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INTRODUCTION GÉNÉRALE 

CONTEXTE ET PROBLÉMATIQUE 

Les principaux réservoirs d'eau liquide continentale sur Terre sont constitués par les eaux de surface et les eaux 

souterraines. Bien qu'incluses dans le grand cycle de l'eau, ces deux masses d'eau peuvent souvent être 

différenciées par leurs compositions géochimiques. Dans les environnements au climat tempéré, comme c'est 

le cas en France, les échanges eaux de surface-eaux souterraines se font principalement dans le sens d'une 

nappe alimentant la rivière. Or au vu des différences existant entre les deux masses d'eau, la compréhension 

du fonctionnement de ces échanges intéresse depuis longtemps la communauté scientifique. 

Située à l'interface entre eaux de surface et eaux souterraines, la zone hyporhéique (ou ZH) est définie comme 

la zone sous la rivière et au niveau des berges, d'extension tridimensionnelle et variable temporellement, où de 

l'eau de rivière peut pénétrer dans les sédiments et retourner ensuite à la rivière. Lors de son passage au sein 

des sédiments, l'eau de surface est alors au contact direct de l'eau souterraine, ce qui entraîne la mise en place 

de nombreux gradients biogéochimiques au sein des sédiments. C'est pourquoi cette zone est considérée 

comme un "hot spot" pour la préservation de la biodiversité et d'un environnement naturel de bonne qualité. 

Cette zone dans les sédiments est le lieu de vie d'un grand nombre d'espèces, invertébrées ou vertébrées, ainsi 

qu'un lieu de ponte privilégié. 

La création de la Directive Cadre Européenne sur l'Eau (DCE, 2000) fait suite à la politique menée depuis les 

années 1970 au niveau européen sur la gestion et la qualité des masses d'eaux. Elle définit une méthode de 

travail commune, reposant sur 4 types de documents : 

i. Un état des lieux de l'ensemble des ressources ; 

ii. Un plan de gestion, qui fixe les principaux objectifs environnementaux ; 

iii. Un programme de mesures, qui définit les actions à mener pour réaliser les objectifs ; 

iv. Un programme de surveillance, qui assure le suivi, une fois les objectifs atteints. 

Les grands principes de la DCE reposent sur une série d'objectifs ayant pour but de parvenir d'ici à 2015 et au 

plus tard 2027 au bon état des différents milieux sur l'ensemble du territoire européen. 

Suite à ces séries de mesures, de nombreux chercheurs se sont penchés sur le problème de caractériser au 

mieux ces milieux, et en particulier de mieux comprendre l'interaction entre les différentes masses d'eau, afin 

entre autres de limiter au maximum les risques de pollution. Mais pour étudier la ZH, les méthodes 

hydrogéologiques "classiques" se sont révélées souvent insuffisantes. Du fait de la complexité de cet 

environnement et de sa grande variabilité spatiale et temporelle, les études basées uniquement sur des 

mesures ponctuelles ont montré les difficultés de parvenir à caractériser et quantifier les échanges au sein de 

cette zone. Dans cette thèse, nous présentons donc une approche basée à la fois sur des mesures de terrain 

ponctuelles, mais aussi sur l'utilisation des outils géophysiques pour tenter d'agrandir l'échelle spatiale 

d'observation des processus. De plus, un grand nombre de modèles numériques ont été développés afin de 

mieux contraindre les relations entre ces deux masses d'eau. Ces modèles sont encore trop souvent construits 

et validés sur des données synthétiques ou provenant de bassins versants très contrôlés et étudiés. C'est 

pourquoi, en complément de l'approche expérimentale largement développée au cours de cette thèse, une 

partie de ce travail a été consacrée à la mise en place d'une maquette numérique hydrogéologique 3D du site 

d'étude. La mise en relation de ces deux types d'outils et leurs intérêts respectifs seront débattus.  
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OBJECTIFS 

Ce travail de thèse a été fait dans le cadre d'une étude visant à mieux comprendre comment se font les 

échanges nappe-rivière et quelle est la réponse de la zone hyporhéique à un environnement spatial et 

temporel dynamique. On peut définir plusieurs objectifs : 

i. Faire l'inventaire de la recherche sur la ZH et définir les difficultés rencontrées avec chacune des 

méthodes employées pour ce type d'étude ; 

ii. Mettre en place les dispositifs choisis pour le suivi de la zone hyporhéique sur le site étudié ; 

iii. Effectuer des expériences ponctuelles sur le terrain en conditions dynamiques et faire un suivi 

géochimique, géophysique et hydrologique/hydrogéologique ; 

iv. Construire une maquette numérique du site d'étude et faire des tests de sensibilité pour définir quels 

paramètres physiques ont un impact sur les écoulements en ZH ; 

v. Modéliser un régime permanent compatible avec les observations faites sur le terrain. 

PLAN DU MANUSCRIT 

Ce manuscrit se divise en huit chapitres. La majeure partie du manuscrit (5 chapitres) est consacrée à 

l'ensemble des démarches expérimentales faites sur le site d'étude. L'ensemble du développement des 

méthodes de terrain est décrit, depuis la conception en laboratoire jusqu'à l'exécution sur le terrain. Les deux 

derniers chapitres de la thèse sont consacrés à une approche théorique, via la construction d'un modèle 

hydrogéologique 3D. 

Le premier chapitre présente l'état de l'art des recherches sur la zone hyporhéique. Le nombre croissant des 

publications sur le sujet et la diversité des domaines considérés démontrent l'importance cruciale prise par la 

zone hyporhéique depuis maintenant plusieurs décennies. Les méthodes "classiques" d'étude d'hydrogéologie 

comme la géochimie ou la température ont montré leur intérêt pour distinguer les eaux de surface des eaux 

souterraines. D'autres méthodes ont été appliquées plus récemment pour les études hydrogéologiques, 

comme les outils géophysiques. Les différents modèles développés se répartissent en deux ensembles : les 

modèles phénoménologiques et les modèles physiques. Chacune des approches a ses avantages et ses 

inconvénients, et les récents développements permettent de plus en plus un couplage entre écoulements de 

surface et écoulements de subsurface. 

Le deuxième chapitre est consacré à la présentation générale de la méthode géophysique de tomographie de 

résistivité électrique (ERT). Dans un premier temps sont présentés le principe physique de la méthode, ainsi 

que son intérêt dans le cadre des études hydrogéologiques. Puis plusieurs configurations d'électrodes et de 

géométries de couches géologiques sont testées pour deux logiciels d'inversion et de modélisation de données 

électriques. Une présentation du principe de l'inversion des données est également proposée. 

Le troisième chapitre présente l'ensemble des données recueillies sur le bassin versant de l'Essonne, situé en 

Île-de-France, choisi pour cette étude. Outre la compilation des données géologiques et géochimiques à notre 

disposition via les bases de données nationales en ligne, plusieurs séries de mesures, dont une caractérisation 

géochimique des eaux de surface et souterraines et un profil en long sur l'Essonne des éléments chimiques 

majeurs ont été réalisées. 

Le quatrième chapitre concerne la caractérisation précise du site d'étude choisi sur l'Essonne pour l'étude de la 

zone hyporhéique, appelé île Ambart. La mise en place de l'ensemble des dispositifs de mesure dans la ZH est 

présentée, tout comme les premiers résultats et la caractérisation géochimique des deux masses d'eau au 

niveau du site. De plus, une définition précise de la géologie superficielle des terrains a été faite grâce à l'étude 

de logs réalisés lors de précédentes campagnes géotechniques, mais aussi grâce à l'imagerie géophysique 

effectuée pendant ce travail de thèse. 
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Le cinquième chapitre présente les résultats de la première expérience menée sur le terrain en mai 2015 

consistant à suivre la dynamique de la ZH suite à la manipulation du niveau d'eau dans la rivière. Les clapets 

d'un barrage situé à un kilomètre en aval de la zone d'étude ont été abaissés pendant deux jours, entraînant 

une baisse globale de la hauteur d'eau dans l'Essonne d'environ 15 cm. Puis les clapets du barrage ont été 

remontés, permettant ainsi à l'Essonne de retrouver son niveau initial. Durant cette expérience, un suivi 

géochimique et géophysique précis de la zone hyporhéique a été effectué en plus des mesures continues faites 

dans la rivière. 

Le sixième chapitre est consacré à la seconde expérience menée sur le terrain en avril 2016. Un traçage 

artificiel a été mené en injectant de l'eau salée dans l'Essonne pour faire un "pulse" de conductivité et modifier 

temporairement la signature géochimique de l'eau. Tout comme pour l'expérience du barrage, un suivi 

géochimique et géophysique complet a été fait avant, pendant, et après l'expérience. L'ensemble de la 

logistique mise en place, ainsi que les mesures de débit pour effectuer un bilan de masse, sont présentés et 

commentés. 

Le septième chapitre marque le début de la partie de la thèse consacrée à la présentation de la démarche de 

modélisation hydrogéologique de la zone hyporhéique. En particulier, le choix du logiciel utilisé, 

HydroGeoSphere, est débattu et justifié. Puis une première maquette 2D est construite, basée sur la 

reproduction d'une expérience menée par Fox et al. et publiée en 2014. Cette simulation permet de tester la 

possibilité pour le logiciel HydroGeoSphere de modéliser des écoulements en zone hyporhéique, c’est-à-dire de 

simuler un flux d'eau provenant et retournant à la rivière. 

Enfin, le huitième chapitre met en application les résultats établis avec la maquette 2D pour la mise en place 

d'un modèle 3D représentant le site de l'île Ambart. Une série de tests sur la sensibilité du modèle aux 

principaux paramètres physiques est présentée. Puis la maquette et les paramètres hydrogéologiques et de 

transport sont définis et comparés aux résultats issus des données de terrain pour un régime permanent. 

La conclusion et les perspectives clôturent ce manuscrit, en proposant un bilan de l'ensemble du travail mené 

et des améliorations à discuter pour le futur. 
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CHAPITRE 1 : ÉTAT DES LIEUX DE LA 

RECHERCHE SUR LA ZONE 

HYPORHÉIQUE 

A-DÉFINITIONS ET ENJEUX DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

I-DÉFINITION DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

I.1-PREMIÈRES UTILISATIONS DE L'EXPRESSION "ZONE HYPORHÉIQUE" 

La première définition du terme "zone hyporhéique" (noté aussi ZH) a été donnée par Orghidan en 1959. Le 

mot hyporhéique provient de deux racines grecques : hypo (sous) et rheos (flux). La zone hyporhéique définit 

alors le lieu de vie des organismes vivants dans la partie superficielle du lit de la rivière. Mais White (1993) ne 

reconnait pas de définition précise malgré l'utilisation de plus en plus fréquente du mot dans les publications 

scientifiques. Bien que le mot soit proposé dans les années 50, cet exemple démontre bien le besoin d'avoir 

une définition complète et surtout un concept commun aux biologistes, hydrogéologues, géomorphologistes et 

chimistes. De façon générale, la zone hyporhéique se définit à l'interface entre géologie, géomorphologie, 

hydrologie, géochimie et écologie (Figure 1-1).  

 

Figure 1-1 : Visualisation de l'interaction entre les différents domaines menant à la définition de la zone hyporhéique (d'après Zlotnik et 

al., 2016). 

Dans les années 60, la zone hyporhéique est considérée comme une sorte de "boîte noire" (Figure 1-2) et peut 

aussi apparaître sous la forme de "stockage temporaire". Elle est reliée à l'une des deux masses d'eau 

considérée, aux eaux de surface ou aux eaux souterraines.  
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À partir des années 80-90, les écologistes et les environnementalistes travaillent de plus en plus sur cette zone 

d'interfaces et se servent aussi de la dénomination de zone hyporhéique. Mais une définition précise sans être 

restrictive et couvrant autant de domaines différents est très difficile à mettre en place. Ainsi, Brunke et Gonser 

(1997) indiquent qu'une définition stricte et unique ne permettrait pas de rendre compte d'un milieu aussi 

hétérogène, évoluant dans le temps et dans l'espace et présent à plusieurs échelles au sein d'un cours d'eau. 

 

 

Figure 1-2: Exemple d'un modèle conceptuel où la zone hyporhéique est définie séparément de la zone de stockage temporaire de l'eau 

de surface au niveau des berges (d'après Stewart et al., 2011). 

Aujourd'hui encore, peu de définitions sont citées dans les articles alors que le mot est de plus en plus 

familièrement utilisé dans le milieu de la recherche par des spécialistes de domaines très divers. Il est encore 

difficile d'en faire une généralité qui prendrait en compte tous les aspects de la zone hyporhéique selon les 

différentes disciplines. Ainsi, plusieurs définitions de nature différentes ont été proposées par Winter et al. 

(1998), Storey et al. (2003), Gooseff (2010), Tonina (2012) … 

Un certain nombre d'articles de synthèse ont déjà été réalisés sur le sujet par Winter et al. (1998), Stanford et 

Gonser (1998), Edwards (1998), Jones et Mulholland (2000), Woessner (2000), Sophocleous (2002), Boudreau 

(2000), Krause et al. (2014). L'augmentation des publications impliquant la zone hyporhéique (Figure 1-3), 

démontre l'intérêt croissant des chercheurs pour cette interface atypique et complexe. 
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Figure 1-3 : Nombre d'articles publiés dans la revue Water Resources Research, d'après la base de données ISI de Web of Science, 

contenant les mots "hyporheic" (en rouge) et "transient storage" (en bleu) de 1995 à 2013 (Cardenas, 2015). 

I.2-DÉFINITION PLURIDISCIPLINAIRE 

Plusieurs définitions de la zone hyporhéique peuvent être retrouvées dans la littérature scientifique. Elles 

diffèrent selon le domaine dans lequel elles sont appliquées et bien que cette zone soit commune, sa 

délimitation est souvent associée à des paramètres différents. D'un point de vue général, cette zone se 

délimite par un espace tridimensionnel situé sous la rivière et sous les berges et constitué par un ensemble de 

formations sédimentaires issues des dépôts de rivière, mais aussi dépendant de la nature géologique des 

roches présentes dans le bassin versant, ainsi que des éventuelles activités anthropiques à proximité.  

On peut citer les trois domaines principaux :  

i. Écologie : La définition est basée sur celle donnée en premier lieu par Orghidan (1959). Cette zone est 

donc caractérisée par la présence d'un écotone d'intérêt, ou encore des organismes spécifiques à 

cette zone (Boulton et al., 2010). 

ii. Hydrologie/hydrogéologie : La zone est définie par le cheminement de l'eau de rivière à travers les 

sédiments de rivière et les berges. À cette définition physique s'ajoute une dimension temporelle : 

l'échelle de temps des échanges va de l'heure à quelques jours et permet de mettre en évidence un 

temps de résidence au sein de la zone hyporhéique différent de celui de l'eau souterraine. On peut 

alors parler d'eau hyporhéique, distincte de l'eau de surface ou de l'eau souterraine. Cette définition 

est par exemple reprise par Harvey et Bencala (1993) comme "un flux de sub-surface le long duquel 

l'eau issue du cours d'eau va se mélanger avec les eaux souterraines pour ensuite retourner 

rapidement à la rivière" (traduit).  

iii. Physique : Une définition plus générale est basée sur la définition de l'ensemble de la zone à proximité 

du cours d'eau affectée par l'eau de surface. Dans ce cas, la délimitation se fait principalement d'après 

une étude de traçage d'éléments chimiques ou de la température permettant de remonter à la 

fraction d'eau porale issue du cours d'eau. Une définition largement reprise par la communauté 

scientifique fait par exemple état d'un seuil à 10 % d'eau de rivière (Triska et al., 1989). 

À l'aide de ces trois définitions, on peut voir que la zone hyporhéique peut être envisagée à plusieurs échelles 

spatiales, mais aussi temporelles. De plus, du fait de sa connexion avec les phénomènes de surface mais aussi 

souterrains, il s'agit d'un environnement extrêmement complexe à appréhender dans son ensemble (Figure 

1-4). 
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Figure 1-4 : Présentation de la zone hyporhéique dans sa dimension multi-échelle et tridimensionnelle (d'après Stonedahl et al., 2010). 

Plus récemment, une définition plus générale a été proposée par Ward (2016) dans un article de synthèse. Il 

cherche alors à réunir l'ensemble des définitions présentes à ce jour et propose une description caractérisant la 

zone hyporhéique comme une zone de rencontre rassemblant les quatre critères clés suivants :  

i. La zone doit être une zone saturée en eau et située sous la rivière ou à proximité ; 

ii. Elle doit inclure des flux d'eau originaires du cours d'eau et retournant à la rivière (Cardenas, 2015) ; 

iii. Elle doit se caractériser par des interactions avec l'eau de rivière qui se produisent à des échelles de 

temps compatibles avec les processus biogéochimiques ; 

iv. Ces processus se produisent continuellement depuis l'interface rivière-zone hyporhéique et jusqu'à la 

limite zone hyporhéique-eau souterraine. 

Selon Ward, cette définition est suffisamment flexible pour englober les autres définitions déjà données dans la 

littérature et permet aux chercheurs de définir leur zone d'intérêt en fonction des échelles spatiales et 

temporelles qui sont les plus pertinentes dans le cadre de leurs études. Seul le cas des zones où la rivière 

alimente la nappe peut poser problème car une grande partie de l'eau pénétrant dans les sédiments de rivière 

rejoint ensuite les eaux souterraines. Dans la définition de Ward, on se focalise uniquement sur les zones où 

l'eau pénètre dans les sédiments et retourne ensuite à la rivière, ce qui limite la zone d'interaction entre les 

deux masses d'eaux. 

D'autres auteurs préfèrent se baser sur une définition plus ciblée. Par exemple Käser et al. (2009) définissent 

une zone hyporhéique sans considération sur l'origine des flux d'eau. Gooseff (2010), quant à lui, se focalise sur 

une définition selon les échelles spatiales et temporelles (voir aussi Gooseff et al., 2005a, 2005b, 2006, 2011, 

2013). 

Dans le cadre de ce travail de thèse, nous nous baserons plutôt sur une définition physique et 

hydrologique/hydrogéologique de la zone hyprohéique. Nous la définirons comme la zone de mélange entre 

les eaux de surface et les eaux souterraines comportant au moins 10 % d'eau de surface (comme indiqué par 

Triska et al., 1989). Ce choix a été fait en fonction des objectifs de ce projet, principalement centré sur la mise 
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en évidence des processus hydrodynamiques intervenant dans cette zone sur un site-test, en travaillant à 

échelle réduite. Une fois ces processus physiques mieux compris et maîtrisés, une étude plus poussée sur le 

comportement biogéochimique de cette zone et son rôle dans certains écosystèmes ou encore dans le cadre 

de l'étude des pollutions pourra être envisagée. 

II-ENJEUX DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

Entre les années 1990 et 2000, la communauté scientifique prend conscience qu'un cours d'eau ne peut se 

résumer à un canal circulant sur un substratum. Bencala (2000) définit alors : "la zone hyporhéique forme une 

connexion entre le cours d'eau et son bassin versant d'une manière bien distincte de l'image d'un cours d'eau 

qui drainerait le bassin à la manière d'un simple réseau de tuyaux". C'est à cette époque que l'on comprend 

peu à peu que cette zone où se mélangent les masses d'eaux permet de créer des gradients chimiques et/ou 

hydrodynamiques qui lui donnent un intérêt écologique et environnemental majeur (Triska et al., 1989, Valett 

et al., 1996). 

Tout comme cela a été présenté dans la Figure 1-1, les interactions au sein de cette zone ont lieu 

principalement entre trois domaines : physique, chimique et biologique. Les processus physiques sont à 

l'origine de la rétention de l'eau et donc des possibles interactions chimiques. Inversement, la précipitation-

dissolution dans le système chimique peut conduire à une modification de l'environnement physique (structure 

porale). Enfin, le support physique permet aussi l'interaction avec le milieu biologique, qui influence à son tour 

le milieu physique et chimique. 

II.1-PROCESSUS PHYSIQUES 

Le premier processus physique essentiel que l'on peut citer est la nature de la structure géologique dans 

laquelle ont lieu les processus d'intérêt. Les paramètres de ce milieu vont déterminer s'il est possible de voir 

apparaître une zone hyporhéique et son extension. Parmi les paramètres physiques principaux on peut citer la 

perméabilité ou encore la porosité. L'environnement sédimentaire permet le maintien d'un régime de 

température tamponné dans la rivière avec la création d'une zone tampon au sein des sédiments de rivière 

(Arrigoni et al., 2008). 

Le milieu poreux se caractérise également par la rétention des particules et le colmatage des pores par le dépôt 

progressif de particules fines dans des sédiments plus grossiers (Brunke, 1999). Le transport de particules au 

sein de la zone hyporhéique est l'un des processus physiques majeurs ayant lieu à cette interface. Dans un 

premier temps, les scientifiques se sont intéressés seulement au mouvement des particules fines sur le fond du 

lit, déposées par décantation, dans un environnement suffisamment calme (Newbold et al., 1983, Kimball et 

al., 1994). Packman et Brooks (1995) et Huettel et al. (1996) ont ensuite montré que les particules fines comme 

les colloïdes ou les molécules organiques peuvent également circuler dans les pores au sein du milieu poreux. 

Plus tard, les études de Ren et Packman (2004a, 2004b) ont porté par exemple sur les échanges entre 

particules et solutés, ou encore sur l'accumulation de particules d'hématie (2005). Packman et MacKay ont 

proposé en 2003 une séquence pour le colmatage des pores : il se fait d'abord par le dessus du lit avant de 

remplir les pores plus en profondeur. Mais les observations in situ de la variation de perméabilité en fonction 

de la profondeur du substratum sont très compliquées à mettre en place et ce type de modélisation ne peut 

être que rarement vérifié. 

Le stockage d'eau temporaire issue de la rivière permet à la zone hyporhéique d'être très active d'un point de 

vue biogéochimique. Le temps de transport est souvent suffisant pour laisser de nombreuses réactions 

chimiques se produire (Harvey et al., 2003). 

Aujourd'hui près de 50% des publications sur le zone hyporhéique sont centrées sur les processus physiques 

contre seulement 8% dans les années 80. 
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II.2-PROCESSUS GÉOCHIMIQUES 

Les processus géochimiques sont représentés par l'ensemble des réactions et transformations géochimiques 

ayant lieu au sein de la zone hyporhéique. Les paramètres géochimiques de cet environnement vont 

grandement influencer quelles espèces de faune et de flore pourront vivre et se développer au sein de la zone 

hyporhéique. On y retrouve des interactions dans la plupart des grands cycles biogéochimiques comme : le 

cycle du carbone, de l'azote, du phosphore, de l'oxygène, ainsi que certains métaux et autres espèces 

chimiques, par des réactions de précipitation/dissolution. Contrairement aux eaux de surface qui circulent 

rapidement, les vitesses d'écoulement en zone hyporhéique sont beaucoup plus lentes. Le ralentissement de 

l'écoulement lorsque l'eau de rivière pénètre dans les sédiments permet à un grand nombre de réactions 

géochimiques de se produire, ce qui modifie la chimie initiale des eaux (Harvey et Fuller, 1998, McClain et al., 

2003, Gandy et al., 2007, Battin et al., 2008, Harvey et al., 2013). 

Il est également possible de travailler sur l'évolution d'éléments chimiques injectés de façon artificielle dans la 

rivière. Par exemple, Avanzino et al. (1984) ont injecté plusieurs éléments chimiques comme le chlorure, le 

sodium et le strontium et ont observé comment les sédiments du lit de la rivière pouvaient adsorber certains 

de ces éléments. À la fin des années 1990, les flux en zone hyporhéique sont intégrés au modèle MINTEQ 

(Allison et al., 1991), en considérant un équilibre chimique au niveau des échanges d'eau entre la rivière et les 

sédiments (Runkel et al., 1996a, 1996b, 1999, Runkel, 2010, Wörman et al., 1998). 

De même, lorsque l'on s'intéresse aux eaux souterraines, le contact avec les eaux de surface peut également 

avoir un impact non négligeable sur leur géochimie (Nagorski et Moore, 1999, Conant et al., 2004). Ainsi, des 

espèces chimiques à l'état réduit contenues dans les eaux souterraines peuvent s'oxyder en remontant au 

niveau des sédiments superficiels de la rivière, pour y être soit consommées par les organismes, soit stockées, 

soit rejetées dans les eaux de surface (Hedin et al., 1998, Gandy et al., 2007). 

On s'intéresse en particulier aux principes caractéristiques des masses d'eau : gradients de température, 

lumière, redox, pH. En plus des mesures faites dans la zone hyporhéique, il est nécessaire de suivre également 

ces conditions dans la rivière et la nappe pour pouvoir mettre en évidence les évolutions. L'un des rôles-clés de 

la zone hyporhéique est de retenir et produire de la matière organique (Boulton, 2007). Celle-ci peut agir 

comme une source ou un puits de carbone selon le volume et la direction des flux et l'activité biologique 

(Vervier et al., 1992). De même, les processus de nitrification/dénitrification sont grandement influencés par la 

pénétration de l'oxygène dans cette zone. Pour l'oxygène par exemple, son cycle est fortement dépendant de 

la quantité de respiration microbienne, qui peut alors provoquer un fort gradient redox le long des chemins 

d'écoulements entre la rivière et les sédiments. Enfin, la zone hyporhéique peut également se révéler capable 

sous certaines conditions de servir de zone de rétention pour les métaux lourds issus des industries comme le 

drainage minier. 

II.3-PROCESSUS BIOLOGIQUES 

Les processus biologiques concernent tous les organismes vivants au sein de la zone hyporhéique, leurs 

interactions et relations. Au vu de la richesse environnementale du milieu, on peut aussi parler d'écosystème 

hyporhéique. Les organismes vivant de façon temporaire ou permanente dans la ZH modifient la morphologie 

et les propriétés chimiques des sédiments de cette zone (mouvement, dépôts, respiration, production). Ils 

transforment des éléments nutritifs majeurs et mineurs ; tous ces processus sont qualifiés de biogéochimiques. 

La présence d'un milieu algaire peut par exemple modifier le temps de retour à l'état initial du système après 

une perturbation. Il est favorable aux producteurs primaires et supporte une communauté d'organismes 

vertébrés dont le développement est favorisé par la remontée d'eaux froides riches en nutriments. L'intense 

activité microbienne est la cause de nombreuses interactions biogéochimiques (Brunke et Gonser, 1997, 

Findlay et Sobczak, 2000, Battin et al., 2008). 
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Malgré le fait que les écologistes aient défini en premier cette zone, on ne trouve que peu d'études publiées 

sur le sujet avant le début des années 90. D'un point de vue biologique, la zone hyporhéique se révèle un 

habitat permanent (Boulton, 2000, Hakenkamp, 2000) ou temporaire pour de nombreuses espèces. Les 

conditions environnementales uniques et très particulières de ce milieu en font un lieu de vie extrêmement 

riche. Grâce à des températures plus stables et un stress moins important que dans la rivière, il peut être 

considéré à la fois comme un refuge et une zone de ponte. Enfin, il apporte parfois une protection en cas de 

pollution anthropique dans la rivière pour certains organismes. 

Les échanges au sein de la zone hyporhéique ont un rôle majeur. Ils permettent d'apporter du carbone, de 

l'oxygène et des éléments chimiques nutritifs qui ne sont pas présents en grande quantité dans les sédiments. 

Une zone propice à la vie peut se développer où les vitesses des flux sont suffisamment lentes. Ceci permet 

donc le développement d'espèces utilisant un métabolisme aérobique, ce qui n'est pas possible dans les eaux 

souterraines (Hendricks, 1993, Findlay et Sobczak, 2000, Fischer et al., 2005, Christensen et al., 1990, Rysgaard 

et al., 1994, Baker et al., 2000b, Arnon et al., 2007). 

Pour conclure, l'intérêt de la zone hyporhéique comme niche écologique a été mis en évidence par les 

écologistes concernant la présence d'organismes dans les sédiments. Puis des biogéochimistes et des 

hydrologues physiciens ont étudié le lien entre les phénomènes physico-chimiques et le milieu biologique. Il 

existe même depuis quelques années une revue spécialement dédiée à ce milieu : "Streams and Ground 

Waters". 

II.4-INTERACTIONS POSSIBLES ENTRE LES DIFFÉRENTS TYPES DE PROCESSUS 

Selon les études menées et les publications dans les différentes revues scientifiques, les auteurs se sont 

concentrés sur un ou plusieurs processus mais la multiplication de différents types de mesures rend aussi ces 

dernières plus difficiles à interpréter. 

Le mélange entre des eaux oxygénées et de température variable et des eaux souterraines plus stables favorise 

le développement microbien (Hedin et al., 1998, Findlay et Sobczak, 2000, Nogaro et al., 2013), mais aussi les 

réactions d'oxydo-réduction (Duff et Triska, 1990, Jones et Holmes, 1996) comme la précipitation d'oxydes 

métalliques (Von Gunten et Lienert, 1993, Fuller et Harvey, 2000, Landmeyer et al., 2010). Le développement 

plus ou moins important de cette zone peut donc aller jusqu'à influencer la composition des eaux à la sortie de 

bassins de drainage soumis à une forte pollution due à des activités anthropiques. Ce type de propriétés 

confère à la zone hyporhéique une importance capitale dans la compréhension et la limitation des effets de la 

pollution au sein d'un environnement naturel. De nombreux projets et études de restauration de la continuité 

écologique des cours d'eau et le maintien de zones humides sont basés sur ces découvertes, car ces zones se 

sont révélées indispensables au maintien d'une bonne qualité des eaux naturelles et préservent un habitat 

écologique extrêmement riche. 

Il n'existe actuellement que peu d'études sur la modélisation du couplage des interactions biologiques, 

chimiques et des écoulements à cause de leur trop grande complexité et du grand nombre de paramètres à 

prendre en compte. En revanche, les modèles se concentrent sur l'un ou l'autre des aspects de cette 

interaction, comme les apports en oxygène ou en azote, pour ensuite essayer de combiner ces résultats avec 

leur impact sur la biologie. On comptabilise en tout 12 processus qui sont principalement étudiés dans la zone 

hyporhéique (Figure 1-5). 
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Figure 1-5 : Schéma récapitulatif des principaux processus étudiés au sein de la zone hyporhéique. 

B-COMMENT LA ZONE HYPORHÉIQUE FONCTIONNE-T-ELLE? 

I-MISE EN PLACE DU MÉLANGE 

En général, une zone hyporhéique peut être définie comme une zone d'interaction entre eaux de surface et 

eaux souterraines en tout endroit de la rivière au niveau des sédiments formant le fond de la rivière ou de 

formations perméables ou semi-perméables. Ce critère détermine s'il est possible ou non d'avoir un échange 

d'eau relativement "rapide" et transitoire au sein de cette zone, ce qui n'est pas forcément possible lorsque la 

perméabilité du milieu est très faible. 

Il existe un certain nombre d'articles de synthèse décrivant les interactions eaux de surface- eaux souterraines 

sous différents angles : définition et description générale (Sophocleous, 2002, Woessner, 2000, Bencala, 2000, 

Bencala et al, 2011), interdisciplinarité et nouvelles méthodologies (Fleckenstein et al., 2010, Krause et al., 

2009, Krause et al., 2014, Krause et al., 2011), dimension spatiale (Buffington et Tonina, 2009, Tonina et 

Buffington, 2009), restauration (Hester et Gooseff, 2010), ou encore modélisation (Boano et al, 2014). 

I.1-ÉCHELLES SPATIALES 

La zone hyporhéique s'étend dans les trois dimensions spatiales :  

i. Longitudinale, dans le sens d'écoulement du cours d'eau ; 

ii. Latérale, au niveau des berges de part et d'autre de la rivière ; 

iii. Verticale, depuis la surface vers les sédiments profonds. 

Les études portant sur l'extension spatiale des flux hyporhéiques ont été plutôt réalisées sur des cours d'eau du 

deuxième et troisième ordre (selon Strahler), puis depuis quelques années aussi des ordres plus élevés, c’est-à-
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dire des cours d'eau plus importants. Plus le cours d'eau est large, plus les processus étudiés se produisent à 

grande échelle (apports d'oxygène, mélanges thermiques, évolution des solutés...). 

L'échelle longitudinale est souvent la plus grande des dimensions de la zone hyporhéique, de l'ordre du 

kilomètre. Pour l'étude d'un processus en particulier, différentes échelles peuvent être considérées : 10 à 

100 m voire 1000 m. Pour les cours d'eau majeurs, on manque en général d'informations concernant les 

variations de charges à échelle réduite. 

L'échelle latérale est plutôt de l'ordre de 1 à 10 m, voire jusqu'à 100 m sur certains cours d'eaux, surtout pour 

les études portant sur les cycles du carbone et les nutriments. Des échelles plus réduites sont utilisées pour les 

études sur les flux, les mélanges d'eaux et l'activité microbienne. 

L'échelle verticale est principalement axée sur la zone comprise entre 0 et 1 mètre de profondeur. On notera 

également une augmentation des études où sont considérées à la fois des échelles verticales et latérales. Le 

couplage le plus fréquent s'intéresse à une échelle verticale de 0 à 1 mètre associée à une échelle latérale de 1 

à 10 mètres. 

Ainsi, on trouvera un certain nombre de recherches faites à des échelles assez réduites de l'ordre du 

centimètre au mètre : Elliott et Brooks, 1997b, Packman et Brooks, 2001, Marion et al., 2002, Tonina et 

Buffington, 2007. Au contraire, d'autres auteurs se sont concentrés sur des études à des échelles spatiales et 

temporelles beaucoup plus longues (centaine de mètres au kilomètre) : Stanford et Ward, 1988, Wondzell et 

Swanson, 1996a, Harvey et Wagner, 2000, Cardenas et al., 2004, Boano et al., 2006, Wörman et al., 2007a, 

Revelli et al., 2008, Hester et Doyle, 2008. 

Le nombre potentiel d'échelles d'études démontre bien toute la complexité de ces flux qui nécessitent des 

expérimentations à différentes échelles et ne peuvent donc que très rarement être étudiés dans tous leurs 

aspects (Tóth, 1963, Cardenas, 2007, 2008b, Wörman et al., 2007a, Marklund et Wörman, 2011). En règle 

générale, il n'est possible de se concentrer que sur une échelle de temps et d'espace donnée, pour ensuite 

agrandir au besoin l'étude.  

Une autre échelle spatiale occupe une place importante dans les échanges nappe-rivière : l'interaction qui se 

crée au niveau des berges. Certains auteurs ont essayé de rattacher les processus du sein des berges au 

concept de la zone hyporhéique. Leur fonctionnement est permanent (Buffington et Tonina, 2009) et le 

concept d'ennoiement ponctuel des berges lors des crues provoque régulièrement la mise en place de flux 

latéraux (Pinder et Sauer, 1971, Sophocleous, 2002, Mertes, 1997, Tockner et al., 2000, Trigg et al., 2013). Il 

semble clair que la dynamique d'un cours d'eau tend à inclure les berges dans des écoulements plus ou moins 

ponctuels entre la nappe et la rivière par le phénomène de stockage temporaire lors d'une montée du niveau 

des eaux. À plus large échelle, les inondations tendent à créer des transferts d'eau latéraux dans la zone non-

saturée (ZNS) et donc des flux d'eau latéraux en ZH qui peuvent avoir un impact important à l'échelle d'un 

tronçon de cours d'eau (Hoehn et Cirpka, 2006, Molina-Giraldo et al., 2011, Vogt et al., 2012, Nowinski et al., 

2012). 

Ainsi, les flux en zone hyporhéique doivent être considérés dans les trois dimensions de l'espace, et ne peuvent 

être réduits à une circulation bidimensionnelle au sein des sédiments de rivière actionnée par la morphologie 

du terrain (changements topographiques) et donc des paramètres hydrodynamiques (variations de charge). La 

prise en compte de l'impact des berges à différentes échelles spatiales et temporelles doit aussi faire partie 

intégrante du processus de compréhension du fonctionnement de la ZH dans sa globalité (Figure 1-6). 
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Figure 1-6 : Présentation des différentes échelles d'études pour la zone hyporhéique ; a) l'échelle du bassin versant, b) l'échelle de la 

rivière, c) l'échelle des sédiments (Boulton et al., 2003). 

I.2-ECHELLES TEMPORELLES 

Les premières échelles temporelles ont été mises en évidence pour des événements ponctuels et des variations 

saisonnières (Stonedahl et al., 2010, Cardenas, 2008b). Souvent les campagnes de terrain réalisées sont assez 

courtes et donnent une vision instantanée du milieu mais les expériences sont reproduites en différentes 

saisons et conditions. 

Plusieurs articles de synthèse ont fait le point sur les différentes avancées de la recherche sur la zone 

hyporhéique. Ward (2016) fait le compte des articles interdisciplinaires et pose de nouvelles questions sur 

l'étude de cette zone dans les années à venir, proposant de nouvelles problématiques. Cardenas (2015) résume 

le développement de la recherche sur le sujet, depuis l'apparition d'une boîte noire d'échanges nappe rivière 

jusqu'à l'actuelle recherche interdisciplinaire. Boano et al. (2014) récapitulent le fonctionnement de la zone 

hyporhéique, les grands principes de base, mais présentent aussi la modélisation qui existe sur le sujet. La 

grande complexité de cet environnement réside en partie sur des échanges se produisant de façon fractale, 

c'est à dire à différentes échelles de temps et d'espace, qui peuvent être traitées de façon indépendante ou 

liée. La dynamique se fait non seulement à différentes échelles mais aussi entre des réservoirs différents qu'il 

faut aussi prendre en compte (Malcolm et al., 2006, Krause et al., 2009). 

Des changements dans la répartition des charges hydrauliques entre la nappe et la rivière (fréquents dans un 

environnement dynamique), peuvent être à l'origine d'une modification des écoulements au sein de la zone 

hyporhéique (Cardenas et Wilson 2007a, Fox et al., 2014) (Figure 1-7). Ainsi, la taille de la zone hyporhéique 

augmente en période sèche et diminue en période humide, en accord avec les variations de charge des eaux 

souterraines et des eaux de surface (Harvey et al., 1996, Wondzell et Swanson, 1996a). Les flux diminuent en 

hiver car le débit des eaux souterraines s'oppose à l'enfoncement de l'eau de surface dans les sédiments et 

inversement en été. Outre ces variations annuelles, des processus saisonniers ou journaliers ont aussi été 

étudiés et créent des ajustements dans les écoulements (Loheide et Lundiquist, 2009, Wondzell et al., 2010). 
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Figure 1-7 : Représentation schématique d'un modèle de distribution des flux au sein de la zone hyporhéique en fonction d'une série de 

conditions hydrogéologiques, dont les flux ascendants provenant des eaux souterraines (d'après Cardenas et Wilson, 2007b). 

L'étude d'une crue sur une séquence de rides a déjà été proposée, à l'image des travaux de Harvey et al., 1996, 

Wondzell et Swanson, 1996a, Francis et al., 2010, Käser et al., 2009, Shope et al., 2012, Nowinski et al., 2012, 

Gariglio et al., 2013, etc. Les résultats de ces études ont montré que le flux hyporhéique était maximisé durant 

la période de récession d'une crue. En effet, la topographie influence énormément les flux lorsque la pente de 

la rivière est modifiée. De plus, l'augmentation des vitesses d'écoulement pendant les crues augmente aussi les 

échanges à plus petite échelle grâce à un régime plus fortement turbulent. À l'inverse, en période de hautes 

eaux, les eaux souterraines s'opposent à l'infiltration d'eau de surface dans la zone hyporhéique. Des 

modifications des structures topographiques peuvent également résulter des périodes de crue et modifier la 

longueur d'onde des structures, provoquant souvent un enfoncement de la zone hyporhéique (Harvey et al., 

2012). 

De façon générale, les relâchements cycliques d'eau dans un cours d'eau ont déjà été étudiés, qu'ils puissent 

provenir de phénomènes naturels ou anthropiques. On pourra par exemple citer les barrages (Sawyer et al., 

2009, Gerecht et al., 2011), les crues d'orages (Sawyer et al., 2014), les retenues d'eau (Harvey et al., 2004) ou 

encore les dispositifs de protection des écosystèmes (Larsen et al., 2014).  

I.3-VARIATION DE LA CHARGE HYDRAULIQUE 

L'intensité et la direction des flux au sein de cet espace sont complexes car elles dépendent des conditions 

hydrologiques des eaux de surface, mais aussi des conditions hydrogéologiques des eaux souterraines (Dent et 

al., 2007, Ruehl et al., 2007, Buffington et Tonina, 2009, Cardenas, 2009b). On considère en général que les flux 

hyporhéiques se forment préférentiellement dans les zones où l'on observe que la rivière alimente la nappe. 

Mais ce type de configuration n'existe au niveau régional que dans les zones arides et semi-arides où les pluies 

torrentielles remplissent les talwegs et peuvent s'infiltrer dans la nappe. Dans les milieux tempérés, on observe 

au contraire une configuration où c'est la nappe qui alimente la rivière. La nappe se recharge au niveau des 

sommets topographiques et se décharge au niveau des points bas, où s'écoulent des rivières pérennes. 

Cependant, à une échelle plus réduite, les échanges en milieu hyporhéique sont grandement influencés par des 

hétérogénéités locales et peuvent apparaître dans un très grand nombre de cas. Des simulations ont montré 

qu'en règle générale, les flux en zone hyporhéique avaient tendance à diminuer quand on augmentait l'impact 
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de la nappe (Cardenas et Wilson, 2007a, Boano et al., 2007d, 2008, 2009a, Cardenas 2009b, Gariglio et al., 

2013, Voltz et al., 2013, Fox et al., 2014). 

La mise en place d'un écoulement de la rivière vers la nappe est régulée par des gradients d'énergie potentielle 

et cinétique, et la charge hydraulique en rivière est régie par des paramètres statiques (altitude, pression 

hydrostatique) mais aussi dynamiques (vitesse et charge hydraulique induites par les hétérogénéités 

morphologiques du lit). À l'échelle du bassin versant, on considère qu'à l'interface eau-sédiment la charge 

hydraulique est égale à la hauteur d'eau (=altitude de l'eau), mais à échelle locale elle peut être influencée par 

des variations locales de pente et de topographie du lit, de l'échelle centimétrique à pluri-métrique. 

Les variations locales de la charge hydraulique sont principalement gouvernées par des ondulations de la 

topographie du lit de la rivière sous la forme de séquences pool-riffles (seuil-mouilles en français) qui alternent 

des zones topographiquement plus basses et plus élevées. Ces séquences se retrouvent à différentes échelles, 

mais une grande majorité des flux a lieu à l'échelle centimétrique ou métrique (Figure 1-8). Ainsi, l'eau pénètre 

dans le sédiment quand la charge hydrostatique augmente, soit quand l'escarpement augmente, à l'inverse elle 

ressort lorsque la charge diminue dans les zones basses (Gooseff et al. 2006, Lautz et al. 2006, Marzadri et al. 

2010, Sawyer et al. 2012,). 

 

Figure 1-8 : Schéma de la modification à différentes échelles de la topographie sur la charge hydraulique. hS représente la charge à 

échelle locale et hL la charge à l'échelle plus large. La charge hydraulique totale hT dans les sédiments de rivière est donc la somme de la 

charge suivant la topographie locale et la variation de la surface de l'eau suivant la pente de la rivière. 

L'importance des flux issus de ces variations de charge est proportionnelle à la perméabilité et aux 

hétérogénéités des sédiments. Les paramètres hydrauliques de la rivière jouent également un rôle sur 

l'augmentation ou la diminution de ces flux. Leur vitesse peut varier de quelques centimètres par jour à 

plusieurs dizaines, mais il n'existe à ce jour que peu de références bibliographiques qui témoignent 

directement de la vitesse de ces flux, en particulier sur le terrain (Engelhardt et al., 2011, Lewandowski et al., 

2011, Bhaskar et al., 2012). De même, la quantification précise des flux est extrêmement difficile, même en 

termes de modélisation car elle est fortement influencée par la calibration du modèle choisi (O’Connor et 

Hondzo, 2008, Grant et al., 2012).  

Les forces hydrodynamiques sont maximales en présence de structures hétérogènes, comme des dunes, des 

débris de bois (Sawyer et al., 2011), des cailloux... Elles augmentent avec la vitesse et diminuent lorsque les 

structures sont plus grandes (Elliott et Brooks, 1997a). La profondeur maximale de ces flux dépend entre autres 

de la longueur d'onde des figures topographiques présentes au niveau du lit de la rivière (Elliott et Brooks, 

1997a, Cardenas et Wilson, 2007a). 
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Ces processus hydrodynamiques sont dominants dans les zones où les variations topographiques sont 

relativement faibles, inférieures au mètre, comme des rides ou des dunes. Un substratum plutôt perméable de 

type sableux peut également optimiser ces flux. On observe que l'importance de ce type de flux décroît lorsque 

le niveau d'eau dans la rivière augmente. De plus, le rapport entre la longueur d'onde et la dimension des 

figures topographiques doit être en général inférieur à un facteur 10 (Elliott et Brooks, 1997a, Wörman et al., 

2002, 2007a, Boano et al., 2007a). 

Le temps de résidence moyen de l'eau au sein des sédiments est proportionnel à la longueur d'onde des figures 

et inversement proportionnel à la perméabilité du substratum (Elliott et Brooks 1997a., Stonedahl et al., 2010). 

Il est distribué selon une loi exponentielle, puissance ou logarithmique (Jonsson et al., 2003, Cardenas et al., 

2008d, Tonina et Buffington, 2011, Harvey et al., 2013). 

En revanche, en présence de situations plus complexes, les interactions entre les variations de vitesse et de 

charge, ainsi que leur impact sur les flux en zone hyporhéique sont plus difficiles à cerner du fait du grand 

nombre de paramètres qui entrent en ligne de compte et agissent en interaction les uns avec les autres 

(Endreny et al., 2011a, 2011b, Hassan el al., 2014). 

Bien que souvent laminaires, les flux en zone hyporhéique peuvent aussi révéler un caractère assez dynamique 

en présence de rivières très turbulentes (torrents de montagnes) ou ayant un fort courant (Boano et al., 2011). 

On est donc en présence dans la majorité des cas de flux issus de processus d'advection au sein de la rivière 

dans un contexte d'écoulement plutôt turbulent et où la rivière s'écoule suffisamment vite pour permettre la 

mise en place de flux au sein des sédiments due à la présence d'hétérogénéités topographiques.  

Outre les gradients hydrostatiques, des gradients de température (Musgrave et Reeburgh, 1982) ou de 

concentration (Webster et al., 1996, Boano et al., 2009a, Jin et al., 2011) peuvent aussi être à l'origine de la 

mise en place de flux au sein des sédiments de rivière. Ces processus sont plutôt prédominants au sein des 

environnements calmes (lacs, côtes), alors que les environnements plus dynamiques sont principalement 

contrôlés par les variations hydrostatiques. De même, on peut trouver la mise en place de certains flux 

dominés par des processus de diffusion qui ne sont majoritaires que dans le cas d'eaux assez calmes avec un 

substratum constitué de sédiments peu perméables comme des argiles ou des silts (Huettel et Webster, 2001). 

II-IMPACT SUR L'ENVIRONNEMENT  

D'un point de vue environnemental, on peut donner de nombreux exemples de l'intérêt écologique de la zone 

hyporhéique. On peut citer des études portant sur les flux formés après la mise en place de barrages construits 

par les castors (Lautz et al., 2006), l'utilisation de cette zone par certains poissons comme les saumons (Tonina 

et Buffington, 2009a), l'effet de la transpiration des arbres sur l'augmentation des échanges en journée et leur 

réduction la nuit (Wondzell et al., 2010), ou encore les bioturbations au sein des sédiments (Boudreau, 2000) 

qui sont autant d'exemples montrant l'importance écologique et environnementale de cette zone. 

La complexité des échanges d'eaux a une grande influence sur la faune et la flore du milieu (White et 

Hendricks, 2002, Boulton et Hancock, 2006). Les écologistes se sont intéressés en particulier à l'apport d'eaux 

oxygénées au sein des sédiments de rivière via l'eau de surface (Williams et Hynes, 1974, Stanford et Ward, 

1988). De même, le développement algaire tel le periphyton est en relation directe avec les apports d'eau en 

zone hyporhéique (Valett et al., 1994). Sur le fond de la rivière et les berges, l'impact des racines a également 

déjà été mis en évidence (Battin et al., 2003). 

La zone hyporhéique agit donc comme une zone de transition entre deux masses d'eau ayant des propriétés 

physico-chimiques souvent assez différentes, en passant d'un environnement de surface bien oxygéné et 

mélangé à un milieu réduit, sans lumière. Ainsi, de nombreux cycles biogéochimiques se trouvent modifiés ou 

perturbés dans cet environnement : 
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i. Le cycle de l'azote (Duff et Triska, 2000, Mulholland et al., 2008, Böhlke et al., 2009) ; 

ii. Le cycle du carbone (Grimm et Fisher, 1984, Kim et al., 1995, Conant et al., 2004, Battin et al., 2008) ; 

iii. La spéciation des métaux, des particules et de la matières organique (Bourg et Bertin, 1993, Von 

Gunten et Lienert, 1993, Cushing et al., 1993, Fuller et Harvey, 2000, Packman et al., 2000a, Hendricks 

et White, 2000, Ren et Packman, 2002, 2005, Newbold et al., 2005, Karwan et Saiers, 2012 Harvey et 

al., 2012, Palumbo-Roe et al., 2012. 

Les bactéries qui participent à la plupart de ces cycles biogéochimiques sont également impactées (Bencala et 

al., 1984, Grimm et Fisher, 1984, Mulholland et al., 1997, Harvey et Fuller, 1998, Baker et al., 2000a, McKnight 

et al., 2004, Battin et al., 2003, 2008, Ren et Packman, 2004b, 2005). 

La capacité de rétention de certains métaux lourds ou polluants organiques au sein de la zone hyporhéique est 

particulièrement étudiée. En effet, il semblerait que cette zone puisse agir comme un régulateur, voire un 

capteur de certains polluants et pourrait donc à terme servir à la décontamination "naturelle" de 

l'environnement face à une pollution d'origine anthropique. Fuller et Harvey (2000) et Harvey et Fuller (1998) 

ont réalisé une simulation de la répartition de différents métaux dans la zone hyporhéique, mais sans données 

de terrain pour valider leurs résultats. Ce type d'étude démontre la possibilité de ce milieu à influencer la 

pollution des eaux de surface, en permettant la précipitation de certains éléments dans les pores. Ce type de 

modèle semble assez limité pour rendre compte des hétérogénéités de comportement à l'échelle locale, mais 

se révèle beaucoup plus fiable à l'échelle de la rivière complète. 

III-POSSIBILITÉS D'AMÉNAGEMENTS CONTRÔLÉS 

L'étude de la zone hyporhéique a été aussi grandement développée grâce aux nombreux projets de 

restauration et de contrôle de la circulation naturelle des cours d'eau et de la préservation d'une bonne qualité 

et d'un environnement naturel propice au développement biologique (Kasahara et Hill, 2007a, 2007b, Boulton, 

2007, Lautz et Fanelli, 2008, Kasahara et al., 2009, Hester et Gooseff, 2010, O’Connor et al., 2010, Ward et al., 

2011, Lawrence et al., 2013). L'impact sur la zone hyporhéique de structures anthropiques comme les barrages, 

les biefs, les canalisations, a également été étudié. Ainsi, il a été démontré que les rivières artificiellement 

contrôlées par des barrages présentaient en général des zones de ralentissement du flux où les échanges 

étaient plus importants (Francis et al., 2010, Cardenas, 2010, Slater et al., 2010, Gerecht et al., 2011, Johnson 

et al., 2012). À l'inverse, les zones situées en aval des ouvrages sont nettement plus sensibles à l'érosion et le 

flux est artificiellement accéléré. Mais ces conclusions sont encore incomplètes, car elles ne font pas état de 

l'effet des ouvrages sur les interactions entre l'eau de surface et le milieu poreux et sur le bon fonctionnement 

réel de la zone hyporhéique qui est très complexe à instrumenter.  

C-ÉTUDE EXPÉRIMENTALE DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

Au vu de sa complexité, la zone hyporhéique se révèle une structure assez difficile à étudier, car elle varie de 

façon spatiale, mais aussi temporelle. De plus, selon l'échelle choisie, les outils utilisés pour les études ne 

seront pas les mêmes. De nombreuses expériences ont été réalisées en utilisant une grande variété 

d'instruments.  

I-MESURES CLASSIQUES HYDRODYNAMIQUES 

Pour étudier la dynamique de la zone hyporhéique, la méthode "classique" consiste à instrumenter la rivière et 

la zone hyporhéique en parallèle à l'aide de sondes pour mesurer la pression et donc la charge hydraulique. Ce 

type de mesures se fait dans le cadre du suivi d'un ou plusieurs événements ponctuels de type crue ou 

inondation. Dans ce dernier cas, les berges sont aussi instrumentées pour étendre le suivi sur la zone 

inondable. La difficulté de ces mesures consiste à pouvoir mesurer des événements aléatoires et dont 
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l'occurrence peut varier d'une année à l'autre. Sawyer et al. (2014) présentent ainsi une étude de suivi de la 

zone hyporhéique pendant l'ouragan Sandy, soit un événement exceptionnel. Les mesures de gradients 

verticaux permettent d'avoir un aperçu de la différence de charge hydraulique entre la nappe et la rivière. À 

l'aide du signe, il est alors possible de déterminer dans quel sens se font les échanges (Dudley-Southern et 

Binley, 2015). 

Ce type de mesures, bien qu'efficace pour suivre la dynamique de la zone hyporhéique, reste cependant 

relativement limité si utilisé seul. Ces mesures hydrodynamiques sont très souvent couplées à des mesures 

géochimiques afin de suivre un ou plusieurs éléments au sein de l'eau porale et quantifier ainsi le mélange 

entre eaux de surface et eaux souterraines. 

II-UTILISATION DE TRACEURS 

II.1-TEMPÉRATURE 

Dans le cadre de l'étude des échanges nappes rivières, un des outils les plus développés et utilisés est le suivi 

de la température le long de profils verticaux et sa répartition spatiale et temporelle à différentes échelles 

(Neilson et al., 2010a, 2010b). La température de l'eau est souvent différente entre les eaux de surface et les 

eaux souterraines. Les eaux souterraines, dont le déplacement est lent, sont souvent tamponnées et ne 

présentent que des variations de températures lentes, saisonnières et/ou annuelles. À l'inverse, les eaux de 

rivière sont au contact direct de l'air et leur température est donc fortement influencée par le milieu extérieur. 

Elles présentent des variations journalières qui se propagent jusqu'à une profondeur variable. La ZH se trouve 

donc être le siège d'un mélange entre des eaux de températures différentes (Figure 1-9), avec un gradient 

pouvant être assez fort sur les petits cours d'eau. Les cours d'eau plus importants sont quant à eux plutôt 

tamponnés et montrent des variations de moindre amplitude ou avec une longueur d'onde plus grande. Or, de 

nombreuses réactions biogéochimiques sont fortement influencées par la température, les vitesses de réaction 

peuvent varier selon la température de l'eau porale. 

On peut également s'intéresser à la température de décharge de l'eau de nappe (Malcolm et al., 2005, 2006, 

Boano et al., 2007a, 2007b). Ainsi, des études tendent à lier les mécanismes agissant sur les transferts de 

chaleur et donc de température et la qualité de d'eau dans la ZH (Schmidt et al., 2006, Kalbus et al., 2009, 

Neilson et al., 2010a, 2010b, Briggs et al., 2011, Angermann et al., 2012). 

Les études portant sur les suivis de température sont relativement efficaces car elles permettent de retrouver 

des valeurs quantitatives des échanges, tout en restant assez faciles à mettre en œuvre (Anderson, 2005, 

Constantz, 2008). Elles peuvent se faire à haute résolution à l'aide de capteurs de type fibre optique répartis 

sur une profondeur variable (Selker et al., 2006, Tyler et al., 2009, Briggs et al., 2012). La température en tant 

que traceur peut également être utilisée comme un traceur artificiel. Un pulse artificiel de chaleur peut être 

injecté dans la rivière ou les sédiments pour suivre sa répartition dans le milieu poreux et la rivière 

(Lewandowski et al., 2011). 
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Figure 1-9 : Exemple d'une étude sur l'évolution de la température en zone hyporhéique par rapport au débit et à la température de la 

rivière (Soulsby et al., 2009). 

II.2-GÉOCHIMIE 

Il existe deux types d'éléments chimiques qui peuvent être utilisés comme traceurs : les traceurs déjà présents 

naturellement au sein du milieu ou les traceurs actifs, injectés de façon artificielle. 

Les traceurs conservatifs sont des éléments chimiques considérés comme inactifs dans les processus 

biogéochimiques, et qui peuvent donc servir de repère pour tracer certaines masses d'eaux. Kirchner et al. 

(2000) ont par exemple étudié la réponse de la rivière à une pluie en utilisant des analyses en chlorures, 

considéré comme conservatif au sein de la zone hyporhéique. Ils démontrent une réponse relativement rapide 

du cours d'eau alors que la réponse à l'échelle du bassin est beaucoup plus étalée dans le temps car les temps 

de rétention et donc le relargage progressif se fait à différentes échelles de temps et d'espace. Le chlorure est 

un élément très utilisé car il est présent de façon naturelle dans les eaux, mais peut aussi être facilement 

injecté de façon artificielle. De plus, il est très facile à mesurer à partir d'échantillons d'eau, ce qui n'est pas le 

cas de certains autres traceurs comme l'uranium ou le radon. 

De la même façon que pour les traceurs conservatifs, il est possible de simuler le transport de traceurs réactifs 

au sein de la zone hyporhéique, dont la concentration va évoluer spatialement et temporellement (Haggerty et 

al., 2009, Liao et Cirpka, 2011, Liao et al., 2013). Le principal avantage de ce type de traceur est qu'il permet de 

rendre compte de l'évolution des éléments chimiques participant aux interactions biogéochimiques comme la 

respiration, la dénitrification ou le développement des microorganismes ou des films algaires (Rutherford et al., 
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1993, 1995, Elliott et Brooks, 1997a, Sheibley et al., 2003, Gu et al., 2007, 2008, Boano et al., 2010c, Marzadri 

et al., 2011, Bardini et al., 2012, 2013).  

III-GÉOPHYSIQUE 

Le développement de l'hydrogéophysique, discipline qui permet de coupler l'instrumentation géophysique à 

des problématiques hydrogéologiques, permet de voir émerger une nouvelle approche de la zone hyporhéique. 

En effet, les méthodes géophysiques fournissent une image du sous-sol à l'aide d'un très grand nombre de 

mesures. Le principal avantage de ces méthodes est de proposer des profils bi- ou tridimensionnels de la 

subsurface avec une acquisition non destructive et reproductible dans le temps. Ces méthodes se révèlent 

donc très intéressantes pour faire un suivi spatial et temporel de la géométrie et de la dynamique de la zone 

hyporhéique au cours du temps. 

III.1-MESURES RADAR 

Parmi les types de méthodes géophysiques utilisées pour l'étude de la ZH, le radar est une méthode basée sur 

un signal électromagnétique, dont la réflexion au sein des sédiments permet de retrouver la géométrie de ces 

derniers ainsi que certains paramètres du sol (Kowalsky et al., 2006). Cette méthode a donc pu être utilisée 

pour retrouver de façon précise la répartition des différents faciès dans lesquels se développe la zone 

hyporhéique (Brosten et al., 2009, Zarnetske, 2009, Bianchin et al., 2011, Mermillod et al., 2015). Des suivis 

d'un traceur salé ont même été réalisés (Hinz et al., 2008). Ces informations sont cruciales car elles permettent 

de voir précisément l'extension spatiale de la zone hyporhéique et de détecter de potentielles zones plus 

actives d'un point de vue biologique et géochimique.  

III.2-MESURES ÉLECTRIQUES 

L'autre méthode principalement utilisée dans l'étude de la zone hyporhéique est la tomographie de résistivité 

électrique ou ERT (Electrical Resistivity Tomography) (Auken et al., 2014). Cette méthode permet de réaliser 

des images du sous-sol grâce à sa capacité à mettre en évidence une variation continue de la résistivité du 

milieu sur l'ensemble du profil, après inversion d'un grand nombre de données (Orlando et Renzi, 2013, Singha 

et Gorelick, 2006). Les mesures de résistivité électrique sont utilisées pour une grande variété d'études 

hydrogéologiques : impact de l'eau salée au niveau des zones côtières (Acworth et Dasey, 2013), salinisation 

(Wagner et al., 2013), pollution et migration du CO2 (Auken et al., 2014), propriétés du sol (Brunet et al., 2010), 

infiltration (Yeh et al., 2002, Clément et al., 2009, Mitchell et al., 2010, Coscia et al., 2011, 2012, Ulusoy et 

al.,2015). De plus, le paramètre mesuré est dépendant de la lithologie du sous-sol, mais également du contenu 

en eau et de sa minéralisation (Jardani et al., 2013, Crestani et al.,2015). Dans un premier temps, les méthodes 

ERT sont utilisées pour représenter la structure des sédiments et de la zone saturée à proximité des cours d'eau 

(Crook et al., 2008, Koch et al., 2009). Les relations entre eaux de surface et eaux souterraines sont mises en 

évidence via des mesures de tomographie électrique (Singha et al., 2008, Koch et al., 2009, Johnson et al., 

2012, Gonzalez-Pinzon, 2015, Smidt et al., 2015). 

D'autres auteurs, à l'image de Nyquist et al. (2008) et de Cardenas et Markowski (2011), ont montré que des 

mesures électriques peuvent également se révéler particulièrement utiles pour suivre les variations de 

résistivité au sein de la zone hyporhéique lors de variations du débit de la rivière (Figure 1-10).  
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Figure 1-10 : Exemple de profil de tomographie électrique réalisé sous une rivière (a) et sensibilité du modèle proposé (b) (d'après 

Cardenas et Markowski, 2011). 

D'un point de vue théorique, plusieurs auteurs se sont penchés sur le développement de logiciels ou de 

méthodes d'inversion de données afin de réaliser des mesures 3D et en time-lapse (suivi temporel) (Loke et 

Barker, 1996, Rubin et Hubbard, 2006, Oldenberger et al., 2007a, Pidlisecky et al., 2007, Karaoulis et al., 2011, 

2013, LaBrecque et Yang, 2001, Loke et al., 2013, 2014a, 2014b, Zhou et al., 2014, Wilkinson et al., 2015). Dans 

le cadre de l'étude sur la zone hyporhéique, il est nécessaire de pouvoir travailler si possible dans un 

environnement 3D et variable temporellement. Sur le terrain, il a également été démontré que la température 

pouvait avoir un rôle significatif sur les mesures de résistivité (Hayley et al., 2007, 2010). Singha et al. (2008), 

développent une théorie basée sur la relation entre des mesures de résistivité électrique effectuées lors d'une 

expérience de traçage pour retrouver des zones invariantes. Ainsi, de nombreuses expériences ont été menées 

pour suivre un traceur artificiel au sein d'une masse d'eau (Slater et Sandberg, 2000, Kenma et al., 2002, Slater 

et al., 2002, Singha et Gorelick, 2005, 2006, Oldenberger et al., 2007b, Pollock et Cirpka, 2008, 2010, 2012, 

Hayley et al., 2009, Haggerty et al., 2010, Monego et al., 2010, Nyquist et al., 2010, Wilkinson et al., 2010, 

Doetsh et al., 2012, Hermans et al., 2012, Audebert et al., 2014, Caporese et al., 2015). 

Ward et al. (2010a, 2010b, 2013b, 2014) ont fait des mesures électriques et proposent une modélisation pour 

mettre en avant la rétention d'un traceur au sein de la zone hyporhéique via l'observation d'une courbe de 

percée et la façon dont la concentration d'un traceur artificiel évolue au cours du temps. Ils appliquent ensuite 

sur le terrain cette méthodologie lors d'une expérience de traçage. D'autres auteurs utilisent par la suite cette 

méthodologie pour étudier l'impact des structures de restauration de la continuité du cours d'eau sur la zone 

hyporhéique (Toran et al., 2012a, 2012b).  

D-MODÉLISATION HYDROGÉOLOGIQUE 

La zone hyporhéique a été considérée dans un premier temps comme une zone de stockage temporaire, 

appelée "TSZ" (Transient Storage Zone), qui est associée à une boîte noire qui stocke temporairement un 

mélange d'eau de surface et d'eau souterraine, et qui tend à retourner au cours d'eau. Au départ, ce concept 

est présenté pour expliquer l'allure générale des courbes de percée présentant une longue décroissance, qui ne 

pouvait pas être expliquée par un simple coefficient de dispersion longitudinal. Un modèle de transfert de 

masse est alors considéré et appliqué dans le cadre d'une expérience de transport de solutés. C'est un modèle 

TSM, pour Transient Storage Model, (Bencala et Walters, 1983, Bencala et al., 1984). 

En règle générale, dans le cadre d'une modélisation hydrogéologique, deux types de modèles sont possibles 

pour reproduire un problème hydrogéologique : les modèles phénoménologiques et les modèles physiques. 
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I-MODÈLES PHÉNOMÉNOLOGIQUES 

I.1-MODÈLES PHÉNOMÉNOLOGIQUES GÉNÉRAUX 

Les modèles phénoménologiques pour modéliser la ZH sont basés sur le stockage temporaire des éléments 

dans un ou plusieurs compartiments. On peut en citer un certain nombre à titre d'exemples :  Bencala et 

Walters, 1983, Haggerty et al., 2002, Wörman et al., 2002, Deng et al., 2004, 2006, Marion et Zaramella, 2005, 

Boano et al., 2007b, Marion et al., 2008b. Les eaux de surface et souterraines sont représentées par des 

compartiments connectés entre eux. Le transport d'eau ou de soluté entre chaque compartiment est défini par 

une distribution des temps de résidence. Les paramètres du modèle qui ne sont pas directement liés à des 

paramètres physiques sont en général calibrés à partir d'un traceur conservatif.  

Ainsi, les modèles phénoménologiques se prêtent plutôt bien aux études réalisées à l'échelle d'un bassin 

versant entier, car il est alors souvent plus facile de trouver et caler un certain nombre de paramètres fictifs qui 

seront une représentation imagée et homogénéisée de la variabilité rencontrée (Bencala et Walters, 1983, 

Haggerty et al., 2000, Wörman et al., 2002, Deng et al., 2004, 2006, Boano et al., 2007b, Marion et Zaramella, 

2005, Marion et al., 2008b). 

I.2-MODÈLES DE STOCKAGE 

On peut également assimiler la zone hyporhéique à un phénomène de relâchement progressif et continu du 

traceur considéré. Les modèles la représentent comme une zone de stockage transitoire ; ils permettent d'avoir 

des résultats quantitatifs tout en restant assez parcimonieux en temps de résolution (Hays et al., 1966, 

Thackston et Schnelle, 1970, Valentine et Wood, 1979, Bencala et Walters, 1983, Jackman et al., 1984, Kim et 

al., 1992, Wörman, 1998, Bencala et al., 2011). Deux réservoirs sont représentés : le cours d'eau qui subit en 

général un "pulse" de traceur, qui est connecté à un autre réservoir homogène qui représente toutes les zones 

potentielles de stockage, c'est-à-dire le lit de la rivière et les berges. Ainsi, plusieurs types de modèles ont été 

développés pour des problématiques variées:  la quantification des flux en ZH (Wagner et Harvey, 1997), le 

transport longitudinal (Schmid, 1995, Camacho et Gonzalez, 2008), les modèles de type "zone morte" 

(Czernuszenko et al., 1998), la calibration des paramètres pour le transport (Wagner et Gorelick, 1987, Nordin 

et Troutman, 1980, Haggerty et al., 2000, Szeftel et al., 2011), la transposition à l'échelle du bassin versant 

(Wörman et Wachniew, 2007), la calibration de paramètres biogéochimiques (Scott et al., 2003) et surtout les 

modèles de stockage transitoire (Bencala et Walters, 1983, Jonsson et al., 2004, Bencala et al., 2011, Gooseff et 

al., 2003, 2005b, 2011, 2013, Briggs et al., 2009, 2010, Kelleher et al., 2013). 

Ce type d'approche présente l'avantage de n'avoir qu'un très faible nombre de paramètres à caler, mais il ne 

permet pas de distinguer entre les différents réservoirs potentiels (berges, topographie, végétation…) et leurs 

mécanismes associés. Il est alors difficile de séparer les flux hyporhéiques des zones “mortes” et des plantes 

avec ce type de modèle. 

I.3-PRISE EN COMPTE DES BERGES 

Dans un premier temps, les berges n’ont pas été précisément considérées dans les modèles développés. C'est 

en observant des courbes de percée asymétriques (Figure 1-11) lors d'expériences de traçage en rivière dans 

les années 70 qu'est apparue la notion d'équation d'advection-dispersion et advection-dispersion fractionnée, 

avec une zone de stockage temporaire d’une partie du traceur (Aubeneau et al., 2015). On est alors en 

présence d'un transport Fickien, également appelé processus Wiener, où la courbe de percée est décrite par un 

pulse puis une décroissance asymétrique, qui a été associée à la migration d'une partie du traceur dans des 

zones "mortes" où la circulation est beaucoup plus faible. C'est pourquoi il était nécessaire d'ajouter un terme 

de fractionnement, associé au stockage du traceur au niveau des berges. 
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Les berges de la rivière, tout comme le substratum, ont longtemps été considérées comme relativement 

"inertes" et ne participant pas à l'écoulement. Pourtant, il est apparu qu'elles avaient un rôle majeur à jouer 

dans la dynamique des échanges entre la nappe et la rivière. Souvent apparentées à des zones où la vitesse 

d'écoulement est plus faible, on les désigne aussi comme zones transitoires ou TS (Transient Storage), car ces 

zones ont tendance à retenir ou relâcher des éléments chimiques avec un temps de résidence plus long que 

l'écoulement en rivière. Cette définition englobe de façon générale la zone hyporhéique et les zones plus ou 

moins végétalisées qui composent les berges des cours d'eau. 

 

Figure 1-11 : Exemple de courbes de percées obtenues pour différents modèles de rétention au sein de la zone hyporhéique, sous la 

forme d'une loi exponentielle (Aubeneau et al., 2015). 

Le calage de ce type de modélisation à l'aide des courbes de percées mesurées expérimentalement sur le 

terrain peut permettre de mieux comprendre le comportement de la ZH (Harvey et Wagner, 2000, Drummond 

et al., 2012). 

II-MODÈLES À BASE PHYSIQUE 

Les modèles physiques sont basés sur des principes physiques, comme l'équation de conservation de la masse 

et les forces de surface et subsurface de l'eau, induisant des échanges. Les flux évoluent donc principalement 

en fonction de la géomorphologie du terrain. Un grand nombre de modèles physiques sont centrés sur les 

variations morphologiques du terrain à différentes échelles : séquences "pool-riffles" (Cardenas et Wilson, 

2007a, 2007b, Tonina et Buffington, 2007), dunes (Elliott et Brooks, 1997a, 1997b, Cardenas et al., 2004, Hester 

et Doyle, 2008), échelle du méandre (Boano et al., 2006, Revelli et al., 2008), changement d’échelle, de la ride 

au méandre (Revelli et al., 2008). Outre les flux issus des hétérogénéités de forme du lit des rivières, d’autres 

auteurs se sont également concentrés sur le développement de modèles de transport : traçage d’éléments 

chimiques (Harvey et al., 1996), mouvements des colloïdes (Packman et al., 2000a). 

Le principal problème de ces modèles réside dans le besoin d'avoir des connaissances précises du terrain à 

modéliser, en particulier les caractéristiques sédimentologiques et géomorphologiques. Ils sont relativement 

efficaces pour prédire les flux et le transport, mais difficiles à mettre en place car ils nécessitent un nombre 
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considérable de données de terrain. C’est pourquoi des modèles théoriques peuvent être construits pour 

travailler de façon numérique sur les problèmes et faire du prédictif. 

II.1-TEMPÉRATURE ET TRANSPORT DE CHALEUR 

Deux codes sont souvent utilisés pour modéliser le transfert de chaleur en milieu poreux en 1D : Ex-stream 

(Swanson et Cardenas, 2011) qui utilise Matlab, et VFLUX développé par Gordon et al. (2012). Mais en 2010 

Lautz met en garde contre la représentation simplifiée en 1D de ces modèles, car ils ne prennent pas en 

compte l'extension 2D voire 3D des flux et peuvent donc entraîner une vision limitée des processus de transfert 

(Lautz, 2010). D'autres modèles plus évolués ont alors été développés pour suivre les évolutions dans le temps 

et dans l'espace des variations de température (Vogt et al., 2010, 2012, Molina-Giraldo et al., 2011, Lautz, 

2012) mais aussi selon la morphologie des cours d’eau (Elliott et Brooks, 1997a, 1997b, Cardenas et Wilson, 

2007c, Cardenas et Wilson, 2007c, Hester et al., 2009, Stonedahl et al., 2010, Swanson et Cardenas, 2010, 

Briggs et al., 2012).  

Des mesures sur le terrain dans un environnement complexe en 3D ont également pu être réalisées 

(Lewandowski et al., 2011) et comparées avec des modèles théoriques. Des simulations ont démontré 

l'importance majeure de la présence d'hétérogénéités dans le milieu (Burkholder et al., 2008, Schornberg et al., 

2010, Westhoff et al., 2011a, 2011b, Krause et al., 2012, Angermann et al., 2012). 

La température permet aussi d'observer l'effet de la géomorphologie du terrain et des flux à plus grande 

échelle (Cardenas et Wilson, 2007c, Krause et al., 2011, Stonedahl et al., 2013). Ces auteurs ont mis en 

évidence une disparition de ces flux là où la nappe se décharge dans la rivière de façon active. Ainsi, Marzadri 

et al. (2013b) ont démontré que les flux présents en zone hyporhéique et dus à un processus d'advection 

permettaient une régulation de la température, en créant une sorte de zone tampon. Les conséquences sur la 

faune et la flore peuvent alors être cruciales, ainsi que sur les nombreuses réactions biogéochimiques qui ont 

lieu à cette interface. 

Plusieurs auteurs se sont intéressés aux possibilités d'élaborer des modèles plus complexes pour représenter 

un nombre de dimensions accru et une meilleure caractérisation des champs de perméabilité et des propriétés 

thermiques du milieu (Sawyer et Cardenas, 2009, Frei et al., 2009, Cardenas, 2009a, Boano et al., 2010b, 

Stonedahl et al., 2010). Bandaragoda et Neilson (2011) et Bingham et al. (2012) estiment ainsi qu'il est 

préférable de combiner plusieurs traceurs afin d'obtenir une meilleure estimation des échanges, par exemple 

en couplant le transfert de chaleur avec un ou plusieurs traceurs géochimiques. 

II.2-RIDES ET DUNES 

On retrouve avec ce type de modèle la représentation plus ou moins aboutie des structures de longueur d'onde 

variable présentes au fond des lits de rivières. De nombreux auteurs se sont intéressés à la modélisation des 

rides et des dunes, d'une hauteur en général comprise entre le centimètre et le mètre : Elliott et Brooks, 1997a, 

1997b, Packman et al., 2000a, Cardenas et Wilson, 2007a, 2007b, Bottacin-Busolin et Marion, 2010. Le 

développement de ces modèles en 2D a pu être réalisé assez facilement et c'est donc le premier type 

d'échange en zone hyporhéique qui a pu être quantifié. En effet, la géométrie régulière et la séquence 2D de la 

topographie est assez simple à reproduire dans ces modèles analytiques (Figure 1-12). 
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Figure 1-12 : Représentation schématique des structures de rides et de dunes du lit de la rivière (d'après Boulton et al., 2010). 

Le premier modèle physique développé pour les rides met en place le système dit APM (Advective Pumping 

Model) proposé et validé par Elliott et Brooks en 1997. Ce modèle est basé sur la loi de Darcy afin de 

reproduire les échanges d'eau entre un conduit et des parois ondulées perméables. Ce modèle était 

principalement utilisé pour retrouver une distribution des temps de résidence et donc la fraction d'eau entrée 

et sortie du modèle à chaque pas de temps. Ce système a été mis en évidence sur le terrain à plusieurs reprises 

(Bottacin-Busolin et al., 2011, Drummond et al., 2012, Stonedahl et al., 2012). Cette solution est beaucoup 

utilisée comme solution de référence pour un grand nombre de modèles plus ou moins évolués (Packman et 

al., 2000a, 2000b, Packman et Brooks, 2001, Marion et al., 2002, 2003, 2008a, Zaramella et al., 2003, 2006, 

Cardenas et al., 2004, Salehin et al., 2004, Boano et al., 2006, 2008, Wörman et al., 2006, 2007a, Cardenas et 

Wilson, 2006, 2007a, 2007b, Sawyer et Cardenas, 2009).  

Ce type d'échanges est avant tout étudié en régime permanent, quand on atteint un certain équilibre et que les 

conditions hydrauliques en nappe et en rivière sont relativement stables. Mais les environnements naturels 

présentent une grande variabilité spatiale et temporelle, ce qui nécessite une complexification progressive des 

modèles pour parvenir à rendre compte des échanges réels entre les deux réservoirs. Ainsi Boano et al. (2007a, 

2010a, 2013) s'intéressent au moyen d'inclure dans ce type de modèle des variations dynamiques de la rivière. 

Par exemple, en modifiant les conditions aux limites de la charge hydraulique du lit, on peut rendre compte de 

l'effet d'une crue. Les variations temporaires des flux liées à des événements ponctuels ont un impact 

relativement limité en comparaison des variations permanentes dues à la circulation de l’eau au sein de la 

rivière.  

Les rides représentent l'échelle de modélisation la plus importante pour la zone hyporhéique depuis plusieurs 

décennies. Outre des modèles purement analytiques, des études ont aussi été menées en reproduisant des 

séquences plus ou moins longues et larges en laboratoire (Thibodeaux et Boyle, 1987, Richardson et Parr, 1988, 

Shimizu et al., 1990, Eylers et al., 1995, Elliott et Brooks, 1997a, 1997b, Hutchinson et Webster, 1998, Forman, 

1998, Packman et al., 2000a, 2000b, 2004, Marion et al., 2002, 2008a, Salehin et al., 2004, Tonina et 

Buffington, 2007, Fox et al., 2014).  

II.3-BARRES ET MÉANDRES 

À une plus grande échelle, on trouve des modèles plutôt centrés sur la représentation de barres sédimentaires, 

qui font de quelques mètres à plusieurs centaines de mètres de long et qui se situent dans les zones de 

méandres des rivières. Ici, le principal moteur de l’écoulement est plutôt lié aux variations de gradients 

hydrauliques dues à la diminution des vitesses d’écoulement autour de ces structures, d'où une pénétration 

verticale et/ou longitudinale de l'eau au sein de ces barres. 

De même, à une échelle similaire, la question de l'effet de la sinuosité du cours d'eau et des différences de 

pente qui entrainent des flux dans le milieu poreux est aussi étudiée (Boano et al., 2006, Peterson et Sickbert, 

2006, Cardenas, 2009a, 2009b, Revelli et al., 2008, Gomez et al., 2012). 
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Une représentation en 3D est souvent nécessaire pour modéliser les barres et les méandres les plus grands. Ce 

type de modélisation est donc moins fréquent car plus complexe et surtout plus exigeant en temps de calcul et 

en puissance informatique. Pour cette modélisation, plusieurs étapes sont souvent nécessaires. Dans un 

premier temps, l'équation d'un flux turbulent ou équation de Navier-Stockes est résolue au sein de la rivière et 

permet d'obtenir alors un champ de charges hydrauliques à l'interface avec le lit de la rivière. Dans un second 

temps, le champ de charges ainsi calculé est appliqué comme condition aux limites dans un modèle Laplacien 

qui simule cette fois-ci les écoulements au sein du milieu poreux. Enfin, les deux résultats sont traités ensemble 

afin d'en extraire des flux quantitatifs entre la rivière et le milieu poreux, ainsi que le calcul des temps de 

résidence et les caractéristiques de ces échanges. On peut citer entre autres pour ce type d'études : Boano et 

al., 2010b, Marzadri et al., 2010, mais aussi Cardenas et Wilson (2006, 2007b). 

Un certain nombre d'études en laboratoire sont venues compléter les apports quantitatifs fournis par les 

modèles à l'aide d'une expérimentation réelle, bien que fortement contrôlée dans un milieu souvent 

homogène et en état permanent : Gooseff et al., 2003, 2005a, Kasahara et Wondzell, 2003, Storey et al., 2003, 

Saenger et al., 2005, Kasahara et Hill, 2006a, Wondzell, 2006, Tonina et Buffington, 2007, Peterson et Sickbert, 

2006. 

Enfin, les travaux à l'échelle d'un méandre entier ont aussi pu être réalisés grâce au développement de 

modèles physiques 3D plus ou moins complexes (Wroblicky et al., 1998, Woessner, 2000, Kasahara et 

Wondzell, 2003, Cardenas et al., 2004, Boano et al., 2006, Peterson et Sickbert, 2006, Wörman et al., 2006, 

2007a, 2007b, Poole et al., 2006, Kasahara et Hill, 2007a, 2007b, Cardenas, 2008a, Revelli et al., 2008, 

Zarnetske et al., 2008, Boano et al., 2010b, 2010c, Gomez et al., 2012). Les méandres intéressent 

particulièrement les chercheurs car ils sont le siège de nombreuses interactions assez complexes et se 

présentent à une échelle bien plus grande que les rides et les dunes, qui ont un effet relativement local. 

E-CONCLUSION 

Bien que la communauté scientifique s'intéresse de plus en plus à la problématique complexe posée par cette 

zone critique qualifiée de "hot spot", et que les développements de nombreux modèles numériques aient 

permis une meilleure appréhension des mécanismes à l'origine des écoulements dans la zone hyporhéique, 

certains points restent encore à améliorer. En particulier, le lien entre les modélisations numériques et les 

expérimentations de terrain n'est souvent pas établi ; de nombreuses études sont encore réalisées sur la base 

de données soit purement numériques, soit purement expérimentales. Par exemple, plusieurs auteurs ont déjà 

souligné qu'en règle générale les résultats issus de modèles (Cardenas et Wilson, 2007b Hester et al., 2013) 

présentent des mélanges moins importants que ceux observés sur le terrain (Triska et al.,1989, Harvey et 

Bencala, 1993, Valett et al., 1996, Harvey et Fuller, 1998). L'augmentation du mélange observé sur le terrain 

peut être due à plusieurs phénomènes comme la présence de nombreuses hétérogénéités qui ne sont pas 

définies au sein des modèles.  

Dans cette thèse, nous avons choisi de combiner approche expérimentale et approche de modélisation. 
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CHAPITRE 2 : MESURES GÉOPHYSIQUES : 

THÉORIE ET PRATIQUE 

A-PRINCIPE DES MESURES GÉOPHYSIQUES 

I-GÉNÉRALITÉS 

I.1-INTRODUCTION GÉNÉRALE ET PROBLÉMATIQUE 

Dans le cadre d'une étude en hydrologie/hydrogéologie, trouver des méthodes de terrain qui permettent 

d'intégrer une échelle spatiale et temporelle cohérente avec les expériences menées, mais aussi de limiter 

l'impact de ces méthodes sur l'environnement étudié se révèle souvent difficile. Dans le cas présent, la zone 

d'étude ne dépasse pas quelques mètres de longueur sur 1 à 1,5 mètre de profondeur au sein des sédiments 

sous la rivière. 

Les méthodes traditionnelles utilisées en hydrologie et hydrogéologie sont basées sur des mesures ponctuelles 

à partir de prélèvements d'eaux ou de sondes placées soit dans les eaux de surface, soit dans les eaux 

souterraines. Or, la mise en place de piézomètres est généralement destructive. De plus, ces mesures ne 

reflètent le plus souvent que des données très ponctuelles. La pertinence de telles données est suffisante à 

l'échelle d’un bassin versant, où elles peuvent être intégrées et généralisées à un fonctionnement global du 

système. En revanche, elles se révèlent souvent insuffisantes lors d'études plus locales, car l'hétérogénéité des 

sédiments ne peut plus être négligée. Il est alors difficile de se baser uniquement sur ce type de mesures pour 

suivre la dynamique d’un milieu à l'échelle locale.  

Les méthodes géophysiques représentent un bon compromis car elles permettent à la fois de spatialiser les 

données en réalisant un grand nombre de mesures en un temps assez réduit, tout en conservant au maximum 

l'intégrité des sédiments. La plupart de ces méthodes sont non-destructives. Elles sont basées sur les propriétés 

physiques du sous-sol et des matériaux, que l'on mesure de façon passive ou active. Ainsi, on peut retrouver 

certains paramètres physiques du sous-sol pouvant être reliés à des propriétés hydrodynamiques. On distingue 

ainsi plusieurs types de méthodes géophysiques dont : 

i. Les mesures magnétiques ; 

ii. Les mesures gamma ; 

iii. Les mesures électromagnétiques ; 

iv. Les mesures électriques ; 

v. Les mesures sismiques ; 

vi. Les mesures de résonance magnétique des protons ; 

vii. Les mesures gravimétriques. 

Parmi les nombreuses méthodes à disposition, le choix s'est porté dans cette thèse sur les méthodes 

électriques, en particulier les mesures de résistivité électrique. Cette méthode a pour principal avantage de 

pouvoir être mise en œuvre sur le terrain dans un environnement difficilement accessible (lit d'une rivière), 

tout en étant peu coûteuse, non destructive et reproductible. De plus, la méthode employée dans cette étude 

devrait fournir un suivi à la fois spatial et temporel des écoulements au sein de la zone hyporhéique. Les 

méthodes électriques sont en effet un bon compromis pour toutes ces problématiques, en apportant à la fois 

une bonne résolution spatiale (inférieure au mètre) et temporelle (inférieure à 10 minutes). 
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I.2-PROPRIÉTÉS ÉLECTRIQUES DES MATÉRIAUX 

De façon générale, tous les matériaux terrestres peuvent être traversés par un courant électrique. Il existe deux 

types de conduction : la conduction électronique et la conduction électrolytique. La première se produit par le 

déplacement des électrons libres au sein même du matériau. C'est la plus présente au sein des matériaux 

conducteurs tels que les métaux ou le graphite. La seconde est basée sur le mouvement des ions contenus dans 

les solutions. 

On peut définir et mesurer pour chaque matériau terrestre sa résistivité qui représente une quantification de la 

capacité de ce matériau à s’opposer au passage d’un courant électrique (ou son inverse la conductivité). La 

valeur de résistivité d’un matériau dépend de plusieurs paramètres de ce dernier : 

i. La lithologie (matériau conducteur ou isolant) ; 

ii. La fracturation ; 

iii. La porosité ; 

iv. La teneur en fluides ; 

v. La minéralisation des fluides ; 

vi. La capacité d’échange cationique ; 

vii. La température ; 

viii. La quantité de matière organique. 

En géologie, on peut ainsi estimer la résistivité de chaque type de roche, sédiment ou masse d’eau (Figure 2-1). 

Les roches massives de type magmatique ou métamorphique seront plutôt caractérisées par une forte 

résistivité, qui peut varier de 103 à 106 Ωm. À l'inverse, les roches sédimentaires, souvent plus poreuses et 

fracturées, servent de réservoir pour de nombreuses ressources en eaux souterraines et peuvent présenter des 

valeurs de résistivité beaucoup plus faibles, allant de 10 à 103 Ωm selon leur lithologie et leur teneur en eau 

ainsi que leur minéralisation. De même, on considère que les matériaux non-consolidés de type sable ou 

encore les limons possèdent souvent une porosité et une teneur en eau assez élevées, ce qui en fait des 

matériaux plus conducteurs. On citera le cas particulier des matériaux argileux, qui de par leur construction et 

leur teneur en eau se révèlent être de bons conducteurs, et présentent donc des valeurs de résistivité souvent 

inférieures à 10 Ωm. La présence d’argile dans un sédiment est souvent mise en évidence par une nette 

diminution de sa résistivité électrique moyenne. 
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Figure 2-1 : Présentation de quelques gammes de résistivités électriques mesurées pour les principales formations géologiques 

présentes sur le site d’étude. 

Les matériaux géologiques présents sur le site d’étude ont des gammes de résistivité allant de 10 à 103 Ωm, et 

peuvent être identifiés sur les profils électriques. L'avantage de la méthode de mesure de résistivité électrique 

est de mettre en évidence non seulement des matériaux de nature différente, mais également une éventuelle 

différence de composition ionique de l'eau porale dans un même matériau. 

I.3-LOI D'ARCHIE 

La loi d'Archie (1947) fournit une relation empirique entre la résistivité d'un milieu poreux, sa porosité et sa 

saturation :  

𝜌 = 𝛼𝜌𝑤𝜑−𝑚, (2.1) 

où ρ est la résistivité de l'ensemble matériau et fluide, ρw est la résistivité du fluide, φ est la fraction du 

matériau occupée par le fluide, et α et m sont deux paramètres empiriques dépendant du type de matériau et 

qui doivent être déterminés par expérimentation (Keller et Frischknecht, 1966). Cependant, il a été montré que 

dans la plupart des cas les roches présentent un facteur α de 1 environ, alors que le facteur m est fixé à environ 

2. Il est important de noter que cette loi ne s'applique que pour des matériaux ayant une faible contenance en 

minéraux argileux (inférieure à 15-20 %). En effet, en raison de la très faible résistivité de l’argile, il est difficile 

de distinguer l’effet de l’eau dans ce type de sédiment, sauf dans le cas d’eaux très minéralisées comme l’eau 
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de mer. Pour des ensembles contenant de l’argile, d’autres lois ont été développées mais sont souvent plus 

complexes (Olivar et al., 1990). 

II-MESURE DE LA RÉSISTIVITÉ ÉLECTRIQUE : THÉORIE 

II.1-LOI GÉNÉRALE 

La méthode de mesure de la résistivité électrique d'un matériau est l'une des plus anciennes méthodes 

géophysiques. Elle a pour but de déterminer la distribution et l'évolution de la résistivité du sous-sol grâce à 

des mesures effectuées à la surface du sol ou dans des forages. L'objectif de ces mesures est de déterminer la 

résistivité apparente (cf. II.3) en de nombreux points du sous-sol, et ainsi de pouvoir remonter à un modèle de 

répartition de la résistivité dans le sous-sol après inversion des données. 

Les mesures de résistivité électrique sont basées sur la loi physique d’Ohm : 

𝐽 = 𝜎𝐸, (2.2) 

où σ est la conductivité du milieu, J, la densité du courant, et E, l'intensité du champ électrique. Sur le terrain, 

on mesure un potentiel électrique. De plus, on utilise par convention la résistivité électrique, plutôt que la 

conductivité, car on suppose que la plupart des matériaux composant le sous-sol sont relativement résistants. 

Celle-ci est définie par : 

𝜌 =
1

𝜎
 , (2.3) 

Si l'on cherche à retrouver la relation qui existe entre le potentiel électrique Φ et l'intensité du champ, on peut 

écrire à partir des équations de Maxwell : 

𝐸 = −𝛻𝛷, (2.4) 

En combinant les équations 1.2 et 1.4, on obtient alors : 

𝐽 = −
1

𝜌
𝛻𝛷 (2.5) 

Cette relation lie tous les paramètres qui seront mesurés sur le terrain, à savoir la densité du courant et le 

potentiel, qui serviront à déterminer σ et donc ρ la résistivité du milieu. 

II.2-CAS THÉORIQUE DANS LE CAS D'UN MILIEU HOMOGÈNE 

Dans le cas le plus simple, on considère une source de courant ponctuel et un demi-espace homogène (le sol) 

ne contenant pas cette source. Une injection de courant se répand radialement autour de la source et la 

mesure du potentiel au sein du milieu décroît de façon inversement proportionnelle à la distance à la source. 

On a donc : 

𝜙 =
𝜌𝐼

2𝜋𝑟
 , (2.6) 

avec r, la distance entre un point du milieu et l'électrode d'injection. En pratique, les mesures de terrain sont 

faites en utilisant deux électrodes d'injection, une positive et une négative. La répartition se fait alors de façon 

symétrique par rapport au point milieu. La valeur de potentiel peut alors être déduite en modifiant l'équation 

2.6 : 
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𝜙 =
𝜌𝐼

2𝜋
(

1

𝑟𝐶1

−
1

𝑟𝐶2

) , (2.7) 

où rC1 et rC2 sont les distances au premier et second point d'injection. Pour mesurer la différence de potentiel, 

on utilise en général deux électrodes de mesure, ce qui porte le dispositif total pour une mesure à 4 électrodes 

(Figure 2-2). 

 

Figure 2-2 : Exemple de géométrie utilisée pour une mesure de résistivité électrique à l'aide de 4 électrodes. 

Les électrodes C1 et C2 représentent par convention les électrodes d’injection (aussi appelées A et B parfois), 

alors que les électrodes de potentiel sont notées P1 et P2 (ou M et N). Ainsi, avec une telle configuration 

d'électrodes (C1 et C2 à l'extérieur, P1 et P2 à l'intérieur), on obtient la formulation suivante pour la différence 

de potentiel entre P1 et P2 : 

𝛥𝛷 =
𝜌𝐼

2𝜋
(

1

𝑟𝐶1𝑃1

−
1

𝑟𝐶2𝑃1

−
1

𝑟𝐶1𝑃2

+
1

𝑟𝐶2𝑃2

) , (2.8) 

avec r la distance entre deux électrodes. On peut voir que les quatre distances entre les électrodes d'injection 

et les électrodes de potentiel apparaissent dans l’expression de cette différence de potentiel. En effet, chaque 

valeur du potentiel (en P1 ou P2) dépend de la distance relative séparant l'électrode de mesure considérée des 

électrodes d'injection. On peut alors introduire la notion de facteur géométrique k tel que : 

𝑘 =
2𝜋

(
1

𝑟𝐶1𝑃1
−

1
𝑟𝐶2𝑃1

−
1

𝑟𝐶1𝑃2
+

1
𝑟𝐶2𝑃2

)
 , (2.9) 

Ce facteur géométrique peut être calculé pour chacune des mesures effectuées. Il est dépendant de la 

configuration utilisée mais aussi de la topographie du terrain. On peut alors simplifier l'équation 2.7: 

ρ = 𝑘
𝛥𝛷

𝐼
 , (2.10) 

Cette équation fournit la valeur de résistivité du milieu considéré pour un système de mesures comprenant 

deux électrodes d'injection et deux électrodes de mesure de potentiel. Les appareils actuels sont capables de 

donner un résultat directement en résistance R, qui représente le quotient entre la mesure de potentiel ΔΦ et 

l'intensité I du courant injecté, voire un affichage direct de la résistivité ρ. On finit alors par obtenir : 

ρ = 𝑘𝑅 , (2.11) 

II.3-NOTION DE RÉSISTIVITÉ APPARENTE VS. RÉSISTIVITÉ "RÉELLE" 

Les équations développées précédemment dans le cas théorique simplifié d'un milieu homogène peuvent être 

étendues aux situations de mesures réelles introduisant la notion de résistivité "apparente". En effet, la mesure 

obtenue n'est pas la résistivité réelle du sous-sol (variable dès lors que celui-ci est inhomogène) mais une sorte 

de "moyenne" intégrant les zones du sous-sol où le courant est passé. Les relations entre la résistivité 

apparente et la résistivité réelle du milieu sont complexes et les mesures de terrain doivent donc être inversées 

lors d'un post-traitement afin de retrouver un modèle de distribution de la résistivité du sous-sol. 
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II.4-AVANTAGE DE LA MÉTHODE 2D PAR RAPPORT AU SONDAGE 1D 

Il existe d'autres façons de faire des mesures de résistivité avec uniquement un jeu de 4 électrodes, en les 

éloignant de plus en plus autour d'un unique point central pour sonder un volume de sol de plus en plus grand. 

Après inversion, on peut alors remonter à un profil 1D de l'évolution de la résistivité en fonction de la 

profondeur au centre du système. Mais cette méthode présente comme principal inconvénient de ne pas 

prendre en compte les variations latérales et peut donc conduire à une erreur sur les valeurs de résistivités, 

spécialement lorsque le milieu est très hétérogène. C'est pourquoi on réalise en général des profils 2D, en 

effectuant un grand nombre de mesures sur une ligne d'électrodes. On peut également passer à des mesures 

3D, à l'aide d'une grille d'électrodes réparties sur un carré ou un rectangle, pour avoir une vision complète des 

variations spatiales. L'augmentation du nombre d'électrodes utilisées et de mesures nécessite évidemment des 

temps de mise en place et d'acquisition de plus en plus longs. 

III-ACQUISITION DES MESURES 

III.1-PRÉSENTATION D'UNE SÉQUENCE D'ACQUISITION 

Pour réaliser des profils électriques en deux dimensions, on dispose non pas d'un jeu de 4 électrodes mais d'un 

jeu comprenant en général un grand nombre d'électrodes, 24 ou plus, connectées les unes aux autres via un 

câble. Les électrodes sont reliées à un résistivimètre permettant d'automatiser le processus de mesure pour 

chaque configuration d'électrodes. Les électrodes sont placées à la surface du sol suivant une ligne tout en 

gardant un espacement constant entre elles, et sont souvent constituées de tiges métalliques enfoncées de 

quelques centimètres dans le sol. Afin de réaliser une séquence en 2D, on réalise un grand nombre de mesures 

en utilisant de nombreuses combinaisons de 4 électrodes comme présenté précédemment. On commence au 

choix par les mesures avec les plus forts ou plus faibles espacements et l'on évolue le long de la ligne selon une 

séquence précise. Dans chaque jeu de quatre électrodes, deux d'entre elles servent d'injection alors que les 

deux autres servent de mesure de potentiel. On se déplace le long de la ligne jusqu'à obtenir un grand nombre 

de mesures de résistivités apparentes du sous-sol à différents points et différentes profondeurs. Plus 

l'espacement entre les électrodes est grand, plus la mesure effectuée concerne une grande profondeur (Figure 

2-3). 

 

Figure 2-3 : Schéma récapitulatif d'une séquence d'acquisition pour un profil 2D. Les niveaux de mesures n sont définis pour chaque 

valeur de a. 
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Le nombre de mesures possibles est dépendant de la géométrie du profil ; en pratique on peut jouer sur : 

i. Le nombre d'électrodes utilisées ; 

ii. L'espacement entre les électrodes ; 

iii. Le type de configuration utilisée. 

III.2-TYPES DE CONFIGURATIONS 

Selon la position de chaque électrode de courant ou de potentiel, il existe différents types de configurations 

possibles pour les mesures. Dans le cadre de cette étude, nous nous intéresserons en particulier à deux types 

de configurations qui ont été utilisées : la configuration Wenner et la configuration Dipôle-dipôle. Les 

paragraphes suivants présentent les avantages et inconvénients de chacune d'elles. 

III.2.1-CONFIGURATION WENNER 

La configuration Wenner est souvent considérée comme l'une des plus robustes et se retrouve dans un grand 

nombre d'études. Les électrodes de courant sont situées de part et d'autre des électrodes de potentiel (Figure 

2-4), et la principale caractéristique de cette configuration est de garder toujours le même écartement a entre 

les électrodes. Sur le profil obtenu pour un nombre d'électrodes donné, le nombre de mesures sera plus faible 

dans cette configuration par rapport à d'autres du fait de la contrainte sur l'espacement. 

 

Figure 2-4 : Représentation de la configuration d'électrodes pour le dipositif Wenner. Comme vu précédemment, les électrodes de 

courant sont notées C alors que les électrodes de potentiel portent la lettre P. a est l'espacement, k est le facteur géométrique (Loke, 

2013). 

Pour juger de la pertinence d'utiliser une telle séquence sur le terrain, il faut considérer la sensibilité des 

mesures obtenues avec ce genre de configuration (Figure 2-5). 

 

Figure 2-5 : Profil de sensibilité obtenu avec une configuration Wenner (Loke, 2013). Les distances sont exprimées en mètres. 

On remarque que la sensibilité des électrodes est très négative à faible profondeur entre les électrodes de 

courant et de potentiel, ce qui signifie que si un objet de résistivité plus forte que le milieu se trouve à cet 

endroit, la valeur de résistivité apparente mesurée sera plus faible que la valeur réelle. De même, si l'objet est 

placé entre les électrodes P1 et P2, ou situé à une profondeur relativement faible, la mesure effectuée sera 
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plus forte que la valeur réelle. On appelle ce phénomène une "anomalie d'inversion" qui provoque une erreur 

sur la résistivité apparente mesurée. Le fait de déplacer le système d'électrodes en gardant un espacement 

constant permet de limiter au maximum les zones en proche surface présentant une anomalie de sensibilité et 

donc d'éviter la formation d'artefacts dans cette zone après inversion. On considère que la profondeur 

d'investigation moyenne de cette configuration est d'environ 0.5 fois la longueur totale du profil. Comme 

indiqué sur le schéma de la Figure 2-4, le facteur géométrique est de 2πa, ce qui est la plus petite valeur pour 

les configurations possibles. Pour conclure, on peut dire que la configuration Wenner est assez robuste et 

donne des résultats satisfaisants dans un grand nombre de cas. En revanche, elle ne propose qu'un nombre 

limité de mesures à cause de la configuration des électrodes, et se trouve plus efficace pour détecter une 

répartition horizontale des couches. 

III.2.2-CONFIGURATION DIPÔLE-DIPÔLE 

Cette configuration présente une autre géométrie possible pour les électrodes (Figure 2-6). 

 

Figure 2-6 : Représentation de la configuration d'électrodes pour le dispositif Dipôle-dipôle. Cette fois les électrodes de courant et de 

potentiel, toujours notées C et P, sont distantes d'un multiple de leur propre espacement α, n étant un entier (Loke, 2013). 

Dans cette configuration, les électrodes sont regroupées selon leur fonction : d'un côté les électrodes 

d'injection, de l'autre les électrodes de potentiel. De plus, cette configuration permet de faire varier 

l'espacement entre les deux paires d'électrodes, ce qui offre la possibilité de faire un plus grand nombre de 

mesures par profil. Tout comme pour la configuration Wenner, plus on éloigne le dispositif et plus les mesures 

obtenues sont profondes. Ici aussi, le profil de sensibilité a pu être calculé (Figure 2-7). 

 

Figure 2-7 : Profil de sensibilité obtenu pour une configuration Dipôle-dipôle (Loke, 2013). Les distances sont exprimées en mètres. 

Le maximum de sensibilité est situé entre les deux électrodes de courant et de potentiel. Ainsi, ce type de 

configuration sera plus sensible aux changements de résistivité situés sous les deux paires d'électrodes, alors 

que la sensibilité sur la portion du profil située au centre du dispositif sera plus faible. De plus, on notera que 

lorsque l'on augmente l'espacement entre les électrodes, la sensibilité autour du point de mesure devient 

négligeable, et l'on se retrouve peu à peu avec une répartition verticale de la sensibilité au milieu du dispositif. 

Cette répartition entraîne une efficacité maximale pour repérer des structures verticales, c’est-à-dire des 

changements latéraux de la résistivité. Le facteur géométrique correspondant dépend à la fois de l'espacement 

a, mais aussi du rapport n représentant le facteur d'espacement central entre les deux paires d'électrodes. La 
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profondeur d'investigation moyenne est supérieure à celle obtenue en configuration Wenner. Il est possible de 

réaliser des mesures sur un plus grand nombre de niveaux, et donc d'avoir une profondeur d'investigation 

totale plus intéressante. Cependant, ces mesures sont souvent assez bruitées car le potentiel mesuré est faible 

pour un facteur n important. On peut limiter cet effet en augmentant l'écartement a entre les paires 

d'électrodes pour les mesures les plus grandes. 

III.3-CONCLUSION SUR L'UTILISATION DE CES DEUX CONFIGURATIONS SUR LE TERRAIN 

Nous avons défini précédemment les caractéristiques de chacune des deux configurations principales mises en 

place sur le terrain. Chacune a ses avantages et ses inconvénients, et c'est pourquoi nous avons essayé de les 

utiliser au maximum en complément l'une de l'autre, afin de pouvoir comparer les résultats et éventuellement 

conclure sur la préférence de l'une ou de l'autre dans le cadre d'une étude haute résolution spatiale et 

temporelle de la zone hyporhéique. 

La première cause de limitations d'une des configurations est le nombre de points que l'on peut réaliser pour 

un jeu d'électrodes donné. Dans le cas d'une série de 48 électrodes (comme utilisé sur le terrain), 

l'arrangement Wenner ne propose que 360 mesures, alors qu'il est possible de monter jusqu'à plus de 900 avec 

la configuration Dipôle-dipôle. Avec un espacement assez réduit, le modèle utilisé pour l'inversion aura des 

mailles relativement fines, et un plus grand nombre de mesures permettra d'avoir une meilleure répartition 

des points dans le maillage et de mieux contraindre le modèle. Au niveau du nombre de mesures réalisables, 

c'est donc la configuration Dipôle-dipôle qui donne les meilleurs résultats. 

La zone hyporhéique et les sédiments situés sous la rivière et au niveau des berges peuvent présenter une 

grande hétérogénéité spatiale, avec des changements locaux verticaux ou latéraux assez brusques. En 

revanche, la mise en évidence de la relation existant entre les eaux souterraines et les eaux de surface 

demande une certaine sensibilité aux variations verticales de la résistivité, par exemple pour mettre en 

évidence une éventuelle variation de la conductivité de l'eau porale entre la rivière et les sédiments. À 

l'inverse, au niveau des berges, ce gradient provoquera des variations latérales. La répartition de la sensibilité 

montre que ces deux configurations se complètent et ne sont pas sensibles dans la même direction de l'espace. 

Selon la configuration choisie, l'accent ne sera pas mis sur les mêmes zones de la rivière. 

Enfin, notre étude se concentre également sur des variations temporelles rapides (allant de l'heure à la 

journée) de la zone hyporhéique : on cherche à mettre en évidence les échanges d'eau et la dynamique des flux 

au cours du temps. Pour cela, les mesures doivent être réalisées rapidement afin de faire un maximum de 

profils en un temps relativement court. Certains résisitivimètres, comme le Syscal Pro que nous avons utilisé ici, 

permettent de réaliser des mesures en "multiplexage", c’est-à-dire de se servir de plusieurs paires d'électrodes 

pour faire les mesures à partir d'une seule paire d'injection. Ceci permet de réaliser plusieurs mesures 

simultanément, à savoir celles qui utilisent les mêmes électrodes d'injection. La configuration Dipôle-dipôle 

peut donc être grandement optimisée en réduisant le temps d'acquisition d'un profil. En revanche, cette option 

n'est pas possible avec la configuration Wenner, car elle ne contient que des paires uniques d'injection 

associées à des paires de mesure de potentiel. Les mesures doivent donc être réalisées une par une, ce qui 

implique une augmentation du temps d'acquisition. Pour une série de mesures sur un profil 2D de 48 

électrodes, le temps d'acquisition est d'environ 25 minutes pour un profil Wenner, et 30 minutes pour un profil 

Dipôle. Mais grâce à l'option du multiplex, ce temps peut être réduit à environ 10 minutes pour le même 

nombre de points. Pour les expériences de traçage sur une seule journée et avec une haute résolution 

temporelle, la configuration Dipôle-dipôle sera privilégiée pour cette raison. 
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IV-INVERSION DES DONNÉES 

IV.1-MÉTHODE D'INVERSION DES DONNÉES 

L'objectif de l'inversion des données est de retrouver de façon mathématique une solution de répartition de la 

résistivité du sous-sol qui corresponde le mieux aux mesures.  

En règle générale, la routine d'inversion des données électriques utilise celle dite des moindres carrés, à 

laquelle on ajoute des contraintes de lissage (Loke, 2013). À partir d'un modèle initial, souvent homogène, on 

essaye, par itérations successives, de minimiser la différence entre le modèle et les mesures. Si on utilise la 

méthode des moindres carrés, il s'agit alors de minimiser l'erreur E définie par : 

𝐸 = ∑(𝑦𝑖 − 𝑚𝑖)
2

𝑛

𝑖=1

 , (2.12) 

où y est la valeur mesurée et m la valeur estimée de la résistivité apparente dans le modèle. 

On peut résumer les principales formules matricielles de l'inversion des données (Loke, 2013) : 

(𝐽𝑇 + 𝜆𝐼)𝛥𝑞𝑘 = 𝐽𝑇𝑔 . (2.13) 

Cette équation est décrite comme l'équation de Gauss-Newton, avec J, la matrice Jacobienne des dérivées 

partielles des éléments du modèle, I, la matrice identité, qk, les paramètres du modèle, et g, le vecteur des 

écarts entre les valeurs du modèle et les valeurs mesurées. Le facteur λ est connu comme le facteur de 

Marquardt ou coefficient d'amortissement et permet de contraindre la gamme de valeurs que Δqk peuvent 

prendre. 

De même, dans le cadre d'une inversion en time-lapse entre plusieurs jeux de données qui se suivent 

temporellement, on peut modifier l'équation d’optimisation par les moindres carrés de la façon suivante : 

[𝐽𝑖
𝑇𝑅𝑑𝐽𝑖 + (𝜆𝑖𝐹𝑅 + 𝛼𝑀𝑇𝑅𝑡𝑀)]𝛥𝑟𝑖 = 𝐽𝑖

𝑇𝑅𝑑𝑔𝑖 − (𝜆𝑖𝐹𝑅 + 𝛼𝑖𝑀
𝑇𝑅𝑡𝑀)𝑟𝑖−1 , (2.14) 

avec M la matrice des différences, α le coefficient d'amortissement temporel qui donne le poids pour 

minimiser les changements temporels comparés aux variations du modèle et des données au cours du temps. F 

est une matrice donnant une contrainte sur le modèle et R représente des matrices de poids des différents 

éléments dans le processus d'inversion.  

IV.2-DÉROULEMENT DE L'INVERSION 

En résumé, on cherche à minimiser la différence entre les résistivités mesurées sur le terrain et celles calculées 

à l'aide d'un modèle 2D composé de blocs de résistivités différentes. Ce modèle est construit en fonction de la 

géométrie du profil réalisé : configuration choisie, écartement entre les électrodes, topographie, nombre 

d'électrodes, nombre de mesures, profondeur d'investigation... Il est possible de réaliser des inversions à partir 

d'un modèle à mailles triangulaires ou rectangulaires, selon le logiciel choisi. Une mesure de cette différence 

peut être exprimée à l'aide du facteur RMS (Root-Mean-Square) défini comme : 

𝑅𝑀𝑆(%) = √
∑ (𝑦𝑖 − 𝑚𝑖)²𝑛

𝑖=1

𝑛
 , (2.15) 

où yi et mi sont respectivement les valeurs mesurées et calculées et où n est le nombre de valeurs considérées. 

La méthode d'inversion est basée sur la minimisation du facteur RMS. Il faut cependant rester prudent avec 
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cette méthode, car elle peut aussi donner des résultats aberrants d'un point de vue géologique, avec de très 

fortes valeurs ou variations d'un bloc à l'autre qui n'ont pas de sens réel (Clément et al., 2009). La solution 

itérative donnant la plus petite valeur du facteur RMS n'est pas forcément la meilleure solution d'un point de 

vue géologique. On cherchera plutôt à stopper le calcul itératif lorsque la variation de la valeur de la RMS ne 

change plus de façon significative. Certains paramètres de régularisation peuvent permettre de limiter ces 

effets. 

On peut résumer la séquence d'acquisition et de traitement des données, depuis la mise en place des 

électrodes sur le terrain jusqu'à l'interprétation des données par un schéma présenté en Figure 2-8. 

 

Figure 2-8 : Schéma récapitulatif de la séquence d'acquisition, inversion et traitement des données de résistivité électrique. 

B-MODÉLISATION DIRECTE ET LOGICIELS D'INVERSION 

I-DÉVELOPPEMENT DE MODÈLES DIRECTS 

I.1-PROBLÉMATIQUE 

Il existe plusieurs logiciels d'inversion de données pour la résistivité électrique. S'ils sont tous plus ou moins 

basés sur la même méthode de résolution, il existe cependant quelques variantes qui peuvent conduire à des 

résultats différents pour l'inversion d'un même jeu de données. De plus, certains paramètres ne sont pas 

toujours pris en compte dans les processus d'inversion. Afin de tester quelle peut être l'influence de l'utilisation 

d'un logiciel plutôt qu'un autre sur l'inversion d'un jeu de données, une modélisation directe à partir de 

modèles synthétiques a été réalisée. Deux logiciels vont être utilisés : le logiciel libre R2 (Binley, 2016) et le 

logiciel payant Res2dInv (Loke 2013). Pour créer des jeux de données synthétiques, ces deux logiciels sont 

capables de faire de la modélisation directe (Res2dmod et R2). 

I.2-CONSTRUCTION DES MODÈLES 

Res2dmod est un logiciel développé par Geotomo Softwares et disponible avec la clé d'abonnement utilisée 

pour Res2dInv. Le logiciel R2 est en accès libre via le site de l'Université de Lancaster. Ces deux logiciels 

permettent de calculer la résistivité apparente sur une pseudo-section à partir d'un modèle de subsurface 2D 
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et d'un jeu d'électrodes. Les principales configurations d'électrodes peuvent être modélisées, notamment les 

configurations Wenner et Dipôle-Dipôle. Ces logiciels permettent d'utiliser soit une approche en différence 

finie, soit une approche en éléments finis, en divisant le modèle en un certain nombre de blocs suivant un 

maillage rectangulaire. La méthode en différences finies détermine le potentiel aux nœuds du maillage 

rectangulaire, constitué de L nœuds en direction horizontale et M nœuds en direction verticale, soit L-1 blocs 

en direction horizontale et M-1 blocs en direction verticale. La méthode en éléments finis est basée sur la 

résolution directe au centre des blocs. En utilisant un maillage adapté, des structures géologiques assez 

complexes peuvent être modélisées. 

I.3-LIMITES DU LOGICIEL RES2DINV 

Les limites de cette approche de modélisation directe (ou forward) sont assez vite atteintes dans le cadre de 

notre étude. En effet, le logiciel Res2dInv ne permet pas de réaliser des modélisations en considérant une 

topographie. Nous ne pourrons donc pas évaluer l'impact de la topographie sur les modèles directs avec ce 

logiciel. De plus, bien qu'il soit possible de modéliser des électrodes sous l'eau, il est impossible de représenter 

seulement certaines électrodes sous l'eau comme c'est le cas d'un transect de rivière. Ces modèles ne pourront 

donc nous servir que pour tester certaines conditions de terrain. 

II-MODÈLE HOMOGÈNE 

II.1-MAILLAGE 

Dans un premier temps, un modèle homogène a été réalisé pour voir quel est l'effet des différentes 

configurations d'électrodes utilisées sur le terrain et leur sensibilité. La résistivité de l'ensemble du domaine est 

fixée à 150 Ωm. Un modèle est construit, composé de 48 électrodes espacées de 50 centimètres. Le modèle se 

compose de 188 blocs selon la direction X, 24 niveaux de mesures pour la configuration Dipôle-Dipôle, soit 25 

rangées de blocs en Z. Pour la configuration Wenner, 15 niveaux de mesures soit 16 blocs sont définis. Cette 

géométrie et ces deux configurations représentent les dispositifs réellement mis en place sur le terrain.  

Les indications et options ne sont pas les mêmes pour les deux logiciels. Les informations principales sont 

résumées dans le Tableau 2-1. 

 Modèle Res2dmod Modèle R2 

Taille du modèle Semi-infini selon X et Z Semi-infini selon X et Z 

Nombre d'électrodes 48 48 

Espacement 0,5 m 0,5 m 

Taille des blocs selon X 0,25 m 0,1 m 

Taille des blocs selon Z Variable 0,1 m 

Nombre de blocs 188x25 281x49 

Configuration Wenner/Dipôle Wenner/Dipôle 

Tableau 2-1 : Valeurs des principaux paramètres physiques utilisés pour la construction du modèle avec les logiciels Res2dmod et R2. 

On notera que pour le modèle Res2dmod, le nombre de nœuds selon l'axe X est limité par le logiciel à 4 au 

maximum entre deux électrodes, ce qui limite le nombre de blocs définis selon cette direction. R2 laisse une 

totale liberté de choix à l'utilisateur sur la taille des blocs, mais celle-ci devra être adaptée au profil choisi. Les 
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paramètres d'inversion communs aux deux logiciels ont été au maximum conservé. On note que pour 

l'ensemble des modèles réalisés, la valeur finale de la RMS est toujours inférieure à 5%. 

II.2-MODÈLE DE BASE 

Les résistivités apparentes sont calculées avec chacun des logiciels puis inversées. Les valeurs de résistivité 

obtenues avec les deux logiciels après inversion peuvent être comparées (Figure 2-9). Le dispositif Dipôle-

dipôle donne des résultats assez différents pour les deux modèles. Alors que Res2dInv montre une répartition 

verticale des valeurs, qui restent cependant très proches de la valeur réelle, le logiciel R2 présente une 

répartition relativement homogène, mais dont la valeur moyenne est légèrement supérieure à la valeur réelle. 

Pour le dispositif Wenner, Res2dInv montre également une répartition verticale, avec des valeurs légèrement 

inférieures dans la partie haute du domaine alors que la partie basse présente des valeurs un peu plus hautes. 

Par rapport au dispositif Dipôle, les valeurs sont plus proches de la valeur réelle et très homogènes dans la zone 

contenant les mesures. 

 

 

 

 

Figure 2-9 : Résultats obtenus après inversion du modèle homogène avec les logiciels Res2dInv et R2. De haut en bas : Dipôle Res2dInv, 

Dipôle R2, Wenner Res2dInv, Wenner R2. 
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Selon le choix du dispositif et du logiciel, les résultats obtenus sont donc légèrement différents, en fonction de 

la sensibilité de chacun des modèles, du protocole d'inversion et des paramètres d'inversion. Dans le cas d'un 

modèle homogène, on obtient cependant des résultats assez cohérents avec la valeur initiale de la 

modélisation directe. L'erreur reste inférieure à 7%. 

Ce modèle homogène a été peu à peu complexifié, en ajoutant des conditions que l'on retrouvera sur le 

terrain, en particulier une tranche d'eau et une topographie. 

II.3-INSERTION D'UNE TRANCHE D'EAU AU-DESSUS DU PROFIL 

On s'intéresse à présent au même modèle dans lequel on a ajouté une tranche d'eau d'une certaine épaisseur 

afin de représenter des électrodes placées dans les sédiments au fond de la rivière. Ceci se traduit par un 

changement de conditions aux limites pour le modèle de résistivité. En effet, lorsque les électrodes sont situées 

en surface, et donc au contact de l'air, le milieu au-dessus du modèle est parfaitement isolant, et ne permet 

aucun passage du courant. À l'inverse, en général, le fait de placer les électrodes sous l'eau rend le milieu plus 

conducteur et modifie grandement la répartition théorique du champ de potentiel au sein du modèle. Ceci a un 

impact non négligeable sur la valeur des données mesurées sur le terrain, et doit donc impérativement être 

pris en compte lors de l'inversion. 

Pour ce second test, le modèle homogène utilisé précédemment a donc été repris, en ajoutant des 

informations sur la présence d'une tranche d'eau au-dessus des électrodes. Pour le logiciel Res2dmod, cette 

option est directement prise en compte par le logiciel et il suffit d'indiquer la hauteur d'eau et sa résistivité. 

Pour R2, cette option n'est pas directement incluse, mais l'on peut modifier le maillage en considérant les 

premières couches de mailles comme une zone de résistivité fixée, et placer les électrodes sous cette première 

couche. On retrouve donc dans les deux cas les mêmes conditions aux limites pour représenter la présence 

d'une tranche d'eau de 40 centimètres d'épaisseur et de résistivité égale à 17 Ωm, similaire à la valeur observée 

sur le terrain. 

On compare une fois de plus les résultats obtenus avec les deux logiciels et avec les deux configurations 

d'électrodes (Figure 2-10). Les résultats obtenus sont assez similaires entre les deux configurations, on centrera 

donc les observations sur les différences obtenues entre les deux logiciels. Avec Res2dInv, le modèle obtenu 

après inversion est extrêmement proche de la valeur théorique, avec un léger gradient de la surface vers le bas, 

de 148 à 151 Ωm. En revanche, le modèle proposé par R2 montre une disparité des valeurs plus importante, 

comprise entre 17 Ωm (la valeur de résistivité de l'eau) et 300 Ωm (à savoir deux fois plus que la valeur de 

résistivité du milieu). La principale différence entre les deux logiciels réside dans la façon de considérer la 

tranche d'eau. Dans Res2dInv, la condition aux limites est modifiée au-dessus des électrodes, mais la rivière 

n'apparaît pas dans les blocs du modèle. À l'inverse, les premières couches de blocs dans le modèle R2 

constituent la rivière, et sont donc inversées avec l'ensemble du modèle. Bien que la valeur de ces blocs soit 

indiquée dans le fichier de données, le logiciel a une certaine marge de manœuvre dans les valeurs que peut 

prendre cette zone. Cette différence de considération peut donc expliquer que les résultats obtenus avec R2 

soient assez différents de ceux obtenus avec Res2dInv. Avec R2, on notera la présence d'un gradient entre les 

blocs de rivière et le sous-sol, et de valeurs maximales entre 2 et 3 m de profondeur, soit la zone la plus basse 

des profils Res2dInv. 
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Figure 2-10 : Résultats obtenus après inversion du modèle homogène comprenant une tranche d'eau de 40 centimètres et d'une 

résistivité de 17 Ωm au-dessus des électrodes avec les logiciels Res2dInv et R2. De haut en bas : Dipôle Res2dInv, Dipôle R2, Wenner 

Res2dInv, Wenner R2. 

L'insertion d'une tranche d'eau au-dessus du modèle est relativement bien gérée par Res2dInv, car la tranche 

d'eau n'apparaît pas directement dans les blocs utilisés pour l'inversion. En revanche, les résultats obtenus avec 

R2 sont beaucoup plus dispersés, car une sorte de zone se crée entre les blocs "de rivière" et les blocs situés 

plus en profondeur, où la résistivité passe progressivement de valeurs proches de celles de l'eau à des valeurs 

plus représentatives du sous-sol. Il faudra donc prendre en compte l'existence de cette zone pour interpréter 

les résultats issus du logiciel R2. 
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II.4-INSERTION D'UNE TOPOGRAPHIE AU-DESSUS DU MODÈLE 

Après avoir vu l'effet d'une tranche d'eau sur les modèles, nous allons y inclure une topographie proche de 

celle observée sur le terrain. La plupart des profils seront réalisés selon une ligne perpendiculaire à la rivière, la 

traversant d'une berge à l'autre. Comme déjà signalé, le logiciel de modélisation directe Res2dmod ne permet 

pas de calculer les résistivités apparentes obtenues avec une certaine topographie. La seule solution consiste à 

inclure la topographie dans le fichier de données avant l'inversion, mais elle ne sera alors prise en compte que 

dans l'inversion et non dans le calcul des données synthétiques. Ceci limite l'intérêt de réaliser ce test avec le 

logiciel Res2dInv. Nous ne ferons donc que la comparaison pour R2 avec les deux dispositifs (Figure 2-11).  

 

 

Figure 2-11 : Résultats après inversion du modèle homogène comprenant une topographie. De haut en bas : Dipôle R2, Wenner R2 

L'inclusion de la topographie dans le modèle ne provoque pas de changement majeur dans la valeur des 

résultats après inversion, qui se situe entre 149 et 152 Ωm. La configuration Dipôle tend à légèrement 

surestimer la valeur des blocs, tandis que la configuration Wenner les sous-estime. Des zones où la valeur 

moyenne est légèrement supérieure ou inférieure à la valeur ne sont pas situées aux mêmes endroits avec les 

deux configurations. Elles sont plutôt situées sous la rivière avec la configuration Dipôle, et dans la partie 

inférieure du profil pour la configuration Wenner. Cependant, ces différences restent minimes par rapport à la 

valeur attendue. Pour se rendre compte de l'impact de la topographie sur la résistivité apparente, on peut 

visualiser directement les données issues de la modélisation directe avant inversion en termes de différences 

par rapport à la valeur théorique de 150 Ωm (Figure 2-12). Dans la zone où la topographie est la plus faible, 
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c’est-à-dire au niveau du lit de la rivière, les données de résistivité apparentes sont plus fortes que les valeurs 

théoriques avec un modèle homogène infini. Les informations concernant la topographie sont donc 

importantes à prendre en compte dans l'inversion des données car celles-ci sont influencées par l'espacement 

variable entre les électrodes. En effet, les facteurs géométriques k doivent être recalculés avec la topographie 

en fonction du nouvel écartement entre chaque paire d'électrodes. 

 

Figure 2-12 : Comparaison entre les valeurs théoriques de résistivité apparente calculées pour un modèle homogène infini (150Ωm) et 

les valeurs issues de la modélisation directe avec le logiciel R2, en incluant une topographie. Les résultats sont exprimés en % de 

différence par rapport à la valeur théorique attendue. De gauche à droite : Dipôle R2, Wenner R2. 

II.5-COMBINAISON DE LA TOPOGRAPHIE ET D'UNE TRANCHE D'EAU 

Comme précédemment, on ne considère que les résultats issus de R2 car on ne peut pas faire de modélisation 

directe avec Res2dmod incluant une topographie. On associe donc les deux contraintes dans le modèle R2. 

L'objectif étant de se rapprocher des conditions que l'on a sur le terrain, les blocs associés à l'eau seront situés 

uniquement dans la partie basse de la topographie, représentant le fond du lit de la rivière. Ainsi, on se 

trouvera dans une configuration similaire à celle d'une ligne d'électrodes traversant une rivière, avec une partie 

des électrodes situées sous le niveau de l'eau. La hauteur d'eau, égale à 40 centimètres, a été conservée, et sa 

résistivité vaut 17 Ωm comme dans la configuration précédente (Figure 2-13).  

Pour comparer les deux profils, une même échelle de couleurs a été sélectionnée, ce qui n'était pas possible 

auparavant car les variations étaient minimes mais dans une plage de valeurs différentes d'un profil à l'autre. 

La valeur minimale du profil est plus faible que la valeur théorique de 17 Ωm, mais la zone représentant la 

rivière garde des valeurs de résistivité proches de la valeur théorique. Dans l'ensemble du profil, les valeurs 

sont assez homogènes sous la rivière et sur les berges, avec des valeurs proches des 150 Ωm théoriques. On 

notera cependant sur le profil Dipôle la présence d'un bloc de plus de 400 Ωm. Dans le cas de la configuration 

Wenner, on peut voir plusieurs blocs sur la berge droite à proximité de certaines électrodes qui présentent 

également des valeurs bien supérieures à la valeur théorique. Pour la configuration Dipôle, cette valeur peut 

être associée à une mesure effectuée avec une paire d'électrodes sous l'eau et une paire située sur la berge. 

Les deux paires d'électrodes ne sont pas dans le même environnement : au contact de l'eau (conductrice) ou de 

l'air (résistant). Dans le cas du dispositif Wenner, la disposition des électrodes les unes par rapport aux autres 

semble aussi provoquer certaines différences dans les mesures faites avec une électrode de courant et de 

potentiel sous l'eau et les autres sur les berges.  
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Figure 2-13 : Résultats obtenus après inversion d'un modèle homogène comprenant une topographie et une tranche d'eau similaires aux 

conditions observées sur le terrain, avec le logiciel R2. De haut en bas : Dipôle R2, Wenner R2. 

Les différences entre les valeurs théoriques pour le modèle homogène et le modèle avec topographie et 

tranche d'eau (Figure 2-14) mettent en évidence ces points particuliers sur les berges, où les valeurs de 

résistivité apparente calculées sont bien supérieures à la valeur théorique de 150 Ωm. Ces points sont 

regroupés sur la berge rive droite, où un plus grand nombre de mesures est réalisé du fait d'une topographie 

asymétrique (plus d'électrodes sont situées sur la rive droite par rapport à la rive gauche). On peut conclure de 

cet exemple que certaines dispositions d'électrodes, en particulier avec le dispositif Wenner, ont un impact sur 

les calculs de résistivité apparente effectuées dans ces conditions. Ces valeurs impactent le modèle inverse, où 

des zones à faible profondeur présentent une résistivité deux fois supérieure aux valeurs attendues. 

 

 

Figure 2-14 : Comparaison entre les valeurs de résistivité apparente du modèle homogène théorique et les valeurs obtenues via le 

logiciel R2. Une topographie et une tranche d'eau sont incluses. De gauche à droite : Dipôle R2, Wenner R2. 
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II.6-CONCLUSIONS DU MODÈLE HOMOGÈNE 

Pour conclure, dans le cas d'un milieu homogène, les deux logiciels donnent des résultats dans l'ensemble 

cohérents et en accord avec le modèle théorique. L'avantage de considérer dans un premier temps un modèle 

homogène permet de se replacer dans des conditions théoriques idéales, où la résistivité apparente et la 

résistivité mesurée sont censées être identiques. La prise en compte d'une seule condition aux limites 

particulière comme la topographie ou une tranche d'eau ne présente qu'un impact limité sur les résultats. En 

revanche, lorsque ces deux conditions sont prises en compte simultanément et lorsqu'on considère des 

électrodes à la fois sous l'eau et hors de l'eau, les valeurs de résistivité après inversion peuvent être fortement 

dégradées, avec apparition de valeurs aberrantes dans quelques zones dues à la géométrie et aux 

positionnements des électrodes par rapport aux conditions aux limites. De plus, une sorte de "zone tampon" se 

met en place sous la rivière, entre les valeurs très faibles dans les blocs modélisant la rivière et la valeur unique 

du substratum.  

III-MODÈLE HÉTÉROGÈNE 

Le maillage du modèle précédemment créé a été conservé et complexifié afin de créer un modèle de résistivité 

hétérogène comportant plusieurs couches de résistivités distinctes, d'une géométrie proche de celle observée 

sur le terrain. 

III.1-CONSTRUCTION DU MODÈLE HÉTÉROGÈNE 

Un profil électrique réalisé sur le terrain a permis de retrouver la répartition de la résistivité dans le sous-sol. Il 

a été réalisé en conditions stationnaires, hors des expériences de dynamique du cours d'eau. Il reflète donc les 

variations lithologiques du terrain et servira de base pour l'étude géologique du site (Figure 2-15). Le modèle 

est composé de trois zones distinctes :  

i. Une zone de très faible résistivité à 10 Ωm qui représente la zone située sous la rivière au centre du 

modèle ; son épaisseur est de 50 centimètres.  

ii. Une seconde zone est située sur les berges de part et d'autre, sur 1 mètre d'épaisseur. Une valeur de 

résistivité plus forte de 150 Ωm représente une formation très hétérogène constituée en grande partie 

par des remblais anthropiques. 

iii. Enfin, le reste du profil est constitué d'une zone de résistivité de 40 Ωm, homogène, située sous les 

formations superficielles et représentant les alluvions et tourbes. 
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Figure 2-15 : Présentation de la géométrie du modèle hétérogène. En bleu foncé la zone à 10 Ωm représentant le lit de la rivière, en 

turquoise la zone à 40 Ωm pour les sédiments constituants l'aquifère et en rouge les remblais à 150 Ωm. 

III.2-INVERSION DU MODÈLE HÉTÉROGÈNE 

Comme pour le modèle homogène, on réalise un calcul de résistivité apparente avec les deux logiciels, 

Res2dInv et R2, puis on inverse les profils obtenus afin de comparer les résultats (Figure 2-16). On peut noter 

que les modèles obtenus avec le logiciel Res2dInv sont plus fiables sous la rivière que R2, car il rend mieux 

compte de la présence d'une couche plus résistante sous une partie de la zone peu résistante représentant le 

fond de la rivière. La configuration Dipôle semble plus efficace que la configuration Wenner pour restituer le 

contraste qui peut exister sous une première couche de surface. Globalement, la géométrie des couches et les 

contrastes de résistivité entre les différentes zones sont respectés par les deux logiciels. 

III.3-INSERTION D'UNE TRANCHE D'EAU AU-DESSUS DU MODÈLE 

Nous allons de nouveau tester le modèle en ajoutant peu à peu des contraintes similaires à celles présentes sur 

le terrain. On inclut donc une tranche d'eau de 40 centimètres d'épaisseur et de résistivité 17 Ωm au-dessus du 

modèle hétérogène (Figure 2-17). 

Les résultats obtenus avec le logiciel R2 sont très similaires pour les deux configurations. La répartition des 

différentes couches est bien rendue, à l'exception des premiers centimètres du modèle qui ont une valeur plus 

faible que la valeur théorique. D'une façon générale, on retrouve sur les deux configurations la présence de 

cette "zone tampon" où les valeurs de résistivité des blocs sont inférieures aux valeurs théoriques. Ceci est dû à 

la présence de la tranche d'eau ; le modèle a des difficultés à rendre compte d'une brusque variation verticale 

de la résistivité et s'en accommode sur une épaisseur de plusieurs blocs. Pour le logiciel Res2dInv, les résultats 

sont un peu plus contrastés. La configuration Dipôle est assez fidèle au modèle sur les zones plus résistantes, 

mais l'on retrouve la présence d'une couche qui apparaît moins résistante en surface. Ce problème n'est pas 

présent sur le modèle Wenner, mais la géométrie de la couche résistante dans le sous-sol est moins nette. 
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Figure 2-16 : Résultats obtenus après inversion pour le modèle hétérogène avec les logiciels Res2dInv et R2. De haut en bas : Dipôle 

Res2dInv, Dipôle R2, Wenner Res2dInv, Wenner R2. 
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Figure 2-17 : Résultats obtenus après inversion pour le modèle hétérogène en présence d'une tranche d'eau à 17 Ωm et 40 centimètres 

d'épaisseur avec les logiciels Res2dInv et R2. De haut en bas : Dipôle Res2dInv, Dipôle R2, Wenner Res2dInv, Wenner R2. 
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III.4-INSERTION D'UNE TOPOGRAPHIE 

Comme dans le cas homogène, il a été impossible de réaliser un modèle contenant une topographie avec le 

logiciel Res2dmod. On ne montrera donc que les résultats obtenus avec le logiciel R2 (Figure 2-18). 

Que ce soit en configuration Dipôle ou Wenner, les résultats obtenus sont très similaires. La définition des 

zones sur les berges est nette, et semble meilleure dans la zone plus basse sur le profil Wenner, ce qui est 

logique car il est plus sensible à la présence de couches horizontales. Dans les deux cas, la présence de la zone 

de faible résistivité au milieu du modèle masque en partie la zone plus résistante située en dessous. Les valeurs 

relevées au centre du modèle sous la rivière n'excèdent pas 80 à 100 Ωm contre 150 normalement. Sur cet 

exemple, la topographie ne semble pas avoir d'effet néfaste sur les résultats, qui restent très similaires à ceux 

obtenus sans topographie. 

 

 

Figure 2-18 : Résultats obtenus après inversion avec le logiciel R2 pour le modèle hétérogène comprenant une topographie. De haut en 

bas : Dipôle R2, Wenner R2. 

III.5-COMBINAISON DE LA TOPOGRAPHIE ET D'UNE TRANCHE D'EAU 

Une tranche d'eau de 40 centimètres et de résistivité 17 Ωm a été ajoutée au modèle précédent au niveau de 

la dépression correspondant au lit de la rivière (Figure 2-19). En incluant une tranche d'eau, les résultats sont 

très semblables entre les deux configurations. La configuration Dipôle semble être plus sensible aux données 
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situées sous la rivière et donne un aperçu plus réaliste de la géométrie de la zone plus résistante, même si les 

valeurs de résistivité calculées sont inférieures aux valeurs réelles (à peine 120 Ωm contre 150 théoriquement). 

L'insertion d'une couche d'eau sur une partie du profil ne semble pas provoquer de changement important 

dans le modèle, hormis la résolution et la précision quantitative des valeurs présentes sous la rivière. Dans ce 

dernier cas, les valeurs sous la zone de très faible résistance apparaissent très amorties quelle que soit la 

configuration employée, et ne reflètent pas la géométrie réelle de la couche plus résistante.  

 

 

Figure 2-19 : Résultats obtenus après inversion avec le logiciel R2 pour le modèle hétérogène comprenant une topographie et une 

tranche d'eau de 40 centimètres et de résistivité à 17 Ωm. De haut en bas : Dipôle R2, Wenner R2. 

III.6 RÉSOLUTION QUANTITATIVE DES VALEURS SOUS LA RIVIÈRE 

Comme dernier test avec le modèle hétérogène, on cherche à savoir si la présence d'une tranche d'eau fait 

apparaître de façon artificielle une zone de résistivité très faible sous la rivière, comme observé sur le modèle 

homogène. On reconstruit donc le modèle précédent en supprimant la zone de résistivité à 10Ωm sous la 

rivière. Une fois cette zone très conductrice enlevée, les modèles après inversion sont beaucoup plus précis 

concernant la position de la zone plus résistante sous la rivière et la valeur moyenne de résistivité (Figure 2-20). 

La définition des contours de cette zone est plus précise avec la configuration Wenner, qui montre la continuité 

entre la zone résistante de la berge et celle de la rivière et qui définit mieux la profondeur atteinte par cette 

couche. En revanche, dans les deux cas, on observe sous la tranche d'eau la présence d'une zone peu 
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résistante, finalement assez similaire à celle observée lorsque la couche faiblement résistante était encore 

présente. La présence de l'eau au-dessus des électrodes provoque donc une diminution des mesures de 

résistivité faites sous l'eau, qui se retrouve dans les modèles après inversion. Ce phénomène pourrait 

s'expliquer par la répartition du champ électrique lors de mesures faites sous l'eau. Au lieu de se développer 

uniquement dans le milieu sous les électrodes, il se répartit également dans la tranche d'eau située au-dessus. 

Ainsi, la mesure effectuée n'est plus uniquement représentative de la résistivité apparente du sous-sol, mais 

aussi de celle de l'eau. La valeur finalement mesurée sera donc une sorte de "moyenne". Ce phénomène est 

particulièrement présent sur les mesures effectuées au centre de la rivière avec un faible espacement, car en 

proportion, les volumes de sol et d'eau investigués sont similaires, d'où l'apparition de cette couche de 

résistivité plus faible sous la rivière, que l'on a qualifiée de "zone tampon". Pour les mesures effectuées avec un 

espacement plus grand, le volume de sol investigué augmente par rapport à celui de l'eau qui reste constant (la 

hauteur d'eau est fixe et bien délimitée). Ainsi, les mesures sont plus fiables à plus grande profondeur sous la 

rivière, et l'on retrouve alors la géométrie de la couche plus résistante, qui n'apparaissait pas dans les premiers 

centimètres sous la rivière.     

 

 

Figure 2-20 : Résultats obtenus après inversion avec le logiciel R2 pour le modèle hétérogène après avoir enlevé la zone de faible 

résistivité sous la rivière. De haut en bas : Dipôle R2, Wenner R2. 
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IV-CONCLUSIONS 

Les différents tests réalisés avec les deux logiciels sur les modèles homogènes et hétérogènes et avec 

différentes contraintes de terrain ont montré qu'il était très important de prendre en compte les conditions 

aux limites réelles pour l'inversion des données.  

L'utilisation d'un modèle homogène, puis hétérogène comme modèle de référence, démontre qu'en fonction 

de la prise en compte d'une topographie et/ou d'une tranche d'eau, on modifie assez fortement les valeurs de 

résistivité apparente calculées. Ainsi, l'inversion des données montre un certain nombre de zones de 

résistivités plus ou moins grandes qui ne sont pas présentes dans le modèle théorique mais l'erreur reste faible, 

car de l'ordre de quelques Ωm seulement dans le cadre du modèle de référence. Ceci reste vrai lorsqu'une 

tranche d'eau est prise en compte. 

Les modélisations faites avec le logiciel R2 indiquent que la prise en compte de la topographie modifie 

grandement les valeurs de résistivité mesurées, et peut conduire à la formation d'artefacts au niveau des 

berges, où des blocs de résistivités assez fortes apparaissent. Ces données sont visibles à la fois en utilisant une 

configuration Dipôle et une configuration Wenner. Ce problème semble être lié à la position de certains dipôles 

d'électrodes de courant ou de potentiel lorsque le dénivelé est assez fort ou encore lorsqu'une ou plusieurs 

électrodes se trouvent sous l'eau. Les mesures réalisées sur ce type de profil pourront donc présenter ce type 

d'artefact qui n'est pas dû à la lithologie ou à la qualité des mesures mais plutôt aux conditions aux limites. 

L'utilisation du modèle hétérogène a permis de confirmer le comportement des logiciels d'inversion en 

présence de certaines conditions. Ainsi, le logiciel Res2dmod associé au logiciel d'inversion Res2dInv donne des 

résultats très cohérents avec le modèle théorique quelle que soit la configuration utilisée. Selon la précision 

que l'on souhaite avoir sur la disposition et la résolution quantitative des différentes zones, on privilégiera l'une 

ou l'autre des configurations. Les résultats démontrent bien que le dispositif Dipôle est plus précis pour 

déterminer des variations latérales de faciès, tandis que la configuration Wenner permet de mieux visualiser 

les limites des couches en profondeur.  

Le dernier test effectué sur la sensibilité de la zone sous la rivière a permis de montrer que la présence d'une 

tranche d'eau provoque l'apparition sous la rivière d'une zone de faible résistivité apparente de quelques 

dizaines de centimètres d'épaisseur à cause du volume investigué pour les mesures, comprenant à la fois le 

sous-sol et la tranche d'eau. Il faudra donc rester prudent avec les mesures effectuées sous la rivière. 

Les tests effectués ont permis de démontrer que globalement le logiciel Res2dInv donne un résultat plus stable 

et mieux défini que R2. En revanche, certaines options de modélisation sont relativement limitées, comme la 

possibilité de découper le modèle selon des tailles de blocs autres que celles proposées par défaut, ainsi que 

les options d'inversion. Pour les modèles théoriques présentés, le calcul direct est plus performant et plus 

souple avec R2 qu'avec Res2dmod. Les principales différences se font sur la gestion des conditions aux limites 

utilisées, et la possibilité de faire du time-lapse. Bien que Res2dInv permette d'inverser des données en 

prenant en compte une tranche d'eau, seules les bornes de cette dernière et la résistivité de l'eau sont prises 

en compte. De plus, la gestion de cette tranche d'eau, tout comme celle de la topographie, n'est pas décrite 

très en détails dans la documentation (Loke, 2013). Ceci est mieux géré dans R2 car on peut inclure 

directement la tranche d'eau dans les blocs du modèle d'inversion, et la traiter comme une zone invariante.  

On ne peut donc pas conclure de façon sûre quant à l'utilisation préférentielle de l'un ou l'autre des logiciels 

pour inverser les données acquises sur le terrain dans ce travail de thèse. Du point de vue de l'interprétation 

des données, les profils obtenus sont similaires. Cependant, il semble que les inversions time-lapse avec une 

tranche d'eau et une topographie soient mieux appréhendées avec R2. On choisira donc par la suite d'utiliser 

l'un ou l'autre des logiciels selon la configuration étudiée. 
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C-TRAITEMENT DES DONNÉES 

I-PROFILS DE RÉSISTIVITÉ APPARENTE 

I.1-INTRODUCTION 

La dernière partie de ce chapitre est consacrée à un exemple de traitement réalisé sur un profil ERT acquis sur 

le terrain. Les mesures de résistivités apparentes sont compilées dans un fichier qu'il est souvent difficile 

d'exploiter directement. En effet, de nombreux facteurs externes peuvent conduire à des erreurs sur les 

mesures effectuées sur le terrain : mauvais branchement de certains câbles, mauvais contacts entre les 

électrodes et le sol, débranchement d'une électrode durant l'acquisition, variations des conditions climatiques 

ou de la rivière... Tous ces facteurs peuvent produire des mesures plus ou moins bruitées, voire aberrantes et 

donc impacter la qualité globale du profil. Il est important que ces mesures soient identifiées et supprimées si 

besoin pour ne pas nuire à l'inversion des données. Il a été montré dans la partie précédente que même en 

présence de données issues d'un modèle homogène, l'inversion peut présenter certains artefacts. Les mesures 

non représentatives du terrain n'apportent rien à l'inversion et peuvent au contraire fausser les résultats. La 

démarche présentée ci-dessous a été construite et améliorée au fil des expérimentations afin d'avoir un 

protocole commun à tous les profils qui puisse être reproduit pour chaque série de mesures. 

I.2-IMPORTATION DES PROFILS BRUTS 

Le logiciel Prosys II est utilisé pour importer les données brutes dans un fichier de type binaire. Les données 

sont affichées dans un tableau et peuvent être visualisées telles quelles. Les valeurs d'injection, de potentiel, 

ainsi que les résistivités apparentes assimilées sont déjà calculées. Le logiciel permet également d'incorporer la 

topographie aux données brutes. Ce processus requiert de recalculer les résistivités apparentes. En effet, si l'on 

reprend la définition de la résistivité apparente (équation 1.10), on peut voir que celle-ci est dépendante du 

facteur géométrique k (équation 1.9), calculé à partir des distances entre les électrodes. Le fait d'avoir une 

topographie différente de celle proposée par défaut (électrodes sur un plan horizontal et équidistantes) 

modifie les facteurs de formation associés à chaque mesure, et donc les valeurs de résistivités apparentes. 

I.3-TRAITEMENT DES DONNÉES DE RÉSISTIVITÉ APPARENTE 

Une autre option du logiciel permet de réaliser un traitement des données au moyen d'une première série de 

filtres. Ces filtres permettent de mettre en évidence les mesures anormales, et donc de les retirer du fichier de 

données. On utilise les valeurs par défaut du logiciel selon une série de critères définis dans un fichier texte 

(Tableau 2-2). 

Paramètre Valeur Remarque 

Vmin 0,15001 Voltage minimal reçu (V) 

Vmax 15001 Voltage maximal reçu (V) 

Imin 0,5 Intensité minimale reçue (A) 

Imax 99998 Intensité maximale reçue (A) 

Rhomin 0,1 Résistivité minimale (Ωm) 

Rhomax 20000 Résistivité maximale (Ωm) 

Devmax 20 Déviation maximale 

Tableau 2-2 : Tableau récapitulatif des paramètres retenus pour le filtre sur les données de résistivité apparente via le logiciel Prosys II. 

Les quatre premiers paramètres correspondent à des seuils minimaux ou maximaux pour la mesure du courant 

injecté et du potentiel mesuré afin que la mesure soit considérée comme fiable. Souvent, une valeur de 
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potentiel trop faible résulte d'un mauvais contact entre l'électrode et le sol, alors qu'une valeur trop élevée 

peut être synonyme d'un mauvais branchement ou d'une anomalie dans le dispositif. Il en est de même pour 

les résistivités minimales et maximales autorisées : une valeur trop faible, tout comme une valeur supérieure à 

2104 Ωm, ne peuvent pas être mesurées de façon fiable par les appareils. Enfin, la déviation est calculée sur la 

base de plusieurs mesures réalisées à la suite par l'appareil de mesure. En général, on réalise entre 3 et 6 

mesures. Ceci permet de voir si la mesure effectuée est stable. Une valeur de déviation trop élevée est donc un 

indicateur d'une mesure peu fiable. 

Dans un premier temps, cette série de filtres permet de se débarrasser de la plupart des mesures aberrantes, 

liées pour la plupart à un problème sur le dispositif de mesures. Si l'on prend l'exemple d'un jeu de données 

réalisé sur le terrain, ce filtre peut retirer jusqu'à 20% des valeurs mesurées. 

Dans un second temps, il est possible de visualiser directement les valeurs de résistivités apparentes selon les 

niveaux de mesures, correspondant à l'espacement entre les électrodes (Figure 2-21). Sur le profil du haut, les 

valeurs sur les différents niveaux ne semblent pas présenter de mesure aberrante, car les points effectués sur 

un même niveau sont relativement groupés. En revanche, sur le profil du bas, comportant un nombre plus 

important de mesures, on peut voir que sur les premiers niveaux, comportant le plus grand nombre de 

mesures (car réalisés avec les espacements entre les électrodes les plus faibles), certains points ont une valeur 

de résistivité apparente anormalement faible ou élevée, en dehors du reste des données. Les mesures de 

résistivité électrique prennent en compte un certain volume de sol : on considère donc qu'il ne peut pas exister 

de variation importante sur un même niveau d'une mesure à l'autre. Ces points peuvent alors être sélectionnés 

manuellement et retirés du fichier. Ce type de contrôle visuel permet de valider ou non certains points dont les 

valeurs sortent de la moyenne des autres points. En fonction de l'expérience réalisée et des données de 

terrain, on peut choisir ou non de les considérer comme aberrants. 

 

 

Figure 2-21 : Exemple de la répartition des mesures de résistivité apparente sur une échelle logarithmique en fonction de la profondeur 

pour deux profils réalisés sur le terrain. Le profil du haut correspond à un profil en configuration Wenner, et le profil du bas correspond 

à un profil en configuration Dipôle.  
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II-TRAITEMENT APRÈS INVERSION DES DONNÉES 

II.1-EXPORTATION 

Les fichiers peuvent être exportés directement au format Res2dInv pour être inversés. Si l'on souhaite utiliser 

un autre logiciel d'inversion, comme R2, il est nécessaire de sauver le fichier dans un format .dat puis les 

colonnes doivent être arrangées dans un ordre différent. Au besoin, il faudra également exporter les données 

relatives aux électrodes via le logiciel Electre Pro, et inclure certaines données au sein du fichier. Il est donc 

nécessaire de modifier et d'assembler les différentes colonnes contenant les informations utiles, voire 

recalculer certains paramètres grâce à un post-traitement sous Matlab. De plus, pour réaliser des fichiers time-

lapse, les profils doivent être assemblés, en prenant garde de conserver le même nombre de données d'un 

profil à l'autre. Tous ces traitements requièrent un certain temps car il faut appréhender l'ensemble des 

données, les visualiser, voire les inverser une première fois de façon brute avant de les traiter. 

II.2-TRAITEMENTS POST-INVERSION 

Selon les logiciels, il est parfois possible de visualiser directement les profils inversés, comme avec Res2dInv, ce 

qui n'est pas le cas avec R2. En revanche pour avoir une meilleure visualisation des données, et faire 

éventuellement de nouveaux traitements, on peut exporter ces données sous des formats facilement lisibles 

sous d'autres logiciels de visualisation comme Paraview ou Surfer. Pour comparer les différents profils en time-

lapse, on peut par exemple calculer les différences d'un profil à l'autre avant de les visualiser. Selon les 

résultats et les traitements souhaités, on utilisera l'un ou l'autre des logiciels à disposition pour garder une 

certaine liberté dans la visualisation. 

Cette démarche de traitement et de visualisation est une étape essentielle du processus d'interprétation des 

données. La partie B, consacrée à la modélisation, a déjà démontré l'importance de prendre en compte toutes 

les données à disposition, et de limiter les valeurs aberrantes dans un jeu de données. Le choix des paramètres 

d'inversion et du type de visualisation qui pourra varier selon les configurations étudiées sera précisé à chaque 

fois. Pour les inversions et dans la mesure du possible, les paramètres seront conservés d'un profil à l'autre et 

d'une expérience à l'autre pour faciliter la comparaison. 
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CHAPITRE 3 : CARACTÉRISATION DU 

BASSIN VERSANT DE L'ESSONNE 

A-CONTEXTE DE L'ÉTUDE 

I-RAPPEL DES CARACTÉRISTIQUES DU SITE RECHERCHÉ 

I.1-INTRODUCTION 

Le choix de la zone d'étude s'est porté sur la rivière Essonne. Située au Sud de la région Île-de-France, cette 

rivière s'écoule à la fois sur le département du Loiret, de la Seine et Marne et de l'Essonne. Facilement 

accessible depuis le laboratoire, ce site présente l'avantage de répondre aux différents critères nécessaires à la 

mise en place d'un suivi sur le terrain : 

i. La présence d'une relation nappe-rivière claire ; 

ii. La possibilité d'accéder au fond du lit à pied, équipé de bottes de pêche ; 

iii. Une absence de vase dans le lit pour faciliter la mise en place des dispositifs de mesures ; 

iv. Un substratum suffisamment poreux et meuble pour autoriser l'insertion de piézomètres ; 

v. Un tronçon de rivière si possible sous l'influence directe d'un ouvrage hydraulique afin d'étudier son 

impact sur la zone hyporhéique ; 

vi. Posséder des droits d'accès pour effectuer des mesures ponctuelles et installer des dispositifs 

pérennes. 

Plusieurs campagnes préalables ont montré qu'une partie du lit de la rivière était souvent comblée par de la 

vase, sur une épaisseur pouvant dépasser 1 mètre. Les zones où le lit était suffisamment dégagé et accessible 

ont été répertoriées, et ont permis de choisir une zone pour l'installation du matériel. 

I.2-RIVIÈRE ESSONNE, GÉNÉRALITÉS 

La rivière Essonne prend sa source au Nord du plateau de Beauce, à la confluence entre deux cours d'eau plus 

réduits, l'Œuf et la Rimarde. Elle s'écoule ensuite sur 97 km du Sud au Nord jusqu'à son exutoire où elle se jette 

dans la Seine à Corbeil-Essonnes (Figure 3-1). Elle possède un affluent principal, la Juine, qui la rejoint au niveau 

de la ville de Ballancourt-sur-Essonne. Son lit a très souvent été modifié et détourné par des biefs et des 

canaux, et se trouve très régulièrement dédoublé tout au long de son cours. De nombreux barrages et vannes 

régulent également son débit depuis l'amont vers l'aval, la classant ainsi comme un cours d'eau très anthropisé. 
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Figure 3-1 : Localisation du Bassin-versant de l'Essonne. 

II-ENJEUX ENVIRONNEMENTAUX SUR LA RIVIÈRE ESSONNE 

II.1-CONTEXTE EUROPÉEN ET NATIONAL 

Depuis la création de la DCE (Directive Cadre Européenne sur l'Eau) en 2000, qui vise au maintien et à 

l'amélioration de l'environnement aquatique et s'inspire du modèle français de gestion des masses d'eau par 

bassin versant (soit une entité hydrogéologique), plusieurs objectifs ont été définis au niveau européen : 

i. Atteindre un bon état écologique et chimique de toutes les masses d'eau pour 2015 ; 

ii. Assurer la continuité écologique des cours d'eau ; 

iii. Protéger les environnements existants ; 

iv. Supprimer les rejets de substances dangereuses et réduire les rejets de substances prioritaires comme 

certains métaux, pesticides, solvants … 

En France, la Loi sur l'Eau et les Milieux Aquatiques du 30 décembre 2006 (LEMA) reprend ces principales 

directives à l'échelle nationale. Au niveau de la rivière Essonne, de précédentes campagnes de terrain réalisées 

par divers organismes ont permis de montrer que l'anthropisation intensive de ce cours d'eau avait produit une 

dégradation progressive de la continuité écologique et de la richesse de la biodiversité naturelle du milieu. 

C'est pourquoi le Syndicat Intercommunal d'Aménagement des Réseaux et des Cours d'Eau de l'Essonne 

(SIARCE) essaye peu à peu de reprendre ces directives pour les appliquer à ce cours d'eau. 

II.2-EXPÉRIENCES SUR UN SITE-TEST 

De 2011 à 2013, une étude globale a été menée afin de faire un bilan de la faisabilité d'une expérience de suivi 

long terme d'abaissement d'un barrage situé dans la partie centrale du bassin versant. Il a été démontré par le 

SIARCE en 2013 que d'une part, ce barrage freinait la dynamique du cours d'eau, provoquant un envasement 
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du lit et que d'autre part, il constituait un obstacle à la continuité écologique, empêchant les espèces piscicoles 

de circuler librement d'amont en aval (Figure 3-2). De plus, l'impact de ce type de construction a déjà été 

étudié (Cardenas, 2010) comme ayant un impact notable sur l'extension et la qualité de la zone hyporhéique. 

Un état initial complet a été effectué par le SIARCE durant l'année 2014-2015 (SIARCE, 2015). 

 

Figure 3-2 : Illustration de l'envasement du lit de l'Essonne suite à la régulation du débit par un barrage (photographie prise en 2013 par 

le SIARCE). 

La zone étudiée se situe à environ un kilomètre en amont du barrage. Elle est donc directement impactée par 

cette expérience à long terme et va permettre d'étudier son effet sur la zone hyporhéique, en plus des 

expériences ponctuelles qui seront également menées. Un test d'abaissement longue durée des clapets du 

barrage a été lancé en février 2016 et a été suivi sur le site choisi pour cette étude. Grâce à la collaboration 

entamée avec le SIARCE pour ce travail de thèse, une projection des mesures et des résultats effectués à 

l'échelle de la zone hyporhéique pourra être effectuée par rapport au fonctionnement écologique de la portion 

de l'Essonne étudiée. Cette collaboration était basée sur un échange de moyens techniques et scientifiques, 

ainsi que la mise en commun des données sur les expériences menées. 

D'autres zones ont aussi été investiguées sur le bassin versant, comme le marais de Jarcy, situé à environ un 

kilomètre en aval de l'île Ambart (site d'étude), ainsi que certaines anciennes cressonnières situées dans le fond 

de la vallée (cf. Figure 3-6 : Carte géologique du bassin versant de l'Essonne.). 

II.3-TEST D'ABAISSEMENT LONGUE DURÉE DU BARRAGE DU MOULIN DE LA GRANDE ROUE 

Le test réalisé à partir de février 2016 sur le bief du Moulin de la Grande Roue a permis de suivre sur plus d'une 

année l'effet produit par un abaissement des clapets automatiques qui régulent habituellement le débit de la 

rivière (Figure 3-3).  
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Figure 3-3 : Vue de l'ouvrage du Moulin de la Grande Roue avant et après abaissement des clapets automatiques (Photographies 

fournies par le SIARCE). 

La plupart du temps, les clapets situés sous la passerelle du moulin sont relevés afin de conserver une hauteur 

d'eau suffisante dans la partie amont de cette portion de la rivière et donc retenir l'écoulement. En février 

2016, ces clapets ont été abaissés, provoquant une baisse générale du niveau d'eau en amont de l'ouvrage 

d'une quinzaine à une vingtaine de centimètres par rapport au niveau d'eau antérieur. On a pu suivre sur 

l'année 2016 la différence de la cote de la rivière avant et après abaissement des clapets (Figure 3-4). 

Sur les deux années précédant l'ouverture des clapets, le niveau de l'Essonne au niveau du Moulin est 

maintenu tout au long de l'année à une cote proche de 57,8 m, hormis quelques brusques variations dues à la 

manipulation des clapets. On notera au mois de mai 2015 un premier essai d'abaissement des clapets sur une 

semaine, représentant l'une des deux expériences principales effectuées dans le cadre de cette thèse sur 

l'interaction nappe-rivière et qui sera présentée en détails dans les chapitres suivants. En dehors de ces 

variations artificielles, le niveau d'eau est très contrôlé et varie très peu tout au long de l'année. Il est 

impossible de déterminer une période de hautes ou de basses eaux et la rivière ne présente aucune 

modification de son écoulement lors d'une crue ou d'une sécheresse. Sur le second graphique, après 

l'abaissement des clapets début février 2016, le niveau moyen de l'Essonne diminue aussitôt d'une quinzaine 

de centimètres. Puis on observe sur les mois qui suivent des variations naturelles de la hauteur d'eau suivant 

les événements pluvieux. Entre la fin du mois de mai et le début du mois de juin 2016, une crue d'importance 

centennale se produit après de forts épisodes pluvieux dans les jours qui précèdent. Le niveau moyen de 

l'Essonne atteint des records dans plusieurs stations de mesure sur le bassin et de nombreuses communes 

situées le long du cours d'eau sont inondées.  
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Figure 3-4 : Évolution de la cote de l'Essonne avant et après l'ouverture des clapets du Moulin de la Grande Roue (données fournies par 

le SIARCE). La date d'abaissement des clapets est indiquée par une flèche. 

Après l'abaissement de l'ouvrage, le niveau d'eau est inférieur au niveau maintenu artificiellement et retrouve 

une variation naturelle. La poursuite du test d'abaissement est actuellement encore en cours afin de 

déterminer les effets à plus long terme de la suppression éventuelle de cet ouvrage. De plus, une éventuelle 

modification de la répartition et de l'extension des zones humides de types marais et cressonnières, nombreux 

dans la région, doit être envisagée et étudiée. L'impact sur la biodiversité et l'écologie de la portion de 

l'Essonne concernée par ce test nécessite d'être suivi sur une échelle de temps plus longue. Enfin, l'étude des 

variations naturelles de la rivière en l'absence d'un phénomène de crue exceptionnelle doit aussi être 

effectuée. 

III-POURQUOI S'INTÉRESSER À L'ENSEMBLE DU BASSIN VERSANT ? 

III.1-DONNÉES DISPONIBLES 

L'étude de la zone hyporhéique se fait normalement à une échelle spatiale assez petite, sur un tronçon de 

rivière de quelques mètres, et sur une faible profondeur, avoisinant 1 à 2 mètres au maximum. Ce type d'étude 

n'est donc théoriquement pas en relation directe avec la dynamique globale du cours d'eau à l'échelle du 

bassin versant. Cependant, afin de caractériser les différents pôles d'eaux entre l'eau de nappe et l'eau de 

rivière, il est nécessaire de connaître le fonctionnement et l'interaction des masses d'eaux à l'échelle du bassin 

versant. Pour cela, il est nécessaire de connaître la géochimie des eaux souterraines du bassin versant, ainsi 

que l'origine de la minéralisation des eaux de surface. Or, le bassin versant de l'Essonne n'est pas 

particulièrement suivi ni inclus dans des projets de recherche actuels, et il n'existe donc pas de base de 
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données unique regroupant les caractéristiques des eaux de surface et des eaux souterraines. Il était donc 

nécessaire de commencer cette étude en rassemblant les données à disposition et en complétant la base de 

données afin de pouvoir caractériser au mieux les eaux de ce bassin. Cette partie de la thèse sera donc 

consacrée à une compilation des informations à disposition sur l'Essonne et à une présentation des mesures 

effectuées durant ces trois années. Ces dernières serviront de point de départ pour un suivi et une étude plus 

poussée des relations nappe-rivière à plus grande échelle dans le cadre de futurs projets. 

III.2-GÉOMORPHOLOGIE DE LA RIVIÈRE 

Le profil en long de l'Essonne réalisé sur une dizaine de kilomètres de long entre Trousseau et Boutigny-sur-

Essonne illustre l'importance des barrages sur la pente réelle de la rivière entre les ouvrages (Figure 3-5). La 

rivière présente quatre variations très nettes de sa cote à cause des différents ouvrages installés dans le 

secteur. Le lit de la rivière est lui aussi impacté par la présence des ouvrages, en particulier sur le secteur de 

Neuf, en amont et aval. Ainsi, même si l'on peut estimer une pente moyenne de la rivière sur des tronçons 

assez longs, cette moyenne ne peut pas rendre compte des variations locales qui tendent à provoquer une 

chute importante de la cote de la surface de l'eau. Entre les ouvrages, la pente de la rivière est donc bien plus 

faible que la moyenne obtenue sur l'ensemble du secteur. Ceci a pour conséquence de ralentir les écoulements 

entre deux barrages, et donc de favoriser l'envasement du lit comme cela a été constaté par le SIARCE.  

 

Figure 3-5 : Profil en long de l'Essonne réalisé par le SIARCE. En bleu sont représentées les cotes de la rivière entre Trousseau et 

Boutigny-sur-Essonne. En marron est représenté le fond du lit de la rivière. 

 

III.3-CALCUL DES PENTES MOYENNES DE LA RIVIÈRE 

L'un des facteurs nécessaires à la compréhension des échanges d'eau est la pente moyenne de la rivière sur les 

différents tronçons. La pente du lit peut être estimée entre les différentes stations présentes sur le cours d'eau, 

grâce à la cote de chaque échelle limnimétrique. De même, une cote de la rivière prise le même jour à 

différents endroits peut donner une indication sur la pente de la rivière (Tableau 3-1). 

Saint Eloi 

Neuf 

Belesbat 

Boutigny 

Île Ambart 
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01/01/2009 01/01/2010 01/01/2017 

 

Pente du lit de la rivière 
calculée à partir de la 

cote de l'échelle 
limnimétrique (%) 

Pente de la rivière calculée à partir des chroniques (%) 
 

Œuf-Boulancourt 0,11 0,11 0,11 - 

Boulancourt-Guigneville 0,06 0,06 0,06 0,06 

Guigneville-Ballancourt 0,06 0,07 0,07 0,07 

Méréville-Ballancourt 0,08 0,08 0,09 - 

Tableau 3-1 : Pentes du lit de la rivière calculées à partir de la cote de l'échelle limnimétrique et pentes de la rivière à différentes 

périodes (http://www.hydro.eaufrance.fr/). 

Les pentes du lit de rivière et les pentes de la rivière elle-même sont identiques, en l'absence d'un évènement 

de crue ou d'étiage. Ces valeurs sont toutes comprises entre 0,5 et 1 pour mille et restent constantes entre 

2009 et 2017. La pente de l'Essonne semble nettement plus élevée dans la partie amont du bassin, au niveau 

des deux affluents, puis elle s'affaiblit et reste stable tout au long du reste du trajet. 

Les calculs des pentes moyennes pour la rivière ont été ici réalisés en supposant qu'elle n'était pas anthropisée. 

Or, les nombreux ouvrages qui modifient de façon artificielle l'écoulement du cours d'eau ont un impact certain 

sur cette pente, qui n'est donnée qu'à titre indicatif. Il est clair que la géomorphologie du cours d'eau, que l'on 

peut voir sur la Figure 3-5, devra être prise en compte, car elle modifie grandement les vitesses d'écoulement 

des eaux de surface, tout comme les interactions possibles entre la rivière et la nappe, en particulier au niveau 

des ouvrages et entre les ouvrages, où les régimes d'écoulement sont très différents.  

B-GÉOLOGIE/HYDROGÉOLOGIE 

I-FORMATIONS GÉOLOGIQUES PRÉSENTES SUR LE BASSIN VERSANT 

I.1-GÉOLOGIE 

Le bassin versant de l'Essonne est situé au cœur du Bassin Parisien. La rivière Essonne a incisé d'amont en aval 

différentes couches géologiques depuis le plateau de Beauce calcaire jusqu'aux formations plus imperméables 

situées en aval comme le Bartonien (Figure 3-6). Une carte géologique a été réalisée numériquement à partir 

des cartes au 1/50000 du BRGM des zones de : Corbeil (219), Dourdan (256), Étampes (257), Méréville (292), 

Malesherbes (293), Neuville-aux-bois (327), Pithiviers (328), Château-Landon (329), Orléans (363) et Bellegarde 

(364). 
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Figure 3-6 : Carte géologique du bassin versant de l'Essonne. 
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Les informations sur chacune des formations géologiques présentes à l'affleurement ont été compilées (Figure 

3-7).  

 

 

Figure 3-7 : Log lithostratigraphique du système aquifère de la Beauce, représentant les différents faciès et leurs noms. D'après les 

données du BRGM (BRGM, 1994). 

De la formation la plus récente à la plus ancienne, on retrouve la succession lithologique suivante :  

Sologne et Orléanais : Cette formation du Burdigalien inférieur (20,4 Ma) est formée de matériaux détritiques, 

de type sableux et marneux. Le sable est constitué de grains grossiers, contenant du quartz et des feldspaths de 

couleur jaune clair, et ne contenant presque pas d'argiles. Trois autres faciès plus imperméables sont aussi 

présents : une argile plastique grise, verte ou bleue, une argile sableuse et une marne argileuse blanche. Les 

épaisseurs de cette formation sont variables, mais restent relativement faibles, de quelques mètres environ. 

On les retrouve dans la partie Sud du bassin, où les deux affluents de l'Essonne prennent leur source. 

Beauce : Appelé calcaire de Beauce ou encore calcaire de Pithiviers, cette formation datée de l'Aquitanien 

supérieur (20 Ma) constitue un aquifère important qui s'étend de façon régionale sur le plateau de Beauce. Au 

niveau du bassin de l'Essonne, toute la partie Ouest du bassin laisse cette formation affleurer sur le plateau 

composant le relief du bassin. C'est une succession de calcaires de différentes couleurs, allant du brun au rosé, 

voire gris ou blanc. 

Gâtinais : D'âge Aquitanien inférieur (23 Ma), la formation du Gâtinais est constituée par des molasses et sert 

de repère lithologique entre les formations calcaires du Stampien (28 Ma) et les formations calcaires de 

l'Aquitanien supérieur (20 Ma) ou calcaire de Beauce. Cette molasse présente un faciès argileux jaune à brun, 
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légèrement sableux à sa base. Cette formation est imperméable là où le faciès est composé majoritairement 

d'argiles. 

Étampes : La formation d'Étampes est composée d'un calcaire blanc lacustre daté du Stampien Supérieur (28 

Ma), qui n'est distinguable du calcaire de Beauce que s'il est séparé par les molasses du Gâtinais. D'une 

épaisseur moyenne de 12 mètres, il repose directement sur les sables de Fontainebleau. De couleur beige, il 

peut contenir des fossiles et des zones plus marneuses. Dans certains faciès, on trouve des traces de meulière. 

Ce calcaire est notamment présent le long de la vallée de la Juine, ainsi qu'à l'affleurement dans plusieurs 

vallées sèches du bassin versant. 

Fontainebleau : La formation des sables de Fontainebleau est datée du Stampien (30 Ma) dans sa période 

marine. La totalité de la zone actuellement occupée par le bassin versant est alors recouverte par une mer peu 

profonde.  Sa puissance moyenne atteint 50 mètres selon différents sondages. La principale caractéristique de 

ce sable est son grain fin, qui peut être associé de façon locale à des zones plus calcaires ou marneuses, le tout 

d'une couleur beige ou jaunâtre. 

Brie : Le calcaire de Brie affleure uniquement dans la partie aval de la vallée de l'Essonne. Daté du Stampien 

inférieur nommé aussi "Sannoisien" (33 Ma), il est constitué par une épaisseur d'environ 10 m de marnes 

calcaires blanches, et de calcaires blancs pouvant être meuliérisés dans leur partie supérieure. À la base et au 

sommet de cette couche peuvent parfois se retrouver de petits niveaux d'argiles ou de marnes.   

Bartonien : Cette série datée entre le Ludien et le Marinésien (38 Ma) est composée des marnes bleues 

d'Argenteuil et des marnes blanches de Pantin, ou encore des argiles vertes ; on les relie souvent au calcaire de 

Champigny sous-jacent. Les marnes sont de couleurs différentes et peuvent être plus ou moins épaisses. Elles 

affleurent dans la partie aval de la vallée juste au-dessus du calcaire de Champigny. Ce faciès peut être 

composé soit de calcaires purs, soit de marnes selon leur emplacement. Ici, le faciès majoritairement marneux 

constitue le substratum pour l'aquifère de Beauce.  

La rivière Essonne est issue directement d'apports provenant de la nappe de Beauce située au niveau du 

plateau de Beauce au Sud de la zone d'étude. Comme indiqué précédemment, la rivière Essonne débute à la 

confluence de deux autres cours d'eau, l'Œuf et la Rimarde, situés sur le plateau de Beauce qui est caractérisé 

par des formations calcaires. L'Essonne passe ensuite d'un substratum calcaire à un substratum siliceux, la 

formation des sables de Fontainebleau, qui contient elle aussi une nappe à échelle régionale. Au niveau de 

l'exutoire du bassin, on retrouve la formation de Brie, elle aussi calcaire, avant de passer sur des formations 

plus imperméables, les marnes du Bartonien, qui forment le substratum des formations perméables du bassin 

versant. 

I.2-FORMATIONS SUPERFICIELLES 

Bien que non représentées sur la carte géologique, un certain nombre de formations superficielles présentent 

un intérêt sur la zone d'étude, car elles forment la plupart des faciès affleurant en fond de vallée. Au niveau de 

la tête de bassin dans la partie Sud et au niveau des vallées sèches, on retrouve des colluvions plutôt 

limoneuses sur les formations calcaires. En revanche, on trouve plutôt des alluvions modernes dans le fond des 

vallées. Elles sont constituées de sables grossiers et de graviers à stratification entrecroisée sur une épaisseur 

variable. On peut aussi retrouver des tourbes qui couvrent une partie des fonds de vallée, sur des extensions 

très variables et des épaisseurs pouvant atteindre 5 mètres. Elles se présentent sous la forme d'un matériau 

compact noir, très riche en matière organique plus ou moins dégradée, et sont situées souvent à faible 

profondeur. Bien que leur âge ne soit pas précisément connu, on sait toutefois qu'il n'y a plus de formation 

active de tourbe dans le bassin versant actuellement. 
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II-HYDROGÉOLOGIE 

II.1-HYDROGÉOLOGIE GÉNÉRALE 

La formation aquifère à l'échelle régionale est représentée par les formations du Stampien d'origine lacustre, 

aussi appelée nappe de Beauce. Elle est la principale alimentation en eau au niveau de la région, avec à la fois 

des captages industriels, des forages pour l'alimentation en eau et à but agricole. Cette nappe est libre dans 

toute sa partie Nord, et donc au niveau du bassin versant de l'Essonne, alors qu'elle est captive dans une 

grande partie de la région Sud. Dans la partie aval du bassin, la nappe est présente au niveau de la formation 

des sables de Fontainebleau. On notera un drainage important de cette nappe au niveau des vallées actives.  

On considère l'aquifère de Beauce comme étant constitué par toutes les formations poreuses et perméables 

constituées par l'enchaînement du calcaire de Brie, des sables de Fontainebleau et du calcaire d'Etampes. 

Certains niveaux plus argileux qui existent au sein des formations ne sont pas considérés comme de réels 

substratums car ils ne retiennent que peu les niveaux d'eau et ne modifient pas la géométrie régionale de la 

nappe. L'Essonne draine très fortement la nappe de Beauce et l'écoulement se fait du Sud vers le Nord. Le long 

de son parcours, l'Essonne est rejointe par la Juine avant de se jeter dans la Seine. Le fond de vallée, 

comprenant les formations superficielles sableuses et tourbeuses, peut être considéré comme une nappe 

alluvionnaire superficielle mais en relation directe avec la nappe de Beauce. On peut noter également la 

présence d'anciennes cressonnières, par exemple au niveau du village de Cerny, qui sont alimentées par des 

forages de 8 m de profondeur (Figure 3-8). 

 

Figure 3-8 : Exemple d'une cressonnière alimentée par un forage. 

La notice de la carte géologique au 1/50000 de Pithiviers indique les valeurs de quelques paramètres 

hydrodynamiques, mesurés lors d'essais de pompages (Tableau 3-2). 

 Valeur moyenne 

Gradient hydraulique moyen de la nappe (au niveau 
des sables de Fontainebleau) 

1 à 3 % 

Transmissivité dans les calcaires 310-1 à 310-2 m²/s 

Transmissivité dans les sables 310-3 m²/s 

Transmissivité dans la partie captive (Nord de 
l'aquifère) 

1 à 510-3 m²/s 

Tableau 3-2 : Récapitulatif de quelques valeurs de paramètres hydrodynamiques calculés lors d'essais par pompages indiqués dans la 

notice de la carte géologique au 1/50000 de Pithiviers. 
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Sur la rive gauche du bassin versant, la distribution des roches est visible le long des vallées. Une importante 

vallée secondaire, le sous-bassin versant de la Juine, se trouve sur cette rive gauche. On remarque que 

l'Essonne ne s'écoule pas au centre du bassin versant, mais plutôt dans sa partie Est. La rive droite est donc de 

taille assez réduite et l'on atteint rapidement les limites du bassin versant. La notice fait également mention de 

la présence d'un petit bassin versant sans exutoire, celui d'Aufferville. Certains forages profonds (Puiseaux 

Dimancheville, Bromeilles, Echilleuses) captent les eaux des formations calcaires de Champigny. Cette seconde 

nappe est captive sous les formations marneuses à la base du Stampien. 

II.2-PIÉZOMÉTRIE 

Les données de la banque en ligne ADES (http://www.ades.eaufrance.fr) ont été compilées pour le bassin 

versant de l'Essonne. La Figure 3-9 montre un exemple d'évolution temporelle de la cote piézométrique de la 

nappe extraite de cette base de données, pour 4 piézomètres. La cote piézométrique de la nappe semble 

évoluer sur plusieurs décennies de façon cyclique, avec une alternance de périodes où la cote est plus haute ou 

plus basse de quelques mètres. Les variations saisonnières restent peu visibles à cette échelle, à l'exception de 

la station de Saint-Escobille. Si l'on s'intéresse seulement aux variations sur l'année précédente, on observe 

nettement chaque variation due aux épisodes pluvieux, ainsi que la variation saisonnière. La nappe se recharge 

entre septembre et mai, et se décharge entre juin et août. Chaque épisode pluvieux peut provoquer une 

réponse de la nappe plus ou moins importante. 

 

 

Figure 3-9 : Evolution de la cote piézométrique de la nappe de Beauce au cours des dernières décennies et variations plus récentes 

enregistrées à Ballancourt-sur-Essonne (source : banque de données en ligne ADES). 
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II.3-CARTE PIÉZOMÉTRIQUE DE LA NAPPE DE BEAUCE 

Les données à disposition sur la nappe de Beauce au sein du bassin versant de l'Essonne sont très limitées du 

fait d'un nombre très réduit de piézomètres faisant l'objet d'un suivi régulier. C'est pourquoi dans le cadre de 

cette thèse il n'a pas été possible de réaliser une carte piézométrique récente. En revanche, deux rapports du 

BRGM datés respectivement de 1994 et 2002 font l'état de la piézométrie de la nappe de Beauce en hautes 

eaux et basses eaux, suite à des campagnes de mesures ponctuelles (Figure 3-10 et Figure 3-12). Cette nappe 

rassemble les formations calcaires de Brie et d'Etampes, ainsi que les sables de Fontainebleau. Une carte de la 

nappe de la craie, située en dessous du substratum de la nappe de Beauce (argiles du Bartonien) est également 

disponible (Figure 3-11). 

Le bassin versant de l'Essonne se situe dans la partie Nord-Est de la formation aquifère de Beauce. Dans la 

partie centrale du plateau, on observe un plateau piézométrique, situé à la limite Sud-Ouest du bassin versant. 

Ce plateau se caractérise par un gradient moyen très faible, de 0,1 pour mille, ce qui indique une perméabilité 

assez forte. Au niveau de notre bassin d'étude, l'écoulement au sein de la nappe de Beauce se fait du Sud-

Ouest au Nord-Est, avec des gradients variables d'amont en aval. La partie amont se caractérise par des 

gradients plus faibles et donc des isopièzes plus éloignées, alors qu'elles se rapprochent fortement dans la 

partie aval du bassin, entre Etampes et Malesherbes. La position des isopièzes par rapport à l'Essonne et la 

Juine indique clairement que c'est la nappe qui alimente les eaux de surface, et donc que l'Essonne et la Juine 

drainent fortement la nappe de Beauce. En particulier, dans la partie aval du bassin, le resserrement des lignes 

indique le passage d'une formation calcaire à la formation des sables de Fontainebleau, où la rivière draine 

fortement la nappe. 

Dans la partie Nord-Est du bassin, on notera la présence d'une formation imperméable constituée par les 

argiles vertes du Bartonien et servant de substratum à la nappe de Beauce. La nappe sous-jacente, constituée 

par les calcaires de Champigny, présente un écoulement global du Sud-Ouest au Nord-Est. Le gradient est plus 

fort en amont et décroît peu à peu vers l'aval de la nappe. Les écoulements se font de façon parallèle à 

l'écoulement de l'Essonne, qui n'est donc pas alimentée par cette seconde nappe. Au vu des données 

piézométriques, seule la nappe superficielle constituée notamment par les formations d'Etampes et de 

Fontainebleau, alimente directement les cours d'eau du bassin versant. La série perméable située sous les 

argiles vertes du Bartonien est captive au moins dans la partie aval du bassin versant. 
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Figure 3-10 : Carte piézométrique de la nappe de Beauce en basses eaux, réalisée en 1994 (données BRGM, 1994). 
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Figure 3-11 : Carte piézométrique de la craie, située sous la nappe de Beauce, réalisée en 1994 en période de basses eaux (données 

BRGM, 1994). 
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Figure 3-12 : Carte piézométrique de la nappe de Beauce en période de hautes eaux réalisée en 2002 (données BRGM, Verley, 2002). 
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À partir des différentes cartes piézométriques présentes dans les rapports du BRGM ainsi que des données de 

terrain, on peut estimer la pente moyenne de la nappe en différents endroits (Figure 3-13). 

 

Figure 3-13 : Présentation des profils retenus pour mesurer les gradients hydrauliques de la nappe de Beauce sur les différentes cartes 

piézométriques. En haut les cartes de la Beauce et la craie de 1994 et en bas la carte de la Beauce de 2002. (Données BRGM). 

Les pentes obtenues à partir des cartes piézométriques (Tableau 3-3) indiquent des valeurs de l'ordre de 1 pour 

mille selon les différents profils. En revanche, comme expliqué précédemment, lorsque l'on passe des 

formations calcaires aux formations sableuses à l'affleurement, le gradient hydraulique devient plus fort, à plus 

de 4 pour mille comme l'indique le profil 2 sur la carte des hautes eaux. Ainsi, dans cette section du bassin, la 

rivière draine fortement la nappe de Beauce. La nappe de la craie située sous le substratum des argiles vertes 

possède un gradient hydraulique moyen de 1 pour mille, mais surtout il ne semble pas y avoir de relation 

directe avec la nappe supérieure ou les eaux de surface au vu des charges mesurées dans chacune des deux 

masses d'eaux. 

En conclusion, la pente moyenne de la nappe de Beauce au niveau du bassin versant de l'Essonne est d'environ 

1 pour mille, avec des valeurs nettement plus élevées au niveau du faciès des sables de Fontainebleau. 
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Gradient hydraulique (%) 

Basses eaux 1994 Nappe principale (Beauce) 

Profil 1 0,18 

Profil 2 0,08 

Basses eaux 1994 Nappe inférieure (Craie) 

Profil 1 0,11 

Profil 2 0,09 

Hautes eaux 2002 Nappe principale (Beauce) 

Profil 1 0,094 

Profil 2 0,425 

Profil 3 0,232 

Tableau 3-3 : Tableau récapitulatif des gradients hydrauliques mesurés à partir des cartes piézométriques. 

C-ÉCOULEMENTS ET BILANS D'EAU AU SEIN DU BASSIN VERSANT 

I-CLIMAT 

I.1-TEMPÉRATURE 

La température de l'air évolue selon les saisons, avec des valeurs plus chaudes en été et froides en hiver (Figure 

3-14). La température moyenne sur l'année est d'environ 12°C, avec des valeurs minimales mesurées au mois 

de février et des valeurs maximales réparties entre les mois de juillet et août. Si l'on observe la variation des 

températures moyennes mensuelles sur l'année 2015 (courbe verte), on peut voir que l'étendue des variations 

au cours d'une année ne dépasse pas 20°C. 

 

Figure 3-14 : Températures mensuelles minimales, moyennes et maximales mesurées à la station de Courdimanche-sur-Essonne en 

2015. 
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I.2-PLUVIOMÉTRIE 

La pluviométrie annuelle observée sur le bassin versant au niveau de la station de Courdimanche-sur-Essonne 

est représentée sur la Figure 3-15. Elle est sensiblement identique à celle observée sur l'ensemble du bassin 

parisien. La valeur moyenne annuelle se situe entre 600 et 630 mm/an. Le climat est associé à un climat de 

type océanique altéré (données Météo France fournies par le SIARCE, PAPI-Essonne, 2006).   

 

Figure 3-15 : Pluviométrie mensuelle sur les années 2014 et 2015 à la station de Courdimanche-sur-Essonne. 

On note une certaine variabilité de la pluviométrie d'une année à l'autre : 2014 est une année relativement 

humide, avec un cumul de précipitations annuelles de 636,6 mm, alors que l'année 2015 ne présente que 

484,7 mm de cumul.  

II-DÉBITS DE L'ESSONNE ET DE SES AFFLUENTS 

Au niveau du bassin versant de l'Essonne, les eaux de surface sont principalement constituées par quatre 

rivières : l'Œuf et la Rimarde, situées en amont du bassin et dont la confluence donne naissance à l'Essonne ; la 

Juine, principal affluent rive gauche de l'Essonne et qui couvre la partie ouest du bassin ; l'Essonne, cours d'eau 

principal qui délimite le bassin versant. 

Plusieurs stations de débits sont disposées le long des rivières (Figure 3-6). Elles permettent de se rendre 

compte du régime d'écoulement (données en ligne de la banque Hydro, http://www.hydro.eaufrance.fr). 

L'Essonne et son affluent la Juine présentent un régime hydrologique simple, avec une période de hautes eaux 

de novembre à mai et une période de basses eaux de juin à septembre (Figure 3-16). Alors que ces deux 

périodes sont relativement faciles à identifier sur les stations présentes en amont des cours d'eau (Œuf et 

Boulancourt), on peut voir qu'en allant vers l'aval, la différence de débit entre les hautes et les basses eaux est 

de moins en moins marquée sur l'Essonne. Ceci est dû à la présence de nombreux barrages, biefs et clapets 

présents sur la rivière, qui régulent tout au long de l'année les écoulements. Ainsi, en se déplaçant vers l'aval 

du bassin, les constructions anthropiques modifient le régime d'écoulement qui devient assez stable tout au 

long de l'année. La construction de ces différents ouvrages avait pour objectif de maintenir un niveau d'eau 

constant sur la rivière et ainsi alimenter les nombreux moulins, mais aussi pour limiter également au maximum 

l'effet des crues sur le bassin. 
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Figure 3-16 : Évolution des débits moyens mensuels de l'Essonne et de ses affluents. 

D-GÉOCHIMIE 

Après avoir caractérisé le bassin versant selon sa géomorphologie et d'un point de vue physique, on peut 

également s'intéresser aux données géochimiques à disposition sur le bassin versant. Pour cela, une 

compilation des données issues de la banque de données en ligne ADES a été faite et ces données ont été 

complétées par un certain nombre de mesures effectuées dans le cadre de cette thèse, lors de différentes 

campagnes de terrain. 

I-GÉNÉRALITÉS 

I.1-DÉFINITION D'UNE DROITE DES EAUX MÉTÉORIQUES LOCALE 

Pour les données de précipitations, seules des données isotopiques ont été compilées. En effet, on considère 

que la pluie en région Île-de-France est d'une manière générale très peu minéralisée, et n'entre pas 

directement en compte dans la composition chimique des eaux de surface. Les données isotopiques des pluies 

recueillies à Orsay ont été compilées afin de retrouver la droite météorique locale des eaux de pluies sur l'Île-

de-France (Figure 3-17). Il peut en effet exister une certaine différence entre la droite des eaux météoriques 

mondiales et la droite des eaux météoriques locales, c'est à dire la relation entre les isotopes stables de l'eau 

(O18 et H2). On donne l'expression du rapport isotopique pour l'oxygène 18 (comparé à l'isotope majoritaire 

O16) comme suit : 

𝛿𝑂18 = 1000 × (

𝑂18

𝑂16
𝑒𝑐ℎ𝑎𝑛𝑡𝑖𝑙𝑙𝑜𝑛

−
𝑂18

𝑂16
𝑠𝑡𝑎𝑛𝑑𝑎𝑟𝑑

𝑂18

𝑂16
𝑠𝑡𝑎𝑛𝑑𝑎𝑟𝑑

) 

avec le rapport standard représentant la valeur mesurée pour le rapport isotopique dans l'eau de mer. Le 

même type de rapport peut être défini pour d'autres isotopes, en particulier pour le deutérium H2, en 

définissant le δH2. 
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Figure 3-17 : Compilation des mesures des isotopes stables des pluies à Orsay et comparaison entre la droite météorique mondiale 

(DMM) et la droite météorique locale (DML) issue de la régression linéaire sur les données. 

Les données sont suffisamment nombreuses et dispersées pour déterminer une droite des eaux météoriques 

locales (DML) en Île-de-France dont l'équation est légèrement différente de celle de la droite météorique 

mondiale (Tableau 3-4). La nouvelle pente obtenue pour la droite locale est légèrement plus faible que la pente 

de la droite mondiale (DMM). C'est cette équation qui servira de référence pour l'interprétation des données 

isotopiques issues d'échantillons du bassin versant de l'Essonne, car ces données sont plus précises que celles 

de la droite mondiale, plus générale. 

DMM (droite météorique mondiale) δH2=8δO18+10 

DML (droite météorique locale) δH2=7,16δO18+2,485 

Tableau 3-4 : Tableau comparatif des équations des droites météoriques mondiales et locales. 

I.2-PROTOCOLE DE PRÉLÈVEMENTS ET D'ANALYSES DES ÉCHANTILLONS 

 
Les analyses géochimiques faites sur le terrain ont été réalisées suivant un protocole commun. Avant tout 
prélèvement, l'ensemble du matériel a été rincé et si besoin les piézomètres ont été vidangés. Puis un premier 
prélèvement est effectué afin de mesurer les principaux paramètres physico-chimiques de l'eau : température, 
pH, conductivité, alcalinité. Trois bouteilles sont ensuite prélevées : une pour les analyses en isotopes majeurs, 
et les deux autres pour les analyses en éléments majeurs. L'échantillon pour les isotopes est scellé sans 
oxygène, et l'échantillon prélevé pour les analyses des cations est acidifiée. Au laboratoire, les échantillons sont 
stockés au frais et analysés dans les plus brefs délais. 
 
Les isotopes stables de l'eau sont mesurés par spectrométrie à absorption laser, les cations majeurs sont 
analysés par spectromètre d'absorption atomique et les anions majeurs par chromatographie ionique. 

II-EAUX DE NAPPE 

II.1-GÉOCHIMIE DES ÉLÉMENTS MAJEURS 

Dans le but d'étudier les interactions entre les eaux de surface et les eaux souterraines, il est nécessaire de 

caractériser le plus précisément possible les différentes masses d'eaux présentes sur le bassin versant. Pour les 

eaux de nappe, les données d'un certain nombre d'analyses géochimiques ont été récupérées depuis la banque 
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de données en ligne ADES. De plus, des échantillons d'eau ont été prélevés sur le terrain au cours de la thèse 

dans des piézomètres situés dans différentes formations lithologiques plus ou moins en surface. Les analyses 

des éléments majeurs sont reportées dans un diagramme de Piper (Figure 3-18). Ce diagramme a pour but de 

mettre en évidence la composition géochimique des eaux en fonction de leur concentration en ions majeurs. 

Ce diagramme permet de caractériser le faciès géochimique d'une masse d'eau. 

Les données des eaux de la nappe de Beauce issues des différents qualitomètres indiquent un faciès 

bicarbonaté-calcique typique d'eaux souterraines contenues dans des formations calcaires. Les eaux issues des 

autres formations sur le terrain présentent le même type de minéralisation, avec un faciès majoritairement 

bicarbonaté-calcique. Alors que les points représentant les eaux de la nappe de Beauce sont bien groupés, les 

valeurs pour les différents échantillons de terrain sont plus dispersées, en particulier pour les piézomètres 

situés dans les tourbes, les alluvions et les cressonnières, c’est-à-dire les formations affleurantes du fond de 

rivière. Ce sont en général les concentrations en sulfates et en nitrates qui sont les plus importantes au sein des 

formations du fond de vallée. 

 

Figure 3-18 : Diagramme de Piper des échantillons d'eau de nappe au sein du bassin versant de l'Essonne. Les données de la banque en 

ligne ADES sont représentées par les ronds roses "Beauce". Les autres échantillons présentés sont tous issus de campagnes de terrain 

effectuées pendant la thèse. 

Les échantillons issus de la nappe de Beauce ont été séparés car il s'agit de prélèvements effectués à partir de 

forages profonds directement au sein de la nappe, alors que les piézomètres utilisés pour les prélèvements 

pendant la thèse sont relativement peu profonds et situés dans les différentes formations superficielles 

contenues dans les fonds de vallée de l'Essonne. Les données géochimiques indiquent qu'il n'existe qu'une 

seule entité hydrogéologique, constituée par l'aquifère principal et toutes les formations superficielles 

perméables, car elles possèdent la même minéralisation. Certains échantillons au niveau des tourbes et des 

cressonnières possèdent cependant une concentration en sulfates plus élevée que les valeurs mesurées dans la 

nappe. La composition des tourbes, riches en matière organique plus ou moins décomposée peut être à 

l'origine de cette concentration anormalement élevée en sulfates.  
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Le diagramme de Schöeller permet de mettre en évidence les concentrations mesurées pour les ions majeurs 

dans les échantillons sur une échelle logarithmique. Ici, deux comportements différents peuvent être identifiés 

pour les eaux souterraines (Figure 3-19). D'une part, un premier groupe assez homogène est composé par les 

eaux des piézomètres de la nappe de Beauce, ainsi que le marais de Jarcy et les cressonnières. Un second 

groupe, présentant quelques différences de concentrations sur certains éléments, est composé par les tourbes 

et les alluvions. Les eaux du second groupe ont une concentration plus importante en chlorures, 

sodium/potassium et sulfates que les eaux du premier groupe. Ces éléments peuvent se retrouver dans les 

eaux de surface et superficielles suite à certaines activités anthropiques, comme l'agriculture, les industries ou 

encore les stations d'épuration. 

 

Figure 3-19 : Diagramme de Schöeller représentant la géochimie des eaux souterraines, selon les anions et les cations majeurs. Les 

données de la nappe de Beauce sont issues de la banque en ligne ADES. Les autres échantillons sont des données issues de 

prélèvements effectués durant la thèse. 

On notera que les eaux de la nappe présentent une concentration en nitrates de l'ordre de 20 à 30 mg/l. 

L'origine des nitrates dans les eaux souterraines n'est pas précisément établie, mais l'on peut toutefois 

supposer qu'ils proviennent de l'activité agricole en surface. L'eau se charge donc en nitrates lorsqu'elle 

traverse le profil de sol pour atteindre la nappe. De même, les eaux contenues dans les formations récentes 

sont au contact direct des zones anthropisées et sont donc potentiellement contaminées par le ruissellement 

et les apports de surface. Les eaux des cressonnières ont une minéralisation très proche des eaux de la nappe 

de Beauce. Le marais de Jarcy comporte quant à lui une concentration en nitrates très faible, qui peut indiquer 

une certaine capacité d'autoépuration de ce marais par rapport aux sulfates et aux nitrates. 

II.2-INDICES DE SATURATION 

Pour se rendre compte de la qualité des mesures faites sur le terrain, ainsi que pour retrouver éventuellement 

l'origine de la minéralisation des eaux, on peut calculer plusieurs indices à partir des données géochimiques. 

Tout d'abord la balance ionique, qui représente l'équilibre entre les anions et les cations, permet de voir si tous 

les éléments chimiques ayant une concentration non-négligeable ont été pris en compte. Idéalement, la 
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balance ionique doit se situer entre -5 et +5% pour que l'on puisse considérer que les mesures faites sont de 

bonne qualité et englobent tous les éléments majeurs. En cas de prélèvements plus difficiles sur le terrain, on 

tolère une valeur comprise entre -10 et +10%.  

𝐵𝑎𝑙𝑎𝑛𝑐𝑒 𝑖𝑜𝑛𝑖𝑞𝑢𝑒 (%) =
∑ 𝑎𝑛𝑖𝑜𝑛𝑠 − ∑ 𝑐𝑎𝑡𝑖𝑜𝑛𝑠

∑ 𝑎𝑛𝑖𝑜𝑛𝑠 + ∑ 𝑐𝑎𝑡𝑖𝑜𝑛𝑠
× 100 , (3.1) 

Si la valeur de la balance ionique n'est pas bonne, cela signifie que les résultats des analyses chimiques ne sont 

pas fiables, ou qu'il manque un ou plusieurs éléments chimiques à prendre en compte et qui n'ont pas été 

mesurés. 

Pour retrouver l'origine de la minéralisation des eaux, et voir avec quels minéraux elle se trouve 

éventuellement à l'équilibre, on peut aussi exprimer les indices de saturation de certains minéraux à partir des 

concentrations en ions de la solution : 

𝐼𝑆 (𝑖𝑛𝑑𝑖𝑐𝑒 𝑑𝑒 𝑠𝑎𝑡𝑢𝑟𝑎𝑡𝑖𝑜𝑛) = 𝑝𝐻 − 𝑝𝐻𝑠 , (3.2) 

avec le pH de la solution considérée, et le pHs qui définit le pH de saturation du minéral considéré, comme la 

calcite par exemple : 

𝑝𝐻𝑠 = 𝐶 − (𝑙𝑜𝑔10𝐴𝑙𝑐 + 𝑙𝑜𝑔10𝐶𝑎𝑂), (3.3) 

C est une constante définie selon la température et la minéralisation de l'eau et l'alcalinité (Alc) représente la 

capacité d'une eau à neutraliser un acide. Si l'indice de saturation est inférieur à -0,5, on considère que la 

solution est sous-saturée et aura donc tendance à plutôt dissoudre le minéral. Si la valeur est proche de 0, 

comprise entre -0,5 et +0,5, on se trouve à la limite de la saturation, et des variations de certains paramètres 

hydrodynamiques de l'eau peuvent faire basculer la solution en sous ou sursaturation. Enfin, si la valeur de 

l'indice de saturation vis-à-vis d'un minéral dépasse 0,5, la solution considérée est en sursaturation vis-à-vis du 

minéral considéré, et les conditions sont favorables à une précipitation.  

Enfin, on peut calculer la pression partielle du CO2 dans l'eau (pCO2), à partir des données géochimiques, du pH 

et de la température. Cette donnée permet de savoir si l'eau est en équilibre avec l'atmosphère ou au contraire 

plus riche en CO2 dissous, comme c'est le cas dans les eaux souterraines.  

𝑃(𝑎𝑡𝑚) = 10−𝑃𝐶𝑂2 , (3.4)  

La valeur moyenne de pCO2 pour l'atmosphère est de -3,5 (exprimée en log). À l'inverse, les eaux souterraines, 

plus concentrées, présentent une valeur théorique autour de -2. 

Les balances ioniques, indices de saturations pour certains minéraux communs et pressions partielles de CO2 

pour les échantillons de la nappe de Beauce issus de la banque en ligne et pour des échantillons prélevés sur le 

terrain ont été calculés à l'aide du logiciel Diagrammes qui utilise le code Phreeqc. Les résultats sont compilés 

dans le Tableau 3-5. 

L'ensemble des eaux issues des piézomètres dans les formations superficielles ont des indices de saturation 

négatifs pour la dolomite, le gypse et l'anhydrite. Ces trois minéraux ne pouvant précipiter qu'en présence 

d'eau saumâtre très sursaturée et dans des conditions particulières, il n'est donc pas étonnant que ces indices 

soient faibles. Les indices de saturation de la calcite et de l'aragonite présentent des valeurs à la limite de la 

saturation. De plus, leur pCO2 est inférieure à -2, valeur représentative des eaux qui ne sont pas en équilibre 

avec l'atmosphère et qui peuvent donc conduire à une précipitation de calcite/aragonite si elles se retrouvent 

en déséquilibre. 
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Les eaux de la nappe de Beauce présentent un indice de saturation pour la calcite et pour l'aragonite 

également proche de 0, soit des solutions saturées en calcium et carbonates. Leur pCO2 est également plus 

faible que celle de l'atmosphère, ce qui indique un aquifère dont les eaux ne sont pas à l'équilibre avec les 

conditions atmosphériques. Les conditions physico-chimiques des eaux souterraines sont donc favorables à la 

précipitation de calcite en cas de modification de ces paramètres. Certaines balances ioniques sont assez 

élevées, supérieure à la valeur de 10% retenue comme marge d'erreur, en particulier celles issues de certains 

piézomètres échantillonnés sur le terrain. Les mesures d'alcalinité ont été réalisées directement sur le terrain, 

ce qui peut provoquer une incertitude sur les mesures. Les eaux ayant la pCO2 la plus faible sont les eaux issues 

des piézomètres des formations superficielles. On peut donc penser qu'au sein de ces formations, l'eau est 

relativement stagnante car peu renouvelée. Les eaux sont donc peu à peu enrichies en CO2, du fait de leur 

faible circulation. Certains éléments chimiques non mesurés peuvent aussi être présents en quantités non-

négligeables dans les eaux comme le fer, l'aluminium ou le fluor. 

Echantillon Libellé Bal. Ion. (%) IS calcite IS Aragonite IS Dolomite IS Gypse Is Anhydrite pCO2 (log) 

BA1 Alluvions 7 0,35 0,20 -1.10 -0,95 -1,20 -1,61 

BT1 Tourbes 1 0,93 0,78 -0.10 0,40 0,15 -1,72 

BT2 Tourbes -16 0,31 0,16 -1.90 -1,68 -1,93 -1,40 

BA2 Alluvions 0 -0,01 -0,16 -1.68 -1,79 -2,04 -1,59 

                  

BA1 Alluvions 39 0,84 0,69 -0.54     -1,53 

BT1 Tourbes 58 1,14 0,98 -0.29     -1,80 

                  

NA1 Alluvions 10 0,39 0,24 -0.95 -2,15 -2,38 -2,25 

NC2 Calcaires 11 0,16 0,01 -1.25 -2,20 -2,45 -2,24 

NA2 Alluvions 11 0,19 0,04 -1.10 -1,97 -2,21 -1,93 

NT2 Tourbes 12 0,56 0,41 -0.88 -2,05 -2,30 -1,39 

                  

Ballancourt Beauce -2 0,12 -0,03 -1.49 -2,47 -2,72 -2,08 

Etampes Beauce 2 -0,08 -0,24 -1.87 -2,12 -2,37 -1,71 

La forêt sainte croix Beauce -2 0,14 -0,01 -1.42 -2,46 -2,71 -2,06 

Milly la forêt Beauce 0 0,22 0,07 -1.34 -2,59 -2,84 -2,20 

Orveau Beauce 0 0,04 -0,11 -1.71 -2,19 -2,44 -1,98 

Videlles Beauce 1 -0,40 -0,55 -2.31 -2,24 -2,49 -1,44 

         

Cressonnière MNP1 Cressonnière 13 0,02 -0,13 -1.43 -2,03 -2,25 -1,91 

Cressonière MNP2 Cressonnière 3 0,09 -0,05 -1.41 -2,15 -2,37 -1,85 

Jarcy P1 Jarcy 19 0,23 0,08 -1.64 -1,91 -2,16 -1,17 

Jarcy P3 Jarcy 6 -0,01 -0,16 -1.81 -2,50 -2,75 -1,29 

Tableau 3-5 : Principaux indices de saturation et valeurs de pCO2 et des balances ioniques calculés pour les échantillons d'eaux 

souterraines. 
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III-EAUX DE SURFACE 

III.1-GÉOCHIMIE DES ÉLÉMENTS MAJEURS 

La caractérisation des eaux de surface a été réalisée suite à deux campagnes de prélèvements effectuées sur 

l'Essonne et ses affluents en juillet et en novembre 2015, correspondant respectivement à une période de 

hautes eaux et de basses eaux (Figure 3-20). Outre l'Œuf et la Rimarde, situés en amont du bassin, la Juine a 

également été prélevée, ainsi que la Velvette, affluent mineur, au niveau de Boigneville. 

Le placement des eaux dans le diagramme de Piper indique que les eaux de surface présentent toutes le même 

faciès que les eaux souterraines, c’est-à-dire bicarbonaté-calcique (Figure 3-21). Les points sont très peu 

dispersés et très proches de ceux de la nappe de Beauce. On peut donc en conclure que les données 

géochimiques vont dans le même sens que les données hydrogéologiques, c'est-à-dire que les eaux de 

l'Essonne et de ses affluents ont pour origine les eaux de la nappe de Beauce. La grande ressemblance entre les 

eaux souterraines et les eaux de surface, qu'elles soient situées en amont ou en aval, indique que ces dernières 

sont très peu diluées au fil de leur parcours. La rivière de ce bassin versant draine donc fortement la nappe de 

Beauce d'amont en aval. Enfin, le diagramme de Piper ne permet pas de mettre en évidence une différence 

amont/aval ou une différence hautes eaux/basses eaux pour les eaux de surface. 

 

Figure 3-20 : Diagramme de Piper des eaux de surface et comparaison avec les eaux souterraines du bassin versant. Les points rouges 

représentent les mesures effectuées en juillet 2015 et les points beiges les mêmes mesures réalisées en novembre 2015. 

Les données issues de la campagne de terrain en juillet montrent que l'ensemble des eaux prélevées sur 

l'Essonne et ses affluents ont des concentrations en éléments majeurs similaires. On retrouve le faciès 

bicarbonaté calcique déjà observé dans le diagramme de Piper. La quantité de certains ions est plus ou moins 

importante ; par exemple, la somme des ions sodium et potassium peut varier entre 10 et 30 mg/l selon les 

échantillons. Le seul échantillon qui présente des concentrations en sodium, potassium, chlorure et sulfate plus 

faibles que les autres échantillons, autour de 10 mg/l, est celui prélevé à Boigneville. Les caractéristiques de cet 
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échantillon se rapprochent fortement de celles de la nappe de Beauce. Cet échantillon a été prélevé au niveau 

de la Velvette, affluent mineur de l'Essonne situé rive gauche et rejoignant la rivière vers le centre du bassin 

versant. On peut donc en conclure que la source de ce cours d'eau est la nappe de Beauce et que la 

minéralisation de l'eau n'est pas modifiée entre la source et le point de prélèvement. Les données représentant 

les tourbes indiquent une concentration en certains ions plus forte que les eaux de surface, dont le 

sodium/potassium, le bicarbonate et une concentration nettement plus faible en nitrates. Les eaux contenues 

dans les formations superficielles peuvent donc être distinguées des eaux de surface. En général, l'apport de 

ces différents éléments est anthropique, dû par exemple au ruissellement urbain et/ou à l'agriculture très 

présente au sein du bassin versant. 

 

 

Figure 3-21 : Diagramme de Schöeller des échantillons prélevés dans l'Essonne en juillet (haut) et novembre (bas) 2015. Deux points de 

mesure dans les tourbes et la nappe de Beauce sont représentés pour comparer la minéralisation des eaux de surface avec les eaux 

souterraines. 
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III.2-INDICES DE SATURATION 

Les valeurs des balances ioniques sont une fois de plus assez élevées (Tableau 3-6). Une erreur possible sur la 

balance ionique peut provenir de la mesure de l'alcalinité qui a été faite sur le terrain et comprend donc une 

certaine part d'incertitude. De plus, les mesures ont été faites uniquement sur les anions et les cations majeurs, 

et il peut donc manquer certains éléments chimiques (fer, aluminium, fluor…), ce qui peut conduire à un 

déséquilibre en anions ou en cations.  

Les indices de saturation indiquent que les eaux de l'Essonne sont saturées vis-à-vis de la calcite/aragonite et 

parfois de la dolomite. Le gypse et l'anhydrite sont en sous-saturation, et ne peuvent pas précipiter dans les 

conditions du bassin versant de l'Essonne. Les valeurs de pCO2 sont inférieures à celles trouvées dans les eaux 

souterraines, comprises entre -2,5 et -3,5. Les eaux sont donc plus proches d'un équilibre avec la valeur 

atmosphérique. Les concentrations géochimiques en éléments majeurs ainsi que les conditions physico-

chimiques peuvent donc permettre en théorie la précipitation de la calcite. Pour ces éléments, une éventuelle 

dilution de l'amont vers l'aval est peu probable car la nappe de Beauce est drainée sur une majorité du bassin 

versant et apporte donc des eaux riches en calcium et bicarbonate. 

Échantillon Libellé Bal. Ion. (%) IS calcite IS Aragonite IS Dolomite IS Gypse Is Anhydrite pCO2 (log) 

Juillet 2015         

Juine Juine 9 0,48 0,33 -0,60 -2,16 -2,39 -2,55 

Ballancourt Essonne 8 0,73 0,59 -0,06 -2,11 -2,34 -2,72 

Ballancourt_2 Essonne 7 0,49 0,34 -0,57 -1,98 -2,21 -2,39 

 Guigneville Essonne 8 0,80 0,65 0,00 -2,03 -2,27 -2,69 

Boutigny Essonne 7 0,90 0,76 0,23 -2,09 -2,33 -2,78 

Moulin Neuf Essonne 11 0,93 0,79 0,26 -2,03 -2,27 -2,78 

Argeville  Essonne 6 1,06 0,91 0,52 -2,04 -2,27 -2,85 

Boulancourt Essonne 8 1,25 1,10 0,89 -1,92 -2,16 -2,91 

La Neuville Essonne 7 0,94 0,80 0,30 -1,95 -2,18 -2,77 

Yèvres Rimarde 11 0,80 0,66 -0,15 -2,00 -2,24 -2,71 

Pithiviers Oeuf 7 0,99 0,84 0,36 -1,77 -2,01 -2,57 

 Boigneville  Velvette  17  0,64  0,49  -0,41  -2,32  -2.57  -2,80 

Novembre 2015         

Juine Juine -5 0,82 0,67 0,14 -2,22 -2,48 -3,39 

Ballancourt Essonne 14 1,05 0,89 0,37 -1,97 -2,22 -3,19 

Ballancourt_2 Essonne 16 0,13 -0,02 -1,48 -1,84 -2,10 -2,31 

Guigneville Essonne 16 0,77 0,62 -0,23 -2,00 -2,25 -3,05 

Boutigny Essonne 18 0,81 0,65 -0,17 -2,01 -2,26 -3,03 

Moulin Neuf Essonne 13 0,86 0,71 -0,05 -2,00 -2,25 -2,97 

Argeville Essonne 1 0,98 0,83 0,18 -1,98 -2,23 -2,68 

Boulancourt Essonne 13 0,84 0,68 -0,12 -1,87 -2,13 -2,83 

La Neuville Essonne 13 0,88 0,72 -0,04 -1,86 -2,11 -2,82 

Yèvres Rimarde 15 0,55 0,39 -0,80 -1,98 -2,23 -2,72 

Pithiviers Œuf 12 0,58 0,43 -0,53 -1,76 -2,01 -2,36 

Boigneville Velvette 14 0,35 0,19 -1,04 -2,33 -2,58 -2,62 

Tableau 3-6 : Tableau récapitulatif des principaux indices de saturation et des valeurs de pCO2 et balances ioniques calculés pour les 

échantillons d'eaux de surface. 
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III.3-PROFILS EN LONG SUR L'ESSONNE 

Après avoir fait les analyses chimiques sur l'ensemble des échantillons prélevés le long de la rivière sur le profil, 

on peut retracer l'évolution de la concentration en éléments majeurs ainsi que les principaux paramètres 

physico-chimiques entre l'amont et l'aval de l'Essonne (Figure 3-22). 

La conductivité de l'Essonne diminue nettement d'amont en aval. Si l'on observe l'évolution des différents 

éléments, un certain nombre d'entre eux diminuent effectivement d'amont en aval comme le bicarbonate, le 

chlorure, le nitrate, le potassium, le sodium et le calcium. En revanche, le pH reste relativement constant 

d'amont en aval, hormis dans la partie aval, où la Juine apporte une eau dont le pH varie entre juillet et 

novembre. La diminution de la plupart des éléments chimiques peut être expliquée en recherchant l'origine de 

ces éléments chimiques et comment ils sont apportés à la rivière. 

Les deux affluents qui donnent naissance à l'Essonne, l'Œuf et la Rimarde, possèdent souvent les 

concentrations les plus élevées en ions. Elles donnent la minéralisation initiale de la rivière. Celle-ci n'est pas 

modifiée par la suite, hormis par une dilution progressive de la concentration de certains éléments apportés 

par des ruissellements en surface, principalement dans la partie amont du bassin. En revanche, l'apport de la 

Juine dans la partie aval du bassin est nettement visible. Les eaux issues de cet affluent ont globalement des 

concentrations plus faibles que celles enregistrées dans l'Essonne. Après la confluence, l'échantillon relevé à 

Ballancourt présente des concentrations plus faibles que le point en amont de la confluence. La Juine est le seul 

affluent majeur de l'Essonne qui apporte un débit et un signal géochimique substantiel à la rivière peu avant 

son exutoire à Corbeil-Essonnes. 

Les ions issus de la minéralisation des eaux de nappe dans des formations calcaires, comme le bicarbonate ou 

le calcium, diminuent entre l'amont et l'aval, ce qui peut indiquer une possible précipitation de calcite. Les 

indices de saturation calculés précédemment montrent que cette hypothèse est plausible, car les eaux sont à 

saturation vis-à-vis de la calcite. On pourrait aussi envisager une dilution progressive du signal avec des apports 

d'eau, moins minéralisées, par exemple via le ruissellement urbain ou d'autres apports anthropiques (STEP…). 

Un autre groupe d'ions, composé du chlorure, des sulfates, des nitrates et du potassium présente également 

une diminution régulière de leur concentration. Pour ces éléments, les concentrations en amont sont plus 

importantes que celles mesurées dans la nappe de Beauce. Les valeurs en allant vers l'aval tendent vers le 

profil des eaux de nappe. Un grand nombre de stations d'épuration sont présentes au sein du bassin versant, 

en particulier dans la région entre Orléans et Pithiviers, à l'amont du bassin. Les eaux de surface sont donc 

potentiellement polluées par ces installations, par exemple avec les chlorures. La plupart de ces éléments sont 

présents en quantité plus importante dans les eaux de surface que dans la nappe ; ils sont donc apportés via la 

surface et sont progressivement dilués vers l'aval. De même, ces ions se retrouvent dans les engrais agricoles. 

Or le plateau de Beauce, dans la partie amont du bassin, est principalement occupé par des cultures. L'origine 

de ces éléments dans les eaux de surface peut donc aussi être attribuée aux activités agricoles. 

Le magnésium ne présente pas de réelle évolution entre l'amont et l'aval du bassin : sa concentration reste 

stable et comprise entre les bornes des concentrations de la nappe. Ceci est cohérent avec une alimentation 

permanente de la rivière par les eaux de nappe. 
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Figure 3-22 : Récapitulatif des profils en long des concentrations en éléments majeurs entre l'amont et l'aval pour l'Essonne et ses 

affluents. 

Les cartes de répartition des nitrates ainsi que la carte d'occupation des sols (Figure 3-23, Figure 3-24, Figure 

3-25) montrent que le territoire couvert par la nappe de Beauce est à plus de 80% constitué par des terres 

agricoles. L'utilisation d'engrais et de pesticides est donc répandue sur une majorité du bassin versant. Les 

concentrations en nitrates relevées autour de Pithiviers sont comprises entre 25 et 50 mg/L, soit des 

concentrations cohérentes avec celles relevées dans l'Essonne. 

 

Figure 3-23 : Carte d'occupation des sols au sein du territoire de la nappe de Beauce (source : www.eduterre.ens-lyon.fr). 
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Figure 3-24 : Carte de localisation des sources de pollution des sols et des stations d'épuration collectives au sein du territoire de la 

nappe de Beauce (source : www.eduterre.ens-lyon.fr). 

 

Figure 3-25 : Carte de la concentration en nitrates sur le territoire de la nappe de Beauce (source : www.eduterre.ens-lyon.fr). 

 

http://www.eduterre.ens-lyon.fr/
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IV-MESURES DES ISOTOPES STABLES 

Des mesures des isotopes stables de l'eau ont été effectuées sur les échantillons prélevés durant les 

campagnes de terrain. Les données isotopiques associées aux eaux de la nappe concernent ici uniquement les 

mesures effectuées sur le terrain (Figure 3-26). 

L'ensemble des points sont répartis légèrement en dessous de la droite météorique mondiale, mais bien 

alignés sur la droite météorique locale. Les échantillons de l'Essonne sont proches de la droite météorique 

locale. Bien qu'ils soient situés pour la plupart d'entre eux légèrement en dessous de la droite, les barres 

d'erreurs témoignent d'une précision insuffisante pour conclure à une réelle tendance. Certains points sont 

situés plus haut sur la droite locale, c’est-à-dire avec des concentrations un peu plus enrichies en isotopes 

lourds que les autres mesures. Ces points n'appartiennent pas à une seule masse d'eau, mais à trois 

échantillons différents : un échantillon de l'Essonne (La Neuville), un en provenance de la Rimarde et un 

provenant de la Juine, tous réalisés en juillet. Les échantillons prélevés aux mêmes endroits mais en novembre 

n'indiquent pas la même tendance. Certains prélèvements effectués en juillet ont donc peut-être subi un 

phénomène d'évaporation qui n'a pas lieu en novembre. Les échantillons prélevés dans les formations 

superficielles ont des concentrations un peu plus appauvries en isotopes lourds, et se rapprochent 

probablement du pôle représentant les eaux de nappe. Les eaux de l'Essonne au mois de juillet s'éloignent plus 

de ce pôle que les échantillons du mois de novembre, ce qui est en accord avec les données climatiques. En 

été, les températures et l'évapotranspiration sont maximales, alors qu'elles sont plus faibles en novembre. Les 

données isotopiques mettent ainsi en évidence un phénomène évaporatoire présent en été, et moins 

important en fin d'automne. 

 

 

Figure 3-26 : Données des isotopes stables des échantillons prélevés sur l'Essonne et dans les formations superficielles. Les droites 

météoriques mondiale (DMM) et locale (DML) sont indiquées. 
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Les deux profils en long de l'Essonne pour les isotopes stables de l'eau montrent une diminution globale des 

rapports isotopiques de l'amont vers l'aval du bassin versant (Figure 3-27). Les deux points issus de l'Œuf et de 

la Rimarde, ainsi que le premier point mesuré après la confluence, semblent montrer que la signature 

isotopique de l'Essonne est surtout liée à celle de la Rimarde. Ceci est très visible car entre juillet et novembre 

la concentration en isotopes lourds de l'eau diminue nettement, et l'ensemble des points prélevés sur 

l'Essonne suivent cette tendance. La diminution d'amont en aval ne peut pas s'expliquer par un phénomène 

d'évaporation car elle aurait pour conséquence à l'inverse une augmentation de la concentration en isotopes 

lourds et donc une augmentation des rapports isotopiques. La plupart des points peuvent être situés dans la 

barre d'erreur retenue à 5% selon les incertitudes observées sur le mesures. On n'observe pas de réel impact 

de l'apport des affluents mineurs de l'Essonne. Seule la Juine, qui elle aussi présente une disparité de valeurs 

entre les deux campagnes, apporte une quantité d'eau non négligeable à l'Essonne, et qu'elle modifie donc le 

signal isotopique de la rivière après la confluence. 

 

Figure 3-27 : Profils en long des isotopes stables de l'oxygène et de l'hydrogène de l'amont vers l'aval de l'Essonne. 
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CHAPITRE 4 : PRÉSENTATION DE LA 

ZONE D'ÉTUDE DE L'ÎLE AMBART 

A-PRÉSENTATION GÉNÉRALE 

I-LOCALISATION 

Après la caractérisation générale du bassin versant et des eaux souterraines et eaux de surface en présence, 

nous pouvons à présent nous pencher sur une étude à échelle plus réduite. Afin de comprendre de façon plus 

précise les processus de mélange au sein de la ZH, une zone d'étude a été sélectionnée et étudiée à la fois par 

un suivi régulier tout au long de la thèse et par des campagnes de mesures ponctuelles (Figure 3-6). 

La recherche d'un site pour l'étude des relations nappe-rivière s'est faite sur l'ensemble du bassin versant. Pour 

pouvoir instrumenter le terrain et faire des suivis réguliers, il était nécessaire de choisir un endroit où le lit de la 

rivière est accessible, tout en conservant des caractéristiques hydrodynamiques représentatives du bassin 

versant. Du fait de la grande anthropisation du cours d'eau, il existe de nombreux freins à l'écoulement, sous la 

forme de biefs, barrages, moulins et autres ouvrages hydrauliques. Ces ouvrages ont un impact très fort sur les 

écoulements et donc sur les échanges que l'on peut observer au sein de la zone hyporhéique. Certains 

ouvrages sont responsables de la multiplication des bras de l'Essonne, naturels ou artificiels.  On cherche à 

mettre en évidence le fonctionnement naturel du cours d'eau et sa réponse à des événements ponctuels. Il 

faut donc s'assurer de se placer sur une section entre deux ouvrages, afin de considérer un environnement plus 

calme.  

Un autre problème qui se retrouve sur la majorité de la rivière est son envasement important. En effet, une 

importante proportion de la section mouillée est couverte d'un envasement pouvant atteindre plus d'un mètre 

d'épaisseur. Ce phénomène est courant dans les zones entre les ouvrages hydrauliques où l'eau est ralentie et 

la pente plus faible. Or un envasement du lit empêche de mettre en place des dispositifs de mesures dans la 

zone hyporhéique. Enfin, le dernier problème concerne le volet de modélisation qui doit être réalisé. Le choix 

de la zone devra prendre en compte les exigences de la modélisation afin de faciliter la construction et 

l'utilisation du modèle hydrogéologique 3D. Un modèle physique est basé sur le calage de ses paramètres sur 

un jeu de données issu du terrain. Or, pour être efficace, le modèle doit être le plus simple possible tout en 

représentant au mieux la réalité. Pour cela, la zone à modéliser doit être la plus simple possible d'un point de 

vue hydrologique. Ainsi, on choisira un tronçon de rivière le plus linéaire possible, et dont le fonctionnement 

hydrologique et hydrogéologique est simple. 

Après la prospection de plusieurs sites d'étude potentiels, le choix s'est porté sur un tronçon de rivière sur la 

commune de Courdimanche-sur-Essonne, au lieu-dit l'île Ambart (Figure 3-6). Ce site est caractérisé par la 

présence d'une île séparant l'Essonne en deux bras. Le bras gauche est plus profond et son débit est plus 

important que le bras droit. Il est également fortement envasé sur plusieurs dizaines de centimètres 

d'épaisseur, ce qui ne permet pas d'y accéder. En revanche, le bras droit comporte une zone non-envasée, sur 

plusieurs dizaines de mètres de longueur, mise en évidence sur le schéma de la Figure 4-1. Cette zone se situe 

sur une "butte" topographique, où le lit remonte pour former une sorte de plateau d'une trentaine de mètres 

de long, sur lequel l'épaisseur de la tranche d'eau diminue jusqu'à 30 à 40 centimètres. En amont et en aval, 

l'envasement de la rivière ne permet pas de circuler au-delà de la limite imposée par la remontée 

topographique. 



 

 

104 

 

 

Figure 4-1 : Représentation de l'île Ambart. La zone sans vase sous la forme d'une butte au fond du lit de la rivière est représentée par 

des hachures. Les forages sont représentés par des étoiles, le profil ERT par une ligne rouge. 

Cette configuration de la rivière permet à la vitesse de l'eau d'augmenter au sommet de ce plateau, et donc de 

limiter l'envasement. Cette zone, bien que située à un endroit où la rivière se dédouble, présente un grand 

nombre d'avantages pour l'équipement et le suivi des paramètres hydrodynamiques de la rivière et de la zone 

hyporhéique (Figure 4-2). De plus, deux passerelles situées au-dessus de chacun des bras permettent d'accéder 

facilement aux berges et à l'île. 

II-GÉOLOGIE 

II.1-INTRODUCTION 

Sur la carte géologique (Figure 3-6), on peut voir que l'île Ambart est située dans la partie du bassin où les 

sables de Fontainebleau affleurent dans la vallée, entre les calcaires de Brie et les calcaires d'Etampes. On 

rappelle que ces trois formations sont poreuses et perméables et contiennent la nappe de Beauce, d'envergure 

régionale. Le site d'étude se situe sur une formation contenant la nappe qui est fortement drainée par la 

rivière. Dans le cadre de l'étude des relations nappe-rivière, nous sommes en présence d'une relation classique 

où une entité hydrogéologique alimente les eaux de surface. Ceci est particulièrement vrai au sein de ce bassin 

versant dans la formation des sables de Fontainebleau (cf. chap.3-B). 
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Figure 4-2 : Vues du site de l'île Ambart en février 2015. En haut à gauche, vue depuis l'aval de l'île et la confluence entre les deux bras. 

En haut à droite, vue de l'amont de l'île. En bas, vue de la passerelle au-dessus du bras droit, où est située la zone d'étude. 

II.2-LOGS GÉOLOGIQUES/SONDAGES 

Lors d'une campagne de prospection géotechnique dans le cadre de la construction des passerelles au-dessus 

de l'Essonne, trois logs géologiques (localisés sur la Figure 4-1) ont été réalisés sur le site de l'île Ambart par un 

prestataire commandité par le SIARCE (Figure 4-3 et Figure 4-4). 
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Figure 4-3 : Schémas des trois logs effectués en 2005 sur le site de l'île Ambart (données issues du rapport BS consultants pour le SIARCE, 

Guzik, 2005). 

La carte géologique indique théoriquement que la formation principale supportant la nappe correspond aux 

calcaires de Brie. Or, sur les sondages, seules les formations superficielles apparaissent jusqu'à une profondeur 

dépassant les 15 mètres. Sur les trois sondages effectués, les formations qui ressortent sont similaires, ce qui 

indique une certaine continuité dans les formations sur l'ensemble de la zone. Les formations les plus 

superficielles sont constituées par de la terre végétale d'épaisseur inférieure à 1 mètre, suivie par des tourbes 

d'environ 3,5 mètres d'épaisseur. Ces tourbes se présentent sous la forme d'une matière très noire, contenant 
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plusieurs faciès très riches en végétaux et racines à des stades de dégradation différents. Le dégagement d'une 

odeur caractéristique de soufre indique la présence de matière organique en décomposition. Les prélèvements 

effectués à la tarière ont aussi mis en évidence que la limite de saturation se situe dans ces tourbes. Seul le 

forage SP3 montre la présence au-dessus de la formation tourbeuse d'un niveau d'un mètre d'épaisseur 

environ composé d'alluvions et de remblais anthropiques issus du remaniement du terrain lors de la 

construction des anciennes passerelles. Ces remblais sont présents de façon très hétérogène sur le terrain. Ils 

recouvrent en partie la surface de l'île Ambart, sous la terre végétale. Ces remblais sont composés d'un 

mélange de terre, d'alluvions issues du lit de l'Essonne, de sable et de fragments de roches pouvant aller de 

quelques centimètres à plusieurs décimètres. Les roches sont principalement calcaires, mais aussi d'origine 

anthropique comme des morceaux de briques ou de tuiles. 

Sous la tourbe, on peut observer des lentilles d'argile de faible épaisseur, dont la répartition est très 

hétérogène. On retrouve ensuite des alluvions récentes et anciennes issues du passage de l'Essonne dans la 

vallée. Elles sont assez caillouteuses, d'une granulométrie très hétérogène allant de la particule argileuse à des 

fragments de roches. Enfin, des formations plus marneuses sont situées dans la partie la plus profonde des 

sondages effectués. Ces marnes peuvent probablement être associées à la formation du substratum du bassin 

versant, représenté par les argiles vertes du Bartonien. La formation aquifère de la Beauce est donc ici en fond 

de vallée uniquement représentée par des formations superficielles.  

Afin de confronter les logs réalisés sur les berges, un profil topographique du terrain a été mesuré de façon à 

identifier les formations situées sous la rivière. Des points ont été réalisés tous les 50 cm en traversant la rivière 

depuis l'île Ambart jusqu'à la rive droite (localisation Figure 4-1, résultats Figure 4-4). 

Les trois sondages ont été faits sans nivellement préalable. De plus, le transect de part et d'autre du bras 

gauche n'a pas pu être réalisé à cause de l'envasement trop important du fond et de l'épaisseur de la tranche 

d'eau. Seul l'emplacement du forage SP3 a pu être nivelé lors du tracé de ce profil topographique à l'aide d'un 

tachéomètre (Figure 4-4). Les deux autres forages ont aussi été indiqués à la même échelle pour comparaison. 

Les forages SP1 et SP2 ont été réalisés de l'autre côté de l'île, rive gauche. Les forages de part et d'autre de la 

rivière présentent une couche de terre végétale plus ou moins épaisse. Seul le forage SP3 présente un faciès 

composé par des remblais. Si l'on compare les épaisseurs des formations les plus superficielles avec le profil de 

la rive droite, les forages SP1 et SP2 indiquent que sous la rivière la formation dominante est 

vraisemblablement de la tourbe. En revanche le log SP3, bien positionné sur le profil, indique la présence sous 

la terre d'une couche de remblais. Ce profil se situe à proximité immédiate de la passerelle, dont la 

construction a provoqué le remaniement des terrains adjacents. L'observation visuelle du lit de la rivière au 

niveau de la passerelle et donc de la zone d'étude indique la présence d'un lit très régulier, avec une section 

mouillée quasiment rectangulaire. Le fond du lit est très caillouteux, composé d'un mélange d'alluvions 

actuelles et de fragments de roches d'origine allogène ou autochtone.  Le lit de la rivière est donc 

vraisemblablement composé d'une certaine épaisseur de remblais et d'alluvions de quelques dizaines de 

centimètres d'épaisseur au-dessus d'une couche de tourbes. 
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Figure 4-4 : Comparaison entre les relevés géologiques issus des sondages et la topographie de la rivière du bras droit de l'Essonne au 

niveau de l'île Ambart. 

Sous la passerelle, un ensemble de pierres de taille pluri décimétrique forme un barrage partiel à l'écoulement 

(Figure 4-5). La tranche d'eau à cet endroit est minimale sur l'ensemble de la zone, d'une trentaine de 

centimètres en l'absence de crue. Cet ensemble de pierres est d'origine anthropique et date 

vraisemblablement de la reconstruction de la passerelle, qui enjambe la rivière. À proximité immédiate de la 

passerelle sur la rive droite, on trouve une margelle constituée de pavés de grès. Les travaux d'aménagement 

de la passerelle ont pu produire une certaine quantité de matériaux qui ont ensuite été laissés sur place (Figure 

4-6). 

 

Figure 4-5 : Photographie du barrage anthropique créé sous la rivière. 

Le lit de la rivière très caillouteux a rendu impossible la réalisation de sondages à la tarière au niveau du lit. En 

revanche, la mise en place des dispositifs de mesure a permis d'identifier un premier faciès d'une trentaine de 

centimètres très induré et hétérogène, pouvant correspondre à la couche superficielle d'alluvions et de 

remblais. Ensuite, une zone beaucoup plus meuble a été identifiée comme pouvant être de la tourbe. On peut 
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donc en conclure que les formations sous la rivière semblent bien en accord avec ce qui a été observé au sein 

des différents sondages. Le lit en lui-même est constitué par une couche de remblais et d'alluvions de quelques 

dizaines de centimètres, donc moins épaisse que sur la berge au niveau du sondage SP3. Cette couche recouvre 

des tourbes d'une épaisseur inconnue, mais probablement proche de 4 à 5 mètres comme indiqué dans les 

deux autres forages, SP1 et SP2. 

 

Figure 4-6 : Cartes postales anciennes de la ville de Courdimanche-sur-Essonne montrant les anciennes passerelles (à gauche) et l'île 

Ambart (à droite) (source : https://www.delcampe.net). 

II.3-PROFIL DE RÉSISTIVITÉ ÉLECTRIQUE RÉALISÉ SUR LE SITE 

Lors d'une des campagnes de prospection sur le site, un profil de tomographie de résistivité électrique a été 

réalisé, au niveau du bras droit de l'île Ambart (Figure 4-1 et Figure 4-7). Un dispositif de 48 électrodes, 

espacées de 1 m, a été placé transversalement à la rivière, entre les deux berges. Ainsi, une image de la 

résistivité du sous-sol a pu être comparée avec les logs réalisés précédemment sur le terrain (Figure 4-8). Pour 

ces profils, la topographie des électrodes n'a pas pu être prise en compte faute de temps pour l'acquisition des 

données. La rivière est située au centre des profils, entre 18 et 26 m. 

Les profils réalisés en configuration Dipôle et Wenner montrent une grande similitude. On peut distinguer 

assez nettement trois zones. Une zone assez résistante est comprise entre 10 et 25 m, sur la partie gauche du 

profil, puis entre 30 et 40 m, sur une profondeur de 1 à 3 m. En surface, sur la partie centrale du profil, on note 

une zone de résistivité très faible, inférieure à 20 Ωm. Le reste du profil est constitué par une zone plus 

homogène d'environ 40 Ωm. Ces données ont été utilisées précédemment pour construire le modèle direct afin 

de tester les conditions aux limites lors de l'inversion. Si l'on compare les logs réalisés précédemment sur le 

site, on peut associer chaque zone à une lithologie présente sur le terrain. On peut voir alors que les zones plus 

résistantes sont associées à de la terre végétale et à des remblais, alors que les alluvions et la tourbe ont des 

résistivités plus faibles, comprises entre 10 et 40 Ωm. Une zone de remblais plus importante est située sur la 

rive gauche du bras droit de l'Essonne, au niveau de l'île Ambart même. Cette zone se poursuit sous une partie 

de la rivière, sur une épaisseur comprise entre 1 et 2 m. Une zone de résistivité bien plus faible est présente au 

niveau du lit de l'Essonne, sur une profondeur de 50 cm à 1 m. Cette zone présente avant tout une valeur 

significativement plus faible à cause de la présence d'une tranche d'eau au-dessus des blocs situés à cet 

endroit, ce qui produit l'apparition d'une sorte de "zone tampon" sous la rivière, comme cela a été démontré 

dans le chapitre 2.  
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Figure 4-7 : Profils de tomographie électrique réalisés sur le site de l'île Ambart en mai 2015. 

En conclusion, il existe un signal de résistivité assez variable sur le site en régime permanent, avec des valeurs 

comprises entre 10 Ωm et plus de 150 Ωm. Il s'avère donc difficile de suivre l'évolution de ces profils lorsque les 

conditions hydrodynamiques ou physico-chimiques de la rivière sont modifiées. C'est pourquoi, par la suite, on 

présentera des suivis en termes de différences de résistivité par rapport à un profil de référence réalisé avant le 

début des expériences de terrain. La tomographie de résistivité électrique apporte de précieux renseignements 

sur la géométrie du sous-sol dont : 

i. La calibration des valeurs de résistivité ; 

ii. La mise en évidence de la répartition spatiale en 2D des formations ; 

iii. La corrélation avec les données issues des sondages. 

 

Figure 4-8 : Mise en relation entre les relevés lithologiques et le profil électrique réalisé sur le site de l'île Ambart. 
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B-DESCRIPTION DES INSTALLATIONS MISES EN PLACE SUR LE TERRAIN 

Pour les mesures au sein de la zone hyporhéique, le tronçon de rivière du site d'étude a été instrumenté à 

l'aide de plusieurs dispositifs, pour un suivi à court ou moyen terme. Certaines installations sont ponctuelles, 

d'autres sont mises en place de façon plus pérenne et peuvent être réutilisées. 

I-PIÉZOMÈTRES DE RIVIÈRE 

Afin de suivre de façon très précise la dynamique de la rivière, deux tubes ont été implantés en amont et en 

aval de la zone d'étude dans le lit de la rivière. Ils sont crépinés sur toute leur longueur au contact de la rivière. 

D'un diamètre de 7 cm et constitués par des sections de tubes en PVC, ils peuvent être équipés de sondes CTD 

ou de Diver et sont implantés de façon permanente. Ils ont été enfoncés dans le lit de la rivière à l'aide d'une 

masse. Par la suite, ils seront dénommés "piézomètres de rivière". Le premier est implanté sous la passerelle, 

en aval de la zone d'étude (Figure 4-9). L'autre est situé en amont, dans une zone plus envasée et plus 

profonde, où il dépasse à peine de la surface. Ils ont été mis en place début 2015. Lors de l'été 2015, le 

piézomètre situé en aval a été dégradé par un animal, mais est resté en place et a donc pu être réutilisé en 

2016. 

 

Figure 4-9 : Photographie de l'un des piézomètres placés en aval de la zone d'étude, sous la passerelle. 

Un autre piézomètre a été installé début 2016 dans la rivière, mais au sein de la zone hyporhéique, crépiné sur 

5 cm et situé à 30 cm de profondeur. Ce piézomètre a pu servir lors d'une campagne de terrain, mais a été 

emporté par la crue ayant eu lieu fin mai 2016. 

II-TUBES DE PRÉLÈVEMENTS MULTI-NIVEAUX 

Un des objectifs de cette thèse était de mettre en place un suivi de la dynamique de la zone hyporhéique. Une 

partie de la caractérisation et du suivi devait être effectuée grâce à des prélèvements d'eau directement au 

sein de la zone hyporhéique. Comme cela a été défini dans le premier chapitre, la profondeur de la zone 

hyporhéique peut se définir comme la limite où se mélangent au moins 10% d'eau de surface avec de l'eau 

souterraine. Cette définition est basée sur la caractérisation géochimique des deux masses d'eau. Pour cela, 

des tubes de prélèvements multi-niveaux ont été installés dans le lit de l'Essonne à proximité de la passerelle 

sur le site de l'île Ambart. 
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Ils sont constitués par un tuyau de plastique souple d'un centimètre de diamètre autour duquel sont fixés des 

tubes de téflon d'un diamètre inférieur (3 mm). Les extrémités de ces tubes sont terminées soit par une 

crépine, soit par un rhizon (sorte de bougie poreuse miniature en céramique qui permet de prélever de l'eau 

tout en la filtrant). Ces tubes permettent de prélever de l'eau porale à différentes profondeurs directement au 

sein de la zone hyporhéique (Figure 4-10). Ce système a été réalisé en plusieurs exemplaires et enfoncé grâce à 

un tube métallique et un marteau (Figure 4-11). L'autre extrémité des tubes est fermée par un bouchon de 

plastique et de téflon afin que les tubes restent opérationnels d'une campagne de mesures à l'autre. 

     

Figure 4-10 : Photographie de l'un des tubes de prélèvements multi-niveaux et zoom sur l'une des extrémités des tubes où est fixé un 

rhizon. 

     

Figure 4-11 : Mise en place du système à l'aide d'un marteau-manchon. À droite, vue des tubes une fois installés au fond de la rivière. 

Une fois mis en place, les tubes dépassant du lit de la rivière peuvent être laissés sur le fond du lit entre deux 

campagnes. Ce système a été installé plusieurs semaines avant les campagnes de prélèvements afin de laisser 

aux sédiments le temps de se consolider à nouveau autour des tubes. Les dispositifs contiennent entre 10 et 13 

tubes de prélèvements, espacés tous les 10 cm (Figure 4-12). 



 

 

113 

 

 

Figure 4-12 : Schéma de l'un des tubes de prélèvements multi-niveaux. 

Une fois le site équipé, différentes sortes de piézomètres sont à disposition : 

i. Des piézomètres de rivière pouvant être équipés de sondes CTD ou Diver ; 

ii. Des tubes de prélèvements multi-niveaux insérés dans les sédiments de rivière à différentes 

profondeurs selon les campagnes ; 

iii. Des piézomètres de bordure situés à proximité immédiate de la rivière sur les berges (à 1 ou 2 

mètres). 

III-INSTALLATION DES CAPTEURS DE PRESSION DIFFÉRENTIELLE 

Pour caractériser les gradients de pression au cours du temps dans les sédiments et pour les comparer aux 

mesures faites dans la rivière, des capteurs de pression différentielle ont été mis en place. Ces capteurs ont été 

fabriqués au laboratoire et calibrés afin de mesurer une différence de pression entre leurs deux extrémités, via 

une variation de tension. Le tube installé au centre du dispositif multi-niveaux a été utilisé pour brancher 

certains de ces capteurs, tandis que d'autres ont été installés sur des tubes dédiés, à une profondeur comprise 

entre 30 et 100 cm de profondeur. L'objectif est de déterminer la différence de pression, et donc la variation de 

la charge hydraulique entre la rivière et les sédiments de son lit. 

On rappelle qu'en théorie, les isopièzes se répartissent de part et d'autre des berges d'une rivière, et se 

rejoignent sous le lit, dans le cas d'une nappe drainée par la rivière comme c'est le cas ici. La charge 

hydraulique augmente sous la rivière avec la profondeur (Figure 4-13).  



 

 

114 

 

 

Figure 4-13 : Représentation schématique de la répartition des isopièzes sous une rivière lorsque la nappe alimente la rivière dans le cas 

d'un milieu perméable et homogène. 

Les capteurs ont été installés lors de plusieurs campagnes. Certains ont été laissés pendant des périodes plus 

ou moins longues pour effectuer des tests en conditions réelles. Deux capteurs ont été emportés par la crue 

survenue en mai 2016. D'autres se sont révélés défectueux et les résultats sont souvent difficiles à interpréter. 

Ils seront présentés dans la partie consacrée aux résultats des expériences menées sur le site. 

Les capteurs sont lestés par des plaques de fer et placés dans des boîtes hermétiques (Figure 4-14). Une de 

leurs extrémités est branchée à un tube souple inséré à différentes profondeurs dans la zone hyporhéique et 

l'autre extrémité est laissée libre pour mesurer la pression dans la rivière. 

     

 

Figure 4-14 : Calibration des capteurs de pression au laboratoire et mise en place des capteurs dans une boîte étanche. L'une des 

extrémités est reliée à la rivière, l'autre à un tube inséré dans le sédiment. En bas, vue des capteurs une fois installés au fond du lit de la 

rivière. 
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C-GÉOCHIMIE DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

I-GÉOCHIMIE DES ÉLEMENTS MAJEURS 

Avant de réaliser des expériences en conditions dynamiques, une première caractérisation de l'eau dans la 

zone hyporhéique a été faite en conditions naturelles du cours d'eau. Dans un premier temps, des échantillons 

issus des tubes de prélèvements multi-niveaux ont été comparés avec les eaux issues de la rivière Essonne et 

avec celles de la nappe. 

I.1-CARACTÉRISATION DES EAUX DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

Les eaux de l'Essonne au niveau de l'île Ambart sont très similaires aux eaux de surface prélevées sur le profil 

en long et présentant un profil bicarbonaté-calcique (Figure 4-15). On peut mettre en évidence trois groupes 

d'échantillons : le groupe des eaux de surface, le groupe des eaux souterraines, et le groupe de la zone 

hyporhéique. Toutes ces eaux ont un faciès de type bicarbonaté-calcique. À l'exception d'un point de la zone 

hyporhéique très proche des eaux de surface, les trois groupes sont placés sur une ligne. Etonnamment, la 

position des pôles ne se fait pas entre les eaux de surface et les eaux souterraines, avec la zone hyporhéique au 

centre. Ici, ce sont les eaux de la nappe de Beauce qui sont situées entre les points de la zone hyporhéique et 

les eaux de surface. Bien que ces eaux aient le même faciès, l'équilibre géochimique et les concentrations en 

éléments majeurs ne sont pas les mêmes dans ces différents groupes. Sur le diagramme, les eaux sont situées 

dans la même zone dans le triangle des cations majeurs, mais diffèrent par leurs concentrations en anions 

comme le sulfate, le chlorure et le nitrate. 

 

Figure 4-15 : Diagramme de Piper des eaux issues de la zone hyporhéique et de l'Essonne sur le site de l'île Ambart et comparaison avec 

les eaux de la nappe de Beauce. 

Si l'on trace le diagramme de Schöeller de ces mêmes échantillons, on retrouve les différences observées entre 

les eaux issues de la zone hyporhéique, de la Beauce et de l'Essonne (Figure 4-16).  Les plupart des éléments 
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montrent des concentrations avec des différences notables : le sodium/potassium, le chlorure, le sulfate, les 

carbonates et le nitrate. Ce dernier est très peu présent dans la majorité des eaux issues de la zone 

hyporhéique. En dehors des ions carbonates/bicarbonates et le calcium (dépassant les 200 à 300 mg/l), la zone 

hyporhéique a des concentrations plus faibles que les eaux de surface ou les eaux de nappe pour la plupart des 

éléments. Le déficit en certains anions/cations de la zone hyporhéique semble compensé par une 

augmentation de la concentration en calcium ou bicarbonates. 

On notera que dans le cas du chlorure, les échantillons de la nappe de Beauce issus des données de la banque 

en ligne ADES fournissent une concentration assez variable. Si l'on considère la concentration la plus faible, on 

retrouve l'ensemble des eaux de la zone hyporhéique entre le pôle des eaux de la nappe de Beauce et les eaux 

de surface. En général, on considère cet élément chimique comme relativement inerte car il n'intervient dans 

aucune des réactions biogéochimiques pouvant avoir lieu au sein de la zone hyporhéique, dans les eaux de 

surface ou les eaux souterraines. Il sera souvent utilisé par la suite comme traceur conservatif des eaux de 

surface au sein de la zone hyporhéique. 

 

Figure 4-16 : Diagramme de Schöeller des eaux issues de la zone hyporhéique, la nappe de Beauce et l'Essonne sur le site de l'île Ambart 

et à d'autres endroits du bassin versant. 

I.2-INDICES DE SATURATION 

Le calcul des indices de saturation met en évidence des valeurs différentes pour les eaux de surface et les eaux 

issues de la zone hyporhéique. Les balances ioniques calculées sont correctes (inférieures au seuil des 10%) et 

indiquent que les principaux éléments chimiques mesurés sont suffisants pour expliquer la minéralisation 

complète des eaux (Tableau 4-1). Les indices de saturation de la calcite/aragonite sont nettement plus faibles 

pour les eaux de la zone hyporhéique, alors que les autres indices sont similaires, en sous-saturation. Ces eaux 

sont donc moins saturées en calcium et en bicarbonates compte tenu de leur pH et de leur température. De 

plus, la pCO2 est nettement plus forte dans les eaux porales que dans les eaux de surface. On est donc en 

présence d'un milieu enrichi en CO2 par rapport à l'atmosphère. Cet état peut être dû à des phénomènes de 

respiration de la faune et de la flore dans la zone hyporhéique. Ainsi, lors de l'implantation de certains 

dispositifs de mesure, des bulles de gaz ont été aperçues remontant à la surface. On retrouve les 

caractéristiques principales de la zone hyporhéique, dont celle qui la définit comme un environnement 
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favorable à la vie. Les réactions de dégradation de la matière organique, comme cela se produit au sein de la 

tourbe, produisent effectivement du CO2, ce qui peut expliquer la présence de valeurs aussi élevées par rapport 

aux eaux de surface. 

Échantillon Libellé Bal. Ion. (%) IS calcite IS Aragonite IS Dolomite IS Gypse Is Anhydrite pCO2 (log) 

14/04/15         

P1t1 ZH 7 0,48 0,33 -0,62 -1,98 -2,21 -2,02 

P1t2 ZH 9 0,43 0,29 -0,70 -2,15 -2,38 -1,40 

P1t3 ZH -2 0,39 0,24 -0,84 -2,51 -2,73 -1,01 

P1t4 ZH -2 0,40 0,26 -0,80 -2,57 -2,78 -1,00 

P1t5 ZH -5 0,35 0,21 -0,94 -2,50 -2,72 -0,97 

P1t6 ZH 1 0,34 0,19 -0,95 -2,47 -2,68 -1,01 

P1t7 ZH 7 0,22 0,07 -1,21 -2,43 -2,64 -1,03 

P1t8 ZH 4 0,08 -0,06 -1,50 -2,58 -2,80 -0,90 

P1t9 ZH 3 0,29 0,15 -1,10 -2,57 -2,80 -1,13 

P1t10 ZH 5 -0,06 -0,20 -1,80 -2,60 -2,84 -1,08 

Essonne Essonne 12 0,96 0,82 0,30 -1,96 -2,20 -2,74 

21/04/15         

P1t1 ZH -1 0,43 0,29 -0,70 -1,97 -2,19 -1,91 

P1t2 ZH 1 0,35 0,20 -0,87 -2,22 -2,45 -1,38 

P1t3 ZH -2 0,36 0,21 -0,92 -2,64 -2,87 -1,17 

P1t4 ZH -4 0,28 0,13 -1,09 -2,64 -2,86 -1,06 

P1t5 ZH 0 0,25 0,11 -1,11 -2,62 -2,84 -1,06 

P1t6 ZH 2 0,26 0,12 -1,12 -2,65 -2,87 -1,09 

P1t7 ZH 2 0,12 -0,02  -2,61 -2,83 -1,07 

P1t8 ZH 7 0,04 -0,11 -1,60 -2,62 -2,85 -1,11 

P1t9 ZH -11 0,19 0,05 -1,27   -0,96 

P1t10 ZH 4 0,20 0,05 -1,25   -1,15 

Essonne Essonne 2 0,99 0,84 0,39 -1,93 -2,15 -2,60 

Tableau 4-1 : Tableau récapitulatif des balances ioniques et des indices de saturation pour les échantillons prélevés dans l'Essonne et la 

zone hyporhéique sur le site de l'île Ambart. Les échantillons de la zone hyporhéique sont numérotés avec une profondeur croissante. 

I.3-ÉVOLUTION DES PROFILS DES ÉLÉMENTS MAJEURS EN FONCTION DE LA PROFONDEUR 

Pour se rendre compte de la variabilité verticale entre la surface et le lit de la rivière, on peut retracer 

l'évolution verticale des concentrations en éléments majeurs selon la profondeur (Figure 4-17). 

Les deux campagnes de terrains réalisées en avril 2015 ont été faites alors que la rivière présentait des 

conditions "standard", soit une hauteur d'eau moyenne au niveau de la zone d'étude de 40 centimètres. Le 

point situé à une profondeur de 0 centimètre correspond à de l'eau prélevée dans la rivière. Les paramètres 

physico-chimiques indiquent que les conditions ne sont pas les mêmes dans la rivière et dans la zone 

hyporhéique. Ainsi, la conductivité passe d'une valeur moyenne de 600 µS/cm dans la rivière à près de 

1000 µS/cm à partir de 30 cm de profondeur. À l'inverse, le pH diminue entre la rivière et la zone hyporhéique. 

D'une semaine sur l'autre et en conditions permanentes, l'ensemble des résultats sur les ions majeurs est 

similaire, ce qui indique que la zone hyporhéique se trouve en conditions d'équilibre. 
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Les concentrations en anions et cations majeurs évoluent entre la rivière et la zone hyporhéique : certains 

présentent une concentration qui augmente avec la profondeur alors que d'autres au contraire voient leur 

concentration diminuer. Ainsi, les ions bicarbonate, potassium, calcium et magnésium présentent une 

augmentation de la concentration entre celle mesurée dans la rivière et celles mesurées à différentes 

profondeurs dans les sédiments. La plupart des courbes croissantes présentent une évolution similaire : un 

maximum atteint entre 20 et 30 centimètres de profondeur puis une stabilisation de la concentration à plus 

grande profondeur. Les ions chlorure, sulfate et sodium, quant à eux, présentent une diminution de leur 

concentration entre la rivière et la zone hyporhéique. Il a été impossible de tracer la courbe d'évolution des 

nitrates, car la plupart des échantillons présentaient une valeur inférieure au seuil de détection. Cependant, les 

résultats dans la rivière et les premiers centimètres de la zone hyporhéique indiquent que la concentration de 

nitrates dans la rivière diminue fortement dans la zone hyporhéique, jusqu'à disparaître à partir de 30 

centimètres de profondeur. Au niveau de la nappe, on peut retrouver un signal en nitrates non nul sur les 

échantillons prélevés dans les piézomètres des formations superficielles. 

Les zones délimitant les concentrations observées dans la nappe de Beauce montrent que l'on ne peut pas 

systématiquement relever un passage d'une concentration représentative de la rivière à une concentration 

représentative de la nappe. Ainsi, la conductivité et la concentration en ions bicarbonate et calcium sont 

beaucoup plus importantes dans les sédiments que dans la rivière ou dans la nappe de Beauce. Du fait de la 

diminution du pH dans la zone hyporhéique et de l'augmentation de la concentration en calcium et 

bicarbonate, on peut penser que la zone hyporhéique présente des conditions favorables à la dissolution du 

carbonate de calcium. Le calcul des indices de saturation montre également que l'on passe d'un environnement 

favorable à sa précipitation (avec des indices positifs et relativement élevés) à un environnement plus 

défavorable. L'augmentation de la conductivité de l'eau porale pourrait donc être expliquée par ce processus 

de dissolution.  

 

 



 

 

119 

 

 

 

 

Figure 4-17 : Évolution des principaux paramètres physico-chimiques et concentrations en éléments majeurs et isotopes stables en 

fonction de la profondeur dans la zone hyporhéique lors de deux campagnes de terrain en avril 2015. Les valeurs minimales et 

maximales observées dans la nappe de Beauce sont représentées en pointillés roses. Le dispositif P1, prélevé les 14 et 21 avril, est 

représenté par les courbes vertes et bleues. Le dispositif P2, prélevé uniquement le 14 avril, est représenté en rouge lorsque les 

informations sont disponibles. 

On peut donc mettre en évidence plusieurs processus au sein de la zone hyporhéique en régime permanent. 

Certains ions sont issus des eaux de surface et se rapprochent d'une concentration de nappe avec la 

profondeur : le chlorure, le sulfate, le sodium, le potassium et potentiellement les nitrates. Ces éléments sont 

soit conservatifs, et donc inertes au sein de la zone hyporhéique, soit actifs et sont alors peu à peu dégradés. À 

l'inverse, les changements de paramètres hydrodynamiques comme le pH provoquent une déstabilisation de 

l'équilibre géochimique et la mise en solution de certains ions par dissolution des carbonates. 
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I.4-CONCLUSION 

Pour conclure, on peut proposer un certain nombre de processus hydrogéochimiques qui ont lieu au sein de la 

zone hyporhéique en fonction de la profondeur dont : 

i. La dénitrification : la réaction de dénitrification a lieu au sein des formations tourbeuses de la zone 

d'étude. L'odeur caractéristique du sulfure d'hydrogène a pu être sentie sur le terrain dans les 

formations tourbeuses, ainsi que dans les sédiments du lit de la rivière. 

ii. La dissolution : la dissolution de particules calcaires permet l'augmentation de la concentration en 

calcium, mais aussi en magnésium, dont le pic de concentration entre 20 et 30 cm de profondeur est 

similaire sur les deux profils. 

iii. La réduction du sulfate : cet élément est présent dans les premiers centimètres mais sa concentration 

diminue fortement lorsque la profondeur augmente. 

iv. La respiration/dégradation de la matière organique : dans les formations tourbeuses, cette réaction 

permet la dégradation progressive de la matière organique en présence d'oxygène. La dégradation 

n'est pas complète si la quantité d'oxygène devient insuffisante. D'autres réactions anaérobies 

peuvent alors se mettre en place. Cette réaction s'accompagne en général d'une diminution du pH 

comme observé ici. 

Tous ces éléments sont en accord avec les observations faites sur les différents éléments chimiques. La zone 

hyporhéique est le siège de nombreuses interactions biogéochimiques, qui modifient l'équilibre et les échanges 

au sein de cette zone (Figure 4-18). La plupart de ces réactions sont dues aux interactions biogéochimiques, 

avec un impact majeur de la biodiversité sur les réactions géochimiques possibles. 

 

Figure 4-18 : Schéma récapitulatif des principales réactions biogéochimiques ayant lieu au sein de la zone hyporhéique sur notre site 

d'étude. 
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II-DONNÉES ISOTOPIQUES 

Les mesures des isotopes stables de l'eau ont été faites sur les échantillons issus de la zone et de l'Essonne 

(Figure 4-19). Le δO18 et le δH2 diminuent depuis la rivière jusqu'à un mètre de profondeur dans le sédiment. 

L'allure des courbes est globalement identique à celle de certains traceurs conservatifs comme le chlorure. 

Mais ces variations sont très faibles et sont globalement incluses dans les incertitudes. Il semble donc difficile 

de discrétiser les deux masses d'eau simplement en se basant sur des mesures isotopiques. 

 

 

Figure 4-19 : Évolution des isotopes stables dans la rivière et au sein de la zone hyporhéique sur le site de l'île Ambart. 

Si l'on représente les isotopes stables l'un en fonction de l'autre, on observe deux pôles, représentant d'une 

part les eaux de surface, et d'autre part les eaux souterraines issues des différents piézomètres échantillonnés 

sur le terrain (Figure 4-20). Les séries issues des eaux porales (P1 et P2) sont plus proches des eaux souterraines 

que des eaux de surface, hormis le premier point à 10 cm de profondeur, situé à proximité des points 

représentant l'Essonne. Comme l'ont montré les graphiques présentés précédemment, lorsque la profondeur 

augmente, les échantillons d'eau présentent des rapports isotopiques similaires à celui des eaux souterraines. 

On se trouve donc en présence de deux pôles de mélange, eau de surface et eau souterraine, et les 

échantillons de la ZH se répartissent entre ces deux pôles. 

 

Figure 4-20 : Répartition des mesures isotopiques réalisées sur le site de l'île Ambart et comparaison avec la droite météorique mondiale 

(DMM) et locale (DML), ainsi que des échantillons issus des différentes formations présentes sur le terrain. 
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D-ENREGISTREMENT D'UNE CRUE SUR L'ESSONNE 

I-RIVIÈRE 

Lors d'une campagne de terrain effectuée le 5 mai 2015, l'Essonne était en période de crue et des échantillons 

ont pu être récoltés au sein de la zone hyporhéique. 

La Figure 4-21 montre que le niveau de l'Essonne est relativement stable au mois d'avril, autour de 50 mNGF, 

car le site est situé entre deux barrages qui régulent grandement le niveau de l'Essonne. On notera de 

nombreuses variations mineures de quelques centimètres qui peuvent avoir lieu de façon journalière. Les 

brusques variations du niveau enregistrées par les sondes montrent probablement l'action de l'ouverture ou 

fermeture des vannes de barrage afin de réguler le niveau d'eau. Une crue est nettement visible entre le 1er et 

le 10 mai : le niveau d'eau en rivière augmente en amont et en aval de 20 centimètres environ. Sur un cours 

d'eau aussi régulé, cette crue est donc notable malgré son amplitude qui semble assez faible. La durée de cette 

crue montre que les crues du bassin ne sont pas éclairs mais plutôt assez étendues. 

 

Figure 4-21 : Suivi des hauteurs d'eau dans la rivière sur le site de l'île Ambart dans les piézomètres de rivière en amont et en aval de la 

zone d'étude entre avril et mai 2015. 

II-RÉSULTATS OBTENUS AVEC LES CAPTEURS DE PRESSION 

Les résultats des capteurs sont donnés en volts, qui sont convertis en charge différentielle en centimètres grâce 

à une courbe de calibration réalisée en laboratoire. Ensuite, cette différence est associée à une cote de 

l'altitude de la hauteur d'eau dans les sédiments à différentes profondeurs. La sonde présente dans le 

piézomètre donnant le niveau de la rivière en aval (Hypo 2) est prise comme niveau de référence pour la rivière 

car c'est la sonde située le plus près des capteurs. Ainsi on a : 
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𝐴𝑙𝑡𝑧ℎ = 𝐴𝑙𝑡𝑟𝑖𝑣 + 𝑑ℎ𝑧ℎ  , (4.1) 

avec 𝐴𝑙𝑡𝑧ℎ, la cote de l'eau dans la ZH, 𝐴𝑙𝑡𝑟𝑖𝑣, la cote de la rivière et 𝑑ℎ𝑧ℎ, la différence de cote observée entre 

la rivière et la ZH. 

Certains capteurs ne présentent pas de chroniques complètes car ils se sont révélés défectueux au cours de la 

campagne de mesures (P1 100 cm et P2 100 cm). Leurs résultats ne peuvent donc pas être pris en compte pour 

l'observation du suivi de la crue. 

Les mesures effectuées au sein de la zone hyporhéique présentent des valeurs supérieures à celles enregistrées 

dans la rivière (Figure 4-22). L'eau souterraine remonte pour alimenter la rivière, suivant le gradient 

hydraulique. La charge mesurée augmente dans les sédiments par rapport à celle mesurée dans la rivière. En 

revanche, le gradient hydraulique moyen est difficile à estimer à partir de ces chroniques : bien que l'on 

s'attende à voir la charge hydraulique augmenter avec la profondeur, ce n'est pas vraiment le cas ici, où l'on 

peut voir que les valeurs maximales enregistrées sont celles mesurées à 60 cm de profondeur, alors que le 

capteur installé à 1 mètre donne une valeur de charge environ 2 centimètres en dessous de la cote mesurée à 

60 cm. 

Le différence moyenne de charge entre les sédiments et la rivière mesurée sur l'ensemble de la campagne est 

d'environ 5 cm. Pendant la crue, ce gradient est maintenu pour la profondeur de 60 cm mais augmente pour la 

profondeur de 30 cm. On peut supposer que lorsque le niveau de la rivière augmente, la réaction de la nappe 

entraîne aussi une augmentation locale du gradient dans les premiers centimètres de la zone hyporhéique, qui 

s'atténue avec la profondeur. La nappe semble donc réagir aussi rapidement que la rivière, car on n'observe ici 

pas d'inversion temporaire du gradient comme cela peut être le cas lors d'une crue. 

 

Figure 4-22 : Résultats obtenus pour les capteurs de pression différentielle installés dans la zone hyporhéique par rapport à la cote de 

l'Essonne sur le site de l'île Ambart durant la crue de mai 2015. La correction de température n'est pas appliquée (variation inférieure à 

2°C) 
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III-MESURES GÉOCHIMIQUES 

Contrairement aux profils réalisés en l'absence de crue, l'évolution du chlorure et du sulfate présente un profil 

homogène, surtout pour les mesures issues du dispositif P2 (Figure 4-23). Pour le profil P1, la forte diminution 

du sulfate de 16 à 0 mg/l indique que cet élément n'est pas conservé, contrairement au chlorure. Il est dégradé 

préférentiellement à proximité de la berge par rapport au centre de la rivière. Contrairement au régime 

permanent où l'on peut voir une zone de mélange entre un pôle d'eau de rivière et un pôle d'eau de nappe, ici 

on ne voit que l'influence de la rivière sur l'eau porale. Il semble donc qu'en période de crue, l'eau de rivière 

s'infiltre dans les sédiments de rivière au moins jusqu'à la profondeur maximale du dispositif, soit un mètre de 

profondeur. Cette eau est diluée par les précipitations et possède donc une concentration en chlorure et en 

sulfates plus faible que celle mesurée habituellement dans la rivière. De plus, une remontée des eaux de nappe 

est aussi envisageable et permet une homogénéisation des profils. 

 

Figure 4-23 : Profils verticaux de la concentration de certains éléments chimiques dans la zone hyporhéique lors de la crue de mai 2015. 

Les prélèvements ont été effectués le 5 mai 2015. Un profil obtenu en avril 2015 est représenté en pointillés verts. 

IV-ISOTOPES STABLES DE L'EAU 

Pour les mesures des isotopes stables, les résultats obtenus sont similaires à ceux observés pour le chlorure et 

le sulfate (Figure 4-24). Ici aussi, les profils observés sont relativement homogènes entre la rivière et les 

sédiments. Les mesures des isotopes stables sont en accord avec les données de géochimie des éléments 

majeurs, et indiquent que l'eau de rivière pénètre dans les sédiments sur l'ensemble du profil, ici restreint à 60 

cm de profondeur. 

 

Figure 4-24 : Mesures des isotopes stables de l'eau dans la zone hyporhéique lors de la crue de mai 2015. Les prélèvements ont été 

effectués le 5 mai 2015. Un profil d'avril est représenté en pointillés verts. 
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V-CONCLUSION SUR L'EFFET D'UNE CRUE SUR LA ZONE HYPORHÉIQUE 

Pour conclure, l'effet d'une crue sur l'eau contenue dans les sédiments de rivière peut être mis en évidence 

grâce aux mesures géochimiques et aux isotopes stables. L'augmentation du niveau d'eau dans la rivière 

provoque un apport d'eau de surface au sein des sédiments de rivière sur une profondeur pouvant dépasser les 

60 cm. L'apport d'eau de pluie qui s'évacue dans la rivière dilue le signal habituel, et l'on trouve alors des 

concentrations en éléments conservatifs plus faibles qu'en régime permanent. On peut voir également que la 

zone hyporhéique ne réagit pas de façon similaire au centre du lit ou à proximité des berges. Alors que les 

profils enregistrés au centre de la rivière montrent un fort impact de l'eau de surface sur l'eau porale, la 

proximité des berges permet d'apporter de l'eau de nappe également par une poussée latérale. De plus, la 

dégradation des sulfates semble plus efficace près des berges, où leur concentration peut parfois atteindre 

0 mg/l à certaines profondeurs. Ces résultats ne sont pas tout à fait en accord avec ceux mesurés par les 

capteurs de pression, qui ont démontré que le gradient nappe-rivière ne s'inversait pas au cours du temps. Il 

semble donc difficile de conclure sur la pertinence de ces données, et surtout sur la qualité des mesures. Lors 

de la calibration des capteurs, il est apparu que les données pouvaient énormément varier selon la cote de 

référence choisie (niveau de rivière amont ou aval). 
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CHAPITRE 5 : SUIVI DE LA DYNAMIQUE 

DE LA ZONE HYPORHÉIQUE LORS DE LA 

MANIPULATION D'UN BARRAGE 

A-CONTEXTE ET MÉTHODOLOGIE 

I-CONTEXTE 

I.1-INTRODUCTION 

Ce chapitre présente les résultats d'une expérience de suivi de la dynamique de la zone hyporhéique pendant 

une variation artificielle de la hauteur d'eau dans la rivière. L'objectif de cette expérience est de mieux 

comprendre comment se font les flux en zone hyporhéique sous l'effet d'une variation du niveau de l'eau à 

l'aide de méthodes complémentaires : hydrologiques/hydrogéologiques, géochimiques et géophysiques. 

I.2-MÉTHODOLOGIE 

Pour effectuer cette expérience, le SIARCE a autorisé et commandé la manipulation d'un barrage situé à 

environ un kilomètre en aval de l'île Ambart. Pendant une semaine, le niveau du barrage a pu être 

artificiellement modifié grâce à une action sur les clapets régulant le niveau de l'eau. En temps normal, les 

clapets sont remontés et maintiennent ainsi un niveau d'eau suffisamment élevé dans la rivière. Le fait 

d'abaisser les clapets provoque une diminution globale de la hauteur d'eau dans la rivière en amont du 

barrage. Pour cette expérience, les clapets ont été abaissés durant deux jours, puis remontés jusqu'à ce que la 

rivière revienne à son niveau initial. 

Pour effectuer un suivi complet de la rivière et de la zone hyporhéique, le site de l'île Ambart a été équipé en 

conséquence. Plusieurs types de dispositifs ont été mis en place pour le suivi. L'expérience s'est déroulée sur 

une semaine en mai 2015. Tous les jours, un jeu de données complet a été réalisé sur le site pour suivre à la 

fois l'évolution de la rivière et celle aussi de la zone hyporhéique au sein des sédiments (Figure 5-1 et Figure 

5-2). 

II-DISPOSITIFS MIS EN PLACE 

II.1-SUIVI DE LA RIVIÈRE 

Deux sondes CTD, appelées Hypo 1 et Hypo 2, sont placées dans la rivière respectivement en amont et en aval 

de la zone d'étude. Elles ont permis de suivre le niveau d'eau, la conductivité et la température dans la rivière. 

II.2-TUBES DE PRÉLÈVEMENTS MULTI-NIVEAUX 

Deux tubes de prélèvements multi-niveaux, P1 et P2, ont servi à récupérer de l'eau porale, à une profondeur 

comprise entre 10 centimètres et 1 mètre. P1 est situé à environ 1 mètre de la berge rive droite, alors que P2 

est situé au centre de la rivière, soit à 4 mètres de l'une ou l'autre des berges. 
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II.3-CAPTEURS DE PRESSION 

Des capteurs de pression différentiels ont été installés à proximité du tube de prélèvement P1, à différentes 

profondeurs allant de 30 centimètres à un mètre.  

II.4-TOMOGRAPHIE DE RÉSISTIVITÉ ÉLECTRIQUE 

Trois profils de résistivité électrique ont été installés à différents endroits et avec différentes résolutions (Figure 

5-1) : 

i. ERT 1 : Profil transversal à la rivière entre la rive gauche et la rive droite de l'île Ambart, d'une 

longueur de 23,5 mètres et avec un espacement de 50 centimètres entre les électrodes ; 

ii. ERT 2 : Profil transversal à la rivière entre le milieu de l'Essonne et la rive droite, d'une longueur de 

9,25 mètres et avec un espacement de 20 centimètres entre les électrodes ; 

iii. ERT 3 : Profil longitudinal, parallèle à la rive droite, d'une longueur de 11,75 mètres et un espacement 

de 25 centimètres entre les électrodes. 

 

Figure 5-1 : Localisation des différents dispositifs installés sur le site pour le suivi de l'expérience du barrage du 18 au 22 mai 2015. 

III-DÉROULEMENT DE L'EXPÉRIENCE 

III.1-INTRODUCTION 

L'expérience s'est déroulée pendant la semaine du 18 au 22 mai 2015. Lors de l'abaissement des clapets du 

barrage le lundi 18 mai à 13h, le niveau de l'Essonne a diminué de 15 cm. Le mercredi 20 mai à 13 heures, les 

clapets ont été relevés pour permettre à l'Essonne de retrouver son niveau initial pour la fin de la semaine. 

Chaque jour, des prélèvements d'eau dans les tubes de prélèvements et dans la rivière, ainsi que des mesures 

géophysiques sur chacun des profils ont été réalisés. Le détail est donné sur la Figure 5-2. Les mesures 

géophysiques ont été faites chaque jour sur chacune des trois lignes ERT1, ERT2 et ERT3. Le temps de mesure 

s'étend entre la fin de matinée et l'après-midi. Chaque profil est effectué en configuration Dipôle-dipôle et 

Wenner et dure environ 30 minutes. Deux séries de prélèvements multi-niveaux sont faites en complément, en 
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fin de matinée et milieu d'après-midi. Les jours où le niveau de la rivière a été abaissé ou remonté, une série de 

prélèvements supplémentaire a été effectuée entre 13 heures et 14 heures (le 18 et le 20 mai). 

 

Figure 5-2 : Détail des mesures réalisées sur le site de l'île Ambart pendant l'expérience de barrage. 

III.2-SUIVI DES PARAMÈTRES PHYSIQUES DE LA RIVIÈRE 

Les paramètres de la rivière ont été mesurés de façon continue durant les cinq jours de l'expérience. Ainsi, la 

cote de l'eau, la conductivité et la température ont été suivies entre le 18 et le 22 mai 2015 (Figure 5-3). 

L'évolution de la hauteur d'eau en amont et en aval est similaire pendant les 5 jours de l'expérience. La cote 

mesurée en amont est légèrement plus haute que la cote mesurée en aval, d'environ 5 cm. Il y a donc bien une 

pente de la surface de l'eau allant de l'amont vers l'aval. Lors de l'abaissement du barrage, on observe une 

diminution globale du niveau d'eau de 15 cm par rapport au niveau avant abaissement. Une fois ce nouveau 

niveau atteint, il reste stable durant toute la période où le barrage est ouvert. Puis le barrage est remonté dans 

sa position initiale, ce qui provoque une augmentation de la hauteur d'eau d'une quinzaine de centimètres, 

pour se stabiliser à nouveau à une hauteur proche de celle observée au début de l'expérience. Pendant la 

semaine d'expérience, la conductivité de la rivière change très peu, la variation ne dépassant pas 10 à 15 

µS/cm, ce qui est inférieur au seuil de précision de la sonde (environ 15-20 µS/cm). Durant toute la semaine, 

aucun épisode de pluie ou d'apport dans la rivière n'a été noté. On remarquera tout de même une légère 

diminution de la conductivité d'environ 5 µS/cm (inférieure au seuil de précision des sondes) lorsque le niveau 

d'eau augmente le 20 mai après-midi à partir de 13 heures. Ce phénomène dure environ 24 heures puisque le 

22 mai midi, la valeur semble être revenue à celle mesurée initialement. Enfin, en ce qui concerne les 

températures, on observe clairement les variations journalières de la température de la rivière, suivant les 

températures de l'air. Chaque jour, une température maximale est atteinte dans l'après-midi et redescend 

durant la nuit. Aucun lien direct n'est observé entre ces trois paramètres. 
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Figure 5-3 : Suivi des paramètres physiques de la rivière mesurés par les sondes CTD en amont et en aval de la zone d'étude : en haut, 

évolution de la cote de l'eau mesurée en amont et en aval, au centre, évolution de la conductivité et en bas, évolution de la 

température. Ces deux derniers paramètres ne présentent pas de différence notable d'une sonde à l'autre, et seule l'une des deux 

courbes a été représentée. 
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III.3-CAPTEURS DE PRESSION 

Les résultats donnés par les capteurs de pression sont difficilement exploitables, ils sont présentés en 

Annexe 2. 

B-DONNÉES GÉOCHIMIQUES 

I-MESURES DES ÉLÉMENTS MAJEURS 

I.1-INTRODUCTION 

Nous allons à présent nous intéresser aux données issues de l'analyse des prélèvements réalisés dans les tubes 

multi-niveaux au sein de la zone hyporhéique. Chaque jour, plusieurs prélèvements ont été effectués dans les 

deux dispositifs, P1 et P2, présentés dans le chapitre précédent. On rappelle que P1 est situé à proximité de la 

berge rive droite, alors que P2 est situé au centre de la rivière. Afin d'éviter de prélever une trop grande 

quantité d'eau, le volume d'eau prélevé a été limité au minimum nécessaire pour une analyse des anions 

majeurs et des isotopes stables de l'eau. En effet, en plus d'un renouvellement de l'eau du dispositif, le volume 

prélevé n'excède pas 15 ml, pour éviter de pomper un trop grand volume d'eau porale au sein des dispositifs 

espacés de seulement 10 cm dans les sédiments. Au niveau du dispositif P2, les prélèvements se sont avérés 

difficiles, car les rhizons ne permettent de prélever que de très petites quantités, et la seringue utilisée s'est 

révélée trop petite pour prélever une quantité d'eau suffisante pour les analyses. Finalement, seule la 

remontée du barrage a été suivie sur le dispositif P2, en augmentant le temps de pompage pour parvenir à 

obtenir une quantité d'eau suffisante. 

Le choix de ne travailler qu'avec des analyses sur les anions a été fait car des analyses précédentes ont montré 

que le chlorure pouvait être considéré comme un élément conservatif. De plus, deux autres éléments ont 

retenu notre attention : les nitrates et les sulfates. Ces deux derniers sont susceptibles de réagir et témoignent 

de la dynamique au sein de la zone hyporhéique. 

I.2-DESCENTE 

Les relevés des concentrations en chlorures, sulfates et nitrates mesurées lors du suivi de l'abaissement des 

clapets au sein du dispositif P1 sont présentés sur la Figure 5-4. Si l'on considère dans un premier temps 

l'évolution du chlorure en fonction de la profondeur au cours de l'expérience, on peut voir une progression 

dans sa répartition. Au début de l'expérience, comme cela a été noté dans le chapitre précédent, la 

concentration en chlorure dans la rivière semble plus élevée que celle dans la nappe : environ 30 mg/l dans 

l'Essonne et 18 mg/l dans les sédiments de rivière. Ainsi, on peut se servir de ce signal pour suivre la proportion 

d'eau de surface au sein des sédiments de rivière. Avant l'ouverture du barrage le 18 mai, on peut voir le 

passage progressif d'un signal de rivière à un signal de nappe sur une profondeur d'environ 30 centimètres. Au-

delà de cette profondeur, on retrouve un signal relativement constant jusqu'à la base du profil P1 situé à 1 

mètre de profondeur. La zone comportant ce signal intermédiaire peut être considérée comme une zone de 

mélange, en accord avec la définition "géochimique" de la zone hyporhéique. 

Lorsque le barrage est ouvert et donc que le niveau de la rivière est abaissé d'une quinzaine de centimètres 

environ, les prélèvements montrent que cette zone de transition est peu à peu réduite, puisqu'au début du 

jour 3 (courbe verte), seul le prélèvement en rivière et le prélèvement à 10 centimètres de profondeur peuvent 

être représentatifs de la zone hyporhéique. On a donc une réduction de moitié de la profondeur de la zone 

hyporhéique, d'après le suivi effectué par le chlorure. En revanche, on peut voir que sur le dernier prélèvement 

du jour 3 (courbe verte en tirets et pointillés), la concentration en chlorure présente une importante variation 

en surface et jusqu'à 40 centimètres de profondeur. Il est intéressant de noter que les observations faites sur 
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l'ion chlorure sont tout à fait similaires à celles effectuées pour l'ion sulfate. En revanche, l'ion nitrate ne 

permet pas de définir une évolution dans la profondeur de la zone de mélange lors de l'abaissement du niveau 

de la rivière. En dehors de la zone superficielle dont on a pu mettre en évidence l'évolution dynamique avec la 

descente, on peut également observer un comportement dynamique dans la partie inférieure du profil. En 

effet, on constate une augmentation de la concentration en chlorure et sulfates entre 70 et 100 centimètres de 

profondeur sur les premiers profils effectués. Lorsque le barrage est abaissé, on peut voir que cette zone 

présente alors une concentration qui décroit jusqu'à rester stable au niveau de la concentration dans les 

sédiments. On peut donc relier le phénomène de surface avec celui se produisant en profondeur. Au sein des 

sédiments, il existe des chemins préférentiels empruntés par l'eau de surface, qui peuvent être "désactivés" 

lorsque le niveau d'eau en rivière devient insuffisant.  

 

 

Figure 5-4 : Évolution de la concentration mesurée dans le dispositif P1 en chlorures, sulfates et nitrates lors des trois premiers jours de 

l'expérience, durant l'abaissement du barrage. 

I.3-REMONTÉE 

Si l'on s'intéresse à présent à ce qui se passe lorsque le niveau d'eau dans la rivière remonte, c’est-à-dire 

lorsque le barrage est remonté, on observe plusieurs phénomènes intéressants (Figure 5-5). Tout d'abord dans 

la partie superficielle des sédiments, on observe un très net enfoncement du signal géochimique de la rivière 

quelques heures après la fermeture des clapets, visible sur le profil des chlorures mais aussi sur celui des 

sulfates. Ainsi, on retrouve un signal de mélange entre le pôle d'eau de surface et le pôle d'eau souterraine 

jusqu'à 50 centimètres de profondeur, soit près du double de la valeur observée au départ. Par la suite, lors du 
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dernier prélèvement effectué (courbes jaunes en pointillés) cette zone de mélange semble se réduire à 

nouveau vers une profondeur proche de celle observée initialement. Dans la partie inférieure du profil, on 

retrouve une concentration très proche de celle de la rivière, mais qui tend elle aussi à diminuer avec le temps. 

Par rapport à l'hypothèse faite précédemment, on peut supposer que lorsque le niveau de la rivière augmente 

à nouveau, des chemins d'écoulement de l'eau de rivière au sein des sédiments sont réactivés, ce qui permet à 

de l'eau de surface de se retrouver à près d'un mètre de profondeur au sein de l'eau porale. 

 

 

Figure 5-5 : Évolution de la concentration mesurée dans le dispositif P1 en chlorures, sulfates et nitrates lors des deux derniers jours de 

l'expérience, après la remontée du barrage. 

I.4-REMONTÉE AU SEIN DU DISPOSITIF P2 

Seuls trois prélèvements ont pu être effectués au niveau du dispositif P2 lors de l'ensemble des cinq jours de 

campagne (Figure 5-6). Le comportement des différents éléments analysés est assez semblable à celui mis en 

évidence au niveau de P1, situé à proximité de la berge (Figure 5-1). Ici au centre de la rivière, le profil en 

chlorure présente une concentration dans la rivière plus élevée que celle mesurée dans les sédiments, et lors 

de la remontée du niveau d'eau dans la rivière on observe tout comme sur le profil P1 un enfoncement de la 

zone de mélange, également visible sur le profil en sulfates. En revanche, le dernier jour ne montre pas de 

réelle diminution de la profondeur de la zone de mélange. Dans la partie inférieure du profil, on retrouve une 

zone dont la concentration en chlorures et sulfates mesurée est très proche de celle de la rivière, qui semble 

réactivée lorsque le niveau dans la rivière augmente. Bien que les données soient moins nombreuses et parfois 
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moins facilement exploitables, elles semblent toutefois démontrer une dynamique de la zone hyporhéique 

similaire à celle observée à proximité des berges. 

 

 

Figure 5-6 : Évolution de la concentration mesurée dans le dispositif P2 en chlorures, sulfates et nitrates lors de la remontée du barrage. 

I.5-RELATION ENTRE LA HAUTEUR D'EAU DANS LA RIVIÈRE ET LA PROFONDEUR DE 

MÉLANGE AU SEIN DE LA ZONE HYPORHÉIQUE 

À partir des concentrations mesurées en chlorures et en sulfates en fonction de la profondeur au sein du 

dispositif P1, il est possible de déterminer la limite de la zone hyporhéique. En reprenant la définition d'un 

point de vue géochimique, on considère la limite de la zone de mélange entre eau de surface et eau 

souterraine par un seuil de 10% d'eau de surface mesuré dans l'eau porale. Ainsi, pour chaque série de 

mesures, on peut estimer la profondeur de cette limite au cours de la semaine d'expérience avec le barrage. La 

Figure 5-7 montre la comparaison entre l'évolution temporelle de la cote de la rivière et celle de la profondeur 

de la zone hyporhéique calculée à partir des profils verticaux en chlorures et en sulfates. On peut voir qu'il 

existe clairement une relation entre la limite de la zone hyporhéique, définie à partir de ces deux éléments, et 

la cote de la rivière. Avant manipulation du barrage, la profondeur moyenne de la zone hyporhéique est 

estimée autour de 25 centimètres. Comme observé précédemment, quand le niveau de la rivière est abaissé, 

on observe une diminution de la profondeur de la zone hyporhéique, qui se réduit à moins de dix centimètres 

d'après les mesures faites sur le sulfate. À l'inverse, lorsque le niveau de la rivière remonte, on observe une 

nette augmentation de la profondeur de la zone de mélange, qui dépasse les 40 centimètres la journée suivant 

la fermeture des clapets. Enfin, alors que le niveau d'eau dans la rivière est revenu à son état d'origine, le 
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dernier point de mesure, effectué le 22 mai 2015 après-midi, montre bien que la profondeur de la zone 

hyporhéique diminue de nouveau, pour retrouver une valeur proche de la valeur mesurée initialement, autour 

de 25 centimètres. 

 

Figure 5-7 : Calcul de la profondeur maximale de la zone hyporhéique à partir des concentrations en chlorures et sulfates mesurées au 

sein du dispositif P1. 

I.6-MESURES ISOTOPIQUES 

Les isotopes stables de l'eau se révèlent souvent d'excellents traceurs de masses d'eaux. Nous avons montré 

dans le chapitre précédent que les différences enregistrées entre la nappe et la rivière étaient assez faibles. 

Cependant, elles restent significatives par rapport à l'incertitude sur ces mesures. Les profils verticaux δO18(z) 

et δH2(z) sont en accord avec ceux obtenus précédemment pour les différents éléments majeurs (Figure 5-8 et 

Figure 5-9). Ainsi, ils mettent en évidence que lors de l'abaissement du niveau de l'eau, la zone où les signaux 

de la rivière et celui des sédiments se mélangent remonte, alors qu'à l'inverse on observe des mesures 

tamponnées sur une plus grande profondeur lors de la remontée du niveau de l'Essonne. Enfin, on pourra 

noter que les observations faites dans la partie inférieure du profil montrent également l'apparition d'un signal 

proche de celui de la rivière uniquement lorsque le niveau de celle-ci est similaire au niveau originel. 

 

Figure 5-8 : Mesures des isotopes stables de l'oxygène et de l'hydrogène en fonction de la profondeur dans le dispositif P1 lors de 

l'abaissement du niveau du barrage. 
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Figure 5-9 : Mesures des isotopes stables de l'oxygène et de l'hydrogène en fonction de la profondeur dans le dispositif P1 après la 

remontée du niveau du barrage. 

C-DONNÉES GÉOPHYSIQUES 

Pour suivre l'expérience du barrage avec des méthodes géophysiques, trois lignes de mesures de résistivité 

électrique ont été montées sur le terrain. Elles sont toutes composées de 48 électrodes, mais ont une 

résolution différente, du fait d'un espacement différent entre les électrodes. La localisation des différentes 

lignes est donnée sur la Figure 5-1. 

I-ACQUISITION, INVERSION ET TRAITEMENT DES DONNÉES 

Les données ont été récupérées sur les différents profils durant les cinq jours de l'expérience. Chaque jour, 

deux profils ont été faits sur chacune des lignes, l'un en configuration Wenner, l'autre en configuration Dipôle. 

Pour les configurations Wenner, les profils sont constitués de 360 mesures, alors que la configuration Dipôle 

permet de faire 906 mesures, pour un temps d'acquisition de 20 à 30 minutes environ pour chacun des profils. 

Ces derniers ont été réalisés lorsqu'aucun prélèvement en rivière n'était fait. En effet, ils nécessitent l'injection 

de courant dans la rivière. Les opérateurs ne peuvent donc pas accéder à la rivière pendant une acquisition 

électrique. 

Une fois les données acquises, les profils sont importés et traités via Prosys, comme cela a été présenté dans le 

chapitre 2. Ils peuvent ensuite être inversés, via le logiciel R2 ou Res2dInv. La topographie précise de chacune 

des électrodes a été incluse dans les profils, tout comme la hauteur d'eau éventuellement présente au-dessus 

des électrodes. Ainsi, le facteur de formation k a été recalculé pour chacune des mesures en fonction de la 

géométrie des électrodes utilisées.  

Lors de l'inversion des données, deux types de calculs ont pu être effectués. Les séries de mesures peuvent être 

inversées chaque jour séparément, en considérant chaque profil comme indépendant des mesures effectuées 

les autres jours. Mais l'on peut également utiliser l'option d'inversion "time-lapse", qui permet de lier les 

différents profils, en considérant qu'ils sont réalisés à la suite les uns des autres, et l'on s'attend alors à des 

variations plus minimes que si l'on considérait des profils effectués sur des lieux différents. Ainsi, on se sert 

alors d'une inversion à la suite, en essayant de minimiser de façon plus ou moins marquée la différence entre 

les profils réalisés les autres jours. Par exemple, on peut se servir du "damping factor" ou facteur 

d'amortissement λ, qui peut prendre une valeur allant de 0,5 à 5 si l'on souhaite donner un poids à la 

différence entre les profils, par rapport au calcul de base de la norme L2. Différentes valeurs de λ ont été 

testées, afin d'ajuster ce paramètre aux différents profils et aux différents logiciels utilisés. Comme indiqué 

dans le chapitre 2, il est impossible de réaliser des profils en "time-lapse" en prenant en compte une variation 
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de l'épaisseur de la tranche d'eau au cours de la semaine. C'est pourquoi ; pour cette expérience, les profils 

inversés séparément, en prenant à chaque fois en compte la hauteur d'eau qui varie chaque jour, donnent de 

meilleurs résultats. Ce sont eux qui seront présentés dans ce manuscrit. 

Une fois l'inversion des données effectuée, on a cherché à mettre en évidence des variations au cours du 

temps de la résistivité apparente. En effet, dans le chapitre 1, il a été présenté en détails les principales causes 

de la modification de la valeur de résistivité électrique mesurée au sein des roches. Le facteur déterminant est 

la lithologie, c’est-à-dire le type de roche. Le profil réalisé lors d'une première campagne de terrain a montré 

qu'il existait plusieurs formations géologiques présentant des valeurs de résistivité distinctes, allant de 10 à 150 

Ωm. Il peut donc être difficile de distinguer des éventuelles variations minimes de la résistivité au sein d'un 

environnement aussi hétérogène pendant les différents jours de l'expérience. Pour cela, les modèles inversés 

sont alors recalculés afin d'être exprimés en termes de pourcentages de variation par rapport à un profil de 

référence. Ce dernier sera défini à chaque fois comme le premier profil de la série, réalisé le premier jour, 

avant abaissement du niveau d'eau de la rivière. On aura alors : 

𝜌𝑑𝑖𝑓𝑓 =  
𝜌𝑖 − 𝜌𝑟𝑒𝑓

𝜌𝑟𝑒𝑓

100 , (5.1) 

avec ρi la résistivité calculée au sein d'un bloc du modèle inversé du jour i, et ρref la résistivité calculée dans le 

même bloc dans le modèle de référence (jour 1). 

I.1-PROFIL ERT 1 

Le profil ERT 1 est situé sur une ligne transversale par rapport à la rivière. D'une longueur totale de 23,5 m, il se 

compose de 48 électrodes espacées de 50 centimètres et réparties entre la rive gauche et la rive droite de 

l'Essonne. Les résultats obtenus en résistivité absolue pour ce profil avec les deux configurations Dipôle et 

Wenner sont très similaires (Figure 5-10). On y retrouve les trois zones identifiées dans le chapitre 4, de 

résistivités distinctes et représentatives de lithologies différentes. Les profils ayant été effectués à des dates 

différentes, l'hypothèse selon laquelle la principale cause des variations enregistrées est due à la géologie 

semble se confirmer, car elles restent constantes dans le temps. Sur les dispositifs Wenner et Dipôle, on 

observe dans les deux séries de profils une zone de faible résistivité située sous la rivière. Les modèles directs 

développés dans le chapitre 2 ont montré que même en l'absence d'une zone de très faible résistivité dans le 

modèle initial, la présence d'une tranche d'eau dans une cuvette topographique provoquait l'apparition d'une 

"zone tampon" entre la résistivité de la rivière et la résistivité plus élevée du sous-sol. La zone d'intérêt est 

donc très difficile à mettre en évidence sur les profils inversés, du fait de son emplacement entre deux zones 

dont la résistivité n'est pas du même ordre de grandeur. C'est pourquoi le choix de travailler en différences 

permet de s'affranchir en partie du signal initial hétérogène. 

Les mesures effectuées le premier jour en configuration Dipôle et Wenner sont utilisées comme profil de 

référence pour effectuer les inversions en "time-lapse". Afin de limiter au maximum l'apparition d'artefacts, un 

"damping factor" plus élevé est utilisé, généralement fixé à 1 ou 2 selon les séries. 

La première chose intéressante à noter est la disparité des valeurs de différence, plus importante avec le 

dispositif Dipôle qu'avec le dispositif Wenner, avec des valeurs allant jusqu'à -40% (Figure 5-11). Sur la série 

réalisée en Dipôle, on peut voir que, le jour 2, la résistivité augmente fortement dans les zones situées sous le 

lit de la rivière (en rouge sur la Figure 5-11). À l'inverse, d'autres zones situées plus en profondeur indiquent de 

fortes diminutions de résistivité (en bleu et en violet sur la Figure 5-11). Lorsque le niveau du barrage est 

remonté, à partir du jour 3, on peut voir que les zones précédemment décrites présentent un comportement 

différent. Ainsi, la zone située juste sous la rivière passe de valeurs positives à des valeurs négatives, sur une 

profondeur d'environ 50 centimètres. Au contraire, plusieurs zones situées en profondeur et au niveau des 

berges montrent une augmentation de la résistivité. Ce phénomène est relativement similaire pendant les trois 
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derniers jours. Sur la série réalisée en configuration Wenner, les variations sont moins marquées. On note 

cependant un comportement très semblable. Ainsi, à partir du jour 2, la zone située sous la rivière montre une 

augmentation de sa résistivité, alors qu'elle diminue une fois le niveau d'eau dans la rivière remonté. Des 

variations sont également présentes au niveau des berges aux extrémités gauche et droite des profils, sur leurs 

parties émergées. Ces variations ne semblent provenir que d'une différence de teneur en eau dans les sols 

selon les différents jours. Aucune précipitation ne s'est déroulée lors de la semaine d'expérience, mais des 

précipitations antérieures ont pu être peu à peu évacuées dans le sol, et donc permettre une augmentation 

progressive de la résistivité au niveau des berges.  

Si l'on s'affranchit d'une variation lithologique, comme c'est le cas pour les profils inversés et exprimés en 

différences, on peut alors expliquer les variations de résistivité par une variation de la minéralisation de l'eau 

porale, en particulier dans la zone située sous la rivière et saturée en eau (Figure 5-12). Si l'on se réfère par 

exemple à la loi d'Archie (eq. 1.1), en considérant tous les termes fonction du milieu comme invariants, seul le 

terme de la résistivité du fluide peut alors varier. Ainsi, une augmentation de la résistivité peut être le signe 

d'une diminution de la conductivité moyenne de l'eau porale. Au niveau de notre site d'étude, nous avons 

montré précédemment que la conductivité de l'eau contenue dans les sédiments plus profonds sous la rivière 

est nettement plus forte (900 à 1000 µS/cm) que celle de la rivière (600 µS/cm). Lorsque le niveau de la rivière 

est abaissé, on peut noter un effet d'assèchement des berges, où la saturation du sol n'est plus assurée. Cette 

zone de plus forte résistivité se poursuit également sous la rivière, ce qui indiquerait une proportion d'eau de 

rivière plus importante dans les sédiments superficiels. À l'inverse, lorsque le niveau d'eau augmente, la 

résistivité du milieu diminue, indiquant un apport plus fort des eaux contenues de nappe. Or cette hypothèse 

n'est pas compatible avec le fonctionnement hydrologique de la zone hyporhéique et les mesures précédentes 

(cf. chap. 5-B). 
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Figure 5-10 : Champs de résistivité obtenus selon le profil ERT 1 lors de l'expérience du barrage après inversion des données en 

configuration Dipôle et Wenner. 
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Figure 5-11 : Expression des résultats du premier profil en termes de différences de résistivité par rapport au jour 1 en configurations 

Dipôle et Wenner. 
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I.2-PROFIL ERT 2 

Le second profil réalisé sur le terrain était placé entre le centre de la rivière et la berge de la rive droite. Les 

électrodes étaient constituées de vis fixées sur des bandes de caoutchouc souples installées au fond du lit et 

sur les berges. La taille totale de ce profil est de 9,4 mètres, avec une série de 48 électrodes espacées de 20 

centimètres. La résolution de ce profil est la plus grande des trois profils mis en place sur le terrain. Lors du 

troisième jour, le profil ERT 2 a été fait alors que le niveau d'eau dans la rivière n'était pas encore remonté, ce 

qui n'est pas le cas pour les deux autres profils ERT 1 et ERT 3, réalisés plus tard dans la journée. 

Comme pour le profil ERT 1, les mesures inversées de façon distincte et présentées sous forme "brute" après 

inversion montrent la présence de trois zones de résistivités distinctes (Figure 5-11). La zone située sous la 

rivière présente des valeurs très faibles, inférieures à 10 Ωm. Cette zone de faible résistivité s'étend également 

sur une partie de la berge, qui peut comporter un certain nombre de cavités remplies d'eau. De même, les 

zones de résistivité plus forte, sont associées à un niveau de sol anthropique, mélangé à des remblais. Au 

niveau de la rupture de pente sur la rive droite, la zone de forme arrondie apparaissant en rouge indique en fait 

que l'eau a creusé la berge, formant une cavité remplie d'air et donc fortement résistante (Figure 5-12). 

 

Figure 5-12 : Présentation schématique de la géométrie de la berge rive droite, où des cavités partiellement remplies d'eau peuvent 

s'être formées. 

Sur les données exprimées en différences, on retrouve la disparité de mesures déjà mise en évidence entre les 

dispositifs Wenner et Dipôle (Figure 5-13 et Figure 5-14). Les valeurs minimales et maximales sont beaucoup 

plus importantes sur les mesures effectuées suivant la configuration Dipôle. Lors des jours 2 et 3 où le barrage 

est abaissé, les 50 premiers centimètres sous la rivière présentent une forte augmentation de la résistivité. À 

l'inverse, le reste du profil, situé plus en profondeur, montre des valeurs exprimées en différences beaucoup 

plus faibles que le profil de référence. À l'inverse, lorsque le niveau d'eau remonte à partir du jour 3 à 13h, la 

résistivité sous la rivière diminue fortement, alors que les zones qui auparavant apparaissaient comme moins 

résistantes ont des valeurs qui augmentent. Au niveau des berges, on observe une grande disparité dans les 

valeurs, mais qui ne varie qu'entre le deuxième et le troisième jour. Sur la série en Wenner, les résultats sont 

très similaires à ceux observés sur le dispositif Dipôle. Ainsi, on observe une forte augmentation de la résistivité 

les jours 2 et 3 où le barrage est abaissé, alors que lorsque le niveau remonte, la polarité de cette zone est 

inversée. En particulier, on peut situer une bande mise en évidence par des valeurs inférieures à 20 Ωm, et 

d'une vingtaine de centimètres d'épaisseur. 

On retrouve une variation globale similaire à celle enregistrée sur le premier profil. Ainsi, les mesures ont 

enregistré au cours du temps une variation importante sous la rivière, qui n'est pas forcément en accord avec 

la loi d'Archie, si l'on considère uniquement des variations liées à une modification de la conductivité de l'eau 

porale. Lorsque le niveau est abaissé, la résistivité sous la rivière augmente, et à l'inverse, une remontée du 

niveau d'eau dans la rivière provoque une baisse de la résistivité des sédiments de rivière.  
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Figure 5-13 : Résultats obtenus sur le profil ERT 2 sur l'expérience du barrage en configurations Dipôle et Wenner après inversion des 

données. 

 

W
 

E 
E 

W
 



 

 

143 

 

 

Figure 5-14 : Résultats obtenus en différences sur le profil ERT 2 durant l'expérience du barrage en configuration Dipôle et Wenner. 
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I.3-PROFIL ERT 3 

Le profil ERT 3 se présente sous la forme d'une ligne composée de 48 électrodes, espacées de 25 centimètres 

et placées au fond du lit de la rivière, parallèle à la berge, à environ 1 mètre de la rive droite. 

Sur les données inversées, les profils réalisés en configurations Dipôle et Wenner sont très similaires (Figure 

5-15 et Figure 5-16). On met en évidence une fois de plus les trois zones de résistivités distinctes, qui se 

répartissent ici suivant la profondeur. La zone présentant les résistivités les plus fortes, sur environ un mètre de 

profondeur, est située entre 50 centimètres et un mètre de profondeur. À l'extrémité Nord du profil (à droite 

sur les profils de la Figure 5-15), la zone plus résistante affleure. Ce résultat est en accord avec les observations 

faites sur le terrain. En effet, l'extrémité du profil 3 se termine au niveau de la passerelle, à l'endroit où se 

trouve un amas de pierres barrant partiellement la rivière et modifiant l'écoulement. On peut donc penser que 

ces pierres issues de remblais ont une résistivité plus forte. Le remblai se retrouve également sur une épaisseur 

moyenne d'un mètre sous le fond du lit de la rivière. Contrairement à ce que l'on a pu observer au sein de la 

zone la plus superficielle sous la rivière, on n'observe aucune variation visible sur les profils inversés. D'une 

façon générale, il est très difficile de localiser des éventuelles variations sur les profils "bruts" ici sans avoir 

recours à une inversion time-lapse et au passage en différences sur les profils Dipôle. 

Sur les profils exprimés en différences, on peut voir que les deux dispositifs donnent cette fois-ci des résultats 

tout à fait similaires (Figure 5-16). Lors du deuxième jour, où le niveau de l'eau était abaissé, on observe 

globalement une augmentation de la résistivité dans les premiers centimètres de sédiments, alors qu'à 

l'inverse, lorsque le niveau d'eau remonte les jours suivants, une zone où la résistivité diminue très fortement 

se développe plus en profondeur. Les résultats obtenus sont donc en accord avec les profils ERT 1 et ERT 2. Sur 

le profil ERT 3, on peut observer l'équivalent d'une séquence "pool-riffle". En effet, les deux extrémités du 

profil ont une altitude légèrement plus élevée qu'en son centre, visible sur les figures 5-15 et 5-16. Si l'on se 

réfère au fonctionnement de ce type de séquence, le fait d'abaisser le niveau d'eau provoque une diminution 

des échanges du sud vers le nord, ce qui pourrait expliquer l'augmentation de la résistivité mesurée le 

deuxième jour, par rapport au jour de référence. À l'inverse, une remontée du niveau de la rivière entraîne la 

reprise du système d'échanges car la différence de charge est à nouveau suffisante pour permettre à l'eau de 

surface de pénétrer dans les sédiments en amont et être rejetée en aval. Ainsi, la diminution de la résistivité 

enregistrée les jours suivants peut être le signe de ces échanges d'eau qui peuvent reprendre une fois le niveau 

d'eau revenu à la normale, provoquant un gradient de pression suffisant pour permettre à l'eau de rivière de 

passer dans les sédiments. 
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Figure 5-15 : Résultats obtenus après inversion sur le profil ERT 3 en configurations Dipôle et Wenner durant l'expérience du barrage. 
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Figure 5-16 : Résultats obtenus en différences sur le profil ERT 3 en configurations Dipôle et Wenner durant l'expérience du barrage. 
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D-CONCLUSION 

En conclusion de cette expérience, il est intéressant de mettre en relation les interprétations faites à l'aide des 

différentes méthodes utilisées sur le terrain. Les données géochimiques semblent indiquer que la modification 

du niveau d'eau entraînée par la manipulation d'un barrage provoque des variations importantes dans la 

géochimie de l'eau porale. Le chlorure est ici considéré comme un élément conservatif, dont la concentration 

dans la rivière est bien distincte de celle dans les sédiments au niveau du site d'étude. De plus, les données 

isotopiques, bien que peu variables ici, montrent tout de même un comportement similaire des masses d'eau. 

Lors de l'abaissement du niveau d'eau dans la rivière, il se produit d'une part un phénomène de remontée 

d'eau provenant des sédiments, à cause d'une augmentation du gradient nappe-rivière. On assiste donc au 

début d'un rééquilibrage de ce gradient, avec dans un premier temps un apport d'eau souterraine vers la 

rivière. À l'inverse, lorsque l'on fait remonter brusquement le niveau de l'eau à son état d'origine, 

l'augmentation brutale de la charge hydraulique provoque un enfoncement temporaire d'eau de rivière jusqu'à 

une profondeur d'au moins 50 centimètres. Enfin, cet enfoncement est apparu comme un phénomène 

temporaire, ne durant qu'une journée-et-demie puisque les mesures effectuées à la fin de l'expérience ont 

montré un retour à un profil proche de celui observé au tout début de l'expérience. 

Si l'on met en relation les données géochimiques avec les données géophysiques, on peut expliquer l'évolution 

des paramètres mesurées. En effet, nous avons observé que l'abaissement du niveau de l'eau dans la rivière 

provoquait une augmentation globale de la résistivité dans les sédiments situés juste sous la rivière. En 

revanche, on notait également une zone moins résistante plus en profondeur. Cette dernière zone peut être le 

signe de la remontée d'eau de nappe depuis la partie inférieure du profil vers la surface. À l'inverse, 

l'augmentation de la résistivité dans les sédiments les plus superficiels peut être reliée à la diminution de la 

conductivité de l'eau de rivière. De même, lorsque le niveau d'eau remonte, on observe alors une zone dont la 

résistance diminue, associée à une augmentation de la concentration en chlorure et donc un apport d'eau de 

rivière dans les premiers 50 centimètres de sédiments, mais ce signal est également présent dans la partie 

inférieure des profils. L'hypothèse selon laquelle il existerait une possibilité pour l'eau de rivière de pénétrer en 

profondeur peut effectivement se retrouver sur les profils de tomographie électrique à plus haute résolution, 

qui semblent faire état de la présence de zones de résistivités différentes et donc de lithologies distinctes. 

Certaines formations géologiques paraissent plus aptes à faire circuler de l'eau de rivière de façon assez rapide, 

alors que d'autres au contraire ont tendance à limiter la pénétration de l'eau de surface jusqu'à une grande 

profondeur. Les données géophysiques ne peuvent pas être reliées simplement aux données géochimiques, car 

l'augmentation ou la diminution de la résistivité observée dans la zone des sédiments de rivière superficiels 

n'est pas en accord avec l'évolution théorique attendue selon l'apport d'eau de rivière ou d'eau souterraine 

dans les sédiments. Le signal de résistivité ne peut donc pas être ramené seulement à l'eau contenue dans le 

milieu poreux. On peut envisager que les variations observées sont également dues au changement de 

conditions aux limites, c’est-à-dire à la variation de l'épaisseur de la tranche d'eau, bien qu'elles aient été prises 

en compte lors de l'inversion. 

Les résultats de cette expérience démontrent bien toute la complexité du fonctionnement de la zone 

hyporhéique en contexte dynamique, ainsi que la nécessité de combiner plusieurs méthodes de mesures pour 

parvenir à donner des hypothèses sur les mécanismes ayant lieu lorsque le niveau d'eau en rivière varie. Ces 

derniers se révèlent complexes, comme une association de paramètres physiques et chimiques au sein d'un 

milieu très hétérogène. 

  



 

 

148 

 

  



 

 

149 

 

CHAPITRE 6 : SUIVI DE LA ZONE 

HYPORHÉIQUE LORS D'UN TRAÇAGE 

ARTIFICIEL 

A-CONTEXTE ET MÉTHODOLOGIE 

I-CONTEXTE 

I.1-INTRODUCTION 

Ce second chapitre consacré aux résultats des expériences de terrain présente l'ensemble des mesures 

effectuées lors d'une expérience de traçage artificiel. L'objectif de cette expérience est de suivre la progression 

de l'eau de surface au sein des sédiments de rivière à l'aide des outils présentés dans le chapitre précédent.  Ici 

le niveau d'eau en rivière n'est pas modifié artificiellement, mais c'est la géochimie de l'eau qui est modifiée 

(ajout de sel dans la rivière). 

I.2-MÉTHODOLOGIE 

Cette expérience, qui s'est déroulée le 1er avril 2016, a nécessité auparavant deux jours d'intervention pour 

l'installation du matériel. Contrairement à l'expérience précédente qui mettait en jeu la manipulation du niveau 

d'eau dans la rivière via l'ouverture et la fermeture de clapets d'un barrage, ici le traçage est fait directement 

sur le site. L'objectif était de suivre le parcours de l'eau de rivière au sein des sédiments de la zone 

hyporhéique, à l'aide de méthodes géochimiques et géophysiques. Pour cela, de l'eau de rivière salée a été 

injectée dans la rivière pendant une heure afin de réaliser un "pulse" de concentration dans la rivière. Avant, 

pendant et après l'injection, de nombreuses mesures ont été faites à la fois dans la rivière et dans les 

sédiments. Des échantillons d'eau ont également été prélevés pour être analysés au laboratoire et retrouver 

par exemple l'évolution de la concentration de certains anions majeurs dans l'eau porale des sédiments de 

rivière au cours de l'expérience. 

II-PRÉSENTATION DES DISPOSITIFS MIS EN PLACE 

Pour cette seconde expérience de terrain, le site a été de nouveau équipé par plusieurs types de dispositifs 

(Figure 6-1). Il a fallu installer un système de pompe pour pouvoir répartir le traceur au sein de la rivière. 

Durant la journée du 1er avril, cinq personnes ont été en charge de réaliser un grand nombre de mesures à 

haute résolution spatiale et temporelle. 
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Figure 6-1 : Localisation des différents dispositifs installés sur le site pour le suivi de l'expérience de traçage (en haut) et localisation du 

point d'injection en amont de l'île Ambart (en bas). 

II.1-SONDES CTD EN RIVIÈRE 

Tout comme pour l'expérience présentée dans le chapitre 5, les deux sondes Hypo 1 et Hypo 2 placées dans les 

piézomètres de rivière situés en amont et en aval de la zone d'étude ont permis de suivre l'évolution 

temporelle du niveau d'eau, de la conductivité et de la température. 
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II.2-CONDUCTIMÈTRES MANUELS ET SONDE HORIBA EN RIVIÈRE 

Afin de suivre plus précisément les variations de la conductivité en rivière suite à l'ajout d'eau salée, cinq 

conductimètres à lecture manuelle ont été installés sur le site d'étude, répartis sur les deux rives, ainsi qu'à 

l'aplomb de la passerelle. De plus, une sonde HORIBA a été placée au centre de la passerelle pour mesurer à 

intervalles réguliers plusieurs paramètres physico-chimiques au centre de la rivière, comme l'oxygène dissous 

ou le TDS. 

II.3-TUBE DE PRÉLÈVEMENT MULTI-NIVEAUX 

Les deux tubes de prélèvements installés précédemment ayant été vandalisés, ils n'ont donc pas pu être 

utilisés à nouveau. Pour cette expérience, un seul tube a été inséré dans les sédiments de rivière, à proximité 

de l'ancien dispositif P1. Cette fois-ci, le tube a une longueur totale de 1,3 mètre avec les tubes de 

prélèvements en téflon placés tous les 10 centimètres. Afin de permettre de faire des prélèvements au sein du 

dispositif même lorsque des acquisitions de tomographie électrique sont en cours, les tubes en téflon ont été 

équipés de rallonges, elles aussi en téflon, de plusieurs mètres de long afin de pouvoir prélever de l'eau dans 

chaque tube tout en restant sur les berges (Figure 6-2). 

 

Figure 6-2 : Vue de l'un des opérateurs en train de réaliser les mesures géochimiques. On aperçoit un piézomètre installé dans les 

sédiments de la rivière (avec le marquage vert) et équipé d'une rallonge en téflon pour le prélèvement d'eau. Sur la droite de l'image, on 

peut voir les rallonges en téflon reliées au dispositif P1 et équipées de seringues pour l'échantillonnage de l'eau. La ligne d'électrodes 

ERT 1 est visible le long du câble orange. 

II.4-CAPTEURS DE PRESSION 

Les capteurs de pression utilisés lors des expériences présentées dans le chapitre 5 ont été à nouveau mis en 

place à proximité du dispositif P1. Ils sont installés à deux profondeurs différentes dans les sédiments, 50 

centimètres et 1 mètre, et mesurent la différence de pression entre la rivière et les sédiments. 
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II.5-TOMOGRAPHIE DE RÉSISTIVITÉ ÉLECTRIQUE 

Deux profils de résistivité électrique ont été installés, avec un espacement de 50 centimètres entre chaque 

électrode. Ces deux profils, ERT 1 et ERT 2, sont tous les deux placés de façon transversale à la rivière, et 

espacés d'environ 5 mètres. Leur longueur totale est de 23,5 mètres, ils sont placés entre l'île Ambart (rive 

gauche) et la rive droite du bras de l'Essonne étudié. Un autre ajout majeur de cette expérience par rapport à 

celle réalisée précédemment est l'utilisation d'un dispositif électrique qui a été isolé au maximum pour éviter 

toute perte de courant dans l'eau. Pour cela, les électrodes ont été isolées à l'aide de ruban adhésif étanche 

(Figure 6-3). 

 

Figure 6-3 : Vue d'une électrode isolée reliée à sa connexion. 

Les connexions ont été isolées au sein de cette gangue, et reliées aux câbles via des fils électriques isolés. Enfin, 

les câbles et les connexions ont été installés le long d'une corde pour maintenir les connexions hors de l'eau 

(Figure 6-4). 

 

Figure 6-4 : Photographie des deux lignes électriques avec les connexions fixées hors de l'eau sur des cordes entre les deux berges. 
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III-DÉROULEMENT DE L'EXPÉRIENCE 

III.1-DISPOSITIF D'INJECTION 

Pour faciliter l'injection, le sel (sel de déneigement, majoritairement constitué de NaCl) a été préalablement 

dissous dans de l'eau de rivière et placé dans une grande cuve de 500 litres à l'extrémité sud de l'île Ambart, à 

environ 50 mètres en amont de la zone d'étude. En tout, 100 kg de sel ont été progressivement ajoutés dans la 

cuve la veille de l'expérience pour permettre au sel de se dissoudre. Pour réaliser une injection homogène sur 

toute la largeur de la rivière, une rampe d'injection a été installée sur toute la largeur de la rivière à l'extrémité 

sud de l'île Ambart. Cette rampe est constituée d'une corde sur laquelle sont fixés plusieurs tuyaux d'arrosage 

équipés de pistolets d'arrosage bloqués en position ouverte. Une pompe branchée sur un groupe électrogène 

permet de pomper l'eau salée hors de la cuve et de la propulser à la rampe d'injection (Figure 6-5). 

 

Figure 6-5 : Vue de la cuve d'eau salée et de la rampe d'injection (entourée en rouge) installée en amont de l'île Ambart. 

III.2-DÉROULEMENT DE L'EXPÉRIENCE 

Avant l'injection, une série complète de mesures est effectuée sur tous les dispositifs géochimiques, 

géophysiques et hydrologiques. Puis l'injection de l'eau salée dans la rivière est lancée à 12h30. La durée totale 

pour injecter les 500 litres d'eau dans l'Essonne est d'une heure. Au cours de l'injection, certains pistolets se 

sont en partie colmatés à cause de la grande concentration en sel, et le débit d'injection a dû être réadapté. Il 

n'est donc pas conservé au cours du temps. Pendant et après la fin de l'injection, des sets de données ont été 

faits sur les différents dispositifs. En tout, 8 sets de prélèvements géochimiques ont été effectués, ainsi qu'une 

vingtaine de profils ERT (Figure 6-6). Chaque set de prélèvements pour les mesures géochimiques prend entre 

5 et 15 minutes, alors que chaque profil électrique est effectué en 8 minutes. Les données des sondes en 

rivière et en zone hyporhéique ont été récupérées, ainsi qu'une douzaine de mesures ponctuelles faites à l'aide 

des conductimètres.  
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Figure 6-6 : Détail des mesures réalisées sur le site de l'île Ambart pendant l'expérience de traçage du 1er avril 2016. 

III.3-SUIVI DES PARAMÈTRES PHYSICO-CHIMIQUES DE LA RIVIÈRE 

Sur l'ensemble de la journée, les données des deux sondes de rivière ont été compilées et traitées, afin de 

pouvoir suivre l'évolution de la hauteur d'eau, de la température et surtout de la conductivité lors de cette 

expérience de traçage (Figure 6-7). Il est à noter que les clapets du barrage manipulés l'année précédente ont 

été abaissés pour un test longue durée depuis le mois de février 2016. Notons également que pendant les deux 

jours précédant l'expérience, le temps a été pluvieux. 

Les sondes ont mesuré une augmentation du niveau d'eau entre le 30 mars et le premier avril. Cette 

augmentation du niveau d'eau, visible sur les relevés effectués en amont et en aval, est associée à un 

événement pluvieux ayant eu lieu la veille. L'après-midi du 31 mars, le niveau d'eau dans la rivière a augmenté 

de 10 centimètres environ. De plus, une nouvelle augmentation du niveau d'eau est visible dans la journée du 

1er avril. Cette augmentation, bien qu'assez faible (2,5 à 3 centimètres), a eu lieu durant l'expérience de traçage 

et devra donc être prise en compte pour les calculs des bilans de masse. 

La température, quant à elle, diminue de façon assez continue jusqu'au milieu de la journée du 1er avril avant 

d'augmenter à nouveau. Quant à la conductivité, on peut voir qu'elle est au départ relativement stable, autour 

de 600 µS/cm. Puis l'après-midi du 31 mars, alors que le niveau d'eau augmente, la conductivité de la rivière 

diminue, pour atteindre en moyenne 560 µS/cm. Le 1er avril, on voit nettement le pic de concentration suite à 

l'injection de l'eau salée dans la rivière. La conductivité mesurée dans la rivière atteint alors près de 900 µS/cm. 

Puis elle diminue à nouveau pour revenir à une valeur qui reste cependant en dessous de la valeur initiale, car 

le niveau d'eau continue de monter. On observe donc une corrélation entre la diminution de la conductivité et 

l'augmentation du niveau d'eau. L'augmentation du niveau d'eau est donc liée à un évènement pluvieux, qui 

dilue le signal géochimique initial de la rivière. 
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Figure 6-7 : Évolution de la cote de la rivière, de la température et de la conductivité de la rivière en amont et aval de la zone d'étude du 

30 mars au 1er avril 2016. Pour la température, les données des deux sondes sont très proches, et seule la sonde amont a été 

représentée. 

Afin de mieux mettre en évidence ce qui se passe lors de l'expérience de traçage, on peut réaliser un zoom des 

données sur les quelques heures de la journée du 1er avril durant lesquelles s'est déroulée l'expérience (Figure 

6-8). Sur cette nouvelle figure sont présentées les variations de conductivité enregistrées par les sondes amont 

et aval lors de l'injection de sel dans l'Essonne. À cause de la variation du débit de l'injection, on peut voir deux 

pics de conductivité. Le premier a lieu quelques minutes à peine après le début de l'injection, la conductivité 

augmente alors de 600 à 680-780 µS/cm selon les sondes. Puis, lorsque le débit d'injection est revu à la hausse, 

on observe un second pic, plus long, d'une quarantaine de minutes, avec un palier se situant entre 850 et 

900 µS/cm. Une fois l'injection terminée, la diminution de la conductivité au sein des deux piézomètres de 

rivière n'est pas tout à fait identique. La décroissance est très brusque dans la zone aval, alors qu'elle dure plus 

d'une demi-heure pour la zone située en amont. Cette différence de comportement peut être due à la 

morphologie de l'Essonne entre l'amont et l'aval. Dans la partie amont, la rivière est plus profonde et très 

envasée, ce qui peut provoquer un certain ralentissement dans la circulation de l'eau et donc du sel. De plus, la 

circulation entre le piézomètre de rivière et l'eau de rivière est en partie freinée par le colmatage dû à la vase. 

D'une façon générale, il a été constaté sur le terrain que l'écoulement n'était pas laminaire, ce qui peut 

expliquer les différences observées entre l'amont et l'aval. 
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Figure 6-8 : Zoom sur l'augmentation de la conductivité dans la rivière lors de l'expérience de traçage du 1er avril 2016. 

III.4-MESURES DE DÉBIT DE L'ESSONNE 

Deux mesures de débit de la rivière ont été faites à l'aide d'un micro-moulinet avant et après l'expérience.  

Après avoir été compilées, elles sont interpolées grâce à un programme Scilab, qui permet de calculer les 

débits selon une intégration linéaire ou lissée des données. On rappelle que le principe des mesures de débit 

est basé sur une intégration des profils de vitesse réalisés à différentes distances de la berge (Figure 6-9). Ces 

profils sont ensuite intégrés une première fois (selon la profondeur) afin de retrouver une valeur en m²/s pour 

chaque profil vertical. Puis on intègre une seconde fois en prenant en compte cette fois-ci l'évolution des 

valeurs exprimées en fonction de la distance à la berge (Figure 6-10). Une fois ce profil intégré, on obtient alors 

la valeur Q du débit de la rivière sur la section considérée. 

 

Figure 6-9 : Exemple de profil vertical des vitesses mesurées le matin de l'expérience pour estimer le débit. 
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Figure 6-10 : Exemple du second graphique à intégrer représentant l'évolution des valeurs pour chaque profil vertical en m2/s en 

fonction de la distance à la berge. Les deux courbes indiquent deux types d'intégration possible, en noir l'intégration linéaire, en bleu 

l'intégration "smooth". 

Les mesures indiquent une augmentation du débit entre le matin et l'après-midi, qui passe de 0,17 à 0,22 m3/s, 

soit une augmentation de près de 30% (Tableau 6-1 et Tableau 6-2). L'injection du traceur ne représente 

qu'une part négligeable de l'augmentation du débit observée (environ 1,310-4 m3/s). Elle serait plutôt due aux 

fortes précipitations ayant eu lieu la veille. Il faudra prendre en compte cette variation de débit pour le bilan de 

masse. 

Numéro du profil vertical Intégration "Smooth" (m2/s) Intégration Lineaire (m2/s) Moyenne (m2/s) 

1 164,4 160,4 162,4 

2 338,3 333,9 336,1 

3 302,7 291,3 297,0 

4 341,5 337,3 339,4 

5 385,1 373,3 379,2 

6 381,1 371,4 376,2 

7 362,3 354,7 358,5 

8 313,8 310,2 312,0 

9 302,8 295,5 299,1 

10 247,6 236,3 242,0 

11 216,5 213,3 214,9 

12 148,4 147,7 148,0 

13 46,7 44,5 45,6 

    Débit m3/s 0,17 0,18 0,17 

Tableau 6-1 : Tableau récapitulatif des mesures de débit effectuées à 11 heures. Les valeurs indiques représentent les valeurs mesurées 

en m2/s sur chaque profil et la dernière ligne indique les débits calculés selon chaque type d'intégration. 
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Numéro du profil vertical Intégration "Smooth" (m2/s) Intégration Lineaire (m2/s) Moyenne (m2/s) 

1 203,4 197,0 200,2 

2 411,6 407,6 409,6 

3 469,2 460,2 464,7 

4 435,0 426,9 431,0 

5 372,0 363,8 367,9 

6 235,6 227,8 231,7 

7 134,7 129,9 132,3 

    Débit m3/s 0,22 0,22 0,22 

Tableau 6-2 : Tableau récapitulatif des mesures de débit effectuées à 17 heures. Les valeurs indiquées représentent les valeurs en m2/s 

mesurées sur chaque profil et la ligne en jaune les débits calculés selon chaque type d'intégration. 

III.5-BILAN DE MASSE DE L'EXPÉRIENCE 

L'un des éléments importants à prendre en compte lors de cette expérience est le bilan de masse de la quantité 

de sel qui a circulé dans la rivière entre la zone d'injection et la zone d'étude. On peut estimer la quantité de sel 

retrouvée en aval au niveau de la zone d'étude grâce aux deux piézomètres de rivière. Pour cela, on commence 

par déterminer une courbe de calibration entre une quantité de sel dissoute dans l'eau de rivière et la 

conductivité mesurée de celle-ci. Cette calibration est faite au laboratoire, à partir d'eau de rivière prélevée sur 

le site et du même sel que celui utilisé pour l'expérience (Figure 6-11). La régression linéaire permet de relier la 

conductivité mesurée dans l'eau et la concentration en sel. En appliquant cette relation sur les courbes de 

conductivité mesurées dans la rivière, on peut calculer la quantité de sel évacuée dans la rivière au cours de 

l'expérience. 

 

Figure 6-11 : Courbe de calibration en laboratoire de la concentration en sel en fonction de la conductivité de la solution pour 

l'échantillon d'eau prélevé sur le site d'étude. 

Les mesures de débit faites avant et après l'expérience ont montré que le débit n'était pas constant au cours de 

la journée. Il faut donc prendre en compte l'augmentation du débit entre les deux mesures afin de pouvoir 

réaliser le bilan de masse. À partir de 13 heures, on peut voir que le niveau d'eau augmente de façon 

relativement linéaire, avant de se stabiliser à nouveau vers 16 heures (Figure 6-12). On suppose donc que les 

deux mesures de débit effectuées à 11 heures et 17 heures indiquent le débit minimal et maximal au cours de 
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la journée. N'ayant pas de courbe de tarage pour la section étudiée, on considère par défaut que 

l'augmentation de débit suit l'augmentation du niveau de l'eau de façon linéaire. On peut donc calculer pour 

chaque minute le débit de la rivière associé, et l'appliquer pour le bilan de masse. 

 

Figure 6-12 : Évolution des hauteurs d'eau mesurées durant l'expérience de traçage. 

Entre 12 heures 30 et 15 heures 30, on calcule pour chaque minute le débit à partir d'une régression linéaire 

entre la valeur mesurée le matin et l'après-midi. On choisit les débits moyens calculés pour le matin et l'après-

midi pour estimer la quantité d'eau évacuée par la rivière chaque minute. Puis grâce à la courbe de percée, on 

peut estimer à chaque minute la quantité de sel évacuée (Figure 6-13). 

 

Figure 6-13 : Bilan de masse exprimé en quantité cumulée de sel calculée à partir des courbes de percée des piézomètres de rivière Hypo 

1 (amont) et Hypo 2 (aval). 

Une fois le bilan calculé, on récupère les quantités de sel calculées au sein de la rivière à partir des mesures des 

sondes (Tableau 6-3). 
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Tableau 6-3 : Tableau récapitulatif des quantités de sel mesurées dans la rivière et calculées à l'aide des données de conductivité. Les 

calculs "smooth" et "linéaire" correspondent aux types d'intégrations possibles indiqués sur la Figure 6-10. 

Les résultats du bilan de masse effectué au cours de l'expérience de traçage montrent qu'une grande partie du 

sel injecté en amont de l'île Ambart n'atteint même pas la zone d'étude, puisque seulement 39 kg sont 

récupérés au niveau du piézomètre Hypo 1 situé en amont de la zone d'étude. Le piézomètre aval indique 

quant à lui une valeur finale d'environ 33 kg. Entre les deux piézomètres espacés d'une quinzaine de mètres à 

peine, on a donc une perte de masse de près de 6 kg. Au final, on a donc une perte de plus de 60 % de la 

quantité de sel initialement injectée en amont de la zone d'étude. Cette déperdition est liée en grande partie à 

un stockage temporaire plus ou moins long du sel au sein de la vase qui recouvre le fond du lit de la rivière. Il 

peut être par la suite relâché progressivement, mais la sensibilité des sondes ne permet pas de relever 

d'augmentation notable de la conductivité dans la rivière. Les résultats obtenus avec les deux méthodes de 

calcul de débit sont très similaires. La méthode d'intégration des courbes pour la mesure du débit n'a donc pas 

d'impact notable sur les données calculées. 

Au vu du bilan de masse effectué, on peut supposer que la grande partie du sel manquant est stockée entre 

l'amont de l'île Ambart où est injecté le sel et la zone d'étude. Ainsi, seule une partie est réellement 

transportée dans la rivière et peut se retrouver en aval. C'est cette partie qui a pu être tracée au niveau de la 

zone d'étude. Le reste du sel a pu s'évacuer progressivement après l'expérience. 

B-RÉSULTATS EN RIVIÈRE 

I-SUIVI DE LA CONDUCTIVITÉ EN RIVIÈRE 

En plus du suivi des deux sondes dans les piézomètres de rivière, plusieurs relevés ont été faits à différents 

endroits de la rivière au cours de l'expérience. Cinq conductimètres ont été installés de part et d'autre de la 

zone d'étude, au niveau des deux profils électriques. En raison de l'incertitude des mesures faites avec ces 

appareils, l'un des conductimètres est retenu comme référence, et sert de calibration pour corriger les autres 

valeurs obtenues par les différents appareils (Figure 6-14). 

Hypo 1 (amont) Hypo 2 (aval)

Moyenne 39833 33764

Smooth 39590 33557

Linéaire 40087 33980

Quantité totale de sel (g)
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Figure 6-14 : Comparaison des mesures de conductivité effectuées en rivière lors de l'expérience de traçage. Pont : effectuées au niveau 

de la passerelle, AmD : Amont rive droite, AmG : Amont rive gauche, AvD : Aval rive droite, AvG : Aval rive gauche. 

La comparaison entre les mesures effectuées par les sondes CTD installées dans la rivière et les mesures 

ponctuelles indiquent une certaine dispersion des valeurs issues des aux différents endroits de la rivière. Par 

exemple, pour le second palier de conductivité, mesuré entre 13 heures et 14 heures, les valeurs vont de 700 à 

plus de 950 µS/cm, mesurées respectivement sur le dispositif amont rive gauche et rive droite. Les écarts 

mesurés sont bien au-delà des incertitudes des conductimètres. On peut alors supposer que les vitesses 

d'écoulement ne sont pas homogènes et que le sel est transporté plutôt à proximité de la rive droite. Le même 

type d'observation peut être fait sur la partie aval du profil. Il existe donc un écoulement préférentiel sur la 

section étudiée, ce qui rend plus difficile l'estimation du bilan de masse. 

Le bilan de masse réalisé précédemment a été fait à partir de mesures issues des sondes installées dans des 

piézomètres au centre de la rivière. Il se peut donc que les valeurs de conductivité mesurées ne soient pas tout 

à fait représentatives de l'ensemble de la rivière, ce qui peut expliquer partiellement la faible quantité de sel 

récupérée à l'issue de l'expérience. Cependant, au vu de la grande quantité manquante, ceci ne peut expliquer 

en totalité le bilan de masse très déficitaire.  

II-SONDE HORIBA 

Les données issues de la sonde HORIBA placée au niveau de la passerelle ont permis de suivre plusieurs 

paramètres physiques de l'eau au cours du traçage (Figure 6-15). On peut voir que certains paramètres ont 

évolué au cours de la journée, à l'image de la conductivité, en accord avec les données récupérées par les 

différentes sondes en rivière. On y retrouve les deux pics issus de l'injection du sel, d'abord avec un débit plus 

faible, puis un débit plus élevé dans un second temps. Les données de pH évoluent également au cours de 

l'injection du traceur. On peut voir que lors de l'injection, le pH de la rivière est inférieur à 7. Puis il augmente 

pendant l'injection, pour se stabiliser à 7,1 à la fin de l'injection. L'ajout de sel dans la rivière modifie 

temporairement l'équilibre géochimique de l'eau, entraînant une acidification légère et temporaire au niveau 

de la zone étudiée. Quant à l'oxygène dissous, les valeurs observées sont très stables tout au long de la 

journée, autour de 10,5 mg/l, sauf l'une d'entre elles qui dépasse les 14 mg/l. On peut supposer que cette 

valeur isolée n'est pas représentative d'un phénomène géochimique mais est plutôt dûe à une modification 
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brutale de la position de la sonde. Enfin, les mesures de TDS (Total Dissolved Solid) au cours de la journée sont 

en accord avec les mesures de la conductivité. Lors de l'injection du sel, on augmente notablement la quantité 

d'ions dissous dans l'eau de rivière, ce qui provoque une augmentation de la TDS mesurée dans l'Essonne. 

Cette valeur se restabilise ensuite à sa valeur initiale.  

 

 

Figure 6-15 : Résultats de la sonde HORIBA placée dans l'Essonne au niveau de la passerelle pour mesurer le pH, la conductivité, 

l'oxygène dissous et le TDS au cours de l'expérience d'injection le 1er avril 2016. 

Les données complémentaires issues de la sonde HORIBA sont donc bien en accord avec les mesures effectuées 

par les conductimètres manuels et les sondes CTD. Plusieurs paramètres physico-chimiques différents 

indiquent une modification temporaire de la géochimie de l'eau suite à l'injection d'eau salée dans la rivière. 

Une autre partie de l'expérience consiste alors à repérer si ces modifications ont un impact sur l'eau porale au 

sein de la zone hyporhéique. 

III-SONDE IN-SITU 

Associée aux sondes de rivière, l'installation du piézomètre ZH-30cm a permis l'installation d'une sonde CTD 

directement au sein de la zone hyporhéique à 30 cm de profondeur. La sonde a donc pu enregistrer les 

variations de conductivité au cours de l'expérience de traçage (Figure 6-16). 

Du 30 mars au 31 mars vers midi, la conductivité est très stable autour de 650 µS/cm, avec des valeurs proches 

de celles mesurées en rivière (600 µS/cm, cf. Figure 6-16Figure 6-7). En revanche, vers 13 heures, on observe 

une forte augmentation de la conductivité. Puis un nouveau palier est atteint, avec des valeurs supérieures à 

celles enregistrées dans la rivière. Dans la journée du 1er avril, la conductivité augmente à nouveau 

brutalement, dépassant les 800 Ωm. Lors de l'installation de la sonde le 30 mars, l'eau dans le piézomètre a une 

signature de conductivité proche de celle mesurée dans la rivière. Le 31 mars, une vidange importante du 

piézomètre a eu lieu afin de renouveler l'eau et si possible permettre à l'eau porale de la zone hyporhéique de 

circuler au sein du piézomètre. Suite au renouvellement de l'eau, une forte augmentation de la conductivité est 
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observée. Il y a donc un changement brutal de la minéralisation de l'eau, en accord avec un apport d'eau issue 

non plus de la rivière mais des sédiments. Ces observations sont en accord avec le profil vertical effectué 

l'année précédente, qui montrait une augmentation de la conductivité de l'eau porale entre la surface et un 

mètre de profondeur. Ici, la conductivité mesurée atteint 800 Ωm. La seconde augmentation a lieu durant 

l'expérience de traçage et indique donc que de l'eau salée est parvenue au sein de la zone hyporhéique. Le 

signal semble persister durant plusieurs heures, y compris une fois l'injection terminée. On observe ensuite une 

série de variations rapides dues aux prélèvements d'eau effectués à intervalles de temps réguliers dans le 

piézomètre pour les analyses géochimiques. 

 

Figure 6-16 : Évolution temporelle de la conductivité mesurée dans le piézomètre ZH-30 cm installé à 30 cm de profondeur dans la zone 

hyporhéique, du 30 mars au 1er avril 2016. 

Ainsi, on peut s'intéresser plus en détails à l'évolution de ce paramètre au cours de la journée du premier avril 

(Figure 6-17). Sur cette journée du 1er avril, on observe dans un premier temps une vidange du piézomètre, 

effectuée avant l'injection de sel. Puis on note une augmentation de la conductivité et du TDS, qui correspond à 

un apport d'eau de rivière salée au sein du piézomètre. Par la suite, la conductivité ne diminue plus et reste 

constante, autour de 835 µS/cm. On peut donc supposer que l'eau salée est restée dans l'eau du piézomètre 

qui n'a plus été vidangé. En revanche, une série de prélèvements a été effectuée, provoquant à chaque fois une 

variation brutale de la conductivité, qui revient à la valeur initiale après quelques minutes à peine. On peut 

donc en déduire que lors de l'injection d'eau salée dans la rivière, on observe une arrivée d'eau de rivière au 

sein de la zone hyporhéique. Une fois le signal modifié, on observe une persistance de ce signal durant tout le 

reste de la journée, malgré les prélèvements réguliers d'eau. Il semble donc que de l'eau salée soit restée au 

sein de l'eau porale bien après la fin de l'injection. 
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Figure 6-17 : Zoom sur la journée du 1er avril 2016 pour l'évolution de la conductivité mesurée au sein du piézomètre ZH-30cm au sein de 

la zone hyporhéique. 

IV-CAPTEURS DE PRESSION 

Comme pour l'expérience du barrage, les données issues des capteurs de pression ne sont pas considérées ici, 

mais sont présentées en annexe 3. 

C-MESURES GÉOCHIMIQUES 

En complément des données déjà présentées précédemment, l'ensemble des échantillons prélevés au cours de 

la journée ont été analysés. Suite aux questions posées par l'analyse des paramètres physiques de la rivière, 

une série d'analyses sur les éléments majeurs ont été faites à partir des prélèvements au sein du piézomètre 

installé dans la zone hyporhéique en rivière, ainsi que de ceux installés sur les bordures (cf. Annexe 1). Ces 

derniers ont été très difficiles à prélever et n'ont souvent pas pu être analysés de façon complète. 

I-ZH-30 CM ET PIÉZOMÈTRE DE BORDURE 

D'après le diagramme de Piper et le diagramme de Schöeller (Figure 6-18 et Figure 6-19), l'eau issue du 

piézomètre in-situ ZH-30cm possède une minéralisation très similaire à celle issue des prélèvements au sein 

des tubes multi-niveaux installés en zone hyporhéique. Seul le premier prélèvement, effectué avant la vidange 

complète du piézomètre, présente une minéralisation différente, proche de celle mesurée au niveau des 

cressonnières et donc plus riche en calcium. Le seul prélèvement issu d'un piézomètre de berge (B100) met en 

évidence une concentration en chlorure et en sulfate plus élevée que celle mesurée dans les autres masses 

d'eau, sauf pour les tourbes, présentant elles-aussi à certains endroits une concentration en sulfates très 

élevée (Figure 6-19). On peut donc penser qu'à partir d'un mètre de profondeur au niveau de la berge rive 

droite, on se trouve dans une formation tourbeuse. De plus, il est très difficile de prélever dans ces dispositifs 

car le renouvellement de l'eau se fait mal, probablement à cause du colmatage de la crépine et de la présence 

de nombreux morceaux de végétaux plus ou moins dégradés. 
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Figure 6-18 : Diagramme de Piper permettant de comparer la minéralisation de l'eau issue du piézomètre ZH-30cm par rapport aux 

autres échantillons d'eaux prélevés dans le bassin versant de l'Essonne. 

 

Figure 6-19 : Diagramme de Schöeller montrant le détail de l'analyse géochimique des échantillons du piézomètre in-situ ZH-30 cm (en 

rouge) et du piézomètre de bordure B 100 (en marron) à un mètre de profondeur. Cette dernière analyse n'a pas pu être effectuée en 

totalité et il manque donc les concentrations en ions HCO3
- et CO3

2-. 

L'évolution de la concentration en chlorures au sein du piézomètre implanté à 30 centimètres de profondeur 

lors de la journée du 1er avril montre que la concentration en chlorures augmente légèrement lors de 

l'injection, puis diminue peu à peu une fois l'injection terminée (Figure 6-20). On a donc bien une certaine 

quantité d'eau de rivière qui parvient jusqu'à 30 cm de profondeur au moins au sein des sédiments. De plus, le 
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traceur semble y rester plusieurs heures après la fin de l'injection puis sa concentration diminue très 

progressivement. 

 

Figure 6-20 : Évolution temporelle de la concentration en chlorures dans le piézomètre ZH-30cm le jour de l'expérience d'injection. 

II-PRÉLÈVEMENTS MULTI-NIVEAUX 

Afin de suivre de façon plus précise la profondeur d'influence de l'expérience de traçage, on s'est concentré sur 

le système de prélèvements multi-niveaux. Pour éviter au maximum de polluer les échantillons et de pomper 

une quantité d'eau trop importante, seules de petites quantités ont été prélevées en vue de réaliser les 

analyses des anions majeurs. 

La Figure 6-21 montre l'évolution de l'ion chlorure, qui nous sert de traceur pour l'eau salée de la rivière le jour 

de l'expérience de traçage. On observe une diminution de la concentration en chlorures entre 0 et 40 

centimètres de profondeur avant le début de l'injection. Puis, on effectue des profils régulièrement pendant et 

après l'injection. 

 

Figure 6-21 : Profils verticaux de concentration en chlorures mesurée dans les échantillons prélevés dans le dispositif multi-niveaux 

durant l'expérience de traçage. Les temps indiqués sont ceux du début du prélèvement par rapport au début de l'injection de sel dans la 

rivière. 

Le choix d'effectuer uniquement les mesures des anions majeurs (voir les autres anions en annexe 4) a été fait 

car l'injection de sel dans la rivière provoque une augmentation notable de la quantité d'ions chlorures dans la 

rivière (Tableau 6-4). De plus, l'analyse des anions nécessite une quantité d'eau moins importante (de 1 à 5 ml) 

que pour l'analyse des cations (de 10 à 15 ml). Pour l'expérience effectuée, l'ion chlorure est donc un traceur 

de la présence d'eau de surface au sein des sédiments. Ainsi, on peut voir que le profil réalisé avant l'injection 
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montre une diminution de la concentration en chlorure depuis la surface jusqu'à environ 40 cm de profondeur. 

Les valeurs évoluent entre 30 mg/l environ dans la rivière et 17 mg/l dans les sédiments avant le début de 

l'injection. Puis les trois séries suivantes (t=0, 35 et 55 min) ont été faites durant l'injection. On peut voir une 

nette augmentation de la concentration en chlorure dans les sédiments au cours du temps, jusqu'à 30 cm de 

profondeur. Il est à noter qu'en dehors du profil à t=55 min, c’est-à-dire juste avant la fin de l'injection, les 

valeurs mesurées en rivière semblent plus faibles que celles mesurées dans les premiers centimètres de 

sédiments. Les échantillons d'eau de rivière ont été prélevés à l'aide du même système que pour le dispositif 

multi-prélèvement, c’est-à-dire des rallonges de téflon de plusieurs mètres. Cependant, il a été difficile de 

prélever l'eau au centre de la rivière, et les prélèvements ont ainsi eu lieu plutôt à proximité de la rive droite. 

Les premières mesures faites dans la rivière ne sont donc pas forcément représentatives de la concentration 

réelle maximale de la rivière. En revanche, on note que la concentration maximale dans la rivière atteint près 

de 130 mg/l. Au sein des sédiments, les concentrations augmentent depuis la surface vers la profondeur, 

dépassant largement les mesures dans la rivière avant l'injection. La pénétration de l'eau de rivière dans les 

sédiments se fait de façon verticale depuis la surface. Une fois l'injection terminée, les concentrations 

mesurées dans la rivière reviennent à la normale. En revanche, la teneur en chlorure dans les sédiments 

persiste dans la première partie du profil et reste visible jusqu'à la fin du suivi. Le pic de concentration 

s'enfonce progressivement dans le sédiment jusqu'à 40 cm de profondeur. Au-delà de cette limite, aucune 

variation notable de la concentration en chlorure n'est observée au cours de la journée. 

 

Tableau 6-4 : Tableau récapitulatif des concentrations en éléments majeurs pour la solution d'injection et comparaison avec 

l'échantillon de rivière prélevé avant le début de l'injection. 

D-MESURES GÉOPHYSIQUES 

I-RÉFÉRENCE AVANT INJECTION 

Les deux profils électriques ont été installés pour pouvoir effectuer un suivi de l'expérience d'injection. Grâce à 

l'utilisation d'un appareil Syscal Pro et d'un dispositif Dipôle-dipôle, le temps d'acquisition sur chaque profil a 

pu être réduit à moins de 10 minutes. Avant l'injection de sel, des profils de référence ont été réalisés sur 

chacune des deux lignes d'électrodes (Figure 6-22). Puis des mesures ont été réalisées en continu à tour de rôle 

sur chacun des profils. On considère la topographie et la tranche d'eau au-dessus de chacun des profils dans le 

logiciel Res2dInv, ainsi que la variation de conductivité mesurée dans la rivière à chaque pas de temps. 

Bien qu'ils ne soient séparés que de 5 m environ, les deux profils de référence présentent des différences 

notables. On retrouve les trois zones déjà identifiées sur le terrain : les berges présentant des valeurs de 

résistivité plus importantes, composées de remblais et qui se poursuivent partiellement sous la rivière, une 

zone "tampon" de très faible résistivité située sous la rivière et enfin une zone plus homogène dont la valeur 

est entre 30 et 40 Ωm sur le reste du profil. Sur le profil ERT1, la zone constituée par le sol et les remblais est 

très bien délimitée et est présente sur une épaisseur d'environ 1 m. En revanche, sur le profil ERT2, seule la rive 

droite présente une zone de remblais d'une épaisseur ne dépassant pas 50 cm. De plus, la zone située sous la 

rivière présente des valeurs de résistivité très faibles, inférieures à 20 Ωm, en particulier au niveau de la rive 

droite. 

 

Conductivité 

(µS/cm)

Température 

(°C)
pH

H2CO3 

(mg/l)

HCO3
- 

(mg/l)

CO3
2- 

(mg/l)

Cl- 

(mg/l)

NO3
- 

(mg/l)

SO4
2- 

(mg/l)

K+ 

(mg/L)

Na+ 

(mg/L)

Ca2+ 

(mg/L)

Mg2+ 

(mg/L)

Injection 222000 7,6 7,52 23,59 243,05 0,50 113450 3750 3350 2419,5 77807 844,5 172

Rivière_1 595 9,6 8,03 7,22 240,81 1,60 29,37 27,2 22,38 4,45 12,91 104,16 4,49
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Figure 6-22 : Profils de référence ERT 1 (en haut) et ERT 2 (en bas) avant le début de l'injection. 

II-TIME-LAPSE 

Les figures 6-23 et 6-24 montrent les résultats obtenus après les inversions time-lapse et le calcul en termes de 

différences par rapport aux profils de références effectués avant le début de l'injection. Dans un premier 

temps, la durée entre deux profils est limitée au minimum afin de suivre l'injection. Puis le suivi se poursuit en 

augmentant progressivement les pas de temps. Le premier profil de la série ERT 1 a des valeurs qui ne varient 

que très peu par rapport à celui réalisé avant l'injection (Figure 6-23). La vitesse d'écoulement du bras de la 

rivière étant assez faible, lorsque ce premier profil a été réalisé, l'injection avait débuté depuis moins d'un 

quart d'heure et le traceur n'avait pas encore atteint la zone où sont installés les profils. Les calculs des vitesses 

d'écoulement indiquent qu'en effet il faut près de 15 min au traceur pour parvenir à la zone d'étude. Les deux 

profils suivants sont réalisés durant l'injection. Une diminution très nette de la résistivité sur l'ensemble de la 

zone située sous la rivière, sur une profondeur d'environ 50 cm, peut être mise en évidence. Certaines valeurs 

indiquent une diminution de plus de 40% de la résistivité par rapport aux mesures effectuées avant le début de 

l'injection. Au niveau de chacune des berges, on distingue également deux zones où la résistivité décroît mais 

ces zones semblent dissociées des sédiments situés directement sous la rivière. Conjointement à cette baisse, 

on observe à proximité immédiate des zones où les variations sont négatives une zone de variations positives 

centrée 51 m d'altitude. L'ordre de grandeur de ces variations est similaire à celui observé précédemment, avec 

des valeurs pouvant atteindre 40% de variation de résistivité positive par rapport au profil de référence. La 

présence de ce type de zones qui viennent "compenser" les données négatives ont déjà été discutée au 

chapitre 2. Ces zones peuvent survenir dans les modèles d'inversion afin de minimiser l'apparition des zones où 

la résistivité augmente ou diminue beaucoup d'un pas de temps à l'autre. Une fois l'injection terminée, les 

profils permettent de suivre la persistance du traceur au sein des sédiments de rivière. Alors que la zone située 

directement au contact de la rivière, dans les premiers centimètres est revenue à des valeurs très proches des 

valeurs initiales, on observe qu'une zone située à quelques dizaines de centimètres de profondeur garde des 

valeurs de résistivité très inférieures à celles mesurées avant l'injection. Alors que les variations précédemment 

observées au niveau des berges ont disparu, une zone où la résistivité reste faible persiste pendant toute la 

durée des mesures, soit près de 4 h après la fin de l'injection. Ces résultats sont en accord avec les données des 

profils verticaux en Chlorure. Ainsi, les derniers profils mesurés sont extrêmement similaires et aucune 

diminution de ce signal avec le temps n'est observée.  
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La seconde série de profils, réalisée le long du dispositif ERT2, peut être interprétée de façon similaire (Figure 

6-24). Dans un premier temps, les premiers profils réalisés ont été faits avant que l'eau salée ne soit arrivée au 

niveau de la zone d'étude. Les deux premiers profils (9 et 26 min) présentent des valeurs très similaires à celles 

mesurées initialement. On note cependant qu'une petite zone située dans la partie extrême de la rive droite 

présente des valeurs très variables. Ensuite, cette zone n'évolue plus et elle n'est pas comprise directement 

dans la zone d'intérêt, elle ne sera donc pas considérée par la suite. On peut noter aussi une zone assez limitée 

sous la rivière dont la valeur diminue légèrement et qui pourrait être associée à la présence d'une petite 

quantité d'eau salée dans les sédiments. Les deux profils suivants (42 et 61 min), réalisés pendant l'injection, 

font apparaître une zone où la résistivité diminue fortement sous la rivière. Elle s'étend sur une épaisseur de 

50 cm environ, mais contrairement au profil ERT1 cette zone n'atteint pas directement la rivière. Comme 

observé sur le profil ERT1, les profils réalisés durant l'injection présentent également deux zones où la 

résistivité diminue très fortement associées à des zones où la résistivité augmente au niveau des berges. Ces 

zones sont cependant moins marquées que sur le profil ERT1. Une fois l'injection terminée, contrairement au 

profil ERT1 où l'on a observé une persistance d'une zone de résistivité très faible sous la rivière, ici les profils 

postérieurs à l'injection ont une allure très similaire au profil initial. 

III-CONCLUSION 

En conclusion, la réalisation de ces deux profils a permis de voir que les deux zones investiguées ne réagissent 

pas de la même façon à l'expérience de traçage. En effet, la zone du profil ERT 2 située le plus en amont de la 

zone étudiée présente une réponse rapide à l'injection du traceur, avec une probable pénétration d'eau de 

rivière au sein des sédiments, mais dont le lien n'est pas directement visible avec la rivière. Une fois l'injection 

terminée, l'eau salée est très rapidement évacuée de cette première zone, puisque les profils réalisés par la 

suite se révèlent très semblables à ceux effectués avant l'injection. En revanche, sur le profil ERT 1 situé 

quelques mètres en aval, la zone d'impact où l'on note la présence d'eau de rivière est un peu plus étendue, et 

surtout une certaine partie de cette zone semble persister dans le temps, bien après la fin de l'injection. En 

amont de la zone d'étude, où l'on rappelle que la rivière est plus profonde, on a donc une circulation de l'eau 

au sein des sédiments qui semble rapide et bien renouvelée, puisque le signal de résistivité associé à l'eau salée 

de la rivière disparaît peu de temps après l'injection. Les flux impliqués semblent également provenir des 

sédiments en amont, puisque l'on n'observe pas de réelle connexion entre la zone de sédiments impactée et le 

lit de la rivière, séparés par quelques dizaines de centimètres. À l'inverse, au niveau du sommet topographique 

du lit de la rivière présent au niveau où est placé le profil ERT 1, on note que la zone impactée par l'eau salée 

semble directement reliée à la rivière, et donc que l'eau pénètre dans le sédiment avec des flux verticaux. De 

plus, ces sédiments gardent un signal de résistivité électrique indiquant la présence d'eau salée bien après la fin 

de l'injection. D'un point de vue expérimental, les observations faites sur le terrain ont effectivement montré 

que les sédiments constituant le lit de la rivière au niveau du profil ERT 2 situé le plus en amont étaient 

constitués en grande partie de vase. À l'inverse, le lit de la rivière au niveau du profil ERT 1 est composé 

majoritairement de fragments de roches et de galets, et plus induré. Ces informations viennent donc confirmer 

l'existence de deux comportements différents de ces sédiments de rivière. Les variations dynamiques de la 

quantité d'eau de rivière pouvant s'infiltrer et persister au sein des sédiments semble donc dépendante de 

l'hétérogénéité des sédiments et de la morphologie du lit de la rivière. Cette expérience démontre également 

la possibilité d'avoir des variations assez brutales dans la réponse de la zone hyporhéique au sein d'un même 

cours d'eau, et au sein d'une zone assez limitée. 
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Figure 6-23 : Profils time-lapse du suivi électrique sur le dispositif ERT 1 pendant et après la fin de l'injection. Sont indiqués pour chaque 

profil l'heure du lancement des mesures et le temps écoulé depuis le début de l'injection. 
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Figure 6-24 : Profils time-lapse du suivi électrique sur le dispositif ERT 2 pendant et après la fin de l'injection. Sont indiqués pour chaque 

profil l'heure du lancement des mesures et le temps écoulé depuis le début de l'injection. 
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E-CONCLUSION 

Les données géochimiques viennent parfaitement compléter les données géophysiques. En effet, le 

comportement de la zone hyporhéique a pu être mis en évidence et comparé suivant la méthode utilisée. Les 

données géochimiques ont été faites à proximité immédiate du profil électrique ERT1. Les données ont montré 

dans les deux cas qu'au niveau de ce profil, on observait une pénétration d'eau de rivière dans les premières 

dizaines de centimètres du profil. Une fois l'injection terminée, la morphologie du cours d'eau et les 

paramètres physiques des sédiments à cet endroit permettent à l'eau de surface de persister au sein de l'eau 

porale pendant plusieurs heures après la fin de l'injection. Le signal est progressivement évacué par l'arrivée 

d'eau fraîche au sein du milieu poreux mais reste néanmoins visible. Le second profil électrique, quant à lui, 

donne alors une vision de la dynamique de la zone située en amont de la butte topographique. À cet endroit, le 

traceur pénètre rapidement dans les sédiments, mais de façon plutôt longitudinale, selon des flux latéraux au 

sein de la couche superficielle des sédiments provenant de l'amont de la zone d'étude. Comme le bilan de 

masse l'a montré, plus de la moitié du traceur n'est pas parvenue à la zone d'étude via la rivière, mais on peut 

supposer que l'eau salée a pénétré dans les sédiments et circulé de façon relativement rapide, en particulier 

dans la vase, très poreuse.  

Cette expérience a permis de démontrer que de l'eau de rivière pénétrait rapidement dans les sédiments. De 

plus, selon la morphologie du cours d'eau et la nature des sédiments du lit, cette dynamique n'est pas la même 

et peut varier sur un même cours d'eau entre deux endroits séparés de quelques mètres. Le site choisi 

présente l'avantage d'étudier la zone hyporhéique dans toute sa complexité, et l'utilisation de différentes 

méthodes de mesures prend alors une importance particulière. Ainsi, des mesures géochimiques ponctuelles 

donnent une information précise et locale de la quantité d'eau de rivière pouvant s'infiltrer dans les sédiments. 

À l'inverse, les données géophysiques fournissent une information plus étendue, qui peut être suivie au cours 

du temps et donne un aperçu des variations spatiales de la résistivité. La compilation de l'ensemble des 

données permet de proposer un modèle du fonctionnement de la zone hyporhéique sur le site d'étude de l'île 

Ambart. 

Deux hypothèses sur l'accès du traceur au sein des sédiments de rivière peuvent être évoquées. Dans un 

premier temps, l'absence de traceur sur le profil électrique situé le plus en amont une fois l'injection terminée 

est un signe que le traceur pénètre dans les sédiments en amont de la zone d'étude. Il est possible de voir une 

arrivée du traceur plus tardive, mais ce dernier persiste bien après la fin de l'injection. Au vu des courbes 

géochimiques, un certain apport du traceur provient vraisemblablement de la surface, via un transport vertical. 

Mais la persistance d'un signal après la fin de l'injection pourrait indiquer un apport de traceur via le transport 

dans les sédiments. On peut alors supposer la mise en place d'un panache d'eau salée au sein des sédiments, 

qui se déplace d'amont en aval et remonte progressivement vers la rivière. La partie modélisation cherche à 

expliquer l'origine de la cinétique rapide du transport au sein des sédiments, et montrer quels paramètres sont 

importants pour permettre une telle circulation dans le milieu poreux. 
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CHAPITRE 7 : PRÉSENTATION 

D'HYDROGEOSPHERE ET DÉMARCHE DE 

MODÉLISATION 

A-PROBLÉMATIQUE ET PRÉSENTATION D'HYDROGEOSPHERE 

I-GÉNÉRALITÉS 

I.1-INTRODUCTION 

Les résultats et conclusions issus des expériences menées sur le terrain ont montré que la réponse de la zone 

hyporhéique à des variations hydrodynamiques était complexe. Pour comprendre plus précisément le 

fonctionnement de la zone hyporhéique sur le site étudié et pour identifier les paramètres physiques qui en 

sont responsables, une démarche de modélisation a été lancée. La modélisation vient donc en complément de 

la partie expérimentale afin de reconstruire de façon numérique les expériences menées sur le terrain. 

Contrairement à de nombreux cas où ces deux approches sont utilisées de façon assez découplée, il est 

question ici dans le cadre du projet sur l'île Ambart, de faire interagir les expériences de terrain tout en gardant 

à l'esprit les problématiques posées par le modèle. Ainsi, tout au long de la démarche d'installation et 

d'équipement de la zone, une part de la réflexion a été réservée à la mise en place de dispositifs de mesures 

qui permettront à terme de réaliser un modèle le plus complet possible que l'on puisse caler au mieux sur des 

données représentatives de la réalité. Puis de la même façon, l'élaboration du modèle hydrogéologique a été 

longuement réfléchie afin qu'il puisse répondre au mieux aux questions et interrogations soulevées par les 

mesures de terrain. Ce modèle a donc deux objectifs principaux : 

i. Reproduire la dynamique du traceur dans les sédiments et "l'effet-ressort" observé sur le terrain afin 

de le relier à une série de paramètres et voir quelle serait l'influence de leur changement sur la 

circulation et la dynamique de l'eau dans cette zone ; 

ii. Prédire des comportements sur des expériences qui n'ont pas été réalisées, mais aussi sur l'évolution à 

plus long terme de la zone en termes quantitatifs avec des changements de dynamique (arasement 

des barrages, période de crue ou d'étiage, modélisation à long terme…). 

Durant ces trois années de travail, les investigations se sont concentrées sur le premier objectif, qui s'inscrivait 

directement dans le sujet de la thèse. Le travail a consisté à construire une maquette numérique du site 

d'étude, à la tester avec différentes conditions aux limites et à l'adapter à notre terrain pour en comprendre les 

mécanismes. Cette maquette pourra être utilisée par la suite pour répondre au second objectif. 

I.2-CHOIX DU LOGICIEL DE MODÉLISATION 

La complexité de la zone hyporhéique réside en partie sur une interaction entre deux masses d'eau de 

signatures différentes. Il paraît donc primordial lorsque l'on veut modéliser des échanges au sein de cette zone 

d'utiliser un modèle capable de traduire le mieux possible ces interactions. Si possible, le logiciel choisi doit 

permettre un couplage entre les écoulements de surface et de subsurface. D'autres logiciels de modélisation, 

comme Modflow, sont capables de résoudre des problèmes centrés uniquement sur les écoulements 

souterrains et se trouvent donc assez limités pour montrer une éventuelle interaction avec les eaux de surface. 
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CAST3M, développé par le CEA et utilisé par l'équipe du LSCE qui collabore à l'encadrement de cette thèse, 

fournit une solution de calcul avec une continuité totale des charges entre le domaine de surface et de 

subsurface, mais est très exigeant en temps de calcul et en développement. Le projet de thèse n'étant pas 

uniquement basé sur une approche numérique, mais également expérimentale, il n'était pas possible de 

consacrer l'intégralité des trois années à la construction du modèle. Un compromis a dû être fait sur l'utilisation 

d'un logiciel permettant à la fois de coupler écoulement de surface et de subsurface tout en restant 

parcimonieux en temps de développement et de calcul. C'est le logiciel HydroGeoSphere (HGS) (Aquanty Inc., 

2013) qui a finalement été choisi (Therrien et Sudicky, 1996, Brunner et Simmons, 2012). 

Le principal avantage d'HGS est qu'il permet d'avoir à la fois une résolution des écoulements de surface mais 

aussi de subsurface, tout en restant relativement souple. En effet, le logiciel permet de définir une "longueur 

de couplage" qui sert d'indication sur la longueur d'une "zone tampon" entre la surface et le domaine 

souterrain, où les paramètres sont ajustés, permettant une plus grande flexibilité et surtout un gain non 

négligeable de temps de calcul. Cette longueur de couplage prend en général une valeur assez faible, puisqu'ici 

elle a été fixée à 10-4 m, ce qui est totalement négligeable à l'échelle à laquelle nous allons travailler par la 

suite.  

Il existe actuellement peu d'études portant sur l'utilisation d'HGS afin d'étudier la zone hyporhéique (Brookfield 

et al., 2009, Bardini et al., 2013, Xie et al., 2016). Plusieurs étapes ont été définies dans ce travail : 

i. Identifier la capacité du modèle à représenter des flux en zone hyporhéique, c’est-à-dire issus de la 

rivière et retournant à la rivière, sous l'effet d'une topographie 2D ; 

ii. Définir quels paramètres sont importants pour simuler ces flux, et comment ils influencent les 

résultats obtenus ; 

iii. Mettre en place et tester toutes les conditions aux limites nécessaires à cette étude ; 

iv. Utiliser la maquette créée pour reproduire les expériences faites sur le terrain et comparer les 

résultats obtenus. Les jeux de paramètres physiques utilisés dans le modèle pourront alors être 

confrontés aux conditions observées réellement. 

II-PRÉSENTATION D'HYDROGEOSPHERE 

II.1-GÉNÉRALITÉS 

HydroGeoSphere est un logiciel développé par Aquanty (Aquanty Inc., 2013) qui permet de simuler toute la 

partie terrestre du cycle de l'eau. Cet outil numérique fait partie de la famille des modèles hydrogéologiques 

intégrés ; on peut citer par exemple ATS (Painter et al., 2016), Cast3M (Weill et al., 2009), CATHY (Bixio et al., 

2002, Camporese et al., 2010), GEOtop (Rigon et al., 2006, Endrizzi et al., 2014,), MIKE-SHE (Abbott et al., 1986, 

Butts et al., 2004), ou encore ParFlow (Jones et Woodward, 2001, Kollet et Maxwell, 2006). 

Comme mentionné précédemment, HGS est basé sur une conceptualisation complète du système hydrologique 

et hydrogéologique, comprenant à la fois les écoulements de surface et les écoulements souterrains, tout en y 

ajoutant la possibilité d'avoir des interactions entre ces deux milieux. HGS permet également de modéliser le 

transport de solutés. 

HGS utilise une méthode de résolution implicite pour résoudre simultanément une équation de diffusion en 2D 

pour l'écoulement de surface, et la forme 3D des équations de Richards dans le milieu poreux, saturé ou non 

saturé 
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II.2-ÉCOULEMENT DE SURFACE 

Pour l'écoulement de surface, HGS résout l'équation en deux dimensions de l'onde de diffusion, qui est une 

approximation de l'équation de Saint Venant (Viessman et Lewis, 1996). Dans cette approche, la conservation 

de la masse et de la quantité de mouvement s'écrit de la façon suivante : 

𝜕ℎ0

𝜕𝑡
−

𝜕

𝜕𝑥
(𝑑0𝐾𝑜𝑥

𝜕ℎ0

𝜕𝑥
) −

𝜕

𝜕𝑦
(𝑑0𝐾𝑜𝑦

𝜕ℎ0

𝜕𝑦
) + 𝑑0𝛤0𝑄0 = 0 , (7.1) 

où do est la profondeur de la lame d'eau, 𝑄𝑜  est le débit par unité de surface représentant les sources et puits 

externes, 𝛤𝑜  est le flux d'échange unitaire, 𝐾𝑜𝑥   et 𝐾𝑜𝑦  sont les conductances de surface selon x et y, et ℎ0 la 

cote de l'eau. 

Dans le cas de l'écoulement de surface, un autre coefficient prend toute son importance : le coefficient de 

Manning ni. Dans la suite du manuscrit, l'influence de ce paramètre sur l'écoulement sera discutée. Il est défini 

de la façon suivante : 

𝑛𝑖 =
𝑑0

2/3

�̅�𝑖0
√𝑆𝑓𝑖  , (7.2) 

avec i = x ou y et �̅�𝑖0 les flux moyennés sur l'épaisseur de la lame d'eau et Sf la pente. On peut voir que ce 

coefficient permet de relier la vitesse de l'écoulement de surface à certains paramètres physiques de la rivière. 

Il peut être associé plus ou moins à l'expression de la rugosité du lit. Une modification de ce paramètre aura 

donc un impact direct sur la vitesse d'écoulement, et donc sur le débit des eaux de surface. 

II.3-ÉCOULEMENT SOUTERRAIN 

La modélisation de l'écoulement souterrain en milieu saturé ou non dans HydroGeosphere suit quant à elle une 

forme modifiée des équations de Richards, donnée ici pour un environnement 3D : 

𝜕𝜃

𝜕𝑡
+ ∇ ∙ 𝒒 = ∑ 𝛤𝑒𝑥 ± 𝑄 , (7.3) 

avec 𝜃 la teneur en eau (aussi exprimée comme le produit de la porosité ω et de la saturation Sw), Γex et Q, les 

flux entrant et sortant, et 𝒒, la vitesse de Darcy définie par : 

𝐪 = −𝐊𝑘𝑟∇ℎ , (7.4) 

avec 𝑘𝑟 , la perméabilité relative du milieu (en relation avec le degré de saturation Sw), h, la charge hydraulique 

et K, le tenseur de perméabilité. 

L'équation 7.3 décrit l'évolution de la teneur en eau de chaque unité de volume du modèle à chaque pas de 

temps. Elle est résolue dans chaque maille du modèle.  

II.4-TRANSPORT 

HGS permet de résoudre l'équation de transport d'un soluté dans un environnement saturé ou non. Dans notre 

étude, nous nous focaliserons uniquement sur la modélisation du transport d'un soluté conservatif : 

𝜕𝜃𝐶

𝜕𝑡
+ ∇. (𝒒𝐶 − 𝜃𝐷∇𝐶) = ∑ 𝛺𝑒𝑥 ± 𝑄𝑐  , (7.5) 

avec C, la concentration en soluté de l'espèce considérée. Qc représente une source (positif) ou un puits 

(négatif) au sein du milieu poreux dans le cas d'échanges avec un autre domaine que le milieu poreux. Ωex 
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représente le terme d'échange par unité de volume entre le milieu poreux et les autres domaines inclus dans le 

modèle. 

On définit également un coefficient de dispersion dynamique D sous la forme d'un tenseur donné par 

Bear (1972) : 

𝜃𝐷 = (𝛼𝑙 − 𝛼𝑡)
𝒒𝒒

|𝒒|
+ 𝛼𝑡|𝒒|𝐼 + 𝜃𝜏𝐷𝑑𝑖𝑓𝑓𝐼 , (7.6) 

avec αl et αt, les dispersions longitudinales et transversales, τ, la matrice de tortuosité, Ddiff, le coefficient de 

diffusion et I, la matrice identité. 

II.5-FORMULATION DU PROBLÈME DE COUPLAGE 

Les domaines concernés par l'écoulement de surface et l'écoulement souterrain dans le milieu poreux sont 

discrétisés simultanément (Figure 7-1).  

 

 

Figure 7-1 : Représentation schématique du cycle de l'eau et du couplage entre les mailles de surface et du milieu poreux dans le modèle 

HydroGeoSphere (Aquanty Inc., 2013). 

Les domaines de couplage surface/subsurface se composent de plusieurs couches : 

i. Une première couche unique de nœuds de surface, représentés par des triangles sur le schéma ; 

ii. Des couches sous-jacentes de nœuds de sol et d'aquifères, représentés par des cercles, pour les 

milieux en zone non saturée, les aquifères et aquitards ; 

iii. Optionnellement, on peut ajouter en surface des éléments unidimensionnels, sous la forme d'un 

segment de nœuds en lignes représentant des écoulements de surface tels que les rivières, les puits, 

les drains, les écoulements urbains de pluie ou de sanitaires, ou tout autre écoulement de surface 

linéaire. Cette dernière option ne sera pas utilisée dans le cadre du modèle de l'île Ambart, qui sera 

représentée par un écoulement de surface. 
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Comme montré sur la Figure 7-1, la grille de surface en 2D est "drapée" sur la surface 3D du maillage 

représentant le milieu poreux afin de maintenir une topographie cohérente, tout en s'assurant que les nœuds 

de la grille de surface coïncident avec les nœuds de la première couche du maillage de subsurface. 

Le modèle permet de réaliser non seulement un maillage composé d'une grille rectangulaire, comme montré 

ci-dessus, mais accepte aussi un maillage triangulaire, qui permet généralement une meilleure flexibilité 

géométrique, en particulier pour travailler avec des modèles de bassin versant dont on connaît précisément la 

topographie. Il est possible de réaliser par exemple un maillage issu d'un fichier raster ArcGIS ou d'autres 

logiciels d'extrapolation et de maillage. En l'absence de fichier raster (données spatiales) suffisamment précis 

pour le site de l'île Ambart, cette option n'a pas été utilisée, mais sera peut-être envisagée par la suite. 

II.6-ÉTAPES D'UTILISATION DE HGS 

L'utilisation du modèle se fait en plusieurs étapes successives afin de construire un modèle hydrogéologique : 

i. Mise en place du problème, description précise des enjeux et du problème que l'on cherche à 

résoudre par la modélisation ; 

ii. Construction des différents fichiers pour le préprocesseur grok, qui va lire les fichiers relatifs au 

maillage et aux paramètres du modèles ; 

iii. Lancement de l’exécutable grok.x qui crée tous les fichiers nécessaires à HGS ; 

iv. Lancement de l'exécutable phgs.x qui résout le problème posé et crée les fichiers de sortie ; 

v. Traitement des fichiers de sortie du modèle pour visualiser et analyser les données et les résultats. 

Le modèle fournit un grand nombre d'informations dans des fichiers qui peuvent ensuite être lus par différents 

logiciels. Dans le cadre de cette thèse, le logiciel gratuit Paraview a permis de visualiser et traiter les résultats 

en 3D. Il permet aussi d'extraire des informations et de réaliser des coupes. Les graphiques et sorties 

numériques seront traités via un tableur de type LibreOffice ou Excel. 

B-MODÉLISATION DE DUNES 

I-PRÉSENTATION DU MODÈLE 

I.1-INTRODUCTION 

Comme cela a été expliqué précédemment, le choix du logiciel s'est porté sur HydroGeoSphere pour sa 

capacité à modéliser le couplage surface-subsurface tout en étant relativement souple. Mais avant de pouvoir 

construire le modèle de l'île Ambart en 3D, il est nécessaire de tester la capacité du logiciel à modéliser les 

écoulements en zone hyporhéique. De plus, le logiciel a été acquis pour les besoins de ce projet et nécessitait 

donc une période de prise en main. Ainsi, on cherche dans un premier temps à déterminer s'il est possible 

d'observer des flux allant du domaine de surface (rivière) au milieu poreux et retournant ensuite à la rivière. 

Pour cela, on s'intéresse à une modélisation plus simple, en 2D, de dunes sur lesquelles s'écoule une lame 

d'eau. 

I.2-MODÉLISATION DE DUNES D'APRÈS FOX ET AL. (2014) 

Ce premier modèle est un cas synthétique basé sur un article publié par Fox et al. en 2014. Dans cet article, est 

présentée la simulation d'un échange nappe rivière en ZH sous l'effet d'une succession de dunes dans une cuve 

en laboratoire. Cet article propose une visualisation qualitative directe des résultats grâce à une série de 

photographies de la cuve prises à différents pas de temps. L'expérience se fait au sein d'une grande cuve de 
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6,4 m de long et 29 cm de large dans laquelle a été déposé un lit de sable homogène de 11 cm d'épaisseur 

(Figure 7-2). Des dunes ont été dessinées avec la géométrie suivante : 

i. 15 cm de long ; 

ii. 2 cm de haut ; 

iii. Alternance régulière sur l'ensemble de la section. 

 

Figure 7-2 : Photographie de la cuve construite et utilisée lors de l'expérience de par Fox et al. (2014). 

Un système de pompe a été mis en place de part et d'autre de la cuve afin de recouvrir l'ensemble d'une lame 

d'eau d'épaisseur 7 cm en moyenne, réalimentée en continu. Une série de pompes a également été installée 

sous la cuve afin de tester trois types de conditions aux limites représentant différents types de relations 

nappe-rivière : 

i. La rivière alimente la nappe (conditions drainantes) ; 

ii. La nappe alimente la rivière (conditions d'apports) ; 

iii. Il n'y a aucune alimentation (conditions neutres). 

Pour les deux premiers cas, deux scénarios sont testés à chaque fois pour un flux entrant ou sortant plus ou 

moins important. Pour l'ensemble de ces trois expériences, deux vitesses d'écoulement pour l'eau de surface 

ont aussi été choisies afin de tester l'impact de la vitesse d'écoulement sur les échanges, sachant que la 

hauteur de la lame d'eau au-dessus des dunes reste constante par un système de pompage/apport d'eau au 

sein de la maquette. 

Les résultats présentés dans l'article sont basés sur une comparaison entre une simulation purement 

numérique et les observations faites avec la maquette expérimentale. En particulier, les équations de transport 

non réactif de Boano et al (2009a) et pour le flux hyporhéique la méthode de Boano et al (2009b) basée sur la 

théorie de Elliott et Brooks (1997b) ont été utilisées. Mais ici la comparaison sera faite entre notre propre 

maquette numérique et les résultats visuels donnés dans l'article (Figure 7-3).  
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Figure 7-3 : Série de photographies de la pénétration de l'eau de surface colorée en bleu dans une dune selon la condition appliquée 

sous la cuve (neutre, drain ou apport) publiée par Fox et al. (2014). 

Sur la Figure 7-3 on peut voir au cours du temps la pénétration du traceur dans les sédiments qui suit une 

géométrie précise due aux écoulements et aux différences de charge dans le milieu créées par les dunes. Une 

maquette numérique de cette expérience a été construite avec HydroGeoSphere afin de voir s'il était possible 

de reproduire au moins qualitativement et visuellement l'allure des flux au sein d'une dune topographique 

située sous un chenal. Ce type de simulation sera par la suite reproduit sur une autre maquette réalisée à partir 

des données du site de l'île Ambart. 

II-MAILLAGE ET PARAMÈTRES 

II.1-MAILLAGE 

Après avoir testé plusieurs cas possibles, le choix du modèle s'est porté sur un système de dix dunes. En effet, 

nous avons constaté qu'un système à une ou trois dunes seulement présentait des effets de bords liés à 

l'application de certaines conditions aux limites. Ici, seul le modèle à dix dunes sera présenté. En raison des 

symétries expérimentales, l'expérience est simulée selon une géométrie 2D, à savoir la présence d'une seule 

maille pour représenter toute la largeur du chenal. Ceci permet de gagner en temps de calcul, en limitant la 

taille du modèle et le nombre de mailles. 

On définit l'axe X comme la largeur de la dune, l'axe Y comme la longueur et l'axe Z comme la profondeur. La 

géométrie choisie reprend les dimensions indiquées dans l'article, à savoir : 

i. Longueur d'une dune : Ly = 15 cm ; 

ii. Largeur du chenal : Lx = 29 cm ; 

iii. Épaisseur des sédiments : Lz = 11 cm ; 

iv. Nombre de dunes : 10 ; 

v. Longueur totale : 1,5 m. 
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Plusieurs essais de tailles de mailles différentes ont été faits avant de choisir la répartition des mailles dans 

l'espace. La taille des mailles est choisie de façon à avoir le maillage le plus grossier mais qui n'ait aucun impact 

sur les résultats observés, soit l'indépendance du maillage. Le test a été effectué par rapport aux charges et à la 

répartition du traceur dans le modèle. 

Les dimensions finales pour le maillage ont donc été choisies pour chacune des dunes : 

i. Axe X : 2 nœuds représentant une maille entre 0 et 29 cm : Nx = 2 ; 

ii. Axes Y : 31 nœuds régulièrement espacés tous les 5 mm entre 0 et 15 cm : Ny = 31 ; 

iii. Axe Z : 91 nœuds répartis selon trois couches : Nz = 91. 

Cette géométrie est ensuite reproduite dix fois pour simuler dix dunes identiques sur l'ensemble du chenal 

modélisé (Figure 7-4). La forme des dunes a été simplifiée pour représenter une forme triangulaire au lieu de la 

géométrie légèrement arrondie du sommet de la dune, plus difficile à représenter à l'aide de mailles 

parallélépipédiques.  

 

 

Figure 7-4 : Représentation du maillage sur l'une des dunes (en haut) et présentation du maillage final avec une succession de dix dunes 

réparties suivant l'axe Y (en bas). 
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Tous les nœuds sont répartis de façon régulière entre les limites des plans supérieurs et inférieurs de chaque 

ensemble de couches ; c’est-à-dire qu'au sein d'une même couche, toutes les mailles ont une épaisseur 

identique. 

II.2-CONDITIONS AUX LIMITES 

II.2.1-AMONT 

L'objectif pour le choix des conditions aux limites est de se rapprocher au maximum des conditions utilisées 

pendant l'expérience en laboratoire afin de voir s'il est possible d'obtenir une répartition du traceur au sein des 

sédiments proche de celle observée dans le chenal. Le système de pompe mis en place dans l'expérience 

permet de faire circuler une lame d'eau d'épaisseur 7 cm en moyenne au-dessus des sédiments. Deux vitesses 

de courant ont été testées pour voir l'impact de sa variation sur les flux en ZH, mais dans le cas de cette 

modélisation test, seule la vitesse la plus rapide à 12,3 cm/s a été retenue. Afin de prendre en compte la vitesse 

d'écoulement sur la condition aux limites à appliquer en amont du modèle afin de faire circuler une lame d'eau, 

plusieurs conditions ont été testées. L'idée est d'appliquer un flux sur les deux nœuds situés le plus en amont 

du modèle sur la face supérieure (appelée "surface") du canal afin de simuler un écoulement depuis l'amont 

vers l'aval. 

Comme le canal est plat dans l'expérience, le mouvement de l'eau est uniquement induit par les pompes 

installées dans la maquette. Pour le modèle, la condition la plus contraignante est d'imposer une condition de 

Dirichlet, c'est à dire une charge constante au cours du temps. Le problème posé ici est qu'en l'absence d'une 

pente pour que l'eau s'écoule, cette condition permet juste de mettre en place une lame d'eau d'épaisseur 

constante au-dessus des sédiments mais ne permet pas de simuler un écoulement dans le canal comme c'est le 

cas en réalité. Cette condition n'est donc pas satisfaisante dans notre cas. 

Une autre méthode est d'appliquer une condition aux limites de type "flux nodal" sur les nœuds situés en 

amont et en surface afin d'apporter un flux qui permette une circulation de l'eau dans le chenal. Le flux nodal 

est une condition aux limites permettant d'imposer un flux entrant pour chaque nœud considéré. Si l'on 

souhaite apporter un flux sur un segment constitué de plusieurs nœuds, il faut alors calculer le flux appliqué à 

chaque nœud, c'est-à-dire diviser le flux total par le nombre de nœuds composant le segment. 

II.2.2-AVAL 

Afin de coupler la condition aux limites en aval avec celle appliquée en amont, il a été décidé d'utiliser une 

condition aux limites de type "Critical Depth" sur le segment situé en aval en surface. Cette condition aux 

limites force la hauteur de la tranche d'eau en aval du chenal à être égale à une valeur constante notée d0. 

Dans le cas de cette simulation, nous avons choisi de respecter au maximum la hauteur d'eau moyenne de 7 cm 

ainsi que le débit dans le chenal. C'est pourquoi il a été choisi d'ajuster ces deux conditions aux limites 

ensemble afin d'avoir une hauteur d'eau et un flux cohérents avec l'expérience. 

II.2.3-CALCUL DES FLUX 

Dans un premier temps, il nous faut calculer le débit Q0 correspondant à la hauteur d'eau que l'on veut imposer 

en aval grâce à la Critical Depth. Elle s'obtient de la façon suivante : 

 

𝑄0 = √𝑔𝑑0
3 , (7.7) 
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Pour une hauteur d'eau moyenne d0 = 7 cm, on obtient : 

𝑄0 =  0,058 𝑚²/𝑠 

Ce débit Q0 est un débit par mètre de largeur de chenal. Pour en déduire un flux par nœud à appliquer en 

amont noté q, il faut donc multiplier cette valeur par la largeur du chenal et diviser par le nombre de nœuds : 

𝐴𝑁 ∶  𝑞 =
𝑄0𝐿𝑥

𝑁𝑥

= 0,0084 𝑚³/𝑠. 

avec Lx = 0,29 m et Nx = 2. Cette valeur pourra être appliquée aux deux nœuds situés en surface et le plus en 

amont du modèle afin de contraindre en aval la Critical Depth à avoir une valeur de 7 cm. 

Or, cette condition aux limites ne tient alors pas compte de la vitesse de l'écoulement de surface νy, qui est 

pourtant précisée comme étant égale à 12,3 cm/s. On peut donc aussi imaginer calculer le débit que 

représente cette vitesse au sein du canal : 

𝑄 = 𝑑0𝐿𝑥𝑣𝑦 = 0,0025 𝑚³/𝑠. 

Si l'on divise cette valeur par deux afin d'obtenir un flux nodal, on se retrouve avec une valeur q=0,00125m³/s, 

bien inférieure à celle trouvée précédemment. De plus, lorsque l'on applique cette valeur, la hauteur d'eau 

obtenue sur l'ensemble du modèle est bien inférieure à la valeur recherchée. 

Cette condition aux limites ne semble pas convenir pour reproduire un débit associé à une hauteur d'eau de 

façon réaliste et il est donc impossible de concilier une condition aux limites qui rende compte à la fois du débit 

et de la hauteur d'eau avec l'association "Critical Depth/Flux nodal". Dans un premier temps, c'est le critère de 

la hauteur d'eau qui primera sur la vraisemblance de la simulation plutôt que le débit. 

II.2.4-ENSEMBLE DES CONDITIONS AUX LIMITES 

Sur le reste des faces du modèle, la condition aux limites de flux nul est appliquée. En effet, l'expérience se 

déroule dans un chenal artificiel en laboratoire et ne comporte aucun flux sur les faces latérales du domaine, 

constituées de parois en verre. Pour la face inférieure du domaine, l'expérience réalisée comptait plusieurs cas 

de figures en conditions de flux positifs, négatifs ou neutres, représentant les différents cas d'alimentation 

existants. L'objectif principal n'étant pas de simuler toutes les expériences mais de se servir d'un cas test 

comme référence, nous avons choisi de ne travailler qu'en conditions neutres, c'est à dire sans apport ou perte 

d'eau à travers la face inférieure du modèle. Une condition de flux nul est donc également appliquée sur cette 

face inférieure (Figure 7-5). 
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Figure 7-5 : Schéma récapitulatif des conditions aux limites imposées pour modéliser la dune en 2D. 

III-AUTRES PARAMÈTRES 

III.1-ESTIMATION DU COEFFICIENT DE MANNING 

Le coefficient de Manning rend compte de la friction entre la lame d'eau et la surface du milieu poreux. N'ayant 

aucune indication sur sa valeur pour le chenal utilisé durant l'expérience, une valeur moyenne "classique" a été 

choisie : n = 0,02 (Woolhiser, 1975). 

III.2-DÉFINITION DES AUTRES PARAMÈTRES 

III.2.1-MILIEU POREUX 

Les autres paramètres principaux du modèle ont été définis par les expérimentateurs à partir d'estimations ou 

de mesures faites dans la cuve (Fox et al., 2014). Ainsi, les principaux paramètres de base sont : 

𝜔 = 0,33 

𝐾 = 1,19510−5 𝑚/𝑠 

𝑆𝑒 = 10−4 (𝑒𝑠𝑡𝑖𝑚é) 

avec ω la porosité, K, la perméabilité et Se, le coefficient d'emmagasinement. Ce dernier a été estimé, en 

l'absence de données précises dans l'article. 

III.2.2-TRANSPORT 

La concentration en traceur n'est pas spécifiée dans l'article de Fox et al. (2014), sauf celle du colorant bleu qui 

a servi à faire les photos présentées dans l'article. Nous supposons que cet élément est similaire à l'élément 

chlorure dont nous nous servons dans notre étude. Pour une visibilité claire de la présence ou non de traceur 

dans le milieu poreux, une valeur arbitraire de 1 est appliquée pour la concentration dans l'eau de surface, 

contre 0 dans le sédiment au temps initial. 

Les autres paramètres utiles pour le transport sont les coefficients de diffusion et de dispersion. Leurs valeurs 

par défaut sont spécifiées dans le Tableau 7-1. Une étude de sensibilité concernant ces paramètres sera 
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présentée dans le paragraphe V. Le coefficient de diffusion choisi est celui de l'ion Chlorure (Freeze et Cherry, 

1979). 

 Milieu poreux Surface 

Dispersion longitudinale αL (m) 0,01 0,01 

Dispersion transversale αT (m) 0,001 0,001 

Dispersion trans. verticale (m) 0,001 - 

Diffusion Ddiff (m2/s) 210-9 

Tableau 7-1 : Paramètres de base appliqués au modèle synthétique des dunes 2D. 

IV-RÉSULTATS 

Pour pouvoir faire une comparaison directe et visuelle des résultats, en particulier pour l'expérience de traçage 

et la répartition du traceur dans le modèle, les résultats de la simulation ont été sauvegardés et post-traités 

aux différents temps pour lesquels on dispose d'une photographie de la cuve expérimentale (Fox et al., 2014). 

Ici seules les images issues de la simulation au temps final (t=4,5 heures), sont étudiées. 

IV.1-CHARGES 

Sur le modèle avec dix dunes, on peut voir que la charge en aval est bien égale à 8 cm, mais qu'en revanche, 

elle vaut 9,7 cm en amont. Il semble donc que plus le domaine est grand, plus la charge en amont est élevée 

pour pouvoir respecter les conditions aux limites en amont et en aval. 

La répartition des iso-charges le long des dunes montre bien un écoulement dans le milieu poreux depuis 

l'amont vers l'aval, avec une influence des dunes sur la partie supérieure du domaine (Figure 7-6). 

 

Figure 7-6 : Évolution de la charge hydraulique au sein du modèle à dix dunes. 

IV.2-VECTEURS VITESSES 

Le passage des données depuis le format de sortie du modèle HydroGeoSphere jusqu'à une visualisation 

graphique se fait à l'aide d'une conversion des données sous format *.vtk lisible par le logiciel Paraview. Mais 

une partie des sorties du modèle n'est pas convertie. C'est le cas pour les vecteurs vitesse que l'on ne peut pas 

visualiser directement avec Paraview. 

Pour remédier à ce problème, il faut calculer les vecteurs vitesse à partir du fichier de sortie contenant les 

charges. Dans Paraview, on commence par appliquer un premier filtre afin de calculer les gradients de charge. 

Dans un second temps, on applique un second filtre qui permet de calculer les flux à partir de la formule 

suivante : 

𝒒 = −𝐾𝛁ℎ , (7.8) 

avec q, le flux, K, la perméabilité et h, la charge hydraulique. 
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Lorsque l'on s'intéresse à la répartition des vecteurs vitesse, on se rend compte que ces derniers sont bien 

répartis au sein de chacune des dunes centrales, mettant en place un écoulement advectif au sein du milieu 

poreux (Figure 7-7). Les différents zooms présentés sur la partie amont et aval du milieu poreux démontrent 

bien l'influence des conditions aux limites avec un flux d'eau entrant maximal vertical depuis la surface vers le 

fond du modèle en amont (conséquence de l'application d'un flux nodal sur les mailles du segment limite en 

surface). De même, la Critical Depth imposée en aval crée une remontée artificielle des flux sur la partie aval du 

modèle. 

Par contre, lorsque l'on se positionne au centre du domaine, les dunes ne semblent plus être influencées par 

ces différentes conditions aux limites. L'écoulement au sein du milieu poreux se fait d'amont en aval et 

parallèlement au sens de l'écoulement en surface. On se trouve bien en présence d'un contexte neutre où 

aucun flux ne provient du fond du modèle, semblable à ce que l'on peut observer dans la cuve ou plus 

rarement sur le terrain lorsque l'écoulement de surface est découplé de l'écoulement souterrain. On se 

concentrera donc par la suite sur l'étude de l'écoulement et du transport au sein des dunes situées au centre 

du domaine. 

   

 

Figure 7-7 : Représentation des vecteurs vitesse au sein du modèle à dix dunes. Sur les images du haut, un zoom est effectué sur les 

dunes situées le plus en amont (à gauche) et en aval (à droite). Sur l'image du bas, seules les dunes centrales sont représentées. 

 

 

IV.3-CONCENTRATION 

La Figure 7-8 présente la carte de concentration au temps final. La pénétration du traceur sur le segment 

amont est due à la présence du flux nodal, tandis que son exfiltration au niveau du segment aval est liée à la 

condition aux limites de type "critical depth". Par contre, la répartition du traceur dans les dunes situées au 

centre du modèle est assez similaire. On notera cependant une légère variation d'une dune à l'autre, avec une 

tendance à l'augmentation du volume occupé par le traceur au sein des dunes d'amont en aval, ce qui est 
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probablement dû à la variation de charge au fil du modèle. Cette géométrie de la répartition du traceur peut 

être directement comparée à celle obtenue expérimentalement.  

Si l'on observe la répartition du traceur au sein de la dune, on peut se rendre compte qu'effectivement on 

retrouve la répartition asymétrique du traceur de part et d'autre de la dune, avec de l'advection en amont de la 

dune, qui entraine le traceur à traverser le milieu poreux pour ressortir en aval (Figure 7-8). On retrouve un 

gradient sur la répartition du traceur dans le milieu poreux entre la surface et environ 1,5 cm de profondeur qui 

ne correspond pas à ce que l'on observe sur les photographies publiées dans l'article où la limite de 

pénétration du traceur semble bien délimitée. Cet effet peut être dû à de la dispersion et de la diffusion du 

traceur au sein du milieu poreux. L'impact de ces différents paramètres va donc également être évalué. 

 

Figure 7-8 : Représentation de la répartition du traceur au sein du modèle à dix dunes. 

V-ANALYSE DE SENSIBILITÉ 

V.1-INTRODUCTION 

L'analyse de la sensibilité du modèle 2D a été faite pour certains paramètres. Dans un premier temps, plusieurs 

géométries différant par le nombre de dunes (1, 3 ou 10) ont été testées afin de déterminer quelle longueur de 

domaine permet de s'affranchir des conditions aux limites imposées en amont et en aval. Les résultats de ces 

expériences, qui ne sont pas présentées ici, ont montré que dans les configurations à 1 et 3 dunes, la 

répartition du traceur au sein du milieu poreux est affectée par l'application des conditions aux limites. Seul le 

domaine à 10 dunes permet de s'affranchir de façon certaine des conditions aux limites sur la partie centrale 

du domaine. 

En ce qui concerne les paramètres de transport, comme déjà spécifié dans le Tableau 7-1, les valeurs par défaut 

pour la dispersion longitudinale αL, la dispersion transversale αT, et le coefficient de diffusion sont 

respectivement 0,01 m, 0,001 m et 2x10-9 m2/s. On considère généralement un facteur 10 entre la dispersion 

longitudinale et transversale.  

D'après la littérature, différentes valeurs pour les coefficients de dispersion peuvent être choisies en fonction 

du milieu. Ces valeurs peuvent varier de plusieurs ordres de grandeur selon la configuration étudiée (Tableau 

7-2). Les deux premiers cas présentés dans le Tableau 7-2 correspondent à des modèles réalisés à des échelles 

assez grandes, jusqu'à l'échelle kilométrique, pour simuler des tronçons de rivière. Bardini et al. (2013) 

s'intéressent à la modélisation de petites dunes topographiques, configuration assez semblable à celle de 

l'expérience publiée par Fox et al. (2014). Les dunes font 10 à 20 cm de long et 0,5 à 1 cm de haut, soit des 

dimensions du même ordre de grandeur que celles que l'on cherche à simuler. Il semble donc d'après la 

littérature que les paramètres tels que la diffusion et la dispersion varient en fonction de la taille du domaine 

que l'on modélise et que plus le domaine est grand, plus ces paramètres augmentent (Gelhar et al., 1992). La 
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perméabilité, elle aussi, augmente avec la taille du domaine, car elle intègre à grande échelle les 

hétérogénéités du milieu poreux comme par exemple des fractures (Vogel et Roth, 2003). 

 Dispersion longitudinale (m) Dispersion transversale (m) Coefficient de diffusion (m2/s) 

Brookfield et al. (2009) 0,1 0,01 1,210-9 

Xie et al. (2016) 10 1 210-9 

Bardini et al (2013) 0,001 0,0001 510-11 

Tableau 7-2 : Exemples de valeurs des coefficients de dispersion longitudinale, transversale et de diffusion que l'on peut trouver dans la 

littérature. 

V.2-COEFFICIENT DE DIFFUSION 

Trois simulations ont été réalisées afin de tester trois valeurs différentes du coefficient de diffusion Ddiff : 10-11, 

10-9 et 10-7 m²/s (Figure 7-9). Comme le montre la figure 136, les cartes de concentration en traceur obtenues 

avec Ddiff = 10-11 m²/s et Ddiff = 10-9 m²/s sont très semblables. Cela est dû au fait que pour ces valeurs très 

faibles, la diffusion n'est pas le moteur principal du transport qui reste dominé par l'advection. Par contre, pour 

Ddiff = 10-7 m²/s, la diffusion n'est plus négligeable et participe à la pénétration en profondeur du traceur dans le 

milieu poreux. 

 

 

 

Figure 7-9 : Comparaison de l'effet du coefficient de diffusion (10-11, 10-9 et 10-7 m2/s) sur la répartition du traceur au sein du milieu 

poreux pour le modèle à dix dunes. 

V.3-COEFFICIENTS DE DISPERSION 

Deux valeurs différentes du coefficient de dispersion longitudinale αL = 0,1 m et αL = 0,001 m ont été testées 

(Figure 7-10). Plus la dispersion augmente et plus le traceur pénètre profondément dans le milieu poreux, 

jusqu'à 2 cm environ avec αL = 0,1 m, moins de 1,5 cm avec αL = 0,001. Le fait que ce paramètre soit aussi lié à 

la taille du domaine, comme cela a été mentionné précédemment dans la littérature, prend ici son sens. Selon 

la taille totale et la géométrie du domaine, le facteur de dispersion ne sera pas le même car l'on considère que 

Ddiff=10
-7 m2/s 

Ddiff=10
-11 m2/s 

Ddiff=10
-9 m2/s 
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la zone impactée est plus ou moins en relation proportionnelle avec la taille du domaine et la dimension des 

dunes. Ainsi, un modèle à plus grande échelle nécessitera des coefficients de dispersion plus importants afin de 

rendre compte de ce qui se passe à l'échelle d'un tronçon de cours d'eau. Dans notre cas où la géométrie des 

dunes est de l'ordre du centimètre, il faut réduire le coefficient de dispersion longitudinal. 

 

 

Figure 7-10 : Comparaison de l'effet du coefficient de dispersion longitudinal sur la répartition du traceur au sein du milieu poreux pour 

le modèle à dix dunes. 

On considère un ordre de grandeur plus petit entre la taille de la géométrie des dunes et la valeur du 

coefficient de dispersion longitudinale, et encore un ordre de grandeur en dessous pour la dispersion 

transversale. Par exemple : si une dune est de l'ordre du centimètre, comme c'est le cas ici, la valeur de la 

dispersion longitudinale devrait être de l'ordre du millimètre et la dispersion transversale de l'ordre de 0,1 mm. 

De même, si une dune présente une taille de l'ordre de 10 ou 100m, la valeur de la dispersion longitudinale 

sera de l'ordre du mètre alors qu'on prendra plutôt une valeur de l'ordre de 10 centimètres pour la dispersion 

transversale (Brookfield et al., 2009). 

VI-CONCLUSION SUR LE MODÈLE À DIX DUNES 

En conclusion de l'utilisation de ce modèle à 10 dunes, il se révèle satisfaisant pour s'affranchir des conditions 

aux limites en amont et en aval. L'évolution d'un traceur conservatif au sein du milieu poreux montre une 

géométrie similaire à celle observée sur les photographies illustrant l'article de Fox et al. (2014). Nous avons pu 

également mettre en évidence l'influence du choix des conditions aux limites et des valeurs de la dispersion et 

de la diffusion sur le transport. Ainsi, un jeu de paramètres qui semble répondre au mieux aux observations 

faites sur le modèle a pu être défini (Tableau 7-3). 

Dispersion longitudinale αL (m) Dispersion transversale αT (m) Coefficient de diffusion Ddiff (m2/s) 

0,001 0,0001 210-9 

Tableau 7-3 : Valeur des paramètres retenues pour le transport à l'issue de la simulation 2D des dix dunes. 

Ce premier modèle 2D de circulation d'eau entre la surface et un milieu poreux, a permis de tester la possibilité 

d'effectuer ce genre de simulation avec HydroGeoSphere. Les résultats obtenus ont montré que la mise en 

place d'un gradient amont/aval et d'une lame d'eau permanente au-dessus d'une dune était possible, et que la 

topographie incluse dans le modèle permettait effectivement de créer une circulation au sein de la dune. Une 

analyse de sensibilité à la taille du domaine, ainsi qu'à certains paramètres de transport comme la dispersion et 

la diffusion a été effectuée. 

Cdisp_long = 0.1 m
 

Cdisp_long = 0.001 m
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La perte de charge d'amont en aval et l'impossibilité de parvenir tout à fait à caler les deux conditions aux 

limites semble provenir de la limite de la taille du domaine qu'il faudrait agrandir pour ne pas avoir de conflit 

entre les deux conditions choisies, en particulier sur la partie amont. Pour tester cette hypothèse et se 

rapprocher de la taille du domaine de l'île Ambart, un domaine plus grand a été créé afin de réaliser une 

nouvelle série de tests. 

C-CHENAL 2D AUX DIMENSIONS DE L'ÎLE AMBART 

I-PRÉSENTATION DU MODÈLE 

I.1-INTRODUCTION 

L'objectif de cette nouvelle configuration est de simuler un chenal 2D sans dune dont les dimensions sont 

similaires à celles qui seront utilisées pour simuler l'île Ambart. Le modèle 2D utilisé précédemment va être 

progressivement modifié afin de tester plus en détails différents types de conditions aux limites. Dans un 

premier temps, les dunes sont retirées pour ne plus s'intéresser qu'à un chenal à fond plat avec une lame 

d'eau. La taille du domaine est également agrandie pour représenter les dimensions du chenal qui sera 

modélisé pour le site de l'île Ambart.  

I.2-TAILLE DU NOUVEAU DOMAINE 

Les nouvelles dimensions du chenal sont de 4 m de large (soit la moitié de la rivière), et 115 mètres de long. 

L'épaisseur totale du milieu poreux est de 10 m. Le nombre de mailles selon Z et la répartition en trois couches 

de la configuration à 10 dunes sont conservés. La pente du lit du chenal, S, est choisie égale à 10-3. Le temps de 

simulation est de 100 ans afin de permettre à la lame d'eau d'avoir le temps de se mettre en place entre 

l'amont et l'aval jusqu'à obtenir un "régime permanent". Les conditions aux limites sont conservées, 

notamment celle de type "critical depth" en aval du chenal. 

II-ANALYSE DE SENSIBILITÉ 

II.1-COMPARAISON ENTRE UN FLUX NODAL ET UNE CHARGE IMPOSÉE SUR LE SEGMENT 

AMONT : LIEN AVEC LA TAILLE DU DOMAINE 

Dans ce nouveau chenal, la lame d'eau imposée est celle mesurée au niveau du site de l'île Ambart en 

conditions permanentes, soit une hauteur d'eau d0 = 40 cm au niveau du bras droit de l'Essonne, qui sera le 

bras modélisé. Nous allons tester deux types de conditions aux limites sur le segment amont : une charge 

imposée ou un flux nodal. La charge imposée sur le segment amont sera égale à la valeur souhaitée, soit 40 cm. 

Pour la condition de flux nodal, il faut calculer la valeur de flux à imposer au niveau de chaque nœud. Des 

mesures faites sur le terrain permettent d'estimer le débit Q sur ce bras de l'Essonne à environ 0,2 m3/s. Afin 

de gagner en temps de calcul, on ne modélise que la moitié de la largeur de la rivière, soit Lx= 4 m au lieu des 

8 m de largeur totale. On a donc un débit de 0,1 m3/s à appliquer sur les deux nœuds situés en amont, soit 

0,05 m3/s pour chacun des nœuds. 

On calcule le coefficient de Manning à l'aide de la formule suivante : 

𝑄0 =
1

𝑛
𝑑0

5 3⁄
√𝑆 , (7.9) 

avec Q0, le débit par unité de largeur de rivière (ici 0,1 m3/s), d0, la hauteur d'eau (ici 0,4 m), S, la pente du lit 

(ici 10-3) et n, le coefficient de Manning. On trouve n ≈ 0,275. 
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Les résultats après simulation montrent que les deux conditions aux limites en amont ne se comportent pas 

tout à fait de la même façon (Figure 7-11). Alors que la condition de charge imposée permet à la lame d'eau de 

prendre la valeur exacte de 40 cm d'épaisseur au niveau du segment amont, ce n'est pas le cas pour le flux 

nodal qui conduit à une épaisseur plus faible de quelques centimètres (environ 36 cm). 

Par définition, la condition aux limites de type "critical depth" relie la hauteur d'eau, d0 crit, au débit par unité de 

largeur de rivière, Q0 : 

𝑑0 𝑐𝑟𝑖𝑡 = (
𝑄0

√𝑔
)

2
3

 , (7.10) 

avec 𝑄0 =
𝑄

2⁄

𝐿𝑦
 . 

𝐴𝑁 ∶  𝑑0 𝑐𝑟𝑖𝑡 = (

0,2
2⁄

4√9,81
)

2
3

= 0,04 𝑚 

Pour modéliser une lame d'eau de 40 cm d'épaisseur sur un tronçon de rivière de plus de 100 m de long, il faut 

repousser la condition aux limites suffisamment loin en rallongeant le domaine. Ainsi, comme le montre la 

figure 7-11, si l'on simule un chenal d'1 km de long, la hauteur d'eau est constante et égale à 40 cm sur la 

majeure partie de la rivière, quelle que soit la condition aux limites amont. 

 

Figure 7-11 : Évolution de la hauteur de la lame d'eau dans le chenal en fonction de la distance à l'amont pour une condition aux limites 

de flux nodal (en bleu) et de charge (en rouge). À gauche le domaine de base et à droite le domaine agrandi sur 1000 m. 

 

II.2-EFFET DE LA PENTE DE LA RIVIÈRE 

Pour étudier l'effet de la pente de la rivière S sur la longueur d'influence de la Critical Depth, des tests ont été 

réalisés avec 3 valeurs différentes de S : 10-4, 10-3 et 10-2. Comme le montre la Figure 7-12, plus la pente est 

forte, plus la longueur du chenal sur laquelle la hauteur d'eau reste constante et égale à la valeur prescrite 

(40 cm) est grande. Ce résultat reste vrai quelle que soit la condition aux limites aval. Autrement dit, plus la 

pente est forte, plus la longueur du chenal influencée par la condition aux limites aval est faible. 
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Figure 7-12 : Évolution de la hauteur d'eau dans le chenal d'amont en aval pour différentes configurations de pente de rivière et de 

conditions aux limites en amont sur le domaine de 1000 m. La zone d'intérêt du domaine est indiquée en bleu. 

II.3-COEFFICIENT DE MANNING 

Comme spécifié par l'équation 7.9, lorsque la hauteur d'eau dans le chenal, d0, est constante, le coefficient de 

Manning vérifie : 

𝑛 =
𝑑0

5/3

𝑄0
√𝑆 , (7.11) 

𝐴. 𝑁. ∶ 𝑜𝑛 𝑎 𝑑0 = 0,4 𝑚 𝑒𝑡 𝑄0 = 0,025 𝑚3 𝑠⁄   

𝑑′𝑜ù ∶   
𝑛 = 0,087 𝑠𝑖 𝑆 = 10−4

𝑛 = 0,275 𝑠𝑖 𝑆 = 10−3

𝑛 = 0,869 𝑠𝑖 𝑆 = 10−2

 

Notons ici que les valeurs classiques du coefficient de Manning sont en général comprises entre 0,01 et 0,5 

selon la rugosité du lit, sa végétalisation… (Woolhiser, 1975). 

III-PERSPECTIVES POUR LA MODÉLISATION DE L'ÎLE AMBART 

Outre le test des conditions aux limites, ce type de modèle d'un chenal 2D a permis de tester plusieurs 

hypothèses, dont celle de la longueur totale du domaine pour obtenir des hauteurs d'eau et débits cohérents 

sur un tronçon de rivière d'une centaine de mètres de long. Les essais ont montré qu'un domaine d'1 km de 

long donnait des résultats satisfaisants, et cela quelle que soit la valeur de la pente du chenal. 
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CHAPITRE 8 : MODÉLISATION DU SITE 

DE L'ÎLE AMBART 

A-CONSTRUCTION DU MODÈLE 

I-INTRODUCTION ET OBJECTIFS 

I.1-INTRODUCTION 

L'approche expérimentale développée dans les chapitres précédents a permis de mettre en évidence un certain 

nombre de comportements de la zone hyporhéique, en conditions stationnaires ou en dynamique au sein d'un 

environnement réel sur le site de l'île Ambart. Ainsi, la réponse de la zone hyporhéique à un changement de 

concentration d'un traceur dans l'eau de rivière ou à une variation du niveau d'eau semble être relativement 

rapide. Mais il est encore difficile de parvenir à une conclusion sur le rôle de facteurs physiques et de certains 

paramètres sur la zone hyporhéique en se basant seulement sur des observations de terrain. On peut alors se 

poser le problème suivant : peut-on reproduire le comportement de la zone hyporhéique observé sur le terrain 

à l'aide d'un modèle numérique ? Par exemple, on cherche à déterminer s'il est possible de reproduire l'effet 

de "ressort" observé pendant l'expérience du barrage. De même, on peut s'intéresser à la persistance du 

traceur dans les sédiments de rivière lors de l'expérience de traçage. 

Pour répondre à ces questions, une maquette de la portion de l'île Ambart que nous étudions a été créée et va 

nous servir afin de tenter de comprendre comment il est possible d'avoir une telle dynamique sur le terrain. 

Parmi les nombreuses interrogations qui peuvent être soulevées par cette problématique, une série de 

questions ont été définies afin d'aiguiller la mise en place de ce modèle hydrogéologique 3D :  

i. Peut-on simuler une zone de mélange au sein d'un modèle numérique comparable à celle observée 

sur le terrain où les signaux en Chlorures se mélangent entre la nappe et la rivière en conditions 

stationnaires ? 

ii. Quels paramètres ont une influence sur cette zone ? 

iii. Est-il possible de reproduire la dynamique d'enfoncement/remontée de la zone hyporhéique lors de 

l'expérience avec le barrage ? Quels paramètres sont en jeu ? 

iv. Peut-on reproduire les résultats obtenus avec l'expérience de traçage ? 

I.2-OBJECTIFS 

À ces questions directement liées aux problématiques soulevées par les expériences de terrain, d'autres 

questions pourront également être abordées comme : 

i. Est-il possible d'appliquer les résultats obtenus sur l'île Ambart à plus grande échelle de 

temps/d'espace ? 

ii. Est-il possible de faire du quantitatif à l'aide de ce type de modèle ? 

iii. Comment se comportent les berges lors des différentes expériences de terrain ? 

Une séquence de travail a été définie pour la partie modélisation dans le but de : 

i. Construire un modèle hydrogéologique 3D de la portion de l'île Ambart étudiée ; 

ii. Analyser la sensibilité du modèle en conditions permanentes ; 
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iii. Reproduire les expériences faites sur le terrain ; 

iv. En déduire s'il est possible de reproduire numériquement les résultats observés expérimentalement et 

quels sont les paramètres importants à prendre en compte dans ce genre de simulation. 

Une série d'objectifs secondaires ont également pu être développés au fur et à mesure de la construction du 

modèle, en lien avec la technique nécessaire pour parvenir à modéliser correctement la zone hyporhéique avec 

HGS. Ainsi, certaines problématiques ont déjà été abordées dans le chapitre précédent, comme celles relatives 

aux dimensions du domaine, aux conditions aux limites et aux paramètres principaux à prendre en compte. 

II-CONSTRUCTION DU MODÈLE 

II.1-GÉOMÉTRIE DU DOMAINE 

Le maillage initial de l'île Ambart a été défini selon plusieurs critères. Tout d'abord, en fonction de la 

géomorphologie du terrain, un compromis entre la taille du domaine et la précision souhaitée a dû être fait. 

Comme on l'a vu dans le chapitre précédent, les conditions aux limites sur un domaine trop petit peuvent 

perturber les résultats. En revanche, un domaine trop grand est souvent assez fastidieux à utiliser car les temps 

de calculs sont plus longs, et l'on perd en précision si l'on veut garder un nombre de mailles raisonnables dans 

la zone d'intérêt. 

De plus, il a fallu également prendre en compte la taille du domaine par rapport au bassin versant que l'on 

étudie. Dans ce cas d'étude, la précision voulue à l'échelle du modèle était de l'ordre du centimètre au sein de 

la rivière et au niveau des berges proches, et de l'ordre du mètre à la dizaine de mètres loin de la rivière. Le 

bassin versant de l'Essonne est bien trop grand pour être représenté dans sa totalité à l'échelle voulue et les 

processus au niveau de la zone hyporhéique se produisent à une échelle spatiale beaucoup plus réduite. 

Comme cela a été mentionné dans un chapitre précédent (chap. 4), la topographie du site se compose de deux 

bras de rivière séparés par une île d'une cinquantaine de mètres de long. Pour simplifier le domaine, nous 

avons choisi de travailler uniquement sur le bras droit de la rivière, ainsi que sur la berge rive droite. En effet, 

prendre en compte les écoulements au sein de l'île et sur les deux bras ne conduirait qu'à un modèle plus 

complexe et plus difficile à analyser, sans pour autant répondre aux problématiques soulevées. La taille du 

domaine a donc été choisie afin d'avoir à la fois une résolution verticale suffisante et une extension spatiale 

permettant de s'affranchir des conditions aux limites. 

Seule la moitié de la rivière et une berge sont modélisées afin de gagner en temps de calcul, en supposant que 

les processus se produisent de façon symétrique sur les deux berges. Ceci n'est peut-être pas le cas car la berge 

rive gauche de la rivière est ici une petite île d'une dizaine de mètres de large. 
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Figure 8-1 : Géométrie et maillage 3D du domaine de l'île Ambart. 

Autre précision importante à apporter, comme cela a été défini dans le chapitre précédent, le domaine a dû 

être agrandi vers l'aval de la rivière sur une distance totale de 1 km afin de repousser la condition aux limites. 

Par la suite, sauf indication contraire, tous les calculs sont effectués avec un domaine d'1 km de long selon l'axe 

de la rivière. Par contre, les résultats des simulations ne seront présentés que sur la partie du domaine qui nous 

intéresse, à savoir une zone de 115 m de long selon l'axe de la rivière (axe Y sur la Figure 8-1) et 126 m selon 

l'axe perpendiculaire (axe X sur la Figure 8-1). 

II.2-BUTTE 

Lors des expériences de terrain, la présence d'une butte topographique au fond du lit de la rivière a été 

constatée au niveau de la zone d'étude. Grâce à des mesures, la taille de cette butte aussi large que le bras 

droit de l'Essonne, a pu être estimée comme faisant environ 70 cm de haut. Il a été discuté dans le chapitre 1 

de la possibilité d'avoir des flux en zone hyporhéique produits par la géomorphologie du cours d'eau et cette 

butte a donc dû être modélisée. Comme on peut le voir sur la Figure 8-2, la pente en amont de la butte a dû 

être adaptée sous la forme d'une rampe de 2 m de long afin d'augmenter progressivement la topographie de la 

rivière depuis l'amont vers l'aval. Au niveau des berges, il a été particulièrement ardu de raccorder les mailles 

sans trop les déformer. Une seule rangée de mailles a ainsi été utilisée pour "combler" la topographie entre la 

berge et le chenal au niveau de la butte. La taille de ces mailles a été réduite à 5 mm afin de limiter au 

maximum l'étendue de la zone où les mailles sont le plus déformées. Seule la partie aval de cette butte a été 

modélisée, car la partie amont n'a pas été investiguée sur le terrain.  
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Figure 8-2 : Vue en détail de la géométrie et du maillage 3D de la butte dans la rivière. 

II.3-COUCHES 

Selon la verticale, le modèle a été divisé en trois couches (Figure 8-3). L'épaisseur totale est de 10 m, car elle 

représente l'épaisseur moyenne des couches potentiellement aquifères sur le terrain avant d'atteindre la 

couche d'argiles vertes de Romainville, considérée comme le substratum de l'aquifère. Les deux couches les 

plus profondes (couches 2 et 3 sur la Figure 8-3) sont maillées grossièrement avec cinq subdivisions chacune, 

tandis que la couche située la plus en surface comporte vingt subdivisons sur une épaisseur totale de 2 m, soit 

un nœud tous les 10 cm (couche 1 sur la Figure 8-3). Cette résolution est similaire à celle utilisée pour les 

mesures géochimiques faites sur le terrain, ce qui permettra de comparer directement les résultats de la 

simulation avec les points de mesure. Il est important de noter que le calcul HGS se fait au niveau des nœuds, 

et que par la suite les valeurs aux nœuds de la couche supérieure seront extraites en se plaçant sur des lignes 

verticales sélectionnées par avance afin de comparer avec la mesure une valeur issue directement du modèle 

et non une interpolation effectuée entre deux nœuds ou au centre des mailles comme cela est fait par 

Paraview. 
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Figure 8-3 : Vue depuis l'amont du maillage avec la définition des trois couches. 

II.4-TAILLE DU DOMAINE DE CALCUL ET DES MAILLES 

Comme nous avons pu le voir précédemment avec le modèle 2D inspiré de l'article de Fox et al. (2014), le fait 

d'imposer une condition aux limites de type "critical depth" en aval requiert de prévoir un domaine 

suffisamment grand pour que cette condition ne perturbe pas les hauteurs d'eau imposées dans la rivière par la 

condition aux limites en aval. Les précédentes démonstrations ont fait état d'une condition aux limites aval qui 

pouvait influencer la profondeur de l'eau dans le chenal sur plusieurs centaines de mètres en amont. Il est donc 

clair que la condition aux limites doit être testée sur notre modèle afin de voir si elle provoque des 

changements importants dans la répartition des charges sur l'ensemble du domaine. 

La taille des mailles du domaine évolue selon la distance à la zone d'intérêt. Le tableau ci-dessous résume la 

taille des mailles selon leur emplacement dans le domaine (Tableau 8-1). 

 Taille des mailles selon X Taille des mailles selon Y 

Rivière 10 cm 10 cm – 1 m 

Berge 5 mm – 50 cm 10 cm – 1 m 

Reste du domaine 1 m – 5 m 1 m – 10 m 

Tableau 8-1 : Ordre de grandeur des tailles de mailles utilisées dans le modèle. 

La zone la plus finement maillée se situe au niveau de la rivière en amont de la dune (Figure 8-1). 

II.5-PENTE DU DOMAINE ET DE LA RIVIÈRE 

La pente générale du domaine a été choisie égale à 10-4, qui est une valeur proche de la pente estimée à partir 

de données de terrain. Dans le chapitre 3, des données de terrain ont également montré que, à l'échelle du 

bassin, la pente de la rivière Essonne était inférieure à 1‰. Ainsi, une pente de 10-4 a été choisie dans un 

premier temps afin de se rapprocher des conditions du terrain. Cette pente est donnée à titre indicatif et ne 

représente que l'évolution régionale de la pente de l'Essonne. Mais il peut y avoir des variations locales, en 

particulier dans les zones où la topographie du lit de la rivière est sous l'influence des barrages. C'est pourquoi 

seul l'ordre de grandeur a été retenu. 
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II.6-PIÉZOMÈTRES D'OBSERVATION 

Quatre piézomètres de contrôle sont installés au sein du domaine pour observer la charge mesurée en fonction 

de la profondeur (Figure 8-4). Deux d'entre eux sont positionnés dans la rivière, respectivement au centre et à 

1 m du bord, à des endroits similaires à ceux installés sur le terrain. Les deux autres sont sur la berge, à 

respectivement 2 m et 30 m du bord de la rivière. Ils seront utilisés par la suite pour extraire les résultats des 

simulations. 

 

Figure 8-4 : Position des différents piézomètres d'observation au sein du domaine. 

III-CHOIX DES CONDITIONS AUX LIMITES POUR L'ÉCOULEMENT 

Pour définir quelles conditions aux limites donnent les résultats les plus proches de ce que l'on espère obtenir, 

nous allons en tester plusieurs. 

III.1-CHOIX DE LA CONDITION AUX LIMITES EN AMONT 

III.1.1-CHARGE IMPOSÉE 

Pour avoir une épaisseur d'eau de 40 cm au-dessus de la butte, on peut faire le choix d'imposer une charge 

hamont sur le segment amont de la rivière :  

ℎ𝑎𝑚𝑜𝑛𝑡 = ℎ𝑏𝑢𝑡𝑡𝑒 + ℎ𝑒𝑎𝑢 + 𝑆𝑦𝑦𝑎𝑚𝑜𝑛𝑡  , (8.1) 

avec hbutte, la hauteur de la butte, heau, la hauteur d'eau sur la butte, Sy, la pente de la rivière selon y et yamont, la 

coordonnée en y du segment amont de la rivière. 

𝐴. 𝑁. ∶ 𝑎𝑣𝑒𝑐 ∶  

ℎ𝑏𝑢𝑡𝑡𝑒 = 0,7 𝑚
ℎ𝑒𝑎𝑢 = 0,4 𝑚

𝑆𝑦 = 10−4

𝑦𝑎𝑚𝑜𝑛𝑡 = 126 𝑚

 

on obtient : ℎ𝑎𝑚𝑜𝑛𝑡 = 1,1115 𝑚. 

Puis on calcule les flux sur une période de 100 ans pour atteindre le régime permanent. Le temps de calcul est 

d'environ 3 heures. La Figure 8-5 présente les résultats. La répartition générale des charges indique bien un 
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écoulement allant de la nappe vers la rivière, qui s'écoule depuis l'amont vers l'aval du domaine. Les charges 

sont bien en accord avec les données d'entrée du modèle et sont stabilisées en régime permanent. 

 

Figure 8-5 : Carte des charges hydrauliques au sein du domaine avec une condition aux limites amont de charge imposée. 

De même, le profil de la hauteur d'eau dans la rivière d'amont en aval permet de mettre en évidence l'effet de 

la condition aux limites en aval. Ainsi, alors que la hauteur en amont de la butte est d'environ 1,1 m, on passe à 

une hauteur de 40 cm sur la butte, ce qui correspond bien à ce que l'on recherche (Figure 8-6). Par contre, on 

retrouve le comportement déjà observé en 2D (cf. chap. 7-C) : la condition aux limites en aval provoque un 

effondrement de la hauteur d'eau qui se répercute en amont le long du cours d'eau. Ainsi, on voit une 

diminution rapide de la hauteur d'eau, de 40 cm à moins de 15 cm. Il est donc nécessaire d'agrandir le domaine 

vers l'aval pour éloigner la condition aux limites de la zone d'étude. 

 

Figure 8-6 : Hauteur d'eau mesurée dans la rivière avec un domaine de 1 km de long et une condition aux limites de charge imposée sur 

le segment amont. La zone d'intérêt est indiquée en bleu et correspond à 0  y  115m. 

Y (m) 
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En ce qui concerne le flux obtenu en sortie sur le segment aval de la rivière, le débit sur le tronçon modélisé est 

de 0,3783 m3/s au lieu de la valeur de 0,1 m3/s prévue (cf chap. 6.III.4), ce qui reste acceptable car du même 

ordre de grandeur que la valeur estimée sur le terrain. 

III.1.2-FLUX NODAL 

Plutôt qu'imposer la charge, on peut choisir d'imposer le flux nodal, qn, en amont de la rivière : 

𝑞𝑛 =

𝑄
2⁄

𝑁𝑥

 , (8.2) 

avec Q, le débit moyen de l'Essonne sur le domaine modélisé et Nx, le nombre de nœuds le long du segment 

amont de la rivière. 

𝐴. 𝑁. ∶ 𝑎𝑣𝑒𝑐 𝑄 = 0,2 𝑚3 𝑠⁄  𝑒𝑡 𝑁𝑥 = 41, 𝑜𝑛 𝑜𝑏𝑡𝑖𝑒𝑛𝑡 ∶

𝑞𝑛 = 2,439 10−3  𝑚3 𝑠⁄ 𝑛𝑜𝑒𝑢𝑑⁄
 

 

L'écoulement se fait bien de la nappe vers la rivière avec un gradient à la fois pour la nappe et la rivière 

d'amont en aval (Figure 8-7). En revanche, la charge en amont est légèrement supérieure à la charge que l'on 

souhaiterait avoir théoriquement (1,183 m au lieu de 1,1115 m). 

 

Figure 8-7 : Carte des charges hydrauliques au sein du domaine avec une condition aux limites de flux nodal imposé sur le segment 

amont. 

La Figure 8-8 montre que la hauteur d'eau au-dessus de la butte est du même ordre de grandeur que celle 

attendue. Comme précédemment, la critical depth tend à faire diminuer de façon importante la charge en aval, 

et ici aussi le domaine doit donc être agrandi afin de s'affranchir de ce problème. 
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Figure 8-8 : Hauteur d'eau mesurée dans la rivière sur le domaine de 1 km de long et une condition aux limites de flux nodal imposé sur 

le segment amont. La zone d'intérêt est indiquée en bleu et correspond à 0  y  115m. 

Le flux obtenu en aval est égal à celui souhaité, soit 0,1m³/s. 

III.2-CHOIX DE LA CONDITION AUX LIMITES EN AVAL 

III.2.1-ZERO DEPTH GRADIENT 

Différents types de conditions aux limites peuvent être envisagés pour la limite aval de la rivière. Par exemple, 

une condition aux limites de type "zero depth gradient" oblige la pente de la lame d'eau à être égale à la pente 

du lit de la rivière, d'où une relation entre le débit et la hauteur d'eau en aval :  

𝑄0 =
1

𝑛
𝑑0

5/3√𝑆 , (8.3) 

Cette condition aux limites n'a pas pu être appliquée lors de la modélisation du transport de traceur. Elle n'a 

donc pas été retenue. 

III.2.2-CRITICAL DEPTH 

La condition aux limites de type "critical depth", quant à elle, impose la valeur de la hauteur d'eau d0. Le débit 

par unité de largeur de rivière Q0 vérifie alors : 

𝑄0 = √𝑔𝑑0
3 , (8.4) 

Ici nous pouvons déduire la hauteur d'eau de cette criticial depth à partir du débit Q0 que nous avons 

précédemment calé avec le coefficient de Manning et qui correspond donc à la hauteur attendue en théorie 

sur le modèle. 

𝐴. 𝑁. ∶ 𝑎𝑣𝑒𝑐 𝑄0  =  0,025 𝑚3 𝑠⁄  𝑜𝑛 𝑜𝑏𝑡𝑖𝑒𝑛𝑡 ∶  𝑑0 ≈ 4 𝑐𝑚 

La hauteur d'eau obtenue par la simulation en aval de la rivière est de 6 cm soit assez proche de la valeur 

théorique. La lame d'eau au-dessus de cette hauteur sera donc évacuée du modèle, établissant donc un 

Y (m) 
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écoulement au sein du chenal. Cette condition aux limites semble donc être la meilleure option du logiciel 

HydroGeoSphere pour simuler un écoulement dans une rivière, à condition d'agrandir suffisamment le 

domaine pour s'affranchir de la baisse de la hauteur d'eau en aval. 

On peut noter qu'HydroGeoSphere contient également un mode de nœuds de rivières, mais qui n'est pas 

encore totalement développé et qui semble être construit sur le même principe que la critical depth, à savoir 

permettre un écoulement de l'eau hors du domaine si la charge dépasse une certaine valeur donnée par 

l'utilisateur. De plus, elle requiert de définir une valeur de conductance pour la rivière, qui peut varier 

grandement d'une maille à l'autre et est difficile à estimer. 

L'approche que nous avons utilisée ici rend en fait le problème plus simple car on applique une charge 

uniquement sur les nœuds situés sur le segment amont de la rivière. De plus, elle permet d'évacuer l'eau du 

chenal et donc du modèle en aval grâce à la critical depth. Mais entre les deux bornes du domaine, le modèle 

est laissé libre de calculer la lame d'eau s'écoulant et le débit correspondant en résolvant les équations 

d'écoulement de surface. Des configurations assez similaires pour différents types de problèmes ont déjà été 

étudiées avec succès dans la littérature : Brookfield et al. (2009), Xie et al. (2016). 

III.3-RÉCAPITULATIF DES CONDITIONS AUX LIMITES 

L'ensemble des conditions aux limites appliquées sur les frontières du domaine est représenté sur la Figure 

8-9 :  

i. Une condition aux limites de flux nul sur les faces amont, aval et inférieures ; 

ii. Une charge imposée sur la face latérale, en x= 0 m pour modéliser l'alimentation de l'Essonne par la 

nappe ; 

iii. Une condition aux limites de type "critical depth" en aval de la rivière ; 

iv. Une charge imposée en amont de la rivière. 

La condition aux limites de charge imposée a finalement été retenue pour le segment amont car c'est celle qui 

offre la plus grande flexibilité si l'on souhaite changer la hauteur d'eau de la rivière, comme ce sera le cas pour 

la simulation de l'expérience du barrage. 

 

Figure 8-9 : Vue globale du domaine modélisé et des conditions aux limites. Ici, l'échelle selon Y n'est pas respectée (longueur totale de 

1115 m) pour permettre de visualiser l'ensemble du domaine. 
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IV-CHOIX DES CONDITIONS AUX LIMITES POUR LE TRANSPORT 

Le traceur est apporté au système sous la forme d'une concentration en Chlorure imposée sur le même 

segment amont de la rivière que celui où est imposée la charge. Ainsi, on simule un apport constant d'eau dont 

la concentration en chlorure est celle mesurée dans l'Essonne, soit environ 30 mg/l. Sur la face gauche du 

domaine ainsi que sur sa face inférieure, une concentration similaire à celle de la nappe, d'une valeur de 18 

mg/l, est appliquée. Sur toutes les autres mailles du domaine, une concentration initiale de 18 mg/l est 

appliquée, afin de respecter le gradient de concentration observé entre la nappe et la rivière. 

V-PARAMÈTRES 

V.1-CALCUL DU COEFFICIENT DE MANNING POUR LE TRONÇON DE RIVIÈRE ÉTUDIÉ 

Afin de pouvoir caler non seulement la hauteur d'eau au-dessus de la dune mais aussi le débit, il est nécessaire 

de calculer le coefficient de Manning permettant de relier la hauteur d'eau au débit et à la pente du domaine à 

partir des données de terrain. On rappelle que le coefficient de Manning rend compte de la "rugosité" du lit de 

la rivière et ce paramètre aura donc une influence directe sur la vitesse d'écoulement et la profondeur de la 

lame d'eau. L'écoulement de surface résout l'équation suivante : 

𝑄0 =
1

𝑛
ℎ0

5 3⁄
√𝑆 , (8.5) 

avec Q0 , le débit par unité de largeur de rivière, h0 , la hauteur d'eau, S, la pente du lit et n, le coefficient de 

Manning. Les mesures de terrain et estimations faites d'après les données recueillies ont permis de définir les 

valeurs suivantes pour les différents paramètres : 

𝑄0 = 0.025 𝑚3 𝑠⁄  

ℎ0 = 0,4 𝑚 

𝑆 = 10−4 

On en déduit alors : 

𝑛 = 0,087 

Ce coefficient permet d'avoir à la fois la bonne hauteur d'eau et le bon débit au-dessus de la butte. Il sera donc 

appliqué pour l'ensemble des simulations. 

V.2-CHOIX DES VALEURS DES AUTRES PARAMÈTRES 

V.2.1-CARACTÉRISTIQUES DU MILIEU POREUX 

Les paramètres par défaut sont donnés dans le Tableau 8-2 :  

 Valeur 

Porosité ω 0,25 

Perméabilité K (m/s) 10-5 

Coefficient d'emmagasinement Se 10-4 

Tableau 8-2 : Paramètres par défaut utilisés pour le milieu poreux. 
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La perméabilité a été estimée à partir de chocs hydrauliques (slug tests) effectués sur le terrain ; les autres 

paramètres ont été estimés. Aucune recharge n'est appliquée sur le modèle. 

V.2.2-PARAMÈTRES DE TRANSPORT 

Le modèle de base qui a été utilisé pour le transport est le même que celui utilisé pour la partie 

hydrogéologique. Il est calculé sur 100 ans afin d'avoir la mise en place d'un gradient de concentration entre la 

nappe et la rivière qui soit similaire à celui observé sur le terrain. Pour faciliter la résolution numérique, la 

condition initiale en charge pour le calcul du transport de traceur correspond au régime permanent du calcul 

hydrogéologique. 

Les paramètres de transport par défaut sont donnés dans le Tableau 8-3 : 

 Valeur 

Coefficient de diffusion Ddiff (m2/s) 210-9 

Coefficient de dispersion longitudinale αL (m) 0,1 

Coefficient de dispersion transversale/verticale αT (m) 0,01 

Tableau 8-3 : Paramètres par défaut utilisés pour le transport. 

B-RÉSULTATS DU MODÈLE DE BASE 

I-HYDROGÉOLOGIE 

Dans un premier temps, nous nous intéresserons aux résultats obtenus par le modèle de base, pris comme 

modèle de référence. La hauteur d'eau évolue depuis l'amont vers l'aval en suivant la condition aux limites que 

l'on impose en amont (Figure 8-10). Celle-ci a été calculée afin qu'une fois au-dessus de la butte, la hauteur 

d'eau soit similaire à ce que l'on observe sur le terrain, soit 40 cm (Figure 8-11). On retrouve bien cette valeur 

au niveau du tronçon amont de la rivière. Nous ne nous intéressons pas à la partie aval du domaine où la 

hauteur d'eau dans la rivière chute à moins de 10 cm à cause de la condition aux limites de type "critical 

depth". 

 

Figure 8-10 : Carte de répartition de la charge obtenue avec le modèle de base en régime permanent. 
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Figure 8-11 : Évolution de la hauteur d'eau simulée dans la rivière d'amont en aval avec le modèle de base en régime permanent. 

Comme nous avons pu le voir précédemment, la hauteur d'eau et le débit sont bien calés sur les estimations 

faites sur le terrain, et on observe une alimentation de la nappe par la rivière d'amont en aval. En revanche, le 

gradient de charge sous la rivière est inexistant sur les deux premiers mètres de profondeur. 

II-TRANSPORT 

La Figure 8-12 présente une carte de concentration en traceur dans le domaine 3D. Comme on peut le voir, la 

présence de la butte a un effet certain sur la répartition de la concentration dans le milieu poreux. En effet, le 

traceur semble d'infiltrer en amont de la butte puis être amené progressivement en surface, probablement 

sous l'effet de l'alimentation des eaux souterraines. 

 

Figure 8-12 : Aperçu de la répartition du traceur au sein du domaine sur le modèle de base. 

La Figure 8-13 propose une visualisation des vecteurs vitesse de l'écoulement, selon une coupe 2D réalisée au 

milieu du chenal au niveau de la butte. On peut voir qu'en effet les vitesses d'écoulement maximales depuis la 

surface vers le milieu poreux se situent au niveau de la pente de la butte, permettant à de l'eau de surface plus 

concentrée en traceur de pénétrer dans le milieu poreux. Un écoulement souterrain se met en place sous la 

butte parallèlement à l'écoulement de surface. Dans la partie aval de la zone d'étude, la remontée d'eau se fait 

depuis le milieu poreux vers la surface, probablement à cause de l'influence de la charge de la nappe. 

 

 

Y (m) 
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Figure 8-13 : Vecteurs vitesse de l'écoulement selon une coupe 2D réalisée au milieu du chenal au niveau de la butte. 

On a donc une forte influence de la butte sur l'écoulement de proche surface à cet endroit, et l'on peut alors 

comparer l'allure du gradient de concentration entre le modèle et les données de terrain en réalisant des 

profils verticaux de concentration (Figure 8-14). On peut voir que le gradient issu du modèle n'est pas du tout 

identique à celui mesuré sur le terrain. On observe un gradient assez marqué avec une zone de mélange de 

l'ordre de 30 centimètres pour les données de terrain. En revanche, le modèle présente un gradient beaucoup 

plus faible et une pénétration du traceur sur plus de 2 m de profondeur. 

 

Figure 8-14 : Comparaison entre les données mesurées sur le terrain et les données issues du modèle en régime permanent. Les données 

du modèle présentées en rouge sont issues du piézomètre d'observation situé à 1 m de la berge. 

Il semble donc que la dispersion au sein du modèle soit beaucoup trop forte et provoque une répartition du 

traceur dans le milieu poreux sur une zone beaucoup plus étendue que sur le terrain. Il faut donc ajuster les 

paramètres du transport afin de parvenir à caler l'allure du profil de concentration calculé sur celui mesuré sur 

le terrain. 

C-ANALYSE DE SENSIBILITÉ 

I-VALIDATION DU MODÈLE 

I.1-CALAGE 

La validation du modèle se fait généralement en 2 étapes : une étape de calage des paramètres, suivie par une 

étape de validation. Pour cela, il est nécessaire d'avoir des jeux de données sur une période suffisamment 

longue. Or dans notre cas, aucun piézomètre permanent n'a pu être implanté sur le terrain. C'est pourquoi 

aucun suivi longue durée n'a pu être effectué en dehors des périodes où des expériences ont été menées. Ici il 
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ne sera donc pas possible de réaliser une calibration numérique à l'aide des critères habituels. L'approche 

proposée ici est d'avancer par itérations, en se servant des résultats des différentes expériences menées sur le 

terrain pour identifier et caractériser les processus physiques responsables de la dynamique des écoulements 

et du transport d'un traceur comme le chlorure. 

I.2-TAILLE DES MAILLES 

Dans un premier temps, il faut s'assurer que les résultats des simulations sont indépendants de la discrétisation 

spatiale du domaine. En raison de la taille initiale du domaine et du temps de calcul nécessaire pour atteindre 

un régime permanent, le test sera effectué en augmentant la taille des mailles. Deux nouveaux maillages ont 

été créés à partir du maillage initial et en multipliant la taille des mailles par deux, d'abord selon X et Y 

seulement, puis dans les trois directions de l'espace (X, Y et Z). 

Les données issues des différents piézomètres d'observation ont été extraites et peuvent être comparées afin 

de voir les éventuelles variations de charges en fonction du maillage (Figure 8-15). Pour les quatre piézomètres 

implantés dans le modèle, les résultats obtenus sont similaires. Les piézomètres de berge indiquent une charge 

qui diminue très légèrement avec la profondeur. Les trois simulations montrent des valeurs de charges qui ne 

varient que de 2 à 3 mm d'un maillage à l'autre. Pour les piézomètres implantés sous la rivière, la charge 

augmente avec la profondeur. Ici aussi la variation maximale enregistrée ne dépasse pas 2 mm.  

 

 

Figure 8-15 : Évolution des charges en fonction de la profondeur dans les piézomètres de berge situés à 1 m et 30 m (A et B) et ceux 

situés à 1 et 2 m dans la rivière (C et D). Les courbes bleues, rouges et vertes représentent les résultats obtenus respectivement avec le 

maillage initial, un maillage 2 fois plus grossier en X et en Y, et un maillage 2 fois plus grossier en X, en Y et en Z. 

Avec les deux maillages grossiers, les résultats obtenus sur les charges sont très similaires, et l'on peut donc 

considérer que les résultats obtenus sont indépendants de la taille des mailles. Ainsi, on peut conserver le 

maillage initial, qui combine une bonne précision et une parcimonie en temps de calcul. De plus, la répartition 

des mailles dans la couche supérieure du modèle a été faite de façon à ce que la résolution verticale dans le 

modèle (10 cm) soit la même que celle des données de terrain. Enfin, en cas de changement des paramètres de 

transport, un maillage plus fin sera peut-être nécessaire pour voir les éventuels changements produits sur le 

gradient de concentration entre la rivière et la nappe. 

A 

D 

B 

C 
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II-AJUSTEMENT DU COEFFICIENT DE MANNING 

Un second paramètre peut être utilisé pour caler le débit et la hauteur d'eau au-dessus de la butte. Outre la 

condition aux limites, le coefficient de Manning joue un rôle crucial sur la vitesse de l'écoulement de surface, et 

donc sur le débit et la hauteur d'eau. Il correspond à la rugosité du lit, qui permet d'augmenter ou de ralentir la 

lame d'eau dans le chenal. Le coefficient de Manning a été estimé initialement à 0,086 à partir des hauteurs 

d'eau et débit souhaités. D'autres valeurs légèrement inférieures ou supérieures vont être testées afin de 

trouver un bon compromis entre hauteur d'eau et débit au niveau de la butte. Les résultats seront présentés 

pour deux valeurs du coefficient de Manning. 

II.1-COEFFICIENT DE MANNING À 0,09 

Dans un premier temps, une valeur plus élevée pour le coefficient de Manning a été testée. Pour une valeur de 

coefficient de Manning de 0,09 et une condition de charge imposée en amont, le résultat en termes de charge 

et de hauteur d'eau est le même que celui obtenu avec le coefficient initial (Figure 8-16). En revanche, pour les 

flux, la valeur du débit mesurée sur le segment aval est de 0,37 m³/s, qui est une valeur un peu élevée par 

rapport à la valeur souhaitée (0,1 m3/s). Le coefficient de Manning a un impact sur l'écoulement de surface et 

donc directement sur la hauteur de la lame d'eau qui s'écoule sur le domaine de surface. Mais cette lame d'eau 

circule sur un milieu saturé, et donc le coefficient de Manning provoque également une modification de la 

charge, en particulier au niveau du chenal, qui se répercute ensuite dans l'ensemble du domaine en régime 

permanent. 

 

Figure 8-16 : Champs des charges hydrauliques (à gauche) et de la hauteur d'eau (à droite) avec un coefficient de Manning de 0,09. 

II.2-COEFFICIENT DE MANNING À 0,08 

Tout comme le cas présenté juste avant, un autre test a été effectué sur le modèle, cette fois-ci avec un 

coefficient de Manning un peu plus faible que celui estimé dans un premier temps (Figure 8-17). Pour une 

valeur de coefficient de Manning de 0,08 et une charge imposée en condition aux limites amont, nous pouvons 

voir que les résultats, tant en termes de charge qu'en termes de flux, sont très proches de ce que l'on cherche à 

obtenir au niveau de la rivière. 
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Figure 8-17 : Champs des charges hydrauliques (à gauche) et de la hauteur d'eau (à droite) avec un coefficient de Manning de 0,08. 

Le flux obtenu sur le segment aval est de 0,13 m³/s soit une valeur très proche de la valeur théorique de 

0,1 m³/s voulue. 

II.3-COMPARAISON 

Comme le montre la Figure 8-18, les profils de hauteur d'eau le long de la rivière obtenus avec les deux valeurs 

différentes du coefficient de Manning sont très semblables. Quelle que soit la valeur de n, la hauteur d'eau 

imposée à 1,1115 m en amont vaut 40 cm au niveau de la butte. Le choix se portera donc préférentiellement 

sur une valeur de 0,08 qui restitue un débit en accord avec celui mesuré sur le terrain. 

 

Figure 8-18 : Comparaison des hauteurs d'eau calculées dans la rivière avec les deux coefficients de Manning. À gauche, le domaine 

total, à droite la zone d'étude. 

En conclusion, la meilleure combinaison de paramètres qui sera retenue pour les modélisations futures est la 

suivante : 

i. On conserve une condition aux limites de type critical depth en aval, tout en agrandissant le domaine 

afin de repousser son influence en dehors de la zone d'étude. Les temps de calculs sont donc 

augmentés mais l'on peut ainsi s'affranchir d'une variation non négligeable de la charge et de la 

hauteur d'eau d'amont en aval dans la rivière. 

ii. On applique sur le segment amont de la rivière sur le domaine de surface une charge imposée 

correspondant à la hauteur d'eau souhaitée. L'avantage principal de cette condition aux limites est sa 

facilité à être modifiée si l'on veut étudier une variation du niveau d'eau, comme cela sera le cas pour 

l'expérience du barrage. 
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iii. Le coefficient de Manning a pu être réajusté pour obtenir une meilleure répartition des charges et de 

la hauteur d'eau, plus proche des valeurs que l'on attend, tout en restant avec un coefficient réaliste 

pour que le flux soit également cohérent. 

C'est donc le modèle rallongé ainsi défini qui sera par la suite utilisé pour modéliser l'expérience du barrage et 

l'expérience de traçage, et pour comprendre comment agissent les différents paramètres sur les flux au sein du 

milieu poreux à l'interface entre la surface et la nappe. 

III-PERMÉABILITÉ 

Des tests ont été effectués avec différentes valeurs pour la perméabilité du milieu poreux : K= 10-5, 510-6 et 

10-6 m/s. En réduisant la perméabilité du milieu, on s'attend à rendre le domaine plus imperméable et donc à 

limiter la pénétration du traceur au sein des sédiments de rivière.  

Les résultats de répartition des charges sont similaires pour les trois valeurs de perméabilité (Figure 8-19 et 

Figure 8-20). Les profils verticaux de charge sont parfaitement identiques, qu'il s'agisse de la coupe sous la 

rivière ou de celle à 30 m sur la berge (Figure 8-20). En régime permanent, le champ de charge hydraulique est 

indépendant de la valeur de perméabilité en l'absence de recharge. Par conséquent, nous ne montrons ici que 

le résultat obtenu avec K=10-6 m/s.  

 

Figure 8-19 : Champ de charge hydraulique obtenue avec une perméabilité de 10-6 m/s. 

 

Figure 8-20 : Profil vertical de la charge calculée au niveau de la rivière (Piézo_rivière_2m) et de la berge à 30 m de la rivière 

(Piézo_berge_30m). 

On réalise ensuite une simulation du transport sur 100 ans pour les différentes valeurs de perméabilités 

étudiées (Figure 8-21). Pour le transport, une perméabilité trop faible, comme K=10-6 m/s, ne permet pas de 
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simuler un transport dans la butte, et le gradient de concentration est limité à l'effet de dispersion/diffusion. 

En revanche pour les autres valeurs de perméabilité, on observe un effet certain de l'advection, et l'on retrouve 

à plusieurs mètres de profondeur sous la butte une signature en Chlorure similaire à celle de la rivière. Pour 

une perméabilité K=10-5 m/s, le phénomène d'advection semble moins dominant mais toujours certainement 

présent. 

   

 

Figure 8-21 : Résultats du transport selon une coupe 2D réalisée au milieu du chenal au niveau de la butte pour une perméabilité de 

510-5, 10-5 et 10-6 m/s. 

Pour s'assurer que les changements de perméabilité n'interviennent pas sur le temps de stabilisation du régime 

permanent, et vérifier si celui-ci est bien atteint pour le transport au bout de 100 ans comme cela a été vérifié 

pour les charges précédemment, on affiche également les résultats des simulations obtenus au bout de 50 ans 

(Figure 8-22). Contrairement à ce qui a été montré pour les charges, qui se stabilisent sur une durée de 100 

ans, on peut voir ici que ce n'est pas le cas pour le transport. En effet, la seule configuration qui ne semble pas 

évoluer entre les deux derniers temps d'observation (50 et 100 ans) est celle pour laquelle la perméabilité est 

la plus faible. Seule la diffusion et la dispersion jouent un rôle dans ce cas-là et le gradient mis en place à 50 ans 

ne semble pas évoluer grandement à 100 ans. 

En revanche, pour une perméabilité plus forte, la zone où se répartit le traceur est modifiée de façon non 

négligeable entre 50 et 100 ans, ce qui semble indiquer que le modèle de transport n'a pas atteint de régime 

permanent. Cet effet a été constaté jusqu'à 90 ans et se poursuit encore au bout de 100 ans. En effet, le 

traceur poursuit son extension au niveau de la butte au cours de temps, ce qui indique que la remontée d'eau 

de nappe n'est pas suffisante pour limiter l'avancée du traceur par effet d'advection d'eau de rivière. Il faut 

donc se montrer très prudent avec ce paramètre si l'on veut obtenir un état permanent pour le transport car 

certaines valeurs de perméabilité ne semblent pas permettre la mise en place de ce régime d'équilibre entre 

eau de surface et eau souterraine. Il faudra donc prendre en compte ce paramètre avec les autres lorsque l'on 

cherchera à atteindre un régime permanent dans un modèle utilisant le transport. 

   

   

Figure 8-22 : Résultats du transport selon une coupe 2D réalisée au milieu du chenal au niveau de la butte sur une durée de 50 ans (à 

gauche) et 100 ans (à droite) avec une perméabilité de 10-5 (en haut) et 10-6 m/s (en bas). 

K = 10-6 m/s  

50 ans 

K = 10-6 m/s  

100 ans 

K = 510-5 m/s K = 10-5 m/s 

K = 10-6 m/s 

K = 10-5m/s  

50 ans 

K = 10-5 m/s  
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IV-COEFFICIENT DE DISPERSION 

En réduisant la dispersion pour la rendre négligeable devant la diffusion et l'advection (choix de αL=10-12 m), 

nous pouvons voir que ce paramètre n'a que très peu d'effet sur l'advection provoquée par la butte (Figure 

8-23). 

La seule différence notable par rapport à la Figure 8-12 est un léger repli dans le "halo" de concentration qui se 

propage dans le milieu poreux. De plus, la dispersion semble avoir un effet plus marqué au niveau de la berge, 

où l'on peut voir que l'extension du traceur est plus limitée, ce qui est peut-être plus réaliste. L'effet est 

également présent au niveau de la butte sur la berge. Cette dernière provoque donc également une 

modification des écoulements au sein de la berge située à côté de la butte. En l'absence de mesures de 

concentration au niveau des berges, il est très difficile de se rendre compte de l'extension réelle du panache de 

chlorure autour de la rivière. 

 

Figure 8-23 : Champ de concentration après une période de 100 ans de transport avec un coefficient de dispersion longitudinal de         

10-12 m. 

V-EFFET DE LA PENTE DE LA NAPPE SUR LES ÉCOULEMENTS ET LE TRANSPORT 

Une étude sur la sensibilité de la pente de la nappe par rapport à la pente de la rivière a permis de constater 

quel était son effet sur les écoulements en zone hyporhéique. Comme attendu, plus la pente de la nappe est 

forte et plus le gradient de charge présent entre la nappe et la rivière est grand (Figure 8-24). La comparaison 

des profils verticaux de charges jusqu'à 2 m de profondeur sous la rivière montre que lorsque la pente de 

nappe est suffisamment forte, la charge augmente légèrement de la surface vers la profondeur, ce qui implique 

une remontée des eaux de nappes dans la rivière (Figure 8-25). Cette augmentation est également présente 

dans les modèles avec une pente plus faible, mais la différence de charge est si faible qu'elle n'est pas visible 

graphiquement.  
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Figure 8-24 : Comparaison des charges pour différentes pentes de nappe : 10-4, 210-4, 510-4 et 10-3. 

 

Figure 8-25 : Profils verticaux des charges sous la rivière, au centre du chenal, pour différentes valeurs de pentes de nappe : 10-4,   

1,510-4, 210-4, 510-4 et 10-3. 

En revanche, l'observation des vecteurs vitesses nous renseigne bien sur la présence de ces flux (Figure 8-26). 

Pour la pente à 10-3, les gradients sous la rivière sont régis par l'apport de la nappe, tandis que pour la pente à 

10-4, l'effet de l'écoulement de surface est nettement plus visible, avec un apport d'eau dirigé depuis la rivière 

vers le milieu poreux. Selon sa valeur, la pente de la nappe a donc un impact plus ou moins important sur la 

direction préférentielle de l'écoulement sous la rivière. 

10-4 210-4 

5.10-4 10-3 
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Figure 8-26 : Représentation des vecteurs vitesse au niveau de la butte pour une pente de nappe de 10-4 (à gauche) et 10-3 (à droite). 

Les résultats montrent que pour une pente à 10-3 on n'observe plus du tout d'effet de la butte. Au contraire, 

comme on l'a vu précédemment, la pente à 10-4 ne permet pas de stabiliser les écoulements pilotés par 

l'advection sous la butte. Le traceur se répand peu à peu à plusieurs mètres de profondeur, jusqu'à atteindre le 

substratum, ce qui n'est pas réaliste compte tenu de la dimension de la butte. De plus, même après 100 ans de 

simulation, on observe encore un régime transitoire, c'est-à-dire que le système d'advection est trop fort et 

entraîne peu à peu le traceur à se répandre dans l'ensemble du domaine. En théorie, on s'attend à un équilibre 

entre l'apport de la rivière et celui de la nappe, qui devrait réduire les écoulements à une zone relativement 

superficielle. On en déduit donc que dans ces conditions le gradient de charge entre la nappe et la rivière est 

trop faible et c'est le processus d'advection sous la rivière qui est dominant. 

Pour une pente de nappe 10 fois plus forte, le gradient nappe-rivière devient trop fort, et c'est au contraire la 

remontée d'eau issue de la nappe qui devient trop importante et ne permet plus à l'eau de rivière de s'infiltrer. 

La pente de la nappe a donc une influence directe sur la possibilité pour l'eau de surface d'entrer au sein des 

sédiments de rivière. Au vu des résultats obtenus, la valeur limite de pente de nappe séparant le régime d'une 

nappe qui alimente la rivière du régime inverse se situe entre 1,5 et 210-4. Ce paramètre a donc son 

importance sur le type de régime entre la nappe et la rivière et la possibilité de faire entrer de l'eau de rivière 

dans la nappe semble être régie par la pente de la nappe. 

VI-EFFET DE LA PENTE DE LA RIVIÈRE SUR LES ÉCOULEMENTS ET LE TRANSPORT 

Deux tests ont été effectués en modifiant la pente de la rivière. La pente de la nappe est fixée dans les deux cas 

à 10-4. Nous présentons les résultats pour une pente de rivière à 10-3 et 10-5, soit un ordre de grandeur au-

dessus et au-dessous de la pente de base considérée sur le domaine. Cette modification de la pente est 

modélisée via la valeur de la charge imposée sur le segment amont de la rivière. 

On peut voir grâce à la figure 8-27 qu'avec une pente S de rivière plus faible, la différence entre la valeur de 

charge la plus élevée (égale dans les deux cas car imposée sur la face gauche du domaine) et la charge la plus 

faible (calculée au sein du domaine qui nous intéresse) est plus grande que pour une pente de rivière plus 

forte. Ce résultat est dû au fait que la valeur de charge à imposer en entrée dans la rivière sur le segment 

amont dépend linéairement de S. Ainsi, dans le cas où S = 10-5, la charge à imposer en amont est plus faible que 

dans le cas où S = 10-3, ce qui crée une différence de charges plus grande dans le domaine entier. On retrouve 

donc cette contrainte sur l'ensemble du domaine d'intérêt une fois le régime permanent atteint. 

10-4 m/s 10-3 m/s 
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Figure 8-27 : Présentation des charges sur le modèle de l'île Ambart pour une pente de rivière de 10-3 (à gauche) et 10-5 (à droite). 

Lorsque l'on s'intéresse à la répartition du traceur sous la rivière et le long de la berge, on peut voir que dans le 

cas où la pente de la rivière est plus faible que celle de la nappe, la dynamique de l'eau de surface semble 

insuffisante pour faire pénétrer le traceur dans les sédiments de rivière (Figure 8-28). On n'observe alors 

aucune trace de chlorure dans les sédiments hormis la dispersion/diffusion près de la surface. À l'inverse, une 

pente de rivière plus forte implique une dynamique de l'eau plus grande dans la rivière, et comme le montre la 

Figure 8-28, permet alors de faire pénétrer de l'eau de rivière dans les sédiments par advection. L'expansion du 

panache du traceur au bout de 100 ans dans le cas d'une pente à 10-3 est plus forte que dans le cas où la pente 

est à 10-5 (cf. Figure 8-28). 

 

 

Figure 8-28 : Comparatif de la répartition du traceur au sein du modèle pour une pente de rivière de 10-3 (à gauche) et 10-5 (à droite). 

Si l'on s'intéresse aux valeurs obtenues pour le débit dans la rivière, plus la pente de la rivière est grande plus le 

débit est important. Ainsi, une pente à 10-3 donne un débit Q=0,37 m3/s nettement plus fort que pour une 

pente à 10-5, pour laquelle on obtient Q=0,1296 m³/s, valeur quasiment égale à celle obtenue pour la pente à 

10-4 (Q=0,13 m3/s). 

La pente de la rivière est donc un paramètre important qui peut influencer la dynamique et la possibilité de 

développer une zone hyporhéique, même en gardant une configuration de nappe identique. 

 

10-3 10-5 

10-3 10-5 
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VII-EFFET DE LA BUTTE, REPRÉSENTATION D'UN MODÈLE PLAT 

Pour qualifier le réel impact de la présence d'une butte sur les écoulements au sein du milieu poreux, deux 

nouvelles configurations, dans lesquelles la butte a été arasée, ont été étudiées. Dans la première 

configuration, appelée config. Amont, la butte est arasée depuis l'amont, en conservant une hauteur d'eau de 

1,1 m sur l'ensemble du chenal. Dans la seconde configuration, appelée config. Aval, la butte est arasée depuis 

l'aval, avec une hauteur d'eau de 40 cm sur l'ensemble du chenal. 

Dans la configuration aval (à droite sur la Figure 8-29), les résultats obtenus sont similaires à ceux obtenus avec 

la butte : on a une répartition de la charge depuis la nappe vers la rivière sur tout le long du modèle. Si l'on 

s'intéresse en détail à ce qui se passe sur la partie amont, on notera toutefois que la hauteur d'eau en amont 

du domaine est légèrement plus élevée qu'au niveau de la berge, à l'endroit où l'on applique la condition aux 

limites. En effet, certains paramètres (ex. coefficient de Manning) ont été calculés afin d'obtenir un flux 

cohérent avec les données de terrain. Or, dans le cas où l'on arase la butte, en particulier si l'on considère que 

la hauteur d'eau vaut 1,1 m, le flux dans la rivière est plus important, de l'ordre de 1,04 m³/s contre 0,13 

normalement. Il est donc assez logique que ces différences modifient la répartition des flux et donc des 

gradients dans l'ensemble du domaine. 

   

Figure 8-29 : Charges obtenues en l'absence de butte dans la rivière : butte arasée depuis l'amont (à gauche) ou depuis l'aval (à droite). 

Du point de vue du transport, les résultats obtenus avec la configuration amont présentent une répartition 

homogène sur l'ensemble du domaine (à gauche sur la Figure 8-30). La butte n'étant plus présente, il n'y a plus 

de pénétration du traceur par advection. La présence de traceur dans les premiers centimètres du milieu 

poreux n'est due qu'à la diffusion. Dans ce cas, le transport semble également stabilisé au bout de 100 ans. 

Dans la configuration aval, en amont de la rivière, l'inversion locale de gradient provoquée par la modification 

de la topographie du lit entraîne logiquement la pénétration du traceur sur une certaine portion de la berge et 

du fond de la rivière (Figure 8-30). Ce phénomène disparaît lorsque l'on se déplace vers l'aval et que l'on 

retrouve un sens d'écoulement "normal" de l'eau souterraine depuis la nappe vers la rivière. Le traceur est 

alors progressivement lessivé. 
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Figure 8-30 : Concentration en traceur obtenue en l'absence de butte, dans le modèle plat amont (à gauche) et aval (à droite). 

En l'absence de la butte, il n'y a pas de mouvement d'advection au sein du milieu poreux sous la rivière. En 

conclusion, nous avons montré quel était l'impact de la butte sur les écoulements et le transport du traceur. Il a 

pu être montré que c'est bien la butte qui était responsable du système d'advection. De plus, une modification 

de la topographie du terrain peut entraîner une modification des écoulements, si les paramètres d'entrée n'ont 

pas été modifiés en conséquence. Ces paramètres doivent donc être réévalués si l'on veut modifier le lit de la 

rivière tout en conservant un débit constant. Dans notre cas, il n'était pas nécessaire de les modifier car 

l'objectif était juste de cerner l'impact de la butte sur l'advection au sein du domaine, en modifiant seulement 

la topographie du domaine. 

D-CONCLUSION 

La calibration et les tests de sensibilité ont permis d'identifier les paramètres ayant un impact certain sur les 

écoulements au sein de la ZH (ou sur les relations entre la nappe et la rivière). Il semble que ce soit des 

caractéristiques à grande échelle du terrain, comme la pente de la nappe et celle de la rivière, ou encore la 

perméabilité du milieu qui fournissent la mise en place d'un tel type d'écoulement. Mais les paramètres à 

échelle plus réduite, comme la présence d'un obstacle au fond du lit de la rivière, peuvent également avoir un 

impact non négligeable sur la formation des flux en ZH. Une interaction entre ces différents paramètres conduit 

à produire toute une gamme de configurations où les écoulements en ZH sont possibles ou non, et de grande 

ou moindre importance. L'étude de sensibilité a montré la grande complexité pour parvenir à une 

compréhension précise de l'influence des paramètres sur la dynamique de la ZH. Elle a également montré 

l'importance des données de terrain pour parvenir à calibrer le modèle. 

Enfin, les processus de dispersion et de diffusion ne semblent avoir qu'un impact limité sur le transport 

dynamique d'un traceur au niveau de la zone hyporhéique, car la dynamique liée à ces paramètres semble 

assez lente. En revanche, suite à la mise en place d'un gradient de charge suffisant, c'est le phénomène 

d'advection qui permet à l'eau de surface d'interagir avec l'eau souterraine dans le milieu poreux. 

Dans le cadre de cette étude, la modélisation a servi non seulement d'aide pour la compréhension des 

processus responsables des observations faites sur le terrain, mais aussi d'outil prédictif afin de déterminer par 

exemple comment se comporte le système sur les berges, que nous n'avons pas pu suivre sur le terrain. Il s'agit 

d'un outil très puissant qui est un bon complément à une étude expérimentale. La modélisation prend ici tout 

son intérêt car elle doit être couplée aux mesures de terrain afin de construire un modèle cohérent d'un point 

de vue analytique, mais aussi en accord avec les contraintes imposées par le terrain. La démarche proposée 

n'est pas de découpler le volet expérimental du volet de modélisation comme c'est souvent le cas, mais 

d'avancer sur les deux aspects de cette problématique en construisant conjointement le modèle et les 

expériences de terrain. Ainsi, il est possible de prendre en compte les exigences du modèle pour effectuer les 
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mesures de terrain, mais aussi, à l'inverse, de considérer toutes les contraintes physiques dues à la 

géomorphologie du terrain sur la conception même du maillage et du modèle. 

Après de nombreux tests, une série de paramètres a été retenue afin de recréer le gradient de concentration 

nappe-rivière du traceur en régime permanent sur un modèle ne comprenant pas la butte. Sur la Figure 8-31, 

on peut voir qu'avec le jeu de paramètres retenus, le gradient de concentration en traceur entre la surface et la 

profondeur est très proche de celui observé sur le terrain.  

 

Figure 8-31 : Comparaison des profils verticaux en chlorure entre les données du terrain et les résultats du modèle sans la butte et dont 

les caractéristiques sont spécifiées dans le Tableau 8-4. 

Le Tableau 8-4 donne les valeurs retenues pour les principaux paramètres physiques de l'écoulement de 

surface et en milieu poreux pour obtenir un régime permanent et un gradient de concentration compatibles 

avec les données de terrain. 

 Valeur 

Surface 

Coefficient de Manning n 0,08 

Pente de la rivière 10-4 

Pente de la nappe 10-4 

Milieu poreux 

Porosité ω 0,25 

Perméabilité K (m/s) 10-5 

Coefficient d'emmagasinement Se 10-4 

Transport 

Coefficient de dispersion longitudinal αL (m) 0,1 

Coefficient de dispersion transversal αT (m) 0,01 

Coefficient de diffusion Ddiff (m2/s) 210-9 

Tableau 8-4 : Récapitulatif des principaux paramètres préconisés pour la simulation du régime permanent. 
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CONCLUSION ET PERSPECTIVES 

CONCLUSION GÉNÉRALE 

La complexité du fonctionnement de la zone hyporhéique et la difficulté de mettre en évidence la dynamique 

des écoulements ont été le point de départ de ce projet de thèse. L'objectif principal était de mettre en place 

une approche expérimentale à l'aide d'outils géochimiques, mais aussi géophysiques pour caractériser les 

écoulements au sein de la zone hyporhéique sur un même site d'étude. Le choix s'est porté sur la rivière 

Essonne, en région parisienne, et plus particulièrement sur le site de l'île Ambart. Une série de piézomètres ont 

été installés, dans la rivière ou sur les berges, pour effectuer un suivi de certains paramètres de la rivière : 

hauteur d'eau, conductivité, température… De plus, une série de systèmes de prélèvements multi-niveaux, 

insérés au sein des sédiments de rivière, a permis de récupérer des échantillons d'eau porale. Des analyses 

chimiques en anions, cations majeurs, mais aussi en isotopes stables de l'eau ont pu être réalisées sur ces 

échantillons. En complément de ces mesures, une approche géophysique a été mise en place. Ainsi, plusieurs 

profils de tomographie de résistivité électrique ont été réalisés pendant les expériences menées sur le terrain. 

Plusieurs configurations d'électrodes, résolutions des profils et emplacements sur le terrain ont été testés.  

En complément de cette caractérisation expérimentale, une approche numérique a également été développée 

dans le cadre de cette thèse. L'utilisation du logiciel HydroGeoSphere, couplant une résolution des équations 

d'écoulement de surface et de subsurface, a permis de mettre en place plusieurs maquettes numériques, 

d'abord en 2D puis en 3D, permettant de modéliser les flux en zone hyporhéique. 

Dans un premier temps, le projet de thèse s'est concentré sur une caractérisation précise et une compilation 

des données à disposition sur le bassin versant de l'Essonne. Les données géologiques et hydrogéologiques ont 

mis en avant la présence de la nappe de Beauce, nappe d'eaux souterraines d'extension régionale, 

principalement incluse dans des formations de type calcaires et sableuses (calcaire d'Étampes, calcaire de 

Beauce, sables de Fontainebleau). Ces formations perméables reposent sur les argiles vertes du Bartonien, qui 

servent de substratum à l'aquifère. Sur la partie centrale et aval du bassin versant, la rivière a fortement incisé 

les formations aquifères et ne s'écoule que sur des formations superficielles récentes, de type alluvionnaires et 

tourbeuses. La caractérisation géochimique des eaux souterraines et des eaux de surface présente un faciès 

bicarbonaté-calcique commun, bien que des différences soient apparues en termes de pH, conductivité ou 

encore concentration en certains éléments comme le calcium. Le profil en long de l'Essonne a montré une 

évolution d'amont en aval de la plupart des paramètres physiques et chimiques de l'eau, signe de l'évolution 

des apports et de la dilution progressive des eaux de surface. Au niveau du site de l'île Ambart, les 

prélèvements d'eau porale au sein des sédiments de rivière ont montré des différences notables entre les eaux 

issues de l'Essonne, et les eaux issues du milieu poreux. En particulier, la conductivité des eaux souterraines est 

plus importante que celle des eaux de surface. Cette observation a été confirmée par les analyses 

géochimiques qui montrent une augmentation non négligeable de la concentration en certains éléments vers le 

bas d'un profil au sein des sédiments.  

Une première expérience a consisté à supprimer temporairement l'effet d'un barrage sur l'Essonne situé en 

aval de la zone d'étude. Le suivi de la dynamique de l'Essonne lors de cette expérience a montré que la zone 

hyporhéique présentait une réponse rapide à une modification du niveau d'eau dans la rivière. Lorsque les 

clapets du barrage ont été abaissés, la hauteur de l'eau au niveau du site de l'île Ambart a diminué d'une 

quinzaine de centimètres. Les deux jours suivant cet abaissement, les données géochimiques (profils verticaux 

de concentration en chlorure et en sulfate) ont montré que la zone de mélange, dont la limite est définie par 

une proportion d'eau de surface d'au moins 10%, se réduisait de façon notable, passant d'une trentaine de 

centimètres à moins de 10 cm d'épaisseur. À l'inverse, lorsque les clapets sont relevés, on observe le jour 
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suivant un enfoncement de la zone de mélange, dépassant les 50 cm de profondeur. Le dernier profil vertical 

réalisé fait état d'un retour progressif à une profondeur de mélange similaire à celle observée initialement. De 

plus, la zone la plus profonde du profil vertical indique la possibilité pour l'eau de rivière de pénétrer jusqu'à 

1 m de profondeur dans les sédiments, probablement suite à la présence d'un chemin d'écoulement 

préférentiel, comme des macropores. Cet écoulement est interrompu lorsque le niveau d'eau dans la rivière est 

abaissé, et reprend une fois le niveau relevé. En complément de ces données, les images géophysiques en 2D 

ont également montré une modification de la résistivité du milieu poreux sous le lit de la rivière lors de 

l'abaissement et lors de la remontée du barrage. Cependant, ces variations ne peuvent pas être reliées de 

façon simple à une modification de la composition de l'eau porale, comme cela a été démontré par les mesures 

géochimiques. 

La seconde expérience a permis de suivre la pénétration de l'eau de rivière dans les sédiments lors d'un traçage 

artificiel. Une certaine quantité d'eau de rivière a été prélevée dans une cuve et salée, avant d'être réinjectée 

dans la rivière pendant une heure. Le bilan de masse de l'expérience indique que seule une partie du sel (≈40%) 

a été évacuée dans la rivière en aval de la zone d'étude ; les données géochimiques ont montré que le signal 

d'eau de rivière salée pénétrait dans les sédiments de rivière durant l'expérience jusqu'à 30 à 40 cm de 

profondeur, selon un schéma vertical depuis la surface. Deux séries de profils électriques ont mis en évidence 

une différence de comportement des sédiments entre l'amont et l'aval de la zone d'étude. Sur la partie amont 

du domaine, où la hauteur d'eau dans la rivière est plus grande, la première série de profils a montré que 

pendant l'injection le signal de l'eau de rivière salée se retrouvait nettement dans les sédiments de rivière, sur 

une épaisseur n'excédant pas 50 cm. Une fois l'injection terminée, le signal disparaît totalement des sédiments 

de rivière, signe que l'eau est rapidement évacuée du milieu poreux. Sur la seconde série de profils électriques, 

réalisée 5 à 10 m en aval et au niveau d'une butte en fond de rivière, on retrouve le même signal de résistivité 

très faible, signe de la pénétration d'eau de rivière dans les sédiments au cours de l'expérience. En revanche, 

une fois l'injection terminée, le signal au sein des sédiments persiste pendant plus de 4h, durée pendant 

laquelle un panache de très faible résistivité, s'étendant sur presque toute la largeur de la rivière, reste visible 

sur les profils électriques. Cette persistance du signal est confirmée par les données géochimiques, qui font 

aussi état d'une augmentation de la concentration en chlorure dans les sédiments, mesurée près de 4h après la 

fin de l'injection. Les résultats de cette expérience ont démontré la réponse rapide de la zone hyporhéique à 

une modification de la composition chimique de l'eau de rivière. Cette dernière peut pénétrer rapidement dans 

les sédiments, soit selon un schéma vertical, à cause de l'advection créée par la microtopographie, soit par un 

système à plus grande échelle, où le traceur pénètre au niveau de l'amont de la butte, et est évacué peu à peu 

en suivant l'axe longitudinal parallèle à l'écoulement de la rivière. L'ensemble des données recueillies n'a pas 

permis de conclure de façon définitive sur l'une ou l'autre de ces hypothèses. 

L'autre volet de cette thèse a été consacré à la mise en place d'un modèle numérique à l'aide du logiciel 

HydroGeoSphere. Dans un premier temps, il était nécessaire de déterminer les capacités du logiciel à simuler 

des flux en zone hyporhéique, c’est-à-dire de l'eau de rivière qui séjourne temporairement dans le sédiment. 

Pour cela, une première maquette numérique a été construite à partir d'une expérience publiée en 2014 par 

Fox et al. La maquette consiste en une série de dix dunes au-dessus de laquelle circule une lame d'eau. On 

ajoute un traceur conservatif dans l'eau de surface et l'on observe la pénétration du traceur au sein des 

sédiments. Les résultats ont montré que pour une configuration similaire à celle de l'expérience, on observait 

bien une pénétration du traceur au sein du milieu poreux, selon une géométrie proche de celle illustrée par des 

photographies publiées dans l'article. Une analyse de sensibilité a montré la nécessité d'agrandir le domaine 

simulé afin de s'affranchir de l'effet de certaines conditions aux limites. 

Un modèle numérique 3D a ensuite été construit pour reproduire la géométrie du cours d'eau observée au 

niveau du site de l'île Ambart. En particulier, le domaine modélisé reproduit la topographie du lit de la rivière et 

notamment la présence d'une butte de 70 cm de haut. Cette géométrie inclut également la berge rive droite, 

ainsi qu'un chenal représentant la rivière, où s'écoule une lame d'eau de 40 cm d'épaisseur au-dessus de la 
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butte. En plus du test sur le maillage du modèle, une analyse de sensibilité a été menée afin d'identifier les 

paramètres à l'origine d'un système d'advection entre la rivière et le milieu poreux au niveau de la butte. Les 

simulations ont également montré le rôle crucial de la pente de la nappe et de la pente de la rivière sur la mise 

en place d'un tel type d'écoulement. En jouant sur la valeur du coefficient de Manning, associée à une charge 

imposée sur le segment amont de la rivière, on peut ajuster les valeurs de la hauteur d'eau et du débit dans le 

chenal. Un jeu de paramètres est proposé pour le régime permanent de l'écoulement et du transport de 

chlorure ; le profil vertical en chlorure obtenu après simulation est très similaire à celui mesuré sur le terrain en 

régime permanent. 

La combinaison entre une approche expérimentale et une approche numérique a permis de mettre en 

évidence la nécessité de multiplier les méthodes d'étude afin de mieux comprendre comment se font les 

interactions entre les eaux de surface et les eaux souterraines au niveau de la zone hyporhéique. Alors que les 

mesures géochimiques donnent des résultats précis et ponctuels, l'outil géophysique permet d'obtenir une 

image de la résistivité du milieu. En combinant les deux méthodes, on peut localiser plus précisément la 

dynamique de la zone hyporhéique, mais aussi son extension spatiale et son évolution temporelle. La 

modélisation permet quant à elle de confronter le comportement observé sur le terrain avec les résultats issus 

des simulations numériques. On peut ainsi déterminer quels paramètres physiques de l'écoulement et du 

milieu poreux ont un impact direct sur les flux d'eau en zone hyporhéique. 

 

PERSPECTIVES 

Expériences de terrain.  

Les différentes expériences de terrain ont montré la difficulté de suivre la dynamique de la zone hyporhéique 

de façon continue, ou sur une période de temps importante. Comme pour l'expérience de l'abaissement 

longue durée des clapets du barrage, il serait intéressant de suivre des événements naturels, comme les crues, 

ainsi que de faire des mesures régulières sur au moins une année hydrologique. On pourrait ainsi déterminer si 

les comportements observés au cours des expériences peuvent être à nouveau mis en évidence. Au niveau de 

l'équipement du site, on peut envisager de mettre en place un système de piézomètres de bordures pour 

suivre plus précisément la dynamique des berges, mais aussi permettre la calibration du modèle 

hydrogéologique à l'aide de jeux de données. De plus, si un suivi à plus longue échelle de temps est envisagé, 

l'idéal serait de mettre en place un système de prélèvement automatique pour échantillonner les eaux de 

surface, mais aussi les eaux porales. À défaut, un plan de campagnes de prélèvements réguliers pourrait être 

mis en place et suivi sur plusieurs années. 

Écologie et environnement.  

Dans le cadre d'une étude plus poussée, on pourrait envisager une interaction avec des chercheurs en écologie 

ou des biologistes/biogéochimistes afin de mettre en place un suivi pour de nouveaux paramètres dans les 

sédiments comme la température, la teneur en oxygène ou en nutriments. De plus, la mesure de certains 

polluants ou éléments traces pourrait permettre d'étudier l'impact de ces éléments et leur évolution au sein de 

la zone hyporhéique. 

Géophysique.  

Ce projet de thèse a démontré l'intérêt d'utiliser les méthodes géophysiques, comme les méthodes électriques, 

afin de caractériser spatialement et temporellement l'évolution de la zone hyporhéique. En dehors du suivi 

d'un traceur artificiel, facilement mis en évidence sur les images, le suivi temporel en l'absence d'un tel traceur 

se révèle plus délicat. Il a été démontré que l'on observait clairement une modification de la résistivité sous la 

rivière, en particulier en cas d'une modification du niveau de l'eau. En revanche, les variations enregistrées ne 
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semblent pas aller dans le même sens que les résultats géochimiques. Une calibration du profil vertical selon la 

loi d'Archie pourrait être envisagée afin de voir s'il est possible de relier ces deux types de données. La 

construction de modèles numériques directs a permis de constater également que les conditions aux limites 

avaient une influence non négligeable sur l'inversion des données. En particulier, la prise en compte de la 

topographie et de la tranche d'eau est indispensable. De plus, les différentes expériences de terrain ont montré 

des résultats meilleurs en utilisant des électrodes et un dispositif isolé pour éviter au maximum la perte du 

courant dans l'eau. D'autres investigations pourraient être menées sur l'influence de ces conditions aux limites 

sur les images de résistivité, avant et après inversion. Par exemple, la relation entre les mesures de résistivité 

et l'épaisseur de la tranche d'eau pourrait être explorée plus en détails. 

Modélisation 

La partie concernant la sensibilité des différents paramètres a déjà été traitée sur une maquette 2D, puis sur la 

maquette 3D représentant l'île Ambart. En régime permanent, le profil vertical en chlorure, similaire à celui 

obtenu sur le terrain, est dû à un phénomène de dispersion-diffusion depuis la surface. Ce phénomène met du 

temps à se mettre en place, de l'ordre de 6 mois à 1 an, et ne peut pas expliquer les variations rapides, de 

l'ordre de quelques heures à quelques jours en cas de modification des conditions hydrodynamiques. La 

réponse rapide de la ZH semble liée à des processus d'advection, dus soit à la microtopographie des sédiments, 

non représentée à l'heure actuelle dans le modèle, soit à la présence de la butte à plus grande échelle. 

Quelques simulations du régime transitoire avec la maquette 3D montrent effectivement un problème lié à la 

cinétique des écoulements, qui n'est pour l'instant pas cohérente avec les mesures de terrain (simulations 

préliminaires non montrées dans ce document de thèse). Plusieurs améliorations du modèle peuvent être 

envisagées pour parvenir à reproduire le comportement de la zone hyporhéique observé sur le terrain. Dans un 

premier temps, l'hétérogénéité du milieu pourrait être prise en compte, par exemple en appliquant un champ 

de perméabilité hétérogène sous la rivière. Les profils géophysiques donnent des indications précises sur la 

géométrie des sédiments situés sous la rivière et au niveau des berges. Un autre problème de l'utilisation 

d'HGS est la prise en compte d'une lame d'eau sous la forme d'une onde diffusive. Or, dans un environnement 

réel, les flux sont souvent turbulents, en particulier en présence d'une topographie du lit de rivière non 

homogène. Ce type d'écoulement est à l'origine de variations très locales de la charge hydraulique et de la 

vitesse d'écoulement, pouvant entraîner un phénomène d'advection local. Pour remédier à ce problème, on 

peut envisager d'appliquer un champ de coefficient de Manning hétérogène à la surface du milieu poreux au 

niveau du lit de la rivière. Cette configuration devra être testée sur une maquette 2D dans un premier temps, 

puis appliquée sur la maquette de l'île Ambart en cas de résultats satisfaisants. Enfin, la poursuite des suivis 

expérimentaux, la réalisation d'autres expériences visant à mieux caractériser le site de l'île Ambart, ainsi que 

l'installation de piézomètres pour le suivi du niveau de la nappe devraient se révéler très utiles pour calibrer la 

maquette. 

Ce travail de thèse a permis d'aborder un grand nombre de problématiques liées à la fois aux expérimentations 

et à leur modélisation. Le travail sur le site de l'île Ambart s'est révélé très prometteur. Dans le cadre de la 

restauration écologique de l'Essonne, on peut envisager d'utiliser ce site comme site pilote pour tester d'autres 

équipements et pour réaliser d'autres expériences en collaboration avec le SIARCE. Les méthodologies et les 

techniques ainsi mises au point pourraient ensuite être appliquées sur d'autres sites afin de comparer les 

résultats obtenus en termes d'extension spatiale et temporelle mais aussi de dynamique d'échange. 
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ANNEXE 1 : MISE EN PLACE DES PIÉZOMÈTRES DE BORDURE 

Plusieurs piézomètres de bordure ont été installés à 1 ou 2 m de la bordure de la rivière rive droite, au niveau 

de l'ancienne margelle et dans les fourrés. Les installations sont effectuées à l'aide d'un tube métallique et d'un 

marteau à percussion. Une seconde méthode d'implantation a été utilisée à l'aide d'une tarière mécanique 

pouvant aller jusqu'à 4 m de profondeur. 

Les piézomètres sont constitués par des tubes en PVC de 3 cm de diamètre, d'un ou deux mètres de longueur. 

Une pointe métallique ou en PVC est vissée à leur extrémité pour permettre un enfoncement plus facile. Le 

tube est crépiné sur une longueur de 5 à 15 cm à son extrémité inférieure, et la crépine est protégée par un 

géotextile. Après avoir mis en place le piézomètre, du sable est versé autour afin de servir de massif filtrant 

autour de la crépine. Le contour est ensuite complété par un bouchon constitué de bentonite, qui préviendra la 

contamination de l'eau prélevée dans le piézomètre par le ruissellement de surface. Un bouchon PVC ferme le 

piézomètre entre deux campagnes de prélèvements pour éviter le colmatage et la pollution à l'intérieur du 

tube (Figure A1 1).  

 

 

Figure A1 1 : Photographie de l'installation des piézomètres de bordure. En haut, présentation de deux types de piézomètres utilisés, 

avec pointe PVC ou métallique à l'extrémité du tube PVC crépiné en bas sur 5 cm. En bas, mise en place du système métallique 

d'enfoncement du piézomètre. Une fois installé, le piézomètre est protégé par un bouchon. 
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Lors d'une seconde campagne de terrain, la méthode de percussion a été utilisée pour mettre en place un 

doublon de piézomètres au niveau de l'ancienne margelle, à proximité de la passerelle. Ces deux piézomètres 

ont pu servir à prélever des échantillons d'eau à plusieurs reprises lors des campagnes de terrain (Figure A1 2). 

 

Figure A1 2 : 2Schéma du doublon de piézomètres installés au niveau de l'île Ambart rive droite. 

Plusieurs campagnes de pose de piézomètres ont été réalisées, en testant différentes méthodes d'installation. 

Lors de la première campagne, des tubes de PVC d'un diamètre de 7 cm, similaires aux tubes utilisés pour 

réaliser les piézomètres de rivière, ont été utilisés. Une pointe de PVC est fixée à l'extrémité inférieure des 

tubes et ceux-ci sont crépinés sur 5 cm et recouverts par un géotextile. Les trous sont effectués à la tarière sur 

une profondeur pouvant aller de 2 à 4 m sur la berge rive droite au milieu des fourrés. La progression est très 

difficile car passé les premiers centimètres de terre végétale les remblais contenant des roches rendent la 

progression particulièrement laborieuse. 

Quelques sondages ont quand même pu être réalisés. Mais lors de la pose des piézomètres, les mailles du 

géotextile protégeant la crépine se sont révélées trop larges. Elles ont laissé encore passer des particules issues 

des tourbes qui ont colmaté la crépine (Figure A1 3). Il est alors impossible pour l'eau de pénétrer dans le 

piézomètre, qui le rend donc inefficace.  

 

 

Figure A1 3 : Photographie de la tourbe atteinte au bout de 1 à 2 mètres de sondage à la tarière au niveau des berges. 
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ANNEXE 2 : RÉSULTATS DES CAPTEURS DE PRESSION POUR L'EXPÉRIENCE DU BARRAGE 

Deux des capteurs de pression, installés à différentes profondeurs à proximité du dispositif P1 (30 et 60 cm au 

sein des sédiments) ont pu enregistrer de façon continue la différence de pression entre la rivière et les 

sédiments (Figure A2 1). Les capteurs ont été branchés de façon à ce qu'une différence positive de la pression 

indique que la pression mesurée dans les sédiments est plus élevée que celle dans la rivière. On définit le Δh de 

la façon suivante :  

∆ℎ = 𝑃𝑐𝑎𝑝𝑡𝑒𝑢𝑟 − 𝑃𝑟𝑖𝑣𝑖è𝑟𝑒  , (𝐴2.1) 

Au début de l'expérience, les deux capteurs indiquent une valeur positive pour Δh (de l'ordre de quelques mm), 

c’est-à-dire une configuration où la nappe alimente la rivière. Puis on observe une très forte décroissance et Δh  

devient négatif lorsque le niveau de l'eau s'abaisse. On notera que les deux capteurs n'évoluent pas avec la 

même inertie : le capteur à 60 cm de profondeur évolue beaucoup plus lentement et progressivement que le 

capteur placé à 30 cm de profondeur. De plus, le passage brusque d'une valeur positive ou négative a lieu avant 

l'enregistrement de la descente du niveau d'eau via les sondes situées dans la rivière, en particulier pour le 

capteur situé à 30 cm de profondeur. On observe ensuite une variation journalière durant les deux jours où le 

niveau de la rivière est abaissé, alors que le niveau, lui, est à peu près constant. Ces variations sont surtout 

visibles sur le capteur à 30 cm de profondeur. Une fois le niveau d'eau relevé, Δh augmente peu à peu pour se 

rapprocher à nouveau de la valeur 0.  

 

Figure A2 1: Variations de la pression enregistrée entre la rivière et les sédiments à 30 cm  (en orange) et 60 cm (en vert) de profondeur 

durant l'expérience du barrage. Sont également représentées les évolutions temporelles du niveau de la rivière mesurées en Hypo 1 (en 

gris) et Hypo 2 (en noir). 

L'eau de nappe remonte pour alimenter la rivière lorsque son niveau diminue. Cette différence peut atteindre 

plusieurs centimètres, environ 1,5 cm à 30 cm de profondeur et 2 à 3 cm à 60 cm de profondeur. On est donc 

bien en présence d'une relation où la différence de pression augmente avec la profondeur sous la rivière, en 

particulier ce gradient augmente lorsque le niveau de la rivière diminue. De même, lorsque le niveau 

augmente, on observe une diminution progressive du gradient nappe-rivière, qui tend alors à revenir à la 

valeur enregistrée au préalable et proche de zéro. On enregistre donc une réponse des relations nappes-

rivières en termes de gradients qui évoluent lorsque le niveau de la rivière diminue ou augmente. Cependant, il 

existe un certain décalage de quelques minutes entre les mesures enregistrées par les capteurs et celles 

enregistrées par les sondes, en particulier sur l'heure du début de la descente. Bien que les données des 

capteurs aient été compensées par les variations de températures, des oscillations journalières restent visibles 

(Figure A2 2). Ces variations se retrouvent en particulier sur les mesures effectuées avec le capteur situé à 30 

cm de profondeur. L'effet est présent mais moins marqué sur les mesures faites à 60 cm de profondeur. 
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Figure A2 2 : Comparaison entre la différence de pression enregistrée entre la rivière et les sédiments à 30 cm de profondeur et la 

température de l'eau relevée dans la rivière durant l'expérience du barrage. 

Les variations de pression qui ont été observées en particulier durant les deux jours où le niveau de la rivière 

était abaissé semblent bien corrélées avec les données de température, bien qu'elles aient déjà été corrigées 

de l'effet de la température sur le capteur en lui-même. On peut alors supposer que cette correction, réalisée à 

partir de courbes de calibrations faites en laboratoire, n'est pas suffisante pour s'affranchir de cet effet de la 

température. Ainsi, des essais effectués lors de plusieurs campagnes de calibration des capteurs ont montré 

que selon la courbe de calibration choisie, les différences mesurées par les capteurs peuvent varier de façon 

significative. Les données sont difficiles à interpréter de façon quantitative et les interprétations se 

concentreront principalement sur la réponse qualitative des sédiments de rivière. 

D'autres oscillations journalières peuvent être à l'origine des variations de pression observées. Par exemple, on 

peut penser à un effet biologique, lié à l'activité de la faune et de la flore, ou encore à une modification 

physique du milieu liée à une différence de température de l'eau. Cet effet n'a pas été mis en valeur au niveau 

de la hauteur d'eau mesurée dans la rivière. Il semble que cet effet soit limité à la zone de sédiments 

superficiels, pouvant aller jusqu'à 60 cm de profondeur, bien que ces variations soient plus limitées. Les 

variations de la pression semblent difficiles à interpréter en considérant seulement un effet de température et 

de charge. 

En conclusion, la variation du niveau de l'eau dans la rivière provoque une modification de la différence de 

pression Δh entre les sédiments de rivière et cette dernière. Une baisse du niveau de la rivière provoque donc 

une augmentation brutale de plusieurs centimètres de |∆ℎ|. De même, lorsque le niveau d'eau dans la rivière 

remonte, |∆ℎ| décroit brutalement et revient ensuite progressivement à une valeur proche de la valeur initiale. 

La pression de la zone hyporhéique semble donc évoluer avec les conditions de surface au sein de la rivière et 

s'adapte à des conditions hydrodynamiques variables. 
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ANNEXE 3 : RÉSULTATS DES CAPTEURS DE PRESSION POUR L'EXPÉRIENCE DE TRAÇAGE 

DU 1ER  AVRIL 2016 

Deux capteurs de pression ont pu être installés à proximité des dispositifs de prélèvements multi-niveaux. Les 

capteurs sont installés à 50 cm et 1 m de profondeur. Le capteur installé à un 1 m de profondeur a cessé de 

fonctionner correctement après quelques heures, peut-être à cause de l'apparition d'une bulle d'air dans l'un 

des tuyaux. La série de ce capteur n'est donc pas disponible en totalité. 

Les capteurs ont été branchés de façon à ce qu'une valeur positive de Δh mesuré indique que la charge 

mesurée dans les sédiments est supérieure à celle mesurée dans la rivière. Le capteur installé à 50 cm de 

profondeur mesure des valeurs de Δh comprises entre 0,5 et 2,5 cm. Pour le capteur installé à 1 m  de 

profondeur, les valeurs sont comprises entre 0,2 et 1,8 cm. On observe dans un premier temps une valeur de 

Δh plus élevée pour le capteur installé plus profondément dans les sédiments. On a donc bien un gradient 

nappe-rivière avec une charge plus importante dans les sédiments de rivière, qui permet à l'eau souterraine de 

remonter et alimenter les eaux de surface. Lorsque le niveau d'eau dans la rivière augmente, suite aux 

précipitations des jours précédents, ceci entraîne alors une diminution assez brutale de la différence de charge 

entre les sédiments et la rivière. Celle-ci remonte ensuite progressivement pour atteindre des valeurs 

supérieures à celles mesurées initialement pour le capteur à 50 cm de profondeur. Une fois le niveau d'eau 

stabilisé, Δh se stabilise lui aussi autour de 1,7 cm.  

Les capteurs de pression permettent donc de mettre en évidence la réponse de la charge au sein des sédiments 

lors d'une variation dynamique de la hauteur d'eau (Figure A3 1). Même si le niveau d'eau n'augmente que de 

quelques centimètres à peine, la réponse de la nappe a lieu assez rapidement. On note alors une augmentation 

de la différence de charge entre les sédiments et la rivière. Dans un premier temps, seule la charge en rivière 

augmente, ce qui provoque une diminution de Δh pendant quelques heures à peine. Puis la charge de la nappe 

augmente sous la rivière et permet à Δh d'atteindre une valeur supérieure à la valeur initiale. Lors d'une 

variation dynamique du niveau d'eau en rivière, on observe donc une réponse rapide des eaux souterraines, 

avec une différence de pression entre les sédiments et la rivière qui évolue selon la hauteur d'eau en rivière. 

 

Figure A3 1 : Comparaison entre les mesures effectuées par les capteurs de pression différentielle et la hauteur d'eau mesurée par l'une 

des sondes CTD installée en rivière. P50 et P100 sont positionnés respectivement à 0,5 et 1 m de profondeur. 
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ANNEXE 4 : RÉSULTATS DES MESURES DE CERTAINS ÉLÉMENTS MAJEURS POUR 

L'EXPÉRIENCE DE TRAÇAGE 

Des mesures en sulfates et en nitrates ont également été réalisées sur certains échantillons, dont ceux issus du 

piézomètre Zh-30 cm et le tube multi-niveaux (Figure A4 1). 

 

Figure A4 1 : Évolution temporelle de la concentration en sulfates et en nitrates le jour de l'injection au sein du piézomètre Zh-30cm. 

Une seule valeur est clairement hors de la tendance de la séquence au niveau de la concentration en nitrates à 

20 centimètres de profondeur, 90 minutes après le début de l'injection (Figure A4 2). Cette valeur semble 

isolée et ne peut donc pas être reliée à un processus géochimique particulier. En dehors de cette observation, 

les concentrations en sulfates et nitrates présentent une diminution depuis la surface vers la profondeur, entre 

une valeur d'eau de rivière et une valeur correspondant à l'eau de nappe. Aucune variation notable due à 

l'injection de l'eau salée ne peut être observée. 

 

Figure A4 2 : Profils verticaux de la concentration en sulfates et en nitrates dans les échantillons prélevés dans le dispositif multi-niveaux 

durant l'expérience de traçage. Les temps indiqués sont ceux du début du prélèvement par rapport au début de l'injection. 
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Titre : Étude des flux à l'interface nappe-rivière. Apport de l'outil hydrogéophysique couplé à des mesures 
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Résumé : Située à l'interface entre les eaux de 

surface et les eaux souterraines, la zone hyporhéique 

(ZH) est depuis maintenant plusieurs décennies 

considérée comme une zone cruciale pour la 

préservation des milieux aquatiques. Elle constitue 

souvent un indicateur fiable de la bonne qualité des 

eaux et une niche écologique primordiale pour de 

nombreuses espèces. Mais elle est aussi le lieu 

d'interaction entre deux masses d'eau de signature 

différente, ce qui conduit à la formation d'un milieu 

extrêmement fragile et siège d'un grand nombre de 

réactions biogéochimiques. L'objectif principal de 

cette thèse est de parvenir à une meilleure 

compréhension de la dynamique des échanges au 

sein de la zone hyporhéique. L'approche de cette 

problématique s'est faite sous un aspect innovant en 

couplant une démarche hydrogéologique "classique" 

à l'aide de mesures hydrodynamiques et 

géochimiques, et l'utilisation de la tomographie de 

résistivité électrique (ERT). Plusieurs campagnes de 

terrain ont été menées sur la rivière Essonne, choisie 

comme lieu d'expérimentation. 

Différents outils de prélèvement et/ou de mesure ont 

été mis en place et un grand nombre de mesures à 

différentes périodes de l'année ont été réalisées. Des 

expériences assez techniques et innovantes de suivi 

d'un abaissement et relèvement de barrage, ainsi 

qu'un traçage artificiel au sel ont pu être effectués 

grâce à la collaboration avec le syndicat chargé de la 

gestion et l'aménagement d'une partie du réseau 

hydrographique de l'Essonne (SIARCE). En parallèle 

avec cette étude expérimentale, une maquette 

numérique 3D de la zone d'étude a été réalisée à 

l'aide du logiciel HydroGeoSphere. Des tests de 

sensibilité ont permis d'identifier les paramètres 

hydrodynamiques les plus importants et de quantifier 

leur impact sur la formation et l'évolution de la zone 

hyporhéique. Finalement, les premières simulations 

des expériences menées sur le terrain ont permis de 

confronter l'approche expérimentale et l'approche 

théorique. 

 

 

 

Title : Water fluxes at the river/aquifer interface. Coupled study with hydrogeophysical and hydrodynamic 

tools. 

Keywords : hydrogeophysics, hyporheic zone, electrical resistivity tomography, hydrogeological modeling 

Abstract : The Hyporheic Zone (HZ) is located at 

the interface between surface water and 

groundwater. For several decades it is considered as 

a hotspot for the development of a rich aquatic 

environment in rivers. Its system is often considered 

as a reliable indicator for water quality and a 

primary ecological niche for many species. From a 

hydrological point of view, it is also the place of 

interaction between two distinct water bodies with 

different geochemical signatures. This place of 

mixing forms a very fragile equilibrium where 

many biogeochemical reactions can occur. The 

objective of this thesis is to reach a better 

understanding of mixing and water fluxes in a 

dynamic context within the hyporheic zone. An 

innovative method was used by coupling a "classic" 

hydrogeological approach with hydrodynamic and 

geochemical measurements with Electrical 

Resistivity Tomography (ERT). Several field 

campaigns were done on the Essonne river as 

experimental site. 

A large number of measurements were done at 

various periods of the year and field equipment for 

water sampling and measurements were installed 

during these three years. Technical and innovative 

experiments were conducted such as a dam lowering 

and rising and an artificial salt tracer test in 

collaboration with the federation in charge of 

organization and management of the Essonne 

network. Finally, a 3D-model of the studied area 

was built with the HydroGeosphere software. The 

main hydrodynamic parameters have been tested in 

order to understand their impact and their variation 

in a static or dynamic environment on the hyporheic 

system and its development. In addition, field 

experiments were reproduced to compare the 

experimental and theoretical approach. 

 

 


