avec, Fyen [T.L71] le facteur de Ventura (F,e, = 4578 s.km ™! Pasini (1914)), Ay, [L?] laire du bassin
versant amont drainé par l’exutoire du bief et I -] la pente moyenne du bassin versant.

Le temps de concentration sur le bassin unitaire est ensuite défini comme la moyenne géométrique
des temps de concentration définis selon la formule de Ventura et de Pasini (T, = \/T¢"" - Tven).
Finalement, le paramétre k de Muskingum sur le troncon est défini de la maniére suivante :

ltronon
k=T, 2.2
Lriv ( 5)

avec lironon |L] la longueur du trongon correspondant a I’élément de calcul du débit en riviére, Ly,
[L] la longueur totale de la riviere. Ces formules ont été mises en place sur des types de sols et
des conditions atmosphériques particuliéres (Da Silva et al., 2008). Afin de prendre en compte les
particularités atmosphériques et pédologiques du bassin étudié, un terme de correction est intégré. Ce
terme de correction permet de prendre en compte un temps de concentration total (T}.¢) sur le bassin
rentré par 'utilisateur.

kcor =k * Teor (226)

Tior

aveC Tyor = xR >, ki la somme des temps de concentration le long du réseau et kg, le parameétre
de Muskingum corrigé.

La validité de ces formules empiriques peut étre remise en question sur les bassins fortement ur-
banisés (Da Silva et al., 2008). Dans le cas de bassins fortement urbanisés comme celui de la Seine,
une autre méthodologie peut étre adoptée. Cette méthodologie est basée sur ’estimation de 'index de
temps de transfert relatif Iy,.(i) entre le trongon i et le troncon a 'aval ig4s (Golaz-Cavazzi, 1999; Flipo
et al., 2012). Cet index est calculé de la maniére suivante :

I (i) = d (2.27)

EGEGI

avec, dl [L] la distance entre les deux centres de trongon de riviére, z(i) [L] laltitude du centre du
trongon de riviére i, Spa (i) [L?] I'aire cumulée du bassin d’alimentation du trongon i et 3 un paramétre
de calibration ici 8 = 0.25 (Korkmaz, 2007). Un temps de transfert relatif jusqu’a 'exutoire du bassin

Lir_soutier €St ensuite calculé :
outlet

Itr i—outlet — Z [tr(k) (228)
k=1
Le temps de transfert Ij,_.ouer €st ensuite utilisé afin de distribuer la valeur du coefficient k de
Muskingum. Le parametre est calculé de la maniére suivante :

k(i) = I, zﬁoutlet[trmir ias—routlet T, (2.29)
avec Iy, Uindex de temps de transfert relatif maximum sur le bassin et 7, |T] le temps de concen-
tration global sur le bassin.

Finalement, le paramétre k de Muskingum pouvant étre estimé en fonction des caractéristiques
géo-morphologiques des bassins unitaires de I’hydrosystéme, seuls les paramétres o de Muskingum et
de rugosité de Manning sont nécessaires a la modélisation des écoulements et des hauteurs d’eau en
riviere.

La paramétrisation de CAWAQS2.0 pour le modéle de la Seine est présentée section 3.4, p. 50.
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FicUrE 2.9 — Application de la représentation emboitée des flux souterrains en fonction de la discré-
tisation du souterrain

2.4.2.3 Une plateforme adaptée a la modélisation multi-échelle

La vision emboitée des flux au sein d’un hydrosystéme, proposée dans Toth (1962) et adaptée dans
Flipo et al. (2014), est structurée par le réseau hydrographique. Afin d’adapter ce concept aux modéles
d’hydrosystémes, le réseau hydrographique est placé au centre de la structure de la plate-forme de mo-
délisation. Quelle que soit I’échelle de modélisation, le réseau hydrographique est représenté de maniére
identique. Il est constitué d’un ensemble de drains captant les eaux de surface et souterraines sur un
bassin versant unitaire. En fonction de la résolution du modéle utilisé, et de la capacité du modéle &
caractériser les flux souterrains secondaires, la connexion entre le réseau hydrographique secondaire et
les aquiféres pourra étre réalisée (Fig. 2.9). Lorsque la connexion surface/souterrain n’est pas effective,
la dimension de I’élément de calcul du réseau hydrographique est indépendante de la dimension du
maillage souterrain.

Cette structure du compartiment de surface permet de représenter ’ensemble des échelles définies
précédemment, du bassin versant unitaire a 1’échelle locale (lorsque la connexion surface/souterrain
est effective) en passant par le trongon. Pour finir, cette structuration du compartiment de surface
permet de caractériser le bilan de masse de surface sur chaque bassin versant unitaire donnant un sens
hydrologique fort & la discrétisation de ce modéle.

Cette plate-forme de modélisation compatible avec la vision emboitée au sein de ’hydrosystéme

des interfaces nappe-riviére définit un cadre conceptuel adéquat pour la modélisation multi-échelle des
échanges nappe-riviére.
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Chapitre 3

Description du bassin de la Seine et
construction du modéle

Résumé :

L’hydrosystéme Seine est ici caractérisé des points de vue géologique, hydrologique et socio-économique.
Le bassin de la Seine couvre une superficie de 76 238 km?. Il est fortement urbanisé et regroupe 30% de
la population francaise. Les principaux poles industriels sur le bassin sont situés en région parisienne.
Le bassin de la Seine est aussi trés agricole, vu que 60% de sa surface sont dévolus a la production
agricole. La concentration démographique, industrielle et agricole sur le bassin engendre une pression
sur la ressource en eau & la fois qualitative et quantitative. Les prélévements au sein de 'hydrosystéme
s’élévent & 3.1.10° m3.an~t. 30% des prélévements sont effectués dans les ressources souterraines. Cette
pression s’effectue aussi sur 'aspect qualitatif de la ressource. En 2010, la qualité d’une majorité des
masses d’eaux souterraines du bassin est qualifiée de médiocre par ’Agence de ’eau Seine Normandie.
Afin d’étudier I’évolution de la ressource en eau, un modéle de I’hydrosystéme Seine est développé.
Ce modeéle est caractérisé par un module de surface constitué de 10 829 éléments de calcul, par un
module de transfert d’eau dans le réseau hydrographique, constitué de 21 832 éléments de calcul, par
un module de transfert en zone non-saturée, constitué de 24 541 éléments et par un module de transfert
d’eau en systéme aquifére multi-couche de 72 596 éléments. 7 couches aquiféres sont différenciées dans
le modéle souterrain. Les formations alluviales, des sables de Beauce, des formations de 1’Oligocéne, de
I'Eocéne supérieur, du Paléocéne et de la Craie du Crétacé supérieur sont distinguées. Afin d’étudier
plus en détail les variations naturelles et anthropiques du cycle de 'eau au sein du bassin de la Seine,
une attention particuliére est portée aux situations hydrologiques représentatives de la période de 17
ans 1993-2010. L’état hydrologique moyen est caractérisé par un débit a lexutoire de 306 m3.s~!.
Deux périodes contrastées sont extraites du cycle climatique : 'année 1995-1996 qui est la plus séche
de la période étudiée avec un débit moyen de 186 m?.s™!, et I'année 2000-2001, qui est 'année la plus
humide observée depuis la création des barrages réservoirs en 1974. De plus, deux événements extrémes
ressortent sur la période 1993-2010. La crue du printemps 2001, dont le débit de crue a ’exutoire du
bassin est supérieur au débit de période de retour quinquennale et la période de canicule de I’été 2003,
qui a entrainé la mort de 45 000 personnes en Europe.

Matériel de référence

Ce chapitre s’appuie principalement sur Pryet et al. (2015), Labarthe et al. (2013) et Labarthe
et al. (2014).
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F1Gure 3.1 — Coupe géologique simplifiée du bassin Parisien d’aprés Gomez (2002)

3.1 Description de I’hydrosystéme Seine

Le bassin de la Seine couvre une surface de 76 238 km?. Il se développe au sein d’un des principaux
bassins sédimentaires francais, dont les dépots forment une superposition de formations aquiféres. Les
28 000 km du réseau du systéme hydrologique Seine drainent majoritairement ces dépots sédimentaires
(Fig. 3.2).

3.1.1 Structure géologique du bassin de la Seine

Le bassin de la Seine recouvre une partie du Bassin parisien. Le Bassin parisien est encadré par le
Magsif central au sud, le Massif armoricain & 'ouest, le Bassin londonien au nord et le Massif vosgien
a l'est. Ce bassin sédimentaire, dont la mise en place débute au Trias, est constitué d’un ensemble
de formations sédimentaires, sableuses, calcaires et sablo-calcaires, séparées par des formations plus
argileuses. Les formations géologiques les plus anciennes affleurent en bordure du Bassin parisien. Plus
on se déplace vers le centre du bassin, plus les formations de surface sont récentes. Cette structure an-
nulaire des formations géologiques a 'affleurement est caractéristique des grands bassins sédimentaires,
et définit une géométrie dite en "pile d’assiettes" (Fig. 3.1).

Les sols du bassin de la Seine se sont formés a partir de formations limoneuses et argileuses quater-
naires qui recouvrent les formations géologiques. Les sols sont des Loes, dépdts éoliens qui ont recouvert
les formations du bassin lors de la derniére période glaciére.

3.1.2 Hydrogéologie du bassin de la Seine

Le réseau hydrographique du bassin de la Seine draine majoritairement ['ensemble sédimentaire du
bassin Parisien. Seule la haute vallée de I'Yonne se développe au sein du massif cristallin du Morvan.
Dix formations aquiféres peuvent étre distinguées au sein de ’hydrosystéme. Du plus profond au plus
récent, on différencie :

— les formations du Lias inférieur (Sinémurien, Héttangien, Rhétien),

— les formations aquiféres du Dogger (Bathonien, Bajocien sous la formation du Callovien) dont les
formations sont exploitées au centre du bassin & des fins géothermiques, et pour 'alimentation
en eau potable en bordure est (contrefort du massif Vosgien)

— les formations aquiféres de 1I’Oxfordien

— les formations calcaires du Thitonien

— les formations sableuses de 1’Albien
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FI1GURE 3.2 — Réseau hydrographique sur la carte simplifiée des formations géologiques de 'hydrosys-
téme

— les formations crayeuses du Crétacé supérieur (Cénomanien, Sénonien), a 'affleurement sur une
majorité du bassin de la Seine

— les formations sédimentaires détritiques de ’'Eocéne moyen et du Paléocéne (Lutetien, Ypresien,
Thanétien, Montien)

— les formations de I’Eocéne supérieur (nappe de Champigny)

— les formations de I’Oligocéne (regroupant les nappes de Beauce, la formations de Brie et des
sables de Fontainebleau)

A ces formations hydrogéologiques, on peut ajouter la formation des nappes alluviales, qui se

développe le long des cours d’eau principaux du bassin.

3.1.3 Hydrologie du bassin de la Seine

Le réseau hydrographique total du bassin comprend 28 000 km de cours d’eau. Le fleuve Seine
circule, quant & lui, sur 770 km depuis le plateau de Langres jusqu’a Rouen.

On peut noter une influence de la géologie sur la densité du réseau hydrographique (Fig. 3.2). La
densité est forte sur les formations du Tertiaire du centre du bassin et sur les formations du Jurassique
et du Crétacé inférieur en bordure Est du bassin. Elle est plus faible sur la partie affleurante de la craie
du Crétacé supérieur et sur les formations de I’Oligocéne (au sud de la zone Tertiaire). La faible densité
du réseau hydrographique dans la zone ouest du bassin, peut s’expliquer par une forte infiltration des
eaux de surface due a la présence de formations karstiques (Mardhel et al., 2006).

La relative homogénéité structurale et lithologique, observable sur le bassin de la Seine, confére aux
principaux tributaires de la Seine (Aube, Marne, Oise, Yonne ...) une similarité de régime hydrologique.
Ces cours d’eau présentent des régimes hydrologiques de type pluvio-océaniques, caractérisés par des
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FiGURE 3.3 — Répartition des principaux centres urbains du bassin de la Seine

basses eaux de juillet & aott et des hautes eaux de janvier & mars.

3.2 L’hydrosystéme Seine un bassin fortement urbanisé, industriel et
agricole

3.2.1 Description socio-économique de I’hydrosystéme

I ’hydrosystéme Seine couvre une surface de 76 238 km?. Ce bassin regroupe une population d’en-
viron 20 millions d’habitants. Cette population est principalement concentrée au sein de la région
Ile-de-France (16 millions d’habitants). Les principaux centres urbains du bassin (Paris, Rouen, Le
Havre, Reims, et Chalons en Champagne) sont positionnés le long du réseau principal de la Seine (Fig.
3.3).

Les zones urbanisées couvrent une surface de 6000 km? représentant 7% de la superficie du bassin
de la Seine.

Si 'hydrosystéme Seine est un bassin particuliérement urbanisé, la production agricole y est aussi
importante. Environ 60% de la superficie du bassin de la Seine est dévolue a la production agricole.
L’agriculture joue de ce fait un réle primordial dans 'aménagement du paysage et du territoire. Le
domaine agricole a un poids économique conséquent sur le bassin. Les exploitations du bassin de la
Seine contribuent & 22% de la valeur économique agricole nationale (soit 11.5 Milliards d’euros) (AESN,
2013). La production agricole du bassin est dominée par les céréales et les oléagineux (blé et colza).
Compte tenu de la fragilité de ces cultures vis-a-vis d’adventices et des ravageurs, le bassin de la Seine
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FIGURE 3.4 — Répartition des principaux prélévements de surface sur le bassin de la Seine. Le classe-
ment des prélévements est fait selon leurs usages et les volumes prélevés.

compte parmi les régions les plus consommatrices de pesticides en France. 16 000 tonnes de pesticides
s’y sont vendus en 2011 (AESN, 2013).

Le bassin de la Seine est aussi particuliérement industrialisé : il regroupe environ un quart des
sites industriels frangais qui générent plus de 300 milliards de chiffres d’affaire. Le bassin de la Seine
concentre principalement des industries primaires d’assemblage d’équipements mécaniques, électro-
niques, de chimie, du BTP, etc. Le bassin regroupe, de plus, plus de la moitié des raffineries francaises
et une part importante des industries électrotechniques (AESN, 2013). La majorité de ces industries
sont concentrées dans la région lle de France, qui constitue le bassin d’emploi et le centre urbain

principal de ’hydrosystéme Seine.

3.2.2 Influence sur la ressource en eau

Ces concentrations démographique, industrielle, et agricole sur le bassin de la Seine génére une
pression sur la ressource en eau. Cette pression affecte & la fois quantitativement et qualitativement la

ressource.

3.2.2.1 Prélévements de la ressource

Durant 'année 2010, environ 2.8.10° m®.an~! sont prélevés au sein de ’hydrosystéme. Ces préléve-
ments sont principalement effectués dans le réseau hydrographique (60%) (Fig. 3.5) et secondairement
en aquifere (Fig. 3.4).

Environ 45% des volumes totaux prélevés dans ’hydrosystéme Seine le sont pour assurer 1’alimen-
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tation en eau potable de la population, 50% sont prélevés pour un usage industriel et environ 5% pour
lirrigation de cultures (Tab. 3.1). Les prélévements en eau de surface ont un poids considérable sur le
bilan total des prélévements, vu qu’environ 60% du volume total prélevé est directement ponctionné sur
le réseau hydrographique. Ces prélévements sont principalement réalisés pour un usage industriel (75%)
et ’alimentation en eau potable (25%) (Tab. 3.1). Parmi les usagers industriels, Electricité De France
est ’acteur principal du prélévement en eau de surface sur le bassin. Chaque année plus de 800.10% m?
sont prélevés pour le refroidissement des centrales nucléaires du bassin. Or, les prélévements industriels
induisent peu de perte pour le systéme. En effet, ils sont majoritairement réalisés pour alimenter un
systéme de refroidissement et 99% des prélévements sont redirigés vers le réseau hydrographique. En
ce qui concerne l’alimentation en eau potable, plus de 90% des eaux prélevées sont retournés au milieu
de surface via les sorties des stations d’épuration (AESN, 2013; UNESCO, 2009). Au final environ
97% des volumes prélevés en surface sont directement redistribués dans le réseau hydrographique. Dés
lors, afin d’étudier I'influence des prélévements anthropiques sur les flux de I'’hydrosystéme, seuls les
prélévements dans le systéme aquifére seront pris en compte.

Les prélévements d’eau souterraine (1.0310? m?) sont majoritairement effectués pour I’alimentation
en eau potable (80%), puis pour Uirrigation de culture (10%) et finalement pour des usages industriels
(10%) (Tab. 3.1). La répartition des forages est assez homogeéne sur le bassin de la Seine, excepté sur la
frange Est du bassin (Fig. 3.5), ot les forages sont positionnés a proximité du réseau hydrographique,
soulignant ainsi la faible capacité aquifere du sous-sol dans cette région. Les forages agricoles sont
quant a eux principalement positionnés dans la région de la Beauce, au Sud du bassin.

TABLE 3.1 — Volumes prélevés suivant le milieu (surface,souterrain hydrosystéme) et les usages (Ali-
mentation en FEau Potable : AEP, Irrigation, Industrie). La Répartition correspond & la proportion des
prélévements effectués pour les différents usages suivant les milieux

Usage Surface Souterrain  Hydrosystéme

nb. 52 4316 4368

AEP Volume tot. 4.70E+008 7.93E+008 1.26E+009
Répartition [%)] 25.00 77.29 43.46
nb. 776 4749 5525

Irrigation  Volume tot. 9.75E+006 1.23E+008  1.33 E+008
Répartition [%)] 0.52 11.99 4.57
nb. 345 1104 1449

Industrie  Volume tot. 1.40E+009 1.10E+008 1.51E-+009
Répartition |%)] 74.48 10.72 51.97

3.2.2.2 Etat qualitatif de la ressource

Dans le cadre de la DCE un état des lieux de la ressource en eau du bassin de la Seine a été
commandité par I’Agence de I’Eau Seine Normandie (AESN). Cette étude présente I'état qualitatif des
eaux de surface et des eaux souterraines (AESN, 2013).

Les eaux de surface sont affectées par une pollution chronique aux Hydrocarbures Aromatiques Po-
lycycliques (HAP). En effet, pres de 63% du réseau hydrographique présente un état chimique médiocre
di & une présence de HAP dans les eaux de surface. En dehors des HAP, I’état écologique et chimique
des eaux de surface est majoritairement en mauvais état (AESN, 2013) (Fig. 3.6). La majorité des
déclassements des eaux de surface met en cause une présence excessive de phosphore dans le milieu,
un taux d’oxygénation de ’eau trop faible ou encore la présence excessive de nitrite.
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FIGURE 3.6 — Etat global des cours d’eau 2010-2011 (avec polluants spécifiques et hors HAP) d’aprés
AESN (2013)

Concernant ’état des eaux souterraines, 77% des systémes aquiféres échantillonnés présentent un
état qualifié de médiocre par AESN (2013) (Fig. 3.7). Cette qualification est majoritairement due & une
présence en teneur excessive de produits phyto-sanitaires et métabolites associés et de nitrates dans
les eaux souterraines prélevées. Toutefois, certains systémes aquiféres sont aussi contaminés par des
polluants d’origine industrielle tels les composés organiques halogénés volatiles (COHV) ou les métaux
lourds.

3.3 Situations hydrologiques représentatives

Afin de déterminer I'influence des variations naturelles et anthropiques du cycle de I’eau sur les flux
de ’hydrosystéme, des situations hydrologiques représentatives sont déterminées pour le bassin de la
Seine. Ces situations hydrologiques sont déterminées & deux échelles temporelles : ’échelle annuelle et
I’échelle trimestrielle de ’événement hydrologique.

3.3.1 Evénements extrémes historiques

Le bassin de la Seine a connu historiquement deux événements marquant au cours du XX®me gigcle,
la crue de 1910 et 1’épisode de sécheresse de 1921.

La crue de 1910 provoqua une inondation sans précédent de la ville de Paris. La Seine atteignit
8.62m au pont d’Austerlitz et envahit une partie des rues parisiennes, inondant stations de métro et
gares de train. Cette crue provoqua a I’époque plus de 1.6 milliards d’euros de dégéts et bloqua pendant
plusieurs jours les activités économiques de la capitale.

La sécheresse de 1921 toucha quant a elle ’ensemble de I’hémisphére Nord. Elle entraina en Europe,
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FIGURE 3.7 — Etat chimique & la masse d’eau souterraine d’aprés AESN (2013)

une famine importante en Russie. Cette période de sécheresse fut la plus sévére jamais enregistrée. Un
déficit de pluviométrie de plus de 50% fut observé sur le bassin parisien par rapport a la pluviométrie
annuelle moyenne. Cette sécheresse toucha la production agricole et entraina par endroit une pénurie
d’alimentation en eau potable (Blanchard, 1922).

Afin de se prémunir d’épisodes extrémes équivalents, 4 grands réservoirs ont été construits entre les
années 1949 et 1990 en amont de la capitale. Trois de ces ouvrages sont situés en dérivation de la Seine
(mis en service en 1966), de la Marne (mis en service en 1974) et de ’Aube (mis en service en 1990)
et 1 réservoir est situé sur I’Yonne (mis en service en 1949), dans le Massif du Morvan. L’ensemble de
ces réservoirs permettent de stocker 810 millions de m? d’eau et visent & écréter les épisodes de crue
et & soutenir le débit d’étiage lors de périodes plus séches.

La mise en place de ces bassins, modifie I’hydrologie du bassin de la Seine. Afin de déterminer les
effets d’événements extrémes sur I’hydrologie du systéme Seine, une étude des cycles hydro-climatiques
du bassin est réalisée.

3.3.2 Cycles hydrologiques représentatifs

Afin de déterminer le comportement hydrologique moyen du bassin de la Seine, un cycle hydro-
climatique complet est étudié. Sur cette période de 17 ans (Flipo et al., 2012), la variation de stock dans
les compartiments de surface et souterrains de I’hydrosystéme est négligeable : la période 1993-2010
est ainsi étudiée.

L’année 1995-1996 est l’année la plus séche de la période simulée avec un débit moyen de 186
571, et correspond au quantile 10 % des débits moyens annuels dans la Seine & Paris a la station

hydrométrique d’Austerlitz (Fig. 3.8). Quant a la période 2000-2001, il s’agit de ’année la plus humide
-1

3
observée depuis la création des barrages réservoirs en 1974 (Fig. 3.8), avec un débit moyen de 550m?.s
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F1GURE 3.8 — Fréquences cumulées des débits annuels moyens a la station hydrologique d’Austerlitz.
Analyse statistique réalisée sur la période 1/8/1974 - 31/7/2011, soit un échantillon de 38 valeurs
moyennes

Sur cette période, la distribution statistique est asymétrique, avec une moyenne de 306m3.s7!, et une

médiane de 290m3.s~1.

3.3.3 Evénements hydrologiques du bassin de la Seine

La Figure 3.9 présente les débits journaliers caractérisant les différents scénarios hydrologiques a la
station de Paris Austerlitz : débit moyen (1993-2010) en vert, débits de I'année séche en rouge et de
I’année humide en bleu.

Dans le bassin de la Seine, les mois les plus secs sont en moyenne les mois de juillet aott et
septembre. La période humide moyenne s’étale quant & elle sur les mois de janvier & avril.

Durant lannée la plus humide (2000-2001), la période de crue se déroula de mi-Mars a fin Mai.
Ce fut 'une des crues les plus importantes depuis la création des barrages réservoirs sur la Seine et
I’Aube. Le débit journalier maximal lors de la crue de 2001 & la station d’Austerlitz fut le troisiéme
débit le plus important jamais enregistré (derriére le débit de crue de 1982 et de 1910). Il est supérieur
au débit de période de retour quinquennale. Cette crue du printemps 2001 est donc représentative d’un
événement exceptionnel sur le bassin.

L’année la plus séche (1995-1996), sur la période de 17 ans, présente des débits inférieurs au débit
moyen sur l'ensemble de I’année hydrologique excepté durant les mois de septembre et octobre. La
période de basse eaux s’étale sur les mois de juillet & aott. Ainsi, si ’'année hydrologique la plus séche
est 'année 1995-1996, I’événement hydrologique exceptionnel représentatif d’un épisode sec ne se dé-
roule pas durant cette année hydrologique. Afin d’étudier cette période séche, 'année 2003 peut étre
sélectionnée. En effet, I’été 2003 est caniculaire et a eu des conséquences dramatiques en Europe (déceés

48



—— dry (1995-1996)
—— humid (2000-2001)
—— mean (1993-2010)

1500

1000

débit [m®.s]

500
|
— &

I ,!"w
AL, ’W
O —

T T T T T T T T T T T T
™ ™ ™ ™ ™~ ™ ™ ™ ™~ ™ ™ b el
T 9 2 2 9 9 9 9 9 2 29
[e0] D o ~— (qV] — Al (42] < Te} © N~
o o ~— ~— ~— o o o o o o o

date

F1GURE 3.9 — Chroniques de débits journaliers pour les périodes séches et humides a la station d’Aus-
terlitz, comparées au débit moyen journalier sur la période 1993-2010
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FicUrE 3.10 — Chronique de débits journaliers de I’année 2003 comparée a la chronique journaliére
moyenne sur la période 1993-2010.

de 45000 personnes). Cette période estivale est 'une des périodes les plus chaudes jamais enregistrées
en France. Sur la période de basses eaux d’aoiit a octobre, le débit & la station d’Austerlitz fut inférieur
au débit minimal moyen sur la période 1993-2010 (Fig. 3.10).

Ainsi deux cycles représentatifs sont définis sur le bassin de la Seine : ’année hydrologique séche
1995-1996, I’année hydrologique humide 2000-2001. De plus, deux événements extrémes sont distingués :
la crue du printemps 2001 (de mi-mars & fin mai) et la période séche de I’été & l'automne 2003 (de
début aont a fin octobre). Ces périodes extrémes seront étudiées afin de caractériser la dynamique de
I’hydrosystéme dues & des variations naturelles du cycle de 1’eau.

3.4 Modéle régional de I’hydrosystéme Seine

Afin d’étudier 'influence de la pression anthropique sur le cycle de I'eaun, un modéle régional de
I’hydrosystéme Seine a été mis en place. Ce modéle est mis en ceuvre & 'aide de la plate-forme de
modélisation Cawaqs2.0 (sect. 2.4.2,p. 32). Cette plateforme regroupe et coordonne les échanges entre 4
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FI1GURE 3.11 — Répartition des principales unités de calcul du bilan hydrique sur le bassin de la Seine

différents modules permettant la simulation des flux au sein des compartiments de surface et souterrains
de I’hydrosystéme.

3.4.1 Modélisation des flux d’eau du compartiment de surface
3.4.1.1 Module de résolution du bilan hydrique de surface

Le modéle permettant le calcul de ce bilan hydrique de surface est un modéle conceptuel semi-
distribué (voir sect. 4.4.1,p. 75). La distribution des parameétres du modeéle est directement définie a
partir du croisement de bases de données pédologiques, géologiques et d’utilisation des sols. Chaque
type de sol ainsi défini constitue une unité de surface sur laquelle le bilan hydrique est calculé. Ces
unités sont appelées, par la suite, unités de calcul du bilan hydrique.

3.4.1.1.1 Distribution des unités de calcul et paramétrisation
Les unités de calcul du bilan hydrique du bassin de la Seine sont définies par croisement des bases
de données suivantes :

— la carte d’occupation des sols fournie par la base de données CORINE Land Cover de 2006 au
1/100 000;

— la carte des sols au 1/1 000 000 de I'INRA InfoSol;

— la base de données IDPR (Indice de Développement et de Persistance des Réseaux) du BRGM
de résolution 1/50 000. Cet indice est calculé par comparaison d’un réseau hydrographique
théorique, défini & partir d’un modéle numérique de terrain, avec le réseau hydrographique réel.
Ainsi, les zones de faible indice présentent une différence importante entre le réseau théorique
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et réel et sont donc potentiellement fortement ré-infiltrantes, (IDPR inférieur & 100 d’aprés
Mardhel et al. (2006)). Ces zones trés infiltrantes ont été explicitement introduites comme une
nouvelle fonction production dans I’ensemble des modéles utilisés (Fig. 3.11).

Le croisement de ces bases de données permet de distinguer 30 unités de calcul du bilan hydrique.
16 sont situées sur la partie aquifére du bassin de la Seine et 14 sont situées sur la frange Jurassique
du modéle (Fig. 3.11). Ces unités de calcul sont communes & ensemble des modéles du bassin de la
Seine. Ainsi les bilans hydriques de surface sont-ils définis de maniére identique quelle que soit 1’échelle
de simulation (au sens de l’extension du modéle selon Bloschl and Sivapalan (1995).

La répartition spatiale des unités de calcul du bilan hydrique est inégale. Les huit principales unités
de calcul recouvrent a elles seules prés de 90% de la surface de la partie aquifére du bassin de la Seine
(Fig. 3.12). Ces unités représentent respectivement (Fig. 3.11) :

— les zones agricoles sur limons (silt), soit 26.0% de la surface au sol,

— les zones agricoles sur calcaires (limestone), soit 21.6% de la surface au sol,

— les zones infiltrantes (IDPR> 100) (infilt _Area), soit 11.5% de la surface au sol,

— les zones urbanisées (city), soit 8.6% de la surface au sol,

— les zones forestiéres sur limons (silt_for), soit 7.1% de la surface au sol,

— les plaines alluviales (alluv), soit 6.6% de la surface au sol,

— les zones forestiéres sur calcaires (limestone for), soit 4.7% de la surface au sol,

— les zones agricoles sur sables (sand), soit 3.3% de la surface au sol.

Sur chacune des unités de calcul du bilan hydrique, le modéle conceptuel permet de quantifier
I’évapotranspiration réelle, ’eau stockée dans le sol, le volume d’eau infiltrée et ruisselée.

Ce modeéle nécessite 5 parameétres sur les parties du modeéle ot la zone non saturée est explicitement
définie afin d’établir le bilan hydrique de surface. La parameétrisation du module de surface est présentée
au chapitre 4 sous section 4.5.1, p. 82.

3.4.1.1.2 Initialisation

Afin d’initialiser la hauteur d’eau dans les différents réservoirs du modéle de surface, une simulation
transitoire des écoulements de surface (pour laquelle la hauteur d’eau des réservoirs est initialisée a 0)
est réalisée sur une période de 17 ans. La hauteur d’eau dans les réservoirs, obtenue en fin de simulation,
est utilisée afin d’initialiser le modéle de surface pour la simulation couplée.

3.4.1.2 Module de simulation des écoulements dans le réseau hydrographique

3.4.1.2.1 Distribution des unités de calcul et paramétrisation

L’utilisation de la formulation de Manning-Strickler nécessite de définir les paramétres morpholo-
giques (largeur de plein bord, pente de fond, cote de fond, et coefficient de frottement) du réseau
hydrographique. Les valeurs de largeur de plein bord, et de la pente longitudinale du fond sont ex-
traites de la base de données SYRAH-CE (Systéme Relationnel d’Audit de ’'Hydromorphologie des
Cours d’Eau établi par Valette and Cunillera (2010)). Cette base de données est définie sur un réseau
hydrographique obtenu & partir du réseau CARTHAGE 3.0 (IGN, 2006), qui a été simplifié, corrigé des
erreurs topologiques, ré-orienté, et découpé en troncons géomorphologiquement homogénes. La taille
des trongons, et donc la résolution des propriétés qui leur sont associées, varie entre 4 m et 43 km dans
le domaine d’étude. A chaque trongon sont associés plusieurs attributs, dont la largeur de plein bord,
mesurée a partir de photos aériennes, la pente du lit mineur, calculée pour chaque troncon & partir
du modéle numérique du terrain a la résolution de 50 m (BD ALTT 50, établi par IGN (2015)). Les
attributs définis a I’échelle des trongons SYRAH ont été transférés, de maniére automatique sous SIG,
aux éléments de calculs des flux dans le réseau hydrographique.

92



Cumulatice frequency of water balance unit surface

100 — — ——
o ]
89 5% F------ccc----- “H-H e === 4= 4 -
80 —
60 — —
>
1)
C
)
=]
O —
@
L
I
40 —
20 —
O_ (SN ) S ) SN Y S S S (SR ) SN ) SESE S ) S S ) S——
- = = = . e v =
5 2 § &2 &8 3 &8 2|8 ® & £ & & 7§ 2
s 5 ° O %5 o8| o T2 T8 g S
173 | = = @ kel > = > = o =
o = & o S 2 ©° % | g
= = -
E E 8 o © 5
£ @

Water balance unit

FIGURE 3.12 — Fréquences cumulées des surfaces des unités de calcul du bilan hydrique
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FI1GURE 3.13 — Réseau hydrographique simulé. On peut distinguer le réseau hydrographique principal
sur la zone aquifére, sur lequel les échanges nappe-riviére sont calculés (rouge), le réseau hydrographique
secondaire sur la zone aquifére (bleu) et le réseau hydrographique sur la zone non aquifére (noir)

Les écoulements sont définis sur ’ensemble du réseau hydrographique du bassin de la Seine. Plus
de 28 000 km de réseau sont ainsi simulés (Fig. 3.13).

On peut différencier trois groupes sur le réseau hydrographique : le réseau hydrographique principal
sur la zone aquifére (4500 km), le réseau secondaire sur la zone aquifére (14000 km) et le réseau
hydrographique sur la zone non aquifére (9500 km). Ces groupes se distinguent par leurs modalités de
calcul des apports latéraux au réseau. Sur la zone non aquifére, comme aucun aquifére n’est simulé,
les apports latéraux au réseau hydrographique sont calculés comme la somme des débits infiltrés et
ruisselés définis par le module de surface. Dans la zone aquifére, les échanges nappe-riviére sont simulés
sur le réseau principal du bassin de la Seine. Sur le réseau principal, les apports latéraux sont calculés
comme la somme des débits ruisselés et des débits échangés entre la nappe et la riviére. Sur le réseau
secondaire, les apports latéraux sont calculés comme la somme des débits ruisselés définis par le module
de surface et le débit provenant d’un débordement de ’aquifére.

Afin de simuler le réseau hydrographique, 21 832 éléments de calculs sont mis en place. Trois
parameétres sont nécessaires afin de caractériser les écoulements et les hauteurs d’eau en riviére :

— le parameétre o de Musikingum,

— le parameétre k de Muskingum,

— le parameétre de rugosité Ky de Manning.

Toutefois, comme le paramétre k de Muskingum peut étre déterminé en fonction des caractéristiques
géo-morphologiques de la riviére et du bassin versant, seuls les paramétres o et n sont renseignés. Pour
le bassin de la Seine, le paramétre k de Muskingum est estimé par définition de l'index de temps de
transfert relatif (sect. 2.4.2.2.4 p. 35) avec un temps de transfert global du bassin de 17 jours (Gomez,
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2002). Le paramétre o de muskingum est fixé & 0.3 sur le bassin de la Seine (Pryet et al., 2015) et le
coefficient de rugosité de Manning est fixé a 0.03 (Saleh et al., 2011).

3.4.1.2.2 Initialisation Afin d’initialiser la hauteur d’eau et le débit en riviére, une simulation
transitoire des écoulements de surface (pour laquelle la hauteur d’eau et le débit en riviére sont initialisés
a 0) est réalisée sur une période de 17 ans. La hauteur d’eau et le débit en riviére, obtenus en fin de
simulation, sont utilisés afin d’initialiser le modéle de simulation des écoulements en riviére pour la

simulation couplée.

3.4.2 Modélisation des flux au sein du compartiment souterrain

3.4.2.1 Module de simulation des flux en zone non saturée

Le module de simulation des flux en zone non saturée (ZNS), permet de caractériser le transfert
d’eau au sein de la ZNS. Ce module permet de faire le lien entre le module de résolution du bilan
hydrique et le module de transfert en aquifére.

3.4.2.1.1 Distribution des unités de calcul et paramétrisation

Ce modele conceptuel simple nécessite 4 paramétres : le débit spécifique de sortie de réservoir, la
hauteur, le nombre de réservoirs et le volume d’eau résiduel stocké. Afin de déterminer I’épaisseur de
la zone non saturée, un état piézométrique permanent du systéme aquifére du bassin de la Seine est
comparé & la topographie. Les conditions limites du modéle permanent correspondent a la recharge
moyenne calculée sur une période de 17 ans. D’autre part, une charge fixe correspondant a la topogra-
phie (estimée a partir du MNT de 100m de résolution) est imposée au niveau du réseau hydrographique.
Les paramétres souterrains issus des travaux de Pryet et al. (2015) sont utilisés afin de simuler I’état
permanent sur le modeéle de la Seine.

La différence entre la piézométrie et la topographie détermine ’épaisseur de la zone non saturée

(Fig. 3.14).

Cette épaisseur reste constante au cours d’une simulation en régime transitoire. Sur le bassin de
la Seine, les valeurs de coefficient de vidange et le nombre de réservoirs sont déterminés en fonction
des type de sols (Gomez, 2002). Iassociation de ces deux paramétres permet de déterminer un retard
induit sur le volume d’eau infiltrée défini par le module de surface.

3.4.2.1.2 Initialisation L’état initial du stock d’eau dans la zone non saturée est obtenu par une
simulation des processus de surface et de la zone non saturée réalisée sur une période de 17 ans, pour
laquelle les hauteurs d’eau dans la zone non saturée sont initialisés a 0. Les hauteurs d’eau obtenues
en fin de simulation sont utilisées afin d’initialiser la simulation du modéle couplé.

3.4.2.2 Module de simulation des flux d’eau souterrains

3.4.2.2.1 Distribution des unités de calcul et paramétrisation

Le modéle régional souterrain du bassin de la Seine représente la structure du bassin sédimentaire
parisien. Il est constitué par une série de formations composites crayeuses et sableuses séparées par des
épontes argileuses peu perméables (Guillocheau et al., 2000). Les formations sédimentaires du bassin
se sont développées depuis le Trias, dont les formations constituent le substratum du bassin. Afin de
reproduire la structure du bassin, un modéle hydrogéologique tri-couches du bassin de Paris prenant
en compte les formations aquiféres de 1’Oligocéne, de I’'Eocéne et de la Craie a été mis en place par
Gomez (2002). Plus récemment, ce modeéle a été affiné pour la DRIEE Ile-de-France en discrétisant
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FIGURE 3.14 — Epaisseur de la zone non-saturée sur le bassin de la Seine

les formations Tertiaires (Oligocéne et Eocéne) en cing couches, ainsi qu’en prenant explicitement en
compte les pompages (Viennot, 2007). Les travaux menés au cours de cette thése ont permis la mise en
place d’une nouvelle couche dans le modéle, celle des alluvions, afin de représenter de maniére explicite
Pinterface nappe-riviére dans le modéle régional. Les formations aquiféres datées du Lias & I’Albien
alimentent de maniére négligeable les formations du crétacé supérieur (Gomez, 2002). Ces formations
du Crétacé inférieur et du Jurassique auront donc un effet non significatif sur les flux hydriques de sub-
surface et en particulier sur les échanges nappe-riviére. Les formations aquiféres du Crétacé inférieur
et du Jurassique ne sont donc pas représentées explicitement dans le modéle du bassin de la Seine.
Sur la frange jurassique du bassin parisien, seul le bilan hydrique de surface est calculé par le modéle
couplé. L’alimentation du réseau hydrographique par les formations aquiféres Jurassiques et Crétacé
inférieur est prise en compte par une paramétrisation spécifique des unités de calcul du bilan hydrique
sur la frange Jurassique (& I’est du bassin de la Seine).
Au final le modéle souterrain du bassin de la Seine est constitué de 7 couches (Fig. 3.15) :
— la couche des alluvions représentant les formations alluviales sablo-graveleuses quaternaires,
(Riss,Wurm),
— la couche des formations de Beauce, représentant les formations calcaires du Miocéne (Burdi-
galien, Aquitanien),
— la couche des formations de Brie, représentant les formations calcaires lacustres (formation de
Brie) et sableuses (Sables de Fontainebleau) de I’Oligocéne (Stampien, Sannoisien),
— la couche des formations de Champigny, représentant les formations calcaires de Champigny et
de Saint-Ouen de ’Eocéne supérieur (Ludien et Bartonien),
— la couche des formations Eocéne, représentant les formations calcaires grossiéres et des sables
de Cuisse de L’Eocéne moyen et inférieur (Lutétien,Ypresien),
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FI1GURE 3.15 — Carte géologique des formations représentées dans le modéle Seine.

— la couche des formations du Paléocéne, représentant les formations sableuses de Bracheux (Tha-

netien),

— la couche de la nappe de la Craie, représentant les formations crayeuses du Crétacé supérieur

(Sénonien, Turonien, Cénomanien).

Le systéme aquifére régional multi-couche du bassin de la Seine est représenté par 72 596 éléments
de calcul organisés en 7 couches. La résolution du modele régional varie de 3.2 * 3.2 km & 50*50m. Le
raffinement a été réalisé a proximité du réseau hydrographique principal.

La paramétrisation du modeéle souterrain est présenté en annexe C. La calibration du modéle
souterrain est abordée au chapitre 4. D’autre part, la méthodologie de définition de la géométrie de
I’aquifére alluvial sur le bassin de la Seine est décrite au chapitre 6. La géométrie des autres formations
modélisées par ce module a été définie grace aux données BRGM (Bel et al., 2012).

3.4.2.2.2 Initialisation et conditions limites

Les conditions aux limites du modéles souterrain sont de type flux nuls & la base des formations
crétacé. Les flux entre les formations aquiféres du Lias & I’Albien et les formations du Crétacé supérieur
sont négligés. Aux frontiéres Sud et Nord du modéle, au niveau de la riviére de la Somme (au Nord du
bassin) et de la Loire (au Sud du bassin), une condition de Dirichlet (potentiel imposé) est appliquée.
La charge imposée est définie & partir du MNT & 25m. Ailleurs sur ces frontiéres Sud et Nord, une
condition de flux nuls est imposée. Sur les franges Fst et Ouest du bassin une condition de flux nul est
imposée. Les échanges entre le bassin et 'océan (a 'ouest), ainsi qu’entre le bassin et les formations du
socle (a l'est) sont donc négligés. D’autre part, afin de déterminer les charges initiales pour la simulation
du modele couplé en régime transitoire, une simulation en régime permanent du modéle souterrain a
été effectuée. Pour la simulation en régime permanent, le réseau hydrographique au niveau duquel les
échanges nappe-riviére sont simulés (Fig 3.13) constitue une condition limite de charge imposée. Les
charges imposées le long du réseau hydrographique ont été déterminées a partir du MNT & 25m. De
plus, la recharge moyenne calculée a partir de la simulation du modeéle de surface sur une période de
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17 ans est appliquée sur la surface du modéle.

3.4.3 Représentation explicite des plaines alluviales

Afin d’affiner 'estimation des échanges nappe-riviére par le modéle régional, il convient de repré-
senter explicitement 'interface nappe-riviére constituée par la plaine alluviale (Flipo et al., 2014). Ceci
permet de représenter physiquement la zone de mélange et de quantifier les flux régionaux alimentant
cette zone.

3.4.3.1 Informations sur la géométrie des plaines alluviales

Tout d’abord I'extension latérale de la plaine alluviale a été définie a partir des cartes géologiques
au 1/50 000. Elle délimite ’emprise de la couche alluviale dans le modéle régional. La couche alluviale
introduite dans le modéle regroupe les formations alluviales récentes (du Wiirm) et anciennes (du Riss).
Elle a été définie uniquement sur la zone aquifére du modele (Fig. 3.15).

L’estimation de I’épaisseur de la plaine alluviale sur I’ensemble du bassin de la Seine a été réalisée
par interpolation de données observées au droit de forages dans la plaine alluviale. Cette estimation des
épaisseurs nécessite en premier lieu un recensement des forages dans la plaine alluviale. Il a été réalisé
par extraction de logs de forage provenant de la base de données du sol et du sous-sol (BSS) du BRGM
(infoterre site web). Environ 3400 forages ont été référencés dans la plaine alluviale, représentant une
densité moyenne de 1.14 forages/km?. Toutefois, la répartition des forages est inégale le long du corridor
alluvial. Environ 60 % des forages recensés se situent le long du corridor alluvial de la Seine dans la
plaine de la Bassée (Seine a I’amont de la confluence Seine-Yonne) et dans la région parisienne (Seine
entre la confluence de la Marne et de 'Oise). La densité de forage en dehors de ces zones est de 0,4
forage /km?.

Les logs de forage dits « bruts » référencent les épaisseurs et les faciés rencontrés au droit de chacun
des forages extraits. Un premier travail de reconnaissance des unités géologiques rattachées a chacune
des lithologies rencontrées a été réalisé sur le domaine de la Bassée (Deleplancque et al., 2014). De la
méme maniére, I’épaisseur des formations alluviales au droit de chaque forage a été déterminée pour
I’ensemble des plaines alluviales du bassin.

3.4.3.2 Estimation de I’épaisseur des plaines alluviales par krigeage

Les données ponctuelles ont ensuite été interpolées par krigeage (Chilés and Delfiner, 1999; Journel,
1986; Matheron, 1955) sur la surface des plaines alluviales délimitées préalablement. Le krigeage est une
méthode d’interpolation spatiale, qui permet d’obtenir une valeur estimée d’une variable aléatoire en
tout point de ’espace & partir de quelques valeurs de cette variable aléatoire. Le krigeage de ’épaisseur
des alluvions sur la zone de la Bassée est présenté dans Deleplancque et al. (2013); Labarthe et al.
(2014).

Les résultats présentés dans cette partie mettent en ceuvre une procédure d’automatisation des
fonctionnalités du package R Rgeostats. La méthode présentée permet d’étre appliquée rapidement et
de traiter un nombre de données important. Néanmoins, les incertitudes d’estimation induites par cette
méthodologie pourront étre précisées ultérieurement.Dans la suite du mémoire, I’hypothése qu’elles sont
négligeables au regard des incertitudes liées a la paramétrisation des interfaces nappe-riviére régionales
est faite.

10 unités hydrographiques (Fig. 3.16) ont été distinguées. Chaque unité est homogéne en termes
de largeur de plaine alluviale et de débit en riviére. L’interpolation a ensuite été réalisée de maniére
indépendante sur chacune des unités hydrographiques.
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FicURE 3.16 — Répartition des forages par unités hydrographiques

La résolution des systémes de krigeage a été réalisée avec le package R Rgeostats (http ://www.geosciences.mines
paristech.fr /fr /equipes/geostatistique/principaux-projets-1/rgeostats) développé au Centre de Géos-
ciences de Mines ParisTech. La mise en place du systéme de krigeage a été automatisée (Fig. 3.17).
Dans un premier temps, une grille réguliére de 100m de coté est ajustée aux données.

Une fois ce support de krigeage défini, le variogramme expérimental est calculé. La structure et la
validité du variogramme expérimental sont fortement dépendantes du pas d’espace. En effet, plus le pas
est faible, plus le variogramme posséde de points expérimentaux, mais moins la moyenne arithmétique
des valeurs est proche de I'espérance mathématique. A linverse, plus le pas est important, moins le
variogramme posséde de points expérimentaux, et moins ’ajustement du variogramme est pertinent.
Afin de trouver un compromis sur la taille du pas de calcul du variogramme expérimental, il a été fixé
a la médiane des distances minimales entre les valeurs. Cela permet d’assurer un nombre conséquent
de paires au premier pas (50 % du nombre d’observations) tout en permettant de calculer la variance
a faible distance.

Une fois le pas du variogramme déterminé, le variogramme expérimental est calculé. L’ajustement
du modéle variographique au variogramme expérimental est réalisé de maniére automatique suivant
une minimisation des moindres carrés (Desassis and Renard, 2013).

Afin de vérifier si le jeu de données est structuré et si une anisotropie en ressort, les variogrammes
directionnels dans les directions perpendiculaires & la direction principale sont aussi calculés. La direc-
tion principale de calcul du variogramme est incrémentée de 12.5° entre 0 et 45° N afin de parcourir
I’ensemble des directions. 5 modéles variographiques sont ainsi ajustés. Un modéle variographique
est ajusté au variogramme expérimental omnidirectionel et 4 modeles sont ajustés aux variogrammes
directionels.

Afin de choisir le meilleur modéle variographique parmi les 5 variogrammes ajustés, une validation
croisée des 5 modéles est réalisée (Chilés and Delfiner, 1999). La validation croisée consiste & supprimer
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hydrographique
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Epaisseur estimée des alluvions
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FiGURE 3.18 — Estimation des épaisseurs d’alluvions par zone hydrographique et épaisseur moyenne
associée au trongon

consécutivement une donnée au jeu de données observées afin d’estimer celle-ci. L’erreur d’estimation
est ensuite calculée. Le meilleur modéle est celui dont la distribution des erreurs est la plus proche
de zéro. Pour estimer la distribution des erreurs, la moyenne des erreurs d’estimation et la variance
des erreurs d’estimation sont calculées. Le modéle optimal annule la moyenne et minimise la variance.
Ainsi afin de sélectionner le modéle variographique optimal parmi les 5 variogrammes ajustés une
fonction objectif leur est attribuée. Elle est définie comme la somme des carrés de la moyenne et de
la variance des erreurs d’estimation issues de la validation croisée. Le variogramme minimisant cette
fonction objectif est sélectionné. Un modéle variographique est ainsi défini sur chaque zone traitée.

Finalement, 'estimation de ’épaisseur des alluvions permet aussi de reproduire la géométrie de
Iinterface nappe-riviére & ’échelle des aquiféres régionaux. Elle a été construite par soustraction de
Iépaisseur estimeée des alluvions en référence & un modéle numérique de terrain (Fig. 3.18), en 'occur-
rence ici le MNT IGN 25m agrégé a 100 m.

Si cette méthodologie présente un avantage certain en terme de rapidité et de nombre de données
traité, la précision de I'estimation obtenue peut étre améliorée. Cette estimation peut étre améliorée
d’une part par la définition de zones de krigeage plus homogeénes. En effet, cet algorithme d’automa-
tisation ne prend pas en compte la disposition des observations dans la plaine alluviale. Par exemple,
la zone de krigeage de I'Yonne (Fig. 3.16) aurait pu étre divisée en deux zones distinctes séparant la
plaine alluviale & ’amont principalement orientée Est-Ouest de celle & ’aval principalement orientée
Nord-Sud. Cette distinction aurait potentiellement permis & l'algorithme d’automatisation de mieux
représenter ’anisotropie géométrique de la plaine alluviale. D’autre part, 'efficacité de cet algorithme
d’automatisation est optimal uniquement si le nombre de données est suffisant et réparti de maniére
homogéne dans la plaine alluviale. Dans le cas contraire cet algorithme peut passer & coté de la struc-
ture réelle de la géométrie que nous cherchons & estimer. Pour finir, cet algorithme d’automatisation
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FI1GURE 3.19 — Champ de transmissivités de I'aquifére alluvial

pourra par la suite étre amélioré par exemple par la prise en compte des distances linéaires le long du
cours d’eau dans le calcul du variogramme expérimental. Il s’agit cependant d’une premiére estimation
robuste de I’épaisseur du corridor alluvionnaire, indispensable & la mise en oeuvre d’une modélisation
plus poussée du fonctionnement des interfaces nappe-riviére a 1’échelle régionale.

3.4.3.3 Introduction de la couche alluviale dans le modéle Seine

Une fois la, géométrie de la plaine alluviale définie, les propriétés hydrodynamiques de la plaine
alluviale ont été estimées. La méthodologie présentée dans Labarthe et al. (2014); Turko (2013) a été
appliquée. Elle consiste & réaliser un modéle équivalent simple entre la transmissivité de I'aquifére sous-
jacent précédemment calibré (Pryet et al., 2015), et la transmissivité de I’aquifére alluvial. L application
de ce modeéle équivalent implique la connaissance d’un ratio de transmissivités entre ’aquifére alluvial
et Iaquifére sous-jacent. Faute de bibliographie sur le sujet, un ratio de 2 défini sur la zone de la
Bassée a été appliqué sur I’ensemble de la couche alluviale. La transmissivité de la plaine alluviale a
été calculée de la maniére suivante :

(1 + é)Taanll

Tan = 2
aaq

(3.1)

avec : Tyq la transmissivité de 'aquifére sous-jacent, T,y la transmissivité de l'aquifére alluvial,
E,; I'épaisseur de la plaine alluviale, F,, ’épaisseur de 'aquifére sous-jacent et « le ratio entre la
transmissivité de 'aquiféere alluvial et celle de ’aquifére sous-jacent.

Le calcul équivalent de la transmissivité (Fig. 3.19) présente trois zones de forte transmissivité
(supérieure & 0.001 m2.s~!) : Ia zone de la Bassée, la zone de la Beauce (Loing amont et Essonne
amont) et la Seine aprés Paris. Sur la zone de la Beauce cette forte transmissivité est due a la faible
épaisseur de 'aquifére sous-jacent. Dans la zone de la Bassée et la zone aval de la Seine, cela est di a
une plus forte épaisseur de la plaine alluviale.
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Chapitre 4

Estimation des flux régionaux par
calibration en deux étapes

Résumé :

Comme nous ’avons vu précédemment, les échanges nappe-riviére sont en premier lieu contraints par
les flux régionaux au sein de I’hydrosystéme. Des modéles couplés simulant conjointement les processus
de surface et souterrains (voir sect. 2.2.2 p. 15 pour plus de détails) peuvent étre utilisés afin d’estimer
les flux au sein I’hydrosystéme. Toutefois, la validation de ces flux demeure problématique. En effet, les
parameétres souterrains (ou de sub-surface) dépendent des processus d’infiltration de la pluie efficace et
donc des paramétres de surface qui permettent de les caractériser. Cette dépendance peut entrainer un
probléme d’équifinalité dans 'estimation des flux au sein de ’hydrosystéme. D’autre part, aucune mé-
thodologie de calibration des modéles couplés n’a été a ce jour clairement définie. La méthode proposée
ici est une méthode en deux étapes qui simplifie et améliore notablement la méthodologie de calibration
en boucles imbriquées de Flipo et al. (2012). La premiére étape consiste a calibrer les parameétres de
surface. L’optimisation est réalisée par minimisation d’une fonction objectif multiple, & base physique
(PBMF). Cette fonction objectif est hybride, elle regroupe une moyenne de débits observés en riviére
et une chronique de débits estimés correspondant au ruissellement de surface. La minimisation de cette
fonction objectif permet, a minima, I’estimation non-biaisée de I’évapotranspiration, de la recharge et
du ruissellement sur I’hydrosystéme. Durant la seconde étape, les paramétres souterrains sont calibrés
conditionnellement & ’estimation de la recharge effectuée lors de la premiére étape. Finalement, cette
méthode de calibration des modéles d’hydrosystéme permet une définition cohérente de ’ensemble des
flux au sein de I’hydrosystéme.

Cette méthode a été appliquée au modele couplé de ’hydrosystéme Seine. Ce modéle permet de
simuler le bilan hydrique de surface, les écoulements de subsurface ainsi que les interactions entre le
compartiment de surface et le compartiment souterrain. Les paramétres optimaux obtenus via cette
méthodologie d’optimisation permettent de reproduire I’hydrologie contrastée du bassin de la Seine et
de reproduire le bilan hydrique moyen de I’hydrosystéme. La procédure en deux étapes est comparée
4 une méthode "essais-erreurs" initialement appliquée au modéle historique de I’hydrosystéme. La
comparaison illustre le probléme d’équifinalité de I’estimation des flux au sein de ’hydrosystéme ainsi
que Defficacité de la calibration en deux étapes.

Matériel de référence

Ce chapitre s’appuie sur un article soumis & Water Ressources Research une version provisoire est

fournie en annexe D.1.
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4.1 Introduction : état de I’art de la calibration de modéles d’hydro-
systémes

Les échanges nappe-riviére au sein de I’hydrosystéme sont contraints en premier lieu par les flux
régionaux convergeant vers le réseau hydrographique. Afin d’estimer ces flux, des modeéles couplés
simulant conjointement les processus de surface et les processus souterrains peuvent étre utilisés (voir
sect. 2.2.2, p. 15). Ces modéles permettent de décrire I’ensemble des flux au sein de 'hydrosystéme :
les flux souterrains, les flux de surface et les flux aux interfaces. Toutefois, la validation des résultats
fournis par ces modéles demeure problématique vu qu’a ce jour, aucune méthodologie n’a été formalisée
afin de conduire leur calibration (Flipo et al., 2012). En effet, la calibration de modeéles d’hydrosystéme
différe des calibrations de modéles hydrologiques ou hydro-géologiques. Elle différe par le nombre
de paramétres a estimer, les paramétres de l'interface nappe-riviére devant étre calibrés en plus des
parameétres de surface et souterrains traditionnellement estimés au cours de 'optimisation séparée de
modéles hydrologiques ou hydro-géologiques. Elle différe avant tout par la forte dépendance existant
entre les paramétres souterrains et les parameétres de surface. Les modéles d’hydrosystémes permettent,
en effet, de simuler les processus d’infiltration & la surface de I’hydrosystéme. Dés lors, ils expriment
de maniére explicite la recharge du compartiment souterrain. Cette condition limite du compartiment
souterrain conditionne fortement les paramétres décrivant 1’évolution de la charge piézométrique au
sein de 'hydrosystéme (Mazzilli et al., 2010). D’un autre coté, les paramétres de surface sont le plus
souvent calibrés par comparaison aux débits observés en riviére qui dépendent des échanges nappe-
riviére, et donc aussi des paramétres souterrains. Cette dépendance entre les paramétres de surface et
les parameétres souterrains rend la calibration de modéles d’hydrosystéme particuliérement incertaine
(Beven, 2006; Hunt et al., 2007; Schellart et al., 2010), et peut étre responsable d'une estimation biaisée
du bilan hydrique de I’hydrosystéme.

4.1.1 Calibration itérative des hydrosystémes

Afin de prendre en compte la dépendance entre les parameétres de surface et les parameétres souter-
rains dans la calibration de modéles couplés, Flipo et al. (2012) adoptent une calibration itérative des
modéles d’hydrosystémes. Cette méthode propose une calibration successive des paramétres de surface
et des parametres souterrains jusqu’a ce qu’un équilibre du systéme soit atteint. Cet équilibre est atteint
lorsque les charges piézométriques et les débits en riviére sont reproduits conjointement par le modéle.
Cette procédure itérative permet d’introduire de maniére implicite les flux aux interfaces (recharge et
échanges nappe-riviére) dans la boucle de calibration. En effet, & chaque itération les paramétres de
surface sont modifiés, fournissant une nouvelle valeur de recharge qui sert alors de condition limite
pour la calibration des parametres souterrains et des parameétres de 'interface nappe-riviere (Fig. 4.1).

Cette méthode pose les bases d’une calibration de modéles d’hydrosystéme qui ne vise pas uni-
quement & reproduire des variables d’état observées mais ’ensemble des processus interdépendants se
développant au sein du systéme. De plus, cette méthodologie est particuliérement flexible, elle n’est
pas soumise au type d’optimisation mis en place pour la calibration des paramétres de surface et sou-
terrain. Toutefois, méme si cette méthodologie a montré son efficacité dans la calibration de modéles
couplés, (Flipo et al., 2012; Pryet et al., 2015), des améliorations peuvent y étre apportées. En effet,
la convergence du processus itératif peut étre longue et peut ainsi nécessiter un grand nombre de
calibrations successives des paramétres souterrains et des paramétres de surface. D’autre part, cette
méthode converge vers un optimum reproduisant les charges piézométriques et les débits observés de
I’hydrosystéme, mais dont la représentation du bilan hydrique peut s’avérer biaisée. La calibration en
deux étapes a été développée afin, notamment, de répondre a ces problémes. De plus, elle ouvre la voie
a la simplification de I'utilisation des modéles couplés par un grand nombre d’utilisateurs.
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FI1GURE 4.1 — Schéma explicatif de la méthode de calibration itérative des hydrosystémes d’aprés Flipo
et al. (2012)

4.1.2 Calibration en deux étapes des hydrosystémes

La calibration en deux étapes (Fig. 4.2) est une adaptation de la méthode itérative, en boucles
imbriquées, proposée par Flipo et al. (2012); Flipo (2013). La premiére étape est une calibration des
parameétres de surface visant & reproduire spatialement une recharge en aquifére non-biaisée. Une fois
les parameétres de surface estimés, les paramétres souterrains peuvent étre calibrés. Dans la méthode
de calibration en deux étapes, ’étape critique correspond a 1’étape de calibration des paramétres de
surface qui doit assurer une définition optimale de la recharge en aquifére.

De nombreuses méthodes sont proposées dans la littérature afin de calibrer les paramétres de surface
(Flipo et al., 2012). Ces méthodes peuvent étre basées sur ’estimation du maximum de vraisemblance
(Beven and Cloke, 2012), sur 'estimation de 'incertitude de vraisemblance (Freer et al., 1996), sur la
minimisation de fonctions objectifs multiples (Yapo et al., 1998) ou sur des méthodes de régularisation
(Pokhrel et al., 2008). Toutefois, I’'ensemble des méthodes proposées visent a reproduire les débits
observés en riviére quand les modéles utilisés ne définissent pas de maniére explicite les échanges
nappe-riviére. Afin de remédier a ce probléme conceptuel certaines publications montrent 'importance
d’introduire des observations annexes permettant de représenter les flux en aquifére et 'infiltration pour
mener la calibration des paramétres de surface. Ces données annexes peuvent étre une estimation du
baseflow (Lo et al., 2009) ou des données piézométriques (Lamb et al., 1998). La technique de calibration
développée ici s’appuie sur une simulation des processus de surface uniquement. Une donnée annexe du
débit moyen observé en riviére est intégrée dans le processus d’optimisation afin de prendre en compte
de maniére adéquate les processus d’infiltration sur 'hydrosystéme. Une fonction objectif multiple
basée sur des processus physiques est ainsi proposée (Yilmaz et al., 2008). Cette fonction peut étre
divisée en plusieurs composantes représentant les processus de surface (évapotranspiration, infiltration
et ruissellement). La minimisation de cette fonction objectif multiple basée sur des processus physiques
(PBMF pour "Process-Based Multi-objective Function") reflete la reproduction par le modeéle du bilan
hydrique de surface.
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FIGURE 4.2 — Schéma explicatif de la méthode de calibration en deux étapes

4.2 Méthodologie d’optimisation des paramétres de surface

Afin de construire la PBMF, il sera montré que l'utilisation d'un modéle simulant uniquement
les processus de surface (sans modéliser les flux souterrains) est suffisante pour clore le bilan hydrique
moyen de 'hydrosystéme, suivant une séparation d’hydrogramme appropriée. La minimisation de cette
fonction objectif hybride respectant la fermeture du bilan de masse de 'hydrosystéme permet ’estima-
tion de parameétres de surface assurant une estimation correcte de la recharge et de I’évapotranspiration.
L’établissement du bilan hydrique s’appuie sur des observations de 1’état hydrique de I’hydrosystéme.

4.2.1 Mesure des variables d’état d’un hydrosystéme

L’observation des hydrosystémes régionaux permet de quantifier ponctuellement 1’état hydrique des
compartiments de ’hydrosystéme. Pour cela, trois enregistrements sont le plus souvent utilisés :
— les mesures de la pluviométrie et de la température permettent de caractériser I’état climatique
de ’hydrosystéme,
— la mesure de débit permet de caractériser les processus opérant essentiellement & la surface de
I’hydrosystéme,
— la mesure des niveaux piézométriques permet de décrire ’évolution de la partie souterraine de
I’hydrosystéme.
L’utilisation de ces observations en agronomie, en hydrologie et hydrogéologie depuis de nombreuses
années (les observations de débits de la Seine & Paris débutent par exemple au 19°"¢ siécle) a permis
I’établissement de bases de données accessibles gratuitement sur internet. Concernant les bases de
données francaises, on peut citer : le Systéme d’information pour la gestion des eaux souterraines
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(SIGES) mise a jour par le BRGM qui recense les chroniques piézométriques ou la banque Hydro gérée
par le Service Central d’Hydrométéorologie et d’Appui & la Prévision des Inondations qui recense les
données de débit et de hauteur d’eau. Les données climatiques fournies par Météo France sont le plus
souvent payantes. La facilité d’accés a ces données hydrologiques sur de larges portions de territoire a
permis la démocratisation de I’étude des hydrosystémes.

Ainsi, ces mesures permettent de caractériser ’état hydrique des compartiments de ’hydrosystéme.
Les données climatiques et de débit permettent de caractériser le compartiment de surface, les données
de piézométrie et le compartiment souterrain. Les flux & l'interface nappe-riviére sont, quant a eux,
partiellement caractérisés par ’observation conjointe de la piézométrie proche riviére et par les débits.
L’ensemble de ces observations permettent d’établir le bilan hydrique de I’hydrosystéme.

4.2.2 Le bilan hydrique de I’hydrosystéme

Le bilan hydrique de I’hydrosystéme, sur une surface donnée pendant un intervalle de temps At,
peut étre exprimé de la maniére suivante :

p(t) - aet(t) = QOut(t) - Qbound(t) + Aspiy (t) + Assub(t) (41)

avec p(t) [m3 s71] la pluviométrie, aet(t) [m? s~1] ’évapotranspiration réelle, qou(t) [m3 s7!] le débit
en riviére a I'exutoire de I’hydrosystéme, gpouna(t) [m® s le débit souterrain aux limites de I’hydro-
systéme, As.,p(t) [m3 s la variation de stock en riviére et Asg(t) [m? s71| la variation de stock
dans la partie souterraine.

Le bilan de masse souterrain peut quant lui s’écrire :

Assub(t) = Qround(t) + r(t) — bf(t) (4.2)

avec Asgup(t) [m® s71] la variation de stock dans la partie souterraine, gpound(t) [m® s~1] le débit sou-
terrain aux limites de ’hydrosystéme, r(¢) [m?® s~!] la recharge en aquifére et bf(t) [m?® s~!] le débit
de base en riviére.

Si on considére un hydrosystéme concordant avec son bassin versant de surface, compte tenu de la
corrélation entre la topologie et les charges piézométriques dans la partie souterraine, les bassins de
surface et souterrains correspondent (Toth, 1962). Les flux souterrains aux frontiéres (latérales et sous-
jacentes) de 'hydrosystéme peuvent alors étre négligées (qpouna(t) = 0). De plus, la conceptualisation
des processus générant le débit en riviére permet de séparer qou¢(t) de la maniére suivante :

Gout(t) = b (t) + hf(t) (4.3)

avec, gout(t) [m3 s™1| le débit en riviére a I'exutoire de ’hydrosystéme, bf(¢) [m® s~!| le débit de base
en riviere et hf(t) [m3 s7!] la composante haute fréquence du débit en riviére qui correspond au ruis-
sellement dans la plupart des modeles de surface (Getirana et al., 2013; Vergnes and Decharme, 2012,
Zaitchik et al., 2008).

Les variables climatiques sont & l'origine des flux de surface et des flux souterrains. De ce fait,
les fluctuations climatiques de grande ampleur, induisent des variations périodiques des stocks dans
les compartiments de surface et souterrains sur de longues périodes de temps (Massei et al., 2010;
Flipo et al., 2012). Toutefois, en l’absence de tendance a long terme, ces variations de stock sont
stationnaires sur les périodes climatiques pluri-annuelles, comme celles décrites par 1’Oscillation Nord
Atlantique (NAO) (Flipo et al., 2012). La variation de stock sur de telles périodes peut donc étre
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négligée. L'intégration de Asgyp(t) sur ces périodes climatiques majeures peut donc étre considérée
nulle.

Dés lors, le systéme d’équation (Eq. 4.1, Eq. 4.2 et Eq.4.3 ) représentant le bilan de masse de
I’hydrosystéme, peut étre simplifié en les intégrant sur une période de temps correspondant aux fluc-
tuations climatiques majeures du systéme étudié.

L’équation 4.1 donne :
P — AET = Qou (4.4)

avec P [m® s7!] la précipitation moyenne sur I'’hydrosystéme durant la période climatique, AET
[m? s~1] I’évapotranspiration moyenne durant la période climatique et Qo [m® s7!] le débit moyen
en riviére & I'exutoire de ’hydrosystéme durant la période climatique.

L’équation 4.2 devient :
R—BF (4.5)

avec R [m3 s™!] la recharge moyenne sur I’hydrosystéme durant la période climatique et BF [m? s™!]
le débit de base moyen durant la période.

Pour finir, I’équation 4.3 s’écrit :
Qout =R+ HF (4.6)

avec Qou¢ [m3 s™1] le débit moyen en riviére & 'exutoire de I’hydrosystéme durant la période climatique
et HE [m3 s7!] la composante haute fréquence moyenne du débit en riviére.

Le bilan de masse de I'hydrosystéme peut donc étre simplifié sur la période climatique, il est
représenté par seulement deux équations (Eq. 4.4 and Eq. 4.6). Les données de précipitations peuvent
étre obtenues spatialement (en utilisant un ensemble de stations pluviométriques et des techniques
d’interpolation ou par différentes bases de données) et les débits en riviére peuvent étre observés aux
stations de jaugeage. A partir de ces observations, I’évapotranspiration moyenne AET sur la période
climatique peut étre directement calculée (Eq. 4.4). De plus, suivant une séparation d’hydrogramme
appropriée, hf(t) peut étre estimé. La recharge moyenne durant la période climatique peut ainsi étre
calculée (Eq. 4.6) et donc, le bilan hydrique de 'hydrosystéme dans son ensemble peut étre défini a
partir de variables de surface seulement.

4.2.3 Distribution spatiale et dynamique temporelle du bilan hydrique de I’hy-
drosystéme

Le bilan de masse cumulé de 'hydrosystéme peut étre caractérisé a partir de variables de surface
sur une période de temps correspondant aux fluctuations climatiques principales. Il convient & présent
d’étudier ce bilan sur une échelle spatio-temporelle plus courte afin de le distribuer spatialement et
temporellement.

4.2.3.1 Distribution spatiale du bilan hydrique

Afin de distribuer spatialement le bilan de masse moyen de I’hydrosystéme, I’hydrosystéme peut
étre divisé en sous-bassins, sur lesquels, compte tenu des flux emboités au sein de I’hydrosystéme,
I'unicité des bassins de surface et souterrains peut encore étre supposée. L’hypothése de flux emboités
est valide au sein de bassins sédimentaires non karstifiés. En effet, Toth (1962) montre que dans ce
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cas, la majorité des flux en riviére provient de flux souterrains et que la charge en aquifére est corrélée
a la topographie du bassin. Dés lors, au sein d’un hydrosystéme sédimentaire, ’ensemble des affluents
jaugés du réseau hydrographique principal peut étre considéré comme des sous-bassins. Sur ces sous-
bassins, le bilan hydrique peut étre résolu comme précédemment. La distribution spatiale des valeurs
non-biaisées d’évapotranspiration et de recharge peut donc étre évaluée.

4.2.3.2 Dynamique temporelle du bilan hydrique

Afin de définir la dynamique temporelle du bilan hydrique de I'hydrosystéme, comme les échanges
nappe-riviére ne sont pas directement définis par la plupart des modéles hydrologiques, seuls les pro-
cessus de surface sont ici pris en compte. Le bilan de surface peut s’écrire en combinant Eq. 4.1 et Eq.
4.2 de la maniére suivante :

p(t) — aet(t) = hf(t) +r(t) + Asrin(t) (4.7)

Comme les précipitations peuvent étre observées et que ht peut étre estimé par séparation d’hydro-
gramme, cette équation présente deux inconnues. Elle ne peut donc pas étre résolue seule. Le probléme
inverse du bilan de surface peut donc étre qualifié de "mal posé". Malgré tout, 'optimisation des pa-
rameétres dans ce contexte peut étre conduite et des parameétres reproduisant les observations de hf(t)
peuvent étre estimés. Cependant, compte tenu du caractére non clos de I’équation & inverser, il existe
une potentielle compensation entre les paramétres de recharge et d’évapotranspiration afin de repro-
duire une méme réponse hydrologique. L'unicité des valeurs de aet(t) et r(t) n’est donc pas assurée.
L’ajout des conditions de fermeture du bilan de masse de '’hydrosystéme moyen (Eq. 4.4 et Eq. 4.6)
dans la procédure d’optimisation, permet de contraindre I’estimation des paramétres de sorte que, a
minima, l'unicité de AET et R soit vérifiée. Ainsi, suivant une séparation d’hydrogramme appropriée,
les parameétres estimés par cette procédure d’optimisation contrainte, permettent de reproduire des va-
leurs non-biaisées de recharge en aquifére et d’évapotranspiration, tout en reproduisant le signal haute
fréquence du débit en riviére. Ainsi, fort de la connaissance des processus de surface, 'optimisation
proposée ici permet d’estimer les termes du bilan hydrique (cycle de ’eau) de maniére non-biaisée.

4.2.4 Définition de la fonction objectif

Les procédures d’optimisation des paramétres sont basées sur la minimisation d’une fonction objec-
tif. La minimisation de cette fonction est sensée valider la reproduction d’un processus par un modéle
et donc de permettre la paramétrisation de ce dernier. La fonction objectif définie ici controle 'esti-
mation par le modéle des termes du cycle de 'eau. La fonction objectif doit donc répondre a deux
objectifs principaux :

— respecter les conditions de fermeture du bilan hydrologique moyen de I’hydrosystéme (Eq. 4.4

et Eq. 4.6),

— assurer la reproduction de la dynamique temporelle du bilan de surface (Eq. 4.7).

La combinaison de ces deux objectifs permet de définir la fonction objectif multiple & base physique
(PBMF pour "Process-Based Multi-objective Function"). Chacun des composants de la PBMF controle
la reproduction des processus du bilan hydrique de surface (AET, R and HF'). La minimisation de la
PBMF permet ainsi une reproduction adéquate de linfiltration, de I’évapotranspiration et du ruissel-
lement sur ’hydrosystéme.

La PBMF est construite & partir de deux types de données : la moyenne des débits observés en riviére

(Qout) ainsi que le signal haute fréquence du débit en riviere (hf(t)). Il est nécessaire de n’introduire
que ces deux variables car si hf(t) est reproduite par le modele, alors HF le sera forcément aussi et
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donc I’équation 4.6 sera vérifiée. D’autre part, afin de distribuer spatialement les parameétres de surface
et ainsi de reproduire la variabilité du bilan hydrique sur 'hydrosystéme, plusieurs points de mesure
doivent étre combinés au sein de la PBMF. Ainsi, la PBMF est calculée & chaque station de jaugeage
comme la somme de :
— lerreur quadratique entre les débits moyens en riviére observés et simulés (une valeur simulée
et une valeur observée & chaque station par simulation ) : ®gischarge
— Derreur quadratique entre les valeurs de hf(t) simulées et estimées par séparation d’hydro-
gramme (N valeurs simulées et N valeurs estimées a chaque station par simulation, N étant le
nombre d’observations) : @y

(I)mlt = (I)discharge + (I)hf (48)

Les deux composantes de la fonction objectif sont pondérées de sorte que la partie haute fréquence
(®hf) et la partie débit moyen (Pgischarge) de la fonction objectif aient la méme importance durant
le processus d’optimisation. D’autre part, les stations a I’amont et les stations & I’aval de ’hydrosys-
téme, choisies afin de distribuer les paramétres doivent contribuer de maniére identique & la fonction
objectif. Une pondération inversement proportionnelle & la valeur moyenne du débit a donc été ap-
pliquée & chacune des stations. De plus, afin de diminuer la variance des observations, et de ne pas
accorder plus de poids aux débits de crues qu’a ceux d’étiages, le calcul de la fonction objectif utilise
la transformée logarithmique des débits observés et simulés. Pour finir, ®;¢ comporte Nyps X N termes
quand Pg;scharge €n comporte seulement Nops. Pgischarge @ donc été multiplié a chaque station par le
nombre de termes (N) dont est composé ®p,¢. Ainsi, 'ensemble des termes de la PBMF sont pondérés
de maniére proportionnelle.

La PBMF est donc définie comme :

Novs N;
Bt = > | S (w? (log(HEF™) — log(HF{™))?)
i=0 \ j=0

ob:.

+Z( H(10g(Qouts ™) = 109 Qaut; ™))

avec Ngyps le nombre de points d’observation, N; le nombre d’observations au point it" et w; est le poids

appliqué au point i*" égal a W
Afin de définir la fonction objectif, une estimation du signal haute fréquence du débit en riviére est
nécessaire.

4.2.5 Meéthode de séparation d’hydrogramme

Les méthodes proposées dans la littérature permettent la décomposition des hydrogrammes afin
d’exprimer la contribution des eaux souterraines au débit en riviére en un point donné du réseau
hydrographique. Toutefois, la composante haute fréquence du débit en riviére peut étre obtenue par
soustraction du débit de base au débit total. La quantification du flux de base apporte une compré-
hension des processus générant le débit en riviere (Klaus and McDonnell, 2013). Les méthodes de
quantification ont pour cela été particuliérement étudiées. Le flux de base peut étre estimé par des
méthodes expérimentales, numériques ou de filtres du signal en riviére.

Les méthodes expérimentales permettent de caractériser le flux de base & partir de mesures de
terrain. La plupart des méthodes expérimentales usuelles sont présentées dans Hooper and Shoemaker

70



(1986); Klaus and McDonnell (2013). Ces techniques utilisent 1’échantillonnage de traceurs géochi-
miques (Miller et al., 2014) ou isotopiques afin de caractériser le flux de base. Ces méthodes expéri-
mentales fournissent des résultats fiables qui peuvent servir de référence (Gonzales et al., 2009), mais
nécessitent le déploiement d’un dispositif important. Ainsi, I’échantillonnage régulier de ’écoulement
de base a l’échelle régionale n’est pas, aujourd’hui techniquement réalisable (Cook, 2015).

L’utilisation de modéles numériques est une autre méthode permettant de caractériser le flux de
base (Partington et al., 2012; Furey and Gupta, 2003), qui a servi dans certaines études de référence
pour la validation de méthodes de séparation d’hydrogramme sur des bassins synthétiques. Toutefois,
cette méthode dépend de la calibration du modéle numérique qui peut s’avérer incertaine (Beven,
2006).

Parmi les types de filtres disponibles dans la littérature on peut distinguer les filtres dits empiriques
des filtres dits & base physique. Les filtres empiriques comme les filtres de détermination de minima
locaux, les filtres & intervalles fixes ou glissants (Pettyjohn and Henning, 1979) peuvent fournir des
estimations fiables du débit de base en comparaison de séparations numeériques d’hydrogramme (Par-
tington et al., 2012). Cependant, compte tenu du cadre heuristique qui a permis leurs développements,
ces méthodes peuvent s’avérer moins efficaces en contexte opérationnel, lorsqu’elles sont appliquées &
des bassins versants complexes (Gonzales et al., 2009).

Les filtres & base physique tentent de reproduire physiquement des processus hydrologiques. Ils
peuvent étre construits par linéarisation de la loi de Darcy en 1D, introduisant ainsi une relation
directe entre I’emmagasinement et la contribution des écoulements souterrains au débit des cours d’ean,
qui peut étre linéaire (Chapman, 1999; Eckhardt, 2008) ou non linéaire (Wittenberg, 1999). D’autres
filtres & base physique peuvent, quant & eux, étre construits & partir de la linéarisation des équations
de Boussinesq (Huyck et al., 2005; Troch, 2003) ou encore & partir de I’expression du bilan hydrique de
I'hydrosystéme (Furey and Gupta, 2003). La complexité de paramétrisation de certains filtres & base
physique rend leur utilisation précaire. Par exemple, le filtre de Huyck nécessite la définition de 11
paramétres parmi lesquels la porosité de drainage ou la perméabilité moyenne sur le bassin versant
(Huyck et al., 2005). D’un autre coté, le filtre de Furey requiert 'estimation de l’évapotranspiration
réelle (Furey and Gupta, 2003). Finalement il serait peut étre préférable de voir ces filtres comme des
"modeéles simplifiés" (Troch, 2003), dont application apparait compliquée pour des hydrosystémes
régionaux ot I'ensemble des paramétres n’est pas caractérisé.

Parmi les filtres simplifiés & base physique (les filtres d’Eckhardt, de Chapman et de Wittenberg),
le filtre d’Eckhardt dépend de deux paramétres, dont la contribution maximale du base flow au débit
en riviére qui nécessite une calibration. Cette calibration est réalisée & partir d’une séparation d’hydro-
gramme expérimentale (Eckhardt, 2008). De méme, les parameétres du filtre de Wittenberg sont calibrés
par comparaison du débit estimé et observé durant la période de récession (Wittenberg, 1994). Ainsi,
la maniére la plus appropriée de caractériser le flux de base en I'absence de dispositif expérimental et
de mesures de propriétés hydrauliques, semble étre via le filtre de Chapman.

4.2.5.1 Le filtre de Chapman

Le filtre de Chapman émet I’hypothése d’une relation linéaire entre ’'emmagasinement et la contri-
bution des écoulements souterrains au débit des cours d’eau durant la période de récession. Cette
relation peut étre déduite de ’équation de Darcy en 1D pour un aquifére confiné d’épaisseur constante
(Chapman, 1999). Dans ces conditions, le débit en riviére durant la période de récession s’exprime de
la maniére suivante :

1

QOut(t) = QOe_;t (410)
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avec Gout(t) le débit en riviere durant la période de récession, qo le débit de la riviére au pic de crue, T
le temps de retour du stock en aquifére [T'] et a = e T le parameétre de récession.

Le filtre de Chapman respecte cette équation durant la période de récession, et suppose que durant
cette période I'ensemble du débit en riviére est fourni par I'aquifére. Lors des événements pluvieux,
Chapman (1996) propose la formulation suivante pour exprimer le flux de base :

bf(t) = o x bf(t—1)+ (1 —a) x hf(t) (4.11)

avec bf(t) [m>® s7!] le flux de base, o [T~!] le paramétre de récession et hf(t) [m? s71] le ruissellement.

Finalement, si on remplace hf(t) par le débit en riviére total, le filtre de Chapman s’écrit :

(%

I = 5= 1) 5 o) (412

:2—a

4.3 Outils d’estimation des paramétres

La calibration en deux étapes présentée précédemment, a été appliquée au modéle couplé de I’hydro-
systéme Seine. Dans un premier temps, I’estimation des parameétres de ruissellement et d’infiltration est
effectuée via l'utilisation du logiciel PEST (Parameter ESTimation : "http ://www.pesthomepage.org/Home.php").
Le logiciel de modélisation inverse PEST (Doherty, 2010) permet 'estimation de paramétres d’un mo-
déle en assurant la minimisation de la fonction objectif ®,,lt. Pour cela, le logiciel regroupe plusieurs
méthodes de minimisation d’une fonction objectif.

4.3.1 Modélisation inverse

Un modéle peut étre défini d’un point de vue mathématique comme une fonction g permettant
le passage entre deux domaines : le domaine M des paramétres et le domaine () des observations. La
fonction objectif est la somme des erreurs (résidus) au carré entre les observations et les simulations.
On applique un coefficient & la valeur de résidu en fonction de I'intérét que ’on porte a la restitution
d’une observation particuliére. Plus le poids appliqué & une observation est fort, plus sa contribution

& la fonction objectif est importante :
m

= (wir}) (4.13)
i=1
avec r; = qiim — qébs, le résidu entre les observations et les simulations en un point i et w; le poids
appliqué a 'observation i.

PEST est basé sur la linéarisation d’un probléme direct (g). Le probléme direct (ou modéle direct)
est la fonction de passage g permettant de passer du domaine des paramétres & celui des observations.
La linéarisation de la fonction est réalisée par développement de la fonction g en série de Newton-
Raphson autour dun point 7y, proche de la valeur de parametres minimisant la fonction objectif.
On obtient alors ’équation suivante :

g(m) ~ g(mprior) + J(m - mpm’or) (4.14)

N _ O0g . . . . . N
ot J = g% (J étant la matrice jacobienne de la fonction de passage par rapport aux parameétres).
Afin de définir la valeur optimale mgy; du probléme des moindres carrés (c’est-a-dire le paramétre
minimisant la somme des erreurs entre observation et simulation au carré), un processus itératif est

mis en place. En effet, il est possible que I’état initial mp,io, soit éloigné de I’état optimal du systéme.
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Afin d’atteindre cet état optimal, plusieurs méthodes itératives sont disponibles dans la littérature.
Plusieurs de ces méthodes sont implémentées dans le logiciel PEST. On pourra citer la méthode dite
de "steepest descent". Cette méthode vise & définir la direction de plus grande pente minimisant la
fonction objectif S(textbfm). Pour cela le gradient de la fonction objectif est calculé autour d’un point
my,. La méthode des gradients utilise donc des informations locales afin d’optimiser la fonction objectif.
D’autre part, cette méthode présuppose une densité de probabilité gaussienne des paramétres inversés.

Cette méthode n’est efficace que s'il existe peu d’optimums locaux (Tarantola, 1987; Doherty, 2010).
Dans les cas de fortes non linéarités de la fonction de passage g, d’autres méthodes probabilistes, ne
partant d’aucun présupposé sur I’expression de la densité de probabilité des parameétres inversés peuvent
étre appliquées. Parmi ces méthodes on pourra citer les méthodes de Montecarlo (Mosegaard and
Sambridge, 2002) ou encore "the method of anchored distribution" (Rubin et al., 2010), basée sur une
approche bayésienne. Ces méthodes sont particuliérement rigoureuses et permettent d’échantillonner
I’ensemble du champ des possibles. Par contre, elles sont particuliérement cotiteuses en temps de calcul.
Leur mise en oeuvre avec un modéle direct simulant un bassin versant de la taille de celui de la Seine
n’est pas encore envisageable sans recours a des super computers.

Parmi les méthodes permettant 'optimisation des parameétres de modéles fortement non linéaires,
le procédé d’estimation par adaptation de la matrice de covariance (CMA-ES) (Hansen and Ostermeier,
2001; Hansen et al., 2003) est particuliérement efficace (Bayer and Finkel, 2007). Cette méthode a été
appliquée dans les travaux d’optimisations présentés ici.

4.3.2 CMA-ES

Ce processus d’estimation itératif est basé sur la méthode de Newton qui permet 'estimation des
paramétres optimaux via le développement de Taylor de la fonction objectif autour de mpyior (noté
m" dans I’équation 4.15). I’algorithme de minimisation est le suivant :

m" T =m™ L N(H (4.15)
ot H est la matrice Hessienne de ® avec H = % et A est une constante prenant en compte la
valeur du gradient de la fonction objectif & l'itération n.

La minimisation de la fonction objectif passe donc par le calcul de I'inverse de la matrice Hessienne
de la fonction objectif. Or, la pratique a montré que I'inverse de la matrice Hessienne de la fonction
objectif peut étre approchée par la matrice de corrélation des parameétres au cours de la minimisation
de la fonction objectif (Hansen and Ostermeier, 2001) (H~! ~ C,,).

Ainsi, & une constante prés, 'équation 4.15 peut étre simplifiée de la maniére suivante :

m" ™ =m" 4 (Cp)" (4.16)

D’autre part, la méthode est couplée avec un algorithme de recherche aléatoire afin de s’affranchir
des minima locaux vers lesquels le processus itératif de minimisation de la fonction objectif peut
converger. Cette méthode aléatoire de recherche permet, & chaque itération de calcul, de générer de
multiples jeux de paramétres respectant tous la matrice de covariances (C,,)" et ainsi d’explorer de
maniére plus exhaustive la zone de ’espace des paramétres que définit la matrice de covariances. Pour
finir, afin d’accélérer le processus d’optimisation, la matrice de covariances est calculée & partir des
jeux de paramétres minimisant le mieux la fonction objectif & I'itération n. Finalement, ’algorithme
(CMA-ES) de minimisation de la fonction objectif est :

m" = mp + g (N)(0, (Crm)") (4.17)
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Generation 1 Generation 2 Generation 3

Generation 4 Generation 5 Generation 6

e

FI1GURE 4.3 — Evolution des jeux de paramétres au cours d’une optimisation via CMA-ES. Les lignes
noires correspondent aux iso-valeurs de la fonction objectif, les points noirs correspondent & la valeur de
la fonction objectif pour chaque jeu de paramétres, ellipse en pointillés correspond & la sélection des
meilleures fonctions objectifs. A la fin du processus d’optimisation, les jeux de paramétres caractérisent
le contour de la fonction objectif optimale.

ol m? représente la moyenne des v jeux de paramétres a litération n, o]} la variance des v jeux de
paramétres a l'itération n et (C(,,,))" la covariance des v jeux de parameétres entre l'itération n-1 et
n.
La figure 4.3 explicite I’évolution des jeux de paramétres générés au cours des itérations de calcul.
Cette méthode peut étre qualifiée de semi-globale car elle permet I’exploration de 'espace des
parameétres dans la limite fixée par la matrice de covariance, et qu’elle est basée sur I’hypothése de
linéarisation de la fonction de passage g. Le logiciel PEST a donc été utilisé pour 'optimisation des
paramétres. Un ensemble de scripts de lancement permettant de faciliter 'utilisation de ce logiciel a
été développé.

Ces méthodes d’optimisation sont particuliérement efficaces afin de déterminer des paramétres re-
produisant une ou plusieurs chroniques d’observations. Toutefois, lorsque le nombre de paramétres a
estimer est important et que la résolution du modéle direct est particuliérement longue, ces méthodes
peuvent induire un cott de calcul important voire prohibitif dans certains cas (Flipo et al., 2012).
Des méthodes d’optimisation nécessitant une puissance de calcul plus restreinte peuvent étre adop-
tées. Parmi ces méthodes, la méthode d’optimisation par estimation successive des flux (Pasquier and
Marcotte, 2006) a été appliquée. Cette méthode a été développée pour l'estimation de paramétres de
modéles souterrains et s’appuie sur la résolution successive d’'un modéle direct en régime permanent.

4.4 Optimisation du bilan hydrique de surface

Afin d’affiner I'estimation du bilan de surface sur le bassin de la Seine, une calibration des para-
métres des unités de calcul du bilan hydrique a été réalisée. Cet effort de calibration s’est porté sur la
partie aquifére du bassin de la Seine.

Le bilan hydrique des précipitations, qui permet de déterminer la partition entre I’évaporation réelle,
les infiltrations susceptibles d’alimenter les formations aquiféres sous-jacentes, et les ruissellements de
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Rainfall (P) Parameters :
CRT minimal soil  FN soil infiltration
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DCRT average soil CQRM soil saturation
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Runoff
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CRT 4
orage Unsaturated
Zone
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FIGURE 4.4 — Schéma conceptuel du calcul du bilan hydrique

surface ou sub-surface, est calculé au pas de temps des données météorologiques (la journée). Le
modéle permettant le calcul de ce bilan hydrique de surface est un modéle conceptuel semi-distribué.
La distribution des paramétres du modéle est directement définie & partir du croisement de bases de
données pédologiques, géologiques et d’utilisation des sols. Chaque type de sol ainsi défini constitue
une unité de surface sur laquelle le bilan hydrique est calculé. Ces unités sont appelées, par la suite,
unités de calcul du bilan. Comme il a été vu précédemment ( sect. 3.4.1.1, p. 51), les huit principales
unités de calcul du bilan hydrique recouvrent plus de 90% de la partie aquifére du bassin de la Seine.
L’estimation des parametres sera réalisée sur ces huit unités (voir Fig. 3.12) nommées :

— Silt, représentant les zones agricoles sur limons,

— Limestone, représentant les zones agricoles sur calcaires,

— Infilt  Area, représentant les zones infiltrantes (IDPR> 100),

— City, représentant les zones urbanisées,

— Silt_for, représentant les zones forestiéres sur limons,

— Alluv, représentant les plaines alluviales,

— Limestone for, représentant les zones forestiéres sur calcaires,

— Sand, représentant les zones agricoles sur sables.

4.4.1 Présentation d’une unité de calcul du bilan hydrique

Une unité de calcul du bilan hydrique, appelée fonction de production, est définie par 5 parameétres
au niveau des zones aquiféres ou la zone non-saturée est explicitement représentée. Ils permettent, a
partir de la pluviométrie et de I’évapotranspiration potentielle, de définir les flux infiltrés et ruisselés
sur 'emprise de I'unité de calcul. On peut distinguer :

— la capacité au champ minimale (DCRT) [mm],

— la capacité au champ moyenne (CRT) [mm],

— la capacité d’infiltration des sols (FN) [mm)],

— la saturation maximale des sols (CQRM) [mm],

— le coefficient de récession du flux hypodermique (CQR) [d~1].
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Les parameétres caractérisant les unités de calcul sont associés aux différents processus physiques
ayant lieu a la surface d’un bassin versant (Fig. 4.4). Les parameétres CRT et DCRT définissent la pluie
efficace, disponible au ruissellement et a Uinfiltration. Une fois la pluie efficace définie, le paramétre FN
permet de la répartir en volumes d’eau infiltrée et ruisselée. Pour finir, les paramétres CQR et CQRM
caractérisent la dynamique de ruissellement sur 'unité de calcul.

Sur chaque unité de calcul le systéme d’équation suivant est résolu. Premiérement 1’évapotranspi-
ration réelle est déterminée de la maniére suivante :

2rba(t) — dr(t)
(©RT — boRT) “PY)

etr(t) = min(S(t) 4+ p(t) — max(S(t) + p(t) — Smaz,0) + dr(t) x 1 (4.18)
avec etp(t) [mm]| I’évapotranspiration potentielle et p(t) [mm]| la pluviométrie observée. Dans I’équation
4.18, Spar [mm] représente la capacity de stockage maximale du sol, rba(t) le stock d’eau disponible
et dr(t) 'eau totale disponible. Ces valeurs sont définies de la maniére suivante :

Spmaz = 2 X (CRT — DCRT) + DCRT (4.19)
dr(t) = max(0, min(S(t) + p(t), Smaz) — Tba(t)) (4.20)
rba(t) = max(DCRT, S(t)) — DCRT (4.21)

avec S(t) Le stock d’eau initial dans le sol,

Une fois I’évapotranspiration calculée, les processus d’infiltration r(¢) et de ruissellement A f(t) sont
définis :

hf(t) = max(0, (Ssei(t) + max(0, (p(t) — aet(t)) — FN)) — CQRM))

(4.22)
+CQR * min(Ss (t) + max(0, (p(t) — aet(t)) — FN)), CQRM)

et
r(t) = min(p(t) — aet(t), FN) (4.23)

4.4.2 Choix des paramétres a estimer

Les parameétres CRT et DCRT permettent I’estimation de ’évapotranspiration sur une unité de
calcul. Le paramétre DCRT intervient dans plusieurs fonctions non linéaires (min, max). Ainsi, I'im-
portance de ce paramétre dans le calcul de la pluie efficace varie fortement avec la pluviométrie. Ce
parameétre est donc directement lié a 'estimation de la pluie efficace uniquement si la valeur de ce pa-
ramétre appartient & un intervalle variable sur la période de calibration. On parle alors de non linéarité
du paramétre DCRT vis-a-vis du calcul de la pluie efficace. Compte-tenu de la forte non-linéarité de ce
parametre, 'estimation du paramétre DCRT par le logiciel PEST n’est pas optimale (Doherty, 2010).
Seul le paramétre CRT a été calibré. DCRT a, quant a lui, été estimé & partir des caractéristiques des
sols (Lagacherie et al., 2000; Cazemier et al., 2001; Martin-Clouaire et al., 2000). Finalement seulement
4 parametres ( CRT, FN; CQRM and CQR) par unité de calcul ont été¢ estimés, soit 32 parameétres
en tout. Les valeurs initiales et la gamme de variations de ces paramétres ont été extraites d’études
antérieures sur le bassin de la Seine ou d’études traitant de la définition des paramétres des unités de
calcul du bilan hydrique (Gomez et al., 2003; Viennot et al., 2009; Monteil, 2011; Ledoux et al., 1989).

4.4.3 Choix des stations de jaugeage sur le bassin

74 stations sur les 107 que compte le bassin de la Seine sont situées sur la zone aquifére. Parmi
ces stations, 1’étude du coefficient de récession moyen calculé & chaque station permet de différencier
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F1GURE 4.5 — Coefficient de récession moyen aux stations de jaugeage sélectionnées pour 'optimisation
des paramétres de surface

les stations amont ( dont le bassin d’alimentation est inférieur 4 7000 km?) des stations aval ( dont le
bassin d’alimentation est supérieur a 7000 km2). Parmi les 74 stations situées sur la partie aquifére du
bassin de la Seine, 30 ont été sélectionnées. Afin de distribuer au mieux les paramétres des unités de
calcul du bilan hydrique, des stations amont et aval ont été utilisées durant le processus d’optimisa-
tion. 23 stations amont ont été choisies parmi les stations a ’aval de ’hydrosystéme afin de prendre en
compte les variabilités locales du bilan hydrique et les 7 stations a ’amont ont été sélectionnées afin
de tenir compte du comportement général du bilan hydrique sur 'hydrosystéme Seine (Fig. 4.5). En
particulier, les stations aux parameétres de récession extrémes ont été sélectionnées parmi les stations &
I’amont du systéme afin de tenir compte du comportement particulier de ces bassing durant I'inversion.

Leur positionnement sur le bassin est présenté sur la figure 4.6.

4.4.4 Calcul des variables nécessaires a la construction de la fonction objectif

La fonction objectif nécessite le calcul de la composante haute fréquence du débit en riviere (hf(t))
ainsi que le calcul du débit total moyen en riviére. Or, la résolution du bilan hydrique de surface ne
met pas en ceuvre de modélisation des écoulements souterrains. Le débit total en riviére ne peut donc
pas étre directement calculé. Toutefois, nous avons vu en introduction ( sect. 1.1.2.1, p. 3), que sur
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FiGURE 4.6 — Localisation des stations de jaugeage, choisies pour la calibration

une période de 17 ans correspondant & la période de 1’oscillation nord atlantique, la variation de stock
du compartiment souterrain et du compartiment de surface était stationnaire. Il apparait donc que
sur cette période, le flux de base est égal a Uinfiltration (Eq. 4.5). Ainsi, sur cette période, le débit en
riviére est calculé comme la somme, a chaque pas de temps, de la part infiltrée et de la part ruisselée
sur le bassin d’alimentation de la riviére. La moyenne de ce débit est ensuite définie. Pour simuler la
composante haute fréquence du débit en riviere (hf(t)) sur le bassin versant, seule la part ruisselée est
calculée puis routée vers la riviere. Le débit total simulé est ensuite comparé au débit observé aux 30
stations sélectionnées sur le bassin versant. Le ruissellement simulé est comparé & une estimation du
ruissellement aux 30 stations de jaugeage (Fig. 4.7).

Afin de quantifier la part ruisselée a partir d’observations du débit, une séparation de I’hydrogramme
a été réalisée. La séparation de I’hydrogramme permet de séparer un débit en un signal haute fréquence
et en un signal basse fréquence. Le signal haute fréquence du débit correspond aux réponses rapides
du débit aux signaux d’entrée (la pluie), et caractérise la part ruisselée sur le bassin versant. Le signal
basse fréquence, correspond aux réponses lentes du débit aux signaux d’entrée (la pluie), et approche
la contribution des écoulements souterrains au débit des cours d’eau. Le signal haute fréquence est
déterminé par soustraction du signal basse fréquence au débit observé (Fig. 4.7).

4.4.5 Outil de séparation d’hydrogramme

Afin d’appliquer le filtre de Chapman et de définir le signal haute fréquence du débit en riviére, le
parameétre de récession est calculé.

Le temps de retour du stock en aquifére (7) peut étre estimé par régression linéaire de la trans-
formée logarithmique d’une chronique de débit durant la période de récession. Dés lors, le paramétre
de récession a peut étre calculé. Un algorithme permettant de calculer le paramétre de récession a été
développé sous R (R development Core Team, 2008). Pour cela, le programme sélectionne et extrait les
chroniques de récessions de crue des données de débit observées. Une période de récession de crue y est
définie comme une période de décroissance du débit sur une période supérieure a 10 jours. La période
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FIGURE 4.7 — Schématisation des composantes de I’hydrogramme utilisées pour définir la fonction
objectif & minimiser. Les vues schématiques d’une séparation d’hydrogramme : qups = gns + qpy sont
adaptées de Brodie et al. (2007)

de récession débute par un débit de crue. Un débit de crue est un maximum local de la chronique dont
la valeur est supérieure au quantile 80 % des débits sur la période. La moyenne des parameétres de
récession calculés & chaque station du bassin de la Seine est présentée Figure 4.8. Compte tenu de la
variabilité du paramétre de récession l'utilisation d’un paramétre de récession unique sur le bassin de
la Seine n’est pas souhaitable.

Le programme permet ainsi de définir et d’utiliser un paramétre de récession différent, calculé a
chaque station de jaugeage du bassin afin de procéder & la séparation d’hydrogramme. D’autre part,
I’algorithme mis en place permet de calculer un paramétre de récession & chacune des crues de la
chronique de débit. A titre d’exemple, la variation de la valeur du parameétre de récession sur la station
de jaugeage de Poses & I’exutoire du bassin est présentée Figure 4.9.

Les valeurs du paramétre de récession semblent donc varier au cours de 'année hydrologique (Fig.
4.9). Afin de prendre en compte la variabilité du parameétre de récession au sein de chaque station de
jaugeage, le programme permet de réaliser la séparation de 'hydrogramme en utilisant le paramétre
de récession spécifique & chaque crue. La séparation d’hydrogramme entre deux crues est réalisée avec
le parameétre de récession de la crue précédente.

Cet outil permet donc de réaliser la séparation d’hydrogramme sur plusieurs stations de jaugeage
d’un bassin versant, en prenant le plus possible en compte la variabilité inter et intra bassin des pa-
rameétres de récession. Cet outil permet ainsi d’estimer la contribution des signaux temporels au débit

en riviére. En exemple, la séparation de I’hydrogramme de la Seine & la station de Poses a été réalisée
(Fig. 4.10).

4.5 Résultats de simulation

Une fois la calibration des parameétres de surface réalisée, la recharge estimée est utilisée afin de
paramétrer la partie souterraine du modéle couplé. Cette calibration est réalisée par "essais-erreurs".
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FiGURE 4.8 — Paramétres de récession moyens a chaque station du bassin de la Seine en fonction de
leurs aires de drainage respectives. Deux groupes de stations peuvent étre distingués : le groupe des
stations amont, caractérisé par une aire de drainage inférieure a 7000 km? et une variabilité importante
du parameétre de récession et le groupe des stations aval caractérisé par une aire de drainage supérieure
4 7000 km? et un paramétre de récession constant (0.955 j 1)
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FiGUrE 4.9 — Histogramme des valeurs des parameétres de récession calculé a la station de Poses sur
une période de 31 ans
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FI1GURE 4.10 — Exemple de séparation de ’hydrogramme de crue & la station de Poses a ’exutoire du
bassin de la Seine, sur la période 1976-1977. La contribution moyenne du signal haute fréquence et du
signal basse fréquence au débit total est indiquée en pourcentage du débit moyen.
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4.5.1 Résultats d’optimisation du bilan hydrique de surface

Le processus d’optimisation a été lancé au moyen du programme PEST. La technique d’optimisation
employée (procédé d’estimation par adaptation de la matrice de covariance (CMA-ES)) a permis, aprés
200 itérations, de réduire d’environ un ordre de grandeur la fonction objectif totale, passant de 1.36
10% m%.s72 4 2.55 10° m®.s2. La part principale de I'optimisation porte sur la capacité du modéle a
restituer le signal haute fréquence de ruissellement (®4 ). En effet, I’écart quadratique haute fréquence
représente 90% de 'écart initial et 95% de la fonction objectif optimisée. Cependant cette composante
de la fonction objectif n’est pas suffisante, puisque la seconde partie permet d’assurer une bonne
reproduction des débits (Pgischarge). De plus, malgré la part importante prise par ®55 dans la fonction
objectif totale, les deux parties de la fonction objectif sont minimisées de maniére identique. En effet,
au cours du processus d’optimisation, ®; s diminue de 90% par rapport a sa valeur initiale et ®g;scharge
diminue de 80%.

TABLE 4.1 — Paramétres optimaux des unités de calcul du bilan hydrique et gammes de variations
associées

CRT FN
lower bound ‘ upper bound ‘ optimal value | lower bound | upper bound | optimal value

Silt 11 300 146.8 0.5 100 0.75
Limestone 27.5 332 57.47 0.5 100 1.08
Infilt area 30.25 1270 1244 1.41 141 1.41
City 1 50 1.32 0.21 50 1.34

Silt for 27.5 462 462 5.35 535 48.9
Alluv 5.5 898 175.3 0.3 100 17.32
Limestone for 13.5 207 207 0.55 100 1.67
Sand 24.75 474 24.7 4.5 450 4.6

CQRM CQR
lower bound ‘ upper bound ‘ optimal value | lower bound ‘ upper bound ‘ optimal value

Silt 9.5 100 16.37 1.00E-012 1 8.04E-003
Limestone 10 1000 997.8 1.00E-012 1 9.96E-004
Infilt area 1.75 175 12.89 1.00E-012 1 1.38E-003
City 0.3 100 0.78 1.00E-012 1 3.19E-003
Silt  for 2 200 16.65 1.00E-012 1 9.00E-001
Alluv 0.8 100 1.68 1.00E-012 1 7.70E-005
Limestone for 5 500 16.65 1.00E-012 1 1.54E-001
Sand 0.3 100 70.94 1.00E-012 1 2.34E-004

Les paramétres optimaux des unités de calcul du bilan hydrique définissent un bassin de la Seine
principalement "ruisselant”. En effet, les 2 fonctions majoritaires et la fonction production "ville",
représentant & elles seules plus de 50% de la surface du bassin versant, présentent une valeur de FN
faible (0.75, 1.08 et 0.78). La fonction production "IDPR>100" (Infilt area), représentant les zones
karstiques, présente elle aussi une valeur de FN faible. Toutefois cette valeur est contrebalancée par
une valeur trés importante du parametre CRT. Finalement cette fonction objectif est principalement
caractérisée par une évapotranspiration importante entrainant une "sortie" de ’eau de I’hydrosystéme.
La pluie efficace étant faible sur cette unité, le faible parameétre de FN peut signifier une infiltration
importante. Les autres unités présentent des valeurs de FN plus élevées, elles sont donc potentielle-
ment plus "infiltrantes". Les valeurs des paramétres de la dynamique de ruissellement (CQR) sont
difficiles & interpréter. On notera toutefois, la valeur importante du paramétre CQR de l'unité limon
sur forét (Silt_for). Cette valeur est a comparer a la valeur importante du FN. Le ruissellement étant
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peu important ’établissement de la dynamique de ce paramétre jouerait peu sur le débit ruisselé en
riviére. Les valeurs de ces paramétres soulévent tout d’abord un probléme de conceptualisation du
bilan hydrique complexe des zones karstiques. Elles mettent aussi en évidence 'importante possibilité
de compensation entre différents parametres du bilan hydrique en particulier entre CRT et FN. La mise
en place d’une optimisation permettant d’assurer un fonctionnement hydrologique global cohérent est
donc primordiale.

4.5.1.1 Reproduction du signal haute fréquence

Les paramétres optimaux ont été utilisés pour simuler les écoulements de surface sur une période de
17 ans. Le critére de performance de Nash-Sutcliffe (Nash and Sutcliffe, 1970) a été calculé, a chaque
station utilisée pour 'optimisation des parameétres, par comparaison entre les ruissellements simulé et
estimé par séparation d’hydrogramme (Fig. 4.11).

Sur le bassin de la Seine, 45% des stations de jaugeage affichent un critére de Nash supérieur a
0.7 et 15% un critére compris entre 0.5 et 0.7. L’ensemble des stations & I’aval de I'hydrosystéme pré-
sente un critére de performance supérieur & 0.7, et la majorité des stations & 'amont du systéme un
critére supérieur a 0.5. Dés lors, la capacité du modéle a reproduire le signal haute fréquence du débit
en riviére est satisfaisante, & la fois & 'amont et & l'aval de ’hydrosystéme. Il apparait donc que la
paramétrisation du modeéle permet de simuler de maniére appropriée la variabilité des processus de
ruissellement sur ’hydrosystéme Seine. Toutefois, pour certaines stations du bassin, le modéle n’arrive
pas a reproduire la dynamique du ruissellement estimé, c’est principalement le cas au niveau des sta-
tions situées sur des zones karstiques du modéle.

D’autre part, les signaux hautes fréquences simulés et estimés, moyennés sur une période de 17 ans,
ont été comparés a chaque station (Fig. 4.12)

Le jeu de parameétres optimisés permet de reproduire le ruissellement moyen sur le bassin versant.
En effet, le coefficient de régression linéaire entre les valeurs simulées et estimées est proche de 1, & la
fois au niveau des stations amont et aval du systéme. Il est intéressant de noter que, méme au niveau
des stations situées & I’amont du systéme, le ruissellement moyen est parfaitement reproduit, alors que
la dynamique n’y est pas partout bien reproduite. La reproduction du signal haute fréquence moyen par
le modéle montre le respect de la condition de fermeture du bilan hydrique moyen de 1’hydrosystéme
définie par I'équation 4.6. Il apparait donc que la minimisation de la composante haute fréquence (®y)
de la fonction objectif multiple & base physique (PBMF) permet & la fois une reproduction appropriée
de la dynamique du ruissellement sur 'hydrosystéme Seine, mais aussi la reproduction de la moyenne
du ruissellement sur ’ensemble du bassin.

4.5.1.2 Reproduction du débit moyen

Afin de valider la minimisation de la composante débit moyen (®g;scharge) de la PBMF, les moyennes
des débits observés et simulés ont été comparées (Fig. 4.13). La période de prise de moyenne correspond
a une période de 17 ans.

La modélisation du bilan hydrique de surface ne prenant pas en compte les écoulements souterrains,
le débit total en riviére sur une période de 17 ans a été calculé en sommant l'infiltration calculée et
le ruissellement calculé & chaque pas de temps. La moyenne de ce débit reconstitué sur la période de
17 ans a été calculée puis comparée & la moyenne des débits observés. Le jeu de parameétres optimaux
reproduit de maniére convenable le débit moyen observé. En effet, le coefficient de régression entre les
valeurs observées et simulées est proche de 1, a la fois pour les stations situées & 'amont et & 1’aval
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FIGURE 4.11 — Critére de performance (NASH) sur le signal haute fréquence du débit en riviére calculé
aux stations de jaugeage utilisées pour 'optimisation. Le signal haute fréquence simulé est comparé &
celui obtenu par séparation d’hydrogramme. L’ensemble des stations aval présente un critére de Nash
supérieur & 0.7, une majorité de stations aval présente un critére de Nash supérieur & 0.5.
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Simulated VS Estimated High Frequency Discharge
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FiGURE 4.12 — Comparaison des moyennes du signal haute fréquence simulées et estimées. La moyenne
est réalisée sur une période de 17 ans. Les résultats sont présentés aux stations amont (A) et aux
stations aval (B). Ces résultats montrent le respect de 1’équation de fermeture du bilan hydrique (eq.
4.6, p.68) et ainsi l'efficacité de la procédure d’optimisation
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Ficure 4.13 — Comparaison du débit moyen simulé au débit moyen observé. La période de prise de
moyenne est de 17 ans. Les résultats sont présentés séparément & I'amont et 'aval du systéme. Le
modéle reproduit la moyenne des débits observés, et respecte donc la condition de fermeture du bilan
hydrique de I'hydrosystéme exprimée par ’équation 4.4,p. 68.
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TABLE 4.2 — Résultats de simulation par couche aquifére

Groundwater Levels

Period : Cal. (1996-2006)  Val. (1986-1996)  Test (1986-2006)
Aq. Nb piezo bias [m] rmse [m] bias [m] rmse [m] bias[m] rmse [m]
1 12 +0.23 1.22 +0.20 1.11 +0.23 1.18
2 51 +1.45 3.48 +0.68 4.28 +1.11 3.83
3 7 —0.06 1.50 —1.18 1.57 +0.06 1.76
4 23 +1.77 4.10 +2.99 5.10 +2.37 4.60
) 15 —0.1 2.54 —0.74 2.59 +0.48 2.68
6 1 —-0.09 1.88 +1.98 2.18 +3.82 4.16
7 83 +0.74 3.84 —1.16 3.90 +0.17 4.07
All 192 +0.94 3.47 —0.25 3.75 +0.73 3.73

de 'hydrosystéme (la valeur du coefficient de régression est de 0.98 aux stations amont et de 0.99 aux
stations aval). La reproduction du débit moyen par le modeéle permet ainsi de valider la minimisation
de la composante débit moyen (®gischarge) de la PBMEF.

Le processus d’optimisation mis en place, permet une minimisation conjointe des deux composantes
de la fonction objectif. D’autre part, les paramétres optimaux obtenus par minimisation de la PBMF
assurent la reproduction de la dynamique des écoulements de surface par le modéle ainsi que le respect
des équations du bilan hydrique moyen de 'hydrosystéme (Eq. 4.4 et Eq. 4.6).

4.5.2 Calibration du compartiment souterrain

Le modéle souterrain est calibré sur la période 1996-2006. Sur cette période, la moyenne globale
des erreurs quadratiques est de 3.47 m (Tab. 4.2).

Suivant les recommandations de Flipo et al. (2012), le jeu de paramétres calibré a été validé sur
la période 1986-1996 et testé sur la période 1986-2006. L’évolution des parameétres totaux de RMSE
sur les périodes de calibration, validation et test, est faible. Par rapport aux critéres de performance
globaux obtenus sur la période de calibration, on note toutefois une légére augmentation de la RMSE
sur la période de validation (3.75m) et sur la période de test (3.73m) (Tab. 4.2). La faible évolution des
critéres de performance au cours des périodes de validation et test illustre la validité de la calibration
dans le temps. L’augmentation de la RMSE (+40.28 m) sur la période de validation est principalement
due aux critéres de performance des couches de la Beauce et du Champigny qui augmentent d’environ
1 m. Durant la période de test, 'augmentation de la RMSE est moins marquée pour ces deux couches.
On note cependant une forte augmentation de la RMSE de la formation du Thanetien.

Les paramétres de transmissivité, de coefficient d’emmagasinement et de conductance obtenus lors
de cette calibration sont présentés en annexe C.

4.5.3 Dynamique temporelle
4.5.3.1 La piézométrie

La répartition des RMSE, obtenues sur la période de calibration aux stations piézométriques du
bassin, est présentée sur la figure 4.14. Sur la période de calibration, 37% des piézométres présentent
une racine des erreurs quadratiques moyennes (RMSE) inférieure & 2 m. De plus, 80% des piézomeétres
sur le bassin présentent une RMSE inférieure & 5 m. La dynamique des charges en aquifére est ainsi
reproduite de maniére adéquate par le modéle couplé sur la majeure partie du bassin.
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RMSE [m] [212]

@® 0.0-2.0 [79]
@ 2.0-5.0 [86]
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FIGURE 4.14 — Erreur quadratique moyenne aux piézomeétres sur le bassin de la Seine. L’effectif dans
chaque classe est indiqué entre crochets. En fond de carte, la piézométrie de surface moyenne sur la
période 1996-2006 est présentée.
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FI1GURE 4.16 — Distribution spatiale du critére de Nash aux 113 stations de jaugeage de débit du modéle
régional, les 30 stations utilisées pour 'optimisation des paramétres sont présentées en gras.

Une sélection de piézométres dans les principaux aquiféres du bassin est réalisée (Fig. 4.14). Les
chroniques piézométriques simulées et observées de cette sélection est présentée Figure 4.15. La com-
paraison entre les chroniques piézométriques observées et simulées, réalisée sur I’ensemble des stations
piézométriques, est présentée en Annexe B.2.

4.5.3.2 Les débits en riviére

A Téchelle du modéle régional, cette calibration fournit de bons résultats avec un critére de Nash a
Poses, exutoire du bassin, de 0.88. La Figure 4.16 indique que les débits aux stations de jaugeage des
grandes riviéres, Seine, Marne, Oise, Yonne, sont bien reproduits par le modéle. A I’échelle du modéle
régional, plus de 60 % des stations présentent un Nash supérieur & 0.5, et 20 % un critére inférieur
a 0.20. La majorité de ces stations est située sur les bassins de ’Eure et de ’Essonne, qui sont trés
karstiques.

La comparaison des débits observés et simulés aux stations de jaugeage de Poses & 'exutoire du
bassin et de Bazoches-les-Bray a I'exutoire de la Bassée est présentée figure 4.17. La comparaison des
débits observés et simulés aux stations de jaugeage du bassin de la Seine est présentée en Annexe B.1.
Les débits en riviére sont reproduits de maniére adéquate par le modéle. Il convient, & présent, de
vérifier le bilan hydrique de ’hydrosystéme sur le bassin de la Seine, afin de valider la méthodologie
de calibration proposée en deux étapes.
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FIGURE 4.17 — Comparaison des débits simulés et observés aux stations de Poses et de Bazoches-les-
Bray.

4.5.4 Vérification du calcul du débit de base

4.5.4.1 Bonne reproduction du débit de base

Comme illustré figure 4.18, le modéle optimisé est en accord avec I’hypothése formulée en section
4.2.2, p. 67, qui stipule que, sur un cycle hydro-climatique, 'infiltration moyenne est égale au débit de
base des bassins de surface.

En effet, le coefficient de régression entre le débit de base moyen et linfiltration moyenne sur la
période de 17 ans est de 0.99 aux stations aval du systéme et de 0.97 aux stations amont du systéme
(Fig. 4.18).

Se pose alors la question de la compatibilité entre la simulation du débit de base par Cawaqs2.0 et
son estimation par séparation de ’hydrogramme.

Le coefficient de régression, calculé entre les flux de base moyens estimés et simulés, est de 0.99 au
niveau des stations & ’aval de I’hydrosystéme Seine. Le flux de base moyen est donc bien reproduit par
le modéle au niveau de ces stations. Comme le flux de base est équivalent & la recharge, cela indique
alors, que le bilan hydrique moyen est respecté au niveau des bassins versants supérieurs a 7000
km?. Le modéle y simule donc des processus d’infiltration, d’évapotranspiration et de ruissellement
non biaisés. Au niveau des stations & 'amont de I'hydrosystéme, le coefficient de régression est de
0.40. Toutefois, ’ajout d’un intervalle de confiance de la droite de régression permet de différencier
les stations correctement simulées des autres. L’indice de confiance a 95%, permet de déterminer les
stations ot le flux de base simulé est équivalent au flux de base estimé (Seber and Lee, 2013) (Fig 4.19).
Tl apparait ainsi que 60% des stations dont I'aire d’alimentation est inférieure & 7000 km? présentent
un flux de base simulé et estimé en accord. Ces résultats montrent donc que la recharge moyenne est
correctement estimée sur ’ensemble des bassins & 1’aval de ’hydrosystéme et sur une majorité des
bassins situés a I’amont.
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F1GURE 4.18 — Comparaison du flux de base et de l'infiltration simulés par le modéle. Les résulats aux
stations & "amont (A) et a ’aval (B) du systéme sont présentés séparément. Le flux de base sur 17 ans
est équivalent & l'infiltration sur 17 ans. Ces résultats valident le respect par le modéle des hypothéses
posées pour le développement de la procédure de calibration
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FI1GURE 4.19 — Comparaison entre le débit de base moyen estimé et simulé sur une période de 17 ans
aux stations a 'amont (A) et a l’aval (B) de I’hydrosystéme. Le débit de base estimé a été obtenu
par séparation d’hydrogramme. L’indice de confiance 95% représente la limite au dela de laquelle les
variables ont une probabilité inférieure & 0.95 d’étre représentées par la droite y = x. Selon I’équation
4.5, ces résultats valident la reproduction de 'infiltration moyenne par le modéle.
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FiGURE 4.20 — Bassin d’alimentation des stations au dela de I'indice de confiance dans la figure 4.19

4.5.4.2 Limite de approche : les zones karstiques

Comme vu précédemment, certaines stations situées a ’amont du systéme ne reproduisent pas de
maniére appropriée le flux de base estimé par séparation d’hydrogramme. Les bassins d’alimentation de
ces stations sont présentés sur la figure 4.20. L’ensemble de ces stations est situé sur des bassins versants
karstiques, recouvrant des zones ou 'unité de calcul du bilan hydrique "IDPR>100" (infilt area) est
majoritaire.

L’étude de la figure 4.19, montre qu’au niveau de ces stations, le flux de base est principalement
surestimé (sauf au niveau de la station st_17). Ce résultat est plutot étonnant au regard des valeurs
optimales des unités de calcul "IDPR>100", qui semblent plus favoriser I’évapotranspiration que l'in-
filtration, alors quun excés d’infiltration pourrait expliquer la surestimation du flux de base par le
modeéle. Cette surestimation peut, sans doute, étre expliquée par des transferts d’eau inter-bassins
et par le fonctionnement hydrologique complexe des bassins karstiques. Il est de toute fagon évident
que le modéle couplé dans sa conceptualisation actuelle présente d’importantes difficultés a simuler
I’hydrologie des bassins karstiques. Les critéres de performance du modéle y sont, dans leur majorité,
médiocres. Des avancés conceptuelles majeures devront étre apportées afin de mieux reproduire I'hy-
drologie karstique dans les modéles régionaux. Ces avancées pourront passer par la conceptualisation
d’un modéle & réservoir particulier permettant de définir le bilan hydrique en milieu karstique (Barret
and Charbeneau, 1997; Jukic and Denic-Jukic, 2009; Scanlon et al., 2003).

D’un autre coté, la validité de la séparation d’hydrogramme peut aussi étre questionnée en milieu
karstique. En effet, la méthode de séparation Chapman assume une dynamique linéaire du compar-
timent souterrain ce qui n’est pas le cas en environnement karstique. Il serait sans doute préférable
d’utiliser une méthode de séparation d’hydrogramme plus complexe au sein des bassins karstiques afin
de mieux prendre en compte leurs particularités physiques, ou encore d’utiliser des séparations d’hy-
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FiGURE 4.21 — Comparaison des résultats du signal haute fréquence moyen du débit en riviére estimé
et simulé avec les parameétres optimaux et les paramétres obtenus par Pryet et al. (2015)

drogrammes expérimentales.

Méme si la méthodologie proposée ne permet pas de contraindre de maniére appropriée le bilan
hydrique en milieu karstique, elle présente toutefois ’avantage d’assurer un bilan hydrique non biaisé
sur I’hydrosystéme dans sa globalité et sur la majorité des sous-bassins. Afin d’illustrer cet avantage,
les résultats issus de la calibration, dont la méthodologie a été présentée précédemment, sont comparés
aux résultats d’une précédente calibration issue des travaux de Pryet et al. (2015).

4.5.5 Se prémunir de 1’équifinalité

Lors d’une précédente étude de la dynamique de ’hydrosystéme Seine, Pryet et al. (2015) ont
conduit une calibration itérative du modéle couplé de la Seine. Cette calibration fournit des résultats
trés satisfaisants. Les niveaux piézométriques sont particuliérement bien reproduits et présentent une
une erreur quadratique moyenne, calculée sur 186 piézométres sur une période de 10 ans, de 3.63 m.
Les débits en riviére sont aussi bien estimés, le critére de Nash & I'exutoire du bassin de la Seine est
de 0.8, et le biais y est inférieur & 2 m? s~!. Les paramétres optimaux obtenus lors de cette calibration
(Pryet et al., 2015), ont été utilisés afin de simuler le bilan hydrique de surface. Les résultats moyens
de simulation sur une période de 17 ans sont ensuite comparés au signal haute fréquence moyen du
débit en riviére estimé par séparation d’hydrogramme sur le bassin versant (Fig. 4.21). Les résultats
sont présentés aux 30 stations utilisées pour 'optimisation des paramétres de surface.

Les résultats de simulation obtenus avec les paramétres définis par calibration itérative, indiquent
une sous-estimation systématique du débit ruisselé a la fois au niveau des stations situées a 'amont et
a l'aval de I’hydrosystéme. Si le faible biais obtenu, aprés calibration itérative, valide l'estimation de
I’évapotranspiration moyenne sur une période de 17 ans, la sous-estimation du débit ruisselé souligne
une mauvaise répartition de la pluie efficace entre ruissellement et infiltration. La partition de la pluie
efficace n’affecte pas les performances globales du modéle qui reproduit correctement la piézométrie
et les débits en riviére, mais devrait affecter de maniére conséquente la quantification des échanges
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nappe-riviere.

La calibration en deux étapes des modeles couplés assure la reproduction d’un bilan hydrique glo-
bal non-biaisé, suivant la séparation d’hydrogramme. Cette méthodologie permet ainsi de limiter les
problémes d’équifinalité affectant les procédures d’optimisation des parameétres d’'un modéle d’hydro-
systéme.

4.5.6 Bilan hydrique moyen de I’hydrosystéme (1993-2010)

La méthodologie de calibration mise en place dans ce chapitre, permet de calculer un bilan hydrique
de ’hydrosystéme non-biaisé sur une période de 17 ans. La simulation du modéle régional couplé du
bassin de la Seine permet de caractériser ce bilan global de 'hydrosystéme (Fig. 4.22) et de définir
I’état hydrique des différents compartiments de ’hydrosystéme ainsi que les échanges intervenant aux
interfaces des compartiments de surface et souterrains. Au niveau du compartiment de surface, la pluie
efficace moyenne sur I’hydrosystéme Seine est de 271.4 mm. Elle représente 21% de la pluviométrie.
61% de la pluie efficace ruissellent sur le bassin. Le stock d’eau au sein du compartiment de surface
est nul sur 17 ans. Au sein de la zone non saturée, le stock d’eau est aussi nul et 'ensemble de I'eau
infiltrée & la surface alimente les aquiféres sur 17 ans. La recharge de la zone saturée est en moyenne
de 200m® s~! sur 17 ans soit 105.5 mm.

La répartition de la recharge entre les différentes formations aquiféres de ’hydrosystéme est re-
lativement homogeéne, elle varie entre 4.00E-09 et 2.40E-09 m s~!. Au sein du systéme aquifére on
observe deux phénomeénes distincts. D’une part une alimentation de l'interface nappe-riviére régional
par ’ensemble des formations aquiféres du bassin. L’alimentation de la plaine alluviale se faisant ma-
joritairement par 'aquifére de la craie, qui fournit en moyenne 28.6 m3 s~!. D’autre part, on note
une alimentation des formations profondes par les systémes aquiféres supérieurs. La variation de stock
d’eau est globalement positive au sein des formations aquiféres, ce qui indique une recharge globale des
formation souterraines. La variation de stock est minimale au sein de I'interface nappe-riviére régional

1 au niveau des autres formations. Si cette accumulation d’eau n’est pas nulle

et varie de 0.85 44 m3 s~
au sein du systéme souterrain sur une période de 17 ans, elle est négligeable comparée aux sorties du
systéme (en effet la variation de stock représente environ 5% des sorties du systéme) et la stationnarité
de la variation de stock sur 17 ans est dans ’ensemble reproduite par le modeéle. En moyenne, 30 m? s~!

sont prélevés dans le systéme aquifére.

Pour ce qui est des échanges nappe-riviére, le réseau hydrographique principal de la Seine se com-

1

porte globalement comme un drain. Les aquiféres fournissent en moyenne 100 m?® s~ au réseau hydro-

graphique principal. Les échanges totaux sur I’hydrosystéme s’élévent & 175 m? s=1. 137.5 m? s~! sont

directement fournis par les systémes aquiféres et 37.5 m? s~!

se réinfiltrent depuis le réseau hydrogra-
phique principal vers les aquiféres du bassin. La part du débordement de nappe est non négligeable
et représente environ 40% du débit global échangé avec le réseau hydrographique. Cette contribution
non négligeable des débordements de nappe au débit en riviére est stirement due & ’absence de repré-
sentation des échanges nappe-riviére sur le réseau secondaire. Finalement le stock au sein du réseau
hydrographique est nul. Le débit moyen a l’exutoire du bassin est estimé 4 500 m? s~! dont 70% sont

directement dus au ruissellement de surface.
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4.6 Conclusion

Afin de définir les flux régionaux controlant les échanges nappe-riviére, une méthodologie de cali-
bration en deux étapes est proposée. La premiére étape consiste a calibrer les paramétres de surface.
L’optimisation est réalisée par minimisation d’une fonction objectif multiple, & base physique (PBMF).
Cette fonction objectif est hybride. Elle regroupe deux composantes : une composante prenant en
compte la moyenne des débits en riviere (Phigicharge) €t une composante prenant en compte le ruissel-
lement direct sur I'impluvium (Phipy). Les paramétres optimaux obtenus par minimisation de cette
fonction objectif, permettent d’estimer, de maniére non-biaisée, la recharge en aquifére. Une fois les
parameétres du bilan hydrique définis, la calibration du compartiment souterrain est effectuée dans la
deuxiéme étape.

Le caractére non-biaisé du bilan hydrique de I’hydrosystéme de la Seine ainsi défini est vérifié.
Pour cela, aprés avoir validé les hypothéses permettant de développer la méthodologie de calibration,
la reproduction des processus d’infiltration moyenne par le modéle, suivant la méthode de séparation
d’hydrogramme adoptée est confirmée. Le modéle couplé reproduit de maniére correcte les processus de
ruissellement moyen, ’évapotranspiration moyenne ainsi que l'infiltration moyenne, le bilan hydrique
de 'hydrosystéme ainsi défini est donc non-biaisé.

Quelques nuances sont toutefois apportées. En effet, le caractére non biaisé du bilan hydrique de
I’hydrosystéme n’est pas vérifié sur les bassins karstiques. Cela est di, d'une part a la non conformité
des hypothéses posées pour la mise en place de la méthodologie de calibration sur ces bassins, mais
aussi probablement & un défaut de conceptualisation du modéle de calcul du bilan hydrique en envi-
ronnement karstique. Malgré ces défauts, cette méthode permet une grande avancée par rapport aux
techniques d’optimisations employées précédemment. En effet, ’étude d’un état optimal obtenu lors
d’une calibration précédente du modéle couplé de la Seine souligne le probléme d’équifinalité dans la
définition du bilan hydrique au sein d’un hydrosystéme auquel la méthodologie de calibration en deux
étapes permet en partie de remédier.

Les flux hydriques moyens (1993-2010) au sein de ’hydrosystéme Seine ont alors pu étre quantifiés.
Le ruissellement sur le bassin est de 165.8 mm (13% de la pluviométrie) , la recharge de 105.5 mm (8%
de la pluviométrie). Au sein des systémes aquiféres du bassin, on observe une alimentation globale de
Iinterface nappe-riviére par les formations aquiféres régionales. Le systéme hydrographique principal
se comporte globalement comme un drain sur le bassin. Les échanges globaux sont de 99 m? s™!. Les
échanges totaux sont 75% plus importants, en moyenne 137.5 m?® s~! sont directement fournis par les

systémes aquiféres au réseau hydrographique et 37.5 m3 s~!

se réinfiltrent vers les aquiféres du bassin.
On note aussi une contribution importante des débordements de nappe au débit de la riviére. Cela
est stirement dt & la non représentation des échanges nappe-riviére sur le systéme hydrographique

secondaire du bassin.
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Chapitre 5

Modélisation multi-échelle simplifiée de la
plaine alluviale de la Bassée

Résumé :

Une modélisation multi-échelle est de la plaine alluviale de la Bassée est réalisée. La représentation fine
de 'hydrodynamique au sein de ce systéme alluvial de grande ampleur présente un intérét particulier,
du fait de la concentration d’enjeux stratégiques au sein de cette interface nappe-riviére. La plaine
alluviale de la Bassée présente en effet des intéréts écologiques (zone humide importante sur le bassin),
économiques (principale source de granulat de la région parisienne, mise en grand gabarit de la Seine) et
en terme de protection des crues de la Seine a Paris (mise en place de casiers d’écrétement des crues). La
modélisation multi-échelle mise en place s’appuie sur ’emboitement d’un modéle de la plaine alluviale
développé a I’échelle intermédiaire au sein d’un modele régional de I’hydrosystéme. Cette modélisation
multi-échelle met de plus en ceuvre des fonctions de passage de la transmissivité et de la conductance.
Dans un premier temps, la géométrie du modeéle intermédiaire est définie (extension latérale, géomor-
phologie de la plaine alluviale). Les paramétres hydrodynamiques de la plaine alluviale sont ensuite
caractérisés par estimations successives des flux. Cette estimation des parameétres s’accompagne d’'un
emboitement du modéle intermédiaire au sein de I’hydrosystéme régional. Les paramétres hydrodyna-
miques sont ainsi estimés en tenant compte des interactions entre la plaine alluviale et les aquiféres
régionaux sous-jacents. Une fonction de passage est ensuite assignée aux paramétres de transmissivité
et de conductance, afin de transférer les propriétés hydrodynamiques définies & I’échelle intermédiaire
vers I'échelle régionale. Ainsi, les propriétés hydrodynamiques régionales tiennent compte des proprié-
tés définies a 1’échelle intermédiaire (fonction de passage), et les propriétés a I’échelle intermédiaire
tiennent compte de 'environnement hydrique régional (emboitement de modéles).

Finalement, I'hydrodynamique de la plaine alluviale de la Bassée est étudiée a 1’échelle régionale. En
moyenne, 2.34 m® s~! sont échangés entre la plaine alluviale et la riviére. Durant les périodes de crues
(mars-mai 2001), les échanges augmentent et atteignent 3.84 m? s~!. Durant les périodes séches (aofit-
octobre 2003), malgré une forte diminution de la recharge, les échanges nappe-riviére (1.84 m? s~!)
sont proches des échanges moyens. Ceci est dii & un fort soutien de la plaine alluviale par I'aquifére
de la Craie. En effet en période séche 'aquifére de la Craie alimente la plaine alluviale & hauteur de
1.80 m? s~! alors qu’en période moyenne l'alimentation par les aquiféres sous-jacents est de I'ordre
de 1 m3 s7!. L’étude de la répartition des échanges entre la riviére et la plaine alluviale, d'une part,
et entre la plaine alluviale et la Craie d’autre part, semble souligner la mise en place de circulations
spiralaires. Les eaux g’infiltrant de la plaine alluviale vers ’aquifére de la Craie en bordure de plaine
alluviale sont ensuite drainées par le corridor hyporhéique de la plaine alluviale. I.’étude détaillée des
échanges au sein de la plaine alluviale au cours d’une période de crue, permet de préciser la dynamique
des échanges en période de hautes eaux. Les phases d’augmentation du niveau de la riviére induisent
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FiGurE 5.1 — Localisation de la plaine alluviale de la Bassée, carte géologique de la Bassée

une modification des conditions limites de I’hydrosystéme qui permettent la mise en place de processus
se déroulant sur des échelles spatio-temporelles différentes :
— des processus rapides d’infiltration et d’exfiltration dont les effets locaux sont circoncis a la
période de crue en temps que telle (montée des eaux, haut débit et récession),
— des processus a plus large échelle affectant le contexte hydrogéologique régional, qui permettent
un stockage de I'eau qui est redistribuée selon une dynamique plus lente au cours des périodes
de basses eaux.

Matériel de référence

Ce chapitre s’appuie principalement sur Labarthe et al. (2013) et Labarthe et al. (2014).

5.1 La plaine alluviale de la Bassée

5.1.1 Description de la plaine alluviale

La Bassée est un secteur de plaine alluviale de la Seine positionné & 'amont de Paris, entre les
confluences de I’Aube et de I’Yonne. Cette zone alluvionnaire, située entre Montereau et Romilly-sur-
Seine, est longue de 60 km et large de 8 km. La plaine alluviale de la Bassée est positionnée a ’aval
des grands bassins de rétention de la Seine et de I’Aube, construits dans les années 70 afin de prévenir
la mise en place de phénomeénes de crues exceptionnels.

Cette zone a été choisie sur le bassin parisien car elle regroupe plusieurs enjeux stratégiques, pour
lesquels une quantification fine des échanges nappe-riviére peut s’avérer nécessaire. La Bassée, classée
"Zone Naturelle d’'Intérét écologique, Faunistique et Floristique" depuis 1997, est une des derniéres
grandes zones humides de la région lle-de-France. Depuis 2002, une réserve naturelle située sur une
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zone de 850 hectares au centre de la zone de la Bassée, permet de recenser et de protéger les espéces
faunistiques et floristiques endémiques de la région. De plus, le role de cette zone humide en termes
de dénitrification des eaux souterraines et dans certains cas des eaux de surface, est avéré (Curie
et al., 2003; Curie, 2006). En effet, I’établissement du bilan d’azote au niveau de la Bassée permet
d’estimer son taux de dénitrification & 1.5 kTN /an (Fustec et al., 2001). Une étude des échanges nappe-
riviére au sein de ces zones humides pourrait permettre de mieux comprendre leurs fonctionnements
écologiques particuliers et notamment d’estimer plus finement les flux d’azote y transitant. D’autre
part, la plaine alluviale de la Bassée présente un intérét important en terme d’aménagements du
territoire. Un projet de mise en grand gabarit de la Seine sur la zone de la Bassée, permettant a
des péniches de tonnage supérieur & 2500 tonnes d’accéder au port de Nogent-sur-Seine, a été initié
en 2015. Des études préalables sur la piézométrie et sur les échanges nappe-riviére peuvent s’avérer
nécessaires afin de mieux estimer les effets de ces travaux sur le fonctionnement de la zone humide de
la Bassée. De plus, un projet de casier pilote de rétention d’eau lors de crues de la Seine est en train
de voir le jour. La phase de concertation publique a pris fin au cours de ’année 2014. Ce projet vise
a un stockage temporaire d’une partie des eaux de la Seine lors de crues simultanées de 1’Yonne et de
la Seine. L’étude des échanges nappe-riviere de la zone en période de crue peut étre nécessaire afin de
mieux définir leffet d’un prélévement d’eau sur le systéme (Bendjoudi et al., 2002; Tajjar, 1993; Weng
et al., 1998). La plaine alluviale de la Bassée contient également I'un des gisements les plus importants
de granulats de la région Ile de France (Bonnet et al., 2012), dont ’exploitation a conduit & la mise en
eau de plus de 10% de la surface de la plaine alluviale en aval de Nogent-sur-Seine (Greiner, 1997).

Etant donnée I'importance de ce secteur d’un point de vue économique, environnemental et pour
la protection des crues, il a été 'objet de nombreuses études menées dans le cadre du PIREN Seine
(Tajjar, 1993; Greiner, 1997; Schanen, 1998; Weng et al., 1998, 1999; Gaillard, 1999; Fustec et al., 2001;
Bendjoudi et al., 2002; Curie et al., 2003).

La plupart de ces études se sont intéressées aux interfaces nappe-riviére et elles ont permis une
meilleure compréhension des échanges nappe-riviére, des échanges nappe-graviére et des fonctionne-
ments hydrologique et biogéochimique des zones humides. La majorité de ces travaux ont été conduits
a I’échelle locale, or, les fonctionnements hydrologique et hydrogéologique des interfaces nappe-riviére
sont un probléme multi-échelle. En effet, comme le montrent Weng et al. (1998, 1999) et Bendjoudi et al.
(2002), l'aquifére régional contribue de maniére forte a l'alimentation de l'aquifére alluvial. Ainsi ce
sont les écoulements régionaux qui controlent, dans un premier lieu, les écoulements souterrains dans le
champ proche de la riviére. En second lieu, Greiner (1997) et Schanen (1998) indiquent que la variabilité
spatiale des perméabilités du lit et des berges de la riviére controle les flux a l'interface nappe-riviére.
La variabilité spatiale des perméabilités découle, d’une part, des héritages morpho-sédimentaires tardi-
et post-glaciaires, de la diversité des flux hydriques qui interviennent dans la submersion du lit majeur
(Gaillard, 1999; Gaillard et al., 2002), mais aussi de I'historique d’aménagement des berges et du lit
majeur de la riviére (graviéres) (Schanen, 1998). Ensuite Tajjar (1993) montre le role que jouent la
morphologie de la riviére ainsi que les aménagements hydrauliques qui y sont mis en place (dragage
et protection des berges, dérivation des méandres, installation de barrages et d’écluses, etc.), sur le
régime hydrologique et sur la dynamique des échanges nappe-riviére. ’ensemble de ces études rejoint
donc la vision développée dans Flipo et al. (2014). Elles montrent l'importance d’étudier les inter-
actions nappe-riviére dans une double perspective régionale et locale, ce qui constitue le coeur de la
modélisation multi-échelle.
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FiGURE 5.2 — Localisation des deux modéles utilisés dans la modélisation emboitée.

5.1.2 Stratégie de modélisation multi-échelle

La modélisation multi-échelle mise en ceuvre sur la plaine alluviale de la Bassée s’appuie sur la
simulation de deux modeles de résolutions différentes (Fig. 5.2).

— un modéle régional du bassin versant de la Seine de résolution grossiére,

— un modéle intermédiaire de la plaine alluviale de la Bassée de résolution fine.
Le modéle Seine est caractérisé par un maillage gigogne de dimension pluri-kilométrique a hectomé-
trique & proximité du réseau hydrographique. Les niveaux en riviére sont simulés au pas de temps
journalier et les conditions limites du modéle sont de type flux nul. Afin d’étudier plus précisément les
échanges au sein de la plaine alluviale de la Bassée, un modéle & 1’échelle intermédiaire a été développé.
Ce modéle est constitué d'un maillage de 50 m de coté et s’étend sur une surface de 320 km? (Fig.
5.2). Le modéle intermédiaire permet uniquement la simulation des écoulements souterrains au sein
de la plaine alluviale. La hauteur d’eau en riviére y est supposée fixe et elle constitue une condition
limite de type charge imposée. Afin d’emboiter le modéle intermédiaire au sein du modéle régional,
les conditions limites du modéle intermédiaire sont fixées a partir du modéle régional. La modélisation
multi-échelle mise en ceuvre est dite "simplifiée" car les fonctions de passage appliquées afin de trans-
férer les paramétres hydrodynamiques de 1’échelle intermédiaire a 1’échelle régionale sont supposées
constantes et connues. La fonction de passage des paramétres hydrodynamiques utilisée est celle mise
en place par Renard (1997) (Fig. 2.6), la fonction de passage des parameétres de conductance appliquée
est définie & la section 2.2.3.1,p. 18 (Eq. 2.4).
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FiGURE 5.3 — Krigeage de 1’épaisseur des alluvions de la plaine de la Bassée d’aprés Deleplancque
et al. (2014), a) points de sondage, b) histogramme des épaisseurs de la plaine alluviale, c) carte
variographique, d) carte des profondeurs estimées.

5.2 Construction du modéle intermédiaire

Dans un premier temps, la géométrie ainsi que les paramétres hydrodynamiques du modéle inter-

médiaire sont définis.

5.2.1 Géométrie du modéle intermédiaire

Afin de définir la géométrie du modéle intermédiaire, I’extension de la plaine alluviale a été détermi-
née grace aux cartes géologiques au 1 : 50000¢*¢ du BRGM. L’épaisseur des alluvions a été déterminée
par krigeage, aprés collecte et traitement des logs de forage sur la plaine alluviale de la Bassée, puis
affinée & partir des données collectées par Deleplancque et al. (2014), concernant la puissance du sys-
téeme alluvial (Fig. 5.3).

Les plaines alluviales principales du bassin parisien ont aussi été introduites explicitement dans
le modele régional (voir sect. 3.4.3, p. 58). Afin de faciliter les emboitements de modéles, les exten-
sions de la plaine alluviale dans les modéles régional et intermédiaire sont identiques. L’emboitement
géométrique des modeéles est finalement assuré par un outil de définition de grille Qgridder (https ://gi-
thub.com/apryet/Qgridder). Cet outil permet, sous environnement SIG, de construire des grilles en
se basant sur des ensembles de couches vectorisées et d’affiner le maillage au niveau de zones d’in-
téréts. Cet outil permet aussi d’assurer la cohérence entre deux maillages aux échelles régionale et

intermédiaire.
5.2.2 Calibration du modéle souterrain de la plaine alluviale de la Bassée : esti-
mation des hétérogénéités locales
5.2.2.1 Estimation des paramétres par estimations successives des flux
La méthode d’optimisation des paramétres souterrains par estimations successives des flux (Pas-

quier and Marcotte, 2006; Flipo et al., 2012) est basée sur I'expression de I'équation de diffusivité en
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FIGURE 5.4 — Schéma de la procédure itérative d’optimisation des parametres souterrains par estima-
tions successives des flux d’apres Flipo et al. (2012)

régime permanent :

div(TVh) = Q (5.1)

avec T [L?/T) la transmissivité , Q [L3/T] les apports aux limites du systéme. Cette procédure permet
donc uniquement d’estimer les transmissivités. Le coefficient d’emmagasinement est supposé connu.
En régime permanent, si les solutions de h et ) sont connues alors le probléme inverse de ['estimation
de la transmissivité est défini de la maniére suivante (Pasquier and Marcotte, 2006; Emsellem and
de Marsily, 1971) :
S\

IV (5:2)

avec T° une valeur initiale de la transmissivité, h? le champ de charges résultant de la résolution du
régime permanent prenant en compte le champ de transmissivités 70, et ||||2 la norme euclidienne du
gradient de charge.

Cette équation est intégrée dans une procédure itérative. Cette procédure est initialisée par un
champ piézométrique dit de référence et un champ germe de transmissivité. Ces champs initiaux
peuvent étre définis par krigeage (Flipo et al., 2012) ou uniformes (Labarthe et al., 2014). A chaque
itération le gradient de charge calculé par résolution de ’équation de diffusivité en régime permanent
est comparé au gradient calculé sur le champ piézométrique initial. La procédure itérative s’arréte
lorsque le champ piézométrique simulé est proche du champ piézométrique de référence (Fig. 5.4).

Un programme nommé invpiez reprenant cette procédure d’optimisation a été développé en langage
C. Ce programme est basé sur la librairie de résolution de I’équation de diffusivité libaq.

Afin de définir les hétérogénéités locales de la plaine alluviale de la Bassée, une méthode d’inversion
des parameétres souterrains par estimation successive des flux a été utilisée (Flipo et al., 2012; Monteil,
2011; Pasquier and Marcotte, 2006). La mise en ceuvre de cette méthodologie nécessite :
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FIGURE 5.5 — Localisation des observations piézométriques sur le modéle intermédiaire

— la définition d’une carte piézométrique de référence,
— l’estimation des conditions limites du modéle dont les paramétres sont a inverser,
— la définition de la transmissivité initiale (champ germe de transmissivité).

5.2.2.2 Carte piézométrique de référence

La carte piézométrique de référence a été obtenue par krigeage de deux jeux de données collectés
respectivement en Septembre 65 (Mégnien, 1965) et Septembre 94 (Weng et al., 1999). Le regroupe-
ment de deux jeux de données acquises a des périodes distinctes (Fig. 5.5), est acceptable du fait de
la similarité des deux années hydrologiques, similarités observées a la station de Bazoches. Fn effet, la
moyenne des débits journaliers durant les basses eaux de 1995 est de 23m? s~!. Elle est de 25m? s~!
durant les basses eaux de 1965. L’écart type des moyennes de débit durant les basses eaux sur la
période 1965-1994 étant de 10m? s~ les débits de basses eaux des années 1965 et 1994 sont compa-
rables. Comme dans la plaine alluviale les charges sont fortement contraintes par les niveaux d’eau en
riviére et donc par les débits, on peut supposer que les observations piézométriques de ces deux années
sont comparables. L’ensemble des données a donc été utilisé pour kriger les cotes piézométriques sur

I’ensemble de la plaine.

Afin de minimiser la variabilité des observations piézométriques et de diminuer la non-stationnarité
du variogramme, ’épaisseur de la zone non saturée a été estimée dans la plaine alluviale de la Bassée au
lieu de la charge piézométrique (Mouhri et al., 2013), I’épaisseur de la zone non saturée étant obtenue en
retranchant la cote piézométrique a la cote du sol. Les directions principales d’anisotropie sont orientées
selon les directions N70 et N160. Ces directions correspondent respectivement & [’axe de la Seine dans
la plaine alluviale de la Bassée et a sa perpendiculaire. La variabilité est plus importante selon la
direction N160 (perpendiculaire a I’axe de la Seine) que selon la direction N70. Une fois le modéle
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FIGURE 5.6 — Résultats de l'estimation par krigeage des épaisseurs de la zone non saturée dans la
plaine alluviale de la Bassée : A) distribution des épaisseurs krigées de la zone non saturée B) écart
type de 'erreur d’estimation
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FiGURE 5.7 — Carte piézométrique des alluvions dans la plaine alluviale de la Bassée.

variographique calibré et validé par validation croisée (Labarthe et al., 2014), un krigeage a été réalisé
sur un maillage de 50 m * 50 m (Fig. 5.6-A). Le modéle variographique adopté pour 'estimation de
I’épaisseur de la zone non saturée sur la plaine alluviale de la Bassée permet une reproduction correcte
des épaisseurs mesurées sur la quasi-totalité de la plaine. Seuls quelques points situés en bordure de
plaine alluviale au niveau des plateaux calcaires présentent une erreur d’estimation importante (Fig.
5.6-B).

I’écart type de Derreur d’estimation de I’épaisseur de la zone non saturée est plus important au
niveau des bordures du modéle, correspondant a la frange des plateaux calcaires et de la zone séparant
les deux jeux de données. C’est au centre de la plaine alluviale que I’écart type de ’erreur d’estimation
de I’épaisseur de la zone non saturée est le plus faible. L’estimation de la piézométrie dans le corridor
alluvial (hors coteaux) est plus fiable. Afin d’obtenir la distribution des charges piézométriques de
I’aquifére alluvial de la Bassée, I’épaisseur de la zone non saturée est retranchée a la topographie du
MNT au 25m de I'IGN pour obtenir la carte piézométrique de référence (Fig. 5.7).
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a) Recharge sur l'impluvium b) Echanges Craie-Plaine alluviale

Alimentation par les aquiféres
régionaux [mm]

W 26515 - 2000

. 2000 - -500

W -500--50

Recharge por impluvium [mm] B -50--25

u 100-250
W 25.0-50.0
. 50.0- 500

1

W 500 - 2000
BN 2000 - 15335

¢) Echanges globaux

Recharge glabale [mm]
Il -26515--2000

0-25
B 25-50
N 50-500
W 500- 2000
B 2000 - 15335

FI1GURE 5.8 — Schéma de la méthodologie de définition des conditions limites permettant l’emboitement
du modéle intermédiaire. Les valeurs sont ramenées en équivalent mm.an~!

5.2.2.3 Deéfinition des conditions limites du modéle intermédiaire

Afin d’emboiter le modéle intermédiaire dans le modéle régional, les conditions limites du modéle
intermédiaire ont été estimées a partir du modéle régional. Pour cela, aprés introduction des plaines
alluviales dans le modele régional (voir sect. 3.4.3, p. 58), une simulation sur une période de 17 ans a été
réalisée. La carte piézométrique de la plaine alluviale de la Bassée est représentative de ['état hydrique
du mois de Septembre. L’alimentation de la plaine alluviale par les aquiféres sous-jacents ainsi que
la recharge par I'impluvium sont ainsi calculées sur cette période de temps. La recharge moyenne du
mois de septembre est déterminée par analyse des résultats du modéle de surface optimisé sur la plaine
alluviale de la Bassée, ’alimentation de l'interface nappe-riviére régionale par les systémes aquiféres
est calculée par analyse des résultats du modéle couplé optimisé. Il est de plus & noter que sur une
période de 17 ans, les variations de stock des compartiments souterrain et de surface sont négligeables
(Flipo et al., 2012; Massei et al., 2010). Les conditions limites définies sur cette période de temps sont
donc compatibles avec une simulation en régime permanent.

La recharge de surface est majoritairement comprise entre 10 et 50 mm.an~! (Fig. 5.8). Cette
faible recharge est cohérente avec un contexte de basses eaux. Les valeurs extrémes de la recharge
souterraine sont situées au niveau de la riviére, indiquant les échanges importants entre la riviére et les
aquiféres régionaux via la plaine alluviale. La recharge globale, issue de la combinaison de I’alimentation
souterraine et de la recharge par 'impluvium, sert de condition limite & 'inversion des transmissivités
du modéle intermédiaire. La carte de recharge globale (Fig. 5.8) montre la prépondérance de la recharge

par 'aquifére sur la recharge par I'impluvium en régime de basses eaux.
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5.2.2.4 Champ germe de transmissivité

Lors d’une étude préalable de la faisabilité de modélisation multi-échelle sur la plaine alluviale
de la Bassée, plusieurs champs germes de transmissivité ont été testés (Labarthe et al., 2014). Cette
étude indique que la méthode n’est pas sensible au champ germe de transmissivité. Un champ germe
uniforme est donc utilisé par la suite. La valeur du champ uniforme est définie a partir de la base de
données de forage mise en place par Deleplancque et al. (2014) et sur des mesures de perméabilité
réalisées sur les alluvions grossiéres (2.5 x 1073 m.s~ 1), sur celles des dépots argileux ( 6.7 x 1077
m.s~1) par Mégnien (1965). La base de données de forage caractérise de maniére fine la lithologie des
alluvions sur un ensemble de 500 forages et distingue les matériaux grossiers et fins. Connaissant la
perméabilité et les épaisseurs de chaque formation, la perméabilité équivalente au droit des 500 forages
a été calculée en supposant les flux strictement horizontaux. Une transmissivité moyenne de 1 x 1072

m?2.s~1 est ainsi estimée.

5.2.2.5 Reésultats de I’inversion

L’inversion est réalisée a partir d’'un champ uniforme et de la recharge estimée & partir du modéle
régional. Aprés 150 itérations d’inversion, I'écart absolu moyen entre la charge simulée et la piézométrie
de référence est de 2.90 m sur le domaine. Toutefois, la majorité des écarts absolus sont inférieurs &
30 cm sur le domaine. Cet écart absolu important est du & la géométrie du modéle. En effet, afin
de faciliter 'emboitement du modéle intermédiaire au sein du modéle régional, ces deux modéles
partagent une méme extension latérale. Ainsi compte tenu de la dimension du maillage souterrain du
modéle régional, une partie des coteaux calcaires est intégrée i la géométrie de la plaine alluviale. Ces
zones, positionnées en bordure du modéle, ressortent en noir sur la figure 5.9 (erreur supérieure a 5m),
et participent grandement a ’augmentation de l’erreur moyenne absolue entre la charge simulée et la
piézométrie de référence. Fn effet, si 'on exclut les coteaux calcaires, I'erreur absolue moyenne est de
0.6 m.

Par ailleurs, les erreurs au centre du domaine sont plutot faibles (inférieures a 10 cm). On note
toutefois certaines zones d’erreurs supérieures a 50 cm au centre de la plaine alluviale.

Ainsi, Vinversion de la transmissivité (Fig. 5.10) a-t-elle permis de définir les hétérogénéités a
I’échelle locale en prenant en compte les flux régionaux alimentant la plaine alluviale, via I’emboitement
du modele intermédiaire.

5.3 Simulation a I’échelle régionale

5.3.1 Transfert de paramétres de I’échelle intermédiaire vers I’échelle régionale

Une fois les hétérogénéités de la plaine alluviale définies, les transmissivités inversées ont été trans-
férées de I'échelle intermédiaire vers ’échelle régionale. Pour cela, la méthode heuristique mise en place
par Renard (1997) a été appliquée (voir sect.2.4.1.1.1,p.29). Les mailles de la grille fine sont agrégées
deux a deux, jusqu’a atteindre la dimension de la maille régionale (fig. 2.6). Si les mailles sont en série
par rapport a la direction d’écoulement, la moyenne harmonique des perméabilités k; et k;y1 des deux
mailles fines sélectionnées est affectée au support de renormalisation, sinon, la moyenne arithmétique
de ces deux perméabilités locales lui est attribuée. Afin de déterminer la direction principale d’écou-
lement sur le maillage régional, le champ piézométrique théorique est calculé & 1’échelle régionale. La
charge sur le maillage régional est calculée comme la moyenne des charges définies localement. Les
charges locales correspondent ici & la piézométrie issue de la simulation en régime permanent du mo-
déle intermédiaire. Le gradient de charge théorique est ensuite défini sur chacune des mailles régionales
et la direction principale d’écoulement est établie. Si le gradient dans la direction x, calculé comme la
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Ficure 5.9 — Carte de la différence absolue entre la piézométrie de référence et la piézométrie en

régime permanent.

5 0 5 10 15 20 km

FIGURE 5.10 — Carte des transmissivités inversées avec le champ germe uniforme (1 x 1072 m2.s7!)

106

Différence absolue entre la carte piezométrique de référence
et la piézométrie en fin de processus d'inversion [m]

Transmissivités inversées [m2.s-1]

Il 1.0e-07 - 1.0e-06

[ 1.0e-06 - 1.0e-05
1.0e-05 - 1.0e-04
1.0e-04 - 1.0e-03
1.0e-03 - 1.0e-02

[ 1.0e-02 - 1.0e-01

I 1.0e-01-1

Il 1-2.0000



. 4 Transmissivité équivalente

m . f a l'échelle régionale [m2.s-1]
.*- Bl 1.0e-07 - 1.0e-06
.l B 1.0e-06 - 1.0e-05
1.0e-05 - 1.0e-04
u 1.0e-04 - 1.0e-03
1.0e-03 - 1.0e-02
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B 1.0e-01-1.0

N 1.0-2.0

5 0 5 10 15 20 km

FiGURE 5.11 — Carte des transmissivités a ’échelle régionale définies & partir des valeurs du modéle
intermédiaire

somme de la norme des gradients selon la direction x est supérieur au gradient selon la direction vy,
alors la direction principale d’écoulement est supposée étre dans la direction x. La renormalisation est
ensuite réalisée (Fig. 2.6), le coefficient ~ est fixé & 0.5 (Eq. 2.15).

Une fois les paramétres équivalents de transmissivité établis (Fig. 5.11), le terme de conductance est
calculé. La dimension de 1’élément de calcul régional au droit de la riviére étant supérieure au double
de la largeur de la riviere (W = f(wyip)), 'équation 2.4 (Tab. 2.2, p. 22, sect. 2.2.3.1) a été utilisée.
Les parameétres de la zone hyporhéique et d’anisotropie sont supposeés connus (Tab. 5.1). Les valeurs
de longueur et de largeur de riviére ont été définies & partir de la base de données hydrographiques
Carthage de 'IGN.

TABLE 5.1 — Tableau récapitulatif de la valeur des paramétres utilisés pour la définition de la conduc-
tance

parameétres et valeurs associées  unités

e.r, 0.75 [m]
kzh 1e—06 [m.s™1]
a 0.1 [-]

Le transfert de parameétres de I’échelle intermédiaire & régionale réalisé ici tient compte des hétérogé-
néités définies & ’échelle intermédiaire. On ne peut cependant pas parler de modélisation multi-échelle
au sens propre car 'unicité des flux simulés aux échelles régionale et intermédiaire n’est pas assurée.
Afin d’assurer cette unicité des flux, une procédure itérative serait nécessaire. Dans la suite, les ré-
sultats préliminaires seront discutés, notamment autour du fonctionnement hydrologique de la plaine

alluviale.
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5.3.2 Hydrodynamique de la plaine alluviale de la Bassée

TABLE 5.2 — Tableau des terminologies adoptées pour caractériser les échanges

Terme employé Abréviation Echanges
Infiltration Inf Riviere — Alluvion
Alluvion — Craie
Exfiltration Exf Alluvion — Riviére
Craie — Alluvion
Net Net Alluvion — Riviére + Riviére — Alluvion

Alluvion — Craie + Craie — Alluvion

5.3.2.1 Situations hydrologiques représentatives sur la plaine alluviale de la Bassée

Afin de caractériser I’hydrodynamique de la plaine alluviale de la Bassée, trois contextes hydrolo-
giques sont étudiés (sect. 3.3, p. 46). Un contexte hydrologique moyen calculé sur une période de 17 ans,
un événement extréme sec (période de aoit & octobre 2003) et une période humide (période de mars a
fin mai 2001). Les chroniques de débit correspondant & ces périodes, a la station de Bazoches-les-Bray,
a P'exutoire de la Bassée, sont présentées figure 5.12. Il est & noter que la période séche d’aofit & octobre
est précédée par une période de crue dont le débit maximal est comparable & celui de la crue sur la
période humide. Afin d’étudier plus précisément 'influence de ce pic de crue sur les échanges hydriques
au sein de la plaine alluviale en période de basses eaux, la dynamique des échanges au cours de la
période séche est étudiée pour 'année civile 2003. D’autre part, la dynamique de la plaine alluviale
de la Bassée en période de crue est étudiée sur la période de mars a fin mai 2001. La période humide
est divisée en trois phases (Fig. 5.12) : la phase 1 d’augmentation du débit, la phase 2 de haut débit
relativement stable, et la phase 3 de récession.

Les situations hydrologiques représentatives étudiées dans cette partie sont caractérisées par des

contextes hydroclimatiques contrastés. Les principaux paramétres hydroclimatiques définissant ces
périodes sont regroupés table 5.3.

TABLE 5.3 — Récapitulatif des paramétres hydroclimatiques suivant les périodes représentatives

Période Pluviométrie  Recharge Débit moyen
[mm.an~!] [mm.an"!] [m3 s~
Moyenne 752.02 96.95 87.65
1993-2010
Humide 1120.53* 327.48* 249.68
mars-mai 2001
Séche 509.36* 9.49* 31.18

aout-oct 2003
* valeurs ramenées en mm.an_ ' pour pouvoir étre comparées a la moyenne

En moyenne, la pluviométrie sur la zone de la Bassée est de 752.02 mm. La pluviométrie, en période
humide, augmente d’environ 50% par rapport a ’année moyenne. Elle diminue d’environ 30% lors de
la période séche.
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FI1GURE 5.12 — Chroniques de débit des années civiles 2001 et 2003 comparées a la moyenne journaliére
des débits sur la période 1993-2010 & Bazoches-les-Bray

TABLE 5.4 — Bilan hydrique sur la plaine alluviale de la Bassée [m? s71]

Période Echanges nappe-riviere Echanges Alluvion-Craie Recharge BC* stock
Inf  Exf Net Inf  Exf Net

Moyenne -3.28 5.62 2.34 -4.42  5.56 1.14 1.42 -0.22  0.00

1993-2010

Humide -3.97 7.81 3.84 -7.40 7.30 -0.1 4.83 -1.25  0.36

mars-mai 2001

Sec -2.80 4.64 1.84 -2.94 474 1.80 0.14 -0.02 -0.08

aott-oct 2003
* Les conditions limites correspondent aux sorties du systéme, elles prennent en compte
les prélévements, les débordements et les flux aux limites
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5.3.2.2 Bilan et échanges spatialisés sur la plaine alluviale

Sur la période de 17 ans (1993-2010), 'aquifére alluvial fournit un débit net de 2.34 m? s~! au
systéme fluviatile de la Bassée (Tab 5.4). Rapportés a la longueur de la Seine sur le secteur (environ
100 km), les échanges nets sont d’environ 20 1 s~! km™!, ce qui correspond au débit linéique moyen
a léchelle de I'hydrosystéme (sect. 4.5.6,p.93). L’aquifére de la Craie alimente en moyenne la plaine
alluviale. D’autre part, il apparait que exfiltration de la plaine alluviale est équivalente a I'exfiltration
de 'aquifére de la Craie (5.62 m3 s~!). Il semble donc, qu’en moyenne, 1’alimentation de la riviére par
I’aquifére alluvial soit initiée par une alimentation de I’aquifére régional, ce qui est en accord avec la
vision emboitée de l'interface nappe-riviére. De plus, la plaine alluviale est en moyenne a ’équilibre
(variation de stock nulle, tab.5.4). Pendant la période de crue (mars-mai 2001), une augmentation de
65% des échanges nets entre la riviére et la plaine alluviale est simulée. Sur cette période, 'aquiféere

lau réseau hydrographique. Cette augmentation des échanges

alluvial fournit globalement 3.84 m?3 s~
nappe-riviére nets est due & une augmentation de I'alimentation du systéme fluviatile par la plaine
alluviale. D’autre part, durant cette période, un stock d’eau important se crée au sein de la plaine
alluviale. En période séche (aotit-octobre 2003), le bilan moyen des échanges nappe-riviére est proche
du bilan moyen sur la période de 17 ans alors que la recharge sur la plaine alluviale de la Bassée est
particuliérement faible. Ce fort soutien d’étiage de la plaine alluviale est dii & une diminution de 'in-
filtration de la plaine alluviale vers I’aquifére régional (-66% par rapport a la moyenne), ’alimentation
de la plaine alluviale par ’aquifére de la Craie restant constant.

Ce tableau de bilan (Tab. 5.4) montre une similitude entre les débits exfiltrés en riviére et par 'aqui-
fere régional, indiquant ainsi I'importance des apports régionaux dans la quantification des échanges
nappe-riviére. Afin d’étudier plus finement ces apports, les cartes spatialisées des échanges sur la plaine
alluviale de la Bassée sont également présentées (Fig. 5.13).
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[ Localisation de
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F1GURE 5.14 — Carte piezométrique moyenne de 'aquifére de la Craie, réalisée sur la période 1993-2010

Les différentes cartes de la spatialisation des échanges nappe-riviére sur la plaine alluviale de la
Bassée (carte des échanges moyens encadrée en vert, carte des échanges en période de crue encadrée en
bleu, carte des échanges en période séche encadrée en rouge sur la figure 5.13) montrent leur stabilité.
Quelles que soient les configurations hydrologiques, la Seine draine la plaine alluviale de la Bassée sur
la majorité de son linéaire. Seules quelques zones semblent plutot réinfiltrantes. La position de ses
zones varient suivant les configurations hydrologiques.

Les cartes spatialisées des échanges entre 'aquifére de la Craie et la plaine alluviale en période de
crue et en période moyenne présentent un schéma similaire. Une infiltration importante est simulée
sur l'ensemble de la plaine alluviale ainsi qu'un drainage intense au droit de la riviere (Fig. 5.13).
En période séche, La plaine alluviale est en équilibre avec I'aquifére de la Craie, alors que la zone de
drainage au droit de la riviére est maintenue.

D’autre part, la carte piézométrique moyenne de 'aquifere de la Craie (Fig. 5.14) montre un drai-
nage de la Craie au droit de la plaine alluviale. Des écoulements latéraux des coteaux vers le centre
de la plaine alluviale se mettent en place. Il apparait donc que I'eau infiltrée de la plaine alluviale vers
I'aquifére de la Craie retourne ensuite vers l'interface nappe-riviére en aval du point d’infiltration.

Ces cartes spatialisées des échanges, et de la piézométrie, illustrent la mise en place de flux spiralaires
entre la plaine alluviale et U'aquifére régional. Les flux infiltrés au sein de la plaine alluviale passent
par I'aquifére régional avant d’alimenter l'interface nappe-riviére au droit de la riviére en aval du point
d’infiltration. Ainsi, les flux spiralaires observés a l’échelle intermédiaire par Poole et al. (2008) au
sein de la plaine alluviale, semblent se mettre aussi en place a ’échelle régionale. En période séche,
ces flux se resserrent autour de la riviére, alors qu’en période humide ’ensemble de la plaine alluviale
est impliquée dans leurs mises en place (Fig. 5.15). D’autre part le tableau de bilan (Tab. 5.4) montre
qu’en période humide le bilan échangé entre la plaine alluviale et ’aquifére de la Craie est quasiment &
I’équilibre (Net : -0.1 m® s~1). Les zones d’alimentation de la plaine alluviale par 'aquifére de la Craie
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FIGURE 5.15 — Schéma conceptuel de la mise en place des flux spiralaires entre la plaine alluviale et
Iaquifére de la craie

sont positionnées au droit de la riviére. Il semble donc que ’ensemble des flux infiltrés dans la plaine
alluviale durant la période de crue, soient redirigés vers la riviére pendant la durée de la période. 1
semble ainsi, au regard de ce bilan, que les eaux souterraines alimentant 'interface nappe-riviére en

période de crue, proviennent uniquement de flux spiralaires issus de l'infiltration de la plaine alluviale.

5.3.2.3 Dynamique de la plaine alluviale de la Bassée en période de crue

Afin de préciser I’hydrodynamique de la Bassée en période de crue une étude plus détaillée des
échanges est réalisée. Pour cela, la période de crue est divisée en trois phases (Fig. 5.12). La premiére
phase correspond a la phase de montée des eaux. Elle s’étend sur le mois de mars 2001. La deuxiéme
phase correspond & la phase de hautes eaux. Elle se déroule d’avril & mi mai. Enfin la derniére période
correspond & la période de récession qui s’étale sur les 15 derniers jours de mai. Pour chacune de ces
phases, un bilan global des échanges est calculé (tab. 5.5). D’autre part, la dynamique de crue étant
induite par les variations rapides de débit, une étude des échanges journaliers est proposée (Fig. 5.16).

Si la carte spatialisée des échanges au cours de la période de crue (Fig. 5.13) indique une exfiltration
de 'aquifére alluvial sur ’ensemble du linéaire, il apparait toutefois que la phase de montée des eaux est
caractérisée par une infiltration importante des eaux de la riviére au sein de 'aquifére alluvial. En effet,
le débit d’infiltration des eaux de riviére est doublé en période de montée des eaux en comparaison
du débit moyen d’infiltration (-6.18 m3 s~! Tab. 5.5). Une augmentation de l'infiltration en riviére
est simulée durant les deux premiéres semaines de la phase de montée des eaux (Fig. 5.16 1). Le
maximum d’infiltration, qui concorde avec le minimum d’exfiltration sur la période, est atteint alors
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TABLE 5.5 — Tableau du bilan hydrique sur la plaine alluviale durant les différentes phases de crue
(voir Fig. 5.12) [m? s71]

Période Echanges nappe-riviere Echanges Alluvion-Craie Recharge BC*  stock
Inf Exf Net Inf Exf Net

Phase 1 3 semaines -6.18 4.97 -1.21 -9.12  5.10 -4.02 4.71 -0.43 147
Montée des eaux

Phase 2 1.5 mois -3.27  8.23 4.96 -7.33  7.43 0.1 5.73 -0.57  0.30
Maximum de crue

Phase 3 3 semaines -1.66 12.08 10.42 -4.31 11.11 6.80 2.57 -0.53 -1.58
Récession

Moyenne -3.28  5.62 2.34 -4.42  5.56 1.14 1.42 -0.22  0.00
1993-2010

* Les conditions limites correspondent aux sorties du systéme, elles prennent en compte
les prélévements, les débordements et les flux aux limites

que la phase d’augmentation du débit n’est pas terminée. Cette observation peut étre expliquée par la
forme de la courbe de tarage établie par ’équation de Manning, pour laquelle passé un certain débit,
une augmentation significative du débit entraine une modification peu importante de la charge simulée
en riviere. Conjointement a I'augmentation de l'infiltration en riviére, une infiltration des eaux de la
plaine alluviale vers l'aquifére régional est globalement simulée (Tab. 5.5). Si la période de montée des
eaux est caractérisée par une phase d’augmentation de 'infiltration, une diminution de I'exfiltration est
aussi simulée lors de cette période (Tab. 5.5, Fig. 5.16, cadre 1). Toutefois, compte tenu de 'importante
réactivité de la plaine alluviale aux variations de niveau d’eau en riviére, la phase d’intense infiltration
et de diminution de l'exfiltration est courte (Fig. 5.16, cadre 1), elle permet cependant de modifier le
régime de la plaine alluviale qui est globalement infiltrante sur la période. Les échanges net entre la
plaine alluviale et la craie sont de -4.02 m? s~!quant aux échanges entre la riviére et la plaine alluviale,
ils sont de -1.21 m? s71(Tab. 5.5).

Deés I'établissement de la phase de hautes eaux, I'importante infiltration en riviére observée lors
de la montée de la crue cesse (Fig 5.16 cadre 3). Environ une semaine aprés le maximum de crue,

lenviron) et un équilibre semble

linfiltration en riviére retrouve sa valeur d’avant la crue (-2 m® s~
alors atteint. L’établissement de cet équilibre s’explique par un stockage de ’eau au sein de la plaine
alluviale du fait de la montée des eaux en riviére qui bloque alors les écoulements latéraux suivant le
gradient topographique. Sur la période, avec la stabilisation du débit en riviére, le débit net échangé
entre la nappe et la riviére retrouve sa valeur initiale d’avant la crue (Fig 5.16 cadre 3). La phase de
hauts débits est associée & une infiltration importante des eaux de la plaine alluviale vers I'aquifére de
la Craie (Fig 5.16 3).

Lors de la phase de récession, le systéme aquifére est majoritairement exfiltrant, l'infiltration en
riviére est constante (Fig. 5.16 4). Le début de la phase de récession est caractérisée par une augmen-
tation rapide de l'exfiltration de aquifére alluvial et de ’alimentation de 'interface nappe-riviére par
Paquifére de la Craie (Fig. 5.16). Dés la premiére semaine, les débits échangés se stabilisent. La phase
de récession s’accompagne aussi d’'une diminution progressive de Uinfiltration des eaux de la plaine
alluviale vers ’aquifére de la Craie. Sur la période, 'infiltration de la plaine alluviale vers ’aquifére de
la Craie demeure plus importante comparée a l'infiltration moyenne au cours de la phase de récession
(-+50%).

Ces analyses du bilan hydrique sur la plaine alluviale et des échanges journaliers en période de crue,
permettent d’émettre des hypothéses sur le fonctionnement des échanges en période de crue. Il apparait
en premier lieu, que 'augmentation rapide du débit en période de crue modifie localement les conditions
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FIGURE 5.16 — Evolution des échanges journaliers sur la plaine alluviale de la Bassée au cours de la
période de crue mars-mai 2001. A) chronique de débit a la station de Bazoches-les-Bray, B) Chronique
des échanges journaliers globaux sur la zone de la Bassée. Sont distingués les échanges nets (ligne
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FIGURE 5.17 — Schéma conceptuel des échanges dans la plaine alluviale de la Bassée en période de
crue. Les étapes 1,2,3,4, correspondent aux situations notées 1,2,.3,4, dans la figure 5.16. La situation
0 correspond & la situation supposée avant la crue.

limites de la plaine alluviale, de sorte que des réinfiltrations locales de la riviere s’établissent (Fig 5.17
1). Toutefois la réactivité importante de 'aquifére alluvial, induite par 'augmentation de la recharge
et la stabilisation de la charge en riviére, permet un retour rapide a une situation d’équilibre (Fig 5.17
2). En période de hauts débits, une relative stabilité est ainsi atteinte (Fig 5.17 3). Les échanges nappe-
riviére retrouvent leurs valeurs d’avant la crue. L’alimentation de ’aquifére sous-jacent est maximale
mais est compensée par une augmentation de l'exfiltration & proximité de la riviére. La phase de décrue
s’accompagne, quant & elle, d’'une augmentation brutale de l'exfiltration de I'aquifére alluvial. Cette
augmentation présente une double dynamique. La chute rapide de la condition limite définie par la
hauteur d’eau en riviére entrainerait ainsi, dans un premier temps, une vidange de la zone proche riviére
avant de mobiliser les zones périphériques (en drainant les eaux stockées dans la plaine alluviale), et
d’induire la diminution progressive de l'infiltration de la plaine alluviale dans 'aquifére de la Craie
(Fig 5.17 4).

La dynamique des échanges en période de hautes eaux peut ainsi étre conceptualisée selon deux

boucles emboitées :

— une premiére boucle entre 'aquifére alluvial et 1’aquifére de la Craie induite par les flux spira-
laires.

— une deuxiéme boucle au sein de la plaine alluviale elle-méme, liée & "augmentation du niveau
d’eau en riviere. Cette augmentation en riviére engendre dans un premier temps une infiltra-
tion de la riviére vers la nappe alluviale, suivie d’un blocage des eaux de la plaine s’écoulant
latéralement suivant le gradient topographique. Durant la phase de récession, un drainage des
eaux stockées dans la plaine alluviale a lieux, initiant le resserrement des flux spiralaires autour
de la riviere.

5.3.2.4 Dynamique de la plaine alluviale de la Bassée en période séche

La dynamique des échanges en période de crue est majoritairement controlée par I’évolution rapide
du débit sur la période. A l'inverse, en période de basses eaux, la dynamique des échanges est plutot
définie par les écoulements souterrains s’établissant sur une échelle temporelle plus longue. La période
de faible débit de ’année 2003 se déroule du mois d’aott & octobre. Cette période de faible débit est
précédée d’une période de crue de décembre 2002 & avril 2003. La dynamique rapide des échanges au
cours de la période de crue ayant été caractérisée précédemment, les échanges mensuels sont ici étudiés
sur une période annuelle afin de préciser I’évolution globale des échanges entre les phases de hautes et
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de basses eaux.

Au cours de la période de basses eaux, une diminution des échanges entre la nappe et la riviére
ainsi qu’entre 'aquifére et la plaine alluviale est observée. Au cours des 8 mois de basses eaux, le débit
net échangé en riviére passe de 6 m3 s~ a4 -0.5 m? s™! quand le débit net d’alimentation de la plaine
alluviale diminue dans des proportions équivalentes de 4 a -0.5 m?® s™!. Au cours de la période de
basses eaux, compte tenu de U'inertie de ’aquifére régional, une diminution progressive de 'exfiltration
de Paquifére alluvial est simulée. Cette diminution de D'exfiltration s’accompagne tout d’abord d’une
diminution progressive de l'infiltration en riviére ainsi que de 'infiltration de la plaine alluviale. Cette
diminution progressive peut traduire le resserrement des flux spiralaires autour de la riviére. A partir
d’Octobre, une importante augmentation de Uinfiltration & la fois de la plaine alluviale et de la riviére
est simulée. Cette infiltration s’accompagne d’une augmentation du débit en riviére.

Cette analyse des débits mensuels moyens sur la zone de la Bassée met en évidence, la diminution
progressive de 'exfiltration de 'aquifére de la Craie vers ’aquifére alluvial au cours de la période de
basses eaux ainsi qu’une diminution de linfiltration en riviére et de la plaine alluviale. En période
d’étiage les flux spiralaires sont minimaux et 1’alimentation de I'interface nappe-riviére est principale-
ment due & une alimentation régionale.

L’¢tude de I’hydrodynamique de la plaine alluviale au cours d’une période de crue suivie d’une
période de basses-eaux semble indiquer que les échanges au cours de ’année hydrologique sont princi-
palement controlés par les phases de crues. En effet, ces phases d’augmentation du niveau de la riviére
induisent une modification des conditions limites de I’hydrosystéme et permettent ainsi la mise en
place de processus se déroulant sur des échelles spatio-temporelles différentes. Ainsi les phases de crues
induisent :

— des processus rapides d’infiltration et d’exfiltration dont les effets locaux sont circonscrits a la

période de crue en temps que telle (montée des eaux, haut débit et récession),

— des processus a plus large échelle affectant le contexte hydrogéologique régional, qui permettent

un stockage de I'eau qui est ensuite redistribuée selon une dynamique plus lente au cours des
périodes de basses eaux.

5.4 Conclusion

Une modélisation multi-échelle est réalisée sur la plaine alluviale de la Bassée. La représentation fine
de 'hydrodynamique au sein de ce systéme alluvial de grande ampleur présente un intérét particulier,
du fait de la concentration d’enjeux stratégiques au sein de cette interface nappe-riviére. La plaine
alluviale de la Bassée présente en effet des intéréts écologiques (zone humide importante sur le bassin),
économiques (principale source de granulat de la région parisienne, mise en grand gabarit de la Seine)
et en terme de protection des crues de la Seine & Paris (mise en place de casiers d’écrétement des
crues). La modélisation multi-échelle mise en place s’appuie sur 'emboitement d’'un modéle de la
plaine alluviale développé a l’échelle intermédiaire au sein d’un modéle régional de ’hydrosystéme.
L’emboitement du modéle intermédiaire, s’accompagne d’une procédure d’estimation des paramétres
de transmissivité par estimation successive des flux. Cette procédure d’estimation de la transmissivité
permet, via une succession de modélisation des flux en régime permanent, de définir les parameétres
de la plaine alluviale reproduisant un champ piézométrique de référence connaissant la recharge et
I’alimentation globale des aquiféres régionaux. Les paramétres ainsi définis sont cohérents & la fois
avec le contexte hydrogéologique global et avec les caractéristiques hydrodynamiques locales de la
plaine alluviale. D’autre part, la procédure de modélisation multi-échelle met en ceuvre une fonction
de passage de la transmissivité et de la conductance visant & intégrer les caractéristiques définies
a I’échelle intermédiaire au sein du modéle régional. La renormalisation simplifiée de Renard a été
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pour cela appliquée. Cette fonction de passage est basée sur une prise successive de moyennes et
permet de définir des paramétres équivalents de la transmissivité intégrant les hétérogénéités définies
a D’échelle intermédiaire. Une fois les paramétres du modéle régional définis, I’hydrodynamique de la
plaine alluviale a été étudiée. L’étude en période de crue (mars-mai 2001), de basses eaux (aott-octobre
2003) et sur un cycle hydroclimatique complet (1993-2010), des bilans hydriques de la plaine alluviale
et des échanges spatialisés, permet d’identifier la dynamique globale d’échange au sein de l'interface
nappe-riviére régionale. Les franges de la plaine alluviale alimentent 1’aquifére régional qui ré-alimente
la plaine au droit de la riviére, formant ainsi un écoulement spiralaire & 1’échelle régionale. D’autre part,
si a ’échelle de I’événement de crue, la dynamique des échanges est principalement caractérisée par une
augmentation conjointe de linfiltration en riviére et de exfiltration de 'aquifére régional, I’étude de
ces échanges a une échelle temporelle plus fine met en évidence la complexité des échanges au cours de
cette période. En premier lieu, I’augmentation rapide du débit en période de crue modifie localement les
conditions limites de la plaine alluviale, de sorte que des réinfiltrations locales de la riviére s’établissent.
Toutefois la réactivité importante de I'aquifére alluvial, induite par 'augmentation de la recharge et
la stabilisation de la charge en riviére, permet un retour rapide a une situation d’équilibre. En période
de hauts débits, une relative stabilité est ainsi atteinte. Les échanges nappe-riviére retrouvent leurs
valeurs d’avant la crue. L’alimentation de l'aquifére sous-jacent est maximale mais est compensée
par une augmentation de l'exfiltration & proximité de la riviére. La phase de récession s’accompagne
quant a elle d’'une augmentation brutale de l'exfiltration de 'aquifére alluvial. Cette augmentation
présente une double dynamique. La chute rapide de la condition limite définie par la hauteur d’eau
en riviére, entrainerait ainsi, dans un premier temps, une vidange de la zone proche riviére avant de
mobiliser les zones périphériques et d’induire la diminution progressive de ’alimentation de 1’aquifére
de la Craie par la plaine alluviale. Finalement, I’étude de I’hydrodynamique de la plaine alluviale au
cours d’'une période de crue suivie d’'une période de basses eaux semble indiquer que les échanges
au cours de 'année hydrologique sont principalement controlés par les phases de crues. En effet, ces
phases d’augmentation du niveau de la riviére induisent une modification des conditions limites de
I’hydrosystéme et permettent ainsi la mise en place de processus se déroulant sur des échelles plus
fines. Ainsi les phases de crues induisent :
— des processus rapides d’infiltration et d’exfiltration dont les effets locaux sont circonscrits a la
période de crue en temps que telle (montée des eaux, haut débit et récession).
— des processus a plus large échelle affectant le contexte hydrogéologique régional, qui permettent
un stockage d’eau qui est redistribuée selon une dynamique plus lente au cours des périodes de
basses eaux.
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Chapitre 6

Quantification des échanges nappe-riviére
a I’échelle de I’hydrosystéme Seine

Résumé :

La gestion de la ressource en eau est effectuée en France a ’échelle de grands bassins hydrographiques.
Le bassin de la Seine est inclus dans le bassin hydrographique de la Seine et des fleuves cotiers normands,
administrés par I’Agence de I’'Eau Seine-Normandie (AESN). Au sein de ces bassins, les eaux de surface
et souterraines sont gérées au sein d’unités distinctes : les Masses d’Eau de Surface (MECE) et les
Masses d’Eau Souterraines (MESO). Prenant en compte la notion d’unicité du bilan hydrique au sein
de ’hydrosystéme, la directive cadre sur 'eau (DCE) souligne la nécessité de quantifier les interactions
entre les milieux de surface et les milieux souterrains. Une estimation des échanges nappe-riviére a
ainsi été réalisée & l’échelle des unités de gestion de la ressource en eau du bassin Seine-Normandie.
Cette étude permet de fournir une base quantitative a la vulnérabilité des MECE et des MESO aux
échanges nappe-riviére. A cet effet, ce travail s’inscrit dans la démarche de rapportage imposée par la
DCE. Les estimations des échanges, fournies jusqu’a ’échelle mensuelle, et couvrant plusieurs contextes
anthropiques et hydrologiques, offrent la possibilité d’une meilleure compréhension du fonctionnement
général du systéme hydrologique de la Seine et des fleuves normands.

Afin de quantifier les échanges nappe-riviére sur ’ensemble du réseau hydrographique du bassin
Seine-Normandie, I’étude est basée sur la mise en ceuvre d’'un modéle régional calibré selon la procé-
dure & deux étapes et de 6 sous-modéles hydrologiques locaux ajustés par ailleurs. Afin d’améliorer la
compatibilité du modéele régional d’une part, et des sous-modéles d’autre part, les unités de calcul du
bilan hydrique ont été homogénéisées entre les différents modéles. La représentation du débit est globa-
lement meilleure & 1’échelle régionale qu’a I’échelle des sous-bassins, de méme que la représentation des
niveaux piézométriques. La procédure de modélisation multi-échelle permet I'estimation des échanges
nappe-riviére sur environ 14 000 km de réseau (soit 80% du réseau hydrographique réel). Les échanges
ont principalement lieu sur le réseau hydrographique principal. Les échanges nets moyens sur le bassin
sont de 178.54 m? s™! ; ils représentent environ 30% du débit moyen a I’exutoire du bassin de la Seine.
La comparaison des échanges nappe-riviére pour les années hydrologiques séche ( 1995-1996) et hu-
mide (2000-2001) avec le comportement les échanges nappe-riviére pluri-annuels (1993-2010), montre
Iinfluence des variations climatiques naturelles sur 'hydrosystéme. En année hydrologique séche, les
échanges nets sur le bassin diminuent alors qu'une diminution conjointe des exfiltration et des in-
filtrations est observée. En année hydrologique humide, les échanges nets sur le bassin augmentent.
Cette augmentation est due a une intensification des exfiltrations. De maniére générale les variations
climatiques semblent avoir un effet plus marqué sur les exfiltrations que les infiltrations.

Afin d’adapter les travaux de modélisation réalisés, & la gestion de la ressource en eau, les résultats
de quantification des échanges obtenus a ’échelle infra-kilométrique sont ainsi agrégés sur les MECE
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du bassin Seine-Normandie.

Les pompages ont deux principaux effets sur les échanges nappe-riviére. D’une part, ils diminuent
I’alimentation des riviéres par les aquiféres, et de plus, ils augmentent la ré-infiltration des eaux de la
riviére vers la nappe. D’autre part, hormis le secteur bas-normand, il apparait clairement que les MECE
amont sont systématiquement beaucoup plus vulnérables aux pollutions potentiellement apportées par
des eaux souterraines sous-jacentes que leurs consceurs aval. Pour finir, il apparait que, en moyenne,
I’ensemble des MESO correspondant & des plaines alluviales sont vulnérables aux pollutions de surface
puisque la ré-infiltration des riviéres y représente plus des trois-quarts de la recharge par I'impluvium
a laquelle s’ajoutent les apports souterrains régionaux. En général, la vulnérabilité des MESO est
exacerbée en année séche, et est réduite en année humide.

Matériel de référence

Ce chapitre s’appuie principalement sur Labarthe et al. (2014), Flipo et al. (2013), Flipo et al.
(2014) et Pryet et al. (2015).

6.1 Gestion de ’eau a I’échelle du bassin

La gestion de ’eau sur le bassin de la Seine est encadrée par I’Agence de I’Eau Seine-Normandie.
L’emprise de 'unité de gestion administrée par cette agence englobe ’ensemble du bassin de la Seine
et ceux des fleuves cotiers normands (Fig. 6.1). Afin de gérer au mieux la ressource en eau, les unités
hydrographiques et hydrogéologiques du bassin sont distinguées et divisées en unités de gestion. Ainsi
les cours d’eau du bassin sont divisés en 1681 unités nommées masses d’eau de surface (MECE). D’autre
part les aquiféres du bassin sont divisés en 59 unités nommées masses d’eau souterraines (MESO). Ces
masses d’eaux souterraines sont délimitées selon des critéres hydrogéologiques et des critéres de gestion.
Sur le bassin, elles sont généralement associées & un aquifére régional. Leurs limites sont déterminées par
des crétes piezométriques lorsqu’elles sont connues et stables (a défaut par des crétes topographiques),
soit par de grands cours d’eau constituant des barriéres hydrauliques (AESN, 1974).

La directive cadre sur I'eau indique dans son introduction : "L’état quantitatif d’une masse d’eaqu
souterraine peut avoir une incidence sur la qualité écologique des eaux de surface et des écosystémes
terrestres associés a cette masse d’eau souterraine/...[. Aux fins de la protection de l'environnement, il
est nécessaire d’assurer une plus grande intégration des aspects qualitatifs et quantitatifs tant des eaux
de surface que des eaux souterraines, compte tenu des conditions naturelles de circulation de ’eau dans
le cycle hydrologique." Parliament Council of the European Union (2000),p.3 et 4. La prise en compte
de ’ensemble du cycle hydrologique dans la gestion de I’eau rend ainsi nécessaire la caractérisation des
connexions entre les milieux de surface et les milieux souterrains a des fins de gestion de ’eau. De plus,
Iinfluence des échanges nappe-riviére sur I’état écologique des cours d’eau est soulignée par les récents
travaux de Miguel et al. (2015), qui montrent I'influence de la diminution des échanges nappe-riviére
par les prélévements souterrains sur les habitats piscicoles. Une estimation des échanges nappe-riviére
sur le réseau hydrographique du bassin Seine-Normandie a ainsi été réalisée.

Cependant, cette quantification souléve certains problémes techniques. En effet, comme présenté
précédemment (sect 2.2.3.1, p.18), la représentation adéquate de la connexion entre les milieux souter-
rains et de surface introduit une contrainte sur le dimensionnement maximal du maillage souterrain
au droit de la riviére. Dés lors, pour des questions de cotit de calcul, la prise en compte de I'ensemble
des cours d’eau secondaires dans une modélisation a I’échelle régionale ne semble pas appropriée (sect
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Unités de gestion sur le bassin
Seine-Normandie

[J Masses d'eau souteraines
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FIGURE 6.1 — Unités de gestion de I’eau sur le bassin Seine-Normandie

2.4.1.2, p. 31). Afin de répondre & cette problématique, une modélisation multi-échelle a été mise en

oeuvre.

6.2 Modélisation multi-échelle des échanges nappe-riviére a ’échelle
du bassin Seine-Normandie

La méthodologie de modélisation multi-échelle adoptée afin d’estimer les échanges nappe-riviére
sur le réseau hydrographique du bassin est basée sur la mise en place de 7 modéles de résolutions
différentes.

6.2.1 Modéles impliqués dans la stratégie de modélisation

La simulation du bassin Seine, présentée précédemment (sect 3.4, p. 50), dont les parameétres ont
été optimisés par calibration en deux étapes, a été utilisée. Ce modéle permet I’estimation des échanges
nappe-riviére sur les 4500 km de réseau principal du bassin. La résolution du maillage souterrain au
droit des riviéres du réseau principal varie de 800 & 200 m de cété. Par ailleurs, des modéles locaux a
résolution plus fine ont été développés.

— une modélisation hydrodynamique de I’ensemble des formations du Tertiaire (et une toute petite
partie de la Craie a l'ouest de 'lle de France) a été réalisée pour la DRIEE Ile de France (Vien-
not, 2007). Globalement, ce modele couvre le secteur modélisé correspondant aux formations
initialement désignées « Oligocéne » et « Eocéne » (SM Tertiaire, Fig. 6.2). La discrétisation
horizontale de ce modéle s’appuie sur des mailles dites « riviére » de taille variant entre 125 et
500 meétres de coté selon les secteurs d’'intérét. Verticalement, 14 formations alternant forma-
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Ficure 6.2 — Modéles hydrologique-hydrogéologique couplés disponibles sur le Bassin Seine-
Normandie. SM : sous-modéle. Le modele régional couvre '’ensemble des sous-modéles, exceptée la
Basse-Normandie

tions aquiféres et semi permeéables ont été individualisées (des calcaires de Pithiviers pour la
plus récente a une petite partie de la Craie pour la plus ancienne). Ces modélisations intégrent
une prise en compte explicite de 'ensemble des pompages actuellement effectués sur le secteur,

— une application sur le secteur des bocages normands du bassin Seine-Normandie (SM Basse
Normandie, Fig. 6.2) a été développée par Thiérion et al. (2008). La discrétisation horizontale
de ce modeéle s’appuie sur des mailles « riviere » de 250 meétres de coté,

— quatre sous-modeéles de Paquifére de la Craie (Viennot and Abasq, 2013). La encore, la discré-
tisation horizontale de ces modéles s’appuie sur des mailles dites « riviére » de 250 métres de
coOté.

Parmi les 6 modéles locaux présentés, 5 sont inclus dans le bassin de la Seine. Il s’agit des sous-modéles
(SM) Craie 1 a4 4 et du sous-modéle des formations tertiaires (Fig. 6.2).

6.2.2 Stratégie de modélisation

L’ensemble des sous-modéles a été construit et transféré sous la plate-forme de simulation des hy-
drosystémes EauDyssée (Flipo et al., 2012; Flipo, 2013). La plate-forme simule, a partir des pluies et
ETP (évapotranspiration potentielle) journaliéres observées (fournies par la base de données SAFRAN
de MétéoFrance), les débits journaliers en riviére, ainsi que les niveaux piézométriques en aquifére. Les
flux entre les mailles du systéme sont aussi calculés quotidiennement. Comme précédemment évoqué
(sect. 2.4.2) p. 32), la structure de cette plateforme se rapproche de celle de Cawaqs2.0. L’expression
du réseau de drainage de surface entre les deux plateformes varie toutefois. Dans la plateforme de
modélisation MODCOU le réseau de drainage est issu d’une analyse de MNT. La géométrie du réseau

123



est ainsi dépendante de la résolution du MNT. Elle est divisée en mailles nommées "mailles riviéres".
La quantification des échanges nappe-riviére est réalisée sur chaque maille riviére. Dans la plateforme
CAWAQS2.0, le réseau de drainage est issu d’une étude hydrologique préalable permettant d’individua-
liser les bassins versants unitaires sur le bassin. Cette étude permet d’introduire la géométrie et les aires
contributives "réelles" du réseau hydrographique dans la plateforme de modélisation. La compatibilité
de ces deux approches sera discutée par la suite.

Par ailleurs les prélévements anthropiques en nappe sont pris en compte temporellement et spatia-
lement d’aprés les estimations de Viennot and Abasq (2013). La période couverte va de 1993 a 2010.
Les prélévements sont scindés en trois catégories : les prélévements pour 1I’Alimentation en Eau Po-
table (AEP), les prélévements pour agriculture (irrigation) et les prélévements industriels. En 2010,
le volume moyen annuel global pompé en nappe, sur I’ensemble du territoire couvert par 'AESN, est
de 1 323.987 millions de m?. On remarque qu’environ 80% des prélévements en nappe se font a des fins
d’alimentation en eau potable. Cependant, le modéle ne simulant pas la frange Jurassique du bassin
de Paris, ni le Cotentin, le total des prélévements atteint 1 milliard de m?3.

Afin de mettre en cohérence les modéles locaux avec la modélisation a I’échelle régionale, les condi-
tions limites définies & partir du modéle de bassin de la Seine ont été appliquées aux modéles locaux.
Ces modeéles ont été historiquement construits afin que les conditions aux limites du module souterrain
puissent étre supposées nulles. Ces modéles sont ainsi délimités par les cours d’eau principaux du bassin
ou par des crétes piézométriques connues et stables dans le temps (Viennot and Abasq, 2013; Viennot,
2007). La mise en cohérence des modélisations sur le bassin de la Seine se limite donc au transfert des
conditions de surface. A ces fins, une homogénéisation des unités de calcul du bilan hydrique entre le
modéle régional et les modéles locaux a été réalisée. Cette homogénéisation a consisté en un transfert
des parametres et de la géométrie du modéle de surface du bassin calibré selon la méthode en deux
étapes (chap 4,p. 63) vers les modeles locaux. Bien que la géomeétrie des modeles de surface soit issue
de bases de données identiques quelle que soit ’échelle de modélisation, les motifs et les applications de
modélisation varient selon les sous-modéles. Des regroupements ont alors été réalisés afin de définir les
unités de calcul du bilan hydrique. L’homogénéisation des modeéles de surface des applications locales
sur le bassin de la Seine a donc entrainé une modification compléte de la répartition de leurs unités de
calcul du bilan hydrique.

6.2.3 Reésultats de simulation des sous-modéles

Une fois les bilans hydriques homogénéisés, les échanges nappe-riviére ont été estimés. Les résultats
de simulation concernant la reproduction des débits ainsi que la reproduction de la piézométrie sur les
sous-modéles sont comparés & ceux du modele régional.

6.2.3.1 Reproduction des débits

Les critéres de Nash du modéle régional, définis aux 30 stations ayant servi pour la calibration en
deux étapes, sont comparés aux critéres calculés sur 65 stations des sous-modeéles (Fig. 6.3).

11 apparait que les débits des stations de jaugeage des petites riviéres des sous-modéles sont moins
bien reproduits que ceux du bassin principal. En effet, la distribution des critéres de Nash sur les
stations des sous-modéles présente un nombre important de critéres de Nash faibles (inférieures & 0.5).
La distribution des critéres de Nash sur les stations du modéle régional présente elle une majorité
de critéres de Nash supérieurs & 0.5. Cette dissymétrie indique que la fiabilité des sous-modéles est
globalement beaucoup moins bonne que celle du modéle régional. Cette répartition sur les sous-modéles
peut s’expliquer par différentes incompatibilités techniques entre le modele régional et les sous-modéles.

Tout d’abord, bien que le débit soit calculé sur 'ensemble du réseau hydrographique par le modéle
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FI1GURE 6.3 — Distribution statistique des critéres de Nash aux 30 stations du modéle régional, ainsi
qu’aux 65 stations de jaugeage de débit de ’ensemble des modéles en contact avec les aquiféres régio-

naux, hormis l'aquifére du Jurassique
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du bassin de la Seine, la calibration en deux étapes s’est uniquement intéressée & la reproduction
du débit sur le réseau hydrographique principal. En effet, pour le modéle de bassin, les interactions
nappe-riviére sont uniquement prises en compte sur ces cours d’eau principaux. Ceci peut expliquer
I'important écart entre la reproduction des débits des cours d’eau principaux représentés dans les
modeles locaux et celle des débits des petites riviéres. D’autre part, la conceptualisation différente
du schéma de drainage, entre le modéle de bassin et les modeéles locaux, peut aussi entrainer une
certaine incompatibilité du transfert du bilan hydrique. Finalement, une partie de la variabilité locale
des types de sol initialement exprimée dans les sous-modeles est gommeée par le transfert des unités de
calcul du bilan hydrique de I’échelle régionale & 1’échelle des sous-modéles. L’ensemble de ces facteurs
peut expliquer la médiocre reproduction du débit sur le réseau hydrographique secondaire. Afin de
remédier & ces difficultés, I'application de la calibration en deux étapes aux sous-modéles pourrait
assurer la cohérence de la représentation du bilan hydrique entre les différents modéles et permettre
une meilleure représentation du débit et de la piézométrie des sous-modéles.

Toutefois, le but de cette partie est de mettre en évidence la faisabilité d’estimation des échanges
nappe-riviére & 1’échelle d’un grand bassin de gestion, ainsi que l'intérét de cette estimation pour la
gestion de la ressource en eau. Ce probléme de représentation du débit est donc ici mis de coté.

6.2.3.2 Reproduction de la piézométrie

Les caractéristiques techniques et les erreurs quadratiques moyennes calculées entre les chroniques
piézométriques simulées et observées des différents modeéles sont présentées dans la Table 6.1. Cette
table met en évidence une variabilité de la reproduction de la piézométrie entre les modéles. Le modéle
régional de la Seine ainsi que le modéle Craie 2 englobant la zone de la Bassée présentent une RMSE
moyenne d’environ 4 métres. Les modéles Craie 1 et 4 présentent une RMSE de la piézométrie d’environ
8 metres, quant aux modeles du Bassin Normand (BN) et Craie 3, ils présentent eux une RMSE
supérieure & 10 meétres. Les aquiféres représentés par ces deux modéles comportent de nombreuses zones
karstiques qui influencent fortement la dynamique de la piézométrie. La reproduction problématique
de cette dynamique par ces modeéles souligne la difficulté de représentation de ces zones dans les
plateformes de modélisation EauDyssée ou CAWAQS2.0. Afin de mieux représenter la dynamique de
ces zones une conceptualisation spécifique de la dynamique des flux au sein des systémes karstiques
pourrait étre adoptée (Barret and Charbeneau, 1997; Jukic and Denic-Jukic, 2009; Scanlon et al.,
2003).

TABLE 6.1 — Caractéristiques techniques des modéles utilisés pour l'estimation des échanges nappe-
riviére & I’échelle du bassin Seine-Normandie, regroupant le nom du modéle, la superficie simulée, le
nombre de formations hydrogéologiques distinguées, la dimension des unités de calcul des échanges
nappe-riviére, la modalité de représentation des hauteurs d’eau en riviére, le nombre de piézométres,
la RMSE globale du modéle et un indice de confiance.

Modéle Superficie Nb couches Dimension Hauteur d’eau Nb pz RMSE Indice de

en riviére confiance

1 Seine 65780 km? 6 800m-200m Variable 183 3.83 1

2 SM BN 13320 km? 2 250m Fixe 30 10.32 04
3 SM Tertiaire 23150 km? 14 125-500m Variable 117 7.88 0.5
4  SM Craiel 7300 km? 2 250m Variable 24 8.64 0.5
5 SM Craie2 10870 km? 4 250m Variable 36 4.87 0.8
6 SM Craie3 9330 km? 1 250m Variable 32 16.21 0.3
7  SM Craied 16680 km? 4 250m Variable 93 8.49 0.5

Afin de représenter la variabilité des représentations des processus de surface et des processus
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FI1GURE 6.4 — Carte des masses d’eaux de surface concernées par les estimations des échanges nappe-
riviére sur le bassin Seine-Normandie.

souterrains par les différents modéles mis en ceuvre dans la modélisation multi-échelle, un indice de
confiance a été attribué a chacun d’entre eux. Cet indice varie de 1 pour le modéle régional, pris comme
référence, & 0.3 pour le modéle Craie 3.

6.2.4 Estimation des échanges nappe-riviére a ’échelle des MECE

Malgré leur difficulté de mise en ceuvre, les travaux de modélisation réalisés sur le bassin de la Seine
permettent de quantifier les débits échangés entre la nappe et la riviére sur le bassin Seine-Normandie.
Les estimations des échanges nappe-riviére sont initialement obtenues a 1’échelle des unités de calcul
des différents modéles. La dimension de ces unités varient de 800 m & 150 m dans leur majorité. Afin de
représenter ces résultats a I’échelle des unités de gestion des eaux de surface, une correspondance entre
les MECE et les mailles riviéres est définie. Les résultats sont ensuite agrégés sur chaque MECE .

L’ensemble des modeéles permettent d’estimer les débits échangés entre la nappe et la riviére dans la
moitié des Masses d’Eau Cours d’Eau (MECE) du bassin Seine-Normandie (Fig 6.4), ce qui représente
(exceptée la frange Est du bassin ot une partie du réseau hydrographique est en contact avec les
formations aquiféres du Jurassique) la quasi-totalité des MECE en contact avec un aquifére régional,
soit 727 MECE simulées (représentant 13 622 km) sur 879. Les échanges nappe-riviére sont ainsi estimés
sur environ 80% du réseau hydrographique soutenu par les aquiféres régionaux.

1. La concaténation des résultats de calcul a I’échelle des unités de gestion est réalisée par un algorithme de post-
traitement qui n’a pas, a ce jour, été implémenté dans CAWAQS2.0. Les résultats d’échange nappe-riviére et de vulné-
rabilité définis a l’échelle des MECEs principales (Fig. 6.4), présentés dans la suite du chapitre, sont issus de travaux
ultérieurs exposés dans Labarthe et al. (2014), Pryet et al. (2015) et Flipo et al. (2013). Mis a part les bilans, les résultats
présentés sont donc amenés & étre modifiés prochainement.
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FIGURE 6.5 — Schéma du calcul de la vulnérabilité sur les MESO principales (& gauche) et sur les
plaines alluviales (a droite)

6.3 Quantification des échanges nappe-riviére et vulnérabilité des
masses d’eau

Les échanges nappe-riviére sont estimés sur le bassin Seine-Normandie pour la période 1993-2010.
Afin de caractériser U'effet des évolutions climatiques sur les échanges nappe-riviére & 1’échelle du
bassin, les échanges en période humide (2000-2001) et séche (1995-1996) sont extraits et comparés aux
échanges pluri-annuels moyens (1993-2010). D’autre part, afin de définir l'effet des pompages sur les
connexions nappe-riviére, des résultats de simulations réalisées avec et sans pompage sont comparés.
Six conditions hydrologiques sont ainsi étudiées : Moyen avec pompages, Moyen sans pompage, Humide
avec pompages, Humide sans pompage, Sec avec pompages et Sec sans pompage.

6.3.1 Indicateurs de la connexion nappe-riviére

Pour chaque scénario hydrologique, le débit moyen linéique (débit moyen ramené a la longueur
réelle de la masse d’eau, L), @y [m3.s71.km™1], échangé entre la MECE et la nappe est calculé, ainsi
que le débit aval de MECE, Q [m3.s7!]. qlin fournit une mesure des échanges nets.

Parallélement les débits d’exfiltration de la nappe vers la riviére, g., [m®.s7!], et d’infiltration de la
riviére vers la nappe, ¢; [m?.s7!], sont calculés. Ces débits sont des débits cumulés & 1’échelle de chaque
masse d’eau.

Le ratio %" est un indicateur de la vulnérabilité de la MECE aux pollutions de la MESO. Plus
il tend vers 1, plus la MECE est dépendante de 'alimentation souterraine. Ce ratio peut aussi étre
supérieur & 1 dans le cas d’'une MECE ou les ré-infiltrations de la riviére vers la nappe sont importantes.
Dans ce cas précis, la MESO sous-jacente peut alors étre assez vulnérable aux pollutions de la MECE.

Pour chaque MESO représentative des aquiféres régionaux, du fait des temps de transfert signifi-
cativement plus lents en milieu souterrain, la vulnérabilité de la nappe & une pollution en provenance
des MECE (en moyenne annuelle) peut étre approchée par un indicateur donné par le ratio %, ou R
correspond & la recharge de la MESO par son impluvium, et ¢; au flux d’infiltration du cours d’eau
vers la nappe.

L’indicateur de vulnérabilité des MESO compare U'infiltration par I'impluvium aux échanges nappe-
riviére sur la masse d’eau et permet ainsi de définir la vulnérabilité des MESO aux pollutions de surface.
Si cela est vérifié sur les MESO principales ou le bilan d’eau est « fermé » (pas d’alimentation par un
aquifére sous-jacent, Fig. 6.5), sur la plaine alluviale, il convient de prendre en compte 'alimentation
en eau de l'aquifére régional dans le dénominateur de 'indicateur afin de boucler le bilan d’eau (Fig.
6.5).
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6.3.2 Quantification des échanges nappe-riviére

Avec Pompage Sans Pompage

Ex. Inf. Net Ex. Inf. Net
Pluri-annuel (17 ans) 224.25 -45.71 178.54 238.33 -42.02 196.31
Humide (2000-2001)  290.87 -45.39 24548 306.15 -41.53 264.62
Sec (1995-1996) 205.17 -37.29 167.88 218.79 -34.05 184.74

TABLE 6.2 — Bilan des échanges nappe-riviére pour les 13 622 km de riviéres simulées en [m? s™1]. Ex.,
Exfiltration ; Inf., Infiltration de la riviére vers la nappe

Le tableau 6.2 résume les bilans hydrologiques des interfaces nappe-riviére du bassin pour les diffé-
rents scénarios d’anthropisation (influence des prélévements d’eau souterraine) et pour les différentes

situations hydro-climatiques simulées. En moyenne sur 17 ans, les aquiféres contribuent pour 224.25

mS S—l -1

m? s~!. Globalement, les nappes contribuent ainsi & environ 30% du débit & ’exutoire. D’autre part, ne

aux débits des riviéres, dont 45.71 m? s~! se ré-infiltrent, soit une contribution nette de 178.54
s’intéressant qu’au réseau principal a travers le modéle régional (4 500 km de réseau hydrographique
en contact avec les aquiféres), il a été montré que I’échange moyen net était de 99.79 m? s~!(sect.
4.5.6, p.4.5.6) . Cela indique que le réseau hydrographique principal draine majoritairement les grands
aquiféres du bassin de Paris. Puisque 55.8 % des apports souterrains au réseau hydrographique sont
fournis par seulement 33 % du linéaire des cours d’eau.

En année séche, les aquiféres contribuent moins aux débits des riviéres dont les eaux se ré-infiltrent
moins vers les aquiféres. Par contre, en année hydrologique humide, la contribution des aquiféres aux
débits des riviéres augmente de 66 m3 s~! par rapport au débit moyen, alors que la quantité d’eau qui
se ré-infiltrent reste stable. La capacité du réseau hydrographique a ré-alimenter les aquiféres est donc
beaucoup plus limitée que celle des aquiféres & alimenter les riviéres.

La simulation des échanges nappe-riviére en tenant compte des pompages montre que ’alimenta-
tion, par les aquiféres, de la majorité du réseau hydrographique est de I'ordre de 10 1 s~} kmfl(Fig.
6.6). Ainsi, la plupart des petits cours d’eau (au linéaire total important) regoivent un débit souter-
rain relativement faible, et seulement quelques cours d’eau bénéficient d’une alimentation souterraine
particuliérement abondante.

La partie sud du secteur Tertiaire du bassin (comprise entre la Seine au sud et a 'ouest et le Petit
Morin au nord) se dénote, avec un nombre significatif de MECE contribuant & alimenter les MESO
sous-jacentes des calcaires de Brie et de Champigny (Fig. 6.6-b). Dans une moindre mesure, le secteur
compris entre le Loing a 'ouest et la Seine au nord et a l'est (Fig. 6.6-a) se distingue aussi par des
MECE plus ré-infiltrantes.

Les secteurs fortement exfiltrants sont généralement localisés au niveau des MECE du réseau hy-
drographique du modéle régional avec deux secteurs particuliers : la Seine depuis 'aval de Paris jusqu’a
Poses, incluant l'aval de I’Oise (Fig. 6.6-d), et le secteur amont du réseau hydrographique de I’Oise
dans sa partie crayeuse (Fig. 6.6-c). Les fleuves haut-normands s’écoulant sur les formations crayeuses
perméables du Crétacé supérieur, I’Eaulne, la Scie, la Saane et la Durdent, sont aussi fortement soute-
nus par les apports souterrains de la nappe de la Craie (Fig. 6.6-¢). Ces exfiltrations importantes de la
nappe par rapport au débit des fleuves expliquent leur hydrogramme relativement "tamponné" entre
la période hivernale et estivale. Ces zones ont des exfiltrations de plus de 25 1 s~! km ™.

Le schéma de répartition des MECE & dominante infiltrante ou exfiltrante ne présente pas beau-
coup de variabilité interannuelle (Fig. 6.7). Seuls 10% des MECEs changent de configuration au cours
de Pannée hydrologique. Le pourcentage de MECE exfiltrantes varie de 80 a 90% au cours de I'année
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FIGURE 6.6 — Débits linéiques pluri-annuels moyens échangés entre les aquiféres et le réseau hydrogra-
phique pour la situation avec pompage. En bleu sont représentés les secteurs d’alimentation du réseau
par les nappes, en rouge les zones de ré-infiltration de la riviére vers la nappe. Le débit linéique échangeé
moyen est de 13 1s~ 1 km™!
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FIGURE 6.7 — Pourcentage mensuel de masses d’eau de surface exfiltrante sur le bassin pour les diffé-
rentes configurations climatiques et anthropiques étudiées
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hydrologique pour les configurations étudiées. Les maximums d’infiltration (en pourcentage de MECE)
apparaissent en moyenne sur le bassin pendant les mois de janvier et décembre. Durant les mois d’avril
et mai plus de 87% du réseau est en configuration exfiltrante. Durant I’année humide, le maximum
d’exfiltration est décalé sur les mois de juin et juillet. Deux "anomalies" peuvent étre observées durant
cette année c’est le cas du mois de mars qui est globalement plus infiltrant que la moyenne. Cette
infiltration plus importante traduit la phase de montée de la crue du printemps 2001 (mars-mai 2001)
qui affecte ’'ensemble du bassin. De méme, la premiére augmentation du débit en sortie de période de
basses eaux lors de I'année humide induit une infiltration supérieure a la moyenne pour les mois d’oc-
tobre et de novembre (voir sec. 3.3, Fig. 3.9 | p. 49). En période séche, les mois de janvier, février ainsi
que les mois de mai & juillet sont plus infiltrants que la moyenne. Cette augmentation de Uinfiltration
traduit ici le déficit de pluviométrie observée sur le bassin a ces périodes (voir sec. 3.3, Fig. 3.9 , p. 49).

Les variations saisonniéres des échanges a ’échelle du bassin, montrent globalement la contribution
importante des eaux souterraines dans le débit des cours d’eau pendant les mois d’été (mai a aoiit).
A partir de septembre- novembre (période d’étiage des cours d’eau du bassin) et jusqu’a avril, la
baisse automnale des niveaux des nappes et les précipitations accrues (ruissellements de surface alors
prédominants) se traduisent pas la diminution des apports relatifs des exfiltrations souterraines dans
le débit des cours d’eau.

6.3.3 Effets des pompages sur les échanges nappe-riviére

Globalement les pompages ont deux principaux effets sur les échanges nappe-riviére. D’une part, ils
diminuent ’alimentation des riviéres par les aquiféres; et d’autre part, ils augmentent la ré-infiltration
des eaux de la riviére vers la nappe (Tab. 6.2). Quelle que soit ’année hydrologique, la diminution de
Iexfiltration des eaux souterraines est environ de 14 m3 s~!, et 'augmentation de I'infiltration des eaux

1

des riviéres vers les aquiféres de 3.5 m? s™!, soit une diminution du débit net échangé de I'ordre de 17

1

a 18 m? s~!. Sachant que les prélévements pris en compte correspondent a environ 40 m? s~! sur le

bassin de la Seine, les débits en riviére sont affectés a hauteur de la moitié des prélévements en aquifére.

La comparaison des échanges linéiques moyens avec et sans pompage par MECE (Fig. 6.8) montre
que la majorité des MECE est faiblement influencée par les pompages. En valeur absolue 'impact des
pompages est bien souvent inférieur 4 0.5 1s~! km ™!, notamment dans les secteurs crayeux du bassin.
Par contre il apparait que les échanges sur certains secteurs sont trés fortement influencés par ces
pompages, jusqu’a 10 1/s/km pour I'aval de I'Yerres et la Seine & ’aval de l'agglomération parisienne.
Dans ces secteurs les MECE peuvent voir leur alimentation diminuer de 1.5 4 51s™! km™! du fait des
pompages en nappe.

La comparaison entre les échanges nappe-riviére estimés & ’aide du modéle de bassin, & 1’échelle
hectométrique, avec et sans pompage sur le réseau hydrographique principal, précise 'influence des
principaux pompages sur les échanges (Fig. 6.9). Ainsi les champs captant des centres urbains les plus
importants (le Havre, Rouen et Paris) ont un effet significatif sur les échanges nappe-riviére.

De plus, I’évolution du pourcentage de MECE exfiltrante (Fig. 6.7) sur le bassin montre une certaine
évolution des modalités d’échange entre MESO et MECE sur le bassin. Les pompages induisent ainsi,
en moyenne, une modification des modalités d’échange sur 2 4 3 % des MECE. Ces unités de gestion
passent d’une modalité globalement exfiltrante & une modalité infiltrante du fait des pompages. Le
maximum d’effet des pompages sur les modalités d’échange a lieu en moyenne au mois de juin. Il
est aussi & noter que les pompages semblent avoir un effet plus marqué sur la moyenne, que sur les
années extrémes séche ou humide durant lesquelles le forgage climatique prend le pas sur le forgage
anthropique.
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FIGURE 6.8 — Différence entre les débits linéiques échangés avec et sans pompage sur le bassin
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FIGURE 6.10 — Vulnérabilité des MECE A une contamination des eaux souterraines

6.3.4 Vulnérabilité des MECE aux pollutions locales des aquiféres

Les calculs réalisés permettent d’estimer la contribution des aquiféres au débit aval de chaque
MECE (Fig. 6.10). 37 % des MECE ne présentent pas de vulnérabilité particuliére aux pollutions
locales des aquiféres car les eaux souterraines contribuent & moins de 10 % du débit aval de la MECE.
23 % des MECE semblent peu vulnérables car moins d’un quart de leur débit aval provient des eaux
souterraines. En revanche, 23 % des MECE, principalement situées en téte de bassin (exceptées les
régions de 'Eure et de I'Yerres), présentent un risque aux pollutions souterraines car entre un quart
et la moitié de leur débit provient des eaux souterraines. Finalement 17 % des MECE du bassin Seine
Normandie sont vulnérables aux pollutions souterraines car plus de 50 % de leur débit provient des
eaux souterraines. Mis & part le secteur bas-normand, il apparait clairement que les MECE amont
sont systématiquement beaucoup plus vulnérables aux pollutions potentiellement apportées par des
eaux souterraines sous-jacentes, que les MECE aval. En effet, I'indice de vulnérabilité étant fonction
du rapport entre le débit exfiltré et le débit total de la portion de riviére, les cours d’eau aval, &
débit généralement plus important, ressortent moins impactés. Il est a noter, que seule la pollution
apportée sur le trongon peut étre estimée par cette méthode (les apports amont et latéraux n’étant
pas comptabilisés). Ces résultats montrent bien la gradation aval-amont de dépendance d’'une MECE
aux eaux souterraines de sa MESO sous-jacente. En cas de raréfaction de la ressource en eau (pour
causes climatiques ou anthropiques), le réseau hydrographique amont subira en premier des assecs
temporaires.

Une analyse plus précise de la répartition des MECE en classes de vulnérabilité (0-10 % : non
vulnérable; 10-25 % : peu vulnérable; 25-50 % : vulnérable; 50-75 % : trés vulnérable; > 75 % :
extrémement vulnérable), révele, qu’en moyenne pluriannuelle, moins de 20 % des MECE sont trés ou
extrémement vulnérables aux pollutions locales des MESO (Fig. 6.11).
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Pourcentage de MECE (N=727) par classe de vulnérabilité (ratio qp/Q)
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FI1GURE 6.11 — Pourcentage des MECE par classe de vulnérabilité en fonction de différents scenarios
hydrologiques, et pour différentes périodes de 'année (moyenne sur 'année, ou moyenne des mois de
juillet et septembre)

Le contexte hydrologique, sec ou humide, influence aussi la vulnérabilité des MECE. En effet, les
MECE semblent, en moyenne, beaucoup moins vulnérables lors des années humides, et plus vulnérables
lors des années séches. Ainsi, le pourcentage des MECE dans les trois classes de vulnérabilité les plus
fortes passe de 45 % en année séche & 33 % en année humide, la moyenne étant de 40 %.

I’étude de la variabilité interannuelle montre qu’en moyenne le nombre de MECE des trois classes
de vulnérabilité les plus fortes atteint son maximum au mois de septembre, passant de 40 % en moyenne
a 45 % a cette période. Si cela reste vérifié en année humide, il n’en va pas de méme en année séche,
ou la plus forte vulnérabilité est observée au mois de juillet. Quoiqu’il en soit, en années extrémes,
séche ou humide, lors des périodes de plus forte vulnérabilité (juillet ou septembre suivant le scénario

hydrologique), le nombre de MECE vulnérables est alors plus important qu’en moyenne pluriannuelle
(Fig. 6.11).

6.3.5 Vulnérabilité des MESO aux eaux de surface

La recharge moyenne pluriannuelle a été calculée pour chaque MESO & I'aide du modéle régional a
six couches et du modeéle bas-normand sur la période 1993-2010 (Fig. 6.12). Les zones de recharge les
plus faibles (inférieures & 200 mm/an) sont situées au centre du bassin, essentiellement sur la partie
Tertiaire. La recharge annuelle moyenne est d’environ 100 mm, alors qu’elle est quasiment deux fois
plus faible en année séche (45 mm), et doublée en année humide (195 mm).

En terme de distribution spatiale de la recharge, la frange sud du bassin correspond & la zone de
recharge la plus faible (Fig. 6.12). Pour les MESO situées dans ce secteur, la recharge est en moyenne
comprise entre 60 et 90 mm.

Il apparait que, en moyenne, I’ensemble des MESO correspondant a des plaines alluviales sont
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F1GURE 6.12 — Recharge des MESO calculée sur la période 1993-2010

vulnérables aux pollutions de surface puisque la ré-infiltration des riviéres y représente plus des trois-
quarts de la recharge par 'impluvium a laquelle s’ajoutent les apports souterrains régionaux (Fig.
6.13). En général, la vulnérabilité des MESO est exacerbée en année séche, et est réduite en année
humide (Flipo et al., 2014).

Si la vulnérabilité moyenne des plaines alluviales est peu modifiée par la prise en compte explicite
des échanges plaine alluviale-aquiféres régionaux, il apparait cependant, en comparaison avec Flipo
et al. (2013), que cette quantification engendre une vulnérabilité moindre des plaines alluviales pour
les scenarios extrémes sec et humide. Par contre la variation de ’estimation des vulnérabilités entre
scenario moyen, année séche, et année humide, ne montre pas de tendance trés nette & la minimisation
ou maximisation de ’estimation de la vulnérabilité. Cela semble indiquer qu’un indicateur annuel n’est
pas construit & une granularité temporelle suffisante pour caractériser la vulnérabilité qui serait plutdt
reliée aux événements extrémes de type crue ou étiage prolongés. Il serait alors intéressant dans le
futur de raisonner les vulnérabilités non plus en terme de situation moyenne, mais en terme de risque
conditionnel aux événements extrémes. Une approche mensuelle vis-a4-vis d’une situation moyenne

serait plus appropriée mais plus difficile & manipuler de maniére opérationnelle.

6.4 Conclusion

La présente étude a été réalisée afin de fournir une base quantitative a la vulnérabilité des MECE
et des MESO aux échanges nappe-riviére. A cet effet, elle s’inscrit dans la démarche de rapportage
imposée par la DCE. Les estimations des échanges, fournies jusqu’a 1’échelle mensuelle, et couvrant
plusieurs contextes anthropiques et hydrologiques, constituent une véritable avancée dans le domaine
de T’hydrologie continentale, et ouvrent la porte & une meilleure compréhension du fonctionnement

général du systéme hydrologique de la Seine et des fleuves normands.
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Rapport de l'infiltration sur la
recharge par l'impluvium
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FIGURE 6.13 — Vulnérabilité pluri-annuelle des MESO : rapport de linfiltration des riviéres sur la
recharge par 'impluvium

Hormis les efforts consentis pour recalibrer le modéle régional a six couches du bassin de la Seine,
I’étude s’est fondée sur des sous-modéles hydrologiques locaux ajustés par ailleurs. Afin d’améliorer la
compatibilité du modéle régional d’une part, et des sous-modeéles d’autre part, les unités de calcul du
bilan hydrique ont été homogénéisées entre les différents modéles, et recalibrées a 1’échelle du modéle
régional par une méthode automatisée. Si cette avancée a amélioré les performances du modéle régional,
il n’en va pas de méme pour les sous-modéles. Afin de valoriser au mieux ce lourd travail, il conviendra
de repenser la stratégie de modélisation du réseau hydrographique avec un modéle régional supportant
des changements d’échelle vers les modéles intermédiaires de maniére dynamique. Une stratégie visant
& représenter I’ensemble du réseau hydrographique n’est pour le moment pas aisément envisageable car
elle ménerait & un modeéle numériquement trop lourd (sect. 2.4.1.2 p. 31)

Finalement, méme si cela n’a pas pu étre abordé dans ce rapport, la base de données générée
par ce travail permet de calculer des anomalies de débit liées aux pompages dans les aquiféres (Flipo
et al., 2014). Ces anomalies permettent alors de caractériser I'impact des pratiques anthropiques sur
les distributions piscicoles & l’échelle de I’ensemble du réseau du bassin Seine Normandie (Miguel et al.,
2015).
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Chapitre 7

Conclusions et perspectives

L’identification de la continuité hydrique entre les eaux de surface et les eaux souterraines permet
I'introduction de la notion de gestion intégrée de la ressource. L’application de ce principe de gestion
sur le bassin de la Seine, a travers I’estimation des échanges nappe-riviére, est rendue possible par la
mise en pratique du concept d’interfaces nappe-riviére emboitées au sein de travaux de modélisation.

7.1 Protocole de modélisation multi-échelle de ’'interface nappe-riviére

L’interface nappe-riviére peut étre conceptualisée comme un objet multi-échelle dont la définition
varie avec I'échelle d’étude. A 1échelle régionale [10 000 km? —~ 1 M km?] et continentale [> 10 M km?],
Iinterface nappe-riviére est définie par la plaine alluviale. Au sein de la plaine alluviale, le corridor
fluviatile caractérise l'interface nappe-riviére a I’échelle intermédiaire [10 m —~ 1 km)|. Il englobe finale-
ment la zone hyporhéique (qui est étudiée a I’échelle locale [10 cm—~ 10 m|), qui permet I'identification
de l'interface nappe-riviére jusqu’a l'interface eau-sédiment. L’étude des processus hydrodynamiques
se développant aux différentes échelles d’étude de l'interface nappe-riviére souligne la complexité des
échanges nappe-riviére :

— Dans un premier temps, les flux régionaux en aquifére, convergeant vers le réseau hydrogra-

phique, contribuent majoritairement & ’alimentation des interfaces nappe-riviére.

— A TD’échelle régionale, une dynamique d’échange s’installe entre la plaine alluviale et ’aquifére
régional sous-jacent. Les franges de la plaine alluviale alimentent I'aquifére sous-jacent qui
alimente en retour la plaine au droit de la riviére, formant ainsi un écoulement spiralaire &
I’échelle régionale,

— Ensuite, les hétérogénéités des dépots alluviaux permettent de répartir les flux le long du corridor
hyporhéique, dont les propriétés géomorphologiques et hydrodynamiques locales affectent la
dynamique des échanges nappe-riviére.

La géométrie de l'interface nappe-riviére de méme que les flux s’y développant, s’emboitent donc
autour du réseau hydrographique. La riviére offre ainsi un support adéquat au changement d’échelle
des paramétres désignant les propriétés hydrodynamiques de l'interface nappe-riviére. Si la conceptua-
lisation de l'objet interface nappe-riviére peut présenter un caractére multiple en fonction de ’échelle
d’étude, sa modélisation nécessite I’adoption d’une vision holistique des processus s’y développant. Les
flux régionaux et la dynamique locale des interfaces nappe-riviére peuvent donc étre pris en compte
conjointement par ’application d’une modélisation multi-échelle. La modélisation multi-échelle vise &
coupler, les flux définis a ’échelle régionale avec I’hydrodynamique complexe de I'interface nappe-riviére
controlée en partie par ’expression de ses hétérogénéités. Dans ce cadre, une méthodologie d’intégra-
tion d’informations locales des hétérogénéités structurales et hydrodynamiques de la plaine alluviale,
au sein du modéle régional, est appliquée sur la zone de la Bassée. Elle s’appuie sur la définition de

138



parameétres équivalents et sur 'emboitement de modéles. Par ailleurs, la structure et I’hydrodynamique
du modéle régional sont précisées par la représentation des interfaces nappe-riviére du réseau hydro-
graphique secondaire sur le bassin. Ce raffinement de la représentation des interfaces nappe-riviére est
permis par la mise en place d’'une procédure de modélisation emboitée basée sur I’homogénéisation du
bilan hydrique de surface.

Les flux aux interfaces étant principalement contraints par les écoulements régionaux, la cohérence
des flux au sein de ’hydrosystéme & ’échelle régionale est garantie par le développement d’une mé-
thodologie de calibration de modeéles couplés en deux étapes. La premiére étape consiste & estimer les
parameétres de surface. L’optimisation est réalisée par minimisation d’une fonction objectif multiple,
dont les différentes parties sont associées & la reproduction de processus physiques. Cette fonction ob-
jectif hybride regroupe une moyenne de débits observés en riviére et une chronique de débits estimés
correspondant au ruissellement sur I’hydrosystéme. La minimisation de cette fonction objectif permet
I’estimation non-biaisée de ’évapotranspiration, de la recharge et du ruissellement sur ’hydrosystéme.
Durant la seconde étape, les paramétres souterrains sont calibrés conditionnellement & I'estimation de
la recharge effectuée lors de la premiére étape, assurant ainsi la cohérence globale des flux régionaux.

7.2 Application au modéle couplé du bassin de la Seine

Ce protocole de modélisation des échanges nappe-riviere a ’échelle régionale est basé dans un
premier temps sur estimation non-biaisée des flux régionaux au sein de ’hydrosystéme, puis sur
Iintégration d’informations locales au sein de cette modélisation. Cette méthodologie s’appuie sur une
plate-forme de modélisation couplée (Cawaqs2.0).

Cette plate-forme permet de représenter les caractéristiques pédologiques, géologiques et hydro-
morphologiques d’un hydrosystéme afin d’en simuler les processus hydriques de surface et souterrains.
Une application recouvrant les 76 238 km? du bassin de la Seine a ainsi été développée. Compte tenu
de la pression sur la ressource en eau engendrée par la concentration démographique, industrielle et
agricole sur le bassin, ce modéle a été mis en place afin d’étudier ’évolution de la ressource en eau de
I’hydrosystéme. Dans un premier temps, l'application de la méthodologie de calibration en deux étapes
au modéle couplé du bassin de la Seine, permet la définition de paramétres reproduisant ’hydrologie
contrastée du bassin de la Seine ainsi que le bilan hydrique moyen de I’hydrosystéme. D’autre part,
la comparaison des résultats de simulation avec ceux obtenus & I'aide d’une méthode "essais-erreurs"
illustre le probléme d’équifinalité de I'estimation des flux au sein de ’hydrosystéme et montre 'efficacité
de la calibration & deux étapes. Ensuite, I'intégration d’informations locales de la plaine alluviale de
la Bassée dans le modéle régional de 'hydrosystéme Seine par modélisation multi-échelle permet de
préciser le fonctionnement hydrologique de linterface nappe-riviére. Cette étude semble mettre en
évidence le développement d’écoulements spiralaires entre la plaine alluviale, aquifére régional et le
corridor hyporhéique. Ces écoulements évoluent au cours de ’année hydrologique et se resserrent autour
de la riviére en période séche. D’autre part 'analyse fine des échanges au cours d’une période de crue
permet de préciser le fonctionnement de I'interface nappe-riviére en période d’écoulement extréme. Il
apparait que les phases d’augmentation du niveau de la riviére induisent une modification rapide des
conditions limites de I’hydrosystéme et permettent la mise en place de processus se déroulant sur des
échelles spatio-temporelles plus fines. Les périodes de hautes eaux induisent :

— des processus rapides d’infiltration et d’exfiltration, dont les effets locaux sont circoncis a la

période de crue en temps que telle (montée des eaux, haut débit et récession).

— des processus a plus large échelle affectant le contexte hydrogéologique régional, qui permettent

un stockage de l’eau au sein de la plaine alluviale pour étre ensuite redistribuée selon une
dynamique plus lente au cours des périodes de basses eaux.
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Finalement, les échanges nappe-riviére sont estimés sur 80% du réseau hydrographique du bassin
Seine-Normandie par modélisation emboitée. Les échanges nets moyens sur le bassin ainsi estimés
représentent environ 30% du débit moyen a I’exutoire du bassin de la Seine. Les échanges nappe-riviére
sur le bassin évoluent suivant les conditions climatiques. Ainsi de maniére générale il apparait que les
variations climatiques ont un effet plus marqué sur les exfiltrations que sur les infiltrations sur le bassin.
Ces variations naturelles influent ainsi majoritairement sur Uintensité des échanges et non sur leur
nature, une trés faible partie des cours d’eau simulés passe d’une configuration globalement exfiltrante
a une configuration infiltrante selon les conditions climatiques. La quantification des échanges nappe-
riviere a I’échelle du bassin de gestion de la ressource en eau permet d’autre part de préciser les effets
des prélévements souterraing sur les échanges nappe-riviére et ainsi sur le débit en riviére. Sur la base
de cette modélisation, des indices de vulnérabilité des cours d’eau aux pollutions souterraines peuvent
étre évalués, ainsi que des indices de vulnérabilité des masses d’eau souterraines aux contaminations de
surface. Sur le bassin de la Seine, les pompages ont deux principaux effets sur les échanges nappe-riviére.
D’une part, ils diminuent I'alimentation des riviéres par les aquiféres, et d’autre part, ils augmentent
la réinfiltration des eaux de la riviére vers la nappe. D’autre part, il apparait que les parties amont des
cours d’eau sont systématiquement beaucoup plus vulnérables aux pollutions potentiellement apportées
par des eaux souterraines sous-jacentes que les zones aval. Pour finir, les aquiféres alluviaux présentent
une vulnérabilité accrue aux pollutions de surface puisque la ré-infiltration des riviéres y représente plus
des trois quarts de la recharge par 'impluvium & laquelle s’ajoute les apports souterrains régionaux.
Ces estimations des interactions des milieux de surface et souterrains s’intégrent par conséquent dans la
volonté de gestion globale de la ressource en eau inscrite dans la directive cadre sur ’eau. Elles ont été
utilisées dans ce contexte par I’Agence de I’Eau Seine-Normandie pour ’évaluation du nouveau Schéma
Directeur d’Aménagement et de Gestion des Eaux (SDAGE) du bassin Seine-Normandie (AESN, 2015).

7.3 Limites et perspectives de validation, d’amélioration

Si ce protocole de modélisation multi-échelle des échanges nappe-riviére a montré son efficacité a
I’échelle du bassin de la Seine, certains aspects restent néanmoins a valider ou & améliorer.

7.3.1 Mesure de la recharge sur un bassin versant régional

Dans la procédure de calibration en deux étapes, la nécessité d’obtenir une donnée supplémentaire
lite a la recharge sur le bassin versant, est soulignée afin de définir de maniére non-biaisée les flux au
sein de I’hydrosystéme. La méthodologie appliquée dans ce mémoire, associe la simulation du flux de
base & la reproduction adéquate de la recharge sur le bassin. Des méthodes de séparation d’hydro-
gramme (notamment via la formulation de Chapman) offrent, dans ce contexte, un cadre pragmatique
qui permet, en s’appuyant sur des hypothéses relativement fortes d’estimer la recharge. Toutefois
Chapman (1999) montre une importante variation de I’estimation du flux de base suivant le filtre de
séparation d’hydrogramme utilisé. 1l peut ainsi apparaitre nécessaire de valider la procédure mise en
place par la mesure directe de la recharge ou son estimation par des moyens expérimentaux. Afin de
préciser les valeurs de la recharge différents procédés peuvent étre mis en place suivant I’échelle d’étude.

A Téchelle locale, certaines méthodes expérimentales permettent de caractériser la recharge a tra-
vers la zone non saturée par des observation directes. Parmi ces méthodes, l'utilisation de lysimétres
(Freeze and Banner, 1970) et de procédés géophysiques (capitance domain reflectometry -CDR-, Time
Domain Reflectometry -TDR-) (Bogena et al., 2007; Yeakley et al., 1998) semblent les méthodes les
plus utilisées (Scanlon et al., 2002; W. et al., 2002). Toutefois, compte tenu de la forte variabilité de la
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recharge en fonction de la structure et de 'occupation des sols, la régionalisation de ces données appa-
rait complexe. Malgré tout, Rosenbaum et al. (2012), ont récemment proposé une technique permettant
la régionalisation de la recharge estimée par des procédés géophysiques. Cette technique est basée sur
I’échantillonnage temporel de la saturation des sols en eau sur plus de 150 stations réparties sur un
bassin versant unitaire. La répartition raisonnée des stations ainsi que leur échantillonnage simultané
permettent 'interpolation spatiale des nombreuses données obtenues par des méthodes géostatistiques.

Aux échelles supérieures (intermédiaire et régionale), des méthodes basées sur 'exploitation de
mesures satellitaires peuvent étre préférées. Ces bases de données obtenues a partir d’imagerie spatiale
(radiomeétries, infrarouge, micro-ondes) permettent de caractériser spatialement la végétation (Nor-
malized Difference Vegetation Index NVDI), de définir des variables climatiques (température au sol,
humidité, pluviomeétrie ect.), ou d’obtenir des données gravimétriques. L’exploitation de ces observa-
tions, permet de dériver des variables hydrauliques comme la variation du stock d’eau de surface et
souterraine (Frappart et al., 2015; Papa et al., 2015). En particulier, 1'utilisation de ces données dans
des modéles de surface, prenant en compte les interactions entre le sol, la végétation et 'atmosphére
(SVAT) permet de déterminer de maniére précise la recharge sur des domaines de dimension régionale
(Zhang and Wegehenkel, 2006). Toutefois, cette estimation étant réalisée par calibration d’un modéle
de surface elles nécessitent la mise en place de mesures expérimentales annexes.

Sur le bassin de la Seine afin de préciser ’estimation de la recharge, point critique de la calibration
des hydrosystémes :

— une modification du modéle d’estimation du bilan hydrique de surface vers un modéle de type

SVAT devra étre réalisée afin de prendre en compte les données satellitaires,

— des sites expérimentaux de mesure de la recharge devront étre mis en place.

7.3.2 Validation de ’estimation des échanges nappe-riviére en fonction de I’échelle
de modélisation

Ce mémoire de thése présente aussi un ensemble de résultats d’estimation des échanges nappe-
riviére & I’échelle régionale. Ces résultats sont validés & 1’échelle du bassin versant par la reproduction
adéquate du débit de base par le modéle. Toutefois, afin d’étudier plus précisément les variations locales
des échanges nappe-riviere un réseau de mesure a différentes échelles spatiales pourrait étre envisagé.

7.3.2.1 Mesure des échanges nappe-riviére aux différentes échelles

Dans le cadre du PIREN-Seine, plusieurs sites expérimentaux de mesure des échanges nappe-riviére
ont été mis en place sur le bassin de la Seine (Flipo, 2014). A ’échelle locale, la mesure des échanges
nappe-riviére est réalisée sur le site atelier de I’Orgeval ; & 1’échelle régionale, la mesure des échanges
nappe-riviére est réalisée sur le site atelier de la Bassée.

Echelle locale

Sur le site atelier de I’Orgeval, une premiére série de travaux visant a la caractérisation a ’échelle locale
des échanges nappe-riviére a vu le jour depuis quelques années (Mouhri et al., 2013, 2012). Ces travaux
ont permis le développement d’outils expérimentaux de suivi de la température et plus récemment de
la pression au sein de la zone hyporhéique (systéme MoLoNaRi). Le systéme de Monitoring Local des
échanges Nappe-Riviére (MoLoNaRi) est constitué de deux piézomeétres de bordures, d’un dispositif de
mesure en riviére et d'un dispositif de mesure dans la zone hyporhéique (de 40 a 60 cm de profondeur)
discrétisé tous les 10 & 20 cm. Ce systéme expérimental fournit a chacun des points de mesures (2
en aquifére 1 en riviere et 3 a 4 dans la zone hyporhéique) des mesures de pression et température

141



au pas de temps du 1/4 d’heure. Les mesures expérimentales réalisées sont utilisées afin de mener
des simulations 2D de la zone hyporhéique qui permettent, quant a elles, de quantifier les échanges
nappe-riviére a cette échelle. Ces modélisations pourront étre affinées par la mesure des propriétés
hydrodynamiques de la zone hyporhéique.

Echelle régionale

A Téchelle régionale, un dispositif expérimental visant & quantifier les échanges entre le réseau hydro-
graphique et le systéme alluvial a été mis en service fin 2015. Ce systéme expérimental se compose de
huit transepts, implantés sur plusieurs sites le long du réseau hydrographique de la Seine, de I’Yonne
et de ’Aube. Les 6 points de la Seine sont chacun constitués d’un triplet piézométrique (Riviére, Allu-
vion, Craie) inspirés du systéme MoLoNaRi. D’autre part, 4 points graviére ont été installés et équipés
dans le cadre du programme PIREN-Seine. Au final, 21 piézométres (13 dans les alluvions et 8 dans la
craie) et 15 points de mesure en riviéres et graviéres ont été installés. Ces équipements permettent la
mesure au pas de temps du 1/4 d’heure de la pression et de la température. Ces données permettront
I’étude expérimentale des échanges nappe-riviére sur la plaine alluviale et ainsi la validation directe

des simulations multi-échelle réalisées dans ce mémoire sur la zone de la Bassée.

Vers ’échelle continentale

Le dispositif expérimental installé sur la plaine alluviale de la Bassée a aussi pour but de valider des
mesures satellitaires effectuées dans le cadre du projet TOSCA-SWOT. Ces observations ont pour but
de quantifier les niveaux d’eau des corps fluviatiles supérieurs & 100m avec une précision de 25 cm et
une fréquence de passage supra-journalier (environ 3 jours) (Biancamaria et al., 2015).

7.3.2.2 Intégration des données mesurées aux différentes échelles dans les structures de
modélisation

Exploitation des données de température locale a I’échelle du bassin

Les données obtenues au niveau du site expérimental de I’Orgeval permettent de caractériser ponctuel-
lement la dynamique de la zone hyporhéique. Afin de caractériser la dynamique du corridor hyporhéique
a I'échelle du bassin expérimental, les observations obtenues, peuvent étre analysées par modélisation
thermique du transport de chaleur au sein de 'hydrosystéme. Pour cela, le bilan thermique de I'hy-
drosystéme devra étre estimé. Cette estimation pourra étre facilitée par la mise en place d’'un modéle
de surface de type SVAT qui assure un cadre adéquat de résolution du bilan thermique de surface
(Loinaz et al., 2013). D’autre part, ’équation de transport de chaleur devra étre ajoutée aux équations
de I'écoulement en milieu saturé, non saturé et en riviére, afin de simuler le bilan thermique global
du bassin. Le transfert de chaleur au sein de modéle couplé fait en ce moment ’objet d’une thése
(Berrhouma et al., 2015).

Exploitation des données satellitaires

L’intégration des données satellitaires, et en particulier celles de la mission SWOT, au sein de modéles
hydrologiques de grande ampleur, pourra permettre leur optimisation (Pedinotti et al., 2014). Au
sein de la plateforme de modélisation Cawaqs2.0, ces données pourront par exemple étre intégrées
dans une procédure d’estimation des parameétres de Manning. En particulier, I’étude de I’évolution
de ces paramétres en période de crue, permettra de préciser le calcul des hauteurs d’eau en riviére
lors d’événements extrémes. En effet, la définition plus fine des hauteurs d’eau en riviére & ’échelle
régionale aura un effet direct sur la définition de la dynamique des échanges nappe-riviére a cette
échelle (Baratelli et al., 2016).
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L’utilisation de données d’imagerie spatiale dans les approches de modélisation couplée permet
d’ouvrir d'importantes perspectives sur la modélisation des hydrosystémes continentaux (Paiva et al.,
2013; Papa et al., 2015). Afin d’assurer la généricité de Papproche développée dans la plateforme de
modélisation Cawaqs2.0, plusieurs questions devront étre résolues. En particulier, I’application de la
plateforme de modélisation a des climats plus arides pose la question de la représentation du phénomeéne
de déconnexion (Brunner et al., 2009; Riviére et al., 2014) dans la plateforme de modélisation. D’autre
part I’application de la plateforme de modélisation & des climats affectés par des pluviométries extrémes
(type mousson) souléve la question du maximum d’infiltration durant les crues (Baratelli et al., 2016).
En effet, dans sa version actuelle ’estimation du débit d’infiltration de la riviére vers ’aquifére sous-
jacent dans Cawaqs2.0 est contrainte par un parameétre de débit limite (@) censé représenter ces
deux conditions. Si sur le bassin versant de la Seine la variation de ce paramétre semble avoir un effet
non significatif sur 'estimation des échanges nappe-riviére moyens (Saleh et al., 2011), la spatialisation
de ce paramétre, par exemple en fonction des propriétés hydrodynamiques de l'interface nappe-riviére
(Flipo et al., 2014), devra faire ’objet d’études plus approfondies afin d’assurer la généricité de cette
approche de modélisation a d’autres conditions climatiques.

Assurer la cohérence entre les modéles aux différentes échelles

L’acquisition de ces ensembles de données (recharge, température, pression, parameétres hydrodyna-
miques ect..), caractérisant ’hydrodynamique des interfaces nappe-riviére, devrait permettre la mise
en place de modéles des interfaces aux différentes échelles d’étude de I’hydrosystéme (régionale, inter-
médiaire, locale). Les travaux exploratoires de modélisation multi-échelle présentés dans ce mémoire,
proposent certaines pistes afin de lier des modélisations aux échelles régionales et intermédiaires. Tou-
tefois, la méthode proposée présente certaines limitations en particulier du fait des effets non locaux
négligés dans la procédure présentée. Afin d’assurer la cohérence entre les modéles simulant les échanges
nappe-riviére et de permettre aux modéles de grande ampleur d’intégrer des processus locaux, une pro-
cédure itérative de modélisation multi-échelle pourra étre testée (Fig. 7.1).

En théorie, cette procédure itérative de transfert de conditions limites et de définition de fonctions
de passage, assure un emboitement de modéle de résolution plus fine au sein d’un modeéle régional (Flipo
et al., 2014). Toutefois, la convergence de cette procédure ainsi que la stabilité des paramétres équiva-
lents, qu’elle permet d’estimer, devra étre validée afin de mettre en place une procédure opérationnelle
de modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére.
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FIGURE 7.1 — Procédure itérative de modélisation multi-échelle des interfaces nappe-riviére
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Annexe A

Plateforme de modélisation Cawaqs2.0 :
annexe technique

Cawaqs2.0 est une plateforme de modélisation du fonctionnement hydrologique et hydrogéologique

des hydrosystémes. Cette plateforme est adapté aux systémes de I’échelle du bassin a I’échelle régionale.

Cette nouvelle plateforme est basée sur les concepts physiques de l'outil historique de modélisation
MODCOU développé par de Marsily et al. (1978) et Ledoux (1980), simulant les écoulements de
surface et souterrains de facon couplés. La structure initiale de MODCOU a été modularisée puis

couplée selon les concepts de CAWAQS (Flipo, 2005).

Cawaqs2.0 est divisé en quatre librairies simulant les flux d’eau dans la zone superficielle, le réseau

hydrographique, la zone non saturée et le milieu souterrain. Chaque librairie posséde sa propre descrip-

tion géométrique (son propre maillage). Elles sont couplées via leurs interfaces. Ces quatre librairies

sont :

- Libfp (Fig.A.1A) qui calcule le bilan hydrique de surface au pas de temps journalier. Cette

librairie permet de calculer I’évapotranspiration réelle, d’évaluer le stock d’eau dans le sol, de

caractériser l'infiltration et le ruissellement & partir de données de précipitation et d’évapotrans-

piration potentielle. Le ruissellement est transféré jusqu’au réseau hydrographique de maniére

directe. Pour cela, le maillage de surface, support du transfert d’eau de surface correspond a

celui de bassins versants unitaires dont le temps de transfert est inférieur au pas de temps jour-

nalier. Cette discrétisation permet de négliger le retard entre la génération du ruissellement et

le transfert en riviére.

- Libhyd (Fig.A.1B) simule les écoulements en riviére selon la méthode de routage hydrologique

de Muskingum (Cunge, 1969). Les apports latéraux des écoulements de surface sont répartis de

maniére homogeéne le long du réseau hydrographique. La hauteur d’eau en riviére est calculée &

chaque élément riviére en fonction du débit simulé suivant ’équation de Manning-Strickler.

- Libnsat (Fig.A.1C) transfére verticalement, dans la zone non saturée, les flux d’eau infiltrés

calculés par le module de surface. Le transfert vertical est conceptualisé par une succession de

réservoirs, de hauteur et de coefficients de vidange renseignés par 'utilisateur. Cette concep-

tualisation introduit un retard des flux d’eau s’infiltrant & la surface.

- Libaq (Fig.A.1D) simule les charges piézométriques d’un systéme aquifére multi-couches par la

résolution de I’équation de diffusivité en pseudo-3D. L’équation est résolue grace & un schéma

en différences finies en semi-implicite sur un maillage gigogne.

Finalement, ces quatre modules sont couplés afin de quantifier les interactions entre les écoulements

de surface et les écoulements souterrains, et en particulier les échanges nappe-riviére (Fig. 2.7E).

La communication entre les librairies est garantie par une librairie annexe libspa qui assure la

connexion spatiale entre les compartiments de ’hydrosystéme (surface, réseau hydrographique, zone

162



A SURFACE
modele a réservoir
> RIVIERE
Schema de N
B Muskingum Ve
Formule de Manning- 1 ) CAWAQS2.0
Strickler M KLLI0S
¥ E
ECHANGES NAPPE-RIVIERE
g ‘
2 ZONE NON SATUREE
§ c casquade de Nash o \
3 H. L
d o N

Qenr = max(C x AH, Qpim)
\

ZONE SATUREE
equation de diffusivité

o(@a) (1) _on
o dy ot

FIGURE A.1 — Schéma du fonctionnement de la plate-forme de modélisation des hydrosystémes CA-
WAQS2.0

non saturée, zone saturée).

Cette annexe technique présente le fonctionnement des différentes librairies ainsi que les axes de
communications les reliant. Elle est pour cela divisée en quatre parties. La premiére partie traite de la
modélisation des processus de surface qui englobent la séparation de la pluie efficace en ruissellement et
infiltration ainsi que le transfert des eaux dans le réseau hydrographique. La modélisation des processus
de subsurface englobant les transferts en zone non saturée et saturée sont traités dans la seconde et
la troisiéme partie respectivement. La derniére partie est consacrée & la méthodologie de calcul des
interactions entre les processus de surfaces et les processus souterrains préalablement décrits.

A.1 DModélisation des processus de surface

Les processus de surface correspondent & la définition des termes du bilan hydrique de surface
(evapotranspiration réelle etr(t), Uinfiltration inf(t) et le ruissellement hf(t)), au routage du ruissel-
lement en surface et au routage de I'eau dans le réseau hydrographique. Dans le domaine de surface, le
bilan hydrique est calculé par une modélisation conceptuelle exprimée par des fonctions production. Le
ruissellement est transféré jusqu’au réseau hydrographique de maniére directe sur des unités de surface
dont la discrétisation permet de négliger le retard entre la génération du ruissellement et le transfert
en riviére. Le routage de '’eau dans le réseau hydrographique est définit par le schéma de Muskingum.

Différentes unités de surface sont utilisées (Tableau A.1).

A.1.1 Modéle de calcul du bilan hydrique de surface

L’estimation des termes du bilan hydrique de surface est prise en compte par la librairie libfp. Cette
librarie définit les termes du bilan hydrique sur des unités morphologiques (Fonction de Production
FP). Les fonctions production sont basées sur un modeéle a réservoir.
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TABLE A.1 — Lexique des abréviations caractérisant la géométrie des éléments et unités de calcul des
processus de surface

abréviation définition
FP Unité morphologiques de calcul du bilan hydrique
BU Unités climato-morphologiques de calcul du bilan hydrique (F'P N Meteo)
Cprod Unité de transfert de surface, bassin d’alimentation des trongons riviére
network _musk Trongons riviere, unité de calcul du débit
ele_musk Elément de calcul du débit
Cprod N BU Unité de surface de calcul des apports latéraux issus du ruisellement de surface
(Cprod N BU )poaq Unité de surface de calcul des apports latéraux issus de l'infiltration ;
cette unité surfacique est définie uniquement sur les zones dites "Non aquifére"
(Cprodn Aq) Unité de surface de calcul des apports latéraux issus des débordements de nappe
Rainfall (P) Parameters :

CRT minimal soil  FN soil infiltration

capacity [mm)] capacity [mm]

DCRT average soil CQRM soil saturation

\\ \ capacity [mm)] content [mm]
FN soil infiltration CQR hypodermic flow
\\ \ capacity [mm] recession parameter [d™"]
AET
Runoff
CQRM
NN NN N NN Hypodermic
Surface flows CQR flow
CRT t
orage Unsaturated
Zone
DCRT Infiltration

FicurRE A.2 — Schéma conceptuel du calcul du bilan hydrique

A.1.1.1 Résolution du bilan hydrique

Le bilan hydrique de surface est défini de la maniére suivante :
p(t) —etr(t) = hf(t) + inf(t) (A1)

avec p(t) [mm] la précipitation, etr(t) [mm]| l’évapotranspiration réelle, hf(¢) [mm]| le ruissellement,
inf(t) [mm] infiltration sur le domaine modélisé et ¢ [d] le temps.
Ce bilan définit la partition de la pluie efficace entre ruissellement et infiltration. Il est résolu au
sein de la plateforme de modélisation Cawaqs2.0 a 'aide d’un modéle conceptuel & réservoirs.
Le sols est divisé en quatre réservoirs (Fig. A.2) afin de quantifier 'ensemble des termes du bilan : un
réservoir de surface, un réservoir de partition, un réservoir de ruissellement et un réservoir d’infiltration.
i Le réservoir de surface permet d’estimer la pluie efficace (pes¢(t) [mml) & partir des pré-
cipitations (p(t) [mm]|) et de I'évapotranspiration réelle (etr(t) [mm]) grace & cette équation :
Peff(t) = p(t) — etr(t). L’évapotranspiration réelle est définie par deux paramétres qui défi-
nissent le stock d’eau dans le sol : la capacité au champ moyenne (CRT [mm]) et la capacité
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TABLE A.2 — Paramétres et variables des processus de surface

Bilan hydrique de surface

abréviation unité définition
inf(t) [m3 s~ débit d’infiltration
hf(t) [m3 571 débit de ruisellement de surface
etr(t) [m3 s~ évapotranspiration réelle
etp(t) [m3 s~ évapotranspiration potentielle
p(t) [m3 s71] pluviométrie
CRT [mm] la capacité au champ moyenne
DCRT [mm)] la capacité au champ minimale
Simaz [mm] la capacité de stockage maximale du sol
rba(t) [mm)] le stock d’eau disponible du sol
dr(t) [mm)] I’eau totale disponible du sol
S(t) [mm)] Le stock d’eau initial dans le sol
FN [mm| capacité d’infiltration des sols
Viwis (1) [mm)] Le volume d’eau entrant dans le réservoir de ruisellement
Ving(t) [mm| Le volume d’eau entrant dans le réservoir d’infiltration
CQRM [mm)| La saturation maximale des sols
CQR [mm)] Le coefficient de récession du flux hypodermique
CQRI [mm)| La dimension du réservoir d’infiltration
cQIl [mm)] Le coefficient de récession du réservoir d’infiltration
Transfert de surface
abréviation unité définition
Q;;itwork—mUSk [m3 s71] Le deébit de ruissellement sur I'unité de surface
Q%@Od [m® s7!]  Le ruissellement de surface définit par les éléments de calcul du bilan hydrique
Cprod [m3 s~ Le débit de débordement de nappe
Q! [m3 5] Le débit infiltré
Routage en riviere
abréviation unité définition
Vi [m?] le volume d’eau dans I’élément de calcul ¢ au temps ¢
i [m? s~ le débit a I'entrée de I’élément au temps ¢
but i [m3 s~ le débit de sortie de I’élément au temps ¢
ki [s] le temps de concentration sur 1’élément de calcul ¢
a; -] un paramétre de pondération affecté a ’élément de caleul ¢
Uk [s] le temps de concentration définit par la formule de Pasini
Fas [s] le facteur de Pasini
e [s] le temps de concentration définit par la formule de Ventura
Fyen [s] le facteur de Ventura
Iy (7) -] I'index de temps de transfert relatif
L i —outlet -] Un temps de transfert relatif jusqu’a ’exutoire du bassin
Hauteur d’eau en riviére
abréviation unité définition
n [s.m~1/3] le coefficient de frottement de Manning
R [m] le rayon hydraulique
S -] la pente de la ligne d’énergie
M [m?] la surface mouillée
d(t) [m] la profondeur de la riviére
W (t) [m] la largeur de la riviére
hr(t) [m] hauteur d’eau en riviére
b [m] la cote du fond de la riviére
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au champ minimale (DCRT [mm]). Elle est calculée grace a I’équation suivante :

2rba(t) — dr(t)
(CRT — DCRT

etr(t) = min(S(¢) +p(t) —max(S(t) +p(t) — Smaz, 0) +dr(t) x 1 ),etp(t)) (A.2)
avec etp(t) [mm] I'évapotranspiration potentielle et p(t) [mm| la pluviométrie observée. Dans
léquation A.2, S,,q, [mm] représente la capacité de stockage maximale du sol, rba(t) le stock
d’eau disponible et dr(t) ’eau totale disponible. Ces valeurs sont définies de la maniére suivante :

Spmas = 2 X (CRT — DCRT) + DCRT (A.3)
dr(t) = max(0, min(S(t) + p(t), Smaz) — rba(t)) (A.4)
rba(t) = max(DCRT, S(t)) — DCRT (A.5)

avec S(t) Le stock d’eau initial dans le sol, ce stock est supposé nul au premier pas de temps
de calcul.

ii le réservoir de partition répartit la pluie efficace entre le ruissellement et l'infiltration en
fonction de la capacité d’infiltration des sols (FN [mm]). Les volumes entrant dans les réservoirs
de ruissellement (Vy;s(t) [mm.d™!]) et d’infiltration (Vi,s(¢) [mm.d™']), sur un pas de temps
de calcul, sont définis comme :

Viwis(t) = max(0, (p(t) — etr(t)) — FN). (A.6)

Ving(t) = min(p(t) — etr(t), FN) (A7)

iii le réservoir de ruissellement controle la dynamique du débit ruisselé par deux paramétres; la
saturation maximale des sols (CQRM [mm]) et le coefficient de récession du flux hypodermique
(CQR [d71]). Les termes de ruissellement (hf(t) [mm]|) et d’infiltration (inf(¢) [mm|) sont
ensuite calculés

hf(t) = max(0, (Ssoir(t) + Viwis(t) — CQRM))

. (A8)
+CQR * min(Sseir (t) + Viuis(t), CQRM)

avec Ssi1(t) le stock d’eau initial [mm| dans le réservoir de ruissellement.
iv le réservoir d’infiltration controle la dynamique d’infiltration grace & deux paramétres; la
dimension du réservoir d’infiltration (CQRI [mm]) et le coefficient de récession de l'infiltration

(Qr [d).
inf(t) = max(0, (Sins () + Vins () — CQRI)) + CQR % min(Sin (1) + Vins (1), CQRI) (A.9)

avec Sinf(t) le stock d’eau initial [mm]| dans le réservoir d’infiltration. Dans le cas ol la zone
non saturée est définie au droit de 'unité de calcul du bilan hydrique,

inf(t) = Vins(t) (A.10)

A.1.1.2 Deéfinition des unités de calculs

La distribution des paramétres du modeéle de résolution du bilan hydrique est directement définie
a partir du croisement de bases de données pédologiques, géologiques et d’utilisation des sols. Chaque
type de sol ainsi défini constitue une unité morphologique (FP) sur laquelle le bilan hydrique est
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F1GURE A.3 — Répartition des principales unités de calcul du bilan hydrique sur le bassin de la Seine

calculé.

Par exemple dans le modéle Seine, les unités morphologiques (F'P) du bassin de la Seine sont

définies par croisement des bases de données suivantes :

— la carte d’occupation des sols fournie par la base de données CORINE Land Cover de 2006 au
1/100 000;

— la carte des types des sols au 1/1 000 000 de 'INRA InfoSol;

— la base de données IDPR (Indice de Développement et de Persistance des Réseaux) du BRGM
de résolution 1/50 000. Cet indice est calculé par comparaison d’un réseau hydrographique
théorique, défini & partir d’'un modéle numérique de terrain, avec le réseau hydrographique réel.
Ainsi, les zones de faible indice présentent une différence importante entre le réseau théorique
et réel et sont donc potentiellement fortement ré-infiltrantes, (IDPR inférieur a 100 d’aprés
Mardhel et al. (2006)). Ces zones trés infiltrantes ont été explicitement introduites comme une
nouvelle fonction production dans I’ensemble des modéles utilisés (Fig. 3.11).

Afin de prendre en compte la variation de la précipitation sur le domaine simulé, ces unités de calculs

du bilan hydrique sont intersectées avec les unités météorologiques. Cette intersection caractérise les
éléments de calculs du bilan hydrique (BU) (un exemple est présenté pour le modéle Seine Fig. A.4).

A.1.2 Le module hydraulique

Le module hydraulique, géré par la librairie libhyd, permet de définir le débit et la hauteur d’eau
en riviére. Le débit est obtenu par application de la méthode de routage de Muskingum (Cunge, 1969;
David et al., 2011). La hauteur d’eau en riviére est quant a elle calculée a ’aide d’une formulation
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FIGURE A.4 — Exemple de construction des éléments de calcul du bilan hydrique pour le

régional du bassin de la Seine
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simplifiée de Manning-Strickler. L’ensemble de ces calculs sont effectués sur des éléments de dimensions
variables, définis par découpage du réseau hydrographique.

A.1.2.1 Calcul du débit en riviére avec la méthode de Muskingum

La méthode de Muskingum permet de déterminer le débit en riviére. Elle est basée sur la relation
empirique suivante :

Vi=k [angm + o Ff + (1 — ai)nyum] (A.11)
avec V! [L3] le volume d’eau dans 'élément de calcul i au temps t, k; [T] le temps de concentration
sur I’élément de calcul 4, a; [-] un paramétre de pondération affecté a I’élément de calcul 4, Ff [L3.T7!]
Papport d’eau a I'élément i (ruissellement, débordement de nappe et débit échangé avec la riviére),

buti 1L2.T7'] le débit a la sortie de I'élément au temps ¢ et Qf, ; [L*.T~'] le débit a 'entrée de
I’élément au temps t.

Le bilan de masse pour I’élément de calcul 7 s’écrit de la maniére suivante :

AV
AL Win, E — Wout,i A12
A Qin,i + Qout, ( )

avec AT‘;T‘ [L3.T~!] la variation du volume d’eau contenu dans I’élément i dans U'intervalle de temps At,
Qini [L3.T~1] le débit entrant et Qout,i [L3.T~1] le débit sortant de I'élément 4, F; [L3.T~!] les apports
d’eau a I’élément 1.

Afin de résoudre ce bilan de masse un schéma numérique semi-implicite sur grille décalée est choisi.
Le bilan de masse (A.12) s’écrit alors :

Vit — vt
= HQ I E (L= 0)(Qhi + F +
_HQZZ;Z' — (1 - 0)Qout,i (A.13)

avec 0 € [0,1].
Si on intégre I'équation (A.11) dans I’équation (A.13), on obtient :

QL = QU + FIFY) + Bi(QL, + FY) + CiQly (A.14)

out,i
avec : I
0 — Qi Rg
4 At
! 9 4 (1 — Oéz')ki
At

Olikii
(1-0)+ Az

(1 — ai)ki
0+ AL

ki(l — CVZ') _ (1 _ 9)

At
CZ (9 + (1 — Oéi)/{i
At

On définit le vecteur des débits Q, tel que Q; = Qour,i Vi = 1, Ng, avec Ng le nombre total
d’éléements de calcul du débit. On définit aussi la matrice N, dite de connectivité du réseau (David

B; =

et al., 2011), dont les éléments N;; sont définis de la maniére suivante :

1  en cas de confluence et si j alimente i
N;j =< 0.5 en cas de diffluence et si j alimentei Vi,j =1,Ng (A.15)

0 sinon
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Finalement, le systéme matriciel a résoudre est le suivant :
I-A-N)-QM=A.F{1B. (N.-Q+F)+C-Q (A.16)
Ce systeme matriciel est résolu par la librairie de calcul libgc.

A.1.2.2 Calcul des hauteurs d’eau en riviére

Une fois le débit défini & chaque élément de calcul, la formule de Manning-Strickler permet de
calculer la vitesse moyenne v [m.s~!] d’un fluide en condition d’écoulement uniforme dans un canal
ouvert (Chow, 1959) :

v=n"'R¥351/2 (A.17)

avec n le coefficient de frottement de Manning [s.m~/?], R le rayon hydraulique |m], et S |-] la pente
de la ligne d’énergie, qui, sous hypothése de régime uniforme, peut étre considérée égale a la pente du
lit de la riviere. Si A [m?] est la surface mouillée, I'équation (A.17) peut étre ré-écrite en débit :

Qt) = %32/351/2,4. (A.18)

En supposant la section de la riviére rectangulaire, et sa largeur, W (t) [m], beaucoup plus grande
que sa profondeur, d(t) [m], alors I’équation (A.18) devient :

[ Qn@) \*P
i) - (200 Y, A

ou la dépendance au temps a été explicitement indiquée. En premiére approximation n(t), W(t) et
S(t) sont supposés constants et égal & n, W et S, respectivement. Les niveaux d’eau en riviére, h, [m],
peuvent alors étre calculés par :

hy(t) = b+ d(t), (A.20)

ou b [m] est la cote du fond de la riviére et d est donnée par I'équation (A.19).

A.1.2.3 Paramétrisation du schéma de Muskingum et de I’équation de Manning-Strickler

Afin de calculer le débit et la hauteur d’eau en riviére, trois parameétres sont nécessaires. Deux para-
meétres sont nécessaires pour la résolution du schéma de Muskingum (k et «) et un pour Pestimation de
la hauteur d’eau avec la formule de Manning-Strickler (n). Le paramétre & de Muskingum caractérise
le temps de concentration de ’eau sur le bassin drainé par le troncon de riviére définissant [’élément de
calcul. Deux méthodes de calcul de ce paramétre en fonction des caractéristiques géo-morphologiques
du bassin versant et du trongon de riviére sont implémentées dans CAWAQS2.0.

La premiére méthode est basée sur 'estimation du temps de concentration d’un bassin versant
unitaire d’aprés les formules empiriques de Pasini (Pasini, 1914) et de Ventura (Quignones, 1968),
définies par I’étude du temps de concentration de bassins unitaires agricoles. Le temps de concentration

(T,) sur un bassin versant unitaire selon la formule de Pasini est :
TP = Fyas - (Lpiv - Apy)s) - 1702 (A.21)

avec, Fyqs [T.L71] le facteur de Pasini (Fpqs = 3888 s.km™! Pasini (1914)), Ly, [L] la longueur de la
riviére sur le bassin versant amont drainé par le bief, Ay, [L?] I'aire du bassin versant et I [-] la pente
moyenne du bassin versant.
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Le temps de concentration sur un bassin versant unitaire selon la formule de Ventura est :

0.5
TY" = Fep, - <A;”> (A.22)

avec Fyen, [T.L71] le facteur de Ventura (Fye, = 4578 s.km™! Pasini (1914)), Ay, [L?] l'aire du bassin
versant amont drainé par I’exutoire du bief et I [-| la pente moyenne du bassin versant.
Le temps de concentration sur le bassin unitaire est ensuite défini comme la moyenne géométrique
des temps de concentration définis selon la formule de Ventura et de Pasini (T, = /T2 - Tven).
Finalement, le paramétre k de Muskingum sur le trongon est défini de la maniére suivante :

ltroncon
k=T, A2
Lriv ( 3)

avec lyroncon |L] 1a longueur du trongon correspondant a 1’élément de calcul du débit en riviere, Ly,
|L] la longueur totale de la riviére. Ces formules ont été mises en place sur des types de sols et
des conditions atmosphériques particuliéres (Da Silva et al., 2008). Afin de prendre en compte les
particularités atmosphériques et pédologiques du bassin étudié, un terme de correction est intégré. Ce
terme de correction permet de prendre en compte un temps de concentration total (T}.¢) sur le bassin
rentré par 'utilisateur.

kcor =k x Teor (A24)

avec T,pr = ﬁ, >, ki lasomme des temps de concentration le long du réseau et k.o le parameétre

de Muskingum corrigé.

La validité de ces formules empiriques peut étre remise en question sur les bassins fortement ur-
banisés (Da Silva et al., 2008). Dans le cas de bassins fortement urbanisés comme celui de la Seine,
une autre méthodologie peut étre adoptée. Cette méthodologie est basée sur ’estimation de 'index de
temps de transfert relatif I, (¢) entre le troncon i et le trongon a I’aval i4s (Golaz-Cavazzi, 1999; Flipo
et al., 2012). Cet index est calculé de la maniére suivante :

di;
0zl g), (7)8

]tr(i) = (A'25)

avec, dl; [L] la distance entre les centres des deux trongon de riviére i et ig4s, 2(7) [L] altitude du
centre du troncon de riviére i, Spa(i) [L?] 'aire cumulée du bassin d’alimentation du troncon i et
f un paramétre de calibration ici fixé a 0.25 (Korkmaz, 2007). Un temps de transfert relatif jusqu’a
Pexutoire du bassin Iy j_outier €St ensuite calculé :

outlet

Itr i—outlet — Z Itr(k) (A26)
k=1

Le temps de transfert I;. ;_outer €st ensuite utilisé afin de distribuer la valeur du coefficient k& de
Muskingum. Le parametre est calculé de la maniére suivante :

k‘(Z) _ Itr i—outlet — It?“ ias—routlet Tc (A27)

Itr'mam

avec Iy, lindex de temps de transfert relatif maximum sur le bassin et T, [T] le temps de concen-
tration global sur le bassin.

Finalement, le paramétre k de Muskingum pouvant étre estimé en fonction des caractéristiques
géo-morphologiques des bassins unitaires de ’hydrosystéme, seuls les paramétres a de Muskingum et
de rugosité de Manning (n) sont nécessaires a la modélisation des écoulements et des hauteurs d’eau
en riviére.
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CONFLUENCE CONTINUITE DIFFLUENCE

Ficure A.5 — Schéma des différents type de singularités gérées pour la résolution du schéma de
Muskingum

A.1.2.4 Deéfinition des unités de calcul du débit

Les unités de calcul du débit sont définies & partir d’un réseau hydrographique préexistant. Plu-
sieurs bases de données peuvent étre utilisées (Carthage de 'IGN; SYRAH-CE de Valette and Cunillera
(2010), etc ... ). Les unités de calcul du débit sont définies par des trongons (network musk) séparés
par des singularités. Chaque trongon est lui méme divisé en éléments de calcul (ele _musk), supports
de résolution du schéma de Muskingum et de la formule de Manning (Fig. A.5).

Sur le bassin de la Seine, les trongons riviére (network _musk) sont directement obtenus a partir de
la géométrie du réseau hydrographique de la base de données SYRAH-CE. Les éléments hydrologiques
de cette base de données varient de 4 m et 43 km de longueur dans le domaine d’étude. A chacun de
ces trongon est associé son bassin d’alimentation.

Sur le bassin de la Seine, deux types d’éléments de calcul sont distingués :

— Les éléments de calculs du débit on les échanges nappe-riviére sont calculés (en rouge sur la

figure A.6)
— Les éléments de calculs du débit ou les échanges nappe-riviére ne sont pas calculés (en noir et
bleu sur la figure A.6)
Si les échanges nappe-riviére ne sont pas calculés, le trongon et I’élément de calcul sont identiques. Dans
le cas contraire, les éléments de calcul du débit en riviére sont définis par 'intersection des trongons
riviére avec le maillage souterrain.

Les troncons ainsi que les éléments de calcul sont orientés, de sorte que la connectivité inter-trongon
est définie, de méme que la connectivité entre les éléments de calcul. Cette connaissance des connexions
entre éléments, permet de définir la matrice de connectivité N (Eq. A.15) et de caractériser les singula-
rités de maniére automatique. Afin de renseigner la connectivité, une analyse du réseau hydrographique
est réalisée sous environnement SIG. L’analyse du réseau hydrographique du bassin de la Seine a été
réalisée en utilisant les fonctionnalités du logiciel libre Qgis.

Une connaissance de la géomorphologie du lit de la riviére est aussi nécessaire a la paramétrisation
du schéma de Muskingum et & la définition de la hauteur d’eau en riviére. Notamment, la largeur
du cours d’eau, la pente du fond de la riviére, I'altitude du fond de la riviére, la longueur des élé-
ments (ele_musk et network _musk) et Paire drainée par I'unité de calcul sont nécessaires. Pour la

172



Réseau principal : quantification
des échanges nappe-riviére
— 4500 km

Réseau hydrographique secondaire
— 14000 km

Réseau hydrographique
sur les zones non aquiféres

— 9500 km
Bl Zones non aquiféres

F1GURE A.6 — Différents types d’éléments de calcul du débit. En rouge, les éléments ou les échanges-
nappe riviére sont calculés, ils sont définis par I'intersection de la géométrie du réseau hydrographique
et du maillage souterrain. En noir et bleu, les éléments de calculs du débit ou les échanges nappe-riviére
ne sont pas calculés, les troncons et les éléments de calculs du débit ont la méme dimension. Il est a
noter que sur les trongons noir, un calcul du débit total dégradé est réalisé.
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modélisation du bassin de la Seine, la base de donnée SYRAH-CE (Systéme Relationnel d’Audit de
I’Hydromorphologie des Cours d’Eau établi par Valette and Cunillera (2010)) renseigne ces propriétés
hydromorphologiques.

A.1.3 Calcul des apports latéraux du réseau hydrographique

La liaison entre les termes du bilan hydrique calculés par libfp et le module hydraulique libhyd

est gérée par la librairie libspa. Elle permet de calculer les apports latéraux de surface au réseau

network musk L1 .
Qut - correspondent au débit de ruissellement sur le
Cprod

TULS
de calcul du bilan hydrique et par le débit de débordement de nappe Q%]Md et/ou par le débit infiltré

calculé par les éléments de calcul du bilan hydrique Qgﬁcmd. L’engsemble de ces termes sont définis au

hydrographique. Ces apports latéraux

bassin versant. Le ruissellement est composé du débit ruisselé de surface ) calculé par les éléments

niveau d’un élément de surface Cprod par :

Q;Zettwork_musk _ Qigrod + QCprod + QCprod (A28)

inf ruLs
A.1.3.1 Calcul du ruissellement sur les bassins versants

Le ruissellement est obtenu a ’échelle du bassin versant unitaire (aussi appelé par la suite élément
de surface Cprod). Le débit ruisselé, calculé par les éléments de calculs du bilan hydrique (BU), sont
pour cela, agrégés sur les bassins versants par prise de moyenne spatiale. Ces bassins versants (ou
¢léements de surface), correspondent aux aires d’alimentation des trongons riviére (network musk)
(Fig. A.7).

La moyenne spatiale est établie par renseignement de la surface de chaque élément de calcul du
bilan hydrique intersectant les bassins versants unitaires (Cprod N BU) (Fig. A.7). Le débit ruisselé
sur les éléments de surface (bassins versants unitaires) est calculé de la maniére suivante :

N BU,
. BU d B i «
QS&ZDd — Zz:O (Cp'l"O N U) X QTU’LS (A29)

Areacprod
Cprod

avec Q27" [m3s—1] le débit ruisselé sur 'élément de surface, (Cprod N BU); [m?] unité spatiale cor-

respondant & la surface d’intersection entre I’élément de calcul du bilan hydrique BU; et 1’élément de
BUq'

surface Cprod, Qr."¢ [m3s—1] le débit ruisselé calculé sur BU;, Areacproa [m?] laire de élément de

surface et Npy le nombre d’élément de calcul du bilan hydrique intersectant 1’élément de surface.

De la méme maniére, en absence de couches aquiféres au droit des éléments de surface, le débit
infiltré est "renvoyé" vers la surface (Fig. A.8).

Pour cela, la surface de chaque élément de calcul du bilan hydrique intersectant les éléments de
surface, situées sur une zone non aquifére ((CprodNBU )no44) €st renseignée. Le débit ruisselé provenant
de Vinfiltration calculée sur les éléments de calcul du bilan hydrique est calculé de la maniére suivante :

Cprod ZiiBOU (Cprod n BU)TWA(IJ x Q'ELIJ{L

A.30
Areanrod,noAq ( )

avec ng}md [m3s—1] le débit ruisselé¢ provenant de infiltration sur 1’élément de surface, (Cprod N

BU )noaq,i [m?] unité spatiale correspondant a la surface d’intersection entre I’élément de calcul du
bilan hydrique BU; et ’élément de surface Cprody,aq située sur une zone non aquifére, Qﬁf]{" [m3s—1]
le débit ruisselé calculé sur BU;, AreacprodnoAq [m2] laire de I’élément de surface située sur la zone
non aquifére et Ny le nombre d’élément de calcul du bilan hydrique intersectant 1’élément de surface
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Ruisellement

e——e Trongon riviére

Elément de calcul
du débit

Elément de calcul
du bilan hydrique

F1GURE A.7 — Schéma du calcul du ruissellement sur une cellule de production
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Zone non aquifére

Infiltration

Trongon riviéere

[113

Elément de calcul
du débit

Elément de calcul
du bilan hydrique

F1GURE A.8 — Schéma du calcul du débit ruisselé provenant de l'infiltration sur une cellule de production
située au droit d’'une zone non aquifére
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Débordement de
nappe

Trongon riviére

Elément de calcul
du débit

Maillage souterrain

F1GURE A.9 — Schéma du calcul du débit ruisselé provenant du débordement de nappe sur une cellule
de production

située sur une zone non aquifére.

Sur les zones aquiféres, pour les modéles couplés surface/souterrain, des débordements de nappe
peuvent survenir. Le calcul du débit ruisselé provenant de ces débordements est calculé sur les éléments
de surface (Fig. A.9).

Pour cela, les unités spatiales correspondant aux surfaces d’intersection entre le maillage souterrain
et les éléments de surface sont définies (C'prod N Aq). Le débit ruisselé provenant du débordement de
nappe est ensuite calculé de la maniére suivante :

Nagq . Aq;
Qcpmd _ Zi:% (CpTOd N Aq)l X Qoverflow
Aq -

A3l
ATeanrod,Aq ( )

avec Qggmd [m3s—1] le débit ruisselé¢ provenant du débordement de nappe sur 1’élément de surface,

(Cprodn Aq); [m2] unité spatiale correspondant a la surface d’intersection entre le maillage souterrain
A flow [M*s—1] le débit de débordement
calculé sur la maille souterraine i, Areacprod,Aq [m2] I’aire de I’élément de surface située sur un aquifére

et ’élément de surface Cprod située sur une zone aquifere, @Q
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et Naq le nombre de mailles souterraines intersectant 1’élément de surface.

Cas particulier du calcul du signal haute fréquence (HF) du modéle

Afin de calculer le signal haute fréquence du débit en riviére, seul les processus de surface sont simulés
(calcul du bilan hydrique, de la charge et du débit en riviére). Les apports latéraux du réseau hydro-
graphique sont uniquement constitué des débits ruisselés calculé par les éléments de calcul du bilan
hydrique. Seules les unité spatiale C'prod N BU sont renseignées.

Cas particulier du calcul du débit total dégradé

Afin de calculer le débit total moyen sur une période hydro-climatique majeure, une simulation dégradée
des processus de I’hydrosystéme peut étre réalisée. Lors de cette simulation particuliére, la totalité des
débits infiltrés calculés par les unités de calcul du bilan hydrique est "renvoyée" & la surface. Les unités
spatiales C'prod N BU et (Cprod N BU )peaq sont alors identiques.

A.1.3.2 Répartition des apports latéraux

Les apports latéraux calculés a I’échelle de I’élément de surface sont ensuite répartis le long du
réseau hydrographique. La répartition est réalisée en fonction de la taille et de la position de 1’élé-
ment de calcul du débit (ele musk), dans le réseau hydroqgraphique. Il est important de noter que le
temps de concentration des bassins d’alimentation des trongons riviéres est supposé inférieur ou égal
au pas de temps de calcul du débit en riviére. De plus, la surface contributive d’un trongon riviére
(network _musk) correspond a un élément de surface Cprod. Dans un premier temps, les apports
latéraux sont calculés & 1’échelle du trongon riviére de la maniére suivante :

t k k Cprod Cprod Cprod
QZZ work_musk _ QAsro + Qin]}ro + Q“Z?;o TCCprod < At (A32)
avec TSP [s] le temps de concentration sur Iélément de surface, At [s] le pas de temps de calcul

twork k
, QZ; WOrETUEE m3s—1] les apports

du bilan hydrique de surface et du débit en riviére (ici 1 jours)
latéraux a I’échelle du troncon.
Ensuite ils sont répartis de maniére différente selon la position du trongon dans le réseau hydro-
graphique :
— Si le troncon n’est pas situé en téte de bassin, les apports latéraux aux éléments de calcul du
débits sont calculés comme :
Q?aettwork’_musk I

— X el (A.33)

Qeleimusk,i
lat
“ Lnetwork

Avec Qle(llifmwk’i [m3s—1] les apports latéraux a I’élément de calcul du débit en riviére i, Ly,

m| la longueur de I’élément de calcul du débit en riviére, et Lyetwort [m| 12 longueur du troncon
g g

riviére.

Q?aettworkimusk st

attribué a 1’élément de calcul le plus en amont du troncon. Le reste des apports latéraux sont

attribués de la selon 'Eq. A.33.

— Si le trongon est en téte de bassin, alors un débit de source Qupsir = 0.5 x

A.2 Modéle de transfert d’eau dans la zone non saturée

Le transfert d’eau dans la zone non saturée est géré par la librairie libnsat. Ce module permet de
faire le lien entre le module de résolution du bilan hydrique et le module hydrogéologique.
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TABLE A.3 — Lexique des abréviations caractérisant la géométrie des éléments et unités de calcul des
processus de subsurface

abréviation définition
Nsat Elément de calcul du transfert d’eau dans la zone non saturée (ZNS)
Nsat N BU Unité de surface de calcul des apports d’eau a la ZNS
ele Aq Elément de calcul des écoulements d’eau dans la zone saturée
Nsat Nele Aq Unité de surface de calcul de la recharge en aquifére

TABLE A.4 — Paramétres et variables du transfert en zone non saturée

abréviation unité définition

L [mm]  lalame d’eau entrant dans le réservoir i

§ ot [mm] la lame d’eau sortant du réservoir i
St [mm)] eau stockée dans le réservoir i
H [mm)] la hauteur des réservoirs
Cy -] coefficient de vidange des réservoirs
Nyso -] Nombre de réservoir de la cascade de Nash
Hyound [mm)| volume d’eau résiduel stocké

A.2.1 Estimation des flux dans la zone non-saturée

Le transfert en zone non-saturée est conceptualisé par une suite de n réservoirs positionnés en série.
L’eau sortant d’un réservoir est transférée vers le second réservoir et ainsi de suite. L’eau sortant du n®™®
réservoir constitue la recharge alimentant la zone aquifére (Fig. A.10). Ce modéle conceptuel modifie
la dynamique d’infiltration par rapport au débit infiltré défini par la résolution du bilan hydrique.

La lame d’eau de sortie d’un réservoir est défini de la maniére suivante :

f)ut = maX(()? (S};sv + an - H))

) ‘ (A.34)
+C; * max(min(Syg, + Qi — Heonds H — Hpond), 0)

Avec Q},; [mm| la lame d’eau sortant du réservoir i, S}, [mm| l'eau stockée dans le réservoir i, Q%

rSvU
[mm] la lame d’eau entrant dans le réservoir i, H [mm)| la hauteur des réservoirs, C, -] le coefficient
de vidange des réservoirs 1 > C > 0, Hpopg [mm] la lame d’eau résiduelle.

La lame d’eau entrant dans le premier réservoir correspond & l'infiltration calculée par le module
de résolution du bilan hydrique, d’autre part, la lame d’eau sortant du dernier réservoir correspond &
la recharge en aquifére.

Ce modele conceptuel simple nécessite 4 paramétres : le coefficient de vidange du réservoir C, [-],
la hauteur H [mm|, le nombre de réservoirs Ny, [-] et le volume d’eau résiduel stocké Hppung [mm].
Ces paramétres sont affecté & 'ensemble des éléments de calcul du bilan hydrique du modéle. 11 est

aussi possible de définir une condition initiale des réservoirs de la zone non saturée.

A.2.2 Définition des apports aux éléments de calcul du transfert d’eau dans la
zone non-saturée et modalité de définition de la recharge en aquifére

Afin de définir les apports aux éléments de calcul du transfert d’eau dans la zone non saturée (ZNS),
la surface d’intersection entre les éléments de calculs du bilan hydrique et les éléments de calcul du
transfert d’eau dans la zone non saturée est renseignée (Nsat N BU). La définition de ces unités de
surface permet de calculer les apports a la ZNS.

N BU;
Nsat _ ity (Nsatn BU) x Qing

= — A.35
Areansat ( )

in
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FiGURE A.10 — Schéma du modéle conceptuel de transfert en zone non saturée défini dans libnsat

avec QN4 [mm]| lame d’eau entrant dans I’élément de calcul du transfert en ZNS Nsat, (Nsat N BU)
[m?] unité spatiale correspondant & la surface d’intersection entre 1’élément de calcul du bilan hydrique
BU; et I'élément de calcul du transfert d’eau en ZNS Nsat, Qﬁff’i [mm] lame d’eau infiltrée calculé sur
BU;, Areansq; [m?] surface de I'élément de calcul de la ZNS et Ny le nombre d’élément de calcul du
bilan hydrique intersectant I’élément de calcul du transfert d’eau en ZNS.

De la méme maniére, le calcul de la recharge en aquifére nécessite la définition de la surface d’in-
tersection entre les éléments de calcul du transfert d’eau dans la ZNS (Nsat) et les éléments de calcul
des écoulements dans la zone saturée (ele  Agq).

Nnsat atg
m Areaq '

avec Q;‘f [m3s—1] recharge en aquifére, (Nsat N Aq) [m?] unité spatiale correspondant a la surface

d’intersection entre I’élément de calcul du transfert d’eau en ZNS Nsat; et I’élément de calcul des

Nsat;

s Im3s—1] débit d’eau sortant de la zone non saturée

écoulements dans la zone saturée ele Ag,
i Nsat;, Areaaq [m2] surface de ’élément de calcul des écoulements dans la zone saturée et Nygqr le
nombre d’élément de calcul du transfert d’eau en ZNS intersectant 1’élément de calcul des écoulements

dans la zone saturée.

A.3 Le module souterrain

Le calcul des charges hydrauliques en zone saturée est réalisé par résolution de I’équation de diffu-
sivité (de Marsily, 1981). Ce calcul est réalisé par la librairie libaq.
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A.3.1 L’équation de diffusivité

I’équation de diffusivité s’écrit de la maniére suivante :

0 (Ku(5y) a(Ky(%)> L)) _ g on
o oy Oz Y

+4q (A.37)

avec K; i € [x,y,2] [m.s7!| la perméabilité dans les direction x,y,z, h [m| la charge hydraulique,
Sg [m~!] le coefficient d’emmagasinement spécifique et ¢ [s~!] le terme source (Recharge, pompage,
conditions de Neumann).

Si I’on pose 'hypothése de Dupuit selon laquelle le gradient de charge selon z est nul, I’équation
A.37 se simplifie de la maniére suivante :

W) I (A S C ) B
Ee dz + 3y dz:/g Ssatdz—i-/(7 qdz (A.38)

h est la hauteur d’eau dans I'aquifére et o le substratum de 'aquifére.

En supposant, Sg, K, et K, constants entre o et h, on a :
Trx = f: Kyp.dz,
Tyy = f: Kyydz,
S =S f: dz = pwgdz (5;2) (de Marsily, 1981) avec p la masse volumique [kg.m ™3|, w la porosité
totale, g l’accélération de la pesanteur [m.s~2], a le coefficient de compréhensibilité spécifique du sol
[kg~—!.m.s?|
et gs = qf: dz

L’équation A.38 devient alors :

- oh
 (Tzax(2)) 0 (Tyy(yy)> oh
= =S—+¢s A.39
0z oy ot T4 (4.39)
avec Tdi i € [r,y] [m?.s7!] la transmissivité selon les directions x et y, S [-] le coefficient d’emmagasi-

nement et Q [m.s~!] le terme source.

A.3.2 Définition des éléments de calcul

Le maillage utilisé est du type gigogne. Les mailles sont carrées. Chaque maille posséde au maximum
deux voisines dans la direction x et y et quatre voisines dans la direction z. Les mailles voisines d’une
maille dans une direction donnée sont de tailles identiques.

A.3.2.1 Le mailleur

La définition de la géométrie ainsi que du voisinage de chaque élément est géré par la librairie
libmesh. En entrée du mailleur, la coordonnées (x,y) de chaque noeuds de chaque maille sont renseignées.
Le mailleur crée et oriente les mailles. L’orientation des mailles du modéle est réalisé a partir d’un
maillage de référence. Le référencement des mailles du modéle par rapport au maillage de référence
permet de créer les tableaux de voisinage de chaque maille. Les sorties du mailleur sont :

— la géométrie du maillage de référence

— le tableau de voisinage des éléments du maillage de référence

— le positionnement des mailles du modeéle dans le maillage de référence

— le tableau de voisinage des éléments du modéle
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Orientation dans le plan

X face [Y][TWO]

subface[ONE] | subface[TWO]

face [Y][ONE]

FIGURE A.11 — Exemple de référencement des faces et subface d’un élément dans le plan. L’élément
traité est représenté en bleu

Chaque maille du modéle est définie par son centre et ses faces, et ses mailles voisines sont renseignées
sur ses faces. Lorsqu’une maille possede plusieurs voisines, la face est divisée en "sub-faces". Un exemple
d’orientation dans le plan d’un élément de calcul est proposé figure A.11.

Dans ’exemple de la figure A.11, la maille bleue en bleu partage sa face "face[X|[ONE]|" avec sa
voisine de gauche et sa face "face|X|[TWO|" avec ses deux voisines de droite.

Le référentiel permettant d’orienter les faces d’une maille est auto-centré. Ainsi, la face "face| X||[ONE]"
de la maille bleue correspond a la "face[X][TWO|" de son voisin de gauche. Afin d’identifier ses voi-
sines de droite, il faut dans un premier temps accéder a sa face "face|X||[TWO|" puis aux sub-faces
"subface| ONE]| et subface[TWO|" partagées avec ses voisines.

De la méme maniére lorsque un modéle souterrain posséde plusieurs couches, le maillage de référence
est copié afin de définir les éléments voisins dans la direction Z. Un méme maillage de référence est
donc définie pour ’ensemble des couches. Il est donc possible en allant chercher un méme élément
de référence dans les différentes couches de déterminer le voisinage vertical. Un exemple d’orientation
selon Z d’un élément de calcul est proposé figure A.12. Dans cet exemple la face représentée en bleu est
la face "face|Z|[TWO|" de 'élément. Afin d’accéder aux quatre voisins verticaux de ’élément,il faut
tout d’abord accéder a la face "face|Z||[TWO]", puis aux sub-faces "subface[0] & subface[3]". Comme
précédemment ce sont les sub-faces qui sont partagés entre les éléments.

En plus de lier les voisins entre eux, le mailleur permet de distinguer les éléments qui sont positionnés
a la bordure du modeéles. Les éléments de bordures peuvent étre positionnés a la surface du modéle
(sans voisins supérieurs) ou en bordure latérale (sans voisins latéraux). La définition des éléments de
bordures permet de connaitre les éléments de calcul nécessitant une condition limite. Par défaut, une
condition de flux nul est attribué a chaque face & la bordure du modeéle. Cette orientation est cette

182



Orientation selon z

face[Z][TWO]

face[Z][ONE]

FIGURE A.12 — Exemple de référencement des faces et subface d’un élément dans la direction Z. La
face traitée est représentée en bleu

liaison entre voisin permet aussi de définir la table de voisinage de chaque élément, qui est indispensable
& la résolution de I’équation de diffusivité.

A.3.2.2 Construction sous SIG

Afin de construire ce type de maillage un outil SIG (Qgridder) a été développé par Pryet et al.
(2014). Cet outil est téléchargeable a 'adresse suivante : "https ://github.com/apryet/Qgridder". Cet
outil permet de construire des maillages gigognes ainsi que des maillages structurés. Elle permet en
outre de vérifier la topologie dans le plan et selon Z. Cet outil assure ainsi la compatibilité du maillage
construit avec le mailleur libmesh. Un plugin "GIS2WAQS" a aussi été développé. Il permet d’extraire
les coordonnées de chaque nceuds des mailles du modéle et ainsi de construire le fichier d’entré pour le

mailleur.

A.3.3 Discrétisation de 1’équation de diffusivité

La discrétisation de ’équation de diffusivité a été réalisée sur un maillage gigogne. Dans ce type de
maillage, chaque face est en contact avec, au maximum, deux cellules de dimension identique. D’autre
part, afin de discrétiser I’équation de diffusivité, les hypothése suivantes sont posées :

— Charge homogeéne sur la maille

— Transmisivité homogéne sur la maille

— Coefficient de stockage homogéne sur la maille

Le bilan volumique se réalise aux centres des mailles. L’équation A.39 a été résolue grace a la
méthode semi-implicite formulable de la maniére suivante :
hn+1 —_ pm

At

Avec © le parameétre d’implicité, T' [m2.s7!] le tenseur de transmisivité, n [s| le pas de temps

(1—©)Th" +0Th" ™ = ¢, + S (A.40)

courant, n + 1 [s| le pas de temps suivant, At [s] le différence de temps entre n et n 4 1 et g; [m.s™}]

le termes source (conditions aux limites de Neumann).
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A.3.4 Développement de I’équation de diffusivité discrétisée

Afin de construire 'algorithme numérique de résolution de I’équation de diffusivité, I’équation
A.40 est développée pour une maille aquifére donnée selon différentes configurations de voisinage et
différentes conditions limites. Ainsi, dans un premier temps, les cas d'une maille aquifére sans voisinage
supérieur et sans condition limite est traité. Ensuite, I’expression de I’équation de diffusivité discrétisée
et développée est présentée selon les différentes conditions limites traitées (DIRICHLET ,NEUMANN
et CAUCHY).
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Il est & noter que :

Si on pose T; la transmissivité de la maille ¢ et Teign la transmissivité de sa maille voisine
dans la direction dir et la position tdir, la transmissivité de passage Ty, iqir correspond a la
transmissivité équivalente de T; et Te;gp sur la distance Lsizeg;.. De sorte que : Ty tqir =

p(Ts, Theign) ot p est opérateur prise de moyenne (pouvant étre Arithmétique, Harmonique
neigh
ou Géomeétrique selon le choix de l'utilisateur) pondérée par les distances dd” et M la demi

dimension de la maille 7 et de la maille voisine, respectivement.
K., dx dy

€up

Drioyn = Dr,onE = Kaown drdy pye Kyp [m.s™1 la perméabilité du semi-perméable supérieur,

€down

Kaown [m.s71] la perméabilité du semi-perméable inférieur, e, [m] I'épaisseur du semi-perméable

Drup = Dr, TWO =

supérieur et egyyy [m| 'épaisseur du semi-perméable inférieur.

Criv = M Avec K4, [m.s™!| la perméabilité du lit de la riviére et e.;, [m| ’épaisseur du

lit de la riviére.

A.3.4.1 Mailles aquifére mono-couche sans condition & ses limites X Y

Sur les mailles sans condition limite, la discrétisation de ’équation A.40 est :

2 2 Nneighair,tdir
) w
Lszzedir

dir=1tdir=1 =1

2 Nneighairtair

E,iv n
csrear s 3 > () |

dir=1tdir=1

9 2 Nneighair tair
) Z Z nezgzd d (1 — @) At Ti,iv prl) -
Lsize? "

dir=1 tdir=1 w=1 dir

2 2 Nneighair,tair T
LD v M W G ) I
Lsizes,
dir=1 tdir=1 T

(AA1)

Le terme h; désigne la charge de la maille traitée et h;, celle de sa voisine.

A.3.4.2 Conditions aux limites

Les différentes conditions limites prises en compte sont :

Attention si les flux sont imposé en [m

Charge imposée au centre des mailles Hjppos [m|,

Flux imposé et flux nul aux faces des mailles q [m3.s71]

Flux d’échange entre deux mailles de couches différentes [m?3.s~!| calculé par drainance
Flux d’échange avec une riviére [m®.s7!] calculé par un modéle de Conductance

le débit Q de pompage ou de recharge [m3.s_1], directement ajouté au terme de droite.

3.s71), ils seront divisé par I'aire de la face sur laquelle ils sont

imposés.

Charge imposée au centre de la maille

Sur les mailles o1t la charge est imposée, I’équation A.40 devient :

Charge constante dans le temps h}' = h;“l
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— Charge variable en fonction du temps hi' = BCY, . 1.,

Le terme h; désigne la charge de la maille traitée i.

Flux imposé selon X et/ou Y aux faces des mailles

On pose n fgir tdir le nombre de faces auxquelles les flux sont imposé dans la direction dir et la position
tdir. De méme, pn fair 1air €st le nombre de face sans condition limite dans la direction dir et la position
tdir pn fair.tdir = Nneighair tair — " fdir tair- Dans le cas ot une condition de Neumann est imposé (Flux
imposé) on pose BCgir’t dir = q;} avec f la face dans la direction dir et dans le sens tdir & laquelle le flux

est imposé. Le flux Q est imposé par I'utilisateur en m3.s~!. Soit : qF = avec Asizegir tdir

Asizeqir,tdir
I'aire sur laquelle est appliquée le débit. Dans le cas d’un flux imposé a une face latérale, cette aire
correspond au produit de ’épaisseur dz de la maille par dy ou dx.

L’équation A.40 sur une maille 7 comptant au moins une face avec un flux imposé peut se développer

de la fagon suivante :

& 2 ) -0 At szr tdir ;n ) szr tdir n
d;1 Z Z < Lsize?, hiv) <S+@At Z Z Z <Lszzedr>> hi

tdir=1w=1 dir=1tdir=1tw=1

2 2 pnf
(1—0) At Tairidir ;-
B Z Z Z ( Lsize? - P 1) a

dir

S 1 _ At ) szr tdir hnfl
* Z Z Z LszzedT ‘

dir=1 tdir=1iv=1

2 2 nf 2 2 nf
-y (( ~0) At ¢} 1)—2 DM CINTH
dir=1tdir=1 f=1 dir=1tdir=1 f=1

(A.42)

Le terme h; désigne la charge de la maille traitée et h;, celle de sa voisine.
Drainance

Dans le cas o la maille ¢ posséde des voisins verticaux, la drainance est appliquée. L’équation A.40
peut se formuler :
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A.3.4.3 Drainance

2 2 n f
Z Z Z _O At ( dirtdir hﬁ))

p
dir=1tdir=1 k=1

Lszzed“
2 2 pnf
DTZ . szr tdir
S+0 At ’ "
S(oven (2 %) 2 2 E () »
tdir=1 r=1 . !
2
Dr tair
oA ( > dvd “td”>
tdir=1 4
B i i %( At szrtdzr hn—1> _
dir=1tdir=1 k=1 Lszzed
2 Dr, +ai ) Taira '
<5+(1—6 At Y dudy ) Z Z Z<Z+L3md >> "
dir=1tdir=1 k=

dir=1
1

i 3 ((1-@) Atq;}—l) - i i nZ(@ At q})

dir=1tdir=1 f=1

2
Drz,tdir n—
+ (1 - @) At < Z dxdy hi,z,%dir)

tdir=1

>

dir=1tdir=1 f=

(A.43)

Le terme h; désigne la charge de la maille traitée, h;, celle de sa voisine, h; . 2 la charge de la cellule
voisine de i dans la direction z et la position TWO et h; , 1 la charge de la cellule voisine de i dans la
direction z et la position ONE.

Flux d’échange avec riviére : Conductance

Dans le cas o1t la maille aquifére est positionnée sous un élément riviére ele _musk, la conductance est
exprimée, I’équation A.40 devient :

& 2 -0 At Tdir,tdzr n Tz ONE 2 szr tdir n
Z Z ( Lsize? hi”) + (S+ © Al < Z Z Z (Lszzed ))) o

dir=1tdir=1 k=1

2 2  pnf
DTZ»ONE n _ (1 B @) At Tdir,tdir n—1
-0 At <dxdy> Moy = 2. 2. ( — hi ') =

dir—1 tdir—1 k=1 Lsizeg,,
2 2  pnf
CTM'U DTZONE T iv 1
se-ear (G Draoe 53 53 5t ) ) o
< dudy ddy dir=1 tdir=1 k=1 Lsiz Cair
n—1 n
D IDIPNCELIT S ED DI NCINTH
dir=1tdir=1 f=1 dir=1tdir=1 f=1
Dr.onE _1
At d n
( ©) < dxdy (i,21)
C?" Cr
At v h. At TV n—1
+ @ (d d > T ( @) <d$dy) TV

(A.44)
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Le terme h; désigne la charge de la maille traitée, h;, celle de sa voisine, h; .1y la charge de la
cellule voisine i dans la direction z1 et h,;, la hauteur d’eau en riviére.

Flux imposé selon S : Pompage ou Recharge
Dans le cas ot une recharge ou un prélévement est effectué, un terme source est ajouté dans le terme de
droite. Le débit Q est renseigné par I'utilisateur en [m3.s71]. Ce terme source s’exprime de la maniére

suivante : 0 At d%'ly +(1-0) At Cjédy

A.3.5 Validation de P’algorithme de résolution de I’équation de diffusivité

Afin de valider I’algorithme de résolution de I’équation de diffusivité, plusieurs cas tests ont été mis
en place.

A.3.5.1 Etat permanent d’un aquifére confiné soumis & un pompage

A.3.5.1.1 Description

Afin d’étudier la réponse du modéle, on se place dans les conditions représentée dans la Figure A.13.
Un pompage & débit constant est appliqué au centre d’'un aquifére, de dimension finie, et de géométrie
circulaire. D’autre part les hypothéses suivantes sont vérifiées :

1. L’aquifére est initialement en équilibre, i.e., la charge hydraulique initiale est constante et égale
a ho;
2. L’aquifeére est confiné, aucune recharge n’est prise en compte;

3. La transmissivité (') et le coefficient d’emmagasinement (5) de l'aquifére sont homogenes et
isotropes sur ’ensemble de 'aquifére ;

4. la charge hydraulique & la bordure de 'aquifére est fixée & hg ;

5. au temps t = 0, un puits de rayon négligeable débute sont prélévement ou son injection a débit
constant @ .

Borehole, flow Q
h=H

(sea or lake)

L h(r)

F1GURE A.13 — Geometry for the Thiem’s solution, from de Marsily (1986).

A.3.5.1.2 Solution analytique

Ce probléme présente une symétrie radiale. Il est donc plus approprié d’écrire I’équation de diffusivité
(Eq. A.37) dans un systéme de coordonné polaire centré sur le puits. Sous les hypothéses précédemment
décrites, ’équation A.37 en état permanent s’écrit :

10 Ooh
o (rar> =0, (A.45)

Avec r la distance depuis le puits
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Si R est le rayon de 'aquifére circulaire, les conditions limites et initales s’écrivent :

h(R,t) = hg for t >0 (A.46)

: oh Q
limy, o (rﬁr> =57 fort >0 (A.47)
h(r,0) = hg for r € (0, R) (A.48)

La solution de I’équation A.45 prenant en compte ’état initial précédemment présenté (Eq.A.46)
et les conditions limites définies par I’équation A.48, est appelée solution de Dupuit ou de Thiem’s.
Elle s’écrit :

h(r) = ho + %ln (%) . (A.49)

L’application du principe de superposition, permet de réécrire la solution de Thiem (A.49) en
fonction du rabattement s = hg — h. Elle s’écrit :

s(r) = —%In (%) . (A.50)

La solution analytique est calculée par un code Fortran & la fois au centre d’une cellule et le long d’un
rayon de l'aquifére.

A.3.5.1.3 Résultats
Afin de reproduire la solution analytique, un aquifére circulaire de 50 km de rayon est représenté. Il

est composé de 31829 cellules de 500 m de codté. Les paramétres suivants sont appliqués :

— La transmissivité est fixée 4 T—0.2 m?s~!

— Le coefficient d’emmagasinement est fixé & S=0.001

— La charge initiale est de hp =100 m

— Epaisseur de 'aquifére constante de 20 m
L’ensemble des mailles de bordure ont une condition limite de type Dirichlet égale a la charge initiale.
Un prélévement de 0.05 [m3 s7!] est réalisé au centre du domaine aquifére.

La comparaison entre la solution analytique et les résultats de libaq est présentée Figures A.14.
L’erreur entre le rabattement calculé et celui défini par la solution analytique est inférieure a 1% sur

le domaine. Elle est maximale au niveau du puits de prélévement et en bordure du domaine.

A.3.5.2 Etat transitoire d’un aquifére confiné soumis a un prélévement constant

A.3.5.2.1 Description
La géométrie de ce cas test est identique a celui précédemment décrit excepté que ’aquifére confiné
posséde une extension supposée infinie (Fig. A.15).

A.3.5.2.2 Solution analytique
Afin de définir la solution analytique, ’équation (A.37) est réécrite en coordonnées polaire :

10 [ 0h S Oh
Les conditions limites (A.46) sont substituées par :
limy—ooh(r,t) = hg for t >0 (A.52)

191



Profile theta=0
20 15
—Analytical solution
. . F1
16 = =Numerical solution
- ——Relative error <
i3 Fos o
< 12 =
o (7
- o 8
I
g 05
T
4 -
F-1
? ——/—m——rr——"""—""T"——"T T -15
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
distance from the well (km)

Ficure A.14 — Comparaison entre la solution analytique et les résultats de libaq pour le cas test de
Thiem

La solution analytique de 1’équation A.51 soumis aux conditions limites (A.52) et aux conditions
initiales (A.48) est la solution dite de Theis. Elle s’écrit :

Q

_p A.
B, t) = ho = 3 =W (u), (A.53)
where o2
.
= A .54
Y aT (A.54)
and

W(u) = /uoo %d:ﬁ = F1(u),

Well (Q)

/
| |

!Wx/m .

Contined aquifer (T, S)

Observation well

[
-

FIGURE A.15 — Geometry for the Theis’ solution (modified from Hunt (2008).)
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FicuRrRE A.16 — Comparaison entre la solution analytique de Theis et les résultats fournis par libaq

Avec Fj(u) une fonction connue. En fonction du rabattement (s) I’équation A.53 s’écrit :

s(r,t) = %W(u) (A.55)

En pratique le domaine infini est représenté comme un domaine fini et précisément comme un carré
de taille 2L. La solution (A.55) vaut seulement pour r < L. Pour obtenir la solution correcte pour le
domaine fini et pour toutes les valeurs de 7, la méthode des images peut étre utilisée.

A.3.5.2.3 Résultats

Le domaine simulée est un carré de 99 km de coté. Ce domaine est discrétisé en 98011 cellules de 1
km de coté. Les mémes parameétres, conditions limites et états initiaux que précédemment sont utilisés
(voir sec. A.3.5.1.3, p 191). La comparaison entre la solution analytique et le résultat de libaq est
présentée Fig. A.16. Ces résultats sont obtenus & une distance de 25 km du puits d’injection. L’erreur
relative est maximale en début de simulation lorsque le rabattement calculé et simulé est faible. Elle
est proche de 0 dés 25 jours de simulation.

A.3.5.3 La solution de Hantush

A.3.5.3.1 Description

Ce cas test représente un aquifére semi-confiné recouvert par un aquifére libre (Fig. A.17). Un
prélévement est effectué dans 'aquifére semi-confiné de sorte qu'une alimentation & travers ’aquitard
séparant les deux formations est observée. Il est supposé que la charge de ’aquifére libre est constante
dans le temps.

A.3.5.3.2 Solution analytique
L’équation A.39 s’écrit en coordonnées polaires en fonction du rabattement (s) :

T 0 Os s K’
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Aquitard

Semi-confined Pumped Aquifer

F1GURE A.17 — Geometry for the Hantush’s solution (Hunt (2008)).

Avec K’ la perméabilité de 'aquitard et B’ son épaisseur.
Les conditions initiales ainsi que les conditions limites sont :

s(r,0) =0
s(o0,t) =0

im (+25) - @
rlg%) Tar A

La solution analytique de se probléme est appellée solution de Hantush, elle s’écrit :

K'/B’
s(ryt) = M%W(Q) (u,r 1/1 ) , (A.57)
Avec v définie par Péquation A.54 et W3 :
oo o2 d
W (u,0) = / e " ?x (A.58)

A.3.5.3.3 Résultats

Les méme propriétés (transmissivité, coefficient d’emmagasinement, épaisseur d’aquifére, préléve-
ment, état initial) précédemment décrites sont utilisées dans ce cas test (voir sec. A.3.5.1.3, p 191). La
drainance séparant les deux formation aquifére est fixée a 2.107% s~1. Cela correspond a un aquitard
de permeéabilitée 1077 m.s™! et de 5 métres d’épaisseur. La comparaison entre la solution analytique
est les résultats de libag qont présentés a la figure A.18. L’erreur relative est importante en début de
simulation lorsque les rabattements simulés et estimés sont faibles.

A.3.5.4 Etat permanent d’un aquifére confiné soumis 4 une recharge uniforme

A.3.5.4.1 Description
Un aquifére de transmissivité homogéne est soumis & une recharge uniforme. Cet aquifére posséde
une seule dimension et posséde une dimension finie (L).
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Ficure A.18 — Comparaison entre la solution analytique de Hantush et les résultats de libaq en
transitoire et permanent

A.3.5.5 Solution analytique

Sous les hypothéses précédemment décrites, I’équation A.39 se simplifie :

oh  Q

avec @ [m.s~!] la recharge. Les conditions initiales et aux limites sont :

h(0,t) = ho
h(L,t) = hp,
h(fL’, 0) = ho
L’intégration de équation (A.59) sous les conditions limites et états initaux précédemment décrits
donne : 0 " L
2 L — 0
h(z) = oT (¢* — Lz) + —7 + ho (A.60)
Si hg = hr, la solution (A.60) se réduit a :
_Q 2
h(z) = — (2° — L) + ho (A.61)

2T

A.3.5.5.1 Reésultats

Le domaine de 100 km de longueur par 3 km est représenté par 303 cellules de 1 km de c6té. La
recharge uniforme appliquée est de Q = 3 -107% m/s. La transmissivité est fixée & 0.2 m%s~!. La
comparaison entre la solution analytique est les résultats de libaq est présentée figure A.19. La solution
analytique est parfaitement représentée.

Ces différents cas test ont permis de valider algorithme de calcul de la charge en aquifére. En

effet il semble que les transferts radiaux sous l'effet d’'un pompage, la condition de conductance et de
drainance ainsi que la recharge soient représentés de maniére adéquate par le modéle.
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Ficure A.19 — Comparaison entre la solution analytique pour une recharge uniforme et les résultats
de libaq en permanent

A.4 Calcul des interactions entre la surface et le souterrain

Les interactions entre les milieux de surface et souterrains sont calculés par la plateforme de modé-
lisation. La plateforme regroupe et coordonne I’ensemble des librairies précédemment décrites et fait
en particulier le lien entre la surface (libhyd) et le souterrain (libaq).

A.4.1 Les échanges nappe-riviére

Les échanges nappe-riviére sont calculés au moyen d’un modéle & conductance (voir sec. 2.2.3 .
’
16), vis & vis de l’aquifére ils s’expriment de la maniére suivante :

! == C’riv (Ht

enr TV

—-H.,) (A.62)

avec Qenr [Mm3s—1] le débit échangé de la riviére vers la nappe (un débit négatif indique donc une
alimentation de la riviére par 'aquifére), C.;, [m2s~!| le terme de conductance, H,;, |m| la charge en
riviere et Hy, [m| la charge en aquifeére.

Le calcul du débit échangé entre la riviére et 'aquifére se rapproche pour 'aquifére de la prise
est dépendante de Q°

en compte d’une condition limite de Cauchy, mis & part que la charge H? o

TV
Une boucle de picard est donc nécessaire au calcul des échanges nappe-riviére . La mise en place de
cette boucle peut entrainer une certaine instabilité du calcul des débits échangés. D’autant plus que
la valeur du débit Qcnr est contraintes dans certaines configurations. En effet, afin de représenter les
états de déconnexions un débit limite d’infiltration de la riviére vers aquifére (Qp;,) est introduit.
D’autre part, 'infiltration de la riviére vers l'aquifére peut étre supérieure au débit en riviére. Afin
d’éviter un débit négatif en riviere, le débit échangé est fixé a 0 dans ce cas la. L’introduction de ces
et H.,
relativement longue dans certains cas. Ce processus est se poursuit jusqu’a la convergence de la charge

valeurs limites au sein de la boucle de picard rend la convergence des valeurs de Q°,,,., H!,,

en aquifére. Ce critére d’arrét a été choisi car il est particuliérement contraignant. En effet, une légére
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variation du débit échangé entre la nappe et la riviére peut entrainer une modification importante de
la charge en aquifére.

A.4.2 Les débordements de nappe

Les débordements de nappe sont calculés de la maniére suivante :

DT(Htopo — Haq) if Haq > Htopo

(A.63)
0, if Hog < Hiopo

Qoverflow = {

Avec Qoverflow |m>s—1| le débit de débordement de nappe, Dr [m?s™!] la drainance du sol qui est
considérée comme une formation semi perméable, Hiop, [m| la cote du sol et Hyq [m] la charge en
aquifére. A chaque itération de picard, la valeur de la charge en aquifére est comparée a la cote du sol.
Si la charge est supérieure & la cote du sol, alors le débit de débordement est fixé a 0. Sinon, la débit
de débordement est calculé.

A.4.3 L’algorithme itératif de calcul des interactions surface-souterrain

S0it picmas la différence maximale de charge entre deux itérations de picard, €p;., la différence de
charge & partir de laquelle le processus itératif a convergé, Nit,q., le nombre d’itération maximale de
picard. Les charges en aquifére ainsi que les hauteurs d’eau en riviére & Uitération 0 de picard sont les
valeurs calculées & l'itération temporelle précédente.

while picae > epic And i@ < Nitpg, do
v+ +;

Check Cauchy Aquifer;

Piezometer heads computing at iter i;
Calculation picaz;

Check Qlim;

River lateral inflow computing;

River stage and discharge computing;

end
Algorithm 1: Calcul des interactions entre la surface et le souterrain : boucle principale

A.4.3.1 Vérification du débit de débordement et du débit en riviére (Check Cauchy
Aquifer)

La position de 1’élément de surface (Type) peut étre soit "TOP" indiquant que 1’élément est a
la surface, il faut alors vérifier si il y a débordement de nappe ou non, ou alors, "RIV" indiquant
que I’élément est directement sous une riviére, une vérification du débit de la riviére est effectué. Le
terme H 44,1 correspond a la charge en aquifére a l'itération précédente de picard. Si c’est la premiére

itération de picard, Huq;—1 = ng_l_ Le terme Qpjyi—1 correspond au débit en riviere & l'itération
précédente de picard. De la méme maniére, si c’est la premiére itération de picard, Qv i—1 = :}1;1.
Le terme "Modif" correspond & une modification de la typologie de 1’élément. En effet, elle passe d’une
typologie condition de CAUCHY ("MODIF=NO") & une typologie débit imposé¢ ("Modif=YES" ou

"Modif=DRY™"). Cette modification de typologie s’accompagne d’une modification des termes de la
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matrice & inverser.
if Position maille =—— TOP then

if (OH%,, 1+ (1— @)H;;q—l) — Hyopo < € then
if Modif==NO then
‘ Qoverflow = 0 Modif=YES
end
end
else
if Modif==YES then
I Modif=NO
end
end

end
Algorithm 2: Vérification du débit de débordement

if Position maille =— RIV then

if Qrivi—1 <0 then
if Modif==NO then
‘ Qenr = 0 Modif=DRY
end
else
if Modif==DRY then
| Modif=NO
end
end

end
Algorithm 3: Vérification du débit en riviére
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A.4.3.2 Vérification du débit d’échange nappe-riviére (Check Qlim)

Une fois la charge en aquifére déterminée pour l'itération de picard i, le débit échangé entre la
nappe et la riviére est vérifié.
if Position maille == RIV then
if Modif'=DRY then
Qenrii = Crrin(©(Hag — Hrivi—1) + (1 — theta)(H}y, — Hy,) if Qenri < Quim And
Modif==NO then
| Qenrit1 = Quim Modif=QLIM

else
if Modif==QLIM then
| Modif=NO
end

end

if —Qenr,i + Qrivi—1 <0 then
Qenr,i+1 =0if MOdlf/:DRY then
| Modif=DRY

end

end

end

end
Algorithm 4: Vérification du débit échangé entre la nappe et la riviere (Check Qlim)
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Annexe B

Résultats de simulation Cawaqs2.0

B.1 Chroniques de débit en riviére sur la période de calibration 1993-
2010
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Well 03278X0020 in beauce
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FIGURE B.3 — Racine carrées des erreurs quadratiques moyennes [m| entre la piézométrie observée et
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Well 02202X0150 in champigny
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Simulated
+  Observed

W “

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =8.86 RMSE[m]=9.12 FLUCTSD.R[-]=0.57




Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

67.5 68.0 685  69.0 69.5 70.0 70.5

67.0

130

125

120

115

55 56

54
I

52
I

51

Well 02211X0020 in champigny

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=0.64 RMSE[m]=0.74 FLUCTSD.R[-]=1.57

Well 02218X0033 in champigny

— Simulated
+  Observed

A

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=-5.09 RMSE [m] =559 FLUCTSD.R[-]=0.75

Well 02572X0051 in champigny

—— Simulated
+  Observed

[ ppe

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=2.93 RMSE [m]=297 FLUCTSD.R[-]=0.42

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

83

86

85

84

82

81

140

135

130

45
L

4
|

4

Well 02212X0021 in champigny
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FIGURE B.5 — Racine carrées des erreurs quadratiques moyennes [m| entre la piézométrie observée et
simulée au niveau de 'aquifére des formations calcaires et sableuses du Lutetien

B.2.5 Piézométres des formations du Lutetien
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Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

87

86

84

83

86

79

118

116

110

108

Well 01053X0058 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =155 RMSE [m]=1.82 FLUCTSD.R[-] = 2.69

Well 01287X0017 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=0.82 RMSE[m]=1.22 FLUCT.SD.R[-]=1.49

Well 01306X0023 in lutetien

—— Simulated
+  Observed

vy

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=3.77 RMSE[m]=393 FLUCT.SD.R[-]=082

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

11

Water level [m NGF]

89

83

114

13

112

110

109

111 112 113 114 115 116 17

110

Well 01266X1013 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=1.86 RMSE([m]=19 FLUCTSD.R[-]=0.51

Well 01293X0048 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = 1.64 RMSE [m]=1.87 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 01308X0082 in lutetien

—— Simulated
+  Observed

i
+

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=-1.63 RMSE[m]=1.69 FLUCT.SD.R[-]=0.27

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

103

100 105

95

75 80 85

70

102 103 104 105 106 107

101

105 106 107

104
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101
L

Well 01282X0046 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =0.03 RMSE[m]=0.03 FLUCTSD.R[-]=NaN

Well 01293X0071 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =026 RMSE[m]=119 FLUCT.SD.R[-]=205

Well 01508X0100 in lutetien

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=2.1 RMSE[m]=2.11 FLUCTSD.R[-]=2.42




Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

90

88

78

76

74

Well 01543X0028 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.21 RMSE[m]=17 FLUCT.SD.R[-]=092

Well 01825X0091 in lutetien

— Simulated

+  Observed
W
o

¥

T T T T T
0f-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =329 RMSE[m]=338 FLUCTSD.R[-]=0.71

Water level [m NGF]

70

Water level [m NGF]

85

80

75

65

33

32

30

Well 01548X0010 in lutetien

— Simulated
+  Observed

H

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =241 RMSE [m]=4.8 FLUCT.SD.R[-]=032

Well 01833B0036 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.08 RMSE [m]=0.87 FLUCTSD.R[-]=3.04

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

65

115

110

105

68

67

Well 01812X0002 in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -1.82 RMSE [m]=4.14 FLUCTSD.R[-] =038

Well SAINT_VAAST in lutetien

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.65 RMSE [m]=1.39 FLUCTSD.R[-]=1.07
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FIGURE B.6 — Racine carrées des erreurs quadratiques moyennes [m| entre la piézométrie observée et
simulée au niveau de I'aquifére des formations sableuses du Thanetien

B.2.6 Piézométres des formations du Thanetien
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Well 00825X0107 in thanetien

— Simulated
+  Observed

01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = 0.09

RMSE [m] =1.88 FLUCT.SD.R[-]=1.03
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FIGURE B.7 — Racine carrées des erreurs quadratiques moyennes [m| entre la piézométrie observée et
simulée au niveau de I'aquifére des formations crayeuses du Crétacé supérieur

B.2.7 Piézométres des formations de la Craie
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Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]
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84
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Well 00496X0019 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=2.12 RMSE[m]=2.16 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 00651X0092 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=0.24 RMSE[m]=17 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 00665X0016 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=1.36 RMSE[m]=282 FLUCTSD.R[-]=0.82

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

110

105

100

95

90

85

220
I
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I

Well 00497X0018 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =861 RMSE[m]=878 FLUCT.SDR[-]=036

Well 00652X0007 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.04 RMSE [m]=159 FLUCTSD.R[-]=053

Well 00671X0052 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -134 RMSE[m]=2.35 FLUCTSD.R[-]=055

Water level [m NGF]

70

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

175

185

180

170

80

65
I

170 175 180
I I I

165
L

155
L

Well 00502X0003 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=1.18 RMSE [m]=4.03 FLUCTSD.R[-]=NaN

Well 00654X0014 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=258 RMSE[m]=291 FLUCT.SD.R[-]=072

Well 00675X0019 in craie

Simulated
+  Observed

150

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=1.1 RMSE[m]=49 FLUCTSDR[-]=134




Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

100
I

Water level [m NGF]

84

82

78

76

80

75

110

105
I

J y

Well 00843X0024 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = 1.47 RMSE [m]=1.93 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 00855X0001 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
0f-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =3.04 RMSE[m]=36 FLUCTSD.R([-]=057

Well 01003X0008 in craie

—— Simulated
+  Observed

*, P
T o b

4
o

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=3.62 RMSE[m]=4.77 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

76

70

51

49
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46

46
L

42

38

36
I

Well 00845X0036 in craie

— Simulated
+  Observed

A

i N

I

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =4.63 RMSE [m]=4.7 FLUCT.SD.R[-]=0.8

Well 00987X0009 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=0.81 RMSE[m]=099 FLUCT.SD.R[-]=1.55

Well 01045X0015 in craie

—— Simulated
+  Observed

NN

AR

A

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=5.4 RMSE[m]=5.46 FLUCTSD.R[-]=0.39

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

90

Water level [m NGF]
80

75

28 30 32 34

26

65

55

Well 00847X0043 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =217 RMSE[m]=331 FLUCT.SD.R[-]=056

Well 00993X0002 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =226 RMSE[m]=246 FLUCT.SD.R[-]=0.7

Well 01046X0010 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =198 RMSE [m]=276 FLUCTSD.R[-]=0.67




Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

75

70

60

87.0

86.5

86.0

85.5

85.0

50
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Well 01074X0006 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =051 RMSE[m]=165 FLUCTSD.R[-]=1.35

Well 01095X0001 in craie

— Simulated
+  Observed

/

P

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =0.14 RMSE [m]=0.21 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 01258X0020 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=-1.68 RMSE[m]=2.69 FLUCTSD.R[-]=0.39

Water level [m NGF]

120

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]
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85

75

65

130

125

115

86

82
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Well 01086X0011 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] = -232 RMSE[m]=3.63 FLUCTSD.R[-]=055

Well 01097X0014 in craie

— Simulated
+  Observed

NAY

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =3.74 RMSE [m]=3.77 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 01322X0049 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.98 RMSE [m] =221 FLUCT.SD.R [-] = NaN

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

85
I

Water level [m NGF]

66.0
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58

95

Well 01086X0013 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -1.86 RMSE [m]=1.86 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 01232X0002 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 O1-janv.-06

BIAS [m] =0.49 RMSE [m]=0.54 FLUCT.SD.R[-]=NaN

Well 01515X2015 in craie

—— Simulated
+  Observed

N&

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =04 RMSE[m]=238 FLUCTSD.R[-]=1.35




Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

Water level [m NGF]

a2

40

38

36
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95
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130 135 140 145 150 155 160
I I I

125
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Well 01516X0004 in craie

— Simulated
+  Observed

‘M

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=1.68 RMSE[m]=1.89 FLUCTSD.R[-]=4.42

Well 01584X0023 in craie

— Simulated
+  Observed

M

T T T T T
0f-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=3.28 RMSE[m]=424 FLUCT.SD.R[-]=058

Well 01894X0002 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=-1.6 RMSE [m] =578 FLUCTSD.R[-]=0.68
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Water level [m NGF]
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Well 01518X0139 in craie

— Simulated
+  Observed

H
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T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -1.06 RMSE [m]=1.17 FLUCTSD.R[-]=1.29

Well 01593X0014 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=0.27 RMSE[m]=56 FLUCTSD.R[-]=1.07

Well 02144X0005 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -3.53 RMSE [m]=4.84 FLUCT.SD.R[-]=1.97
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Well 01522X0069 in craie

— Simulated
+  Observed
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01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =509 RMSE[m]=631 FLUCT.SD.R[-]=005

Well 01891X0047 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =099 RMSE[m]=113 FLUCT.SD.R[-]=184

Well 02233X0015 in craie

Simulated
+  Observed

1l
LI A
*;ﬁ“ Fa
Y

T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=1.42 RMSE[m]=1.78 FLUCTSD.R[-]=NaN
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Well 02553X0020 in craie

— Simulated
+  Observed

~

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] =-3.04 RMSE [m]=3.44 FLUCTSD.R[-]=5.16

Well 02606X0120 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
0f-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = 1.58 RMSE [m]=162 FLUCT.SD.R[-]=095

Well 02621X0009 in craie
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—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m] =226 RMSE[m]=232 FLUCT.SD.R[-]=1.63
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Well 02605X0062 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS[m]=1.47 RMSE([m]=15 FLUCTSD.R[-]=1.34

Well 02606X0125 in craie

— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=-0.72 RMSE [m]=0.79 FLUCTSD.R[-]= 1.62

Well 02621X0085 in craie

—— Simulated
+  Observed

T T T T T
01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=0.27 RMSE[m]=0.53 FLUCT.SD.R[-]=1.64
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Well 02606X0112 in craie

— Simulated
+  Observed
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BIAS [m] = -0.03 RMSE [m]=0.32 FLUCTSD.R[-]=238

Well 02606X1013 in craie

— Simulated
Observed
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01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.07 RMSE [m]=0.67 FLUCT.SD.R[-]=0.3

Well 02953X0089 in craie

Simulated
+  Observed
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01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m] = -0.35 RMSE [m]=048 FLUCT.SD.R[-]=23
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Well 02961X1003 in craie

— Simulated
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01-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 01-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=1.38 RMSE[m]=564 FLUCTSD.R[-]=1.12

Well 03302X1012 in craie

— Simulated
+  Observed

4
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0f-janv.-98 01-janv.-00 01-janv.-02 O1-janv.-04 01-janv.-06

BIAS [m]=4.48 RMSE [m]=4.56 FLUCTSD.R[-]=1.07

Well 03662X0222 in craie

—— Simulated
+  Observed
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BIAS [m] = -1.07 RMSE[m]=1.82 FLUCTSD.R[-]=0.82
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BIAS [m]=2.8 RMSE[m]=3.61 FLUCTSD.R[-]=14

Well 00817X0145 in craie

—— Simulated
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Annexe C

Paramétrisation du modéle
d’hydrosystéme Seine

C.1 Paramétrisation du modéle de surface

TaBLE C.1 — Paramétres des unité de calcul du bilan hydrique

Nom CRT DCRT FN CQR CQRM CQI CQRI
1 city 1.32 1.2 1.345516  0.0031921454 0.7862217 0.1 190
2 eaulibre 200 10 5 0.1 20 0.1 30
3 zhumide 50 10 5 0.1 20 0.1 30
4 alluv 175.308 5 17.324 7.70E-005 1.680635 0.1 30
5 limestone 57.47335 25 1.082711  0.0009957872 1000 0.1 10
6 argil 135 25 5 0.5 20 0.1 30
7 sand 24.75 22.5 4.593034 0.0002341547 70.94453 0.1 30
& silt 146.8193 10 0.7528192 0.0080429623 16.37057 0.1 50
9 Infillt area  1244.596  27.5 1.415994  0.0013795884 12.89492 0.2 10
10 all_f 95 20 8 0.8 20 0.1 30
11 limestone-for  207.643 12.5 1.654453 0.1546039 536.2205 0.1 10
12 arg f 130 25 5 0.4 30 0.1 30
13 sab_f 70 35 10 0.3 20 0.1 30
14 Silt-for 462.0686 25 48.97996 1 16.65735 0.1 50
15 crisT 25 10 5 0.3 40 0.1 50
16 unknown 100 10 10 0.1 20 0.1 30
17 eaulibre 200 10 5 0.1 20 0.1 30
18zhumi 50 10 5 0.1 80 0.1 130
19alluv 19.87546 10 0.4564586  0.00202953 10 0.05 130
20calca 100.217 55 2.109395 0.1145035 88.2227  0.05 120
2largil 104.5 95 1.137147 1 170.5965  0.05 130
22sable 80 5 5 0.3 80 0.1 130
23limon 75 10 5 0.3 70 0.1 110
24crisT 170 40 8 0.2 160 0.1 150
25all_f 90 20 2 0.2 70 0.1 130
26cal _f 142.9974 20 71.21358  0.0078649791 950 0.1 190
27arg f 60.49999 55 11.78545 0.3026883 329.4512  0.05 130
28sab_f 90 5 5 0.3 80 0.1 130
29lim_ f 105 10 5 0.2 80 0.1 150
30crisT 125 50 8 0.3 160 0.1 150
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Unité de calcul du bilan hydrique (FP)
0 1 City
-2 A
3
4 Alluv
B 5 Limestone
s
" 7Sand
8silt
I 9 Infilt_area
10
B 11 Limest-for
12
13
14 Silt-for
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E g 3
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- 29 Y . é‘
. 30 50 0 100 200 km (48 4

[ mm ——— ;s— 1

Ficurk C.1 — Cartographie des unités de calcul du bilan hydrique sur le bassin de la Seine
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Aire element surface [m2]
2-14.5e05
14.5e05 - 33.1e05
33.1e05 - 48.0e05
48.0e05 - 67.40e05
Il 67.40e05 - 98.96e05
Il 98.96e05 - 17.78e06
Il 17.78e06 - 14.40e09

FIGURE C.2 — Aire des bassins d’alimentation des trongons riviere (network musk)

C.2 Paramétrisation du module hydraulique
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pente du fond
de lariviére []
— 0.00-9.1e-05
— 9.1e-05-2.1e-03
— 2.1e-03 - 3.8e-03
— 3.8e-03 - 6.4e-03
— 6.4e-03 - 1.0e-02
— 1.0e-02 - 1.8e-02
— 1.8e-02 - 1.45

50 0 50 100 150 200 km

largeur lit majeur [m]
— 0.28-1.86

— 1.86-2.71

— 2.71-4.04

— 4.04-6.32

— 6.32-11.16

— 11.16 - 26.40

— 26.40-300

— 300.00 - 3199.05 75 0 75 ‘ 150 225 300 km

FI1GURE C.4 — Largeur du lit majeur de la riviére attribué aux trongons riviere (network musk)
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Altitude du lit
de la riviére[m]
— -4-39
39-83
83-126
126-169
169-213
213-256
256 -300

NN

150 200 km

FIGURE C.5 — Altitude moyenne du lit de la riviére sur les éléments riviére (ele_musk)
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Unité de calcul du transfert
dans la zone non saturée (Nsat)
.11
e o11-17
o o17-21
21-27
27-34
34-42
42-55
55-67
N 67-93
N 93-162 50 0 50 100 150 200 km

Fi1GURE C.6 — Cartographie des unités de calcul de la zone non saturée sur le bassin de la Seine

C.3 Paramétrisation du modéle de zone non saturée

251



&0 1 a1 c01 70 g 6 89 geo ¢ v Ve
g0 8 4! 101 geo g 6 L9 ¢1°o G 4 €€
70 g 4! 00T a1'o g 6 99 10 g 4 (4
geo ¢ 4! 66 70 € 6 @9 70 € v 1€
¢1'o g 4! 86 gro I 6 ¥9 &ro 1 4 0€
70 € 4! L6 g0 8 8 €9 g0 8 € 62
&0 1 4! 96 7o g 8 ¢9 7o G € 8¢
g0 8 €1 46 Ge0 G 8 19 geo ¢ € L2
7o G €l V6 aro g 8 09 ¢1°o G € 9¢
geo ¢ €1 €6 70 € 8 6S 10 ¢ € ré
¢1'o0 G el 6 aro 1 8 8¢ 70 € € Ve
70 € €l 16 g0 8 L LS &0 ! € €¢
&0 1 el 06 70 g L 9¢ g0 8 4 (&é
g0 8 ¢l 68 Ge0 g L ag 70 ¢ e 1c
70 ¢ ¢l 88 G1'0 G L 4 geo ¢ 4 02
geo g ol L8 10 g L €g ¢1o g é 61
¢1'0 ¢ ¢l 98 70 € L (4 1’0 ¢ & 8T
0 G ¢l a8 aro I L 16 v0 € G LT
70 € ¢l 78 g0 8 9 0% 10 G & 91
&0 1 ¢l €8 7o g 9 67 &ro 1 4 a1
g0 8 1T a8 Ge0 g 9 87 g0 8 I 4!
70 G 1T 18 aro g 9 Ly 70 G 1 el
geo ¢ 1T 08 10 g 9 9 geo ¢ I ¢l
¢1'o G 11 6L 7o € 9 &y ¢1°o G 1 1T
o ¢ 1T 8L o 1 9 v o ¢ I 01
70 € 1T LL g0 8 g &V 70 € I 6
&ro 1 1T 9L 70 g g 4y &0 1 1 8
g0 8 01 GL G0 g g A% g0 8 0 L
70 G 0T 2 aro g g g 70 G 0 9
geo ¢ 01 €L 10 g ¢ 6€ geo ¢ 0 ¢
¢1°0 G 01 oL 7o € g 8¢ ¢1°o G 0 4
70 € 01 1L &0 I g L€ 0 ¢ 0 €
&0 1 01 0L g0 8 v 9€ 70 € 0 4
g0 8 6 69 7’0 g 4 g€ &0 I 0 I
[-] o8uepia op  [w] 1t0AI9SAI [-] o8uepra op  [w] I0AI0SOI [-] o8uepra op  [w] I0AIesOI
JUSIDIPP0,) NP UOISUSWI([ JIOAIISAI N JBSN  JUSIDIJP0d NP UOISUSWI(] JIOAISSAI (N JeSN  JUSIIJO0)) NP UOSUOWI(] JIOAIISAI N  JesN

T o13Ied 99d1jes uou aU0oZ Uo jIojsurld] NP [NO[eD 9P 9}UN Sop Saljpuieled — ¢’ dA1dV ],

252



Geo G (&é GEl

g0 8 Ké VEL

70 G Ic €eT

Geo g 1 (49!

70 € 1c T€T

g0 8 0¢ 0€T

70 G 02 6¢T

Geo G 0¢ 8¢l

10 é I 191 70 € 02 121
geo g I 091 g0 8 61 9¢1
gr'o I I 6GT 70 g 61 ael
G0 8 I 84T geo g 61 Vel
70 g I LGT Gro 1 61 €cl
7’0 € I 9¢T1 g0 8 8T (44!
geo g I aar V0 g 8T 1etl
10 g I Vet Geo G 8T 0cT
aro g I €ar V0 € 8T 0ct
7’0 g Ve 45! G0 8 LT 61T
geo g Ve 341 V0 G LT 8TIT
7’0 g €€ 0¢T Geo g LT LT1
V0 g 0€ 6V ¢ro g LT 9T1
geo g 6¢ 871 70 € LT a1t
70 g 8¢ Lyl aro 1 LT VIl
geo g 8¢ gl g0 8 91 €TT
geo g Lt art 70 G 91 48!
geo g 9¢ i geo G 91 ITT1
7’0 g ré eV a1'o0 G 91 0TT
geo g e 4 V0 € 91 601
7’0 g Ve A4 aro T 91 80T
geo g Ve ovt g0 8 ar 20T
7’0 g €¢ 6ET 70 G a1 90T
geo g €C 8ET Geo G a1 G0t
g0 8 (&é LET a1o G a1 i
V0 g (44 9€T V0 € ar €01

[-] o8uepia ap  [w] 1oATesEI [-] e8uepia ep  [wi] 1roATesal

JUSTOTJO0D NP UOISUOWIL(] JIIOATOSAI N JeSN  JUODIPo0)) TP UOISUOWI([ IIOAISSAI (N  JesSN

¢ °llded 99dnjes uolu 9uo0Z Uo }JIaJSuRd]) NP [NOTed 9P 93IUn S9p soljguueled — ¢ €1V ],

253



<O

] -.,a""-&'
-
e s o
F
-l

i .
3 '-- F

|

{ﬂ__, Mﬁ‘ .
f " %

o

y
4

Transmissivité [m2.s-1] s (-
Il 1.4e-07 - 3.6e-05 I
I 3.6e-05 - 2.7e-04
2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9¢-03
2.9e-03 - 6.2e-03
Il 6.2e-03 - 2.5e-01

B 2.5¢e-01-1.42 25 0 25 50 75 100 km

F1GURE C.7 — Transmissivité de la couche alluvion

C.4 Paramétrisation du modéle souterrain

C.4.1 Transmissivité par couche
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Transmissivité [m2.s-1]
Il 1.4e-07 - 3.6e-05
I 3.6e-05-2.7e-04
[0 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03 - 6.2e-03
B 6.2e-03-2.50-01 25 0 25 50 75 100 km

Bl 2.5e-01-1.42

F1GURE C.8 — Transmissivité de la couche beauce

Transmissivité [m2.s-1]
I 1.4e-07 - 3.6e-05
I 3.6e-05-2.7e-04
111 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03-6.2e-03
Bl 6.2e-03-2.56-01 25 0 25 50 75 100 km

Bl 2.5e-01-1.42

FIGURE C.9 — Transmissivité de la couche brie
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Transmissivité [m2.s-1]

Il 1.4e-07 - 3.6e-05
I 3.6e-05-2.7e-04
[0 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03 - 6.2e-03
Bl 6.2e-03 -2.5e-01
Il 2.5e-01-1.42

25 0 25 50 75 100 km

F1GURE C.10 — Transmissivité de la couche champigny

Transmissivité [m2.s-1]

Il 1.4e-07 - 3.6e-05
N 3.6e-05 - 2.7e-04
[ 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03 - 6.2e-03
Bl 6.2e-03-2.5e-01
Il 2.5e-01-1.42

=
i

-.ﬁ'_

25 0 25 50 75 100 km

F1GURE C.11 — Transmissivité de la couche lutetien
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Transmissivité [m2.s-1]

Il 1.4e-07 - 3.6e-05
I 3.6e-05-2.7e-04
[0 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03 - 6.2e-03
Il 6.2e-03-2.5e-01
Il 2.5e-01-1.42

25 0 25 50

75

F1GURE C.12 — Transmissivité de la couche thanetien

Transmissivité [m2.s-1]

Il 1.4e-07 - 3.6e-05
I 3.6e-05-2.7e-04
111 2.7e-04 - 6.4e-04
6.4e-04 - 1.5e-03
1.5e-03 - 2.9e-03
[ 2.9e-03-6.2e-03
Il 6.2e-03-2.5e-01
Il 2.5e-01-1.42
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FI1GURE C.13 — Transmissivité de la couche craie
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FI1GURE C.14 — Coeflicient d emmagasinement de la couche alluvion

C.4.2 Coefficient d’emmagasinement par couche
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Ficurke C.15 — Coefficient d’emmagasinement de la couche beauce
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Ficurke C.16 — Coefficient d’emmagasinement de la couche brie
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F1aUurg C.17 — Coefficient d’emmagasinement de la couche champigny
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Ficurge C.18 — Coefficient d’emmagasinement de la couche lutetien

260



Coefficient

d'emmagasinement [-]

Il 1e-09-6.2e-05
I 6.2e-05-0.0038
77 0.0038 - 0.0094

0.0094-0.0179
77 0.0179-0.0320
I 0.0320-0.0631
Il 0.0631-0.6184

25

25 50 75 100 km

Fiqure C.19 — Coefficient d’emmagasinement de la couche thanetien
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Ficurge C.20 — Coefficient d’emmagasinement de la couche craie
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FIGURE C.21 — Logarithme de la drainance de la couche Alluvion. La drainance est exprimée en s~

C.4.3 Drainance et conductance par couche
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F1aure C.22 — Logarithme de la drainance de la couche Beauce. La drainance est exprimée en s~
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F1aure C.23 — Logarithme de la drainance de la couche Brie. La drainance est exprimée en s~
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Ficure C.24 — Logarithme de la drainance de la couche Champigny. La drainance est exprimée en s~
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F1aure C.25 — Logarithme de la drainance de la couche Lutetien. La drainance est exprimée en s~
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FiGure C.26 — Logarithme de la drainance de la couche Thanetien. La drainance est exprimée en s~
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F1aUrg C.27 — Logarithme de la drainance de la couche Craie. La drainance est exprimée en s~
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Abstract

This study aim at developing a 2-step calibration methodology for hydrosystem models,
which ensures a consistent long term water balance estimation and an accurate simulation of
surface and subsurface flow dynamics. Besides classical measurements (total river discharge
and piezometric heads), the methodology relies on a proper hydrograph separation. It there-
fore opens a new way of posing model calibration issues, from blind trial error procedure to
the decomposition of river discharge hydrographs. The first step consists in the calibration of
surface parameters with a process-based multi-objective function, which accounts for cuamu-
lative total river discharge and runoff dynamics. The minimization of this objective function
reduces the equifinality on parameter estimation, and leads to unbiased estimates of the surfi-
cial water cycle components: real evapotranspiration, runoff and infiltration rate. In a second
step, subsurface parameters are calibrated given the infiltration rate calculated at the end of
the first step. The efficiency and the robustness of the procedure is demonstrated on the Seine
river basin (76 375 km?). The simulation of the hydrosystem functioning with the optimised
parameter set reproduces the contrasted hydrological properties of the Seine basin. The pro-
cedure is then compared to another calibration method based on trial-error. The comparison
illustrates the equifinality issue in hydrosystem model calibration and proves the relevance of

the 2-step procedure.

1 Introduction

Given the current climate and anthropogenic evolutions, water management becomes
one of the greatest challenges of the 21st century. Nowadays, less than 1% of the global wa-
ter stock is easily available for human activities [de Marsily, 2008] and only 0.3% (12 000
km?) constitutes a renewable water stock [Roche and Zimmer, 2006]. Despite the impor-
tant progress of climate modelling, impacts of global warming on hydrological processes
remain uncertain [Taylor et al, 2013]. Part of this uncertainty is due to difficulties in quanti-
fying the hydrological feedbacks affecting climate regulation [Goderniaux et al, 2009; Jason
et al, 2015]. Improvements in hydrological modelling are therefore needed to better estimate
the spatial and temporal dynamics of the water fluxes involved in the terrestrial water cycle

[Uniyal et al, 2015].

The terrestrial water budget is now considered as a single continuum. This integrated
conceptualisation of the water cycle has led to the development of multiple fully coupled

models simulating surface and subsurface flows from precipitation inputs. In these cou-
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pled models, the surface processes considered include evapotranspiration, runoff, infiltra-
tion and river flow routing. As for the subsurface processes, they represent unsaturated and
saturated flows in porous media. Three main types of fully integrated model can be dis-
tinguished: fully physically-based 3D models (e.g. Hydrogeosphere [Therrien et al, 2010],
ParFlow [Kollet and Zlotnik, 2003], InHM [VanderKwaak and Loague, 2001; Loague et al,
2005],CatHy [Camporese et al, 2010]), fully physically-based pseudo 3D models (e.g. Mike-
she [Abbott et al, 1986a,b], PAWS [Shen et al, 2013]) or coupled conceptual-physically based
models (e.g. EauDyssée [Flipo et al, 2012; Pryet et al, 2015], GSFLOW [Markstrom et al,

2008]), for which the surface processes are simulated using conceptual reservoir models.

As integrated models implement all the hydrological processes of hydrosystems, they
are particularly suited to report the spatial and temporal dynamics of water fluxes for water
management purposes [Labarthe et al, 2014]. However, the results provided by such models
can be uncertain [Wu et al, 2014]. This is mainly due to the important number of parame-
ters involved in their calibration [Wu et al, 2014] and to the reliance of subsurface parame-
ters to recharge rates estimated from surface parameters [Erdal and Cirpka, 2016]. Indeed,
hydrosystem fluxes computed by surface-subsurface coupled models are highly sensitive
to recharge estimation [Wu et al, 2014] and subsurface parameters are highly sensitive to
baseflow estimates [Hunt et al, 2006; Yager, 1998], which are correlated to aquifer recharge

[Brutsaert and Nieber, 1977; Arnold et al, 2000].

In order to reduce integrated models uncertainty, their parameters need to be defined
more precisely, through specific calibration procedures. Madsen [2003] proposes a multi-
objective automatic calibration procedure accounting for piezometric heads and river dis-
charge, where the calibrated parameters amount is reduced by a simplification of the sub-
surface model. Flipo et al [2012] introduce a stepwise calibration strategy of hydrosystem
models in which surface parameters and subsurface parameters of hydrosystem models are
calibrated separately, to address their dependency. In this procedure, surface and sub-surface
models are iteratively optimized until the calibrated parameter set reproduces both observed
groundwater levels and river discharges. This procedure introduces the fluxes occurring at
the surface/subsurface interface (aquifer recharge and SW/GW interactions) in the calibration
procedure indirectly and accounts for the dependence of subsurface parameters on surface
recharge. However, even if the stepwise calibration strategy has proven its efficiency in fully

coupled model calibration [Flipo et al, 2012; Pryet et al, 2015], some drawbacks remain such
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Process-based multi-objective function including :
- the mean river discharge at hydrosystem outlet
- the high frequency component of river discharge
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| OPTIMAL HYDROSYSTEM PARAMETERS |

Figure 1. Two-step calibration procedure for hydrosystem models calibration

as the computational burden to conduct the iterative procedure and the potential bias in the
simulation of the water budget.

The objective of this paper is to present a new calibration procedure for integrated
models (Fig.1), which is based on an easily available observation set (piezometric heads and
river discharge), which limits the potential compensation , or equifinality Beven [1993], be-

tween surface and subsurface processes. To this aim the calibration procedure:

+ introduces the long term hydrosystem water balance in the objective function of the
optimization methodology;
+ manages the dependency of subsurface parameters to recharge estimates by calibrat-

ing separately surface and subsurface parameters.

The proposed method is a 2-step calibration procedure. The first step consists in the
calibration of the surface parameters, while the second step consists in the calibration of the
subsurface model, which is conditioned to the aquifer recharge estimated in the first step.

The present paper thus mainly focuses on the description of the first step of the methodology
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which is of primary importance in the 2-step procedure. Details on the second step can be

found in Flipo et al [2012]; Pryet et al [2015]; Hill [2000].

Numerous methodologies for surface model parameter estimation have been proposed
in the literature. For instance, these approaches include maximum likelihood estimation
[Beven and Binley, 1992], uncertainty likelihood estimation [Freer et al, 1996], multi-objective
function minimization [Yapo et al, 1998], and regularization techniques [Pokhrel et al, 2008].
These parameter estimation procedures are applied to models focusing on river discharges
restitution from pluviometric inputs. The subsurface flows representation of these models is
simplified and modelled by conceptual reservoir models. Nevertheless, to reduce parameters
uncertainties and improve the parameter estimation procedure, several studies highlight the
importance of using ancillary data set which represent groundwater flows to conduct surface
parameter estimation. This ancillary data can be either baseflow estimations [Lo et al, 2009],

observed piezometric heads [Lamb et al, 1998].

The procedure proposed in this paper for the calibration of the surface parameters gen-
eralizes these latter methods. It is based on a process-based multi-objective function [Yil-
maz et al, 2008] accounting for both runoff dynamics and the average water budget of the
hydrosystem. A proper hydrograph separation technique is used to estimate the runoff from
the total river discharge observations. The minimization of this multi-objective function
leads to an unbiased estimate of the aquifer recharge, that is, the average difference between
the observed and simulated recharge is negligible. In order to construct this process-based
multi-objective function, we show that given a proper river discharge separation procedure,
the time averaged aquifer recharge and evapotranspiration rate can be estimated from sur-
face processes only. The 2-step parameter estimation approach is then applied to a regional
surface/sub-surface distributed model of the Seine basin [Pryet et al, 2015]. The results of
the optimized Seine basin model demonstrate the efficiency of the 2-step calibration pro-
cedure to reproduce the hydrosystem hydrological behaviours and to properly estimate the
aquifer recharge. The 2-step calibration procedure is also compared to the results of a trial-
error calibration method. This comparison illustrates the equifinality issues in hydrosystem

calibration and shows the relevance of the proposed calibration procedure.
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2 Theoretical background for the estimation of the hydrosystem water budget

The hydrosystem water balance over a given basin during a short time interval dt can

be expressed as follows:

dsyiv(t) + dssup (1)
dt dt

p(t) — aet(t) = qour(t) = qbouna(t) +

where p(t) [m? s™!] is the precipitation rate, aet(t) [m? s~!] is the actual evapotranspiration
rate, gou; (t) [m? s™!] s the river discharge at the basin outlet, gpouna(f) [m® s7'] is the in-
coming subsurface fluxes through the basin boundary, % [m? s71] is the water storage
variation in the river network and % [m3 s~!] is the water storage variation in the sub-
surface, both considered over a time interval dt [s].

The water balance restricted to subsurface flows reads as follows:

dssub (t)

dt = Gbound(t) +r() = bf(t)

where 7(7) [m® s7!] is the aquifer recharge rate and b f () [m> s~!] is the baseflow discharge
to the river network.

Assuming that the surface and subsurface watersheds overlap [T6th, 1962], lateral sub-
surface fluxes at basin boundaries can be neglected. Assuming that the water fluxes at the

bottom of the aquifer system is also negligible, then gpouna () = O.

(D

2

Furthermore, the decomposition of the river discharge at the basin outlet (g, (¢) m3 s~

can be defined as follows:
CIout(t) = bf(t) + hf(t)

where, i f (t) [m® s™!] represents the high frequency hydrological response corresponding
to runoff in most of the land surface models [Getirana et al, 2013; Vergnes and Decharme,
2012; Zaitchik et al, 2008]

Combining Eq. 1, Eq. 2 and Eq. 3, the instantaneous surface water budget is defined

as follows:
dsriv (t)

p() = aet(t) = hf (@) +r(t) + =2

hf(t) can be estimated (with hydrograph separation technique as presented in section 3.3).

dsriy(t)

Eq. 4 presents three unknowns ==27-=,

aet(t) and r(¢) which cannot be uniquely estimated
from p(¢) and hf(¢) observations. In other words, recharge, evapotranspiration and water
storage in river system, can potentially compensate, so that different combinations of their
values can reproduce a similar hydrological response. This is known as equifinality [Beven,

1989; Ebel and Loague, 2006; Polus et al, 2011]. This equifinality issue between aet(t), r(t)

3)

“4)
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and % is not restricted to surface processes estimation, but affects the whole hydrosys-

tem since r(¢) also impacts the subsurface water budget (Eq. 2).

In order to reduce the uncertainty on aet(¢) and r(¢) simulation, it is possible to esti-
mate the time averaged evapotranspiration (AET) and recharge (R) from surface observa-
tions only. Indeed, large scale climate oscillations induce large periodic variations of both
surface and sub-surface water storage and fluxes [Flipo et al, 2012; Massei et al, 2010; Dick-
inson et al, 2003]. In the absence of long-term trends, these quantities are stationary over
major pluri-annual hydro-climatic periods, such as the North Atlantic Oscillation [Flipo et al,
2012]. Integrated over the major climate period (cp), the stock variations in sub-surface and
surface compartments can thus be neglected ( fOCP (dssup(t)dt) =~ 0 and fOCP (dsyiv(t)dt) =
0).

Integrated over a major hydro-climatic period, Eq. 1 yields:
P - AET = Qout

where P [m> s~'], AET [m® s~'] and Q,,,; [m> s~'] are the averaged precipitation rate, actual

evapotranspiration and total discharge at the basin outlet, over a long term climatic preiod.

Similarly, the integration of Eq. 2 gives:
R=BF

where R [m? s~'] and BF [m? s~!] are the averaged aquifer recharge rate and baseflow dis-

charge, respectively.

Using Eq. 2, the integration of Eq. 3 gives:
Qour = E + ﬁ9

where HF [m> s™!] is the averaged high frequency component of the river discharge.

The averaged hydrosystem water balance is hence simplified. It is described by only
two equations (Eq. 5 and Eq. 7). Moreover, it should be noted that both the precipitation rate
p(t) and the outlet river discharge g, (¢) can be measured. In fact, p(¢) is estimated interpo-
lating the measurements at rainfall stations, and g, (¢) is measured at gauging stations. The
averaged actual evapotranspiration AET can thus be directly calculated from these averaged
measurements (Eq. 5). Furthermore, 4 f(¢) can be estimated with a proper river discharge

separation method. The averaged aquifer recharge rate R can hence be calculated through Eq.

(&)

(6)

(7
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7. The surface calibration procedure can thus be constrained by the averaged water balance,

which guarantees the uniqueness of AET and R.

This large scale hydrosystem water balance can then be spatially distributed over sub-
hydrosystems, where surface and subsurface watersheds overlap. This hypothesis holds in
sedimentary basins where fractured or karstified areas are not preponderant. Téth [1962]
shows that in sedimentary basins, most of the river water originate from shallow subsurface
flows and that piezometric heads are strongly correlated with surface topography. The av-
eraged water balance on gauged basins in sedimentary basins can thus be estimated over a

long-term climate period.

3 The 2-step calibration procedure

3.1 Step 1: surface parameter estimation with process-based multi-objective

function minimization

In order to constrain the surface calibration with the average water balance, a process-
based multi-objective function is defined. It includes both the high-frequency component of
the river discharge, 4f (), and the average total river discharge, Q.. This multi-objective
function is designed to accounts for both surface runoff dynamics (Eq. 4) and the averaged
water balance of hydrosystem (Eq. 7, Eq. 5).

It is defined as follows:

Dy = (th + (Ddischarge’

where @y is the objective function that accounts for the high-frequency component of
the river discharge and ®g;scharge accounts for the time averaged river discharge.
The two parts of the objective function are defined by the following expressions:
Nobs Ni 2
_ 2 si b:
Oy = > wi > (loghfi™ —loghfg)",
i=1 j=1
by —sim — obs\?
q)discharge = Z Niwiz (10g Qout[ - 10g Qout[ ) s
i=1

where N,ps is the number of gauging stations, &V; is the number of discharge measure-

ments at the /' gauging station and w; is its associated weighting factor. /f; ; denotes the

®)

©))

(10)
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high-flow component of the river discharge at the gauging station i and time step j, while
Qouz; denotes the average total river discharge at the i*’* station. The superscripts sim and

obs indicate that the corresponding quantities are simulated and observed.

A log-transformation of £ f;; has been applied to evaluate @y (Eq. 9), to avoid an
over-weighting of high-flow periods. A log-transformation is then applied to the averaged

river discharge as well (Eq. 10).

The weighting factor w; associated to each station i is defined as the inverse of the
1
logarithm of the average river discharge: w; = (log @?bs )_E. Applying this factor, the
contribution to the objective function is of the same order of magnitude for the upstream sta-
tions, which have a lower discharge, and for the downstream stations, which have a higher
discharge. Moreover, as @y is the sum of Nypg X N; terms, while @ gi5charge is the sum of
Nops terms, each element of O yiscparge has been multiplied by N;, so that @y, and Qyischarge

contribute similarly to the multi-objective function @,,,;.

In principle, the simulation of the averaged total river discharge would require a cou-
pled surface-subsurface model accounting for SW/GW interactions in order to estimate the
groundwater contribution to river discharge. However, (Eq. 6) shows that over a major cli-
matic period the time averaged surface-subsurface interactions (BF) are equivalent to the
averaged aquifer recharge rate (R). The latter corresponds to the infiltration rate simulated
by the surface model. Therefore, the average total river discharge can be simulated using the

surface model only (Eq. 7).

The minimisation of the process-based multi-objective function (Eq. 8), permits to ac-
curately estimates both surface runoff dynamics and time averaged river discharge. As a con-
sequence of Eq. 5 and Eq. 7, the time averaged evapotranspiration and aquifer recharge can
be uniquely determine and thus the averaged hydrosystem water balance is respected. Con-
sequently, the minimization of ®,,;;; also leads to an accurate estimation the entire time aver-
aged hydrosystem water balance, and, in particular, to a proper estimation of aquifer recharge

rates.

3.2 Step 2 : The subsurface parameter calibration

The first step of the calibration procedure gives an unbiased estimate of aquifer recharge.

That is the difference between the time averaged simulated and observed aquifer recharge is
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negligible. The subsurface parameters can then be estimated by either manual or automatic
optimization procedure. Groundwater levels and river discharge observations are used to
conduct the subsurface model calibration and to estimate hydraulic-conductivities, specific
yields and stream-aquifer parameters. Subsurface parameters are conditioned by the estima-

tion of the aquifer recharge performed in the first step.

3.3 Hydrograph separation

The high frequency component of the river discharge, 4 f () can be obtained by sub-
tracting baseflow to the observed total river discharge. Baseflow can be estimated by experi-
mental, modelling or river discharge filtering methods.

Experimental methods for hydrograph separation aim at quantifying baseflow from
measurements [Hooper and Shoemaker, 1986; Klaus and McDonnell, 2013]. These tech-
niques mainly use geochemical [Miller et al, 2014] or isotopic tracers [Jasechko et al, 2016;
Penna et al, 2014] to infer baseflow. Comparing to chemical hydrograph separation, this
methodology appears to be more precise, stable isotope being truly conservative [Hooper and
Shoemaker, 1986]. Nevertheless, experimental methods provide reference results to charac-
terize baseflow [Gonzales et al, 2009] but require dense observation networks which may not
be available for large watersheds [Cook, 2015].

Coupled hydrological-hydrogeological watershed modelling is another methodology to
quantify baseflow [Furey and Gupta, 2003; Partington et al, 2012]. These studies are focused
on the validation of hydrograph separation techniques applied on synthetic watersheds and
their application to real case study still needs to be proved.

Among the observed discharge filtering techniques published in the literature, empiri-
cal filters are distinguished from physically-based filters. The empirical filters such as local
minima filter, fixed interval, sliding interval [Pettyjohn and Henning, 1979], applied on syn-
thetic watersheds, produce accurate baseflow estimations [Partington et al, 2012]. However,
due to their unphysical set up, their application to complex watersheds is questionable [Gon-
zales et al, 2009].

The physically-based filters are built on the expression of hydrological processes. They
are derived from the 1D Darcy equation assuming that the relation between storage and
aquifer discharge is linear [Chapman, 1999; Eckhardt, 2008] or nonlinear [Wittenberg, 1999].
They can also be expressed from the Boussinesq equation [Huyck et al, 2005; Troch, 2003],

or from watershed mass balance equations [Furey and Gupta, 2003]. The complexity of

—10-
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some physically-based filters challenges their implementation for large watersheds. Indeed,
the Huyck filter requires 11 parameters including porosity and permeability over the water-
shed [Huyck et al, 2005], while the Furey filter assumes that real evapotranspiration esti-
mates are available [Furey and Gupta, 2003]. The application of these filters seems to be
inappropriate for large basins, where the parameters are difficult to estimate.

Among the simpler physically-based filters, the two parameter Eckhardt filter depends
on the maximum baseflow index which has to be calibrated and then requires experimental
hydrograph separation [Eckhardt, 2008]. As for the two parameter Wittenberg filter, the pa-
rameters have to be calibrated by comparing estimated and observed discharges during the
recession period [Wittenberg, 1994]. The Chapman filter [Chapman, 1999] allows the esti-
mation of the high frequency component of the river discharge and does not require neither
an experimental hydrograph separation nor measurements of hydraulic parameters and pa-
rameter calibration. Due to its simplicity, the Chapman filter was chosen to estimate the high

frequency component of the river discharge (A f(¢)).

The Chapman filter assumes a linear relation between aquifer storage and baseflow:

1
Ssub(t) = ;‘kmt (®)

where 7 is the turnover time of groundwater storage [s~1] and Gour (1) [m3 s~!] is the river
discharge during recession. This linear behaviour can be derived from the 1D Darcy equa-
tion in a confined aquifer of constant thickness [Chapman, 1999]. The integration of Eq. 11
during recession periods when the rainfalls and evapotranspiration rates are negligible with

regards to river discharge leads to :

t

_1
Gour (1) = qoe™ 7' = CIOQt

where gy [m> s™!] is the peak river discharge and @ = e 7 is the Chapman recession pa-
rameter. The Chapman filter honors this equation during the recession period assuming that
during this period the whole river discharge is supplied by the aquifer. During rainfall events,

Chapman [1999] argues that a suitable formulation of baseflow is:
bf(t)y =axbft—-1)+ 1 —-a)xXhf()
Finally, replacing A f(¢) by qou: (t) — bf (¢) (Eq. 3), the Chapman filter is written as follows:

1=
bf(t) = %bf(t D+ ﬁ%mm

—11-
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Eq. 12 shows that the recession parameter (@) can be estimated by linear regression of
the discharge logarithm during flow recession. Given the spatial variability of the hydrolog-
ical behaviours over a regional hydrosystem, a single recession parameter is not suitable for
hydrograph separation. Therefore, an algorithm was developed with R [R development Core
Team, 2008], to select the recession curve of each flood event in a discharge time series and
to compute its corresponding recession parameter. At each gauging station, a time series of «

is then obtained and used to compute the hydrograph separation.

Despite the hypotheses of the Chapman filter construction, and its unphysical expres-
sion during rainfall events, the results obtained are assumed to be representative of baseflow

in the remaining of the paper.

3.4 Optimisation method

The calibration of model parameters has been conducted with a stochastic evolution-
ary algorithm, the Covariance Matrix Adaptation Evolution Strategy (CMA-ES) [Hansen and
Ostermeier, 2001; Hansen et al, 2003]. The population of parameter sets evolves from the
a priori parameter distributions toward an optimum following the evolution principle. After
each iteration, the u best individuals serve as the basis for the sampling of A offsprings. This
sampling is performed following the adaptative parameter covariance matrix and the center
of mass of the u best individuals from the previous iteration. This algorithm has been proven
to be efficient with non-linear models and local insensitivity of model parameters [Bayer
and Finkel, 2007]. The surface model used in this study is characterized by non-linear func-
tions (min max), which can induce local insensitivity of surface model parameter. Therefore,
this methodology is appropriate. We used CMAES_P, the implementation of CMA-ES dis-
tributed with the PEST Suite [Doherty, 2010, 2013]. Similarly to Bayer and Finkel [2007],
we used the default values provided by Hansen et al [2003] for the strategy parameters of the
CMA-ES algorithm. Following these recommandations, the population size A was fixed to
A =4+31In(n) = 13, where n = 32 is the number of parameters adjusted. The size of parents

with offsprings was fixed to y = 1/2.

4 Application of the optimisation framework to the Seine basin (France)

The relevance of the 2-step calibration procedure is investigated on the Seine river

basin model [Pryet et al, 2015].

—12—-
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4.1 The Seine River basin

The Seine River basin (76 375 kmz), located in the north of France is the most urban-
ized and industrialized basin in France [Billen et al, 2007]. Given its large population and
food production, water resources in the Seine River basin are of high strategic importance as
about 1 x 10° m? of groundwater is extracted every year over the whole basin. A coupled
surface-subsurface model covering the whole Seine river basin has been developed [Gomez
et al, 2003; Pryet et al, 2015], using the EauDyssée platform [Baratelli et al, 2016; Flipo
et al, 2012; Pryet et al, 2015; Saleh et al, 2011]. The surface component of the model has
been set up relying on the surface elevation of the Seine basin (DEM 100 m resolution) and
using soil texture, geological and land use databases covering the whole basin. The ground-
water model has been constructed using previous geological and hydrogeological studies
[Guillocheau et al, 2000]. The subsurface component is modelled by 7 layers interbedded by

poorly permeable clayey units.

In the remaining, we mainly focus on the first step of the calibration procedure. More
details on the subsurface model structure and on the calibration methodology applied in the

second step of the calibration procedure, can be found in Pryet et al [2015].

4.2 Implementation of the calibration framework for a conceptual surface model

The surface model of the EauDyssée platform is a semi-distributed conceptual model
which computes each term of the surface water budget (actual evapotranspiration, runoff
and groundwater recharge) [Girard et al, 1980; Gomez et al, 2003; Ledoux et al, 1989], from
rainfall and potential evapotranspiration inputs. The modeled area is divided in surface units,
called water balance units, on which the water mass balance is solved. The surface unit dis-

tribution is obtained from the intersection of land use, soil type, and geology databases.

4.2.1 Definition of the water balance units

The water balance units of the surface model are defined by the intersection of three

distributed databases:

+ the Corine Land Cover database from the European Environment Agency [Sousa et al,

2006], which defines the land use;

—13-
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Figure 2. Main steps of surface water balance calculation

+ the "Infosol" database developed by the French Agronomic National Institute [Ar-

rouays et al, 2014], which defines soil types;

« the Network Persistence and Development Index (IDPR) [Mardhel et al, 2007], which

defines the soil units characterised by high infiltration rate, possibly associated to

karst.

The intersection of these spatial databases in the simulated area of the Seine basin leads to
the definition of 16 water balance units. 8 of these units cover 90% of the simulated area.

In order to reduce the computational burden, only the parameters of these 8 main units are

calibrated.

4.2.2 The surface model

A water balance unit is characterised by five parameters which control the partitioning

of water at the soil surface (Fig. 2). These parameters are:

+ The minimal soil capacity (DCRT) [mm].

+ The averaged soil capacity (CRT) [mm].

+ The soil infiltration capacity (FN) [mm)].

» The soil saturation content (CQRM) [mm].

+ The hypodermic flow recession parameter (CQR) [d=1.
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First the actual evapotranspiration, aet(t), is calculated:

aet(t) = min(S(t) + p(r) — max(S@) + p(t) — Smax, 0)
2rba(t) — dr(t)
4(CRT — DCRTY’

where pet(¢) [mm] is the observed potential evapotranspiration, S(¢) [mm] is the total soil

+dr(t) X pet(1))
water storage, S;,,x [mm] is the maximum soil storage capacity, dr(¢) [mm] represents the
total available water and rba(t) [mm] the stored water available to hypodermic flow. These

quantities are defined as:

Smax = 2X (CRT — DCRT) + DCRT
dr(t) = max(0, min(S(¢) + p(?), Smax) — rba(t))

rba(t) = max(DCRT, S(t)) — DCRT .

Once the actual evapotranspiration is calculated, the infiltration 7(¢) and runoff i f(z)
are calculated as follows:
hf(t) = max(0, (S(t) + max(0, (p(t) — aet(t)) — FN)) — CORM))
+CQOR x min(S(¢) + max(0, (p(t) — aet(t)) — FN)), CORM)
and

r(t) = min(p(t) — aet(t), FN)

This model is run over each water balance unit.

4.2.3 Definition of the calibration parameters

The CRT and DCRT parameters are involved in the calculation of evapotranspiration
(Eq. 15). The FN parameter is used to compute the effective rainfall partition (Eq.20) in sur-
face runoff and infiltration. The CQRM and CQR parameters characterize the high frequency
dynamics of the surface water budget (Eq.19). As DCRT can be estimated through soil char-
acteristics [Lagacherie et al, 2000; Cazemier et al, 2001; Martin-Clouaire et al, 2000], this
parameter is not estimated during the calibration procedure. Therefore, only four parameters
(CRT, FN, CQRM and CQR) for each of the 8 main water balance units, that is 32 parame-

ters, were calibrated.

4.2.4 Choice of the gauging stations

74 gauging stations are located in the simulated aquifer area. The averaged recession

parameter is computed at each gauging station. The gauging stations have then been grouped
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according to their contributing areas. The statistical properties of the recession parameters

are presented, for each group, in Tab 1.

Table 1.  Statistical distribution of the Chapman recession parameter («) along the watershed. The variabil-
ity of the recession parameter value decreases with increasing drainage area. The minimal variability of « is
obtained for drainage area larger than 7000 km?. Above this contributing area, the Chapman parameter are

near the mean value of 0.955.

Drainage Arearange mean o standard deviation number of stations

200-1000 km? 0.943 0.030 36
1000-4000 km?> 0.937 0.025 19
4000-7000 km? 0.945 0.010 8
>7000 km? 0.955 0.004 8

Small watersheds (between 200 km? and 1000 km?) present a high variability of the re-
cession parameter. Larger basins (> 7 000 km?), instead, display much more stable recession
coefficient values (around 0.955 d~!) which characterise the smoothing effect of regional
basins. The value of 7 000 km? has been selected to distinguish upstream from downstream
stations in the remaining of the article. For optimization efficiency, at least 10 years of obser-
vations on the 17-year calibration period are expected. 30 stations were thus selected on the
Seine basin. Their watershed areas range between 200 km? and 50 000 km?. The selected
gauging stations are located both upstream (23 stations) and downstream (all the 7 stations)
the Seine basin. This station distribution permits to account for general trend and local speci-

ficities of the surface water budget during the parameter estimation process.

4.2.5 Definition of the averaging and calibration period

The climatic regime of the Seine River basin is pluvial oceanic, modulated by seasonal
variations in evapotranspiration. In addition to these seasonal variations, a 17-year cycle as-
sociated with the North Atlantic Oscillations (NAO) has been identified in climatic variables
and stream discharges [Massei et al, 2010]. Furthermore, variographic studies have shown

the stationarity of both groundwater and river water storage over this 17-year cycle [Flipo
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et al, 2012]. A 17-year averaging period (1993-2010) has thus been used to conduct the first

step of the optimization procedure.

5 Results: optimization efficiency

The process-based multi-objective function decreases by 81% in 200 iterations (from
1.36 10° m®s™2 to 2.55 10° m®s~2). The two components of the process-based multi-objective
function are identically minimized during the optimization process, which validates the
weighting procedure. Indeed, the time averaged discharge part of the process-based multi-
objective function (Qgischarge) decreases by 80% and the high frequency part (®p,5) de-
creases by 90%. Even if the objective function decreases significantly, the ability of the op-
timal parameter set to reproduce the estimated runoff discharge and observed time averaged

discharge has to be verified. Such verification is the topic of the two incoming sections.

5.1 Dynamics of the high frequency component of river discharge

The optimal parameter set has been used to run a simulation of the surface flow over a
17-year period (1993-2010). In order to compare the runoff simulated at the gauging stations
with the runoff estimated through the hydrograph separation, the Nash-Sutcliffe [Nash and
Sutcliffe, 1970] criterion is calculated at each gauging station used in the optimization pro-
cess. Over the Seine basin, 45% of the gauging stations has a Nash-Sutcliffe criterion higher
than 0.7. All the downstream stations exhibit a Nash-Sutcliffe criterion higher than 0.7 and
50% of the upstream stations has a Nash-Sutcliffe criterion higher than 0.5 (Fig. 3).

The performance of the surface model at downstream stations shows that the model
simulates the high frequency processes at the basin scale correctly. Moreover, as half of the
upstream stations present Nash-Sutcliffe efficiency values higher than 0.5, the model is also
able to describe the high frequency component of river discharge on most of the local water-

sheds, therefore describing the variability of the runoff processes over the basin.

5.2 Time averaged total discharge

The time averaged simulated (sim) and observed (obs) river discharges are compared
7 b o
(Tab. 2, Qou,“m VS. Qou,o A). To compute the time averaged discharge from a surface model
run (i.e. the baseflow is not simulated), the simulated time averaged HF signal and the infil-

tration rate have been added. Indeed, Eq. 6 shows that over a major climatic period the time
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Figure 3. Performance criteria distribution (Nash-Sutcliffe) of the high frequency signal of river discharge
simulated by the surface model (no simulation of subsurface fluxes). The simulated HF discharge by the
surface model is compared to the estimated HF discharge using the Chapman filter at each gauging station
included in the objective function. All the downstream gauging stations presents values higher than 0.7 and a

majority of the upstream stations present Nash-Sutcliffe parameters values higher than 0.5
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408 averaged baseflow is equivalent to the averaged aquifer recharge rate, which corresponds to

400 the infiltration rate as Asg,p () ~ 0. A model run using the optimal parameter set leads to
410 an accurate simulation of the time averaged discharge at all the gauging stations. Indeed, the
a1 regression parameters between observed and simulated time averaged discharge are close to
412 unit at both upstream and downstream stations (0.98 at upstream stations and 0.99 at down-
—si —ob
413 stream stations, Tab. 2, Qou,sm VS. Qomo S).
414 Table 2. Comparison between averaged simulated and observed terms of the hydrosystem water budget.
415 The averaging period is 17-year long. The results are presented for upstream stations and downstream stations
416 characterized by a drainage area higher than 7000km?.
upstream downstream

Comparison regression parameter —regression parameter

—sim ——obs

Q()ut VS. Q()ut 0.98 0.99

—si —ob

HF" vs. HF"” 0.97 0.99

BF"" vs. R 0.96 0.99

— i —ob

BF" vs. BF"”" 0.95 0.98

The superscripts sim and obs indicate that the corresponding

quantities are, respectively, simulated and observed.

a17 The joint minimization of the high frequency (®5) and the averaged discharge (®gischarge)
418 components of the process-based multi-objective function leads to an adequate simulation of
419 the runoff processes and the time averaged discharges over the system. These results high-

420 light the efficiency of the first step of the calibration procedure.

421 5.3 Total river discharge dynamics
422 The second step of the calibration procedure, that is subsurface model calibration, is
423 then completed following a trial-error procedure. The calibrated coupled surface-subsurface

424 model has similar performances than the model calibrated by Pryet et al [2015] (Tab. 3).

429 The Nash-Sutcliffe criterion at the basin outlet is 0.88 (Fig. 4). Moreover, more than
430 60% of the gauging stations present Nash criterion higher than 0.5 and less than 15% of the

a stations present a criterion smaller than 0.2. Most of these problematic stations are located

—19-



425

426

427

428

434

435

436

432

433

437

438

439

Table 3. Comparison of model criterias, between the 2-step and the stepwise calibration procedure, for
groundwater levels and river discharge at basin outlet. The root mean square errors (rmse) are calculated by
comparing simulated and observed goundwater levels at 186 piezometers. The Nash-Sutcliffe criteria and the

bias is calculated at Poses gauging station located at the outlet of the Seine basin.

Period: 1996-2006 Groundwater Levels River Discharge at Basin Outlet

Calibration procedure rmse [m] Nash [-] bias [%]

2-step 3.60 0.88 -8

stepwise 3.64 0.80 -2
POSES
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Figure 4. Performance criteria (Nash-Sutcliffe) for river discharge during the calibration period (17 year)
and comparison between simulated and observed river discharge at Austerlitz (Paris) and Poses (outlet of the

basin). The grey area represents the area where no aquifer are simulated in the Seine basin model

on karstic areas (Fig. 4). The two-step calibration procedure thus produces satisfactory re-

sults at regional scale.

5.4 Validating the time averaged water budget

It has been shown in section 3.1 that minimizing the process-based multi-objective

function leads to an unbiased simulation of the hydrosystem water balance. In order to vali-
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date this result, the accuracy of the estimates of each term of the average hydrosystem water
budget (AET, HF, BF and ﬁ) is verified.
As previously stated, the time averaged discharge is perfectly simulated by the model

sim ——obs )
vs. Qour ). Given a proper

at both upstream and downstream stations (Tab. 2, Oout
rainfall estimation, Eq. 5 shows that the time averaged actual evapotranspiration is also well
estimated by the model. Simulated and estimated averaged HF signals have been compared
(Tab. 2, HE™ vs. ﬁom). The optimal parameter set leads to an accurate simulation of
the time averaged HF signal at all the gauging stations (either upstream or downstream the
basin) used during the optimization process. Indeed, the regression parameters between sim-
ulated and estimated averaged HF values are 0.99 at downstream stations and 0.97 at up-
stream stations.

The optimized coupled model fulfills the hypotheses established for the surface opti-
mization procedure for : (1) the subsurface water storage is negligible and (2) surface and
subsurface watersheds overlap. Indeed, the regression parameters between simulated time av-
eraged baseflow and recharge are 0.99 for downstream stations and 0.97 for the upstream sta-
tions (Tab. 2, Eﬁm Vs. ﬁ”m). The subsurface storage variation is thus proven to be negli-
gible (Eq. 6), and the aquifer recharge is equivalent to the baseflow over both local and large

watersheds of the Seine basin. The time averaged aquifer recharge is thus properly simulated

by the model if the baseflow is simulated properly.

A surface-subsurface coupled simulation is run to compare the time averaged estimated
and simulated baseflow (Tab. 2, ﬁxim VS. ﬁ()bs). The regression parameter between sim-
ulated and estimated time averaged baseflow is 0.99 at downstream stations. For smaller wa-
tersheds, the regression coefficient is 0.95. The baseflow is therefore accurately simulated

over all the small watersheds.

These results prove that the two-step calibration procedure permits to reproduce the
time averaged hydrosystem water budget and to simulate the runoff dynamics as well as the

river discharge dynamics accurately.

6 Discussion
6.1 Validity of the optimization procedure
The proposed calibration procedure depends on baseflow estimation. In this work, the

Chapman filter has been applied for hydrograph separation. One of the main hypotheses of
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the Chapman filter is the linear dynamics of aquifer supply to river during the recession of
floods (Section 3.3, Eq. 11). However, this hypothesis is sometime arguable. Wittenberg

[1999] argues that, in most cases, the discharge during recession periods displays the non-
linearity of aquifer storage. In order to verify the validity of the hypothesis of linearity, the

aquifer storage behaviour has been studied at each gauging station of the Seine basin.

The general equation of the aquifer storage behaviour during recession periods [Brut-

saert and Nieber, 1977] is given by :

Ssub(t) = aqout (t)b

where a has the dimension [m373? 5], b is dimensionless and sy, (¢) is the aquifer storage
[m3]. During recession period, while rainfalls and evapotranspiration rates are negligible

compared to river discharge, Eq. 21 leads to :

d 1 _
_% = EQOut(t)z b= CCIout(t)d

The linear regression of recession plot comparing / og(—%) to log(qout (1)), pro-

vides information on rather or not the aquifer functioning is linear. Indeed, a regression pa-
rameter (d) near to the unit indicates a linear behaviour between aquifer storage and base-

flow.

Following the methodology proposed by Kirchner [2009], the parameter d of Eq. 22,
has been computed at each gauging station and plotted against the drainage area (Fig. 5).
The small watersheds (200 km? to 1000 km?) present a highly variable d value which varies
from 0.11 to 3.02. Local watersheds therefore exhibit various hydrological behaviour, only
17% being almost linear (d ranging between 0.7 and 1.3). Larger basins (> 7 000 km?) dis-
play much more stable d value (around 0.9), indicating that for regional watersheds, the hy-
pothesis of aquifer storage linearity is valid. Moreover, the best fits between simulated and
observed river discharge are obtained at gauging stations for which the linear hypothesis of
the aquifer storage is verified. Indeed, 67% of the stations presenting Nash criterion greater
than 0.7 exhibit regression parameters ranging between 0.7 and 1.3. The lowest Nash crite-
rion are obtained at gauging stations presenting nonlinearities. Indeed, 74% of the stations
presenting Nash criterion lower than 0.5 exhibit regression parameters d lower than 0.5 or
greater than 1.5. This results from the inability of the linear model to reproduce a complex
baseflow dynamics [Wittenberg and Sivaplan, 1999; Huyck et al, 2005]. Over these areas,

the unrealistic temporal dynamics of baseflow estimated by Chapman filter would affect
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Figure 5. Aquifer storage behaviour during recession period with regards to the drainage area at gauging

dqour (1)

station. Recession plots compare log (=%

) to log(qour (1)) at each gauging station. The regression pa-
rameters of these plots (d) are computed and plotted against the drainage area of the gauging stations. The
Nash parameters between observed (obs.) and simulated (sim.) river discharge at gauging stations are over-

printed. The best fits are mainly obtained at basins presenting a linear behaviour between aquifer storage and

baseflow (d ranging between 0.7 and 1.3). This area is delimited by a dashed rectangle in the figure.
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the efficiency of the calibration procedure. However, it has been proven that linear models
[Stoelzle et al, 2015] and digital filter procedures [Arnold et al, 2000] (such as Chapman
filter), are able to accurately estimate the time averaged baseflow measured in unlinear water-
sheds such as karstic and fractured watersheds [Fiorillo, 2014]. The usage of Chapman filter
to perform hydrograph separation seems therefore relevant in the framework of an automated
calibration procedure (first step of the proposed 2-step calibration). Indeed, despite issues on
baseflow dynamics for rather small watersheds, the filter at least allows the estimation of the

averaged baseflow.

6.2 The Seine basin time averaged water balance

The simulation of the hydrosystem water budget permits to investigate the hydrological

functioning of the Seine basin (Fig. 6).

In the Seine basin, the infiltration rates represent 52% of the effective rainfall. The
rainfall infiltrated over the area without aquifers (in gray on Fig 4) contributes to river dis-
charge directly. Elsewhere, the aquifer recharge is distributed among the simulated aquifer
units. The aquifer recharge rates vary from 2.40E-09 to 4.00E-09 m s~! over the Seine basin.
Groundwater withdrawals represent 15% of the aquifer recharge. The aquifer storage is posi-
tive, and 6% of the recharge (13 m> s™!) is stored in the subsurface system. The groundwater
use appears to be sustainable in the Seine basin. In the center of the subsurface system, a ver-
tical flow from the superficial aquifer formations to the Chalk aquifer, which is the deepest
simulated aquifer layer, is observed (red arrows on the Aquifer part of Fig. 6). Meanwhile,
on the border of the basin, the Chalk aquifer mainly supplies the alluvial system (black ar-
rows on the Aquifer part of Fig. 6). Indeed 70% of the underground recharge of the alluvial
plain originate from Chalk aquifer. The deep infiltration from the superficial aquifers to the
Chalk aquifer simulated in the central area of the subsurface system, is redistributed to the al-
luvial plain at the border of the basin. The nested fluxes towards stream-aquifer interface,
conceptualized by T6th [1962] for small drainage area, is thus likely to set up at regional
scale over large systems such as the Seine basin. At the stream aquifer interface, the aquifer
system mainly supplies the stream network. Indeed, 137.5m> s~! flow from aquifer to the
stream network, whereas 37.5 m? s~! infiltrate from stream to the aquifer system. The con-
tribution of aquifer overflow to discharge constitutes 28% of the stream supply by aquifer.
Finally, the averaged stream outflow is 500 m® s~! and the stream-aquifer exchanges and

aquifer overflow represent 42% of the total river discharge.
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Figure 7. Comparison of the averaged simulated and the averaged estimated high frequency signal over a
17-year period of time at upstream (A) and downstream (B) gauging stations. The estimated high frequency
signal has been obtained by applying a Chapman filter separation to the observed discharge values. The
simulated high frequency signal has been obtained by simulating the surface model using Pryet et al [2015]
parameter set (red triangles) and using the optimal parameter set (black circles). The averaged high frequency

signal is significantly under-estimated by the model using Pryet et al [2015] parameter set.

6.3 Limitation of equifinality issues

In a previous study of the Seine hydrosystem functioning, Pryet et al [2015] conducted
a stepwise calibration of a coupled hydrological/hydrogeological model following the method-
ology proposed by Flipo et al [2012]. This calibration procedure, accounting for piezometric
heads and river discharge, yields to a correct estimation of both piezometric heads and river
discharges over the basin. Indeed, over a 10-year period, the overall root mean square error
of the simulated groundwater levels, calculated on 186 piezometers, was 3.64 m. The Nash-
Sutcliffe criterion at the basin outlet was 0.8 while the bias represents less than 2% of the
averaged river discharge (Tab 3). These results are comparable to that obtained using the 2-
step calibration procedure as the RMSE obtained in this study is 3.60 m. The Nash-Sutcliffe

criterion at the basin outlet is 0.88 and the bias is 8% of the averaged discharge (Tab 3).

Using the optimal surface parameter set obtained by Pryet et al [2015], a surface model
run has been performed, over the 17-year period of time. The time averaged simulated runoff,
has been compared to the high frequency signal estimated by hydrograph separation (Fig
7). The runoff computed by the model is under-estimated at both upstream and downstream

stations. It is indeed three times lower than that obtained by hydrograph separation. Even
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though the evapotranspiration is properly estimated by this parameter set [Pryet et al, 2015],
the underestimation of runoff points out an issue with runoff-recharge partitioning of the ef-
fective rainfall. It does not impact the overall performance of the model, but it impacts the
estimation of stream-aquifer exchanges significantly as well as the overall hydrosystem water
budget. This comparison of model performances illustrates that even if piezometric heads
and river discharges are adequately simulated by a model, the hydrosystem water budget es-
timation can still be precarious. Indeed, the runoft-recharge partitioning of effective rainfall
cannot be uniquely determine from these two observations. The calibration of integrated
models using piezometric heads and discharges observations only is thus quite delusive (see
also Fenicia et al [2008]). In order to overcome this issue and reduce the equifinality prob-
lem, the 2-step calibration procedure introduces an additional set of informations, i.e., the es-
timations of high frequency components of river discharge. This approach allows calibrating
not only the time evolution of piezometric heads and river discharge, but also the average hy-
drosystem water balance. Therefore, the equifinality and the possible compensation between
runoff and recharge affecting the calibration of integrated hydrosystem model is reduced. A

consistent quantification of stream-aquifer water exchanges is then possible.

The 2-step calibration methodology, is based on a decoupling procedure assuming that
runoff observed in the high frequency component of river discharge (hf(t)) is induced by sur-
face processes only. In other words, the groundwater incidence on runoff processes is ne-
glected. This hypothesis only neglects deep-groundwater incidence on runoff generation.
Indeed, runoff induced by saturation excess ( Hortonian flow Horton [1933]) or infiltration
excess ( Dunne flow Dunne [1978] ) are simulated by surface models either physically based
or conceptual. These processes are mainly controlled by atmospheric inputs (rainfall amount
and intensity Pionke and Kunishi [1992]) and shallow underground properties (soil physical
properties Pearce et al [1986]; Tanaka et al [1988] and antecedent soil wetness McDonnell

[1990]; Penna et al [2011]; Pierini et al [2014]).

Nevertheless, the soil water content can be affected by the rise of the aquifer water
table [Levine and Salvucci, 1999; Tanaka et al, 1988]. So groundwater can affect runoff
generation indirectly by increasing the soil water content through capillarity rise of the sa-
tured zone [Jayatilaka et al, 1996] or directly through groundwater flooding [Bottomley
et al, 1984]. However this influence of groundwater to runoff generation mainly occurs in
the riparian zone in narrow stream corridors [Levine and Salvucci, 1999], where ground-

water table is nearby the surface. The riparian runoff is a major contribution of the storm
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runoff during dry periods [Sidle et al, 2000], and groundwater may be an important compo-
nent of it in small watersheds [Burns et al, 2001]. On the contrary, during humid and large
runoff events, surface contributions dominate the total storm runoff [McGlynn and McDon-
nell, 2003; Vivoni et al, 2007]. Moreover, surface contributions constitute the major part of
runoff in most of hydrological conditions [Vivoni et al, 2007]. Furthermore, Langhans et al
[2014] compare the performances of a runoff model accounting for groundwater incidence
on runoff processes to a conventional model simulating Hortonian and Dunne flows. They
indicate that at locale scale (observation site scale), the model accounting for groundwater
depth performs better than conventional surface model. However at the watershed scale (0.4
ha) these two model types present similar results. Therefore, it appears that the decoupling
operation sometimes induces a mis-estimation of the runoff-infiltration partitioning of effec-
tive rainfalls in the riparian zone, but respects the runoff generation processes in most of the

hydrological cases at the watershed scale.

6.4 A calibration procedure at different scales

Flipo et al [2014] define the main scales at which hydrosystem processes are studied.
These scales vary from local scale [10 cm - ~10 m], intermediate scale [100 m - ~10 km],
watershed scale [10 km? - ~1 000 km?], regional scale [ 10 000 km? - ~1 Mkm?] to conti-
nent scale [ > 10 Mkm?]. The relevance of the 2-step calibration procedure at these different

scales is discussed.

As seen in the previous section, at local and intermediate scales, the underlying hy-
pothesis of the 2-step calibration are not verified. At these scales, the application of the 2-

step calibration methodology is not appropriate.

At the watershed scale, the decoupling procedure is convenient, but the Chapman filter
hypotheses could be unfulfilled. Furthermore, given the high variability and the complex-
ity of the hydrological behaviour (Fig 5), models fully expressing the spatial variability of
the hydrological processes may be needed. Fully coupled physically based models could be
preferred to simulate small watersheds. However, the more complex the model, the more
data are required to constrain their calibration [Kikuchi et al, 2014]. As argued by Fenicia
et al [2008], isotope data are of first interest for calibration procedure as they provide "an
orthogonal view of catchment behaviour" contributing to a better understanding of water-

sheds hydrological behaviour. Indeed, isotope data are used to infer transfer time in sub-
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surface [Weiler et al, 2003; Castro et al, 1998], to define the subsurface flow paths in wa-
tersheds [Boronina et al, 2005; Volkmann and Weiler, 2014] and are widely used to charac-
terise runoff generation processes [McGlynn et al, 2004; Bazemore et al, 1994; Bottomley
et al, 1984; Sklash et al, 1976]. Moreover, daily estimation of runoff can be obtained from
measurement of stable isotope in streams water and rainfalls [Tweed et al, 2016]. The 2-step
calibration procedure can include informations from isotope data in calibration procedure
of fully coupled models at watershed scale. Indeed, if the present methodology depends on
runoff estimation, it is totally independent on the technique chosen to estimate it. The appli-
cation of this 2-step procedure to the fully-coupled models is even facilitated, as Partington

et al [2011] propose a methodology to simulate the high frequency signal of river discharge.

At the regional scale, the present paper shows the potential of the application of the
2-step calibration procedure to a coupled conceptual-physically based model. At this scale,

both the decoupling approach and the hypotheses of the chapman filter are validated.

At the continental scale, Lo et al [2009] show that including baseflow estimation in a
calibration procedure of land surface model [Yeh and Eltahir, 2005] enhances significantly
the model performances and limits the equifinality issues. The present methodology pro-
poses an expression of a multi-objective function (Eq. 9 and Eq. 10) which introduces re-
sults of hydrograph separation in an optimisation procedure of a hydrological model. The
first step of the 2-step calibration procedure is thus also suited for the calibration of land sur-
face models and hydrological models commonly used in continental hydrological modelling

[Trambauer et al, 2003].

The use of the 2-step calibration methodology at these different scales permits to con-
strain hydrosystem models calibration, whatever their structure (fully physically based, con-
ceptual physically based model, fully conceptual and land surface models), so that a consis-
tent hydrological water balance is simulated from watershed to continental scale. This may
be the first step toward a multi-scale modelling of the spatial and temporal dynamics of the
water fluxes involved in the terrestrial water cycle in order to better assess the hydrological

feedbacks affecting climate regulation.

7 Conclusions

The calibration of integrated surface-subsurface hydrosystem models using piezo-

metric heads and river discharge only is highly precarious. Indeed, these two observation
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set cannot constraint runoff-infiltration partitioning of effective rainfalls. Such modelling
practices can lead to erroneous water budget estimates. In order to reduce the equifinality
inherent to hydrosystem modelling, a new 2-step calibration procedure has been proposed.
This procedure depends on baseflow estimation in addition to piezometric heads and river
discharge observations. The first step of the methodology is a surface parameter optimiza-
tion guaranteeing the joint reproduction of runoff processes and an unbiased estimate of

the aquifer recharge. The formal development of the procedure leads to the definition of a
process-based multi-objective function accounting for both the averaged river discharge and
the time variability of its high frequency component. Each term of the process-based multi-
objective function controls one or several surface processes involved in the surface water cy-
cle (AET, R, and HF). Once the surface processes are calibrated, the subsurface calibration

can be conducted using the aquifer recharge estimated in the first step.

The 2-step calibration procedure has been successfully conducted for a regional conceptual-
physical coupled model of the Seine River basin. Indeed, the surface and subsurface opti-
mized parameters lead to the estimation of a consistent averaged hydrosystem water budget
and to the adequate simulation of both piezometric heads and river discharge dynamics. The
relevance of the 2-step procedure to accurately simulate river discharge, piezometric heads
and the averaged hydrosystem water budget, is particularly significant for integrated mod-
elling either fully physically based or conceptual-physical models. Furthermore, the ade-
quate simulation of the water budget permits to more precisely investigate the hydrosystem
functioning, to characterize groundwater withdrawal sustainability and to correctly estimate

stream-aquifer exchanges.

Finally, the 2-step calibration procedure represents a major methodological shift in
quantitative hydrology, since model calibration becomes now conditional to the estimation of
baseflow. This major shift implies the reinforcement of interdisciplinarity in earth sciences,
especially that geochemists are nowaday able to separate hydrographs over large and local

watersheds based on isotopic measurements.
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Abstract

The interaction between surface and groundwater is a complex process and depends on many
physical factors that are directly related to topography, geology and climate. The description of
those interactions in the simulation process is necessary to better assess hydraulic heads in near
stream aquifer units and to improve the assessment of stream-aquifer water exchanged fluxes.
This motivated researchers to focus on coupled models. Among the coupled models used by
the scientific community, the EauDyssée modelling platform, jointly developed by Mines
Paristech and UMR 7619 Sisyphe, couples existing specialized models to address water
resources and quality in river basins. In the present study, we used 7 models based on the
EauDyssée platform to quantify the daily spatially distributed water flow exchanged between
aquifer units and surface water systems in the Seine river basin and Basse Normandie’s coastal
watersheds (France). The modelled domain covers an area of 69,000 km? and is composed of a
13,622 km-river network. Models simulations provide a description of the hydrosystem
behaviour with regards to different anthropogenic (with and without pumpings) and climatic
(dry, humid and pluri-annual) scenarios. Results of the simulation were synthesized in a
database which provides a valuable tool to assess river water bodies [Water Framework
Directive management units (E.U., Dir 2000)] vulnerability to potential groundwater
contamination or groundwater resource depletion.
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Given demographic and climatic evolutions, contemporary
societies face critical issues regarding the quantity and
quality of their water resources. It is crucial for water
authorities to conduct an efficient management. This consists
in setting appropriate groundwater abstraction and pollutant
release licenses. Among the processes governing hydrosys-
tem, the interactions between stream and aquifers play a
critical role and entail scientific challenges (Krause 2009). In
temperate regions, streams often remain in a gaining regime
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to river discharge. In addition to controlling the exchanged

G. Lollino et al. (eds.), Engineering Geology for Society and Territory — Volume 3, 261
DOI: 10.1007/978-3-319-09054-2_54, © Springer International Publishing Switzerland 2015



262

B. Labarthe et al.

Table 54.1 Coupled hydrological-hydrogeological model characteristics: model name, simulated area, number of layers, river mesh dimension,

river levels, number of piezometers and model RMSE

Model Simulated area Layers
(kmz)
1 Seine 65,780 6
2 SM BN 13,320 2
3 SM Tertiaire 23,150 14
4 SM Craie 1 7,300 2
5 SM Craie 2 10,870 4
6 SM Craie 3 9,330 1
7 SM Craie 4 16,680 4

flow rate between subsurface and surface, numerous bio-
chemical processes take place in the hyporheic zone
(Sophocleous 2002). For these reasons, a good understand-
ing and consideration of the stream-aquifer interface is
essential for the management of water resources in quanti-
tative, qualitative, and ecological terms. In order to study the
stream-aquifer interactions numerous coupled surface-sub-
surface models have been developed (Flipo 2014). The
EauDyssée modelling platform, couples existing specialized
models to simulate surface and subsurface process governing
water quality and quantity. In the present study, we used 7
models based on the EauDyssée platform to quantify the
daily spatially distributed water fluxes exchanged between
aquifer units and surface water systems in the Seine river
basin and Basse Normandie’s coastal watersheds (France).
The modelled domain covers an area of 69,000 km? and is
composed of a 13,622 km-river network.

54.2 Modelling Procedure
with the EauDyssée Platform

The core of the model is composed of four spatially dis-
tributed modules, corresponding to the four components of
the terrestrial water cycle (Flipo 2012):

e The surface component computes the hydrological mass
balance at the daily time step for each cell of the surface
mesh, partitioning the rainfall into actual evapotranspi-
ration, soil water stock, aquifer infiltration and surface
runoff. Surface runoff is then routed to the river network
with a simple approach based on isochronism.

e The unsaturated component which transfers the infiltrated
water partitioned by the surface component to the water
table vertically.

e The saturated zone or aquifer component computes the
piezometric heads in multilayer aquifer units. This

River mesh River Pz RMSE
heads nb
1 km Variable 183 3.77
250 m Fixed 30 10.32
125-500 m Fixed 117 7.88
250 m Fixed 24 8.64
250 m Fixed 36 4.87
250 m Fixed 32 16.21
250 m Fixed 93 8.49

component also computes the stream-aquifer interactions

with a conductance model (Ebel 2009).

e The river component routes the in-stream water using a
model based on the Muskingum routing scheme (David
2011).

The simulations have been performed over the whole
domain (69,000 Km?) by 7 coupled hydrological-hydro-
geological models established for different scales. First of
all a regional scale model has been defined. It is charac-
terized by a relatively coarse surface and underground
meshes of 1-16 Km?. The regional model only explicitly
represents the main rivers (Strahler order 24) of the Seine
river basin. This regional model is divided into six finer
meshed models which are characterized by a surface and
underground meshes of 0.016-0.25 km? (Table 54.1).
The pumping rates have been taken into account in all
models.

It has been shown recently that the river water level
fluctuations of main river network partly drive stream-
aquifer exchanged water fluxes at the regional scale (Saleh
2011). River water level fluctuations are therefore explicitly
simulated in the Seine model. The stream-aquifer exchanges
of the upstream river network (Strahler order <4) have been
quantified using the finer models. For the downstream net-
work (Strahler order 24), the exchanged water flux has been
estimated using the Seine regional model with transient
hydraulic river head. In order to quantify the models’s per-
formances, the root mean square error (RMSE) of the sim-
ulated piezometric heads have been calculated for all models
at each piezometer location (Table 54.1).

Simulations have been performed, with the 7 coupled
hydrological-hydrogeological models, over 17 years (1993—
2010), for two anthropic scenarios (with and without
pumping). Over the simulated period we have distinguished
the driest period (1995-1996) and the wettest period (2000—
2001). Finally, the exchanged fluxes between stream and
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aquifer have been averaged monthly on each river man-
agement unit for each period (17 years, dry year and wet
year).

54.3 Results

The simulations lead to the quantification of distributed
stream-aquifer exchanged water fluxes over 83 % of the
natural river network of the modelled area (that is 13
622 km). The mapping of the linear exchanged fluxes
(Fig. 54.1) reveals infiltration area where, rivers mostly
recharge aquifer units (maximum of 0.03 m® s ' km™') and
exfiltration area where the aquifer seepage supplies the river
system (maximum of 0.160 m® km™").

Globally the aquifer system supplies the stream base flow
in the Seine basin. Indeed, the average aquifer seepage is
estimated at 163 m® s~ whereas the average river re-infil-
tration is estimated at 27 m® s™'. The contribution of the
aquifer system to the stream base flow is therefore of 136 m’
s ! (Table 54.2), while the mean Seine river discharge at the

Linear discharge [m3s™ km™]
with pumpings

LONG-TERM (17 years)

Mean

-0,030- -0,015

e -0,015- -0,005
-0,005 - 0,000
0,000 - 0,010

=== 0,010 - 0,025

>0,025

Study Area

Aquifer Area

Impermeable substratum

Fig. 54.1 Exchanged water fluxes between river and aquifer in m® s~*

basin outlet is 540 m® s~ '. Thus, the aquifer system supplies
in average 25 % of the Seine discharge. The comparison
between the two anthropic scenarios points out the fact that
pumpings directly increases the aquifer recharge by river re-
infiltration (Table 54.2). It also reveals that half of the
pumpings amount comes from regional aquifer units, the
other half being almost pumped in the river system. The
comparison of the exchanged fluxes between the humid
period and the long term simulation shows that during the
humid period the exfiltration rate increases by almost 40 %
(62 m® s'), while the infiltration rate increases by only
15 % (4 m® s™"). This indicates that, during humid periods,
the aquifer units globally contribute to increase the river
base flow, while the river system sometimes recharges the
aquifer system but in a lesser extent. Furthermore, a finer
study of the monthly stream-aquifer interactions for the
different simulated periods (dry and wet) leads to the for-
mulation of a hypothesis on hydrosystem functioning.
Indeed, when a flood occurs, there is a threshold from which
the direction of stream-aquifer exchanged fluxes reverses
(Saleh 2011). It means that most of the times, during small

0 25 50 100
—— |,

km™!
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Table 54.2 Stream-aquifer flow in the Seine river basin under the four scenarios (humid, dry, with and without pumpings) [m3 sfl]: Exf.,
Exfiltration from the aquifer to the stream, Inf., Infiltration from the stream to the aquifer, Net, Qner = Qiny — Qexf

Pumpings

Exf Inf
Long term simulation (1993-2010) 163.2 -26.9
Dry year (1995-1996) 140.9 -20.7
Humid year (2000-2001) 224.7 -30.6

Qext/Qriv

LONG TERM (17 years)
Mean
e 0,00 - 0,10

0,10 - 0,25

0,25-0,50
e 0,50 - 0,75
— >0,75

] Aquifer management units

No pumpings

Net Exf Inf Net

136.3 168.6 -22.8 145.8
120.2 146.3 -17.1 129.2
194.1 229.9 -26.1 203.8

0 25

[ —

50 100

Fig. 54.2 Map of the aquifer supply compared to the reach stream discharge. The high ratio define an important contribution of aquifer seepage to

stream discharge

hydrological events, the near river piezometric head rise is
due to an increase of the in-stream water level, which
imposes a higher boundary condition to the aquifer system.
It results from this process that the piezometric head rise is
due to the regional flow. Only from a discharge threshold,
the in-stream water level is much higher than the near river
piezometric head, which results in river re-infiltration
towards the aquifer and therefore to a contribution to the
piezometric head rise.

Results of the simulation were synthesized in a database
which provides a valuable tool to assess river water bodies
(WFD management units) vulnerability to potential ground-
water contamination or groundwater resource depletion. In
that way, the ratio of aquifer supply by stream’s discharge
provides a river vulnerability index to aquifer conservative
contamination and to decreasing groundwater resources
(Fig. 54.2). The mapping of this vulnerability ratio (Fig. 54.2)
shows that 23 % of the stream network of the Seine basin
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present an important local vulnerability with regards to
aquifer contamination or depleted groundwater resources.
These vulnerable reaches are mostly located upstream the
river system and/or in karstic region of the basin.

54.4 Conclusion

In this study, 7 models based on the EauDyssée platform were
used to quantify the stream-aquifer exchanged water fluxes of
13,622 km of the Seine watershed river network. Models
simulations provide a description of the hydrosystem behav-
iour with regards to different anthropogenic and climatic
scenarios. This study shows that in average, the aquifer sys-
tem of the Seine watershed supply 25 % of the river network
base flow. This supply is increased during wet periods and
decreased by pumpings. Finally, the results of the simulation
were synthesized in a database which provides a valuable tool
to assess river vulnerability to potential groundwater con-
tamination or groundwater resource depletion.
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Résumé

Compte tenu de I'évolution démographique
et climatique planétaire, la gestion de la
ressource en eau constitue un défi majeur
auquel la communauté internationale devra
faire face au cours du XXléme siécle. A cet
effet, l'identification de la continuité hydrique
entre les eaux de surface et les eaux
souterraines permet l'introduction de Ila
notion de gestion intégrée de la ressource.
L'application de ce principe de gestion au
bassin de la Seine, a travers I'estimation des
échanges nappe-riviere, est rendue possible
par la mise en pratique du concept
d'interface nappe-riviere emboitées au sein
de travaux de modélisation. Pour cela une
procédure de modélisation multi-échelle peut
étre mise en place. Elle vise a intégrer des
informations locales au sein de modélisation
a une échelle supérieure. Dans ce mémoire,
une procédure de modélisation multi-échelle
est mise en ceuvre. Ce protocole de
modélisation est initi¢ par une estimation
des flux d'eau régionaux au sein de
I'nydrosystéme Seine. La cohérence globale
de ces flux est garantie par le
développement d'une méthodologie de
calibration de modeéles couplés en deux
étapes. Ensuite les informations locales, que
sont les hétérogénéités de la plaine alluviale
de la Bassée et la représentation des
interfaces nappe-riviere du réseau
secondaire, sont intégrées au modeéle
régional par une procédure de modélisation
emboitée et de changement d'échelle des
parametres hydrauliques. La mise en place
de cette procédure a finalement permis
I'estimation fine des échanges nappe-riviere
sur la quasi-totalité (83 %) du réseau hydro-
graphique naturel du bassin de la Seine et
ainsi de répondre aux recommandations de
gestion intégrée de la ressource faites par la
directive cadre sur l'eau.

Mots Clés

Hydrologie, Hydrogéologie, Modélisation
couplée, Echanges nappe-riviere, Interface
nappe-riviere, Modélisation multi-échelle

Abstract

Given the current climate and anthropogenic
evolutions, water management becomes one
of the greatest challenges of the 21st century.
For that purpose, by identifying hydraulic
continuity between surface and subsurface
water, the concept of integrated water
management can be introduced. In this work
this management concept is applied on the
Seine basin by quantizing hydrological
processes occurring at the nested stream-
aquifer interface. The implementation of the
nested interface concept can be done through

multi-scale  modelling.  This  modelling
procedure, aimed at embody the local
characteristics of the interfaces (such as

structural or hydrodynamic heterogeneities) in
large scale models. A multi-scale modelling
procedure is applied to the regional Seine
basin model (70000 kmz) in order, to study
the hydrodynamic behavior of the Bassée
alluvial plain, and to quantify the stream-
aquifer exchanged fluxes at the basin scale.
The modelling protocol is initiated with
regionals fluxes estimation over Seine
hydrosystem. Regionals fluxes consistency
are assured by a two-step calibration
procedure of fully coupled models. Then, the
local characteristics, of the Bassee alluvial
plain, and of the secondary stream-aquifer
interfaces are implemented in the regional
model by nested modelling methodology
associated with upscaling procedure of
hydraulics properties. Finally, the multi-scale
modelling procedure lead to quantify
distributed stream-aquifer exchanged water
fluxes over 83 % of the natural river network
of the Seine basin, and thus, achieve to
answer the integrated water resources
management recommendations of the water
framework directive.

Keywords

Hydrology, Hydrogeology, Coupled modelling,
Stream-aquifer interactions, Stream-aquifer
interfaces, Multi-scale modelling
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