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Chapitre I : Introduction générale 
 

Au 21ème siècle émerge, le concept de la Zone Critique (ZC). Le Conseil National de la 

Recherche aux Etats-Unis la définit comme étant la pellicule la plus externe de la planète Terre, 

siège d’interactions physico-chimiques et biologiques entre l’air, l’eau et les roches (National 

Research Council, 2001). Il s’agit donc d’un lieu d’interaction entre plusieurs compartiments 

tels que la biosphère, l’atmosphère, l’hydrosphère, la lithosphère et la pédosphère ; ceci à toutes 

les échelles de temps et d’espace. L’approche qui accompagne le concept de ZC consiste à 

étudier l’environnement dans lequel la vie évolue de façon continue, de sorte à ne faire qu’un 

ensemble. L’idée est donc d’étudier le lien et les échanges entre les différents compartiments 

composant la ZC (J. R. Giardino and Houser, 2015). Les interfaces, lieux de nombreux 

processus bio-physico-chimiques sont alors des points clés d’étude. L’étude de la ZC est 

partagée entre de nombreuses disciplines qui se sont spécialisées : écologie, géochimie, 

biogéochimie, géophysique, pédologie, géomorphologie, hydrologie, hydrogéologie, écologie, 

géomicrobiologie, climatologie, minéralogie, agronomie, hydrométéorologie, météorologie, 

minéralogie, géographie, etc … (Fig. 1). Cette hyperspécialisation, nécessaire pour acquérir de 

l’expertise, est toutefois un frein à une approche scientifique qui prend la Terre dans son 

ensemble. Même si ceci fait encore débat, il est considéré que la ZC s’étend verticalement du 

haut de la canopée à la base des aquifères et qu’elle couvre verticalement l’entière surface  des 

continents (J. R. Giardino and Houser, 2015). Depuis son développement aux Etats-Unis, la 

science de la ZC se répand dans le monde et se manifeste par le développement de programmes 

et d’instituts de recherches qui prennent la forme d’observatoires tel qu’OZCAR « Observatoire 

de la Zone Critique, Applications et Recherche » (Gaillardet et al., 2018). 
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Figure 1: Schéma de la Zone Critique (https://www.ozcar-ri.org/fr/la-zone-critique/quest-zone-critique/) 

 

La ZC est également le siège de la vie, soit le lieu d’habitats des êtres vivants. L’entrée dans 

une nouvelle ère que les scientifiques appellent l’Anthropocène (Bonneuil and Fressoz, 2013), 

nous oblige à mieux considérer l’état et les évolutions de la ZC pour la vie, ceci à des échelles 

de temps très courtes par rapport aux évolutions induites par les forçages des fluctuat ions 

naturelles (J. Giardino and Houser, 2015). La notion de ZC implique donc de prendre en compte 

l’impact des sociétés humaines sur le milieu, comme étant une entité ou un compartiment 

supplémentaire faisant totalement partie de la ZC. Les sciences de la ZC s’articulent donc 

autour de la volonté d’avoir une approche scientifique holistique de la surface de la Terre et des 

processus qui l’animent (J. Giardino and Houser, 2015).  

L’eau est un élément présent dans tous les compartiments de la ZC (J. Giardino and Houser, 

2015) : présent sous forme de vapeur d’eau dans l’atmosphère, la molécule d’H2O précipite 

sous forme liquide et s’infiltre dans les sols jusqu’aux couches inférieures. En fonction des 

temps de résidence de l’eau en milieu souterrain et du niveau de saturation de la roche, l’eau 

peut y être stockée formant ainsi les aquifères (réservoir d’eau souterraine). Ainsi, de par ses 

https://www.ozcar-ri.org/fr/la-zone-critique/quest-zone-critique/
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différents états, la molécule d’eau peut transiter au travers des différents continuums de la ZC 

et ainsi être un vecteur d’éléments bio-physico-chimiques. Les différents réservoirs d’eau situés 

au sein de la ZC peuvent également être le lieu de processus bio-physico-chimiques. D’un point 

de vue anthropique, l’eau constitue également une ressource essentielle à la vie et son utilisa t ion 

regroupe de nombreux domaines telles que l’alimentation, l’agriculture et les industr ies. 

Comme pour de nombreuses autres ressources naturelles, l’eau est soumise à des pressions 

climatiques naturelles auxquelles se rajoutent la pression anthropique.  

La région méditerranéenne a été identifiée comme étant particulièrement vulnérable au 

changement climatique et les projections prévoient une diminution des précipitations couplée à 

une augmentation de la température de l’air et donc de l’évapotranspiration (Diffenbaugh and 

Giorgi, 2012; Giorgi, 2006). La probabilité d’occurrence des sècheresses se voit également 

augmentée (Kerr, 2005). Ces perspectives influenceraient directement la disponibilité des 

ressources en eau (García-Ruiz et al., 2011), réduisant de fait les possibilités de recharge des 

aquifères. En plus des forçages climatiques, s’ajoute la pression anthropique sur la ressource en 

eau souterraine. A l’heure actuelle, l’agriculture irriguée est le principal consommateur d’eau 

en Méditerranée (Garrido and Iglesias, 2007; Iglesias et al., 2007). Mais l’augmenta t ion 

démographique et du niveau de vie moyen des populations prévue sur le pourtour méditerranéen 

risque d’accentuer la demande en eau potable et donc la pression sur la ressource (Cudennec et 

al., 2007; Iglesias et al., 2007). Les pays ayant une interface avec la Méditerranée doivent faire 

face à une période touristique durant laquelle la consommation est trois fois supérieure à la 

demande locale (World Tourist Organization (2005) ; EEA (2000)), principalement en été 

lorsque les précipitations et donc la recharge des aquifères sont au plus faible. La dégradation 

de la qualité de l’eau est également un problème commun en Méditerranée : l’agriculture 

irriguée dans les régions semi-arides est l’une des sources majeures de contamination des eaux 

souterraines par infiltration des fertilisants et des pesticides (Barraque, 1998; Fornés et al., 

2005). Les pompages excessifs en milieux côtiers favorisent l’intrusion d’eau saline et 

l’avancée du biseau d’eau salée provoque une dégradation de la qualité de l’eau (Vázquez-Suñé 

et al., 2004; Werner et al., 2013). L’ensemble de ces forçages (climatiques et anthropiques) 

jouent en faveur de la pénurie d’eau à l’échelle du pourtour Méditerranéen. Le bassin 

méditerranéen dépend grandement des aquifères karstiques pour la ressource en eau souterraine. 

Ces hydrosystèmes sont connus pour leur hétérogénéité structurale ayant des répercussions sur 

les dynamiques d’écoulement (Bakalowicz, 2015) et les rendant complexes à étudier. 

Néanmoins, les pays autour de la Méditerranée ayant des réalités très différentes d’un point de 
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vue du développement socio-économique, climatique, des infrastructures, des pressions 

sociales, la pression sur la ressource en eau n’est pas égale (Garrido and Iglesias, 2007; Iglesias 

et al., 2007).  

La ressource en eau souterraine ne suit pas les frontières humaines ; sa gestion et son partage 

peuvent donc être la source de conflit entre différents pays, notamment en période estivale 

lorsque la recharge est à son minimum mais que son utilisation est à son maximum du fait entre 

autre de l’affluence touristique (Iglesias et al., 2007). La mise en place de plans de gestion 

quantitatifs et qualitatifs pertinents de la ressource en eau souterraine est impérative. Ils ne 

peuvent cependant s’établir qu’après avoir eu une idée globale du fonctionnement 

hydrogéologique de l’hydrosystème considéré : ce qui sous-entend de répondre à de 

nombreuses questions scientifiques telles que « où et quand se fait la recharge, est-elle 

majoritairement localisée et/ou diffuse, quelles sont les formations géologiques et lithologiques 

de l’aquifère, quelles sont les caractéristiques hydrodynamiques de l’aquifère 

(transmissivité) ».   

1 Les aquifères karstiques 

1.1 Définition 

Le mot karst correspond à la traduction allemande du terme slovène kras, qui désignait de hauts 

plateaux calcaires situés entre l’Italie et la Slovénie et dont la surface présentait une 

morphologie particulière avec des vallées sèches et des dépressions fermées de grandes ou 

petites dimensions (Mangin, 1975).  

B. Gèze (1973) définit le karst comme « une région constituée par des roches carbonatées, 

compactes et solubles, dans lesquelles apparaissent des formes superficielles et souterraines 

caractéristiques ». Ford et Williams (2007) le définissent quant à eux comme un terrain 

présentant une hydrologie et des formes de relief particulières, résultant de la combinaison d'une 

solubilité élevée de la roche et d'une porosité secondaire (fracture) bien développée. Ces zones 

sont caractérisées par des ruisseaux qui s'enfoncent (pertes), des grottes, des dépressions 

fermées (dolines), des affleurements rocheux cannelés (lapiaz) et de grandes sources. Au-delà 

des caractéristiques géomorphologiques de surface, le karst possède une structure interne 

composée d’un réseau de drainage plus ou moins complexe créé par les écoulements, que l’on 

peut illustrer par un plan de réseau spéléologique (Bakalowicz, 2008). 
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Les caractéristiques karstiques sont majoritairement observées dans les roches carbonatées 

(calcaires et dolomies), et c’est généralement à ces ensembles lithologiques que nous pensons 

lorsque nous parlons de karst. Néanmoins, les évaporites (gypse et anhydrite) ainsi que certains 

quartzites dans des conditions géochimiques particulières, peuvent aussi être sujettes à la 

karstification (Bakalowicz, 2005a). Les processus de karstification font alors appel à des 

processus chimiques différents qui ne seront pas abordés dans cette étude. Dans ce manuscr it, 

seuls les karsts des roches carbonatées seront considérés.  

Les affleurements carbonatés karstifiés couvrent en moyenne 15% de la surface du bassin 

méditerranéen (Fig. 2) (Montenegro (80.1%), Bosnie-Herzégovine (60.5%), Slovénie (49.5%), 

Croatie (40.9%) et France (35%) (Goldscheider et al., 2020; Stevanović, 2019, 2018)). Du fait 

de la rareté des écoulements de surface, l’eau des villes est assurée par les sources karstiques 

(Bakalowicz, 2015) et les aquifères karstiques fournissent au moins 25% de 

l’approvisionnement en eau domestique, sans compter les pompages pour le domaine industr ie l, 

agricole et touristique (Margat, 1998). Ces chiffres attestent de l’importance des aquifères 

carbonatés karstiques pour le développement des pays méditerranéens, particulièrement les 

pays de l’Est (Bakalowicz et al., 2008).  

 

Figure 2: Carte schématique des affleurements de roches carbonatées sur le pourtour méditerranéen (gris clair) montrant 

des sources majeures (points noirs) et des sources sous-marines (points rouges). La limite de l’influence méditerranéenne est 

grossièrement délimitée par la ligne en pointillés noirs d’après Margat (1998). La carte est d’après Bakalowicz (2015) 
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1.2 La karstification 

D’après B. Gèze (1973), il s’agit de l’ensemble des processus de genèse et d’évolution des 

formes superficielles et souterraines dans une région karstique. La karstification est un 

phénomène comparable à une dissolution de la roche carbonatée, mais la solubilité considérable 

des carbonates ne suffit pas à elle seule à produire du karst. La structure et la porosité des roches 

sont également importantes.  

1.2.1 Corrosion et érosion mécanique 

Mangin (1975) définit la corrosion et l’érosion mécanique comme étant les deux éléments 

fondamentaux du processus de karstification.  

La corrosion correspond à l’action chimique de dissolution de la roche carbonatée par passage 

d’une eau chargée en acide carbonique. La pression partielle de CO2 est majoritairement acquise 

lors du passage de l’eau dans les sols, plus riche en CO2 que l’air atmosphérique, du fait de 

l’activité bactérienne qui s’y développe (Atkinson, 1977a; Mangin, 1975). C’est donc le flux 

de CO2 dans les eaux d’infiltration qui détermine le potentiel de karstification (Bakalowicz, 

1979)  

2𝐻2𝑂 + 𝐶𝑎𝐶𝑂3 +  𝐶𝑂2  ↔  𝐻2𝑂 +  𝐶𝑎2+ +  2𝐻𝐶𝑂3
− Équation 1 

Les processus de mise en solution étant modulés par les vitesses de circulation des eaux (Ford 

and Williams, 2007), il existe alors une rétroaction entre corrosion et circulation des eaux : la 

dissolution de la roche est favorisée par la circulation du fluide et réciproquement, la dissolut ion 

de la roche augmente sa porosité et favorise donc la circulation du fluide.  

L’érosion mécanique réfère à l’élargissement des fractures et des conduits par une action 

mécanique directement liée à l’apesanteur (éboulement par exemple) ou à la cinétique 

d’écoulement du fluide qui arrache lors de son passage des morceaux de roches de l’encaissant. 

Encore une fois, une rétroaction existe entre l’écoulement de l’eau et l’érosion mécanique. En 

effet, si un conduit est élargi par action mécanique, une plus grande quantité d’eau pourra y 

circuler avec une plus grande cinétique, pouvant ainsi intensifier l’action mécanique.  

La karstification apparait donc comme l’élargissement et l’agrandissement de certains vide s, 

donnant lieu à une hiérarchisation des écoulements. Ce processus dépend donc essentiellement 

des propriétés inhérentes aux roches carbonatées et de l’action déterminante des circulat ions 

d’eau (Mangin, 1975). Leur propriété cassante sous une contrainte donne naissance à des 

réseaux de fractures favorables à la direction des écoulements en profondeur. Ces écoulements 
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en profondeur, couplés à la solubilité considérable des roches carbonatées, notamment 

calcaires, permet l’agrandissement des vides, entretenant les écoulements et le processus de 

dissolution.  

1.2.2 Porosité 

Le processus de karstification donne lieu à une structure très hétérogène. Trois degrés de 

porosité sont rencontrés (Palmer et al., 1999; Smart & Hobbs, 1986): 

1. La porosité primaire qui est assez faible, allant de 1% dans les micrites à 15% dans les 

faciès bréchiques (Burger, 1983) et une perméabilité associée de l’ordre de 10-14 m.s-1 

(Kiraly, 1975; Simonei, 1976; Burger, 1983); 

2. La porosité secondaire résultant de la fracturation de la roche, la perméabilité associée 

est de l’ordre de 10-8 et 10-6 m.s-1 (Mangin, 1998) ; 

3. La porosité tertiaire issue de l’élargissement progressif de la porosité secondaire par 

dissolution de la roche encaissante, cette porosité correspond aux conduits karstiques ; 

Du fait de la coexistence de ces trois types de porosité, la conductivité hydraulique présente une 

forte variabilité spatiale au sein d’un système karstique (Borgomano et al., 2013; Jeannin, 2001) 

et en fonction de l’échelle d’observation. La porosité secondaire va jouer un rôle prépondérant 

dans le processus de karstification en permettant l’acheminement des écoulements superfic ie ls 

vers le milieu souterrain et la dissolution de l’encaissant, formé par un ensemble de porosité 

primaire.  

Il est intéressant de constater que les aquifères karstiques sont en constante évolution 

morphologique du fait de l’interaction entre les propriétés de solubilité de la roche et les 

écoulements de l’eau (Fig. 3) (Hartmann et al., 2014).  

 

Figure 3 : Description schématique du processus de karstification et de son influence sur le comportement hydrodynamique 

de la source (d’après Hartmann et al., 2014) 
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1.3 Structure et fonctionnement conceptuels d’un aquifère karstique  

1.3.1 Matrice vs Conduits 

La structure typique des aquifères karstiques a longtemps été conceptualisée autour des trois 

degrés de porosité évoqués précédemment (Palmer et al., 1999; Smart and Hobbs, 1986). 

L’entité caractérisée par une porosité primaire est appelée matrice. Du fait de sa faible 

perméabilité (Borgomano et al., 2013), elle représente l’entité capacitive du karst en opposition 

aux drains ou conduits karstiques qui représentent l’entité transmissive du karst (Fig. 4) (Ford 

and Williams, 2007; Jeannin, 2001). Il en résulte des vitesses d’écoulement et des capacités de 

stockage de l’eau très différentes entre ces deux formations poreuses. Les drains (aussi appelés 

conduits karstiques) sont responsables des écoulements concentrés et rapides au sein des 

aquifères karstiques, formant les axes de drainage. Tandis qu’ils ont une fonction de vidange, 

la matrice au sein de laquelle les écoulements sont plus lents assure la fonction de stockage de 

l’eau (Geyer et al., 2008; Liedl et al., 2003). Les vitesses de circulation dans l’aquifère karstique 

sont donc très variables, de l’ordre de quelques mètres par heure à plusieurs centaines de mètres 

par heure (Atkinson, 1977b; Geyer et al., 2008; Labat and Mangin, 2015).  

Les fractures (porosité secondaire) peuvent avoir un comportement hydrodynamique de 

conduits ou de matrice en fonction de leur degré d’ouverture, de connexion et de colmatage 

(Motyka, 1998). Les ensembles de fractures ouvertes et connectées entre elles peuvent 

participer à l’axe de drainage tandis que les fractures colmatées par des résidus d’altération 

auront une perméabilité proche de celle de la matrice et donc une fonction assimilée à du 

stockage d’eau.  

Le karst est donc caractérisé par une conductivité hydraulique hétérogène mais organisée : une 

structure souterraine conduisant à des voies préférentielles d’écoulement à travers un réseau de 

conduits, développés au sein d’une matrice poreuse qui est généralement une entité peu 

perméable (Ford and Williams, 2007). On parle de « dualité du karst » (Fig. 4) (Kiraly, 2003)  
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Figure 4 : Photo illustrant la dualité du karst avec la porosité tertiaire ou conduit karstique (entité transmissive) et 

l’encaissant qui possède une porosité primaire et qui constitue la matrice fissurée (entité capacitive). Nous pouvons observer 

de l’eau qui s’infiltre depuis la surface et percole au travers de la grotte - Crédit Photo Rémi Muller (HSM) 

A l’échelle de la porosité tertiaire (Fig. 4), des différences de charge peuvent être observées 

entre le drain karstique et la matrice poreuse fracturée adjacente donnant lieu à des échanges 

d’eau entre les deux entités karstiques (White, 1999; Martin and Dean, 2001; Screaton et al., 

2004; Bailly-Comte et al., 2010; Mitrofan et al., 2015; Sivelle et al., 2019; Dal Soglio et al., 

2020). Lors d’un épisode de recharge (crue), les écoulements rapides sont favorisés par les 

drains karstiques qui subissent d’importantes mises en charge allant jusqu’à plusieurs dizaines 

de mètres en quelques heures (Bailly-Comte et al., 2008). Le drain karstique est alors inondé : 

ce qui provoque une différence piézométrique entre ce dernier et la matrice poreuse et fracturée 

environnante. Le niveau piézométrique étant localement plus élevé dans le drain que dans la 

matrice, un gradient hydraulique se met en place, provoquant des écoulements du drain en 

direction de la matrice qui est alors rechargée (Fig. 5-B). Lors de la décrue, l’eau souterraine 

située dans les drains et conduits est vidangée plus rapidement que l’eau matricielle, du fait des 

caractéristiques hydrodynamiques transmissives des drains et des conduits karstiques. Il va y 
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avoir une inversion du gradient hydraulique entre la matrice et les conduits karstiques et la 

matrice se vidange dans le conduit (Fig. 5-A).  

 

Figure 5 : Schéma des échanges d’eau entre un conduit karstique et un système poreux de type matrice fracturée durant les 

basses et hautes eaux (modifié d’après White, 1999) 

Comprendre la relation drains / matrice est important pour gérer correctement une potentielle 

pollution de l’aquifère. Les drains karstiques permettent une infiltration rapide des eaux de 

surface, causant des changements dans le chimisme de l’eau à la suite du mélange avec l’eau 

du réservoir souterrain : ce qui augmente la vulnérabilité de l’aquifère face à une contamina tion 

ou à une pollution (Green et al., 2006; Martin and Dean, 2001). Si la pollution est rapidement 

transférée par les conduits karstiques, elle n’aura que peu d’impact sur les réserves d’eau 

matricielle. Par contre, s’il y a des échanges d’eau entre les drains et la matrice, la qualité d’eau 

de cette dernière peut être affectée par la contamination. L’ampleur des échanges est donc un 

paramètre essentiel à investiguer pour évaluer la situation et gérer au mieux les risques de 

contamination / pollution en proposant des plans de gestion de la ressource, adaptés à la 

spécificité de chaque contexte hydrogéologique.  

1.3.2 Profil vertical d’un aquifère karstique : de la zone de recharge à la 

source  

Les aquifères karstiques présentent souvent une grande complexité structurale dans laquelle il 

est possible de distinguer trois zones principales :  

 l’impluvium ; 

 la vadose zone (Stephens, 1996; Williams, 2008) regroupant le sol, l’épikarst et la zone 

non saturée ou zone d’infiltration ; 

 la zone saturée ou zone noyée (Fig. 8) (Mangin, 1975 ; Marsaud, 1997).  

Chaque compartiment possède son propre comportement hydrodynamique et hydrochimique. 

La zone d’alimentation ou impluvium : il s’agit de l’ensemble des terrains dont le drainage 

contribue à la recharge de l’aquifère. 

A B 
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Figure 6 : Schéma des différents types de karsts définis par leur zone d’alimentation (Marsaud, 1996) 

Le sol : il s’agit de la couche la plus superficielle de la zone vadose. C’est dans cette strate que 

l’eau d’infiltration acquiert une grande partie de son chimisme, notamment sa pression partielle 

en CO2, paramètre prépondérant dans le processus de karstification. Le sol peut contribuer au 

stockage temporaire d’eau via sa porosité matricielle ; il protège la roche de l’érosion par les 

eaux de pluie (Williams, 2008).  

L’épikarst : sa définition est complexe. Du point de vue de la localisation au sein de l’aquifère 

karstique, l’épikarst est défini comme étant « la peau du karst », c’est-à-dire la zone située au 

sommet de la vadose zone et soumise à l’érosion de l’eau superficielle (Bakalowicz, 2004). A 

partir de cette définition, tous les karsts possèdent alors un épikarst.  

Mais d’un point de vue du fonctionnement hydrogéologique, l’épikarst est défini comme une 

zone de sub-surface permettant la détention et le stockage de la recharge provenant de 

l’infiltration d’eau de pluie (Klimchouk et al., 2000). Dans ce cas, tous les systèmes karstiques 

ne possèdent pas un épikarst, ce dernier n’étant pas encore développé, ou étant totalement érodé 

(Williams, 2008).  

Même s’il existe un schéma conceptuel, définissant la notion d’épikarst, les formes d’épikarst 

sont très variables : chaque épikarst a son unique combinaison de lithologie, structure, histoire 

géomorphologique et climat (Williams, 2008). Il y a ce qui est généralement conceptualisé puis 

il y a une grande variabilité de situations sur le terrain.  

Marsaud (1996) définit deux types de karsts en 

fonction de la nature de l’impluvium. Les karsts 

unaires (Fig. 6-A) pour lesquels l’ensemble de 

l’impluvium est constitué de terrains karstiques et 

les karsts binaires (Fig. 6-B) qui se caractérisent à 

l’échelle du bassin versant par des terrains 

karstiques et non karstiques imperméables. Le 

ruissellement pénètre dans l’aquifère par 

l’intermédiaire de pertes généralement situées 

entre les deux types de formation.  

A 

B 
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Conceptuellement, l’épikarst se situe dans les 10 premiers mètres de la vadose zone. Il s’agit 

d’une zone soumise à une forte altération du fait de sa proximité avec le sol, source principa le 

de production de CO2. Le pouvoir de dissolution des eaux d’infiltration diminue graduellement  

avec la profondeur. Il en résulte que le réseau de fissures par lequel passe l’eau d’infiltra t ion 

est élargi par la dissolution près de la surface mais l’étendue de l’élargissement diminue 

progressivement avec la profondeur (Williams, 2008). Par conséquent, la perméabilité diminue 

également avec la profondeur et il y a un fort contraste de conductivité hydraulique entre le haut 

de la vadose zone (soit l’épikarst) et les horizons plus profonds de la zone non saturée. Ce 

contraste peut être tel que l’épikarst forme un aquifère perché, déconnecté hydrauliquement de 

la zone noyée sous-jacente. On parle alors d’aquifère épikarstique. Tout comme la zone noyée, 

l’épikarst participe à l’écoulement tout au long de l’année, y compris pendant les périodes 

d’étiage (Lastennet, 1994; Perrin et al., 2003)  

La capacité de stockage de l’épikarst est liée à trois facteurs : son épaisseur, sa porosité 

moyenne et le ratio entre les flux entrants et sortants (son drainage) (Williams, 2008).  

La zone non saturée ou zone d’infiltration (ZNS) : elle représente la partie non saturée, située 

entre l’épikarst en surface et la zone noyée en profondeur. Les écoulements y sont généralement 

verticaux et plusieurs cinétiques d’infiltration y sont observées du fait de la dualité drains / 

matrice du karst : i) une infiltration rapide via des écoulements rapides dans les drains 

karstiques et les grosses fractures, pouvant court-circuiter les zones d’infiltration qui sont 

parfois très épaisses et ii) une infiltration lente via les écoulements lents dans les fissures et/ou 

dans la porosité matricielle de la roche ( White, 1999; Klimchouk et al., 2000; Kiraly, 2003; 

Williams, 2008; Dal Soglio et al., 2020b).  

La zone non saturée peut atteindre une épaisseur de plusieurs centaines de mètres (exemple du 

système de Fontaine de Vaucluse dont l’épaisseur moyenne de la ZNS est de 800 m (SNO Karst 

- https://sokarst.org/observatoires/fontaine-vaucluse/)) et jouer un rôle considérable dans la 

dynamique et le soutien à l’étiage de certains systèmes karstiques (Emblanch et al., 2003; 

Mudarra and Andreo, 2011; Liu et al., 2021), dû notamment à la vidange des zones matricielles. 

Les axes de drainage de la zone d’infiltration peuvent donc être plus ou moins soutenus par la 

vidange de ces zones matricielles au cours du cycle hydrologique. Ainsi, certains écoulements 

peuvent être pérennes dans la zone d’infiltration tout au long du cycle hydrologique (exemple 

de la rivière souterraine de la Bise sur le bassin d’alimentation du Durzon qui s’écoule dans la 

ZNS tout au long de l’année (SNO H+ - https://data.oreme.org/gek/gek/flowrate_pub)) tandis 

que d’autres seront secs à l’étiage.  

https://data.oreme.org/gek/gek/flowrate_pub)
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La zone saturée ou zone noyée (ZN) constitue la principale réserve en eau de l’aquifère. Située 

dans la continuité de la zone d’infiltration et aboutissant à l’exutoire du système (la source 

karstique), l’ensemble des vides de ce compartiment est saturé en eau (Ford and Williams, 

2007).  

Le signal chimique de la zone noyée est mesurable à l’étiage, lorsque le système est le moins 

soumis aux infiltrations de surface. Dans ces conditions hydrologiques, le débit à la source est 

majoritairement expliqué par la vidange de la zone noyée qui assure le débit d’étiage (Mangin, 

1975). Cependant, dans certains systèmes karstiques, le compartiment épikarstique peut 

également participer au soutien des écoulements pendant la période d’étiage, en fonction de son 

pouvoir capacitif ( Plagnes, 1997; Klimchouk et al., 2000; Williams, 2008).  

 

Figure 7 : Schéma des différents développements possibles des réseaux de drainage (Marsaud, 1996) 

1.4 Modalités de transfert et de recharge dans les aquifères karstiques 

Les aquifères karstiques sont caractérisés par une dualité dans les processus de recharge, héritée 

de leur structure poreuse hétérogène (Kiraly, 2003). D’un côté, la recharge directe via le 

système de drainage, composé de conduits karstiques peut être très rapide et localisée, d’un 

autre côté la recharge peut être diffuse, lente et distribuée sur l’ensemble du bassin au travers 

de la matrice poreuse fissurée (Fig. 8) (Gunn, 1983). De nombreuses études ont montré 

l’importance des horizons de surfaces, soit l’épikarst, pour le stockage d’eau d’infiltration puis 

sa redistribution au cours du cycle hydrologique (Fores, 2016; Klimchouk et al., 2000; Plagnes, 

Marsaud (1996) définit deux types de karst en 

fonction de la formation du réseau de drainage à 

l’exutoire : les karsts vauclusiens (Fig. 7-B) où la 

karstification se développe en profondeur sous le 

niveau de base, l’exemple classique étant fontaine 

de Vaucluse et les karsts jurassiens (Fig. 7-A) où 

le réseau de drainage s’organise à proximité du 

niveau de base.  

 

A 

B 
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1997; Williams, 1983). Avoir une vision claire de cette dualité des écoulements (premier facteur 

contrôlant les processus de recharge dans les aquifères karstiques) est essentiel pour 

conceptualiser la distribution spatiale et temporelle de la recharge des aquifères karstiques.  

Les méthodes de bilan hydrique sont appliquées pour estimer la quantité de la recharge : le 

paramètre le plus communément utilisé est le ratio entre le volume d’eau s’écoulant à la source 

et le volume d’eau précipité, calculé à l’échelle de temps annuel (Drogue, 1971; Bonacci and 

Magdalenic, 1993; Bonacci, 2001). Les traceurs chimiques peuvent fournir des informations 

sur les lithologies rencontrées et donc sur l’origine des flux ; les signaux isotopiques peuvent 

permettre de partitionner les écoulements (Leaney and Herczeg, 1995; Aquilina et al., 2005; 

Sánchez et al., 2015). L’analyse des courbes de récession (Mangin, 1975) permet une séparation 

de l’hydrogramme selon les composantes rapides et lentes du débit à la source grâce à une 

approche hydrodynamique. Le coefficient de récession décrit le débit de la zone noyée. Un 

faible coefficient de récession témoigne généralement d’une capacité de stockage élevée et 

d’une grande zone noyée. L’intégrale de la courbe de récession en fonction du temps permet 

d’estimer le volume d’eau disponible par drainage, couramment appelé volume dynamique. Les 

volumes d’eau dans l’aquifère peuvent aussi être estimés à l’aide des modèles conceptuels à 

réservoir (Fleury et al., 2007; Jukić and Denić-Jukić, 2009; Andreas Hartmann et al., 2013; 

Fores et al., 2017). Toutefois, la qualité du modèle et la précision des estimations des volumes 

peuvent être altérées par des biais numériques, notamment pour l’initialisation et la calibration 

du modèle (Mazzilli et al., 2012).  



23 
 

 

Figure 8 : Schéma conceptuel et synthétique des caractéristiques géomorphologiques et hydrodynamiques d’un karst et de 

leurs répercussions sur la recharge et les écoulements -  modifié d'après Hartmann et al., 2014 

1.5 Enjeux et problématiques liés aux aquifères karstiques 

En résumé, les karsts et les eaux souterraines associées ont une importance historique sur le 

pourtour méditerranéen avec le développement de grandes cités à proximité (Bakalowicz et al., 

2008). Plus généralement, Stevanović (2019) estime qu’en 2016, 9.2% de la population 

mondiale est consommateur d’eau souterraine en provenance d’aquifères karstiques. Il s’agit 

donc d’une ressource importante pour les usages humains qui est soumise à une pression 

anthropique.  

Les aquifères karstiques sont souvent caractérisés par un transport rapide grâce aux réseaux 

d’écoulement préférentiels dans la zone non saturée et dans la zone saturée (Fig. 8). Les 

écoulements en surface peuvent s’infiltrer par des formes géomorphologiques particuliè res, 

telles que les dolines ou les pertes, induisant une infiltration concentrée vers le compartiment 

souterrain. L’entité caractérisée par une porosité matricielle fissurée offre un mode de recharge 

plus diffus et les vitesses d’écoulement y sont plus lentes, de l’ordre de quelques mètres par 

heure. La structure hétérogène drains / matrice caractéristique des aquifères karstiques a des 

répercussions directes sur l’hydrodynamique et le chimisme des eaux souterraines. Cette 

structure hétérogène rend les aquifères karstiques vulnérables aux contaminations de surface, 

tant par les écoulements concentrés qui dirigent rapidement les potentielles contaminations vers 
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le souterrain et la source, que par l’entité capacitive qui, par les échanges drains / matrice, peut 

stocker la contamination sur du plus long terme.   

Comprendre le fonctionnement hydrogéologique des aquifères karstiques en lien avec la 

recharge des aquifères est un préalable fondamental pour le développement d’une stratégie de 

protection et de gestion durable de la ressource.  

Depuis de nombreuses années les travaux hydrogéologiques visent à comprendre et à 

caractériser le fonctionnement hydrogéologique de systèmes karstiques par le développement 

et l’application de méthodologies spécifiques. L’analyse du fonctionnement hydrogéologique 

est généralement menée en utilisant plusieurs méthodes : i) les traçages naturels (Bakalowicz, 

1979; Aquilina et al., 2002; Emblanch et al., 2003; Batiot-Guilhe et al., 2007; Geyer et al., 2007; 

Caetano Bicalho et al., 2012; Batiot-Guilhe et al., 2014; Molina-Porras et al., 2017), ii) les 

traçages artificiels, iii) l’analyse des réponses hydrodynamiques aux exutoires (Mangin, 1975; 

Bonacci and Zivaljevi, 1993; Padilla and Pulido-Bosch, 1995). 

La difficulté de l’étude de l’eau souterraine réside dans le fait qu’il s’agit d’une ressource qui 

n’est pas visible en surface. Il est du ressort de l’hydrogéologue d’utiliser des proxys des 

variations des niveaux d’eau ou des processus liés au transfert de l’eau pour identifier ce qui se 

joue en souterrain et pour ainsi comprendre l’histoire de l’eau qui sort à une source. Les 

différentes méthodes utilisées n’offrent que des visions partielles des processus impliqués dans 

les transferts et dans la recharge des aquifères. C’est pourquoi, il est à la fois nécessaire de 

coupler différentes approches et de continuer à en développer des nouvelles. Dans cette optique, 

les gaz dissous dans l’eau semblent être des traceurs prometteurs des eaux souterraines.  

2  Les gaz dissous en hydrogéologie 

Il est intéressant de noter que la plupart des traceurs utilisés pour l’estimation des temps de 

résidence de l’eau sont des gaz (anthropiques, soit les CFCs-SF6, ou des isotopes des gaz nobles, 

soit 3He, 4He, 39Ar, 81Kr et 85Kr) ou des isotopes (14C ou 14CO2) qui entrent dans les eaux 

souterraines sous forme de composés gazeux (Sprenger et al., 2019). Les éléments gazeux sont 

présents dans plusieurs réservoirs de la Zone Critique sous différents états. Le réservoir 

atmosphérique constitue les données d’entrée en gaz du traçage. L’eau acquiert une signature 

gazeuse par dissolution des gaz lors de l’infiltration des eaux. Les gaz dissous permettent de 

tracer l’eau durant son transfert le long de la zone vadose jusqu’à la recharge de la zone saturée 

puis lors du transfert dans la zone saturée jusqu’à l’exutoire. Comprendre l’origine des 
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modifications apportées aux concentrations de gaz dissous revient à obtenir des informations 

sur les processus physiques impliqués dans le transfert d’eau ou dans la recharge des aquifères.  

2.1 La loi de Henry et les hypothèses de base 

L’utilisation des gaz dissous en hydrogéologie repose sur l’application de la loi de Henry 

(Aeschbach-Hertig and Solomon, 2013; International Atomic Energy Agency, 2006) qui prédit 

la concentration de gaz mis en solution (Ci) en fonction de la pression partielle (pi) du gaz dans 

l’atmosphère et du coefficient de solubilité (HHi) du gaz en question :  

𝑪𝒊 =  𝑲𝑯𝒊 . 𝒑𝒊 
Équation 2 

La pression partielle est définie de façon suivante :  

𝒑𝒊 =  𝒙𝒊 . (𝑷 − 𝒑𝑯𝟐𝑶) Équation 3 

Avec xi la fraction molaire du gaz, P la pression atmosphérique totale et pH2O la pression de 

vapeur d’eau. Le coefficient de solubilité est lui-même dépendant de la température (T) et de la 

salinité (S) au moment de la mise en solution du gaz et donc de la recharge :  

𝐥𝐧 𝑲𝑯 =  𝒂𝟏 +  𝒂𝟐  (
𝟏𝟎𝟎

𝑻
) + 𝒂𝟑 𝐥𝐧 (

𝑻

𝟏𝟎𝟎
)

+ 𝑺 [𝒃𝟏 +  𝒃𝟐  (
𝑻

𝟏𝟎𝟎
) +  𝒃𝟑  (

𝑻

𝟏𝟎𝟎
)

𝟐

]  

Équation 4 

La pression atmosphérique totale peut être estimée à partir de l’élévation de la zone de recharge. 

Pour des élévations inférieures à 3000 m NGF, la relation est la suivante : 

𝐥𝐧 𝑷 =  − 
𝑯

𝟖𝟑𝟎𝟎
 

Équation 5 

Comme pour toutes méthodes de traçage, il est important de définir les compartiments de 

l’aquifère tracés, c’est-à-dire de définir le point de départ du traçage. Dans le cadre d’un traçage 

naturel utilisant les gaz dissous, les concentrations atmosphériques constituent généralement 

les données d’entrée du traçage pour chacun des gaz utilisés (Aeschbach-Hertig and Solomon, 

2013; International Atomic Energy Agency, 2006). L’hypothèse de base d’application d’un 

traçage veut que la concentration du traceur ne varie plus une fois entrée dans le / les 

compartiment(s) à tracer qui sont assimilés à des systèmes fermés. Dans le cas des gaz dissous, 

de multiples interrogations demeurent sur l’interprétation du traçage de la zone vadose. En effet, 

caractérisée comme étant un milieu triphasique (roche – eau – air), la zone vadose n’est pas 
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totalement fermée au compartiment atmosphérique et la signature de l’eau peut y être modifiée 

lors de son transit avant de rejoindre la zone noyée. L’épaisseur de la zone vadose et les 

modalités de transfert sont donc des paramètres à prendre en compte lors de l’utilisation des 

gaz dissous comme traceurs, d’autant plus dans les aquifères karstiques aux vues de la présence 

de grandes cavités remplies d’air le long de cette zone (Fig. 4).  

Pour des zones vadose de faibles épaisseurs, l’hypothèse faite est que la composition de l’air de 

la zone vadose suit la composition de l’air atmosphérique et que l’eau échantillonnée est 

supposée être en équilibre avec l’air de la zone vadose au moment de la recharge (Internationa l 

Atomic Energy Agency, 2006). Autrement dit, il y a équilibre entre l’air atmosphérique et l’air 

de la zone vadose, puis les gaz entrent en solution dans la ZN au niveau du toit de la nappe. La 

ZN agit comme un milieu fermé à l’air atmosphérique ; il est alors admis que la concentration 

de gaz dissous ne varie plus jusqu’à l’exutoire (Fig. 9). Des questions persistent alors sur 

l’équilibre atmosphérique dans le cas d’hydrosystèmes composés d’une zone vadose épaisse, 

comme ça peut être le cas dans les systèmes karstiques.  

 

Figure 9 : Schéma conceptuel des différentes phases par lesquelles les traceurs gazeux sont transférés depuis la surface 

atmosphérique à la source 
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Il est important de se remémorer que l’épaisseur n’est pas le seul paramètre guidant les 

processus de transfert et d’équilibre des gaz le long de la zone vadose ; la porosité joue 

également un rôle sur les possibilités de circulation des fluides. De plus, les caractéristiques 

propres aux gaz doivent être prises en compte, notamment les caractéristiques de partition entre 

la phase liquide et la phase gazeuse. Les gaz dont la solubilité dans l’eau est faible auront une 

diffusion ou une advection plus rapide au travers de la phase gazeuse qu’au travers de la phase 

liquide. Ces différences de diffusion ou d’advection au travers d’une vadose zone épaisse 

peuvent modifier la composition de l’air de la vadose zone par rapport à la donnée d’entrée 

atmosphérique et obliger la détermination d’une nouvelle donnée d’entrée de traçage au plus 

proche de la zone noyée, prenant en compte des coefficients de « time-lag » (Gooddy et al., 

2006; International Atomic Energy Agency, 2006). 

2.2 Les gaz utilisés 

2.2.1 Les gaz nobles 

2.2.1.1 Informations dérivées des gaz nobles 

Au cours des dernières décennies, les gaz nobles (Ne-Ar-Xe-Kr) sont devenus des outils bien 

établis et assez largement utilisés pour l’analyse des eaux souterraines (Andrews and Lee, 1979; 

Herzberg and Mazor, 1979; Ballentine and Hall, 1999; Aeschbach-Hertig et al., 1999; Manning 

and Solomon, 2003; Ingram et al., 2007; Kreuzer et al., 2009;Plummer et al., 2012, 2004; 

Chatton et al., 2016; Túri et al., 2019). Ils présentent l’intérêt d’être chimiquement inertes et 

leurs sources de production sont relativement bien connues (Stute and Schlosser, 2000; Kipfer 

et al., 2002; Sano et al., 2013; Aeschbach-Hertig and Solomon, 2013). Ainsi, ils offrent 

l’avantage d’avoir des modifications de concentration en souterrain relativement prédictibles et 

quantifiables. L’azote (N2) peut être utilisé de la même façon que les gaz nobles à condition de 

s’assurer qu’aucun processus de dénitrification n’a lieu en souterrain (Heaton and Vogel, 1981; 

Plummer et al., 2004; Chatton et al., 2016).  

La fraction molaire de gaz nobles ne varie pas au cours du temps. Ainsi, la concentration de gaz 

mise en solution est uniquement dépendante de la température, de la pression et de la salinité 

au moment de la recharge. Les gaz nobles atmosphériques dissous dans l’eau souterraine 

peuvent donc être utilisés pour déterminer les conditions de recharge, notamment la température 

de recharge couramment appelée « noble gas temperature (NGT) » (Mazor, 1972; Herzberg 

and Mazor, 1979; Stute et al., 1992; Martin Stute et al., 1995; Aeschbach-Hertig et al., 2000; 

Aeschbach-Hertig and Solomon, 2013). Tandis que la température est traditionnellement le 

principal résultat de l’utilisation des gaz nobles en hydrogéologie, des études plus récentes 
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(Heaton and Vogel, 1981; Wilson and McNeill, 1997; Manning and Solomon, 2003a; 

Massmann and Sültenfub, 2008; Ingram et al., 2007; de Montety et al., 2012; Visser et al., 2014) 

ont montré que des informations complémentaires sur la recharge peuvent être déduites des gaz 

nobles par l’étude d’un paramètre appelé l’excès d’air (EA).  

2.2.1.2 L’excès d’air et ses modèles conceptuels de formation associés 

Heaton and Vogel (1981) sont les premiers à utiliser le terme d’excès d’air  pour définir l’excès 

de gaz atmosphériques dissous dans l’eau par rapport à un équilibre naturel des gaz, observé 

dans un jeu de données de N2 et Ar provenant d’eaux souterraines d’Afrique du Sud.  

L’idée avancée pour expliquer la formation d’excès d’air (EA) est que durant la recharge d’eau 

souterraine, de petites bulles d’air sont piégées dans le milieu poreux. Elles sont ensuite 

acheminées avec l’eau en profondeur vers la nappe et sont complètement dissoutes sous l’effet 

de la pression hydrostatique en profondeur (Heaton and Vogel, 1981). Les auteurs observent 

que les ratios d’Ar et N2 en excès sont proches des ratios atmosphériques : ce qui indique que 

la dissolution des bulles d’air est complète. Ce modèle de dissolution complète des bulles d’air 

a donné naissance au modèle « Unfractionnated Excess air » ou UA model (Fig. 10-a) qui est 

resté le modèle standard utilisé pendant plusieurs années (Aeschbach-Hertig and Solomon, 

2013). Heaton et Vogel (1981) discutent également de la signification physique et des possibles 

utilisations de l’EA pour mieux comprendre le milieu souterrain. Ils notent que la structure 

physique de la ZNS dans la zone de recharge, notamment la porosité de la frange capillaire est 

un paramètre déterminant de la quantité d’EA formée. Le piégeage de bulles d’air semble être 

favorable dans les petits pores et les canaux capillaires étroits, présents dans les sols à grains 

fins. De plus, le régime de précipitations et la recharge influencent également la formation 

d’EA. Les régimes de précipitations intermittents qui saturent la surface du sol, permettant une 

infiltration importante et une rapide élévation du niveau piézométrique, peuvent favoriser le 

piégeage de bulles d’air. L’EA semble donc être un paramètre intéressant à développer pour 

obtenir des informations sur la structure de la zone vadose, notamment sur la frange capilla ire 

et sur la caractérisation de la recharge. Néanmoins, cette description du phénomène d’EA faite 

par Heaton et Vogel (1981) concerne majoritairement des milieux poreux type « nappe 

alluviale », rendant ces explications questionnables dans les milieux karstiques.  

Stute et al., 1995b mettent en évidence grâce à un jeu de données échantillonné au Brésil que 

le modèle UA n’est pas adapté aux données et qu’il ne permet pas de les expliquer. Dès lors, 

un nouveau modèle prenant en compte un processus de fractionnement est introduit : le « partial 

re-equilibration model » ou PR model (Fig. 10-b). Ce modèle se base sur le concept qu’après 
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une dissolution complète des bulles d’air piégées, l’excès d’air est partiellement perdu lors d’un 

échange gazeux, contrôlé par la diffusion à travers le niveau piézométrique. Les gaz légers étant 

plus diffusifs que les gaz lourds, ils sont plus facilement perdus et l’excès d’air restant est donc 

enrichi en gaz lourds par rapport aux ratios de gaz atmosphériques. Cependant, tout comme le 

modèle UA, le modèle PR a été jugé irréaliste sur certains aspects, notamment sur la quantit é 

d’EA initialement piégée, nécessaire avant la diffusion (Kipfer et al., 2002).  

Néanmoins, le problème conceptuel du modèle PR peut être surmonté si nous supposons que 

l’EA n’entre pas dans l’eau à la suite d’un seul et intense épisode d’injection et de dégazage 

mais plutôt à la suite de plusieurs étapes d’injections et de dégazage, soit le modèle de « Multi-

step reequilibration » ou MR model (Fig. 10-c). Les aquifères ayant des élévations du niveau 

piézométrique en réponse à des épisodes de recharge intermittents peuvent conceptuellement 

être expliqués par le modèle MR.  

Conscients des limitations physiques du modèle PR, Aeschbach-Hertig et al., 2000 proposent 

un autre modèle de formation et de fractionnement de l’EA : le CE model pour « Closed system 

model » (Fig. 10-d). Ce modèle est basé sur un équilibre des gaz dans un milieu fermé entre 

l’eau souterraine et les bulles d’air piégées dans la zone de battement. Tandis que les modèles 

PR et MR expliquent le fractionnement des gaz par diffusion, le modèle CE explique le 

fractionnement par un rééquilibrage entre les gaz dissous dans l’eau souterraine et la phase 

gazeuse de l’air, piégé dans la ZNS.  

Le phénomène d’EA semble intrinsèquement relié à la structure de la ZNS et plus 

particulièrement à la zone de battement du toit de la nappe (épaisseur, porosité) et au processus 

de recharge de l’aquifère (fréquence, amplitude, taux d’infiltration).  
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Figure 10 : Illustration des processus conceptualisés au travers des différents modèles d’EA - d'après Kipfer (2002) 

2.2.1.3 Méthodes de calcul de la NGT et de l’EA 

Plusieurs techniques existent pour estimer la NGT et l’EA à partir des concentrations de gaz 

nobles et N2 dissous dans l’eau. 

Une première méthode consiste à représenter les concentrations de deux gaz, l’une en fonction 

de l’autre et de les comparer aux concentrations attendues pour un équilibre à différentes 
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conditions de température et d’EA (Fig. 11) (Heaton and Vogel, 1981; Mazor, 1972). Pour une 

meilleure détermination de la NGT et de l’EA, il est préférable d’utiliser un couple de gaz dont 

la solubilité et la sensibilité à la température sont très différentes afin que chaque gaz soit très 

contrasté et porteur d’une information qui lui est propre (Fig. 11).  

 

Figure 11 : (gauche) Evolution de la solubilité des gaz nobles en fonction de la température. La solubilité est inversement 

proportionnelle à la température et Xe-Kr-Ar sont les gaz dont la solubilité est la plus sensible à la température (d'après 

Weiss, 1970, 1971) ; (droite) Graphique représentant les différentes origines de gaz nobles dissous dans l’eau, soit par 

équilibre naturel des eaux, par EA, par origines radiogénique ou tritiogénique. On remarquera que l’excès de Ne est 

uniquement expliqué par le processus d’EA ce qui en fait un bon traceur (d’après Kipfer, 2002) 

Ainsi, la meilleure combinaison de gaz est souvent celle du Xe = f(Ne) sachant que la 

concentration de Xe mise en solution est très dépendante de la température, tandis que la 

concentration de Ne mise en solution est dépendante de l’EA. Néanmoins, le Xe n’est mesuré 

que par spectrométrie de masse. L’Ar est également un gaz dont la solubilité est sensible à la 

température, ainsi les graphiques Ar = f(Ne) sont également couramment utilisés pour 

déterminer la NGT et l’EA grâce à des abaques (Fig. 12).  
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Figure 12 : Graphe binaire des concentrations d’argon en fonction des concentrations de néon et représentations de 

l’évolution des concentrations pour différentes gammes de température et d’EA (abaques) 

La limite de la méthode graphique est que seule l’information de deux gaz nobles est 

représentée. Avec au moins quatre gaz nobles, il devrait être possible d’établir au moins deux 

graphiques. Cependant, les informations obtenues par ces graphiques peuvent légèrement varier 

d’un couple de gaz à l’autre. Il peut être difficile de trancher sur les résultats obtenus, dès lors 

il a fallu développer des méthodes d’interprétation cohérentes avec tous les gaz nobles 

atmosphériques mesurés : ce qui a conduit au développement de méthodes numériques pour 

déterminer la NGT et l’EA. 

Andrews and Lee (1979) proposent une approche itérative de calcul, composée de deux étapes : 

une première qui consiste à corriger les concentrations de gaz nobles dissous et une deuxième 

qui consiste à calculer les températures d’équilibre de dissolution des quatre gaz. Cette 

procédure est répétée avec des concentrations d’EA de plus en plus élevées jusqu’à atteindre 

une variance entre les températures dérivées des différents gaz nobles la plus faible possible. 

Une des limites de cette méthode itérative est qu’elle ne fournit pas une mesure objective de ce 

qui constitue un accord acceptable entre les différentes températures calculées.  

Ce problème a été résolu par une troisième approche, qui sera celle utilisée dans ces travaux de 

thèse et qui consiste à effectuer de l’optimisation paramétrique (Aeschbach-Hertig et al., 1999; 
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Ballentine and Hall, 1999). L’approche par modèle inverse et l’approche par méthode itérative 

ont comme principale différence : la fonction objectif de minimisation de l’écart entre 

l’observation et la modélisation utilise la déviation des concentrations mesurées avec des 

incertitudes analytiques connues, plutôt que la variance entre les différentes températures 

calculées à partir des gaz nobles (Aeschbach-Hertig et al., 1999; Kipfer et al., 2002). 

L’approche par modèle inverse permet donc de prendre en compte l’incertitude analytique de 

chacun des gaz dans le jugement de validité des résultats. Ce jugement de validité du modèle 

prend la forme du test du χ2. Les détails sur la méthode de calcul des NGT et EA par modèle 

inverse sont développés dans le chapitre 2 section 3.3 (notamment les équations utilisées).  

2.2.2 Les gaz anthropiques : CFCs et SF6 

2.2.2.1 Paramètres dérivés des gaz anthropiques 

La production de Chlorofluorocarbones (CFCs) a débuté dans les années 1930 ; ils étaient 

grandement utilisés en tant que réfrigérant dans les climatiseurs ou les réfrigérateurs. Ces gaz 

ont fait l’objet de nombreuses études atmosphériques, notamment pour leur aspect de gaz à effet 

de serre et leur long temps de vie dans l’atmosphère (Molina and Rowland, 1974). En 1987, le 

protocole de Montréal interdit la production de CFCs provoquant une distribution des pressions 

partielles atmosphériques en forme de cloche ; chaque CFC possède donc un pic de production 

(Fig. 13). Ayant une concentration atmosphérique mesurée et donc connue au cours du temps, 

les CFCs offrent un grand potentiel pour tracer les eaux d’infiltrations récentes et pour estimer 

des temps de résidence de l’eau (International Atomic Energy Agency, 2006). Néanmoins, la 

distribution en forme de cloche de la concentration atmosphérique des CFCs induit la possibilité 

d’obtenir deux dates d’infiltrations potentielles pour une concentration donnée (Fig. 13). Pour 

résoudre ce problème, il est intéressant de coupler les données de gaz dissous de CFCs et de 

SF6 ( de Montety et al., 2018, 2012; Darling et al., 2012; Gooddy et al., 2006).  
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Figure 13 :Evolution des pressions partielles de CFCs et SF6 au cours du temps. Les encadrés gris représentent les 

concentrations pour lesquelles deux dates d’infiltration sont possibles pour même une concentration – NOAA.gov 

L’hexafluorure de soufre (SF6) est un gaz utilisé en tant qu’isolant électrique et produit de façon 

industriel depuis 1953 ; sa production est donc principalement d’origine anthropique mais des 

productions naturelles peuvent être observées (Busenberg and Plummer, 2000; Harnisch and 

Eisenhauer, 1998). La distribution de SF6 atmosphérique au cours du temps est également 

connue et suivie du fait qu’il s’agit également d’un gaz participant à l’effet de serre (Climate 

Change 1995). Par rapport aux CFCs, ce gaz présente l’avantage d’avoir une concentration 

atmosphérique qui ne fait qu’augmenter au cours du temps et donc une seule date d’infiltra t ion 

pour une concentration donnée. Le couplage de ce dernier au CFCs permet donc de trancher 

sur la date d’infiltration des eaux. De plus, des modèles d’écoulement peuvent être déterminés 

à partir de graphes binaires entre CFCs et SF6. 

2.2.2.2 Méthode de calcul 

La détermination des temps de résidence des eaux souterraines à partir des gaz anthropiques 

(CFCs et SF6) repose sur le calcul des ratios atmosphériques en pptv des gaz dissous dans l’eau 

échantillonnée (soit pi dans l’équation 2). Ce calcul est donc basé sur l’application de la loi de 

Henry : il requiert l’altitude de recharge qui permet de calculer la pression (équation 5) et la 

température de recharge nécessaire au calcul du coefficient de solubilité (équation 4). Les gaz 

anthropiques, notamment le SF6 et le CFC-12, dans une moindre mesure, sont également 

sensibles à la formation d’EA et ils doivent donc en être corrigés.  
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De nombreuses études ont montré que la température moyenne de l’air sur le bassin pouvait 

être utilisée pour estimer la température de recharge (Herzberg and Mazor, 1979; Internationa l 

Atomic Energy Agency, 2006). Une autre méthode est d’utiliser la température déterminée à 

partir des gaz nobles, soit la NGT. Cette approche a pour avantage de permettre un 

échantillonnage des gaz nobles et des gaz anthropiques durant la même campagne de terrain et 

donc de s’assurer que la NGT, l’EA et les ratios de gaz anthropiques calculés caractérisent bien 

la même masse d’eau.  

Les modèles de type « lumped parameter models » sont utilisés pour adapter les données à un 

modèle conceptuel d’écoulement défini, parmi lesquels le modèle piston (PM), le modèle 

exponentiel (EML) et les multiples modèles de mélange binaire entre deux pôles, pouvant être 

de type piston (BM) ou exponentiel (BEM) (Fig 14). 

 

Figure 14: Représentation schématique et idéalisée de la configuration d’aquifères dans lesquelles les modèles d’écoulement 

piston et exponentiel pourraient être applicables et distribution des temps de séjour associée, d’après Jurgens et al., 2012 
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3 Travail mené au cours de cette thèse 

3.1 Problématique et objectifs de la thèse 

De par leur structure hétérogène, les aquifères karstiques sont des systèmes pour lesquels 

l’application des méthodes traditionnelles de l’hydrogéologue, telle que la carte piézométrique, 

sont rendues difficiles. Il est alors nécessaire de développer de nouvelles méthodes d’études et 

de caractérisations des processus de recharge et d’améliorer les connaissances sur les modalités 

de transfert au sein des aquifères karstiques. Les traceurs géochimiques sont des outils qui 

renseignent généralement sur l’origine, sur les modalités de mélange et les temps de résidence 

des flux. Les gaz dissous, notamment les gaz nobles, ont la particularité de pouvoir renseigner 

sur les conditions de recharge des aquifères et donnent ainsi des informations faisant appel à 

des processus physiques. 

L’objectif de cette thèse est de s’appuyer sur les gaz dissous pour développer de nouveaux 

traceurs, informant sur les conditions de recharge et de circulation des eaux souterraines dans 

les aquifères karstiques.  

Néanmoins, les caractéristiques structurales des aquifères karstiques telles que la possible 

présence d’aquifère épikarstique, d’épaisses ZNS et de cavités remplies d’air en profondeur 

pose des verrous scientifiques quant à l’utilisation de traceurs gazeux. Par conséquent, 

l'utilisation de gaz dissous dans les systèmes karstiques soulève les questions fondamenta les 

suivantes relatives aux processus d'équilibre air - eau (i) l'équilibre se produit-il à la surface de 

l'épikarst ou à la surface de la nappe phréatique (base de la zone vadose) ;  (ii) si l'équilibre se 

situe à la surface de l'épikarst, l'air des grottes situées au fond d'une épaisse zone non saturée 

est-il toujours en équilibre avec l'air atmosphérique ; et (iii) y a-t-il rééquilibrage lors des 

transferts le long de l'épaisse zone vadose ?  Ces questions sont un préalable indispensable à 

l'application des gaz dissous comme traceurs environnementaux des mécanismes de recharge 

(gaz nobles) et de détermination des temps de résidence (gaz anthropiques) dans les aquifères 

karstiques, au risque sinon de biaiser les temps de résidence calculés. Ces verrous scientifiques 

sont traités dans le chapitre 2 du manuscrit.  

De plus, les aquifères karstiques de type méditerranéen sont des systèmes rassemblant des 

facteurs qui semblent être favorables à la formation d’EA. En effet, la structure hétérogène 

drains / matrice permet de coupler une entité transmissive qui permet des mises en charge 

rapides et importantes, tandis que l’entité capacitive, assimilée à une matrice poreuse fissurée 

est favorable au piégeage de bulles d’air. De plus, le contexte climatique méditerranéen offre 
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des épisodes de précipitations intenses à l’automne appelés « épisodes Cévenols » qui 

permettent d’allier à cette structure hétérogène, des épisodes de recharge importants. 

Néanmoins, l’EA est un paramètre dont le mécanisme de formation reste à étudier, notamment 

en milieu naturel. Est-ce que l’EA est formé par le piégeage de bulles d’air lors de l’écoulement 

de l’eau le long de la vadose zone, ou est-ce en lien avec les variations du niveau piézométr ique 

au niveau du toit de la nappe ? Les questions relatives au mode de formation de l’EA sont 

traitées dans le chapitre 3 du manuscrit par une approche de modélisation, couplant 

hydrodynamique et traceur géochimique, soit l’EA. 

La chapitre 4 constitue une première étape de comparaison de signaux d’EA entre deux 

systèmes karstiques, permettant d’apporter des points de discussion quant à la relation entre le 

signal d’EA et les spécificités du site.  

La mesure de gaz dissous à haute fréquence, c’est-à-dire en infra-journalier, permettrait d’avoir 

une idée plus précise des variations de concentrations de gaz au cours du temps et de pouvoir 

ainsi mieux comprendre les processus impliqués dans les écoulements d’eau à la source 

notamment en crue. La crue est un moment crucial du cycle hydrologique pour la caractérisation 

de la recharge, cependant il s’agit également d’évènements hydrologiques de courte durée. Dès 

lors, il semble intéressant de pouvoir mesurer de façon précise lors de ces évènements rapides, 

l’évolution des concentrations de gaz dissous afin de pouvoir mieux comprendre les différents 

processus impliqués dans les écoulements et dans la recharge de l’aquifère. Le chapitre 5 

présente les résultats d’un suivi des concentrations de gaz dissous à l’exutoire d’un système 

karstique, à pas de temps infra-journalier pendant un épisode de recharge intense (épisode 

cévenol). L’analyse des gaz dissous nous aide à mieux caractériser les différents flux participant 

à l’écoulement à la source et à mieux comprendre les relations drains / matrice au cours de la 

recharge.  

La réponse à ces différentes questions nécessite de bien comprendre le lien entre les 

caractéristiques physiques du système (climat, géomorphologie, géologie, hydrodynamisme, 

taille de l’impluvium, épaisseur de la zone d’infiltration, présence ou non de zone noyée 

développée sous formations de couvertures … etc) et la variabilité des concentrations en gaz 

dissous à l’exutoire.  
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3.2 Approche méthodologique 

3.2.1 Sites d’étude 

Pour répondre aux objectifs de ce sujet de thèse, deux sites pilotes ont été utilisés : le bassin 

d’alimentation du Durzon (Karst du Causse du Larzac) et le bassin d’alimentation du Lez (Karst 

Nord-Montpelliérain). Ces deux sites appartiennent à des réseaux d’observation d’OZCAR, 

respectivement le SNO H+ et Medycyss, permettant d’étudier la Zone Critique. Ces sites 

présentent de nombreux intérêts : 

 Il s’agit de sites ayant fait l’objet de nombreuses études, leur fonctionnement 

hydrogéologique est relativement bien connu. Ce sujet de thèse étant de la recherche 

expérimentale, l’idée est de mesurer les variations de gaz dissous sur les sites, d’utiliser 

la connaissance du site pour comprendre ces variations de concentrations et d’en déduire 

l’information apportée par les traceurs gazeux ; 

 Ils présentent tous les deux des caractéristiques hydrodynamiques de systèmes 

karstiques mais dans des lithologies carbonatées différentes. Le bassin d’alimenta t ion 

du Durzon est un système karstique dont l’épaisse vadose zone est principalement 

développée dans les dolomies, tandis que la vadose zone du système karstique du Lez 

est développée dans des calcaires. Les formes et les résidus d’altération de ces deux 

lithologies sont différents. L’altération des dolomies laisse place à des sables 

dolomitiques, favorables au stockage d’eau tandis que l’altération des calcaires induit 

la formation de fractures favorables à la circulation d’eau. Ces caractéristiques sont 

intéressantes car elles permettent de comparer l’information apportée par l’analyse des 

gaz dissous dans deux contextes carbonatés karstiques différents et d’estimer l’impact 

de la lithologie sur le fonctionnement hydrogéologique.  

Le bassin d’alimentation du Durzon est plus amplement décrit dans le chapitre 2 section 2 et le 

bassin d’alimentation du Lez dans le chapitre 4 et le chapitre 5 section 2.1. 

3.2.2 Données de gaz dissous 

Plusieurs types de données sont utilisés au cours de cette étude, permettant d’observer et 

d’étudier les variations de concentrations de gaz, de NGT et d’EA sur différentes échelles de 

temps et d’espace (tableau 1). Les NGT et EA sont calculés sur les deux sites pilotes à partir 

des concentrations de Ne-Ar-N2. Afin de juger la précision des résultats obtenus à partir de deux 

gaz nobles et d’un gaz stable, une comparaison des résultats est faite dans le chapitre 2 section 
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3.3 entre un calcul utilisant les gaz nobles exclusivement (Ne-Ar-Xe-Kr) et un calcul utilisant 

deux gaz nobles et un gaz stable (Ne-Ar-N2).  

Des données de mesures ponctuelles des deux sources (Durzon et Lez), acquises par Véronique 

de Montety du laboratoire d’HydroSciences Montpellier (tableau 2), ont été mises à ma 

disposition. Ces points intègrent les variations de concentrations de gaz à l’échelle du bassin. 

Des mesures de gaz dissous et de gaz dans l’air à différentes profondeurs le long de la vadose 

zone du bassin d’alimentation du Durzon ont été réalisées durant mes travaux de thèse dans 

deux conditions hydrologiques contrastées (hautes et basses eaux) (tableau 2). Ces mesures 

permettent d’étudier les transferts et les échanges de gaz le long de la vadose zone. Sur le 

système du Lez, des campagnes d’échantillonnages spatiales ont été menées durant plusieurs 

cycles hydrologiques, à proximité temporelle des épisodes de recharge cévenols afin de 

caractériser la variabilité spatiale des concentrations de gaz dissous, notamment des gaz nobles 

et l’azote.  

Ces travaux de thèse ont permis la mise en place d’un suivi continu des concentrations de gaz 

dissous à la source du Lez en période de crue sur une durée de deux mois (tableau 2). L’objectif 

de cette campagne de terrain était de comprendre comment évoluent les concentrations de gaz 

au cours d’un épisode de recharge intense et ainsi d’utiliser les gaz nobles pour obtenir des 

informations sur les conditions de recharge des différents flux, participant à l’écoulement à la 

source du Lez. 

A noter :  

Les figures sont numérotées dans la suite logique du manuscrit, tous chapitres confondus.  

Les chapitres 2 et 5 étant rédigés en anglais ont des « table » et « equation » numérotés dans 

l’ordre consécutif de ces deux chapitres. 

Les chapitres 1, 3 et 4 étant rédigés en français ont des « tableaux » et « équations » numérotés 

dans l’ordre consécutif de ces trois chapitres.  
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Tableau 1 : Caractéristiques des données acquises sur les deux sites pilotes 

 

 

Tableau 2 : Plage-temporelle des données de gaz dissous 
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Chapitre II : Transfer of dissolved gases 
through a thick karstic vadose zone - 

implications for recharge characterisation 

and groundwater age dating in karstic 

aquifers 
 

 
Pérotin, L., de Montety, V., Ladouche, B., Bailly-Comte, V., Labasque, T., Vergnaud, V., 

Muller, R., Champollion, C., Tweed, S., Seidel, J.-L., 2021. Transfer of dissolved gases 
through a thick karstic vadose zone – implications for recharge characterisation and 

groundwater age dating in karstic aquifers. Journal of Hydrology 126576. 
https://doi.org/10.1016/j.jhydrol.2021.126576 

 

Abstract:  

This study analyses the impact of a thick vadose zone on gaseous transfers and Excess Air (EA) 

formation using dissolved noble and anthropogenic gas tracers (Ne, Ar, N2, CFC, SF6, O2 and 

CO2). Understanding gas transfers integrates the issues of equilibrium and water/air exchanges 

along the vadose zone. In this study, the noble and anthropogenic gases were analysed in air 

and water over vadose zone depths of 120 m and over two contrasted hydrodynamic periods 

therefore enabling a rare insight into the spatial and seasonal variations of equilibrium and 

water/air exchanges in a heterogeneous karst environment. The results highlight that both noble 

and anthropogenic gases of the caves are in equilibrium with the atmosphere up to at least 

depths of 120 m. In water, the Noble Gas Temperature (NGT) remains stable at 8°C whilst 

some EA is formed (up to 1.3 cm3 STP/kg at 120 m) during transfers in the vadose zone. The 

high EA concentrations measured at the spring outlet, until 10.7 cm3 STP/kg, cannot be 

explained by an increase during transfers via the vadose zone. This high EA concentration is 

due to rapid and high water level variations during recharge. The implications of these results 

are important to advance our understanding in the use of noble and anthropogenic gases in 

characterising recharge and quantifying groundwater residence times. In particular, these 

results help to identify the parts of the aquifer actively involved in dissolved gas transfers, 

highlight the futility of using a time-lag factor for groundwater residence times in karstic 

systems, and improve our understanding of the EA formation processes. 
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Keywords: dissolved gases, Excess Air (EA), karstic aquifers, thick vadose zone, gaseous 

transfers, residence time, gaseous tracers 

1 Introduction 

In karst systems, the vadose zone, composed of soil, epikarst and the unsaturated zone 

(Stephens, 1996), plays an important role in controlling the recharge processes of groundwater. 

Several methods exist to investigate transfers of water along the vadose zone and address the 

question of storage dynamics or travel time estimation of recharge water. For example, many 

studies of cave drips have been carried out and provide information on the storage capacity of 

the epikarst ( Williams, 1983; Tooth and Fairchild, 2003; Musgrove and Banner, 2004; 

Fairchild et al., 2006; Garry et al., 2008; Arbel et al., 2010; Kluge et al., 2010; Poulain et al., 

2015). Another approach is numerical modelling, which has the advantage of being applicable 

on a large scale and over long-time frames. Models based on physical processes and using 

Richard’s equations are applied to the porous vadose zone, that can be assimilated to 

homogeneous aquifers (Vereecken et al., 2008). These physically-based approaches are 

interesting since they can deal with the degree of saturation of the vadose zone. However, they 

cannot take into account the heterogeneous properties of karst (Šimůnek et al., 2003), which is 

why their application is scarce in karst aquifers. 

Globally, karstic aquifers provide important groundwater resources (e.g. Bakalowicz, 2005; 

Stevanović, 2018, 2019; Goldscheider et al., 2020;). However, these aquifers are renowned for 

their heterogeneous structures, including large voids (conduits), associated with a porous matrix 

that induce spatially heterogeneous hydrodynamic and hydrochemical properties (Bakalowicz, 

2008). This heterogeneity challenges the use of classical hydrogeological methods of 

investigation, including the basic piezometric map. To face these issues, development of 

additional innovative methods is essential to investigate and provide an understanding of karst 

aquifer functioning, especially within the vadose zone. 

Monitoring of the chemical composition of karstic systems is appropriate for investiga t ing 

groundwater rock interactions, origin and mixing of waters since chemical signatures are 

defined (Barnes and Allison, 1988; Plagnes, 1997; Pinault et al., 2001; Perrin et al., 2003; Tooth 

and Fairchild, 2003; Musgrove and Banner, 2004; Aquilina et al., 2005; Carrasco et al., 2006; 

Fairchild et al., 2006; Kluge et al., 2010; Knierim et al., 2013; Kogovsek and Petric, 2014; 

Sánchez et al., 2015). However, they fail to inform about physical processes such as air/water 

equilibrium, matrix/conduits exchange and recharge conditions that affect water transfers from 
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the surface to the spring. In particular, little is known of the temperature and pressure conditions 

during recharge, even though such parameters can be critical in understanding hydrogeologica l 

processes.  

Dissolved gases are sensitive to recharge conditions as their solubility in water depends on 

recharge temperature, salinity and pressure (Weiss, 1970, 1971). For noble gases, since their 

partial pressure in the atmosphere remains stable, their concentration in water only depends on 

the recharge conditions and especially temperature (Aeschbach-Hertig et al., 2000, 1999; 

Manning and Solomon, 2003; Ingram et al., 2007; Aeschbach-Hertig and Solomon, 2013). With 

inverse models, noble gases have been used to determine the groundwater recharge temperature, 

known as Noble Gas Temperature NGT, (Aeschbach-Hertig et al., 1999; Ballentine and Hall, 

1999), which in turn can be used to infer information about the recharge period (Chatton et al., 

2016). 

Moreover, numerous studies have shown that the concentrations of dissolved noble gases in 

water can be higher than expected from the application of Henry’s law (Herzberg and Mazor, 

1979; Heaton and Vogel, 1981; Stute et al., 1995). This phenomenon is known as Excess Air 

(EA). It is usually taken into account as a corrective term of dissolved gas concentrations in the 

application of dating methods using gases tracers such as CFCs, SF6 or He. Two assumptions 

have been made for EA formation. Firstly, Herzberg and Mazor (1979) and Mazor et al. (1983) 

suggested that during water transfers along the vadose zone the air is sucked into the water. In 

this case, the concentration of EA is linked to the vadose zone thickness. Secondly, Stute and 

Schlosser (2000) and Aeschbach-Hertig (2004) explained that EA formation is via the 

entrapment of air bubbles after a rapid increase in the water table, where the hydrostatic pressure 

increases during the water level change forces gas dissolution. In this case, concentrations of 

EA depend on water table fluctuations with higher values due to rapid and larger increases in 

the water table (Ingram et al., 2007; Massmann and Sültenfub, 2008). 

In karst systems the vadose zones are often thick, for example, in the Mediterranean area the 

vadose zone can be up to 400m (Mudry and Puig, 1991; Fleury et al., 2007). Moreover, 

groundwater levels in karst aquifers can undergo rapid increases during recharge events (several 

tens of meters; e.g. Bailly-Comte et al., 2008). Finally, in karst systems the presence of an 

epikarst can often be associated with perched water tables (Klimchouk et al., 2000; Bakalowicz, 

2004; Klimchouk, 2004). Such characteristics can significantly impact air/water equilibr ium, 
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gas transfers and EA formation. Despite this, the composition and evolution of the dissolved 

gases in the vadose zones of karstic systems are poorly documented. 

Therefore, the use of dissolved gases in karst systems raises the following fundamenta l 

questions relating to the processes of air-water equilibrium (i) does the equilibrium occur at the 

surface of the epikarst or at the surface of the water table (base of the vadose zone); (ii) if 

equilibrium occurs at the surface of the epikarst, is the air in caves located at the bottom of a 

thick unsaturated zone still equilibrated with the atmospheric air; and (iii) is there re-

equilibration during transfers along the thick vadose zone? Such questions are important for the 

application of dissolved gases as environmental tracers of recharge conditions and residence 

times in karst aquifers. In particular, the determination of the concentrations of CFCs and SF6 

to be used for the calculation of water residence times may depend on the consideration of a 

time-lag coefficient in the case of thick unsaturated zones. The study of EA is also required to 

improve our understanding of links with the aquifer structure and/or hydrodynamics, and the 

quantification of groundwater residence times using gaseous dating tracers (e.g. CFCs and SF6).  

To address these questions, in this study the dissolved noble and anthropogenic gas tracers 

(neon (Ne), argon (Ar), nitrogen (N2), chlorofluorocarbons (CFCs) and sulfur hexafluor ide 

(SF6)) were measured in both air and water at different depths along a thick vadose zone (120 

m deep) of a karst aquifer with a well-developed epikarst. This allowed us to identify the (i) air 

composition evolution along the vadose zone and its equilibrium with the atmosphere; (ii) gas 

evolution in air and in water to identify the equilibrium depth for dissolution of gases; and (iii) 

mechanisms of EA formation in a karstic system. 

2 Study area 

The area of investigation is located in a Jurassic carbonate plateau of the Causse du Larzac 

(south of France), and has an elevation between 700 and 900 m asl. This site is part of the 

Natural Regional Park of the Grand Causse (PNRGC). It is one of the study sites of the French 

National Observation Services H+ (http://hplus.ore.fr/), which is part of the Elter European 

Infrastructure (https://deims.org/83b01fa5-747f-47be-9185-408d73a90fb2), and has therefore 

been extensively studied ( Plagnes, 1997; Bruxelles, 2001; Jacob, 2009; Tritz et al., 2011; 

Deville, 2013; Fores, 2016). Two main aquifer reservoirs are present: i) dolomites and 

limestone of the Early Jurassic and ii) the Middle to Upper Jurassic. These two carbonate series 

are separated by the Toarcian marls that outcrop at the Hospitalet’s fault, which constrains the 

emergence of the Durzon’s spring at the base of the Middle Jurassic carbonates (fig 15-A).  

https://oreme.org/)elter
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The climate of the Causse du Larzac is Mediterranean, defined by wet winter and spring months 

(until a monthly average of 8 mm calculated for the 2007/2019 period), and a dry summer 

(monthly average less than 2 mm calculated for the 2007/2019 period). Autumn is characterised 

by intense rainfall events caused by Cevenol episodes, with rainfall peaks that can reach up to 

290 mm/day (Fig. 15). This period constitutes an important recharge period for the aquifer. In 

this study, we refer to high and low water conditions to define two states observed during the 

hydrological cycle. The high water condition results from the autumn, winter and spring rainfa ll 

recharge, and is characterised by high spring flow and groundwater levels towards the 

beginning of the dry season. The low water condition is mainly during the dry season when the 

spring flow and groundwater levels are lower.  

 

Figure 15: (Plot 1) Rainfall, Evapotranspiration measured at the Caylar station, Air Temperature on the Durzon catchment 

measured by a flux tower and Air Temperature at 120m deep measured in the cave of la Bise – (Plot 2) Discharge and Water 

Temperature at the Durzon spring and Dissolved Gases samples 

The mean potential evapotranspiration is 2.5 mm/day with a maximum value of 9 mm/day 

during summer (Fig. 15). The air temperature is between -14°C and 35°C with an average of 

11°C. During recharge periods of spring and autumn the average monthly air temperatures vary 

between 6°C and 16°C (Fig. 15).  

The Durzon’s spring, located at 533 m asl with a mean flow of 1.5 m3/s (Tritz et al., 2011), 

drains a surface area between 98 and 117 km² (estimated by dye tracing;  Ricard and 

Bakalowicz, 1996; Fores, 2016) (Fig. 16-A). The aquifer is unconfined in the two blocks located 
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on each side of the Hospitalet fault. The saturated zone is developed within the Middle Jurassic 

Dolomite in the southern region and both within the Middle Jurassic dolomite and the Middle 

Jurassic limestone to the north of the Hospitalet fault. The Durzon spring is the main spring that 

drains the catchment, and therefore represents catchment-scale hydrodynamic and 

hydrogeochemical information. The Durzon system is characterised by a thick vadose zone (up 

to 120 m deep, south of the Hospitalet’s fault), and an epikarst developed in the dolomite 

(weathered to dolomitic sands) especially in the southern part of the catchment. This litho logy 

allows an important storage of water in the near-surface. One manifestation of this storage is 

the formation of temporary lakes, mainly located south of the catchment, that were last filled in 

2014 (Fores, 2016). These changes in geology, vadose zone depths and epikarst thicknesses 

results in heterogeneous hydraulic properties of the vadose zone between the southern and the 

northern regions of the Durzon spring catchment. 

Water storage in the vadose zone of the study area has previously been investigated through the 

use of several geophysical methods that couple gravimetry and seismology with hydrology. 

These studies confirmed the important role of the epikarst for vadose zone water storage (Jacob, 

2009; Deville, 2013). In addition, the fluxes from the epikarst were modeled based on 

continuous gravimetric measurements (site of La Jasse, the Larzac Observatory). The results 

showed that this flow can correspond to the spring’s base flow (Fores et al., 2017). From this 

conceptual model of the Durzon, the storage compartment of the system is only referred to the 

epikarst, located at the top of the aquifer, and no reference to the saturated zone located at the 

bottom is made. 

Several accessible caves in the vadose zone are present in the southern area of the Hospitalet’s 

fault. The Bise cave reaches a depth of 120m from the grounds surface, and there is a stream 

that flows through the cave that is disconnected from the saturated zone.  
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Fig 16. (A) Geological map of the Durzon karst system (modified from Fores, 2016). (B) Schematic cross-section at the 

Durzon spring highlighting with the location of sampling points with depth in the vadose zone, and hypothetic position of the 

water table.  

Based on the analysis of the Durzon spring recession curves, the karst system shows an average 

dynamic volume of 72Mm3 (± 22 Mm3) (Mangin, 1975), which highlights the presence of large 

groundwater reserves at the site (Plagnes, 1997). Chemical variations are low during seasonal 

hydrological changes, except for a rapid increase until +40µS/cm in the specific conductivity 

(SpC) and a decrease in the Mg2+ concentrations that result from the fast infiltration after 

recharge events (Plagnes, 1997). High values of Mg2+ (mean value = 18.9 mg/L) concentrations 

B 

A 
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are correlated to the extension of the ruiniform dolomites from the Bathonian at the surface of 

the catchment estimated at 81.7 km² (Plagnes, 1997).  

Another catchment has been used, the Ironselle catchment located on the nearby Causse 

Méjean, 25 km north of the Durzon spring, and developed in the same geological and climatic 

context as the Durzon spring catchment. It presents a comparable structure of a carbonate 

plateau developed in dolomites and limestone from the Jurassic, but has a thicker vadose zone 

than the Durzon’s catchment allowing a deeper sampling at 395 m depth (the only site sampled 

on this catchment – 44° 16’ 20’’N, 3° 16’ 34’’ E [WSG 84]).  

3 Methods 

3.1 Dataset 

Spring discharge (hourly time step since 1998), water temperature and specific conductivity (30 

min time step since Dec-2011) are monitored by the Regional Natural Park of the Grands 

Causses (PNRGC). Dissolved gas samples for CFC-12, SF6, Ne, Ar and N2 analysis have been 

collected at the Durzon spring from 2009 to 2019 with a monthly time step between February 

2010 and November 2011 (de Montety et al., 2012). These measurements of gases in the spring 

were compared with the data obtained in the vadose zone, at different stages of the hydrologica l 

cycle, to determine whether the vadose zone data can partly or fully explain the spring data.   

The catchment is composed of many caves that allow caving activities. In some of them water 

is found in tanks or as underground stream that allow the sample of water. The air of the cave 

can also be sampled. So air and water are sampled at different depth along the vadose zone (Fig. 

16-B). Four locations (shown in Fig. 16-A) with contrasted depths have been sampled to 

describe both the epikarstic and vadose zone: Canalettes and Reynelles at 5 and 9 m depth 

respectively for the epikarstic zone, a 45 m deep borehole in the unsaturated zone (Jasse), and 

an underground river at 120 m depth in the unsaturated zone (Bise). In addition, air was sampled 

at the land’s surface (700 m a.s.l) and water was also sampled at the Durzon spring. Two 

sampling campaigns were undertaken during high and low water conditions (March-2018 and 

Sept-2019 respectively) to evaluate the seasonal hydrological influence on the gas transfers.  

Rainfall and potential evapotranspiration data used in this study are collected by Météo-France 

on Le Caylar station, located 14km south of the site, providing daily data since 2004.  Air 

temperature is monitored by a flux tower, with a precision of 0.1°C, located on the catchment.  
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The air temperature in the cave of la Bise is buffered to 10.8°C all year round (pers. comm.). 

The water level is also monitored in the vadose zone since 2013 in two boreholes of 20 and 51 

m depth located on the La Jasse site (Fig. 16-A) and equipped with a SWS CTD Diver® since 

2013.  

To complement the Durzon spring data, samples were also collected during the low water 

condition in a similar karstic catchment, the Ironselle catchment. Air samples were collected at 

395 m depths in the Cheminée cave at the Ironselle catchment. 

3.2 Sampling and analysis 

Air samples for noble gas analysis were collected by filling 130 mL glass bottles sealed with 

rubber caps using syringes. The air volume of the bottle was renewed 3 times before sampling 

with a slight overpressure to avoid later contamination from atmospheric air. Dissolved noble 

gases in water were collected in 500 mL glass bottles closed with rubber caps and sealed by a 

metal ring. A small submergable pump (Mini Twister 12 volts standard PVC – sdec-france) 

was used to sample the Ironselle spring and the cave waters. At the Canalettes (5 m depth), a 

peristaltic pump was required due to the very low flow rate. Sampling was done directly in the 

cavity where the basin was located, so the pump and the tank containing the water were at the 

same altitude in order to avoid any pressure losses and therefore any decompressions in the 

pump. For the Jasse borehole (45 m depth) and the Durzon spring, a Grundfos MP1 pump was 

used. Samples were collected under water (directly in the groundwater or in a bucket) to avoid 

any air contamination, after having renewed the water 3 times. Two or three replicates were 

collected for each sampling point. CFC and SF6 water samples were collected without 

atmospheric contact in stainless-steel ampoules of 40 ml (CFC) and 300 ml (SF6) closed with 

two stainless-steel three-way valves. In addition, for each dissolved gas sample, physico -

chemical parameters (T°C, pH, SpC and dissolved oxygen (DO)) were recorded using a 

portable multimeter HQ40D HACH. Only the groundwater temperature at the Jasse borehole 

was measured by the CTD Diver® located in the borehole, rather than at the land’s surface with 

the portable multimeter HQ40D HACH. 

Both air and water samples were analysed at the CONDATE Eau analytical platform, 

University of Rennes, by gas chromatography analysis. For water sample analyses, Ne-Ar-N2 

were extracted by head space and measured by gas chromatography using a catharometer 

detector (µGC 3000 - SRA), with a precision of 8% for Ne and 5% for Ar and N2. CFCs and 

SF6 were extracted by the purge and trap method to concentrate the gases and quantified by gas 
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chromatography with an electron capture detector (Labasque et al., 2014, 2006). The analyses 

are within a precision of 3% for CFC-12 and 5% for SF6 in water. For air samples, excluding 

the extraction of gases from the liquid phase, the analytical process was the same as for water 

samples. The precision (repeatability) is about 10%, mainly due to the low pressure of air 

samples, and then possible contaminations. Air has been sampled at the surface of the catchment 

(March 2018 – high water campaign) and in the analysis laboratory (September 2019 – low 

water campaign) for the calibration. Every air sample was corrected from this calibration.  

3.3 Calculation of recharge conditions (NGT and EA) 

Ne, Ar and N2 can be used to estimate Noble Gas Temperature (NGT) and Excess Air (EA) 

(e.g. Heaton and Vogel, 1981; Plummer et al., 2004, Chatton et al., 2016). N2 is a major gas, 

which can be produced by biological reactions such as denitrification in anoxic systems 

(Blicher-Mathiesen et al., 1998; Mariotti, 1986; Smith et al., 1991). However, in karst systems 

anoxic conditions are rarely found, especially in an unconfined reservoir. For the Durzon 

system, the dissolved oxygen (DO) is always above 7.6 mg/l. For this reason, the N2 dissolved 

concentration was assumed to remain stable during the hydrological cycle and was used to 

deduce NGT and EA. 

Calculations were performed using the Unfraction Air (UA) conceptual model, following the 

methodology described by Aeschbach-Hertig and Solomon (2013). This simple model does not 

include degassing or gas partitioning. According to this model, the concentration of the 

dissolved gas (i) is given by:  

𝐶𝑖(𝑇, 𝑆, 𝑃, 𝐸𝐴𝑈𝐴) =  𝐶𝑖
∗(𝑇,𝑆, 𝑃) + 𝐸𝐴𝑈𝐴 ∗ 𝑧𝑖 

Equation 1 

where EAUA is the concentration of dissolved dry air in water; zi the volume fraction of the gas 

i in dry air (corresponding to xi, the molar fraction) and Ci
* is the moist air solubility equilibr ium 

concentration at the given recharge temperature (T°K), salinity (S ‰) and pressure (P atm) 

(Heaton and Vogel, 1981). 

An inverse approach (Aeschbach-Hertig et al., 1999; Manning and Solomon, 2003) was also 

applied, where the model calculates the gas concentrations (mol/L) by applying Henry’s law 

for varying NGT and EA parameters. The best set of NGT and EA was obtained after 

minimization of the χ² function using the following equations: 

𝛸2 =  
∑(𝐶𝑖𝑚𝑒𝑎𝑠𝑢𝑟𝑒𝑑 −  𝐶𝑖𝑐𝑎𝑙𝑐𝑢𝑙𝑎𝑡𝑒𝑑)2

𝜎 2
 

Equation 2 

with 
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𝐶𝑖𝑐𝑎𝑙𝑐𝑢𝑙𝑎𝑡𝑒𝑑 =  ( 
𝛽𝑖

22,4
 × 𝑥𝑖  × (𝑃 −  𝑝𝐻2𝑂)) + (

𝑥𝑖

𝑉𝑀

 × 
𝑬𝑨

1000
) 

Equation 3 

where βi is the Bunsen coefficient of dissolution, xi the molar fraction of the gas in dry air, P 

the pressure (atm), pH2O the humidity pressure (atm), VM the molar volume of the gas (L/mol) 

and EA the Excess Air (cm3 STP/kg). 

ln 𝛽 =  𝑎1 +  𝑎2  (
100

𝑻
) +  𝑎3 ln (

𝑻

100
) + 𝑆 [𝑏1 +  𝑏2  (

𝑻

100
) + 𝑏3  (

𝑻

100
)

2

]  
Equation 4 

where a and b are constants for the Bunsen calculation (Weiss, 1971, 1970), T the NGT 

(recharge temperature in °K) and S the salinity (‰). The salinity of groundwater from the 

Durzon and Ironselle aquifers is low (< 0.5 ‰), therefore the salinity correction can be 

neglected and fixed at 0 (Aeschbach-Hertig et al., 2000, 1999; Andrews and Lee, 1979).  

For recharge altitude less than 3000 m:  

𝑃 = exp (
−𝐻

8300
) 

Equation 5 

Where H is the recharge altitude (m). 

The vapour pressure of water PH2O (atm) is calculated using the following equation: 

𝑃𝐻2𝑂 = exp(24.4543 − 67.4509 × (
100

𝑇
) − 4.8489 × log (

𝑇
100

)

− 0.000544 × 𝑆) 

Equation 6 

where T the NGT (recharge temperature in °K) and S the salinity (‰) (Weiss and Price, 1980).  

To take into account the analytical uncertainties, we used a Monte Carlo approach. 100 random 

concentrations are drawn for each gas based on a normal distribution centred on the measured 

value and within the range of the analytical error. Then, 100 sets of parameters are calculated.  

The uncertainty of NGT and EA was given by the standard deviation of these 100 simulations. 

The gas result corresponds to the mean value of the replicate samples collected at each point.  

The Durzon karst system is located in a plateau, so its elevation does not vary much, between 

700 and 900 m. 200 m of variation means that the Ne-Ar-N2 dissolution is rather insensitive to 

induced pressure variations. For example, the 200 m of altitude variation induces less than 1°C 

and 0.2 cm3 STP/kg of uncertainties on the parameters NGT and EA respectively, which is 

considered as not significant. The recharge altitude has been fixed to 700 m in this study. 
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We compared the results from our method of calculation using three gases to the results from 

the use of five noble gases using the work from Holocher et al. (2002). This comparison shows 

that the accuracy of the NGT and the EA is more dependent on the analytical uncertainties than 

the number of gases used for the calculation. The use of Ar and Ne is sufficient to determine 

NGT and EA as argon dissolution is sensitive to temperature while neon dissolution is sensitive 

to excess air. 

3.4 Calculation of CFC-12 and SF6 atmospheric pressures 

Determination of groundwater residence times and flow models relies on the calculation of 

atmospheric mixing ratio (pptv) using Henry’s law (International Atomic Energy Agency, 

2006). The influence of the recharge elevation is small for elevations less than 1000 m 

(International Atomic Energy Agency, 2006). The Durzon karst system is located in a plateau, 

so its elevation does not vary much, between 700 and 900 m. 200 m of variation induces less 

than 1°C and 0.2 cm3 STP/kg of uncertainties on the NGT and EA parameters respectively.  So, 

it has been fixed to 700 m asl in this study. In contrast, recharge temperature is an essential 

parameter to calculate the coefficient of solubility (βi). The annual air temperature can be 

assumed to be close to the recharge temperature (Herzberg and Mazor, 1979). However, air 

temperature data representative of the recharge sites is not always available or known; therefore, 

another approach is to calculate the recharge temperature based on the water NGT (Internationa l 

Atomic Energy Agency, 2006; Chatton et al., 2016; de Montety et al., 2018). In this study, we 

used the NGT, as we generally sampled noble gases and anthropogenic gases at the same time. 

However, we noticed some analytical problems for the dissolved noble gases sampled in 

September 2019 (low water condition), limiting their use for estimating the NGT for this 

campaign. Therefore, the mean NGT (9.1°C ± 2.2°C) calculated during low water conditions 

at the Durzon spring between 2009 and 2013 (6 values) was used. The same procedure was 

applied for EA computation, which is an essential corrective term especially for SF6 values. 

4 Results 

4.1 Evolution of gaseous tracers along the vadose zone – results in air samples  

The gas composition of air samples in caves according to depth is reported in table 1 and Fig 

17. During the high water condition (March), the proportion of O2, Ne, Ar and N2 remains stable 

with depth, with a concentration that is close to the atmospheric air reference (Fig. 17 and table 

1). In contrast, the proportion of CO2 increases from the atmospheric value at the ground surface 

(430 ppm) to 2200 ppm at 120 m depth (Bise; Fig. 17). During the low water condition 
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(September) a greater CO2 increase with depth was observed, with CO2 values almost doubled 

compared to high water (from 2200 to 4200 ppm; Table 1) at the Bise in the Durzon spring 

catchment. In the Ironselle spring catchment, the CO2 values at 395 m depth during the low 

water condition reached up to 7400 ppm (Table 1). 

The fractions of O2, Ne, Ar and N2 in air obtained at the different sampling points were similar 

to the atmospheric reference values. For these gases, we can conclude that the composition of 

the vadose zone air closely follows that of the atmosphere. CO2 seems to be produced in-situ. 

This case will be discussed in the section 5.2.1 gases transfer within the vadose zone.   
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Table 1: Volume fractions of O2, CO2, N2, Ne and Ar in cave air along the vadose zone profile in the Durzon catchment 

during high water (March 2018) and low water (September 2019), and in the deep Cheminée Cave located in the Ironselle 

catchment. Values are compared to the air reference (literature).  

Name Sampling 

date 

Depth 

(m) 

O2 (%) 

± 5% 

CO2 (%) 

± 5% 

N2 (%) 

± 5% 

Ne (%) 

± 8% 

Ar (%) 

± 5% 

Air 

Reference 

  21 0.04 

(noaa.gov) 

78 0.0018 

(Sano et 

al., 2013) 

0.934 

(Sano et 

al., 2013) 

        

Durzon 

Air 

(surface) 

March 

2018 

0 21 

± 1 

0.043 

± 2E-03 

78 

± 4 

0.0019 

± 1.5E-04 

0.9 

± 4.5E-02 

Canalettes March 

2018 

-5 21 

± 1 

0.087 

± 4E-03 

78 

±  4 

0.0019 

± 1.5E-04 

0.9 

± 4.5E-02 

Reynelle March 

2018 

-9 21 

± 1 

0.13 

± 6.5E-03 

78 

± 4 

0.0019 

± 1.5E-04 

0.9 

± 4.5E-02 

Bise March 

2018 

-120 21 

± 1 

0.22 

± 1.1E-02 

78 

± 4 

0.0019 

± 1.5E-04 

0.9 

± 4.5E-02 

        

Air_labo 

(air in the 

analytic 

laboratory) 

September 

2019 

0 

 

20 

± 1 

0.041 

± 2E-03 

79 

± 4 

0.0018 

± 1.4E-04 

1 

± 5E-02 

Bise September 

2019 

-120 20 

± 1 

0.42 

± 2E-02 

79 

± 4 

0.0018 

± 1.4E-04 

1 

± 5E-02 

Cheminée July 2019 -395 21 

± 1 

0.74 

± 3.7E-02 

78 

± 4 

0.0019 

± 1.5E-04 

1 

± 5E-02 
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Fig 17: Evolution of Ar-Ne-N2-CO2-O2 volume fractions in air caves of the Durzon and Ironselle spring catchments during 

the transfer along the unsaturated zone – High water condition: sampling in March 2018; Low water condition: sampling in 

September 2019. 

O2, Ne, Ar and N2 cannot inform about the potential time lag during transfers via the vadose 

zone, due to their constant atmospheric concentrations over time. Therefore, to investiga te 

potential time lags during transfers the anthropogenic gases CFCs and SF6 were used. The 

atmospheric concentrations of these gases have evolved since their industrial production in the 

1950s and are well described (International Atomic Energy Agency, 2006).  
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Table 2: Fraction of CFCs and SF6 (pptv) in air caves along the vadose zone profile on the Durzon catchment during high water (March 2018) and low water (October 2019). 

Name Sampling date Depth 

(m) 

CFC-11 

corrected 

(pptv) 

CFC-12 

corrected 

(pptv) 

CFC-113 

corrected 

(pptv) 

SF6 

corrected 

(pptv) 

USGS 

(air reference NH) 

2018  219.30 

± 0.5 

515.74 

± 1 

70.34 

± 0.5 

9.37 

± 0.05 

Surface 

(air in study area) 

March 2018 0 219 
± 21 

516 
± 50 

70 
± 15 

9.4 
± 1.7 

Canalettes March 2018 -5 213 
± 20 

508 
± 48 

57 
± 6.3 

9.2 
± 0.9 

Reynelle March 2018 -9 237 
± 21 

549 
± 53 

74 
± 16 

9.9 
± 0.9 

Bise March 2018 -120 215 
± 32 

504 
± 65 

55 
± 13 

9.2 
± 1.0 

USGS 

(air reference NH) 

2019  216.57 

± 0.5 

513.44 

± 1 

69.68 

± 0.5 

9.7 

± 0.05 

Air_labo 

(air in the analytic 

laboratory) 

October 2019 0 217 
± 48 

513 
± 116 

70 
± 17 

9.7 
± 1.4 

Bise September 2019 -120 161 
± 27 

524 
± 70 

71 
± 10 

10 
± 1.3 
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Fig 18: Evolution of CFCs and SF6 (x 100) in the air of the vadose zone of Durzon karstic system – corrected data from 

surface samples – Surface data in low water condition corresponds to the air in the analytical laboratory (control sample). 

Distribution of CFCs in the atmosphere shows peaks of productions followed by a decrease 

(IAEA, 2006). This peaked distribution in the atmosphere induces two possible date for one 

concentration. For example, CFC11 and CFC12 concentrations measured at the Reynelle (- 9m) 

during high water conditions, 237 pptv and 74 pptv respectively (table 2), can be explained by 

recent air composition (after 2010) or by ancient air composition (around 1990). But if we look 

at the historical atmospheric distribution of SF6, it is in constant production so for a given 

concentration only one date exists. The concentrations of SF6 therefore make it possible to 

distinguish between an air composition close to the present or older air. For all measurements, 

the SF6 concentrations vary between 9.2 ± 1.0 and 10 ± 1.3 pptv (table 2). These concentrations 

± uncertainties are close or higher to the air reference of the sampling year i.e. 9.37 pptv in 2018 

and 9.7 pptv in 2019 indicating recent air signature. The evolution of the gases (CFCs and SF6) 

with depth, from the surface to -120m in the vadose zone, shows slight variations from one 

depth to the other: the CFC11 concentration at -9m (Reynelle) is enriched at 237 pptv compared 

to the others measured at an average of 214 pptv (table 2). But looking at the CFC113 evolut ion 

along the vadose zone, 74 pptv are measured at -9m, that is close to the surface concentration 

of 70 pptv. The measured values of CFCs and SF6 with depth remains stable and close to the 

surface concentrations within the uncertainty (Fig. 18). These results suggest that the air in 

caves of the vadose zone, up to depths of 120m, has a CFCs and SF6 compositions close to the 

atmospheric air. By the coupling of the several gases, it seems that no time lag, due to CFCs 

and SF6 diffusion through the conduits of the vadose zone, need to be calculated. Finally,  
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apparent groundwater residence times can be calculated using the CFCs and SF6 atmospheric 

concentrations as the input data for the tracing. 

4.2 Evolution of gaseous tracers along the vadose zone – results in water 

samples 

NGT and EA were calculated from Ne-Ar-N2 measured in water samples for low water (Fig. 

19 - red) and high water (Fig. 19 – blue) conditions (Table 3). The mean NGT obtained during 

the high water condition is 7.9 ± 2 °C with 0.007 < χ² < 0.6, while in low water condition the 

NGT calculated ranges from 18.5°C to 26°C (±3°C) with 2.2 < χ² < 4.4. The high NGT values 

during the low water condition are not consistent with the mean air temperature of the study 

area (around 11°C). To focus on the evolution of the recharge temperature along the vadose 

zone, the NGT deviation from the sub-surface point (Canalettes: -5m) was calculated. In figure 

19, the evolution of the NGT deviation and water temperature evolution are compared.  

Water temperature increases from 9°C close to the surface (-5 m) to 10.7°C at -120 m and 

11.1°C at the spring. The water is heated during its circulation at depth by the effect of the 

geothermal flow whose average gradient of 3°C/-100 m is shown in the Fig. 19. Locally, the 

causes of variation in geothermal flow are multiple and can come from the circulation of karstic 

water (Lismonde, 2004).  Indeed, high water flows tend to reduce the gradient temperature 

(Luetscher et Jeannin, 2004). The thermal gradient calculated from the low water data is 

evaluated at 1°C/-100 m and from the high water data at 1.3°C/-100 m, which illustrate the 

attenuation of the geothermal flow. The presence of a spring induces a movement of water that 

carries part of the heat flow from deep in the earth.  

While the water temperature increases with depth, the NGT remains stable during transfer along 

the vadose zone (Fig. 19).  
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Table 3: Summary of the noble gases, N2 concentrations and recharge conditions (NGT and EA using the UA model) during high water and low water at different depths along the vadose zone. 
NGT delta and EA delta correspond to the variation of NGT and EA from one depth to another according to the closest point to the surface, i.e. the Canalettes; NGT deviation(i) = NGT(i) – 

NGT(Canalettes) with i = each of the points sampled along the vadose zone; the same for EA. 

 

Name Date 
Hydrological 

context 

Depth 

(m) 

[Ar] 

(mol/L) 

± 5% 

[Ne] 

(mol/L) 

± 8% 

[N2] 

(mol/L) 

± 5% 

NGT 

(°C) 

EA 

(cm3STP/kg) 
χ² 

Delta 

NGT 

(°C) 

Delta 

EA 

(cm3STP/kg) 

Canalettes 09/03/2018 

High  

Water 

Condition 

-5 1.79E-05 9.10E-09 6.55E-04 6 ± 2 0.5 ± 1 0.25 0 ± 3 0 ± 1 

Reynelles 07/03/2018 -9 1.72E-05 8.93E-09 6.20E-04 8 ± 2 0.5 ± 1 0.56 2 ± 3 0 ± 1 

Jasse 08/03/2018 -45 1.70E-05 9.09E-09 6.18E-04 8.5 ± 2 0.5 ± 1 0.55 2.5 ± 3 0 ± 1 

Bise 07/03/2018 -120 1.79E-05 9.92E-09 6.63E-04 7.5 ± 3 1.5 ± 1 0.65 1.5 ± 3 1 ± 1 

Durzon 08/03/2018 -167 1.77E-05 1.04E-08 6.93E-04 8.5 ± 3 2.5 ± 1 0.14 2.5 ± 3 2 ± 1 

Canalettes 03/09/2019 

Low 

Water 

Flow 

-5 1.22E-05 6.69E-09 4.00E-04 21.5 ± 3 -1.5 ± 1 2.31 0 ± 4 0 ± 1 

Reynelles 05/09/2019 -9 1.32E-05 7.27E-09 4.28E-04 19.5 ± 3 -1 ± 1 3.73 -2 ± 4  0.5 ± 1 

Jasse 03/09/2019 -45 1.22E-05 6.70E-09 3.93E-04 22 ± 3 -1.5 ± 1 3.12 0.5 ± 4 0 ± 1 

Bise 04/09/2019 -120 1.31E-05 7.59E-09 4.27E-04 19.5 ± 3 -1 ± 1 4.52 -2 ± 4 0.5 ± 1 

Durzon 03/09/2019 -167 1.47E-05 1.16E-08 5.76E-04 21.5 ± 3  4 ± 1 3.37 0 ± 4 5.5 ± 1 



60 
 

Table 4 : Summary of anthropogenic gases concentrations (pmol/L and pptv with recharge conditions used) during high water and low water at different depths along the vadose zone and 

physico-chemical parameters. 

Name Date Hydrological 

context 

Depth 

(m) 

[CFC-12] 

(pmol/L) 

± 3% 

[SF6] 

(pmol/L) 

± 5% 

Recharge 

Temperature 

(°C) 

EA 

(cm3STP/kg) 

[CFC-

12] 

(pptv) 

± 5% 

[SF6] 

(pptv) 

± 5% 

SpC 

(µS/cm at 

25°C ) 

Water 

Temp 

(°C) 

Canalettes 

Canalettes 

 

 

 

 

 

March 

2018 

 

 

 

 

 

 

High Water 

-5 2.5 

2.6 

0.0041 

0.0041 

6 0.5 408 

422 

9.2 

9.2 

516 9.1 

Reynelles 

Reynelles 

-9 2.3 

2.3 

0.0035 

0.0035 

8 0.5 419 

419 

8.5 

8.5 

471 9.0 

Jasse 

Jasse 

-45 2.1 

2.0 

0.0032 

0.0030 

8.3 0.7 387 

412 

7.6 

7.2 

395 11.3 

Bise -120 2.0 

2.4 

0.0027 

0.0031 

7 1.3 342 

338 

5.6 

6.8 

468 10.7 

Durzon -167 2.4 

2.3 

- 

- 

8 2.3 436 

408 

- 

- 

476 11.1 

Canalettes  

 

 

Sept 

2019 

 

 

 

 

Low Water 

-5 2.32 0.0013 9.1 5.5 426 2.1 600 10.8 

Reynelles -9 2.83 0.0019 9.1 5.5 519 3.0 395 10.3 

Jasse -45 3.12 0.0031 9.1 5.5 573 5.0 360 - 

Bise -120 2.80 0.0014 9.1 5.5 427 2.2 461 11 

Durzon -167 3.03 0.0010 9.1 5.5 317 1.7 428 12.1 
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Fig 19: Evolution of water temperature, Noble Gas Temperature (NGT) deviation and Excess Air (EA) deviation during 

transfer along the vadose zone in high water (blue point – sampling in March 2018) and low water (red point – sampling in 
September 2019) – NGT deviation and EA deviation correspond to the variation of NGT and EA from one depth to another 

according to the closest point to the surface, i.e. the Canalettes ; NGT deviation(i) = NGT(i) – NGT(Canalettes) with i = 

each of the points sampled along the vadose zone; the same for EA. 

For the evolution of the EA in the vadose zone, during the high water condition, the mean EA 

is 0.6 cm3STP/kg in the unsaturated zone whilst at the spring the EA reaches up to 2.3 

cm3STP/kg (Fig. 19 – blue). Similar to the NGT, absolute EA values calculated during the low 

water condition were underestimated inducing negative values (Fig. 19). We thus used the EA 

deviation to follow the evolution along the vadose zone, where we observe a slight increase and 

formation of EA during transfer along the vadose zone.  

The historical EA data of the Durzon spring (17 values from 2009 to 2013) shows very large 

variations during the hydrological cycle; ranging from 0.3 cm3STP/kg during high water 

conditions to 11 cm3STP/kg during low water conditions. Sampling campaigns of 2018 and 

2019 agreed with this historical EA evolution, in spite of the underestimated low water EA 

value. The highest values of EA measured at -120 m (Table 4) cannot explain the high EA value 

measured at the spring (up to 10.7 cm3STP/kg in July 2011). Therefore, an additional process 

contributing to the EA values has to be involved during groundwater flow in the saturated zone.  

The evolution of anthropic dissolved gases CFC-12 vs. SF6 is represented in Fig. 20. The 

samples from the high water condition are aligned according to depth and can be explained by 

a mixing line between actual water (2018) and an old end-member. SF6 measured at the spring 

during the high water condition show concentrations higher than the peak atmospheric 

concentration in 2018, therefore the spring cannot be represented on the CFC-12 vs. SF6 
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diagram. However, the CFC-12 values of the spring (between 408 and 412 pptv) are closer to 

the shallower vadose zone rather than the deeper vadose zone values.  

Compared to the high water samples, the low water samples have lower SF6 concentrations. 

There is no correlation between depth and SF6 concentrations during the low water condition. 

In addition, the samples are better explained by a piston model, in particular Reynelles, or by a 

piston-exponential model where the exponential component varies between 10 and 50 % (Fig. 

20). These observations will be addressed later in the paper.  

 

Figure 20: Evolution of SF6 as a function of CFC12 – Blue points: high water sampling (March 2018); Red points: low water 

sampling (September 2019) – Piston pathway model is represented in green 

5 Discussion 

5.1 Influence of degassing processes on dissolved gases 

The waters sampled during the low water condition in the vadose zone show low concentrations 

of noble gases. An underestimation of the dissolved noble gas concentrations results in an 

overestimation of the recharge temperatures and leads to negative EA values calculated using 

the Unfraction Air (UA) model. Two hypotheses can explain this underestimation of dissolved 

gas concentrations: (1) a problem occurred during the laboratory analysis or (2) a degassing 

phenomenon occurred during the transfer via the vadose zone of the karst. Degassing could 

explain why the UA model (Heaton and Vogel, 1981) that we used does not provide a good fit 

(χ²) between the observed data and the calculated values (Table 3 - Chi2). 
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The Partial Re-equilibration (PR) model (Stute et al., 1995) was used as a diagnostic to test the 

second hypothesis. As we used only three gases (Ne-Ar-N2), the NGT was set at 11°C, which 

corresponds to the annual mean air temperature in the catchment, allowing us to add the 

fractionation coefficient (F) as a parameter to be set, with the EA. However, the PR model did 

not reproduce the observations nor the positive EA values along the vadose zone.  

A model taking into account degassing does not therefore seem to better explain the values 

measured during the low water condition. This result is in good agreement with historica l 

measured at the Durzon spring (since 2011); where no negative EA values were observed and 

for which the UA model well reproduced the EA and NGT values.  

The analytical error is observed for all of the data for the same field campaign, therefore the 

absolute values are not possible to use, however the relative changes in the data (deviation) is 

valid and can be compared to relative changes from other field campaigns. 

To conclude, samples from the low water condition were also treated by the UA model, and to 

avoid the analytical error the relative changes from the surface to the deeper area of the vadose 

zone were analysed. 

5.2 Impact of the epikarst and the unsaturated zone on air and water transfers 

5.2.1 Gas transfer within the vadose zone 

The measurement of matrix air within the epikarst and at different depths in the unsaturated 

zone constitutes a real scientific challenge due to the complexity of the underground 

environment within the karst systems, where accessibility and material input is not always 

possible. The results of this study show that the air in the cavities of the vadose zone of the 

Durzon catchment is in equilibrium with atmospheric air down to 120 m depth (Figs. 16 and 

17). Only gaseous CO2 increases with depth in the vadose zone and presents higher values in 

low water condition than in the high water condition. The evolution of gaseous CO2 between 

high water and low water conditions reflects the seasonal rhythm of the biomass with a higher 

production of CO2 during summer (Paterson and Sweeting, 1986; Batiot-Guilhe et al., 2007). 

The CO2 is thought to be of biogenic origin, resulting from plant decomposition in the epikarst. 

The gaseous CO2 dissolved in the water is found in the form of carbonic acid (H2CO3). As the 

acidic water infiltrates deep into the ground via the seepage water, it comes into contact with 

the limestone (CaCO3), charging the water with calcium bicarbonate (Ca(HCO3)2). The water 

continues its journey to the depths of the subsoil and to the caves. Once in the voids of the 

underground environment, calcium carbonate crystallises. The CaCO3 crystals (calcite) 
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accumulate and form the concretions in the cave, releasing CO2 into the cave air at the same 

time. CO2 is a heavy gas but its accumulation also depends on the geomorphology of the cave, 

which allows more or less aeration (Batiot-Guilhe et al., 2007; Lopez, 2009). 

For the Durzon karstic system, the dolomitic epikarst zone may include a perched aquifer 

(Plagnes, 1997, Fores et al., 2017). The results of this study suggest that the perched aquifer 

located in the surface horizons of the vadose zone of the karst does not cause a disconnection 

between the air mass of the vadose zone and the atmosphere. The gas results show that the 

epikarst must be seen as a very heterogeneous and discontinuous medium which allows both 

the storage of a volume of water (perched aquifer) but also the transfer of air along the vadose 

zone via sub-vertical conduits, some of which can be penetrated by speleologists (up to 120 m 

deep). 

Cavities in the vadose zone of the karst are well aerated, unlike porous media where a delay 

factor must be calculated to take into account gas diffusion (Busenberg and Plummer, 1992; 

Cook and Solomon, 1995; Oster et al., 1996; Zoellmann et al., 2000; Schwientek et al., 2009). 

In karst environments, despite the existence of a vadose zone of several tens or even hundreds 

of metres thick, it is not necessary to calculate a gas delay or diffusion coefficients to consider 

the transfer of air to the saturated zone. These results are nevertheless limited to the transmiss ive 

component of the karst, i.e. the drains and cavities, and cannot be generalised to the capacitive 

component represented by the porous matrix of the rock, which was not analysed in this study.  

5.2.2 Gas equilibrium 

Using gaseous tracers in hydrosystems characterised by a perched aquifer (epikarst) located 

above a thick unsaturated zone raises important questions on gas equilibrium processes during 

transfers. For example, does the tracing start at the top of the vadose zone composed of a 

capacitive epikarst? Is there any equilibrium with the cave’s air above? Or does the tracing start 

at the top of the saturated zone? In this study, at 120m depth the air temperature is buffered at 

10.8°C all year round at the Durzon site. High water sampling was carried out at the time of a 

snow recharge episode, indicating a surface air temperature close to 0°C. Thus, large variations 

in air temperature between the surface and the bottom of the vadose zone are suspected. Despite 

this, no change of more than 3°C were observed in the NGT calculated from the dissolved gases 

(Fig. 19). This stability in the NGT results (around 8 ± 2°C) throughout the profile of the vadose 

zone indicates that there is no rebalancing of the dissolved gases in the water with the air in the 
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cavities. The results are similar in low water conditions, confirming that noble gas equilibr ium 

occurs in the near-surface horizon at the epikarst.  

During high water conditions, according to the evolution of SF6 as a function of CFC-12, 

mixing is observed between the rapid infiltration of recent water from the surface and older 

water stored in the matrix porosity of the karst unsaturated zone (Fig. 6). With increasing depth 

in the vadose zone, the portion of recently infiltrated water decreases relative to the older pore 

matrix water. Therefore, the surface horizons have greater volumes of more recent waters 

compared with the deeper horizons of the vadose zone, which likely reflects transfer times 

within the vadose zone. This difference in mixing as a function of depth also highlights the fact 

that there is no resetting of the equilibrium between water and air in the cavities during transfer 

along the vadose zone, and similar to noble gas results, the gas equilibrium occurs in the sub-

surface horizon. Concentrations of SF6 at the spring were unusable, and so the graphic 

representation of the spring was not possible. However, from the CFC-12 concentrations, it is 

evident that the spring was not aligned with samples from the vadose zone. This non-alignment 

can be explained by the mixing of groundwater from different flow pathways via both the 

unsaturated and saturated zones. Except for the spring value, the signature of the saturated zone 

is unknown in the Durzon catchment. 

During low water conditions, similar to the high water condition, the water sampled at different 

depths of the vadose zone does not show a current atmospheric gas signature, which indicates 

there is no equilibrium with the air in the cavities during the low water condition. However, no 

correlation with the vadose zone depth is observed. Different processes are involved in water 

transfers that are not dependent on depth. During the low water condition, the system is less 

likely subject to surface infiltration. Water flowing into the cavities during the low water 

condition can be assimilated to local springs draining the capacitive and water-saturated zones 

of the vadose zone. Waters sampled from -5 m to -120 m are representative of the capacitive 

part of the karst and thus inform us on the matrix signal of the vadose zone. This vadose zone 

can be locally disconnected from other parts of the vadose zone, explaining the different 

gaseous signatures, and are not necessarily correlated with depth. Each cave locally drains a 

part of the vadose. Whereas the spring incorporates the entire catchment area, from the top of 

the vadose to the saturated zone. Understanding what governs flows along the vadose zone 

during low water conditions requires further work and is outside the scope of this paper. 
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5.3 EA formation 

Two main hypothesis are proposed in previous studies to explain the EA formation: formation 

during the transfer along the vadose zone (Herzberg and Mazor, 1979) and/or acquisition of the 

EA due to water level variations (Aeschbach-Hertig, 2004). 

The evolution of EA suggests a slight increase of the signal during the transfer of water along 

the vadose zone (+ 0.8 cm3 STP/kg during high water condition, Fig. 19). This enrichment in 

EA may be due to pressure variations within the vadose zone. Another hypothesis that could 

explain the enrichment of water in EA during its transfer along the vadose zone would be a 

flow that is sufficiently fast to cause air bubbles whose dissolution will be forced during a deep 

pressurisation (Herzberg and Mazor, 1979). However, the EA values observed during low water 

and high water conditions at a depth of 120 m do not explain the maximum concentrations 

measured at the spring (i.e. 11 cm3STP/kg, pers. comm.). Further work in the Durzon catchment 

would be required to comment on the spatial representation of vadose zone results from this 

study relative to the whole catchment area. Nevertheless, the significantly greater EA values of 

the spring compared with the vadose zone (up to almost 5 times greater) suggests that the 

formation of EA does not solely depend on the transfer along the vadose zone.  

Holocher (2002) experimentally investigated the formation of EA in near-saturated porous 

media using vertical sand columns. Simulating variations of the water level, he obtained a 

correlation between these variations and the measured EA between 0.14 and 1.62 cm3 STP/kg 

for maximum variations of the piezometric level of one meter.  

If variations in EA concentrations can be explained in part by the water table variations, then 

EA could be used as a proxy to study the water table variations. In addition, EA could be useful 

to better understand the processes that take place between matrix and conduits. Having a 

chemical element to measure at the spring that informs about the water level variations can be 

useful when the saturated zone is not accessible by drilling, located for example under a thick 

vadose zone. 

6 Conclusion 

The use of dissolved gases as tracers in karstic aquifers, renowned for their air cavities in thick 

unsaturated zones and epikarsts, raises many questions relating to methods and applications.  

The composition and impact of air in the subsurface, where the dissolved gas equilibrium takes 

place along the vertical profile of the thick vadose zone, and the conditions of EA formation 

are still debated.  
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In this research, these questions were addressed by monitoring the evolution of noble and 

anthropogenic gases (Ne, Ar, N2, CFC and SF6) in air and water along the vadose zone of the 

Durzon and the Ironselle catchments during two contrasted water conditions (low water and 

high water). The determination of the cave air composition and its comparison with the water 

concentrations show that at the Durzon site: 

1. Air in caves was in equilibrium with the atmospheric air up to 120m deep;  

2. The presence of a capacitive epikarst does not disconnect the unsaturated zone 

from the atmosphere; 

3. The gas equilibrium appears to be achieved in a horizon close to the surface and 

then there is no gaseous re-equilibrium between air and water with depth in the 

vadose zone; 

4. A small part of EA is formed during water transfer along the vadose zone but 

most of the EA observed at the spring is formed due to the water level variations 

of the saturated zone. 

These observations indicate that there is no need to take into account a time-lag coefficient 

associated with the gas dispersion into the unsaturated zone of a karst system. This information 

is essential for the use of temporal gaseous tracers in karstic systems. Finally, the strong link 

between EA and discharge suggests the development of EA as a tracer of recharge in karst 

aquifers. 

Therefore, for karstic aquifers where the hydrodynamics are complex, the EA provides a 

valuable tracer of variations in groundwater levels. Future work is required to integrate EA data 

into numerical models. This integration of the gas results with hydrodynamic models would be 

useful to bring a new constraint to numerical models. In karst systems, future research is 

required to study the reaction of gas tracers in other lithologies, such as limestone environments. 

As observed in this study, the formation of EA (and therefore the reaction of gases) is strongly 

linked to the karstic aquifer structures.  
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Chapitre III : Utilisation de l’excès d’air 
(EA) comme traceur des échanges 

drains/matrice au sein des aquifères 

karstiques 
 

Ce chapitre est rédigé en français mais il suit la structure d’un article scientifique pour en 

faciliter la valorisation après la soutenance.  

Laïna Pérotin1, Vianney Sivelle1, Bernard Ladouche2,4, Véronique de Montety1, Vincent Bailly-

Comte2, Cédric Champollion3, Hervé Jourde1, Sarah Tweed4, Christelle Batiot-Guilhe1 

1: HSM, Université de Montpellier, CNRS, IRD, 300 avenue Emile Jeanbrau 34090 Montpellier, France 

2: BRGM, Water Environment & Ecotechnologies Division, 1039 rue de Pinville, F-34000 France Montpellier, 

France 

3: Géosciences Montpellier, CNRS, Université Montpellier, UA, F-34095 Montpellier, France 

4: UMR G-eau, IRD, Montpellier, France 

1 Introduction 

Les aquifères karstiques constituent d’importantes réserves d’eau souterraine et couvrent plus 

de 14% des terres émergées sans glace (Stevanović, 2019; Goldscheider et al., 2020). Connus 

pour leur caractère structural hétérogène, le karst a depuis longtemps été conceptualisé comme 

contenant trois types de porosité : la porosité inter-granulaire, la porosité de fractures et les 

grands et larges conduits (Palmer et al., 1999; Smart & Hobbs, 1986). Ces trois types de porosité 

et leur proportions relatives dans l’aquifère karstique induit de fortes variabilités spatiales de la 

conductivité hydraulique (Jeannin, 2001) ayant des répercussions sur les cinétiques 

d’écoulement (Ford and Williams, 2007).  La différence de débit et de capacité de stockage 

entre les conduits et la porosité inter-granulaire, appelée conceptuellement matrice, signifient 

que la plupart des écoulements est concentré dans les conduits tandis que la plupart de l’eau est 

stockée dans la matrice (Atkinson, 1977b, 1977a). Les conduits peuvent être connectés à la 

surface par le biais de dolines ou de pertes (Ford and Williams, 2007). Ces ouvertures sur la 

surface permettent une infiltration rapide des eaux de surface qui se mélange nt avec les eaux 

souterraines, ayant des répercussions sur le chimisme de l’eau (Aquilina et al., 2005). Cette 
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connexion rapide entre la surface et le souterrain via les drains constitue alors un chemin 

préférentiel de l’eau mais également des contaminants en cas de pollutions.  

Tandis que le système de drainage est le principal facteur contrôlant le transport de contaminant 

au sein du réservoir, la matrice peut en être le lieu de stockage à la suite d’échanges d’eau entre 

les drains et la matrice. Les aquifères karstiques sont donc hautement vulnérables d’une part, 

en raison de la possibilité de propagation rapide de la contamination, d’autre part par la 

possibilité d’un stockage dans la matrice au cours du temps. Souvent étudiés sur des 

problématiques liées aux écoulements rapides (Atkinson, 1977b; Kiraly, 1998; White, 2002; 

Kiraly, 2003; Ford and Williams, 2007; Geyer et al., 2007; Bailly-Comte et al., 2011), les 

échanges drains/matrice mettent également en évidence la vulnérabilité du stock d’eau et 

l’aspect plus long-terme d’une pollution. La compréhension et la prise en compte de ce 

processus d’échange entre ces deux porosités karstiques semble apparaître comme nécessaire 

pour la bonne gestion qualitative (vulnérabilité chimique) et quantitative (variation du stock) 

de la ressource en eau souterraine (Martin and Dean, 2001; Mitrofan et al., 2015; Cholet et al., 

2017; Sivelle et al., 2019). 

Le processus d’échanges entre les drains et la matrice a déjà fait l’objet d’études basées sur des 

approches de modélisation hydrodynamique (Bailly-Comte et al., 2010; Reimann et al., 2011; 

Sivelle et al., 2019; Dal Soglio et al., 2020c). Néanmoins, la modélisation hydrodynamique fait 

souvent face aux problèmes de sur-paramétrisation (Perrin et al., 2001; A. Hartmann et al., 

2013; Hartmann, 2018) ou de représentativité conceptuel du modèle, notamment lorsque celui-

ci est un modèle global du type modèles à réservoir (largement utilisé pour la modélisa t ion 

hydrodynamique des hydrosystèmes karstiques) (Jakeman and Hornberger, 1993; Ye et al., 

1997; Chang et al., 2017; Enemark et al., 2019). Une des solutions est alors d’intégrer des 

données complémentaires au débit pour apporter plus de contraintes aux modèles (Vaché and 

McDonnell, 2006; Fenicia et al., 2008; Son and Sivapalan, 2007; Hartmann et al., 2017a; Chang 

et al., 2017; Mudarra et al., 2019). Les outils hydrogéochimiques s’avèrent également très 

intéressants permettant également d’étudier et de caractériser les échanges drains/matr ice 

(Martin and Dean, 2001; Screaton et al., 2004; Meyerhoff et al., 2012; Mitrofan et al., 2015). 

Les traceurs hydrogéochimiques permettent de caractériser des signatures chimiques différentes 

: i) la conductivité électrique peut être un proxy du temps de transit de l’eau (Meyerhoff et al., 

2012) en fonction du temps de résidence moyen et des constantes de dissolutions des éléments 

au contact de l’eau dans le massif, ii) les chlorures, ces deux traceurs sont dits conservatifs 

(Mitrofan et al., 2015). Ils peuvent être utilisés comme indicateurs supplémentaires sur l’origine 
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des flux en fonction des conditions hydrologiques (soit crues ou étiage). La signature chimique 

observée à la source résulte généralement d’un mélange d’eaux aux temps de résidence 

contrastés, en lien avec la différence de dynamiques d’écoulement dans les différents 

compartiments de l’aquifère. L’étude et la caractérisation des échanges entre la partie 

transmissive (les drains, fractures non colmatées) et la partie capacitive (matrice) peuvent 

nécessiter l’utilisation de traceurs représentatifs d’une variation du stock d’eau au sein des 

différents compartiments de l’aquifère.   

L’Excès d’Air (EA), traceur calculé à partir du Néon-Argon-Azote (Ne-Ar-N2) (Heaton and 

Vogel, 1981; Plummer et al., 2004; Chatton et al., 2016), résulte d’un piégeage de bulles d’air 

dans un milieu poreux à la suite de mises en charge. La pression hydrostatique alors appliquée 

aux bulles d’air force leur dissolution provoquant un apport d’air en excès de ce qui peut être 

attendu à la suite d’un équilibre naturel des gaz par application de la loi de Henry (Holocher et 

al., 2002; Aeschbach-Hertig, 2004; Klump et al., 2007). Le processus de formation de l’EA 

tend à l’identifier comme un traceur pouvant apporter des informations sur les variations du 

stock d’eau.  

Nous proposons dans cette étude d’intégrer des données ponctuelles d’EA mesurées à la source 

d’un système karstique dolomitique à un modèle à réservoir de type pluie/débit. L’objectif de 

cette étude est de tester le modèle conceptuel de formation d’EA en milieu karstique, qui se 

base sur une implication de mises en charge et d’échanges drains / matrice. Pour cela, les points 

suivants sont abordés : i) une description conceptuelle du processus de formation d’EA sur le 

bassin d’alimentation du Durzon grâce à l’acquisition de données éparses d’EA sur plusieurs 

cycles hydrologiques ii) l’utilisation de ces données d’EA pour la calibration d’un modèle à 

réservoir dont la structure résulte du schéma conceptuel présenté en première partie et iii) la 

discussion sur l’apport de l’EA comme proxy de la recharge et des épisodes de crue.   

2 Site d’étude et données de terrain 

2.1 Site d’étude 

Le bassin d’alimentation du Durzon est situé sur les hauts plateaux du Causse du Larzac, à une 

altitude moyenne de 700 m NGF, variant entre 500 et 900 m NGF (Fores, 2016). Comme tous 

les plateaux du Larzac, le Durzon est composé de carbonates karstifiés du Jurassique. On y 

retrouve la série carbonatée de l’Hettangien séparée des séries carbonatées du Dogger et du 

Malm par une série marneuse imperméable déposée durant le Toarcien (Fig. 21). Cette couche 

marneuse joue un rôle important dans le fonctionnement hydrogéologique de l’hydrosystème 
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en séparant les deux principaux aquifères qui sont les deux unités carbonatées citées 

précédemment. Le chevauchement de l’Hospitalet met en contact les marnes du Lias et 

l’aquifère du Dogger-Malm et permet l’émergence de la source du Durzon (Fig. 21). Située à 

une altitude de 533 m NGF, la source draine un bassin d’alimentation dont la superficie, estimée 

à partir de bilans de masse, varie entre 98 et 117 km² en fonction des auteurs (Ricard and 

Bakalowicz, 1996; Tritz et al., 2011; Fores, 2016). Les limites spatiales du bassin ont été 

déterminées à l’aide des résultats d’essai de traçages et les caractéristiques géologique s qui 

imposent la limite en profondeur avec les marnes imperméables. Cette source est l’unique 

source avérée du système unaire du Durzon. 

 

 

Figure 21 : (Haut) Carte géologique du système karstique du Durzon (modifié d’après Fores 2016) – (Bas) Coupe schématique 

effectuée depuis la source du Durzon avec une projection des différents points échantillonnés le long de la zone vadose avec 

une position hypothétique du niveau d’eau de la zone noyée 
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La zone d’infiltration est épaisse (de l’ordre de 200 m en moyenne) et le toit de la nappe n’est 

pas accessible depuis la surface. En effet, sur le bassin d’alimentation aucun forage profond ne 

permet d’atteindre et de mesurer les variations du niveau piézométrique dans la zone noyée. La 

source est l’unique point qui permet d’accéder à la zone noyée de ce système karstique. Au sein 

de la zone d’infiltration, de nombreuses cavités accessibles par spéléologie permettent un 

échantillonnage des eaux d’infiltrations à différentes profondeurs (Fig. 21). Les gaz nobles (Ne-

Ar) et l’azote (N2) dissous ont été analysés sur les échantillons d’eau prélevés à différentes 

profondeurs dans la zone non saturée : -5m (grotte des Canalettes), -9m (grotte des Reynelle s), 

-45m (forage de la Jasse), -120m (rivière souterraine de la Bise) (Fig. 21). 

2.2 Données métérologiques 

Les données journalières de précipitation et d’évapotranspiration sont mesurées à la station 

Météo-France du Caylar, située à une dizaine de km au Sud-Est de la source du Durzon. Les 

données ont été utilisées sur la période du 08/07/2007 au 31/12/2019.  

Le climat sur le bassin d’alimentation du Durzon est un climat de type Méditerranéen, 

caractérisé par des automnes (cumul moyen de 460 mm calculé sur la période de 2007 à 2019) ; 

et des étés secs (cumul moyen de 140 mm calculé sur la même période). L’automne est 

caractérisé par d’intenses épisodes pluvieux nommés « épisodes Cévenoles » durant lesquels 

plus de 280 mm peuvent être mesurés sur une journée (Fig. 22). Ce type d’événement 

météorologique participe grandement à la recharge de l’aquifère et génère des épisodes de crue 

très variables selon le contexte hydrogéologique. L’exemple de l’épisode cévenol de l’automne 

2014 qui se produit en fin d’étiage estival, où 286 mm d’eau précipitée ont été enregistrés sur 

une seule journée a provoqué une crue avec un débit maximal de 5 m3/s mesuré à la source du 

Durzon. L’épisode pluvieux suivant, bien moins intense (100 mm/jour au maximum) 

provoquera une réponse bien plus importante du système, l’épisode Cévenol ayant rechargé le 

karst, avec une crue avec un débit maximal mesuré à 16 m3/s (Fig. 22 – zoom). Le débit moyen 

à la source du Durzon est calculé à 1.5 m3/s. 

L’évapotranspiration moyenne potentielle mesurée (ETP_Grille – Météo France) sur la période 

de 2007 à 2019 est de 2.5 mm/jour. L’évapotranspiration moyenne mensuelle calculée sur la 

même période montre la variabilité saisonnière, avec des évapotranspirations mesurées variant 

entre 0.6 mm/j et 5 mm/j.  
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Figure 22 : (Haut graphe 1) Précipitations, Evapotranspiration mesurées à la station du Caylar – (Haut Graphe 2) Débit 

mesuré à la source du Durzon et échantillonnage des gaz dissous – (Bas) Zoom sur la période de 2014-2016 

3 Matériel et Méthodes 

3.1 Mesures d’EA 

3.1.1 Echantillonnage et Analyse 

Les gaz nobles dissous dans l'eau ont été collectés dans des bouteilles en verre de 500 ml 

fermées par des bouchons en caoutchouc et scellées par une bague métallique.  Une petite 

pompe immergée (Mini Twister 12 volts standard PVC - sdec-france) a été utilisée pour 
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échantillonner les eaux de la grotte des Reynelles (9 m de profondeur) et le suivi effectué à la 

source du Durzon.  Aux Canalettes (5 m de profondeur), une pompe péristaltique a été 

nécessaire en raison de la très faible quantité d’eau dans la vasque.  L'échantillonnage a été 

réalisé directement dans la cavité où se trouvait le bassin, ainsi la pompe et le réservoir 

contenant l'eau étaient à la même altitude afin d'éviter toute perte de pression et donc toute 

décompression dans la pompe.  Pour le forage de la Jasse (45 m de profondeur) une pompe 

Grundfos MP1 a été utilisée.  Les échantillons de gaz dissous ont été collectés sous l'eau 

(directement dans la vasque ou dans un seau) pour éviter toute contamination par l'air, après 

avoir renouvelé l'eau 3 fois.  Deux ou trois réplicats ont été collectés pour chaque point 

d'échantillonnage. De plus, pour chaque échantillon de gaz dissous, les paramètres physico -

chimiques (T°C, pH, SpC et oxygène dissous) ont été enregistrés à l'aide d'un multimè tre 

portable HQ40D HACH.  Seule la température des eaux souterraines au niveau du forage de la 

Jasse a été mesurée par la CTD Diver® située dans le forage, plutôt qu'après le prélèvement.  

Les gaz dissous (Ne, Ar, N2) des échantillons d'eau ont été analysés par la plateforme analyt ique 

CONDATE Eau, Université de Rennes, par chromatographie en phase gazeuse.  Les gaz Ne-

Ar-N2 ont été extraits par la méthode dite de head-space (Sugisaki and Taki, 1987) et mesurés 

par chromatographie en phase gazeuse à l'aide d'un détecteur catharométrique (µGC 3000 - 

SRA), avec une précision de 8% pour Ne et 5% pour Ar et N2. 

3.1.2 Calcul des conditions de recharge (NGT and EA) 

Les gaz Ne, Ar et N2 peuvent être utilisés pour estimer la température de dissolution des gaz 

nobles ce qui informe sur la température de recharge de l’eau souterraine (NGT : Noble Gas 

Temperature) et l'excès d'air (EA) (Heaton and Vogel, 1981; Plummer et al., 2004; Chatton et 

al., 2016).  L’azote (N2) est un gaz atmosphérique majeur, qui peut par ailleurs être produit par 

des réactions biologiques telles que la dénitrification dans les systèmes anoxiques (Mariotti, 

1986; Smith et al., 1991; Blicher-Mathiesen et al., 1998).  Dans les systèmes karstiques, les 

conditions anoxiques sont rarement observées, surtout dans un aquifère non confiné.  Pour le 

système du Durzon, l'oxygène dissous mesuré est toujours au-dessus de 7.6 mg/l ce qui permet 

d’exclure l’existence de dénitrification.  Pour cette raison, la concentration de N 2 dissous est 

supposée rester stable pendant le cycle hydrologique et a été utilisée pour calculer la NGT et 

l’EA. 

Les calculs ont été effectués à l'aide du modèle conceptuel Unfraction Air (UA), en suivant la 

méthodologie décrite par Aeschbach-Hertig and Solomon, 2013.  Ce modèle n'inclut pas le 
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dégazage ou la partition des gaz.  Selon ce modèle, la concentration du gaz dissous (i) est donnée 

par :  

𝐶𝑖(𝑇,𝑆, 𝑃, 𝐸𝐴𝑈𝐴 ) =   𝐶𝑖
∗(𝑇, 𝑆, 𝑃) +   𝐸𝐴𝑈𝐴 ∗  𝑧𝑖 

Équation 6 

avec EAUA la concentration d'air sec en excès dissous dans l'eau ; zi la fraction volumique du 

gaz i dans de l'air sec (correspondant à xi, la fraction molaire) et Ci* est la concentration pour 

un équilibre naturel des gaz pour des températures de recharge (T°K), salinité (S ‰) et pression 

(P atm) données (Heaton et Vogel, 1981). 

Une approche de modélisation inverse (Aeschbach-Hertig et al., 1999; Manning and Solomon, 

2003b) a également été appliquée, où le modèle permet de calculer les concentrations de gaz 

(mol/L) en appliquant la loi de Henry pour des paramètres NGT et EA variables.  Le meilleur 

ensemble de NGT et EA est obtenu après minimisation de la fonction χ² en utilisant les 

équations suivantes : 

𝛸2 =   
∑(𝐶𝑖𝑚𝑒𝑠𝑢𝑟é −  𝐶𝑖𝑐𝑎𝑙𝑐𝑢𝑙𝑎𝑡é)2

𝜎 2
 

Équation 7 

Avec Cimesuré la concentration de gaz dissous mesuré dans l’échantillon, σ l’incertitude 

analytique et Cicalculé la concentration de gaz dissous calculé suivant l’équation suivante :  

𝐶𝑖𝑐𝑎𝑙𝑐𝑢𝑙𝑎𝑡é =   (  
𝛽𝑖

22,4
  ×  𝑥𝑖  × (𝑃 −  𝑝𝐻2𝑂 )) + (

𝑥𝑖

𝑉𝑀

  ×   
𝑬𝑨

1000
) 

Équation 8 

 

avec βi le coefficient de dissolution de Bunsen, xi la fraction molaire du gaz dans l'air sec, P la 

pression (atm), pH2O la pression d'humidité (atm), VM le volume molaire du gaz (L/mol) et EA 

l'excès d'air (cm3 STP/kg). 

ln 𝛽 =   𝑎1 +   𝑎2   (
100

𝑻
) +  𝑎3 ln (

𝑻

100
)

+ 𝑆  [𝑏1 +  𝑏2   (
𝑻

100
) +   𝑏3   (

𝑻

100
)

2

]   

Équation 9 

avec a et b des constantes pour le calcul du coefficient de Bunsen (Weiss, 1971, 1970), T la 

NGT (température de recharge en °K) et S la salinité (‰).  La salinité de l’eau souterraine de 

l’aquifère du Durzon est faible (< 0,5 ‰), la correction de salinité peut donc être négligée et 

fixée à 0 (Andrews and Lee, 1979; Aeschbach-Hertig et al., 1999, 2000).   

Pour une altitude de recharge inférieure à 3000 m, la pression atmosphérique peut être estimée 

à partir de l’équation suivante :   
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𝑃 = exp (
−𝐻

8300
) 

Équation 10 

avec H l'altitude de recharge (m). 

La pression de vapeur de l'eau PH2O (atm) est calculée à l'aide de l'équation suivante : 

𝑃𝐻2𝑂 = exp(24.4543 − 67.4509 × (
100

𝑇
) − 4.8489 × log (

𝑇

100
)

− 0.000544 × 𝑆) 

Équation 11 

avec T la NGT (température de recharge en °K) et S la salinité (‰) (Weiss and Price, 1980).   

Pour prendre en compte les incertitudes analytiques, nous avons utilisé une approche de type 

Monte Carlo.  100 concentrations aléatoires sont tirées pour chaque gaz sur la base d'une 

distribution normale centrée sur la valeur mesurée et dans la gamme de l'erreur analytique (σ). 

Ensuite, 100 ensembles de paramètres sont calculés. Les incertitudes de NGT et d’EA sont 

données par l'écart-type de ces 100 simulations.  

L’impluvium du système karstique du Durzon est situé sur le plateau du Larzac entre 700 et 

900 m d’altitude. Les 200 m de variation d’altitude au sein de l’impluvium ne provoquent pas 

de modification jugée significative des paramètres (NGT et d’EA). En effet, les 200 m de 

variation d'altitude induisent moins de 1°C et 0,2 cm3 STP/kg d'incertitudes sur les paramètres 

de NGT et d’EA respectivement. L'altitude de recharge a été fixée à 700 m dans cette étude.  

3.2 Lumped-parameter modelling 

3.2.1 Modèle à réservoir pluie/débit 

Le logiciel de modélisation hydrodynamique dédié à l’hydrologie des aquifères karstiques 

KarstMod® (Mazzilli et al., 2019) a été utilisé dans notre étude. Développé dans un cadre 

collaboratif par le SNO KARST (Jourde et al., 2018), ce dernier permet de calibrer des modèles 

à réservoirs dédiés au fonctionnement hydrodynamique des aquifères karstiques, testé et validé 

sur plusieurs systèmes (Baudement et al., 2017; Poulain et al., 2018; Sivelle et al., 2019; Duran 

et al., 2020). 

La calibration est basée sur une procédure de type Monte Carlo avec une méthode 

d’échantillonnage dans l’espace des paramètres par la séquence de Sobol (Sobol, 1998). La 

procédure de calibration consiste à tester un large nombre de jeux de paramètres et de retenir 

les solutions qui respectent un seuil minimum sur la fonction objectif, définie par l’utilisateur. 

Les équations du modèle sont reportées en Annexe 1 (Mazzilli et al., 2019). 
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3.2.2 Structure du modèle 

La structure du modèle utilisé dans notre étude est inspirée du modèle développé par Mazzill i 

et al., (2013) mais elle a été modifiée de sorte à correspondre le plus possible au schéma 

conceptuel de formation de l’EA que nous souhaitions tester, ce qui implique la représentation 

d’échanges drains / matrice. Ainsi, la majeure modification de structure, par rapport au modèle 

de Mazzilli et al., (2013), consiste à séparer le compartiment inférieur (soit le réservoir 

permettant la modélisation de la fonction capacitive du karst) en deux réservoirs interconnec tés 

et permettant un flux, dépendant de la différence de niveau entre les deux réservoirs. 

La structure du modèle compte trois réservoirs représentatifs de différents compartiments de 

l’aquifère et des dynamiques de vidange associées (Fig. 23). Le réservoir R1 est soumis à 

l’infiltration des précipitations et à l’évapotranspiration, il permet d’estimer la recharge de 

l’aquifère. Une partie de l’eau contenue dans le réservoir R1 se vidange dans les réservoirs R2 

(QR1-R2) et R3 (QR1-R3) A partir d’un niveau d’eau seuil, le réservoir R3 se vidange via un 3eme 

flux, afin de prendre en compte les phénomènes de by-pass qui se produisent entre la zone 

d’infiltration et la zone noyée par l’intermédiaire de réseaux de fractures sub-verticales. Cette 

connexion déclenchée sous l’effet d’une fonction seuil, permet de reproduire la réponse rapide 

aux évènements de recharge et permet de reproduire les pics de crue à l’exutoire du bassin. Une 

fraction XEC de ce flux rapide (Qseuil-R3) est dirigée vers le réservoir R3 et participe à son 

alimentation. Cela permet de prendre en compte à la fois une réponse rapide du débit à la source 

(en période de crue) et une dynamique de recharge rapide lorsque le réservoir R1 est saturé, 

avec l’activation de by pass via les réseaux de fractures non-colmatées. En effet, lors de 

l’activation du seuil Ehy, la recharge du réservoir R3 à partir du réservoir R1 se fait par les flux 

QR1-R3 et Qseuil-R3 caractérisés par des constantes de vidange différentes. 

Les réservoirs R2 et R3 sont sujets à des échanges de flux bilatéraux (QR2-R3) représentant les 

échanges entre les zones de drainage préférentiel (conduit et/ou fractures) et la matrice 

encaissante au niveau de la zone de battement du toit de la nappe. Le flux d’échange QR2-R3 

peut être positif ou négatif selon le sens des écoulements entre les réservoirs R2 et R3, lui-

même dépendant des différences de niveau dans les deux réservoirs. Lorsque le niveau dans R2 

est supérieur au niveau dans R3, le flux est orienté de R2 vers R3 et QR2-R3 est positif. 

Inversement, lorsque le niveau dans R3 est supérieur au niveau dans R2, le débit QR2-R3 est 

négatif. 
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Le réservoir R3 se vidange et participe à l’écoulement de la source (QS), il est alimenté par la 

vidange directe du réservoir R1, par l’écoulement rapide Qseuil-R3 ainsi que par le flux QR2-R3 

depuis le réservoir R2.  

 

Figure 23: Structure du modèle 

Le modèle hydrodynamique compte 11 paramètres, comprenant les hauteurs d’eau initiales des 

réservoirs (R10, R20, R30 en mm), les constantes de vidanges (kR1-R3, kR1-R3, kR2-R3, kseuil en 

mm/j) et les coefficients de partage i) du flux de débordement entre le débit à la source et la 

recharge du réservoir R3 (xR3-S) et ii) entre les réservoirs R2 et R3 depuis le réservoir R1 (xR2-

R3). La superficie du bassin a été fixée à 116.8 km² en se basant sur les études précédentes (Tritz 

et al., 2011; Mazzilli et al., 2013). La fonction objectif utilisée pour évaluer la performance du 

modèle hydrodynamique est le critère de « Nash-Sutcliff Efficiency », noté NSE (Nash and 

Sutcliffe, 1970), fréquemment utilisé en domaine karstique (Baudement et al., 2018, Sivelle et 

al., 2019, Duran et al., 2020).  

3.3 Couplage de l’hydrodynamique et de l’EA 

Un module de calcul de l’excès d’air (EA) a été développé et implémenté dans le modèle 

hydrodynamique afin de reproduire les variations d’excès d’air au niveau de la source. L’EA 
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simulé à la source constitue un mélange d’EA en provenance des différents réservoirs et il peut 

être décomposé en fonction de la participation de ces derniers à l’écoulement.  

L’hypothèse faite dans cette approche de couplage du modèle hydrodynamique et du traceur 

gazeux est que la majeure partie d’EA est formée au sein du réservoir R2, représentant 

conceptuellement la matrice poreuse fracturée du karst, suite à une augmentation du niveau 

d’eau, pouvant être la conséquence d’un apport d’eau par les structures de drainage préférentie l 

conceptuellement représentés par le réservoir R3 (Fig. 24). La formation d’EA se fait par un 

piégeage de bulles d’air dans un milieu poreux à la suite d’une mise en charge, puis la pression 

hydrostatique appliquée force la dissolution des bulles d’air {Citation}. Dans le but de 

reproduire ce processus par calcul numérique le plus fidèlement possible, il est supposé que 

l’EA produit dans le réservoir R2 ne dépend que des augmentations du niveau d’eau dans R2. 

Donc si Δh est positif, l’EA formé est proportionnel à la variation de hauteur d’eau dans le 

réservoir R2 :  

𝐸𝐴𝑝𝑟𝑜𝑑𝑢𝑖𝑡 _𝑅2(𝑡) = 𝑎 × ∆ℎ(𝑡) Équation 12 

Avec EA la concentration d’EA formée en cm3 STP/kg à l’instant t, a le coefficient de linéarité 

et Δh la différence de niveau d’eau en mm au pas de temps t. Si Δh est négatif, alors il n’y a pas 

de création d’EA et EAformé_R2(t) = 0.  

La signature d’EA du réservoir R2 dépend de l’EA contenu dans les flux d’eau qui rechargent 

et/ou vidangent le réservoir (QR1-R2.EAR1 et QR2-R3.EAR2), de la signature en EA du réservoir R2 

à l’instant t en fonction de l’état de saturation du réservoir (hR2. EAR2) et de l’EA produit au pas 

de temps t. La signature d’EA du réservoir R2 suit la loi de mélange suivante et deux cas sont 

distingués en fonction de la direction des échanges drains / matrice : 

Si QR2-R3 > 0 alors 

𝐸𝐴𝑅2
(𝑡 + 1) = 

ℎ𝑅2
(𝑡). 𝐸𝐴𝑅2

(𝑡) + 𝑄𝑅1−𝑅2
(𝑡). 𝐸𝐴𝑅1 − 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡).𝐸𝐴𝑅2

(𝑡)

ℎ𝑅2
(𝑡) +  𝑄𝑅1−𝑅2

(𝑡) − 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡) +  ∆ℎ(𝑡)
 + 𝐸𝐴𝑓𝑜𝑟𝑚é (𝑡) 

Équation 13 

Si QR2-R3 < 0 alors 

𝐸𝐴𝑅2
(𝑡 + 1) = 

ℎ𝑅2
(𝑡). 𝐸𝐴𝑅2

(𝑡) + 𝑄𝑅1−𝑅2
(𝑡). 𝐸𝐴𝑅1 − 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡).𝐸𝐴𝑅3

(𝑡)

ℎ𝑅2
(𝑡) +  𝑄𝑅1−𝑅2

(𝑡) − 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡) +  ∆ℎ(𝑡)
 + 𝐸𝐴𝑓𝑜𝑟𝑚é (𝑡) 

Équation 14 

 

La concentration d’EA dans le réservoir R3 correspond au mélange entre les différents flux en 

provenance des réservoirs R1 et R2 avec des concentrations d’EA initialement présentes à 

l’instant t : 
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𝐸𝐴𝑅3(𝑡 + 1)

=
ℎ𝑅3(𝑡). 𝐸𝐴𝑅3(𝑡) + 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡). 𝐸𝐴𝑅2 + 𝑄𝑅1−𝑅3. 𝐸𝐴𝑅1(𝑡) + 𝑄𝑅1𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙−𝑅3(𝑡). 𝐸𝐴𝑅1(𝑡) − 𝑄𝑅3−𝑆. 𝐸𝐴𝑅3

ℎ𝑅3(𝑡) + 𝑄𝑅2−𝑅3(𝑡) + 𝑄𝑅1−𝑅3(𝑡) +  𝑄𝑅1𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙−𝑅3(𝑡) − 𝑄𝑅3−𝑆
 

Équation 15 

La concentration d’EA simulé à la source correspond aux mélanges des flux qui constituent les 

débits à la source, et peut être calculé avec l’équation suivante : 

𝐸𝐴𝑠𝑖𝑚 (𝑡 + 1) =  
𝑄𝑅3 −𝑆(𝑡). 𝐸𝐴𝑅3 (𝑡) +  𝑄𝑅1𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙−𝑆 (𝑡).𝐸𝐴𝑅1

𝑄𝑅3 −𝑆(𝑡) −  𝑄𝑅1𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙−𝑆 (𝑡)
 

Équation 16 

 

Figure 24 : Structure du modèle comprenant l'approche de calcul de l'EA 

Le réservoir R1 représente conceptuellement l’épikarst et la zone d’infiltration du système 

karstique. Les quatre mesures de gaz dissous réalisées à différentes profondeurs au sein de la 

zone vadose informent que l’EA varie entre 0.5 et 1.2 cm3 STP/kg. Une valeur moyenne de 0.9 

cm3 STP/kg a été fixée pour le paramètre EAR1.  

Le couplage de l’hydrodynamique et de l’EA porte le nombre de paramètres à caler à 12, en 

ajoutant le coefficient a qui régit la relation linéaire entre l’augmentation du niveau d’eau et la 

quantité d’EA formé. La fonction objectif peut se calculer sur les débits ou sur les excès d’air 

à la source, mais également avec une fonction pondérée sur les deux variables. La calibration 

du modèle consiste ensuite à réduire les erreurs entre les données simulées et les données 
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observées. Selon la fonction objectif choisie, il peut être privilégié de chercher à caler les 

paramètres du modèle qui permettent une meilleure restitution des débits (w=0), des EA (w=1) 

ou bien chercher un compromis en tenant compte des deux variables. Ainsi, plusieurs fonctions 

objectifs ont été utilisées en phase de calibration du modèle : 

𝜔𝑜𝑏𝑗 =  𝜔 × 𝑁𝑆𝐸(𝑄) + (1 − 𝜔) × 𝑁𝑆𝐸(𝐸𝐴) 

avec ω = [0, 0.5, 0.99, 1]. 

Équation 17 

4 Résultats et discussion 

4.1 Approche conceptuelle du mécanisme de formation de l’EA 

L'EA de la source Durzon présente d’importantes variations au cours du cycle hydrologique 

(Fig. 25). Les EA les plus faibles, inférieurs à 1 cm3 STP/kg, sont observés lors de crues 

caractérisées par des débits compris entre 5.4 m3/s et 3.9 m3/s. Les étiages sont caractérisés par 

les plus forts EA mesurés allant jusqu’à 11 cm3STP/kg pour des débits inférieurs à 0.8 m3/s.  

 

Figure 25 : Evolution de l’EA à la source du Durzon en fonction du débit 

Wilson and McNeill, (1997) étudient la relation entre le piégeage de bulles d’air et la lithologie 

par la comparaison de valeurs moyennes d’EA (calculées sur la base du néon) dans des 

échantillons d’eau souterraine en provenance d’aquifères développés dans des calcaires, des 

grés et du granite. Les échantillons en provenance d’aquifères granitiques sont quasiment 

dépourvus d’EA, tandis que les échantillons en provenance des aquifères carbonatées 
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présentent les plus fortes valeurs d’EA (1,0 cm3 gaz STP/ cm3 d’eau). Plusieurs auteurs 

(Herzberg and Mazor, 1979; Heaton and Vogel, 1981; Mazor et al., 1983) reportent des valeurs 

d’EA élevées dans les aquifères karstiques. Plusieurs schémas conceptuels ont été apportés dans 

la littérature pour expliquer l’addition d’EA durant la recharge. Heaton and Vogel, (1981) 

l’expliquent par la présence de bulles d’air piégées sous l’action des forces capillaires dans la 

frange capillaire (échelle microscopique). Lors de l’infiltration de l’eau de surface, à la suite 

d’un épisode de recharge, les bulles d’air sont entrainées jusqu’au niveau de la zone noyée. A 

une profondeur suffisante, la pression hydrostatique appliquée sur les bulles force leur 

dissolution. Herzberg and Mazor, (1979) suggèrent quant à eux que la nature fissurée localisée 

et hautement perméable de la plupart des aquifères karstiques est souvent associée à une 

recharge rapide qui pourrait aspirer de grandes quantités d’air et expliquer un élevé EA (échelle 

macroscopique). Les réservoirs carbonatés semblent donc constituer des lithologies propices à 

la formation d’EA mais le processus de formation reste hypothétique. Les données d’EA 

acquises à différentes profondeurs de la zone non saturée sur le bassin d’alimentation du Durzon 

suggèrent que la quantité d’EA formée lors du transfert de l’eau en profondeur est faible (< 2 

cm3 STP/kg, chapitre 2 – section – 4.2 - Fig 19) et ne semble pas suffisant pour expliquer les 

gammes d’EA mesurées à la source, jusqu’à 11 cm3 STP/kg lors des étiages (Fig 25). 

Aeschbach-Hertig et al., (2002) suggèrent que les variations de néon (et donc d’EA) sont 

essentiellement une mesure de l’amplitude des fluctuations du niveau d’eau de l’aquifère et il 

sera soutenu par de nombreuses autres études (Beyerle et al., 2003; Ingram et al., 2007; 

Kulongoski et al., 2004; Manning and Caine, 2007; Osenbrück et al., 2009; Zhu and Kipfer, 

2010). Holocher (2002) étudie expérimentalement la formation de l'EA dans des milieux poreux 

quasi-saturés en utilisant des colonnes de sable verticales. En simulant les variations du niveau 

d'eau, il obtient une corrélation entre ces variations et l'EA mesurée. Cette dernière varie entre 

0.14 et 1.62 cm3 STP/kg pour des variations maximales du niveau piézométrique d'un mètre. 

La formation d’EA dépendrait donc de i) la quantité d’air piégé et de ii) la dissolution forcée 

de ces dernières. 

Aux vues des informations précédentes, la matrice poreuse du karst pourrait être un milieu 

favorable au piégeage de bulles d’air aux vues de sa porosité inter-granulaire et la dissolut ion 

forcée pourrait être favorisée par les importantes et rapides mises en charge qui sont favorisées 

par les drains (jusqu’à plusieurs trentaines de mètres) et qui font la particularité de ces systèmes.  

Une relation exponentielle décroissante entre l’EA et le débit mesuré à la source est observée 

(Fig 25). Les épisodes de recharge rapides et importants en milieu karstique peuvent se traduire 
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localement par des fluctuations de la charge hydraulique de plusieurs mètres à plusieurs 

dizaines de mètres au sein des zones transmissives. Pendant ces épisodes, des inversions de flux 

peuvent être observées entre le système de drainage principal (i.e. grottes, drains, fractures non 

obstruées) et la partie matricielle environnante de l'aquifère (Martin and Dean, 2001; Bailly-

Comte et al., 2010; Meyerhoff et al., 2012; Mitrofan et al., 2015; Sivelle et al., 2019). Si le 

gradient de pression va des conduits vers la matrice, il favorise la recharge de la zone matricie lle 

la plus proche des conduits (et/ou fractures, failles, grottes). La porosité de la matrice permet 

de piéger les bulles d'air, qui sont dissoutes sous l'effet de la pression hydrostatique appliquée 

suite à une mise en charge rapide via les échanges drain-matrice. Conceptuellement, plus la 

variation de la hauteur d'eau est importante dans le réservoir, plus la pression hydrostatique 

appliquée sur les bulles d'air est élevée, ce qui provoque la formation d’un excès d'air important. 

C'est ce phénomène qui est proposé pour expliquer la formation d'EA dans la matrice lors de 

variations de niveau piézométrique (Fig 25). En période d'étiage, la source est principalement 

alimentée par le flux de drainage provenant de la matrice de la zone noyée, la recharge par les 

réseaux de conduits étant négligeable (Plagnes, 1997), ce qui explique les valeurs relativement 

élevées d'EA observées au niveau de la source. 

En période de crue, le débit de la source s'explique principalement par des écoulements rapides 

depuis la zone non saturée (Plagnes, 1997). Les drains et les fractures de la zone saturée sont 

des milieux dont la porosité ne permet pas le stockage de grandes quantités de bulles d'air qui, 

sous l'effet de l'augmentation de la pression hydrostatique, provoque la création d'un excès d'air. 

Ainsi, ces écoulements rapides présentent un faible potentiel de formation d’EA expliquant les 

faibles valeurs d'EA mesurées à la source en période de fort débit. Lors de la baisse du niveau 

d'eau dans l’aquifère, les flux d'échange drain-matrice peuvent s'inverser à nouveau, provoquant 

un début de drainage du continuum matriciel par les conduits et la fracture, pouvant ainsi 

contribuer à une augmentation progressive de l'EA mesuré à la source (Fig 26).  
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Figure 26 : Schéma conceptuel de formation de l’EA sur le bassin d’alimentation du Durzon 

Les systèmes karstiques semblent donc être des milieux aquifères dont les caractéristiques 

structurales et fonctionnelles (dualité entre la matrice poreuse fracturée et les drains 

transmissifs), favorisent la formation d’EA. Le schéma conceptuel proposé pour expliquer la 

relation entre l’EA et le débit observé dans la figure 25 implique des échanges entre les drains 

et la matrice (Fig 26). Dans le but de tester ce schéma conceptuel de formation d’EA, une 

approche numérique de couplage du débit et de l’EA a été menée en reprenant un modèle 

d’échange entre drains et matrice et un piégeage de bulles d’air au sein de la matrice à la suite 

de variations positives du niveau d’eau.  
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4.2 Approche numérique du mécanisme de formation de l’EA 

4.2.1 Modélisation du débit et de l’EA 

4.2.1.1 A la source 

 

 

Figure 27 : (A) Comparaison du débit (enveloppé d’une incertitude sur les données de 15 % - enveloppe grise) et de l’EA 

mesuré à la source (en noirs) aux débits et EA simulés par le modèle selon les différents ratios de calibration – (B) Zoom sur 

une crue de reprise (novembre 2012 à juillet 2011) – les débits sont en échelle log 

La figure 27 (A) illustre les meilleures sorties du modèle (débits et EA simulés) pour des 

fonctions objectives calculées à partir de calibrations faites sur le débit (ω = 1 - rouge), sur l’EA 

(ω = 0 - bleu) et sur des pondérations à 50 % des deux variables (ω = 0.5 - orange) et à 99 % 

sur le débit et 1 % sur l’EA (ω = 0.99 – vert). 

Le zoom sur l’épisode de recharge de mars – avril 2021 permet d’examiner de façon plus précise 

la dynamique des différents débits simulés en fonction des données de calibration utilisées. 

A 

B 
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Dans le cas d’une calibration sur le débit uniquement (courbe rouge), les pics de crues sont 

correctement simulés (Fig 27B). Cependant, une surestimation des débits est observée en 

période d’étiage, jusqu’à doubler le débit d’étiage simulé (environ 2 m3/s en juin 2011 – Fig 

27B) par rapport au débit d’étiage observé (< 1 m3/s en juin 2011 – Fig 27B). La calibration sur 

l’EA uniquement (courbe bleue) produit des débits simulés qui surestiment les pics de crue (Fig 

27B). Lors de la récession, le débit simulé décroit très rapidement et ne permet pas une 

reproduction correcte de la rupture de pente. Néanmoins, les débits simulés en période d’étiage 

sont du même ordre de grandeur que les débits observés (Fig 27B), à contrario du débit simulé 

à partir d’une calibration sur le débit qui surestime les débits d’étiage. Une pondération de la 

calibration entre les données de débit et d’EA à 50 % (courbe orange) présente sur la crue de 

mars 2011 la même dynamique qu’une calibration sur le débit. La crue de décembre 2010 – 

janvier 2011 n’est pas reproduite par les deux simulations qui intègrent les données d’EA dans 

le calcul de calibration à 50 % et 100 %. Les débits simulés à la suite d’une calibration à 99 % 

sur le débit et 1 % sur l’EA se rapprochent des résultats de simulations à 100 % sur le débit et 

reproduit la crue de décembre 2010 – janvier 2011 (Fig 27B). 

Les EA calculés pour les différentes configurations de fonctions objectifs sont très simila ires 

(Fig 27A). Deux périodes sont intéressantes : les deux ruptures de pente durant les mois de mars 

2011 et d’octobre 2011. Ces ruptures de pente dans les mesures d’EA correspondent à un 

changement de condition hydrologique soit dans ce cas : une mise en charge rapide et 

importante passant d’un débit inférieur à 1 m3/s à plus de 6 m3/s en quelques jours. Les valeurs 

d’EA chutent alors de 8 à 3 et 7.5 à 0.5 cm3 STP/kg respectivement. D’un point de vue global, 

c’est-à-dire au niveau de l’EA total simulé à la source, les dynamiques d’EA induites à partir 

de changement du contexte hydrologique sont correctement reproduites par le modèle. 

La figure 28 permet une comparaison des sorties du modèle en représentant la relation EA = 

f(Q) des simulations et observations. Le couplage du modèle hydrodynamique et d’un module 

de calcul de l’EA permet de reproduire la relation décrite en section 4.1, soit des valeurs d’EA 

élevées pour les débits les plus faibles et des EA faibles pour les débits élevés, et ceci pour les 

différentes configurations de fonctions objectifs testées.  
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Figure 28 : EA mesuré (noir) et simulés (couleurs) en fonction des débits mesuré et simulés à la source du Durzon 

D’après la structure du modèle couplé (Hydrodynamique / EA), le débit à la source ne dépend 

pas du paramètre a. Ainsi, lorsque la calibration se fait uniquement sur les données de débit (ω 

= 1), aucune contrainte n’est appliquée au paramètre a et son calage n’est pas possible et l’EA 

simulé à la source n’est pas calculé. Il s’agit alors d’un modèle classique de type pluie-débit, 

sans prise en compte de données hydrogéochimiques supplémentaires. Dans cette configura t ion 

(ω = 1), les données d’EA produites par le modèle n’ont pas de significations et n’ont donc pas 

été représentées sur les figures 27 et 28. Dans le but d’évaluer les résultats du modèle couplé 

lorsque le critère NSE(EA) est très minoritaire dans la fonction objectif (eq 17) et 

principalement contrôlé par le débit, un test avec une contribution de 1% d’EA a été réalisé (ω 

= 0.99). 

La prise en compte de l’EA dans la routine de calibration dégrade grandement le critère de 

performance du débit (NSE(Q) = - 0.35 lorsque ω = 0 tableau 3). Néanmoins, une procédure de 

calibration faite à 100 % sur les données d’EA permet de produire un débit à la source à minima 

réaliste : bien que les gammes de débits et la récession soient mal reproduites, les pics de crues 

sont reproduits au bon moment ; l’inverse n’est pas observé. Lorsque le critère NSE(EA) est 

très minoritaire dans la fonction objectif (ω = 0.99), le débit à la source est reproduit avec un 

critère d’évaluation NSE(Q) = 0.62 et le signal d’EA peut être reproduit.  
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Tableau 3 : Résultats du meilleur set de paramètres pour une calibration uniquement sur les données de débit et une calibration uniquement sur les données d’EA 

 
R10 

(mm) 

R20 

(mm) 

R30 

(mm) 

R1seuil 

(mm) 

KR1-R2/3 

(mm/j) 

KR2-R3 

(mm/j) 

KR3-S 

(mm/j) 

Kseuil 

(mm/j) 
Xseuil XR1 a 

NSE(Q

) 

NSE(EA

) 

RA 

(km²) 

ω = 1 136.2 755.0 49.5 236.3 3.1.10-4 1.1 4.8.10-3 0.15 0.83 0.69 - 0.73 - 116.8 

ω = 0.99 954.1 51.1 840.1 249.8 4.1.10-4 1.9 5.9.10-3 0.19 0.83 0.26 0.03 0.62 0.29 116.8 

ω = 0.5 803.0 275.2 848.3 291.2 6.8.10-4 7.9 3.1.10-3 0.15 0.78 0.70 0.04 0.71 0.59 116.8 

ω = 0 142.6 542.6 959.8 379.3 4.8.10-4 8.5 2.8.10-3 0.26 0.50 0.55 0.06 - 0.83 0.73 116.8 

2 



90 
 

L’étape suivante consiste à investiguer de façon plus précise les dynamiques d’écoulement et 

de formation d’EA au sein des différents réservoirs afin de juger de la représentativité physique 

du modèle.  

4.2.1.2 Fonctionnement interne du modèle 

La figure 29 présente l’évolution du débit à la source sur la période de novembre 2010 à juillet 

2011, puis l’évolution des différents flux internes et niveaux d’eau des réservoirs résultants de 

la décomposition du signal global en sortie de modèle discutés dans la section précédente. 



91 
 

 

Figure 29 : Evolution des différents niveaux d’eau dans les réservoirs (E-F-G) et des différents flux internes entre les 

réservoirs du modèle (H-I-J) expliquant la décomposition du débit total simulé (B) en composante rapide (C) et lente (D) de 

novembre 2010 à juillet 2011 ceci pour les différentes pondérations de fonction objectif 

A 

B 

C 

D 

E

0 

F 

G 

H 

I 

J 
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Le débit simulé à la source est la résultante d’un débit de base simulé par le flux en provenance 

du réservoir R3 (QR3-S) et de pics de crues reproduits par l’activation de la fonction seuil depuis 

le réservoir superficiel R1 (QR1seuil-S). Plus la calibration est faite en prenant une part importante 

du signal d’EA, plus le débit de base simulé (QR3-S) est faible. Si nous prenons comme exemple 

la crue de mars 2011, au maximum le débit de base est à 1.3 m3/s pour une calibration à 100 % 

sur le débit et descend à moins de 1 m3/s pour une calibration à 100% sur l’EA. 

Le réservoir R1 présente des dynamiques de niveau d’eau qui sont similaires quelque soit le 

pourcentage d’EA appliqué dans le processus de calibration (Fig 29 - E). Le coefficient de 

vidange de la fonction seuil du réservoir R1 varie entre 0.14 et 0.26 mm/j en fonction du type 

de calibration (tableau 3) et il est plus élevé que le coefficient de vidange du réservoir R1 en 

direction de R2 et R3 (kR1-R2/3) qui est de l’ordre de .10-4 mm/j, les flux engendrés par la fonction 

seuil en direction du réservoir R3 (QR1seuil-R3) sont rapides et sont majoritairement à l’origine de 

la recharge du réservoir R3 (Fig 29 - J).  

De par la structure du modèle qui impose la vidange du réservoir R2 vers R3 et une constante 

de vidange rapide entre les réservoirs R2 et R3 (1.1 mm/j (ω = 1) < kR2-R3 < 8.5 mm/j (ω = 0), 

tableau 3), les niveaux d’eau dans les réservoirs R2 et R3 ont une dynamique très comparable 

(Fig 9 – F et G). Les inversions de gradients entre ces deux réservoirs sont observées, 

notamment durant les épisodes de recharge intense de type crue de reprise automnale après 

l’étiage estival (Fig 29 – H). Le réservoir R2 est principalement rechargé par les flux en 

provenance du réservoir R3, pour un même évènement de recharge (par exemple celui de de 

mars 2011), le flux en provenance du réservoir R1 est de l’ordre de 0,1 m3/s tandis que le flux 

en provenance du réservoir R3 peut atteindre plus de 10 m3/s dans le cas d’une calibration sur 

le débit.  
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Figure 30 : Variations positives du niveau d’eau dans le réservoir R2 en fonction de l’Excès d'Air produit (équation 12), ceci 

pour les différents ratios de fonction objectif permettant le calcul d’EA  

4.2.2 Fonctionnement du modèle numérique mis en regard du schéma 

conceptuel de formation de l’EA 

Les figures 31 et 32 présentent le fonctionnement interne du modèle (évolution des débits, des 

niveaux d’eau, des signatures d’EA) de sorte à le remettre en lien avec le schéma conceptuel 

développé dans la section 4.1. On distingue des changements de dynamiques en fonction des 

inversions de flux entre les réservoirs R2 et R3, permettant de faire un parallèle avec les 

conditions de hautes eaux ou de basses eaux décrites dans le schéma conceptuel : 

1. Episode de recharge (Fig 31 encadrés roses et Fig 32 – A) 

L’EA est formé au sein du réservoir matriciel (soit R2) à la suite d’une mise en charge (équation  

12 - Fig 30) rendue possible par un échange drain / matrice (soit QR2-R3 < 0) à l’issue d’un 

épisode de recharge intense (activation de la fonction seuil Q seuil-R3 et Qseuil-S). L’EA formé est 

ajouté à la signature d’EA déjà présente dans la matrice (équations 13 et 14) et héritée des pas 

de temps précédents et des signatures des flux d’infiltration. La signature d’EA du réservoir R2 

et son niveau d’eau augmentent (Fig 32 - D et E) tandis que la signature d’EA du réservoir R3 

diminue et son niveau d’eau augmente (Fig 32 - F et G). A ce moment, le débit à la source est 
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principalement expliqué par des flux rapides qui by-pass la zone d’infiltration et des 

écoulements dans un réseau de drains / fissures sub-verticales bien connectées à la zone noyée. 

Ils sont modélisés par les flux de la fonction seuil (Qseuil-S) (Fig 31 – B et C) dont la signature 

d’EA est faible (0.9 cm3 STP/kg) permettant d’obtenir des concentrations d’EA faibles en 

période de basses eaux à la source.  

2. Récession (Fig 31 encadré vert et Fig 32 – B) 

Lorsque le système n’est plus soumis aux infiltrations rapides de surface (désactivation de la 

fonction seuil Qseuil-R3 et Qseuil-S), la zone noyée est alimentée par les écoulements diffus en 

provenance de la zone d’infiltration (QR1-R2 et QR1-R3). En l’absence d’évènements de recharge, 

la matrice (réservoir R2) se vidange et alimente les drains (réservoir R3) via les échanges drains 

/ matrice (inversion de gradients : QR2-R3 > 0) et in fine alimente la source (QR3-S dominant en 

l’absence de Qseuil-S). La matrice ayant une signature d’EA plus élevée que les drains (Fig 31 – 

E et G), les fortes valeurs d’EA sont simulées à la source en période de basses (Fig 31 – H).  

L’évolution des débits et des concentrations d’EA internes du modèle au cours du temps 

s’accordent avec le schéma conceptuel de formation d’EA développé dans la section 4.1. L’EA 

est formé en période de hautes eaux dans un compartiment qui participe majoritairement à 

l’écoulement à la source en période de basses eaux. Les échanges drains / matrice constituent 

le processus central qui permet d’expliquer le décalage temporel entre le moment durant lequel 

l’EA est formé (hautes eaux), augmentant de fait la concentration du traceur dans le système, 

et le moment où l’augmentation de cette concentration est mesurée à la source (majoritairement 

en basses eaux).  
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Figure 31 : Evolution des débits internes, des niveaux d’eau et des signatures d’EA des réservoirs, du débit et de l’EA à la 

source  en fonction des périodes 
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Figure 32 : Schéma synthétisant le fonctionnement du modèle pour la simulation du débit et de l’EA à la source avec ω = 0.5 

– les bandes vertes correspondent à une alimentation du réservoir R2 vers le réservoir R3 (matrice vers drain) et les bandes 

roses correspondent à une alimentation du réservoir R3 vers le réservoir R2 (drain vers matrice) 

A 

B 
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Le mode de calcul de l’EA formé étant basé sur une approche simplifiée de relation linéaire à 

la suite d’une variation positive du niveau d’eau du réservoir R2, nous obtenons une relation 

selon laquelle pour une variation de 1 mm du niveau d’eau environ 0.04 cm3 STP/kg sont formés 

(optimum du paramètre a calculé avec le modèle ω = 0.5, Fig 30). La variation de 1 mm du 

niveau d’eau est une valeur minimale du fait de la non-prise en compte de la porosité dans les 

réservoirs. L’intégration d’une porosité représentative de la matrice poreuse dolomit ique 

supposerait des variations du niveau d’eau plus importantes. Par exemple, si on suppose une 

porosité matricielle de 1%, alors une variation de 1 mm dans le réservoir numérique correspond 

approximativement à une variation de 10 cm en réalité (Mazzilli et al., 2019). Cependant, il 

apparait nécessaire de calibrer les variations du niveau d’eau dans le réservoir R2 à l’aide de 

données piézométriques afin de juger de la représentativité de cette relation.   

4.3 Critères de performance et tests de sensibilité 

Dans le but d’apporter une première estimation de la sensibilité des paramètres pour reproduire 

le débit et l’EA à la source, un test de sensibilité a été appliqué. Le meilleur set de paramètr e 

obtenu pour une calibration à 50 % sur le débit et sur l’EA (ω = 0.5) est utilisé et des 

perturbations vont être apportées à chacun des paramètres un à un. En d’autres termes, un 

paramètre subit des perturbations tandis que les autres paramètres restent fixes sur la valeur 

optimale à ω = 0.5 (chacun leur tour). A chaque calcul / perturbation, le débit et l’EA sont re-

calculés de façon directe et les critères de performance de ces deux données sont utilisés afin 

de juger de la sensibilité du paramètre (fig 33).  

Les paramètres dont l’évolution des critères de performance des deux variables ne présente 

aucune variation suggère que les sorties du modèle ne sont pas dépendantes de ce paramètre. 

Au contraire, une évolution des critères de performance qui permet de dégager un NSEmax 

suggère que les sorties du modèle sont dépendantes du paramètre et que ce dernier semble donc 

sensible dans le modèle (kseuil, Eseuil, xR1seui-R3/S, kR3-S).  

Dans le cas des hauteurs d’eau initiales du réservoir qui constituent les conditions initiales du 

modèle (R10, R20 et R30), il est préférable que les sorties du modèle n’en soient pas 

dépendantes. Ainsi, le modèle permet de reproduire les données en sortie sans être influencé 

par des conditions particulières du système. Par exemple, le débit simulé ne semble pas 

dépendant des hauteurs d’eau initiales des réservoirs tandis que l’EA simulé semble être 

dépendant de ces conditions initiales, ce qui illustre une limite du modèle proposé.  
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Si les critères de performance des deux variables présentent le même NSEmax, alors la même 

valeur de paramètre optimisé permet de reproduire de façon tout aussi performante l’EA et le 

débit, comme obtenu pour kseuil. Dans certains cas, le critère de performance maximal est obtenu 

pour des valeurs de paramètres similaires, cependant la distribution de l’espace des paramètres 

peut être réduite pour une des deux variables. C’est le cas de la variable kR3-S dont la distribution 

des NSEmax des deux variables est obtenue pour la même gamme de valeurs du paramètre (entre 

2.10-3 et 4.10-3 mm/j). Néanmoins, la distribution des NSE(EA) permet de réduire l’espace de 

ce paramètre comparée à la distribution des NSE(Q). 

Le coefficient a ne montre aucune sensibilité lors du calcul du débit. En effet, le débit n’est pas 

dépendant de la formation d’EA pour être calculé, ce qui explique qu’en calcul directe le critère 

de performance du débit (NSE(Q)) ne varie pas. Par contre, a est très sensible lors du calcul de 

l’EA, ce qui est encore une fois expliqué par le fait que le mode de calcul de l’EA développé 

dans ce modèle implique le paramètre a.  

 

Figure 33 : Evolution des critères de performance du débit (noir) et de l’EA (rouge) en fonction de variations appliqués aux 

paramètres un à un (Test de sensibilité) 
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Ce test de sensibilité peut être utilisé afin d’améliorer la structure du modèle. La figure 34 

représente les paramètres sensibles et insensibles issus des résultats du test de sensibilité (Fig 

32), ce qui permet d’estimer l’importance relative des flux composant le modèle. Les flux de la 

fonction seuil et de la vidange du réservoir R3 semblent être des composantes sensibles pour 

expliquer l’EA et le débit simulé à la source. A contrario, la vidange du réservoir R1 en direction 

des réservoirs inférieurs et le flux d’échange entre ces derniers ne semblent pas être sensibles. 

Ces résultats concordent avec les observations des niveaux d’eau des réservoirs dans lesquels 

on observait des dynamiques quasi-identiques entre R2 et R3. Ces résultats questionnent quant 

à la pertinence d’avoir deux réservoirs inférieurs.  
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Figure 34 : Représentation des paramètres les moins sensibles à l’issue du test de sensibilité et perspective d’une nouvelle 

structure de modèle à réservoir permettant de reproduire l’EA et le débit mesurés à la source du Durzon 

4.4 Limites et perspectives du couplage 

Le problème récurrent lors de l’application de modèles type pluie/débit est le choix de la 

structure du modèle. Dans notre étude, le choix a été fait d’être le plus fidèle possible au schéma 
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conceptuel de formation d’EA développé à la section 4.1. Pour cela, le modèle à réservoir 

comporte un flux permettant des échanges bilatéraux entre deux réservoirs, soit R2 et R3. 

Conceptuellement ils représentent les échanges drains/matrice, avec l’intégration d’un calcul 

d’EA linéaire à la suite de variations positives du niveau d’eau dans le réservoir R2. C’est ce 

module de calcul dans le réservoir R2 qui permet de simuler le processus de piégeage de bulles 

d’air.  

Cependant, la dynamique des réservoirs R2 et R3 et leur correspondance physique, soit matrice 

et drains respectivement, sont discutables dans notre étude. En effet, les réservoirs R2 et R3 ont 

une dynamique similaire en matière de niveaux d’eau. La constante de vidange entre ces deux 

réservoirs semble peu sensible à l’issue du test de sensibilité et la vidange du réservoir R2 est 

in fine contrôlée par la constante de vidange du réservoir R3. Les réservoirs R2 et R3 pourraient 

donc être fusionnés en un seul réservoir (Fig 33-B), R2 comme R3 étant tous deux assimilab les 

à la fonction capacitive du karst dans la structure de modèle proposé dans cette étude (Fig 33-

A).  

Les réservoirs R2 et R3 semblent assurer une fonction similaire, ainsi une structure de modèle 

tenant compte d’un seul compartiment dans le niveau inférieur pourrait être plus adaptée, bien 

qu’elle ne traduise pas de façon explicite les échanges matrice-conduit. La fonction 

transmissive serait toujours assurée par les flux en provenance de la fonction seuil du réservoir 

R1. La fonction capacitive serait quant à elle modélisée par un unique réservoir R2 alimenté 

par le réservoir R1 par une vidange directe et par la fonction seuil lors de son activation. Le 

débit total simulé serait alors la somme des débits en provenance du réservoir R2, assurant le 

débit de base, et en provenance de la fonction seuil, assurant les pics de crue. La structure du 

modèle se rapprocherait alors de celle proposée par Mazzilli et al., 2013. La recharge de la 

matrice par les drains serait assurée par le flux QR1seuil-R3 lors d’épisodes de recharge 

suffisamment importants pour activer la fonction seuil. Puis la contribution relative de la 

matrice et des drains à l’écoulement à la source en fonction des conditions hydrologiques de 

hautes eaux ou de basses eaux serait modélisée par la contribution relative des flux en 

provenance de la fonction seuil et du réservoir inférieur rassemblant R2 et R3. Cette structure 

de modèle (Fig 33-B) réduirait le nombre de paramètres à caler et elle aurait donc l’avantage 

d’être plus parcimonieuse. La fonction transmissive du karst étant par nature définie en 

opposition à la fonction capacitive qui fait référence à du stockage (Ford and Williams, 2007), 

il est alors tout à fait envisageable de représenter dans les modèles à réservoirs la fonction 

transmissive par un flux, plutôt que par un réservoir.  
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L’intégration de traceurs hydrogéochimiques dans les modèles à réservoir de type pluie/déb it 

est une approche de plus en plus couramment menée en hydrogéologie. Pinault et al., 2001 

couplent des données hydrogéochimiques et hydrodynamiques pour la décomposition 

d’hydrogramme afin d’identifier les composantes rapides et lentes à l’écoulement. La 

conductivité électrique a été utilisée par Chang et al., 2021 comme une contrainte 

supplémentaire dans plusieurs modèles à réservoirs appliqués et performants pour un même 

site. La CE apportait alors des informations supplémentaires quant à l’origine des flux lors 

d’épisodes de recharge, permettant de trancher entre les différents modèles déjà existants. 

Hartmann et al. (2017, 2013) ont couplé un modèle à réservoir et des signatures 

hydrogéochimiques en SO4
2- et NO3

- pour caractériser les processus de transport et 

d’écoulement de l’eau dans le sol et dans l’épikarst. Charlier et al., 2012 intègrent des données 

de carbone organique dissout (COD) qui est un très bon traceur des écoulements rapides et qui 

permet donc de caractériser la dynamique des processus d’infiltration. Les isotopes stables de 

l’eau sont utilisés pour estimer le stockage et les temps de transit (Perrin et al., 2003; Zhang et 

al., 2019). Ces traceurs naturels permettent d’obtenir des informations sur l’origine de l’eau, 

des temps de transit ou sur les dynamiques d’écoulement. L’EA dans les milieux karstiques 

constitue un traceur complémentaire (prometteur ?) pour apporter des informations 

hydrodynamiques sur l’importance des mises en charge du réservoir matricielle de la zone 

noyée. En effet, la possibilité de reproduire qualitativement un débit à la source à partir d’une 

calibration faite uniquement sur des données ponctuelles d’EA conforte l’idée que ce traceur 

hydrogéochimique est porteur d’une information hydrodynamique. Cette étude fait office de 

premiers tests d’intégration des données d’EA à un modèle hydrodynamique. L’EA apparaît 

comme un traceur innovant pouvant apporter une information complémentaire aux traceurs 

cités ci-dessus.  

5 Conclusion 

L’objectif de cette étude était de tester par une approche de modélisation le schéma conceptuel 

de formation d’EA au sein du système karstique du Durzon, basé sur le processus d’échange 

drains/matrice au cours du cycle hydrologique. Pour cela, un couplage entre des données 

hydrodynamiques et hydrochimiques a été mené par l’intégration de l’EA comme contrainte 

supplémentaire dans un modèle à réservoir de type pluie/débit.  

La structure du modèle couplé testé dans cette étude permet de reproduire la dynamique d’EA 

mesurée à la source du Durzon. De plus, un mode de calibration du modèle uniquement basé 
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sur les données d’EA permet d’obtenir une dynamique temporelle d’hydrogramme proche de 

l’observation. Il semblerait donc que l’EA soit un traceur intéressant porteur d’une information 

hydrodynamique et possiblement proxy des mises en charge.  

Néanmoins, il s’agit d’une approche préliminaire et l’étude plus détaillée des dynamiques 

internes du modèle suggère que le modèle peut être amélioré selon une approche plus 

parcimonieuse. A terme, il est également envisageable d’y intégrer d’autres traceurs 

hydrogéochimiques, tels que la conductivité électrique, les concentrations en Ca2+ et Mg2+ dont 

les données sont acquises sur ce site. 
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Chapitre IV : Comparaison du signal 

d’excès d’air (EA) sur les deux sites 

pilotes (Durzon, Lez) 
 

A ce stade du manuscrit, l’étude menée sur la compréhension du processus de formation de 

l’EA ne s’est basée que sur des mesures faites sur le bassin d’alimentation du Durzon. Dès lors , 

des questions persistent quant à la transposition du schéma conceptuel à d’autres sites 

karstiques : est-ce que des observations similaires, soit de fortes valeurs d’EA en conditions de 

basses eaux et de faibles valeurs d’EA en conditions de hautes eaux, sont également observables 

sur le deuxième site pilote de ce sujet de thèse ? 

L’aquifère du Lez approvisionne la ville de Montpellier en eau potable et ceci depuis 1854. 

D’abord exploité directement au niveau du débit de débordement de la source du Lez (entre 25 

et 600 l/s en fonction des conditions hydrologiques, (Paloc, 1979), l’aquifère a ensuite fait 

l’objet de pompages permettant d’augmenter le prélèvement de la ressource à 800 l/s. Devant 

la demande grandissante d’approvisionnement en eau potable de la ville, en 1982 sont installés 

des forages profonds directement dans le drain terminal karstique qui permettent une 

augmentation du rendement maximal à 2000 l/s (Avias, 1995). Du fait d’une pression sur la 

ressource plus importante en période estivale, le débit de pompage est plus important en période 

de basses eaux (entre 1200 et 1700 l/s) qu’en période de hautes eaux (900 l/s). En condition de 

basses eaux, le débit de pompage est supérieur au débit naturel d’écoulement de la source ce 

qui induit une mobilisation des réserves de l’aquifère qui se traduit également par une chute de 

la piézométrie de l’aquifère : on parle alors de « gestion active » de la ressource. De nos jours, 

le débit maximal pompé est fixé à 1700 l/s, le niveau piézométrique minimale ne peut pas 

descendre sous les 35 m NGF, soit 30 m en-dessous de l’élévation de la source (65 m NGF). 

Un débit réservé (160 l/s à 180 l/s) est restitué au milieu lorsque la source ne déborde pas, 

permettant de maintenir l’écoulement du fleuve du Lez. Dans ce contexte de « karst pompé », 

la source du Lez ne s’écoule pas toute l’année (Jourde et al., 2011; Borrell Estupina et al., 2012 

- Projet LEZ-GMU). L’aquifère sollicité par le pompage est captif sur une large étendue au 

voisinage de l’exutoire. La comparaison de l’EA et du débit naturel à la source, soit EA = f(Q), 

ne peut donc pas être aussi aisément menée sur le système karstique du Lez contrairement au 

système naturel du Durzon.  
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Ladouche et al., 2014 ont développé un modèle numérique permettant d’estimer le débit naturel 

de la source du Lez (on parle alors du débit naturalisé) (Fig 35 -A). En période de hautes eaux, 

c’est-à-dire lorsque la source déborde, le débit naturalisé est calculé par la somme du débit de 

pompage et du débit de débordement (tous deux mesurés). En période de basses eaux, la source 

ne déborde pas donc Qdébordement = 0 m3/s. Le débit naturalisé à la source du Lez est alors 

expliqué par le débit de pompage auquel on soustrait le débit de sollicitation des réserves, 

également estimé par l’approche de modélisation.  

L’EA mesuré à la source du Lez peut donc être confronté à ces derniers, ainsi qu’à d’autres 

variables hydrologiques utilisées pour décrire le fonctionnement de cet hydrosystème telles que 

le niveau piézométrique du drain terminal (Ladouche et al., 2014). 

L’échantillonnage de gaz dissous (soit Néon-Argon-Azote) à la source du Lez a permis le calcul 

et le suivi du signal d’EA sur la période de mars 2012 à octobre 2016 (33 données au total). Ces 

données permettent une caractérisation de l’évolution de l’EA à l’échelle du bassin 

d’alimentation dans le but i) d’en comprendre le processus de formation, ii) de comparer ce 

dernier à celui proposé à partir du site pilote du Durzon et iii) investiguer le potentiel informatif 

de l’EA sur le fonctionnement de l’hydrosystème, notamment l’impact de la gestion active sur 

les réserves. 

Dans un second temps, l’étude s’est portée sur la compréhension à une échelle très locale de 

l’évolution de l’EA entre la matrice et les drains en période de crue sur le site expérimental du 

Terrieu (observatoire Medicyss). Des prélèvements en forages de gaz dissous ont été effectués 

à l’automne 2019, durant un épisode de recharge de type épisode Cévenol. Cette étude à 

l’échelle locale a pour but d’estimer les rôles respectifs du drain et de la matrice dans le 

processus de formation de l’EA et de tester les hypothèses apportées dans le chapitre précédent 

(chapitre 3 – section 4.2).  

1 EA mesuré à l’échelle du bassin d’alimentation (source du Lez) 

1.1 Evolution de l’EA en fonction de variables hydrologiques  

La gamme de valeurs d’EA observées à la source du Lez (0.3 cm3 STP/kg < EA < 7 cm3 STP/kg) 

est inférieure à la gamme de valeurs d’EA observées à la source du Durzon (jusqu’à 11 cm3  

STP/kg) en période de basses eaux. En moyenne, l’EA mesuré à la source du Lez (2.2 cm3  

STP/kg ± σ = 1.5 cm3 STP/kg) est inférieure à l’EA mesuré à la source du Durzon (5.2 cm3  
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STP/kg ± σ = 2.8 cm3 STP/kg) et la dispersion des valeurs d’EA mesurées autour de la moyenne 

est plus importante dans les échantillons de la source du Durzon que de la source du Lez.  
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Figure 35 : Evolution du débit naturalisé de la source du Lez et positionnement des différents prélèvements des gaz dissous 

(A) – Décomposition du débit naturalisé à la source en fonction du débit de pompage, de sollicitation des réserves et de 

débordement et évolution de la piézométrie du drain terminal (B) - Evolution de l'EA mesuré à la source du Lez en fonction 

de différentes variables hydrologiques C)  le débit naturalisé, D) le débit de pompage, E) le débit de sollicitation des réserves 

calculé et F) le niveau piézométrique du drain terminal 

A la source du Lez, la plus grande valeur d’EA (7 cm3 STP/kg) est mesurée pour un débit 

naturalisé faible, inférieur à 1 m3/s (Fig 35 - C). Cependant, pour cette même valeur de débit, 

de très faibles EA sont également mesurées (jusqu’à 0.7 cm3 STP/kg). Les périodes d’étiage ne 

possèdent donc pas une signature d’EA particulièrement importante, comme c’est le cas à la 

source du Durzon. De plus, des valeurs similaires d’EA, comprises entre 3 et 4 cm3 STP/kg sont 

obtenues aussi bien pour des faibles débits en période d’étiage (Qnaturalisé < 1 m3/s) que pour des 
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débits élevés correspondants à des pics de crue (Qnaturalisé > 4 m3/s). Ainsi, aucune relation 

particulière ne semble relier le débit naturalisé et l’EA mesurés à la source du Lez (Fig 35 - C).  

Les variations du signal d’EA ont ensuite été mises en regard du niveau piézométrique du drain 

terminal (Fig 35 D), du débit de pompage (Fig 35 – E) et du débit de débordement (Fig 35 – F). 

Ces variables hydrologiques permettent une caractérisation du fonctionnement 

hydrodynamique de l’aquifère du Lez. Le niveau piézométrique du drain terminal varie entre 

43 m NGF et 66 m NGF et le débit de débordement varie entre 0 m3/s et 6 m3/s. La distribution 

des données d’EA ne semble pas montrer de tendance particulière en fonction de la variation 

des différentes variables hydrologiques précédentes. Aucune signature d’EA ne semble se 

dégager en fonction d’une quelconque condition hydrologique.  

Pour finir, l’EA a été mis en regard du débit de sollicitation des réserves calculé par le modèle 

de Ladouche et al., (2014). La sollicitation des réserves ne se faisant que lorsque la source ne 

déborde pas, seules six données d’EA peuvent être confrontées à un débit de sollicitation (Fig 

35 – G). Ces points échantillonnés correspondent à des périodes d’étiage si on se place sur 

l’hydrogramme naturalisé de la source du Lez. Une relation inverse semble se dessiner : les EA 

les plus élevés sont mesurés pour les faibles débits de sollicitation des réserves.  

A l’issu de cette première étape d’investigation, la dynamique d’EA calculé à la source du Lez 

semble être liée à des processus d’écoulement plus complexes que ce qui a pu être observé à la 

source du Durzon. Dans une seconde étape, nous nous sommes intéressés à la zone au plus 

proche des pompes et à l’impact du pompage sur les variations du niveau d’eau au cours du 

cycle hydrologique et le lien potentiel avec la formation d’EA.   

1.2 Evolution de l’EA en période d’étiage 

En période d’étiage, la source du Lez ne déborde pas et le pompage induit une sollicitation des 

réserves. La figure 36-B présente l’évolution de l’EA mesuré à l’étiage en fonction du volume 

de réserves sollicitées correspondant. Ce dernier est calculé en intégrant le volume du début de 

la sollicitation des réserves jusqu’au temps t d’échantillonnage, ceci pour chaque 

échantillonnage à l’étiage (Fig 36-A). 
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Figure 36 : (A) Position temporelle des échantillons de gaz dissous sur les débits de sollicitation des réserves et des volumes 

de réserves calculés – (B) Evolution de l’EA mesuré à la source en période d’étiage en fonction du volume de réserves 

sollicitées calculé correspondant au débit écoulé depuis le début de la sollicitation jusqu’à l’échantillonnage 

Plus le volume de réserves sollicitées est important, plus l’EA mesuré à la source diminue. Dans 

le cadre conceptuel d’échange drain / matrice, cette relation suggère que plus le volume de 

réserves sollicitées est important, plus on sollicite les parties matricielles qui sont « éloignées » 

du réseau de drainage présentant de faibles EA. Il s’agit donc de zones pour lesquelles les 

variations de niveau d’eau provoquées par les échanges drain / matrice lors de la recharge sont 
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plus faibles, ce qui induit un potentiel de formation d’EA plus faible expliquant la relation 

observée Fig 36-B. 

La formation d’EA suppose la présence d’une zone non saturée sur le système permettant la 

présence d’air qui sera piégé au moment de l’augmentation du niveau piézométrique. Les 

calcaires du Jurassique supérieur composant l’aquifère du Lez affleurent au niveau du 

compartiment situé à l’Ouest de la faille de Corconnes-Les Matelles (environ 150 km² - Fig 

37). Puis le système passe en aquifère captif à l’Est de la faille, compartiment où se situe la 

source. La zone de recharge semble donc être un lieu de formation d’EA. 

 

Figure 37 : Coupe hydrogéologique simplifiée de l'aquifère karstique du Lez (d’après Maréchal et al., 2013) 

1.3 Synthèse de l’évolution de l’EA à la source du Lez 

Lors d’un épisode de recharge, la matrice est rechargée à la faveur des échanges drains / matrice. 

Sur la zone libre de l’aquifère, les mises en charge au sein de la matrice permettent le piégeage 

de bulles d’air. La pression hydrostatique appliquée sur les bulles d’air est un paramètre 

prédominant sur la quantité d’EA formé (Holocher et al., 2002), c’est au niveau de la matrice 

la plus proche du réseau de drainage que les mises en charge sont les plus importantes et que la 

quantité d’EA formé sera également la plus importante. En période d’étiage, la source ne 

déborde pas et le débit pompé est expliqué par une sollicitation des réserves. Les parties 
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matricielles les plus proches du réseau du drainage sont sollicitées en premier et dans la zone 

libre, ces dernières sont chargées en EA. Plus le volume de réserves sollicitées est important, 

plus on sollicite des masses d’eau éloignées du réseau de drainage et donc avec une signature 

d’EA plus faible. Au prochain épisode de recharge, les réserves seront rechargées et il y aura à 

nouveau une formation d’EA. 

A l’heure actuelle, aucun lien n’a pu être établi entre l’EA mesuré en hautes eaux et les 

paramètres hydrodynamiques. 

Ces premiers résultats suggèrent que la gestion active du karst du Lez peut avoir un impact sur 

l’évolution complexe des EA calculés à la source du Lez. Le travail de compréhension de 

l’évolution de l’EA au cours du cycle demande à être poursuivi. Une investigation du lien entre 

quantité d’EA formé et variations de la mise en charge pourrait être menée. 

2 EA mesuré à l’échelle locale (site expérimental du Terrieu) 

2.1 Le site du Terrieu 

Au cours de ces travaux de thèse, des données d’EA ont été acquises à une échelle plus locale 

du bassin d’alimentation du Lez : sur le site expérimental du Terrieu. Il se situe à une quinza ine 

de km au Nord de Montpellier, à proximité du ruisseau temporaire du Terrieu et au niveau d’une 

zone d’affleurement du Berriasien (Crétacé inférieur). Ce site expérimental est caractérisé par 

la présence de 21 forages profonds (Fig 38) qui atteignent la zone de transition entre le 

Berriasien et le Jurassique Supérieur à une soixantaine de mètres de profondeur. A l’échelle du 

site, l’aquifère du Lez est libre. La zone d’infiltration peut atteindre une trentaine de mètres en 

moyenne à l’échelle du site. Du fait de l’affleurement des calcaires et de la proximité de la 

rivière intermittente du Terrieu, des infiltrations peuvent être observées dans certains forages 

lorsque que le Terrieu coule (Girona, 1978) à la faveur de fractures et de conduits.  

Jazayeri Noushabadi (2009) définit la hiérarchie du réseau de fractures et il présente un schéma 

conceptuel qui classe les forages du site expérimental du Terrieu en trois catégories : i) les 

forages types matriciels ayant la plus faible perméabilité, ii) les forages types fractures 

correspondant au second niveau du réseau de fractures et iii) les forages types conduits ayant la 

plus forte perméabilité et des évidences de karstification (fig 38). Cette classification permet la 

distinction des forages représentatifs des entités capacitives et ceux représentatifs des entités 

transmissives. Sur la base de cette classification, nous avons cherché à établir si différentes 
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signatures d’EA étaient observés entre les forages implantés dans l’entité capacitive et ceux 

recoupant le réseau de drainage bien développé du karst. 

Au cours des trois années de thèse, des mesures de Ne-Ar-N2 ont été effectuées au sein de six 

forages du site expérimental du Terrieu, nous permettant ensuite de calculer l’EA (tableau 4). 

Le suivi s’est focalisé sur deux épisodes de recharge entre septembre et octobre 2019. Les 

forages P2 et P20 ont été assimilés aux forages représentatifs d’une entité transmissive soit un 

drain ; les forages P4, P10 ont été assimilés aux forages représentatifs de l’entité transmiss ive 

soit la matrice ; les forages P17 & P5 sont assimilés à un ensemble fracturé.  

Les gaz dissous (néon-argon-azote) ont été prélevés dans des bouteilles en verre de 500 mL 

après avoir renouvelé trois fois le volume. Ces dernières ont été fermées par des bouchons en 

caoutchouc et scellées par une bague métallique. Une pompe MP1 Grundfos a été utilisée pour 

pomper l’eau dans des forages. La mesure des gaz dissous a été faite par la plate-forme 

d’analyse Condate Eau (Université de Rennes). L’extraction est basée sur une méthode de head-

space et la mesure est faite par spectrométrie en phase gazeuse à l’aide d’un détecteur 

catharomètre (µGC 3000 - SRA), avec une précision de 8% pour le néon et de 5% pour l’argon 

et l’azote.   
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Figure 38 : (A) Position et classification des forages vue sur un bloc 3D schématique avec report de l’orientation des 

familles de fractures principales et des joints de stratification qui contrôle l’orientation du drain karstique – (B) Schéma de 

la position des forages, d’une continuité d’écoulement  et du cours d’eau intermittent du Terrieu vue de haut – (modifié 

d'après Jazayeri Noushabadi, 2009 et Dausse 2015) 

2.2 Signatures d’EA en fonction des entités drains / matrice et de la recharge 

Un premier épisode de recharge est observé à la fin du mois de septembre (21 et 22 septembre) 

avec un cumul de pluie d’environ 40 mm (Fig 39). Aucun écoulement de surface important 

n’est mesuré dans le cours d’eau du Terrieu et la source du Lez ne déborde pas. Néanmoins, 

des variations de charge au niveau de la source du Lez et au niveau du piézomètre P5 sur le site 

expérimental sont enregistrées, d’environ 7 m dans les deux cas (en fonction de la précision de 

la mesure). Le premier échantillonnage de gaz dissous dans les forages du Terrieu est effectué 
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au moment du pic de variation du niveau piézométrique (entre le 24 et 26 septembre). Aux vues 

des incertitudes, il est difficile d’affirmer que les signatures d’EA mesurées à ce moment sont 

différentes.  

Un second épisode de recharge, plus important (cumul de 161 mm) est mesuré à la fin du mois 

d’octobre. Celui-ci entraîne une augmentation du niveau d'eau dans les forages d'environ 15 m 

(Tableau 4) et un écoulement du cours d’eau intermittents du Terrieu à partir du 22/10/2019 et 

ceci pendant 4 jours (Fig 39). Avant la recharge, l'EA varie de 1 à 4.5 cm3 STP/kg et les gammes 

hautes d'EA sont obtenues à partir de forages représentatifs de l'entité capacitive du karst (i.e. 

P4 & P10, moyenne = 4 cm3 STP/kg, std = 0.7) tandis que P17 & P20 ont les EA les plus faibles 

calculés (Tableau 4). Après l'épisode pluvieux du mois d’octobre, la gamme de variation de 

l'EA calculé dans les ouvrages « drains » apparaît significativement supérieure (jusqu'à 7,5 cm3  

STP/kg) aux valeurs préexistantes dans le drain () mesurée en septembre, ce qui indique que de 

l'EA s'est formé au cours de cette épisode de recharge. Dans le détail, les forages représentatifs 

de l'entité transmissive du karst montrent une nette augmentation avec ΔEA = + 4.5 cm3 STP/kg 

et + 3.3 cm3 STP/kg pour P2 & P20 respectivement tandis que les forages représentatifs de 

l'entité capacitive du karst, P4 & P10, montrent une légère diminution avec ΔEA = -2 cm3  

STP/kg et -2.8 cm3 STP/kg respectivement (Fig 39).  

Dans les ouvrages P5 & P17 (ouvrages « type fracture »), une tendance à l’augmentation des 

EA semblent être observée suite à l’épisode d’octobre 2019, cependant, les plages de variations 

sont beaucoup plus faibles avec ΔEA = +1.5 cm3 STP/kg et +1.3 cm3 STP/kg respectivement. 

Les variations des valeurs d'EA mises en évidence dans les différents forages après l'épisode de 

recharge d’octobre 2019 semblent être liées aux caractéristiques structurelles du karst. 

Le site d’étude est également sous l’influence de la recharge locale par les pertes du cours d’eau 

intermittent du Terrieu qui se produit à la faveur de fractures et conduits subverticaux (Girona, 

1978; Mahler et al., 2000). Cette infiltration de surface pourrait induire au début du phénomène 

de crue, une augmentation brutale de la charge des conduits et la mobilisation de l’eau pré-

existante dans les drains vers la matrice tel que décrit dans le cadre du schéma conceptuel des 

échanges drains-matrices. Ce mécanisme pourrait expliquer le fait qu’une diminution des EA 

de la matrice semble être observée suite à l’épisode de recharge d’octobre 2019 (de 4 à 1.5 cm3  

STP/kg). Lors de la décrue, si on accepte l’idée que l’eau alors présente dans les drains provient 

majoritairement de l’infiltration des pertes de l’écoulement de surface (Terrieu), on ne peut pas 

exclure qu’une partie du transfert verticale en direction de la zone noyée se fasse suivant un 

écoulement turbulent. Ces conditions d’écoulement pourraient être un processus permettant un 
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apport de bulles d’air et donc la formation d’excès d’air tel qu’observé lors de cette étude. Ce 

processus de formation d’EA reste une hypothèse et n’a été observé pour l’heure qu’à l’échelle 

du site expérimental du Terrieu. Conceptuellement, l’EA se forme plus favorablement dans les 

milieux poreux type matrice que dans les larges fractures ou drains, ce qui contredit les 

observations faites sur le site expérimental du Terrieu.  

A l’heure actuelle, il nous est encore difficile de proposer un schéma conceptuel clair permettant 

d’expliquer l’évolution des signatures d’EA des différents ouvrages et d’établir un lien avec 

l’évolution de l’hydrodynamique du site. Il est difficile d’affirmer, aux vues des incertitudes 

analytiques, que les signatures d’EA des ouvrages représentatifs de la matrice et des conduits 

soient significativement différentes lors du premier prélèvement (« avant la recharge » Fig 39). 

Par contre, la dynamique d'évolution de l'EA au cours de la recharge semble différente selon 

l’objet karstique recoupé par le forage (soit matrice ou drain). Il apparait nécessaire de mettre 

en regard l’évolution des signatures d’EA et les variations de niveau piézométrique entre les 

différents ouvrages. Malheureusement, pour des raisons de manque de données sur le site du 

Terrieu, cet aspect n’a pas pu être traité durant la thèse.  

 

Figure 39 : Précipitations, niveau d’eau à la source du Lez, Niveau d’eau dans le cours d’eau du Terrieu, niveau d’eau dans 

le forage P5  et concentrations d’EA des différents ouvrages 
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Tableau 4 : Gaz dissous, EA et paramètres physico-chimiques mesurés sur les différents forages du site expérimental du Terrieu 

Name Date 
Hydrological 

State 
Type 

EA 

(cm3 

STP/kg) 

± 

(cm3 

STP/kg) 

SpC 

(µS/cm) 

Temperature 

(°C) 

Piezometric Level 

(m asl) 

Terrieu-P17 24/09/2019 

Lowflow 

Fracture 1 0.9 736 16.7 49.06 

Terrieu-P5 25/09/2019 Fracture 1.5 0.9 674 16.3 49.47 

Terrieu-P10 25/09/2019 Matrice 4.5 1.3 705 17.5 49.21 

Terrieu-P4 25/09/2019 Matrice 3.5 1.3 674 17.2 48.91 

Terrieu-P2 24/09/2019 Conduit 3 1.1 693 15.8 49.17 

Terrieu-P20 25/09/2019 Conduit 1 1 715 15.3 49.60 

Terrieu-P17 30/10/2019 

Highflow 

Fracture 2.3 1.5 626 14.6 65.39 

Terrieu-P5 29/10/2019 Fracture 3 2.3 600 14.3 65.98 

Terrieu-P10 29/10/2019 Matrice 1.8 1.3 357 14.7 65.56 

Terrieu-P4 30/10/2019 Matrice 1.5 2.2 583 14.5 65.16 

Terrieu-P2 29/10/2019 Conduit 7.5 2.1 628 14.5 65.54 

Terrieu-P20 30/10/2019 Conduit 4.3 2.1 625 14.2 65.45 
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3 Conclusions sur la comparaison des sites 

A l’échelle du bassin d’alimentation, le signal d’EA mesuré sur le site du Lez est en moyenne 

plus faible et plus tamponné que le signal d’EA mesuré sur le site du Durzon et le lien entre le 

débit et l’EA n’a pas pu être mis en évidence comme cela a pu être le cas à la source du Durzon.  

L’étude du signal d’EA à la source du Lez montre une certaine complexité d’évolution comparé 

à ce qui a pu être observé sur le Durzon. L’étude exploratoire menée dans le cadre de ce sujet 

de thèse suggère que le signal d’EA mesuré en période d’étiage est anti-corrélé au volume de 

réserves sollicitées par le pompage. La gestion active de l’aquifère du Lez pourrait donc être à 

l’origine des variations d’EA mesurées à la source (lien observé uniquement à l’étiage). La 

source du Lez présente de faibles variations des isotopes stables de l’eau en comparaison au 

signal de la pluie.  Ces résultats suggèrent que l’aquifère du Lez peut-être caractérisé comme 

étant un système possédant une importante capacité de stockage (Batiot-Guilhe et al., 2014) 

avec donc une certaine inertie qui pourrait expliquer le signal tamponné d’EA à la source du 

Lez. Ainsi, il n’est pas exclu que localement le système est soumis à des zones de forte s 

signatures d’EA, mais qu’au niveau de la source, ce signal soit tamponné par l’inertie du 

système.  

A l’échelle du site du Terrieu, des modifications de signature d’EA sont observées entre des 

conditions de pré-recharge ou de post-recharge au sein de la matrice et des drains. Néanmoins, 

la modification des signatures d’EA ne suit pas le schéma de formation d’EA présenté dans le 

chapitre précédent appliqué au site du Durzon, relatif à un piégeage de bulle d’air préférentie l 

au sein de la matrice et donc les valeurs d’EA les plus élevées en période de basses eaux lorsque 

l’écoulement est principalement expliqué par la vidange de l’entité transmissive du karst. Sur 

le site du Terrieu, l’EA mesuré dans les drains semble influencé par un écoulement en 

provenance de la perte, observation qui ne peut pas être étendue à la matrice.  

La campagne d’échantillonnage menée sur le site expérimental du Terrieu était dans un premier 

temps à visée exploratoire. L’objectif était d’investiguer si à l’échelle du forage des signatures 

différentes d’EA entre matrice et conduits pouvaient être obtenues. Le caractère exploratoire 

de cette expérimentation de terrain explique le large pas de temps d’échantillonnage, soit une 

mesure avant et une mesure après l’épisode de recharge. Les résultats obtenus à l’issu de ce 

premier test encouragent à mener une acquisition de données supplémentaires afin d’avoir une 

meilleure compréhension des processus mis en jeu pour expliquer les signatures d’EA 

observées et leurs dynamiques dans les différents ouvrages. Pour cela il serait bien de : 
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 Tester la répétabilité i) des gammes de signature d’EA obtenues en fonction des 

ouvrages et ii) de la dynamique d’évolution de ces dernières à la suite d’un épisode de 

recharge ; 

 Obtenir une meilleure résolution de l’évolution des signatures d’EA entre les ouvrages 

au cours d’un épisode de recharge. Un échantillonnage journalier commençant en 

condition d’étiage et se terminant lors d’un retour en régime quasi-stationna ire, 

l’épisode de recharge étant assimilé à un régime transitoire, pourrait être un bon début.  

4 Apport d’un suivi continu de gaz dissous 

Les traceurs géochimiques font partie intégrante de la palette d’outils que possède 

l’hydrogéologue pour comprendre les dynamiques d’écoulement au sein d’un aquifère. 

Permettant d’obtenir des informations complémentaires à l’hydrodynamique (telles que 

l’origine de l’eau, ses temps de résidence, des connaissances sur les cycles géochimiques et la 

qualité de l’eau), les données géochimiques possèdent un point faible qui réside dans leur 

modalité d’acquisition. En effet, les schémas traditionnels d’échantillonnage puis d’analyse 

sont souvent basés sur un échantillonnage hebdomadaire ou mensuel. Sur de courtes durées, du 

suivi ponctuel journalier peut être mis en place, pour le suivi d’évènements rapides tels que les 

crues. Cependant ces suivis ne peuvent pas être maintenus dans la durée tant ils sont 

chronophages et coûteux d’un point de vue logistique, ce qui limite le suivi d’évènements 

rapides, extrêmes, imprédictibles ou de manière générale dont l’échelle temporelle 

caractéristique est inférieure à la fréquence d’échantillonnage. La chronique de données d’EA 

à la source du Durzon illustre correctement la difficulté d’échantillonner les pics de crues : 

seules deux pics de crue ont été échantillonnées sur un total de 17 données.  

C’est cependant lors de ces évènements rapides et/ou extrêmes que des modifications en terme 

de dynamiques d’écoulement sont observées. Les crues constituent des épisodes de recharge 

durant lesquels des inversions de gradient entre le drain et la matrice se mettent en place. Il 

serait alors intéressant de pouvoir suivre de façon plus fine, soit à un pas de temps infra -

journalier, les gaz dissous afin de pouvoir mieux contraindre le mécanisme de formation de 

l’EA. 

Dans l’optique de mieux comprendre le processus de formation de l’EA au sein des aquifères 

karstiques, l’acquisition d’un signal continu de gaz dissous à l’aide d’un Continuous Flow 

Membrane Inlet Mass Spectrometer (CF-MIMS) a été effectué à la source du Lez lors d’un 

épisode de recharge intense. Partant de l’hypothèse que l’EA est formé à la suite de variations 
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du niveau d’eau et d’échanges drains/matrice permettant un piégeage de bulles d’air dans la 

matrice karstique, il semble alors intéressant d’avoir à disposition un suivi continu des 

variations de niveau d’eau de la zone noyée. Le bassin d’alimentation du Lez apparaissait alors 

comme un parfait candidat pour être le site d’étude. En effet, ce bassin karstique est toujours 

très intensément étudié et fait l’objet de suivis quantitatifs (piézomètrie, débit) et qualitat i fs 

(conductivité électrique, température, fluorescence de la matière organique, radon et des 

prélèvements chimiques tels que la bactériologie, le gadolinium). Ce réseau de suivi permet une 

vision de l’évolution des niveaux d’eau dans des ensembles représentatifs du compartiment 

transmissif et capacitif de ce karst (16 piézomètres sur le bassin d’alimentation) avec 

notamment un suivi en continu et une sonde dans le drain terminal de la source du Lez par 

exemple) et du compartiment capacitif (dynamique plus tamponnée du niveau d’eau enregistré 

au forage du Laudou (n° BSS002ERPV) par exemple). L’idée était donc d’avoir la possibilité 

de mettre en regard direct les variations d’EA mesurées à la source à un pas de temps infra -

journalier aux variations du niveau d’eau et de débit (pompage, de débordement en crue 

notamment).  
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Chapitre V : Multiple flow origins of 

karst aquifers during recharge events 

underlined by high frequency dissolved 

gases monitoring – case of the Lez spring 

(South of France) 
 

Ce chapitre est rédigé sous la forme d’un article scientifique. Il est actuellement en cours de 
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de soutenance 

L. Pérotin1, B. Ladouche2, V. de Montety1, V. Bailly-Comte2, T. Labasque3, E. Chatton3, C. 

Bouchez3, A. Guillou5, V. Vergnaud3, S. Tweed4, C. Batiot-Guilhe1, JL. Seidel1 

1: HydroSciences Montpellier (HSM), University of Montpellier, CNRS, IRD, Montpellier, France, 300 avenue 

Emile Jeanbrau 34090 Montpellier, France 

2: NRE, BRGM, University of Montpellier, Montpellier, France, Water Environment & Ecotechnologies Division, 

1039 rue de Pinville, F-34000 France Montpellier, France 

3: Plateforme Condate Eau, OSUR-Geosciences Rennes, Université Rennes1-CNRS, 35042 Rennes, France 

4: UMR G-eau, IRD, Montpellier, France 

5: Domaine Universitaire d’Annecy - 5 chemin de Bellevue – Annecy-le-Vieux - B.P. 80439 - 74944 Annecy, 

France 

Abstract: Studies using environmental tracers are generally based on punctual field sampling. 

However, in karst systems the response to rainfalls and so dynamics can vary rapidly, at hourly 

or daily time-scale. Therefore, punctual measurements of the hydrogeochemical tracers can be 

limiting in the representation of the system. High frequency tracer monitoring is therefore of 

great interest as it enables us to follow, continuously, the evolution of tracers over time in 

dynamic systems. Continuous monitoring of dissolved gases (noble gases and reactive gases) 

was performed at the karstic spring of the Lez using a Continuous Flow Membrane Inlet Mass 

Spectrometer (CF-MIMS), during an intense recharge event in the autumn of 2019 (two months 

of continuous record). CFC have been samples during low flow condition in a borehole 
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representative of the karstic aquifer. A correlation was observed between the continuous helium 

signal and the evolution of electrical conductivity and chlorides at the spring. These tracers 

provide information on the participation of a deep flow in the spring flow, whose contribution 

peaks during floods. We used an event-based analysis to discriminate the various flows 

contributing to the spring (i.e. karstic water from the main aquifer and the deep flow 

component). From this monitoring and by coupling with several dating tracers (CFC, 4He, 14C, 

222Rn), residence times of the different reservoirs at the spring have been determined. In this 

study, we developed an innovative approach, of helium dating, using a calibration by CFC 

tracers to avoid 4He diffusive process that occur between matrix and fractures and might induce 

bias in ages. A residence time of 50 years has been calculated from a CFC exponential flow 

model. The deep flow contribution has been estimated to be more than 1000 years with the 4He 

calibrated dating method.  

Keywords: 4He, 14C, CFC, residence time, karstic aquifer, deep flow origin 

1 Introduction 

Karstic aquifer outcrops comprise 14% of the world’s ice-free land (Stevanović, 2019), and are 

an important source of water supply (c. 10% of the global population’s drinking water and, in 

some zones, are the only water resource available). However, the water supply is going to 

increase due to the predicted increase in population, concentrated in urban areas (Cudennec et 

al., 2007; Iglesias et al., 2007). Thus, studies for a better comprehension of karstic systems at 

the catchment or regional scale are essential to the good management of the resource. However, 

the understanding of karstic flows may be challenging since these aquifers are known for their 

very high heterogeneity. Drainage in karstic systems consist of preferential pathways through 

a conduit network embedded in a porous matrix which is generally a low permeable entity (Ford 

and Williams, 2007). This structural heterogeneity causes a high contrast of permeability 

between matrix and conduits, which has led some authors to speak of the “duality of karst” 

(Kiraly, 2003) : 

 Duality of the infiltration processes: which involves the slow infiltration into the 

low permeable matrix vs. rapid infiltration into the conduit network; 

 Duality of the groundwater flow field: low flow velocities in the porous media vs. 

high flow velocities in the conduit network; 

 Duality of the discharge conditions: diffuse drainage from the low permeability 

matrix vs. concentrated discharge from the channel network at the spring. 
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The dynamics of aquifer recharge can vary between the different compartments of the karst, 

modifying the inputs characteristics to the system and making the system difficult to study. In 

addition, the subsequent mixing with lateral groundwater flows makes the understanding of the 

system even more challenging. 

Measurements of the physical hydrodynamic parameters do not inform about the various types 

of waters contributing to the flow at the spring. In comparison, the monitoring of the water 

chemical composition and evolution at the spring gives information on water origins and 

mixing, assuming that the different groundwater reservoirs have distinct chemical signatures 

(Emblanch et al., 2003; Aquilina et al., 2005). In addition, water chemistry provides more 

general information on the water-rock interaction processes that can qualitatively inform on the 

groundwater residence times. Associating these elements with dedicated groundwater residence 

time tracers is a robust method to understand and constrain the system under study (Ranchoux, 

2020).  

Among the residence time tracers commonly used, noble gases have been used via the 

association with a decay law (Radon-222: 222Rn) and the accumulation over time (Helium-4 : 

4He) (Torgersen, 1980; Heaton, 1984; Busenberg and Plummer, 1992; Gardner et al., 2011; 

Wei et al., 2015; Gil-Márquez et al., 2020). Anthropogenic atmospheric gases, such as 

chlorofluorocarbons (CFCs), are also useful groundwater dating tracers (International Atomic 

Energy Agency, 2006). Their industrial production started in the 1940s, which despite the recent 

declines in atmospheric concentrations, makes them suitable for the age dating of ‘young’ 

groundwaters (<80 to 100 years). Such information from the anthropogenic gas tracers is 

valuable for conceptualizing groundwater flow and mixing processes (Darling et al., 2012). The 

interpretation of these gases as dating tracers commonly involves the use of lumped parameter 

models to fit the data to a conceptual mixing model of defined flow (Małoszewski and Zuber, 

1982; Maloszewski and Zuber, 1993; International Atomic Energy Agency, 1996). Among the 

models using only the mean residence time as parameter, the piston flow model assumes there 

is no mixing, while the Exponential Mixing Model considers mixing of multiple flowlines 

(Jurgens et al., 2012). In addition, the coupling of dating tracers with different groundwater 

residence time ranges is particularly interesting in karstic systems to determine the residence 

time of each of the different flow pathways. 

Studies using environmental tracers are generally based on punctual field sampling. However, 

in karst systems the response to rainfalls and so dynamics can vary rapidly, at hourly or daily 

time-scale. Therefore, punctual measurements of the hydrogeochemical tracers can be limit ing 
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in the representation of the system. High frequency tracer monitoring is therefore of great 

interest as it enables us to follow, continuously, the evolution of tracers over time in dynamic 

systems. There already exists several hydrochemical tracers that are monitored at a high 

frequency, such as electrical conductivity (EC), turbidity, fluorescence of the organic matter, 

and nitrogen species (Yue et al., 2020; Bailly-Comte et al., 2018; Opsahl et al., 2017; Quiers et 

al., 2014; Tissier et al., 2013). The high frequency monitoring of residence time tracers, like 

dissolved gases, is still an approach under development (Manning et al., 2016; Marcé et al., 

2016).  

In this context, the scope of this paper is to i) assess the benefits of a high frequency monitor ing 

of gaseous tracers to study heterogeneous aquifers; and ii) to improve the knowledge of the 

different type of flows contributing to spring in a complex karst aquifer by proposing residence 

times.  

To address these issues, we focus on the Lez karstic system, which is prone to important 

recharge events during autumn that sporadically induce the upwelling of deep flows at the 

spring. The site is highly instrumented and the water level is monitored in several areas of the 

catchment. In this study, a Membrane Inlet Mass Spectrometer (MIMS) was installed at the site 

to monitor the high frequency evolution of dissolved gases in the spring water. It is a field 

measurement technique that has the ability to rapidly characterize and quantify dissolved gases 

in water, and allows the possibility of in-situ measurements (Chatton et al., 2017). We used an 

event-based analysis, particularly during a recovery flood, to discriminate the various flows 

contributing to the spring. From this monitoring and by coupling with several dating tracers 

(CFC, 4He, carbon-14: 14C, 222Rn), residence times of the different reservoirs at the spring have 

been determined.  

2 Materiel and method  

2.1 Site description 

The Lez karst system is located 15km north of the city of Montpellier (in south-eastern France) 

and its catchment surface is estimated at more than 250 km² (Dausse et al., 2019) (fig 40). The 

karst system is divided by several NE-SW normal faults related to the Pyrenean orogeny 

(Eocene) and later impacted by the Oligocene extension phase (Séranne et al., 1995). The main 

fault is the Corconne-Les Matelles fault that separates the aquifer into two compartments. The 

compartment located NW of the fault has an upper Jurassic limestone outcrop (approximate ly 

150 km²), and constitutes the main rainfall recharge area (fig 40). The less permeable formations 
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are composed of marly-limestone, sedimentary deposits from Cretaceous formations and some 

deposits from the Cenozoic. These formations outcrop on the rest of the watershed that confine 

the remaining part of the watershed (fig 40). The main aquifer of the Lez site is developed at 

depths of 300 to 600 m in the massive limestone of the Upper Jurassic (Berard, 1983). A deep 

aquifer, developed in the Middle Jurassic formation, is located at a depth of over 1000 m. There 

exist flows from this deep aquifer to the main aquifer via faults. The deep aquifer also mixes 

with groundwater from underlying flow systems that have been in contact with the Paleozoic 

basement, and that rise up through the major regional faults (Batiot-Guilhe et al., 2014). 

Nowadays, this deep reservoir does not have any sampling point. It is schematically represented 

in fig. 40.  

Several temporary springs (Lirou, Restinclière, Fleurette and Lauret) are located in the 

catchment, and give rise to the intermittent Lirou and Terrieu rivers. Water level of the Terrieu 

intermittent stream is monitored by a CTD diver® at the experimental site of the Terrieu (fig 

40). Leakage zones from these intermittent rivers are identified in the confined zone, and 

contribute to the karst aquifer recharge. The second compartment located SE of the Corconne-

Les Matelles fault is divided by several normal faults, such as the Lez fault, the Prades fault 

and the Saint Clement fault (fig 40), which constitute main drainage axes. 

The main outlet of the Lez aquifer is the Lez spring. This Vauclusian-type spring discharges at 

65 m a.s.l. (upstream overflow spring) through the main conduit located along the Lez fault. 

The spring flows contribute to the 28 km-long Lez River. The Lez spring has been supplying 

water to the city of Montpellier since 1854, and is under “active management” since 1982 which 

means that the pumping flow rate is greater than the spring’s low-water discharge rate.  

Several previous geochemical studies have suggested that the Lez spring is a mix of (at least) 

three main groundwater flow pathways, and relative contributions depend on the hydrologica l 

conditions (Caetano Bicalho et al., 2012; Batiot-Guilhe et al., 2014; Molina-Porras et al., 2017). 

The different waters are i) groundwater from the main aquifer (Upper Jurassic and Lower 

Cretaceous) characterised by EC values between 750 and 800 µS/cm; ii) water from rapid 

infiltration at the surface that has lower EC values; iii) groundwater from a deeper origin 

characterised by high values of EC (more than 800 µS/cm), relatively high concentrations of 

chloride, sodium, boron, lithium, strontium and magnesium, and 13C values that reflect the 

evolution of deep water in a closed environment (Caetano Bicalho et al., 2012). This deeper 

flow is already a mix between water from the underlying aquifer developed in the Middle 

Jurassic and a deeper regional flux. Batiot et al. (2013) estimate the relative contribution of the 
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deep flux to the Lez spring as approximately 9% during base flow conditions, and this 

contribution reaches up to 27% during autumnal flood events explained by a “piston” effect, 

i.e. the recent water pushes the older water in a tube type system. 67% of the spring flux is 

explained by surface water drained through Cretaceous layers, and 24% from the main aquifer 

developed in the Upper Jurassic and Lower Cretaceous (Batiot-Guilhe et al., 2013, 2014). 

Lithium, boron and chlorides anomalies are measured during the recovering floods at the Lez 

spring but are not measured at the Suquet borehole (Batiot-Guilhe et al., 2014). Then, the 

Suquet borehole (n° BSS: 09903X0111/F), located on the western and unconfined part of the 

aquifer, is not subject to the deep flow contribution and is chemically representative of the 

Upper Jurassic main aquifer (Batiot-Guilhe et al., 2014). 

 

Figure 40: bloc 3D of the Lez catchment with a focus on the different flow origin participating at the Lez spring (modified 

from Léonardi et al., 2011) 

The area is characterized by a typical Mediterranean climate with dry summers and rainy 

autumns. The average cumulative rainfall is about 360 mm during autumn and 116 mm during 

summers (calculated from 2000 to 2019). Rainfall presented in this study are calculated from 

three Meteo France stations (SML, Prades le Lez and mpl). The mean air temperature varies 

between 7°C in winter and 23°C in summer (from the Prades le Lez Meteo France Station).  
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2.2 Dataset framework – multi-tracer approach 

2.2.1 Field Monitoring 

The study presents an event-based analysis, particularly during a recovery flood, which makes 

it possible to discriminate the various flows involved in at the Lez spring.  

The Lez Spring belongs to the MEDYCYSS observatory (Multi scalE observatory of flooD 

dYnamiCs and hYdrodynamicS in karSt, OSU OREME, (H Jourde et al., 2011), part of the 

French national KARST observatory network (SNO KARST, OSU OREME / OZCAR RI). 

The measurements are made on a pumping line tap that fills a tank allowing several measuring 

devices to be installed. This place is called the “reservoir”. 

Specific Conductivity (CE) and water temperature are continuously monitored at an hourly 

time-step since 2006 with a CTD diver SDEC®. This probe has been changed with a YSI probe 

in April 2015 allowing the addition of Cl- concentration measurement in the continuous ly 

monitored parameters. Fluorescence of organic matter is monitored with a GGUN-FL30 since 

2014 with a 15 min time-step and the proteic organic matter  is observed with a specific optics 

(λEx = 285 nm and λEm < 400 nm (Bailly-Comte et al., 2018). A RAD7 is also installed and 

Radon is continuously monitored with an hourly time-step since. During the first autumna l 

flood of 2019, Helium, Argon, Neon, Azote and Dissolved Oxygen (DO) have been 

continuously monitored at the spring using a CF-MIMS (Continuous Flow Membrane Inlet 

Mass Spectrometer) (Chatton et al., 2017). Mobile and resistant measuring tool adapted for the 

field, the CF-MIMS has been installed at the “reservoir” for two months, from the end of 

September to the end of November. This tool allows the direct permeation of dissolved gases 

from liquids to a Quadrupole Mass Spectrometer (QMS) after passing through a membrane 

inlet. Inside the QMS, dissolved gases are ionised and separated according to their mass to 

charge ratios. Then, the detection of dissolved gases is performed by a Faraday cup or a single 

channel electron multiplier (SCEM). More explanations are available in Chatton et al., 2017. 

2.2.2 Field Sampling 

To complete the high frequency monitoring, samples from the Lez spring were collected 

directly from the pumping line tap at the “reservoir” after stabilization of their physico-chemica l 

parameters (water temperature, specific conductivity, pH and DO) measured with a portable 

multimeter HQ40D HACH. Noble gases were sampled in 500 ml glass bottles after purging 

three times the bottle volume under water in a bucket. Bottles were closed with rubber caps and 

sealed with a metal ring.  
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CFCs and SF6 samples were collected at the Suquet borehole without atmospheric contact in 

glass ampoules of 40 mL (CFCs) and 300 ml (SF6) closed with two stainless-steel three-way 

valves. 

14C and δ13C samples were collected at the Lez spring and the Suquet borehole in PET bottles 

of 1 L closed without contact with the atmosphere.  

2.2.3 Lab analyses 

Anthropogenic and noble gases analyses were realized at the CONDATE Eau analytica l 

platform, University of Rennes (Ayraud, 2005; Labasque et al., 2006). Noble gases (Ne-Ar-He) 

and N2 were extracted by head-space and measured by gas chromatography with a catharometer 

detector (µGC 3000 – SRA) with a precision of 5 % for Ar and N2 and 8 % for Ne. CFCs and 

SF6 were extracted following the purge and trap method and quantified by gas chromatography 

with electron capture detection (Labasque et al., 2006). The analyses are within a precision of 

3 % for CFC-11 and CFC-12 and 5 % for CFC-113 and SF6. 

14C and δ13C samples were analysed by the Environmental Isotope Laboratory (EIL) of the 

University of Waterloo (Canada). Analyses are performed by Direct AMS Radiocarbon 

laboratory procedures: carbon dioxide is reduced to graphite and graphitized samples are 

measured on a National Electrostatics Corporation 1.5SDH-1 Pelletron Accelerator. The 

accelerator produces measurements to 0.3 % precision and accuracy. 

2.3 Data analyses 

2.3.1 High frequency dissolved gases 

The high frequency dissolved gases signals are monitored in partial pressure of each gas in Torr 

by the CF-MIMS. The treatment of the signal consists of i) a normalisation by the total partial 

pressures of the major gases, i.e. N2, O2, CO2 and Ar, ii) a correction of the temperature effect 

on the CF-MIMS‘s membrane permeability and iii) a calibration to convert the signal in 

concentration. The calibration has been performed using the punctual data collected manually 

during the continuous monitoring in glass bottles (see section 2.2.2) to obtain a continuous 

signal of dissolved gases concentration. The temperature correction has been performed by 

calculation of the daily gas component explained solely by air temperature (Equation 7). Then, 

a linear correction of the air temperature signal has been done for each gas signals (Equation 

8).  

 



128 
 

𝑐𝑜𝑟𝑟𝑒𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛(𝑖)  =  𝑎(𝑖)  × 𝑇𝑎𝑖𝑟  Equation 7 

[𝑔𝑎𝑠]𝑐𝑜𝑟𝑟𝑒𝑐𝑡𝑒𝑑(𝑖) =  [𝑔𝑎𝑠]𝑟𝑎𝑤(𝑖) − 𝑐𝑜𝑟𝑟𝑒𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛 (𝑖) Equation 8 

Where correction is the daily gas component explained solely by air temperature, a the linear 

coefficient of correction, [gas]raw the normalised signal of the gas i and [gas]corrected the gas 

signal i corrected from the temperature.  

2.3.2 Anthropic gases 

Determination of groundwater ages and flow models using CFCs and SF6 relies on the 

calculation of atmospheric mixing ratio (pptv) using Henry’s law (International Atomic Energy 

Agency, 2006) to be able to compare the known atmospheric concentration over time with the 

groundwater concentration measured. This calculation depends on recharge atmospheric 

pressure –i.e. the temperature and the altitude-, and excess air. The influence of the recharge 

elevation is small for elevations less than 1000 m (International Atomic Energy Agency, 2006) 

and has been fixed to 200 m asl in this study. In contrast, recharge temperature is an essential 

parameter to calculate the coefficient of solubility (βi). In this study, we used the mean air 

temperature of the Lez catchment calculated over the period January 2009 to April 2020. From 

daily air data, the mean air temperature is 14.5°C. The annual autumnal air temperature globally 

varies between 18°C in September to 9°C in November. During winter, the mean annual 

temperature is comprised in 5°C and 10°C. Only CFC anthropogenic gases were available as 

SF6 contamination exists in the area. CFC were not corrected from EA as they have low 

sensitivity to this process. The calculated mixing ratios were then compared to atmospheric 

mixing curves to estimate the apparent age of water sampled at the Suquet borehole and its flow 

model. The National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) values were used as 

input function for CFCs and SF6. 

2.3.3 4He 

The calculation of the accumulation of Helium (4He) in groundwater can be used to estimate 

groundwater residence time between 102 and 106 years ( Torgersen, 1980; Ballentine et al., 

1991; M Stute et al., 1992; Gardner et al., 2011; Wei et al., 2015). 4He has been typically used 

to determine residence time in porous aquifers (Torgersen, 1980; Torgersen and Clarke, 1985). 

Residence time is calculated under the assumption of a closed piston-like system depending on 

the aquifer porosity, the helium production rate and the helium concentration in samples. But 

in fractured media, the main process of water enrichment in circulating fractures is matrix 

diffusion, which depends on fracture opening and spacing (Trinchero et al., 2019). This is likely 

to be applied to karst aquifers.  
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Then, uncertainties in the estimation of the production rate are mainly due to the diffus ion 

processes between matrix and fractures (Trinchero et al., 2019). In this paper, we use the 

residence time determined with CFC to calculate an apparent rate of 4He in water. This apparent 

rate of 4He, derived from measurements, allows to involve the geometry and so the diffus ion 

between matrix and factures, the production rate of 4He from the α-decay of [U] and [Th].  

Then, the residence time determined in the Upper Jurassic aquifer (i.e. Suquet borehole) by 

CFC has been used to calibrate the approach based on the 4He accumulation (Eq. 4): 

𝐺𝐺𝑊𝑎𝑝𝑝𝑎𝑟𝑒𝑛𝑡 −𝑐𝑎𝑟𝑏𝑜𝑛𝑎𝑡𝑒𝑠 =  
[𝐻𝑒𝑈𝑝𝑝𝑒𝑟 𝐽𝑢𝑟𝑎𝑠𝑠𝑖𝑐  𝑎𝑞𝑢𝑖𝑓𝑒𝑟]

𝑡𝑈𝑝𝑝𝑒𝑟  𝐽𝑢𝑟𝑎𝑠𝑠𝑖𝑐  𝑎𝑞𝑢𝑖𝑓𝑒𝑟

 
Equation 9 

With  tUpper Jurassic aquifer the residence time determined with the CFC in the Jurassic aquifer (i.e. 

Suquet borehole), [HeUpper Jurassic aquifer] the helium concentration in mol/L measured in the 

Upper Jurassic aquifer (i.e. Suquet borehole) and GGWapparent-carbonates the apparent accumula t ion 

rate in mol/L/y.  

Previous studies suggest that the deep flow, which contributes up to 30% during recovery 

floods, is likely to come from a reservoir developed in the Middle Jurassic located at a depth of 

over 1000 m (Batiot-Guilhe et al., 2014) (Fig 40). This deep reservoir is potentially recharged 

by deep mineralized fluids even deeper (> 2000 m) from the paleozoic basement and/or from 

the Trias (Husson et al., 2018). It is difficult to clearly determine the lithology crossed by this 

deep flow and the geometrical relationship between matrix and fractures of the deep reservoir 

developed in the Middle Jurassic. The simplifying assumption is that the fracture network 

developed in the Upper Jurassic aquifer is comparable to the one developed in the Middle 

Jurassic aquifer, in terms of opening and spacing. Then the production rate in the Upper Jurassic 

is comparable to the production rate in the Middle Jurassic as both compartments are developed 

in carbonates.  

During intense recharge events, the piston increase of the deep flow participation at the spring 

can be quantified using CE and Cl- tracers (Batiot-Guilhe et al., 2014; Caetano Bicalho et al., 

2012; Bicalho, 2010). This mixing information has been used to estimate the 4He concentration 

of the deep flow: 

[𝐻𝑒]𝑠𝑝𝑟𝑖𝑛𝑔 = 𝑥. [𝐻𝑒]𝐽𝑢𝑟𝑎𝑠𝑠𝑖𝑐  𝑎𝑞𝑢𝑖𝑓𝑒𝑟 + (1 − 𝑥). [𝐻𝑒]𝑑𝑒𝑒𝑝 𝑓𝑙𝑜𝑤   Equation 10 

[𝐻𝑒]𝑑𝑒𝑒𝑝 𝑓𝑙𝑜𝑤 =
([𝐻𝑒]𝑠𝑝𝑟𝑖𝑛𝑔 − 𝑥. [𝐻𝑒]𝐽𝑢𝑟𝑎𝑠𝑠𝑖𝑐  𝑎𝑞𝑢𝑖𝑓𝑒𝑟 )

(1 − 𝑥)
  

Equation 11 
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The apparent accumulation time of 4He in the deep flow was then calculated using: 

𝑡𝑑𝑒𝑒𝑝 𝑓𝑙𝑜𝑤 =  
[𝐻𝑒𝑑𝑒𝑒𝑝 𝑓𝑙𝑜𝑤]

𝐺𝐺𝑊𝑎𝑝𝑝𝑎𝑟𝑒𝑛𝑡 −𝑐𝑎𝑟𝑏𝑜𝑛𝑎𝑡𝑒𝑠

  
Equation 12 

With tdeep flow the residence time of the deep flow, [Hedeep flow] the calculated helium 

concentration of the deep flow in mol/L, x the relative contribution of each flow and GGW apparent-

carbonates the apparent accumulation rate in mol/L/y calculated previously (Eq. 9).  

2.3.4 14C 

14C dating is based on the decay law of 14C over time and is widely used to estimate residence 

time between 1,000 and 40,000 years (Aggarwal P.K., 2013). The 14C method has similarit ies 

with the 4He dating method as the determination of the residence time relies on the decay rate 

and the initial concentration 14C0 (Geyh M., 2005; Plummer & Glynn, 2013). 14C0 is the init ia l 

activity considered as the average atmospheric value commonly estimated at 100 pmc for the 

last 10,000 years (Geyh M., 2005; Jurgens et al., 2012; Glynn, 2013). However, it has to be 

mentioned that for waters with recent recharge, atmospheric 14C0 is impacted by the nuclear 

tests for at least 60 years and 14C0 can reach a peak of 190 pmc (Levin and Kromer, 1997). 

For many other reasons, the determination of 14C0 is not straightforward. Physical and chemica l 

processes, in addition to radioactive decay, often alter 14C0 in aquifers. Especially in carbonates 

reservoirs where isotopic variations occur during carbonates dissolution or precipitation that 

can significantly modify the 14C0 (Vogel and Ehhalt, 1963). In order to constrain the system, 

and considering that the processes affecting 14C are the same as for all carbonate species 

(without the decay of 14C), 13C and dissolved inorganic carbon (DIC) concentration are used. 

They reflect the processes present in the system and allow them to be corrected to improve the 

age estimated by the 14C method (Brinkmann et al., 1960; Jacobshagen et al., 1962; Vogel and 

Ehhalt, 1963). Several models exist to correct 14C ages (Han and Plummer, 2016) and graphical 

methods allow qualitative inspection of the measured data to highlight elements that can modify 

14C concentration in water (Han et al., 2012).  

3 Results 

3.1 Hydrodynamic and chemical characterization of the study period: the autumnal 

recovery flood of 2019 

A first significant rainy event was observed at the end of September (21 and 22 September 2019 

- fig. 41-A) with around 40 mm of rainwater. No surface runoff was recorded at the Terrieu 
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(fig. 41-A) and the spring did not overflow, only an increase of piezometric head was observed 

in the aquifer. However, this event induced a discharge at the spring characterized by a peak in 

EC (from 765 µS/cm to 852 µS/cm), Cl- (from 47 mg/L to 97 mg/L) and He (3.8.10-8 mol/L to 

7.8.10-8 mol/L) concentration (fig. 41-B-C), observed 5 days after the rainfall. The results 

suggest the contribution of old water mineralized in chloride and characterized by a significant 

accumulation in helium. 

The peaks in CE, Cl- and He were accompanied by a decrease in dissolved O2 (measured with 

the probe and MIMS – fig. 41-D) These observations are consistent with the rise of deep water, 

which is more mineralised and enriched in Cl- and He but depleted in O2 due to bacterial 

consumption during the transfer in a closed environment. For this first rainy event, no variation 

of organic matter (fig. 41-E) and 222Rn (fig. 41-F) concentrations was noted, allowing us to 

exclude the contribution of rapid flow from the epikarst and/or stream losses. Then, in the 

absence of rainfall, EC, Cl- and He values decrease and reach minimums at 708 µS/cm, 33 mg/L 

and 2,5.10-8 mol/L respectively in 10 days after the peak. A rapid fall in O2 (2 mg/L in two 

days) and a fluorescence peak for the proteic organic matter (tracer of mixed water origin – 

Waste Water Treatment Plant (WWTP)) are noted on 09/10/2019, during the small minimum 

plateau reached by the deep water tracers (CE, Cl- and He). These anomalies would suppose 

the arrival of surface water, coming from the WWTPs and therefore poor in O2. However, no 

surface runoff was observed. We suspect a localised emptying of the WWTP directly into 

sinkholes explaining the variation of fluorescence intensity for proteic Organic Matter and O2 

signal without any variation in the surface infiltration water sensors at our measurement points.  

A second event occurred the 22 and 23 October, with 161 mm of total rainwater. An increa se 

of the piezometric level at the Lez spring is monitored from 47 m asl to 66 m asl, i.e. a shift of 

19 m. Furthermore, the Lez spring overflowed (fig. 41-A) with a peak discharge that was close 

to 3.5 m3/s (not shown).  This rainy event initially caused a slight increase in EC, Cl- and He 

(respectively 819 µS/cm, 66 mg/L and 7.06.10-8 mol/L two days after the rainy peak) and then 

induced a significant decrease in EC, Cl- and He parameters in the days that followed 

(respectively 649µS/cm, 21 mg/L and 1.8.10-8 mol/L), suggesting a dilution process. At the 

same time, a drop in O2 concentration and a significant increase in organic matter 

concentrations and 222Rn were observed suggesting the contribution of rapid flow from stream 

losses collecting WWTP effluent and/or from epikarst zone (fig. 41-B-C).  
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Figure 41: Evolution of several hydrochemical tracers during the autumnal floods from 21-Sept-2019 to 18-Nov-2019 at the 

Lez spring – A: Average rainfall and the Lez spring groundwater level and temperature; B: Electrical Conductivity and 

Chlorides; C: Helium measured with the CF-MIMS; D: DO measured with a probe and with the CF-MIMS; E: Fluorescence 

intensity of Protein Organic Matter (not calibrated in ppm, signal expressed in mV) and 222Rn 
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Figure 42: Evolution of Neon, Argon and Nitrogen during the continuous monitoring at the Lez spring and punctual values in 

mol/L for calibration 

The figure 42 shows the argon, nitrogen and neon signals measured continuously by the CF-

MIMS and the concentrations measured with the punctual sampling. In this figure, continuous 

measurements of gases have been normalized and corrected from temperature and are expressed 

in Torr/Torr (Chatton et al., 2017). 

For argon and nitrogen, the evolutions of the MIMS measurements appear globally similar to 

the evolutions of the concentrations measured in the point samples. The concentrations 

measured in Ar and N2 do not present any significant evolution over the observation period 

taking into account the uncertainties. The flood events of September and October 2019 did not 

generate any visible modification on the MIMS records. The calibration of these gases was 

therefore impossible because the linear regression coefficient was R² < 0.5. For neon, the 

evolution measured before October 18 by the MIMS was not detected in the point sampling, 
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the concentrations do not present significant evolution over the observation period. No 

calibration was possible in this context. 

3.2 Apparent age and flow model distribution 

3.2.1 Anthropogenic gases 

The Suquet borehole sampling (representative of the Upper Jurassic aquifer) has been 

performed in September 2020 during baseflow conditions. The mean annual temperature of the 

Lez catchment is 14.5°C and it has been used to calculate the mixing ratios in pptv. CFC are 

barely sensitive to EA, for example a correction of an EA = 5 cm3 STP/kg does not critica lly 

change the CFC pptv value obtained. The value is included in the analytical measurement 

uncertainties of CFC. So the EA has not been corrected.  

The binary mixing models between the recent end-member (2020 – sampling date) and old end-

member of 1974 and 1966 for [CFC-12 vs. CFC-11] and [CFC-113 vs. CFC-11] respectively 

are shown as a red line in Fig. 43. This mixing model does not match for [CFC-113 vs. CFC-

12]. In contrast, all the combinations of CFCs concentrations at the Suquet borehole can be 

explained by an Exponential Mixing Model (fig. 43) with a mean residence time around 50 ± 5 

years. The use of the Exponential Mixing Model is consistent with the geomorphologica l 

interpretation of the site: the Suquet borehole is representative of the unconfined part of the 

aquifer, located at the West of the Corconne-Les Matelles fault allowing vertical stratifica t ion 

of groundwater residence times, while the water coming from this well does not show any 

evidence of deep groundwater contribution. Furthermore, the borehole is being pumped for 

water supply and is located close to the Lirou spring that is the main spring of the unconfined 

compartment of the Lez system. Then, the borehole is supposed to be well drained.    

Such range of mean residence time is quite unusual in karstic aquifers, known and largely 

studied for their rapid response after recharge events (White, 2002; Ford and Williams, 2007; 

Hartmann et al., 2014). But an age determined from an Exponential Mixing Model corresponds 

to an age distribution with a part of water infiltrated recently (< 10 years) of 18 %. This mean 

residence time of 50 years can be explained by an important participation of the water stored in 

the matrix, preferentially solicited during baseflow conditions. So following a re-

contextualisation of what this average residence time incorporates, 50 years can be explained 

in karstic aquifers.  
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Table 5: CFCs concentrations dissolved in water (pmol/L) and converted partial pressure (pptv) depending on the recharge 

conditions used: the recharge temperature corresponds to the mean annual air temperature on the catchment (Prades le Lez 

station), the altitude represents the mean value on the catchment  

 CFC-11 CFC-12 CFC-113 

Recharge 

Temperature 

(°C) 

Recharge 

Altitude 

(m) 

pmol/L 2.2321  

± 3 % 

1.2694  

± 3 % 

0.2018  

± 3 % 14.5 200 
pptv 97.27  

± 2.55 
212.10  
± 6.11 

27.79  
± 0.81 
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Figure 43: CFCs dissolved concentrations compared to flow models (Piston Flow Model; Exponential Mixing Model for the 

Suquet borehole sampling. The CFCs dissolved concentrations have been determined for recharge temperature = 14.5°C 
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3.2.2 Helium 

The evolution of helium at the spring during the floods event (fig.41–C) informs about the 

participation of the deep flow which is enriched of 4He by accumulation after α-decay of [U] 

and [Th]. Residence time of water can be derived from this 4He accumulation but the 

concentration of 4He from the deep flow has to be known. 

Previous studies have already identified and quantified two major end-members at the Lez 

spring (Batiot-Guilhe et al., 2014):  mixing ratios vary between 21% and 31% for the deep end-

member and 79% and 69% for the Upper Jurassic (main aquifer) depending on the tracer used 

respectively CE and Cl-. These ratios were used to determine the helium deep end-member 

signature (eq. 10 and 11). The mean deep end-member of helium was estimated to be at 3.05.10-

7 ± 5.59.10-8 mol/L. The uncertainties depend on the tracer used for the calculation of the mixing 

ratios: the end-member concentration is 3.61.10-7 mol/L with EC (fig 44) and 2.49.10-7 mol/L 

is obtained from Cl- (fig 45) end-member (table 6).  

 

Figure 44: He versus EC at the Lez spring during the continuous monitoring of the 2019 autumnal recharge event and position 

of the different poles participating to the flow at the spring (deep pole calculated – Jurassic pole and Cretaceous pole) 
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Figure 45 : He versus Cl- at the Lez spring during the continuous monitoring of the 2019 autumnal recharge event and position 

of the different poles participating to the flow at the spring (deep pole calculated – Jurassic pole and Cretaceous pole)
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Table 6: Details of the CE, Cl- and He composition of the different end-members at the Lez spring 

End-member Sampling 
CE 

(µS/cm) 

Mixing 

Ratios 1 from 

EC (%) 

Cl- 

(mg/L) 

Mixing 

Ratios 2 

from Cl- (%) 

He 

(mol/L) 

Upper Jurassic (main aquifer) 
Suquet 

(measured – 15/09/2020) 
632 79 9.6 69 4.60E-09 

Middle Jurassic (deep) 
Antigone 

(Batiot et al., 2013) 
1700 21 300 31 

3.61E-07 

(EC) 

2.49E-07 

(Cl-) 

Lez Spring Measured – 28/09/2019 852 100 100.5 100 7.80E-08 
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The apparent age determined by anthropogenic atmospheric gases has been used to calibrate 

the dating based on the 4He accumulated in groundwater (eq. 12). The accumulate rate estimated 

in carbonates varies between 8.4.10-11 mol/l/y and 9.2.10-11 mol/l/y (eq 9) from the Upper 

Jurassic aquifer age estimated at 50 ± 5 years derived from Exponential Mixing Model (fig. 

43). Finally, deep flow ages obtained ranges from 2700 to 4300 years as a function of the CFC 

mean residence time uncertainties and calculated helium concentrations uncertainties.  

3.2.3 14C 

Figure 46 illustrates a graphical method to evaluate predominant geochemical processes 

occurring in groundwater systems for radiocarbon dating (Han et al., 2012). The different points 

represent end-members in the system. At A0theoric the water contains only CO2(aq) equilibrated 

with soil CO2. For a C3 type of land plants, as observed in the Mediterranean region, the δ13CCO2 

signature is between -30 ‰ and -22 ‰ (Han et al., 2012; Han and Plummer, 2016) and the 14C 

signature is generally 100 pMC but it can vary until 180 pMC for water infiltrated between 

1960 and 1995 due to the impact of the nuclear tests (Vogel and Ehhalt, 1963). C represents 

carbonates rock end-member with both 14C and δ13C signatures at 0 (δ13C ± 2‰). The grey 

shape represents the production of HCO3
- with a mixing ratio of carbon that is from soil gas 

CO2(aq) and from solid carbonate, depending on the position along the grey shape. At the 

position of O, the DIC is explained by 50 % of carbon from solid carbonate and 50 % of carbon 

from CO2(aq) of the soil. The point A2 represents the DIC composition with HCO3
- equilibrated 

with soil CO2(aq). Calculations of A1, A2 and O are detailed in annexe 3.1. The deep flow end-

member is assumed to be at 0 pMC in 14C and between -6‰ and -8‰ in δ13C (Blavoux et al., 

1982). 

Samples are replaced on the graphic. If they are aligned between two end-members, it means 

that the composition of the carbon can be fully explained by geochemical processes. If the 

samples are not aligned, the vertical shift between the mixing model and the sampling point can 

be explained by the natural disintegration of the 14C and residence times are deduced (Han et 

al., 2012).  

Commonly on natural systems, the DIC composition is acquired by several geochemica l 

processes as i) dissolution of CO2(g) to obtain CO2(aq) (i.e. A0 theoric and A1 respectively on 

Fig 46), ii) infiltrated water reacts with the carbonates rock and the DIC is then formed of HCO 3
- 

and CO2(aq) (i.e. O on Fig 46). During infiltration, the DIC can continue to exchange carbon 
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atoms with CO2(aq) (i.e. arrow O-A2 on Fig 46). When the infiltrated water reaches the water 

table and passes to a closed-system condition, if the DIC is not equilibrated with the soil 

CO2(aq), then further evolution will start along the line O-A2.  

The activity of 14C measured in baseflow conditions (September 2020) at the Lez spring is 68.18 

pMC and 71.73 pMC at the Suquet borehole. It seems that both samples’ DIC composition can 

be explained by an evolution between a start from a point line O-A2 and the carbonate rocks. 

Then, both DIC composition samples could be explained by a reaction between the carbonate 

rock and water infiltrated in closed-system condition non-equilibrated with the soil CO2(aq).  

The disintegration of the 14C is not visible in these water samples. The 14C method is robust in 

the case of water with residence times between 1000 and 40 000 years which does not seem to 

be the case for the Lez and Suquet samples and the residence times estimation with 14C is not 

the most suitable method as the water is too recent for this method of residence time estimation. 

These results are in good agreement with the order of magnitude obtained at the Suquet 

borehole with the CFC method, i.e. an average residence time of around 120 years determined 

by the Exponential Mixing Model (fig. 43). 

However, the 14C activity of the Lez spring compared to the 14C activity of the Suquet borehole 

was not predictable with the knowledge that the flow at the Lez spring is composed of water 

from the Upper Jurassic aquifer (Suquet borehole as end-member) and from deeper origin. 

Indeed, a lower 14C activity at the Lez spring than at the Suquet borehole was supposed. These 

results can be explained by the participation, in the flow at the source of the Lez, of an end-

member whose initial activity is greater than 100 pMC.  
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Figure 46: Carbon isotopic composition of DIC at different evolutionary stages of groundwater inspired from Han and 

Plummer, 2016. Point A0 theoric and A1 represent gaseous soil CO2 and dissolved aqueous CO2 respectively. A2 represents 

HCO3
- equilibrated with soil CO2. C represents the carbonate rock. Suquet and Lez spring are the samples carbon isotopic 

composition. AO theoric and C signatures are taken from Han and Plummer, 2016. A1, O and A2 are calculated from 

fractionating equations (annexe 3.1).  

4 Discussion 

4.1 Lez global functioning during the autumnal flood monitoring of 2019 

The response of the Lez hydrosystem after a rain event is characterized by peaks in EC, Cl-  

(Batiot-Guilhe et al., 2013) and also He as shown in this study. These increases are temporary 

and can be partly masked by dilution phenomena with recent infiltration water during important 

rainy events as shown by peaks in the fluorescence intensity of the proteic organic matter and 

222Rn (fig. 41).  

The peaks of mineralization and helium observed during floods are explained by the significant 

rise in the pressure head in the aquifer which induces a piston effect on the reservoir allowing 

the mobilization of a deep water supply more important (up to 32%), and more mineralized. 

The rapid response suggests a mass transfer via the major deep-rooted faults in the study area. 

This process appears clearly during the first flood of the hydrological cycle but is less visib le 

during the second episode because it is quickly masked by the dilution phenomenon with 

infiltration water. Generally speaking, this phenomenon is recurrent for the other winter flood 

events as indicated by the monitoring of EC and Cl- at the spring (not presented, see also Batiot-

Guilhe et al., 2013).  
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The evolution of Helium and Radon at the spring during the Cevenol recharge are different (fig. 

41) while their origin involve a similar process: the α-decay of the natural U and Th decay series 

isotopes in common rocks (radiogenic 4He) (Torgersen, 1980). Then we may question their 

different evolutions at the Lez spring. Radon is a radioactive element so without a constant 

source its concentration decreases with time (Torgersen, 1980). Helium is not radioactive so it 

can be produced, accumulated, transported and still measured far from the source of helium 

(Torgersen and Clarke, 1985). The deep flow is enriched in helium and poor in radon. Helium 

is accumulated during the deep transfer of water, indicating a residence time sufficiently long 

for the water to be charged with helium (10-7 mol/l – calculated section 3.2.2) when it comes 

into contact with the substratum. Radon is completely lost by radioactive decay that indicates a 

residence time superior to three weeks and a production centre distant from the Lez spring. 

Flows from rapid surface infiltration are enriched with radon and low in helium (10-9 mol/l – 

measured). Radon derives from the Cretaceous marl limestone that constitutes a source of radon 

on the Lez hydrogeological catchment (Molina-Porras et al., 2017). Fast flows facilitated by 

the karstic drains during rapid infiltration from the surface and the presence of a radon source 

close to the spring induces peaks of radon at the spring. These peaks indicate a rapid infiltra t ion 

dating from less than three weeks, that is not sufficient to permit helium accumulation. While 

radon and helium have a similar origin, their transfers dynamic are different. These contrasted 

dynamics of transfer allow tracing water from different origin.  

4.2 Flows dating 

The dating approach allows giving ranges of the residence time of the water in the different 

compartments of the Lez karstic system. The dating method based on the calculation of the 4He 

accumulation rate requires several parameters as [U] and [Th] concentrations, porosity or the 

release factor that can be complicated to determine without raising issues of representativeness, 

scale measurements and geometry of the fractures for diffusion processes (Trinchero et al., 

2019). So, this study case highlights the advantages of coupling several tracers to have a robust 

estimation of the mean residence time of water of the main groundwater end-members that 

contribute to the karst flows. 

222Rn and organic matter fluorescence inform about water infiltrated recently (less than 3 

weeks). This rapid flow is allowed by the transmissive compartment of the karst: the conduits. 

While rapid flows participate to the flow at the spring during the flood, a part of the water is 

stored in the matrix and participates to the recharge of the karst. The Exponential Mixing Model 

obtained from CFC dating approach in the unconfined part of the Upper Jurassic aquifer testifies 
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that old water is stored in the matrix and is mixed with recent water (at least from 2020 – 

sampling year). The mean residence time of water in the Upper Jurassic aquifer is about 50 

years assuming an Exponential Mixing Model, which is in good agreement with results from 

the 14C dating approach fig. 46. Furthermore, the Suquet borehole has been sampled at the end 

of the dry period when the system is less influenced by fast infiltration. The mean residence 

time corresponds to a distribution of residence times with water with a long residence time 

stored in the matrix part and water with a shorter residence time (18% of the water have a 

residence time < 10 years). The deep and old component of the system, i.e. the deep flow, has 

a residence time of more than 1000 years estimated from a calibration of the 4He dating method 

by CFC to avoid 4He diffusive questions (Trinchero et al., 2019).  

Karstic aquifers are known for their rapid flows (Atkinson, 1977b; Kiraly, 1998; White, 2002; 

Kiraly, 2003; Ford and Williams, 2007; Geyer et al., 2007; Bailly-Comte et al., 2011) from days 

to few weeks but the estimation of residence times from CFC, 4He and 14C highlights the 

dynamic of the different flows present on the Lez karstic system, especially the slow 

components. These different flows dynamics observed at the spring are explained by i) the 

global structure of the hydrosystem itself composed of different aquifers (i.e. the Upper Jurassic 

aquifer and the Middle Jurassic aquifer recharged by a deep flow) and ii) the heterogeneous 

structure of the karst itself that induces different flows velocities between matrix and conduits.  

5 Conclusion 

This study presents a two months high frequency monitoring of dissolved gases using a CF-

MIMS in the Lez karstic aquifer during an intense recharge event. Helium showed a very 

interesting signal correlated with the Electrical Conductivity and Chlorides, that trace a deep 

flow on the Lez karstic aquifer. The use of punctual data of CFC and 14C allow to estimate 

residence times of the different compartments of the Lez system. A mean residence time of 50 

years was obtained for the Upper Jurassic aquifer, dated with the CFC dating method. The 

residence time was determined from the Exponential Mixing Model that is consistent with the 

geomorphology of the aquifer as the Suquet borehole is located on the unconfined part of the 

aquifer. This also suggest that the mean residence time refers to an age distribution, 

corresponding to a water’s fraction with a long residence time, notably stored in the matrix, and 

water’s fraction of rapid infiltration (18 % < 10 years). 4He dating method was applied to 

estimate residence time of the deep flow, but to overcome the difficulty of estimating diffus ive 

process of 4He between fractures and the surrounded matrix, the CFC residence time was used 
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to calibrate the 4He accumulation rate in groundwater. Then, the residence time of the deep flow 

is estimated to be over 1000 years.  

This approach of dating is the first done on the Lez karst system which has been extensive ly 

studied elsewhere. Estimation of residence flows remain an important information for 

groundwater management. The karst vulnerability has to be treated in two ways: the pollut ion 

can rapidly reach the groundwater and the spring via quick flows component but on the other 

hand a mean residence time of 50 years suggest also the presence of a very slow component 

more favourable to the storage of the pollution. However, working with mean residence time 

remain a first step and distribution of ages would give more accurate information.  
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Chapitre VI : Conclusion et perspectives 
 

L’objectif de ces travaux de thèse était de s’appuyer sur les gaz dissous pour développer de 

nouveaux traceurs, informant sur les conditions de recharge et de circulation des eaux 

souterraines dans les aquifères. Au cours de ces trois années de thèse, le travail de recherche a 

pu apporter des éléments de précision et de compréhension de l’évolution des gaz dissous et 

des différents processus auxquels ils participent dans le milieu souterrain. Les gaz dissous 

peuvent contribuer à mieux appréhender le fonctionnement hydrogéologique d’un système 

karstique, en apportant des informations sur les modalités de recharge, d’écoulement et de 

stockage. 

Dans le détail, ces travaux de thèse ont permis de se pencher sur les processus d’équilibres air 

– eau au sein d’une épaisse zone vadose karstique. Les signatures de CFC et SF6 suggèrent que 

l’air des conduits de la zone vadose possède une composition similaire à l’air atmosphérique et 

ceci jusqu’à 120 m de profondeur. Les gaz nobles permettent de montrer que la mise en solution 

des gaz semble se faire dans un horizon proche de la surface (soit l’épikarst capacitif). Au cours 

du transfert vertical au sein de la vadose zone, la signature de l’eau n’est pas affectée par 

d’éventuelles remises à l’équilibre avec l’air des cavités, comme le témoigne les résultats de 

l’argon qui conserve la signature acquise en subsurface (< -5 m) dans la zone épikarstique. Les 

concentrations du néon dissous évoluent faiblement au cours du transfert vertical, le phénomène 

d’excès d’air, qui traduit le processus de piégeage de bulles d’air puis de dissolution forcé sous 

l’effet de la pression hydrostatique, n’apparait pas être un processus majeur lors du transfert de 

l’eau au sein de la zone vadose. En effet, les résultats obtenus montrent que les excès d’air 

demeurent faibles (< 2 cm3 STP/kg) au regard de ceux mesurés à l’exutoire notamment en 

période de basses eaux (> 5 cm3 STP/kg). Ces informations permettent de suggérer que le 

processus de piégeage de bulles d’air est principalement à mettre en lien avec des variations de 

pressions qui se produisent au sein de la zone noyée du karst. La question de la généralisa t ion 

de ces résultats à l’ensemble des systèmes karstiques reste posée car les résultats obtenus dans 

cette étude sont peut-être très dépendants de l’échelle d’investigation considérée durant ces 

travaux. En effet, l’accessibilité à la zone d’infiltration du karst est généralement limitée et 

difficile (Cas du Durzon !), en d’autres termes, les échantillonnages réalisés dans cette étude 

ont permis uniquement de caractériser la signature de l’eau transitant dans le réseau de drainage 

transmissif de la zone d’infiltration. L’acquisition de données représentatives de la composante 
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matricielle s’avère logistiquement très complexe, notamment pour un échantillonnage de l’air 

de la matrice, ce qui limite pour l’heure la compréhension des équilibres air – eau uniquement 

à la composante transmissive du karst.  

Dans un second temps, ces travaux de thèse se sont focalisés sur l’étude des variations d’excès 

d’air observées à l’exutoire en fonction des conditions hydrologiques. La relation observée 

entre l’excès d’air et le débit mesuré à la source du Durzon a permis de préciser le mode de 

formation d’excès d’air en lien avec les caractéristiques structurales du milieu karstique 

(dolomitique). Un schéma conceptuel de formation de l’excès d’air impliquant un piégeage de 

bulles d’air à la suite de mises en charge (Aeschbach-Hertig et al., 2002) au sein de la matrice, 

suite à une recharge à la faveur d’échanges drains / matrice, a été proposé. Dans ce schéma 

conceptuel, l’excès d’air apparait comme un traceur gazeux dont la quantité formée peut être 

mise en lien avec des variations de niveau d’eau dans la matrice, contenant une grande partie 

des réserves d’eau souterraines dans le karst (Ford and Williams, 2007; Hartmann et al., 2014). 

Le schéma conceptuel de formation d’excès d’air a été retranscris sous une approche de 

modélisation à réservoir de type pluie-débit afin de tester les hypothèses avancées dans le 

schéma conceptuel : est-ce qu’une mise en charge dans la matrice à la suite d’échanges avec les 

drains est en mesure d’expliquer les excès d’air mesurés à la source ? La structure du modèle, 

développé sur KarstMod® pour l’aspect hydrodynamique, a été définie de sorte qu’il y ait une 

représentation d’échanges de flux entre deux compartiments. Puis, un module de calcul de 

l’excès d’air a été développé et ajouté au modèle. Il s’agit d’une approche de premier ordre dans 

laquelle l’excès d’air formé est supposé proportionnel aux variations de charges et ceci 

uniquement dans le réservoir qui décrit le compartiment matriciel. Les données d’excès d’air 

ont été intégrées de sorte à ce qu’elles soient prises en compte dans la procédure de calibration, 

couplées ou non avec le débit. La structure testée permet de reproduire la dynamique d’excès 

d’air mesurée à la source du Durzon et son hydrogramme à partir d’une procédure de calibration 

uniquement basée sur les données d’excès d’air. Ainsi, un modèle de formation d’EA basé sur 

l’hypothèse d’une relation proportionnelle entre le piégeage de bulles d’air et les variations de 

pression du réservoir matriciel, uniquement, a permis d’expliquer l’évolution du signal d’excès 

d’air à la source du Durzon. Néanmoins, aux vues des caractéristiques de vidange entre les deux 

réservoirs sujets à des échanges de flux, des perspectives d’amélioration de l’approche sont 

envisageables. Une structure de modèle à réservoir plus simple et plus parcimonieuse serait à 

tester dans le futur. En effet, au regard des résultats obtenus dans cette étude, il ne semble pas 

impératif de conceptualiser les échanges entre le compartiment transmissif et le compartiment 
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capacitif de la zone noyée à l’aide de deux réservoirs. Les réservoirs utilisés pour simuler 

numériquement la fonction capacitive du karst et la fonction transmissive pourraient être 

modélisés par un simple flux. 

Les informations apportées par l’excès d’air ont également été étudiées à l’exutoire du second 

site pilote : le bassin d’alimentation du Lez. D’importantes variations du niveau piézométr ique 

sont observées sur ce système karstique calcaire au cours du cycle hydrologique, dues 

notamment à des pompages pour l’alimentation en eau potable de la ville de Montpellier. Aux 

vues du schéma conceptuel de formation de l’excès d’air développé sur la base d’un lien entre 

des variations du niveau piézométrique et un piégeage de bulles d’air, le bassin d’alimenta t ion 

du Lez semblait rassembler les caractéristiques nécessaires pour tester ce schéma conceptuel 

sur une autre lithologie, soit des calcaires. Cependant, la relation entre l’excès d’air et le débit 

apparait bien plus complexe à décrypter sur le Lez en comparaison au système du Durzon. Les 

premiers résultats laissent présager un impact du caractère anthropique des écoulements sur la 

formation d’excès d’air et demandent à être approfondis. Le contexte anthropique du système 

karstique du Lez semble complexifier l’étude du signal d’excès d’air à la source et la 

compréhension du processus de formation. L’approche de développement de l’excès d’air 

comme traceur de la recharge sur les systèmes karstiques présentée dans cette thèse semble 

dépendante d’un schéma conceptuel de formation d’excès d’air spécifique au site étudié. Ceci 

illustre la complexité du processus et la difficulté à correctement identifier tous les paramètres 

impliqués dans le piégeage de bulles d’air, ce qui challenge l’idée d’utiliser l’excès d’air comme 

traceur de la recharge : est-il possible d’établir une loi de formation et d’utilisation de l’excès 

d’air transposable à tous les sites karstiques ? La lithologie et notamment les produits 

d’altération, a certainement une influence sur la possibilité de piéger des bulles d’air. Que le 

système karstique soit développé dans des calcaires ou des dolomies, l’altération de ces roches 

augmente la porosité. Cependant, les produits d’altération diffèrent selon la lithologie. Les 

dolomies une fois altérées peuvent produire un sable dolomitique (Durand and Paquet, 1975), 

présent sur le Larzac (Ricard and Bakalowicz, 1996; Fores, 2016). Heaton et Vogel (1981) 

suggèrent que le piégeage de bulles d’air serait plus favorable dans des petits pores et des 

canaux capillaires étroits que des graviers grossiers. Holocher (2002) par des expérimentat ions 

sur colonnes de sables en laboratoire, montre qu’un ensemble trop dense (porosité qui diminue) 

est moins favorable à la formation d’excès d’air. Il apparait donc qu’il faille un équilibre 

structural entre une présence de vide qui permet le passage de fluides (air ou eau) et la présence 

de solide qui permet l’accrochage de bulles d’air contre la paroi (qui seront ensuite dissoutes 
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par application d’une pression hydrostatique). Ainsi les sables dolomitiques semblent offrir une 

structure favorable au piégeage de bulles d’air, ceci grâce à une grande surface d’échange 

offerte autour des grains pour que les bulles d’air s’accrochent.   

Les suivis ponctuels à l’exutoire ne permettent pas ou rarement de caractériser les phénomènes 

rapides et transitoires qui peuvent se produire dans le karst lors des crues. Des séries temporelles 

avec une résolution appropriée sont nécessaires pour capturer avec précision le comportement 

hydrodynamique du système et ainsi permettre la modélisation du comportement du système 

sur des périodes passées et futures. Une résolution trop faible rend difficile la capture de la 

composante rapide ou non-prévisible d’un système karstique (Bonacci et al., 2006; Maréchal et 

al., 2008; Olarinoye et al., 2020). Dès lors, l’utilisation d’appareil de mesure automatique et en 

continu présente un réel avantage (Marcé et al., 2016).  

Pour ces raisons, une acquisition en continu de gaz dissous en milieu karstique sur une durée 

de deux mois à l’aide du Continuous Flow Membrane Inlet Mass Spectrometer (CF-MIMS) a 

été effectuée durant ces travaux de thèse en collaboration avec la plate-forme Condate Eau de 

Géosciences Rennes. Il s’agit du premier suivi haute-fréquence pluri-mensuel de gaz dissous 

en milieu karstique. Le CF-MIMS permet le suivi de l’ensemble des cinq gaz nobles (Ne-Ar-

Xe-Kr-He) et de gaz réactifs (CO2, N2, O2, CH4). Le site de la source du Lez avait l’avantage 

de permettre le placement de l’appareil de mesure dans un lieu sécurisé et alimenté en continu 

en électricité, accessible rapidement depuis Montpellier, sans compter la mise à disposition 

d’un site hautement instrumenté (suivis des niveaux d’eau, fluorescence de la matière 

organique, conductivité, chlorures, température). A l’origine mis en place dans l’optique de 

préciser les modalités de formation d’excès d’air au cours d’un épisode intense de recharge, les 

signaux d’argon, de néon et d’azote sont restés stables au cours des épisodes de crue étudiés et 

ils n’ont donc pas permis d’apporter des éléments de compréhension complémentaires au 

processus de formation de l’excès d’air. La mesure en continu des gaz dissous sur le bassin 

d’alimentation du Lez a finalement permis d’amorcer une approche d’estimation des temps de 

résidence par le couplage de multiples traceurs (4He, CFC, 14C). Le suivi continu de l’hélium 

(4He) a mis en évidence l’existence de corrélations entre ce dernier et la conductivité électrique 

et les chlorures. Pour le système du lez, l’hélium permet de tracer la composante d’origine 

profonde qui contribue à l’alimentation de la source du Lez. En se basant sur la caractéristique 

d’accumulation de l’4He au cours du temps dans les eaux souterraines (Torgersen and Clarke, 

1985), le temps de résidence moyen du flux profond a été estimé à plus de 1000 ans. L’4He est 

sujet à un processus de diffusion entre la matrice rocheuse et les fractures (Trinchero et al., 
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2019) qui complique l’application de formules classiques développées en milieux poreux 

(Torgersen and Clarke, 1985). Pour s’affranchir de l’absence de connaissance sur le processus 

de diffusion entre la matrice et le réseau de fractures de la zone noyée, le taux d’accumula t ion 

apparent de l’4He a été estimé à partir des teneurs en hélium et de l’âge de l’eau de la 

composante karstique libre du karst du Lez (située à l’ouest de la faille de Corconne). Un temps 

de résidence moyen de 50 ans déterminé à partir d’un modèle d’écoulement de type exponentie l 

a été obtenu pour la composante libre qui contribue à l’écoulement du Lez. Ces résultats de 

datation permettent de confirmer qu’il existe des dynamiques d’écoulement multiples au sein 

du système du Lez probablement expliqués par la dualité structurale (conduits vs matrice) 

propre aux aquifères karstiques et par la complexité spécifique au système du Lez, soumis à des 

remontées de flux profonds en faveur de failles (Batiot-Guilhe et al., 2014). 

Ces résultats de thèse constituent une première étape de compréhension du processus de 

formation d’EA dans les aquifères karstiques. Il serait intéressant de continuer à préciser le rôle 

joué par la lithologie dans ce processus. Le caractère anthropisé du site du Lez (gestion active 

de la ressource) influence les écoulements ce qui semble avoir un impact important sur le 

processus de formation d’EA. Dans ces conditions, il est plus difficile de comparer directement 

les deux sites en terme de lithologie étant donné que le caractère naturel ou anthropique, 

impactant les écoulements et les mises en charge, influence de fait le processus de formation 

d’excès d’air. Afin de se concentrer uniquement sur l’impact de la lithologie sur la formation 

d’excès d’air, il serait peut-être plus intéressant de comparer les résultats du site du Durzon à 

un site karstique non dolomitique et non anthropisé par des pompages.  

Dans l’optique de développer l’EA comme proxy des mises en charge, il est nécessaire d’affiner 

le lien entre la variation du niveau et la quantité d’EA qui peut être formée à la suite de cette 

variation. Ce point a été initié dans le chapitre 3 en développant un module de calcul de l’EA 

basé sur une relation linéaire entre les variations de charge et l’EA formé dans le réservoir. Une 

des majeures difficultés rencontrées a été de pouvoir différencier et quantifier la part d’excès 

d’air à la source résultant d’une variation de charge du cycle en cours de celle résultant des 

cycles précédents. Pour aller plus loin, il serait nécessaire d’avoir un suivi des variations du 

niveau piézométrique de la zone noyée du système du Durzon pour pouvoir contraindre les 

variations de niveau d’eau du réservoir dans le modèle numérique. Cependant ces données ne 

sont actuellement pas disponibles sur ce système karstique.  

La zone de recharge du Lez constitue un aquifère libre développé dans les calcaires du 

Jurassique dont la source du Lirou constitue l’exutoire majeur de trop-plein. Le forage du 
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Suquet positionné sur le compartiment du karst du Lirou permet d’effectuer des prélèvements 

et d’avoir un suivi piézométrique (depuis 2009). Ces critères font que le karst du Lirou pourrait 

devenir un nouveau site pilote dans une perspective de poursuite de ces travaux qui permettrait 

d’une part, de mener une étude comparative d’évolution de l’EA en fonction de la lithologie 

(dolomie vs. calcaire) à partir de deux sites naturels, et d’autre part, de poursuivre les 

développements des travaux de couplage initiés dans cette thèse en apportant notamment des 

éléments de contrainte sur les variations piézométriques du réservoir aquifère.  
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Annexes 
Annexe - Chapitre 1 

Equations des fonctions de vidange et d’échange entre les réservoirs utilisées pour la structure 

du modèle – Logiciel de modélisation KarstMod® 

(Mazzilli et al., 2019) 

La loi de vidange des réservoirs est la suivante :  

𝑄𝐴𝐵 =  𝑘𝐴𝐵 (
𝐴

𝐿𝑟𝑒𝑓
)𝛼𝐴𝐵

        si A > 0 

𝑄𝐴𝐵 = 0                         autrement 

Avec A le niveau d’eau dans le compartiment A [L] et kAB le coefficient de vidange [L/T] du 

compartiment A vers le compartiment B, Lref [L] la longueur caractéristique et αAB [-] un 

exposant positif.  

La fonction d’échange entre les réservoirs  est la suivante :  

𝑄𝑀𝐶 =  𝑘𝑀𝐶  × 𝑠𝑔𝑛(𝑀 − 𝐶) ×  |
𝑀 − 𝐶

𝐿𝑟𝑒𝑓

|

𝛼𝑀𝐶

 

Avec kMC [L/T] le coefficient de vidange et αMC [-] un coefficient positif. QMC est défini comme 

un flux algébrique du compartiment M vers le compartiment C. Des valeurs négatives de QMC 

veulent dire que la direction du flux est du compartiment C vers le compartiment M. 

La fonction seuil est la suivante :  

Si E > Eseuil 

𝑄𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙 =  𝑘𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙  × (
𝐸 −  𝐸𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙

𝐿𝑟𝑒𝑓

)

𝛼𝑠𝑒𝑢𝑖𝑙

 

Sinon Qseuil = 0 

Avec kseuil [L/T] le coefficient de vidange et αseuil [-] un coefficient positif. Eseuil [L] la hauteur 

d’eau nécessaire pour l’activation du seuil 
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Annexes – Chapitre 4 

Suivi de la source du Lez : 

Tableau 5 : Données brutes du suivi de gaz nobles à la source du Lez effectué entre mars 2012 et octobre 2016 et résultats du calcul de NGT et EA par un modèle de non fractionnement (UA 

model) 

Nom_ech Date_ech 

Temp  

mesurée  

(°C) 

Alt 

Recharge 

imposée 

(m) 

NGT 

 (°C) 

±  

NGT 

 (°C) 

EA  

(cm^3 

STP/kg) 

± 

 EA 

 (cm^3 

STP/kg) 

Ne_obs 

(mol/L) 

Ar_obs 

(mol/L) 

N2_obs 

(mol/L) 

Ne_mod 

(mol/L) 

Ar_mod 

(mol/L) 

N2_mod 

(mol/L) 
Chi2 

Lez 23/03/2012 17 150 3.5 1.6 7.0 1.0 1.54E-08 2.31E-05 9.70E-04 1.95E-08 1.75E-05 9.53E-04 0.51 

Lez_d 22/05/2012 15.8 150 10.5 1.5 0.5 0.6 9.03E-09 1.66E-05 6.60E-04 1.15E-08 1.34E-05 6.11E-04 1.06 

Lez 27/08/2012 16.9 150 8.5 1.6 3.4 0.7 1.17E-08 1.90E-05 7.78E-04 1.47E-08 1.50E-05 7.47E-04 0.02 

Lez_t 27/08/2012 16.9 150 9.5 2.0 2.7 0.8 1.07E-08 1.79E-05 7.65E-04 1.38E-08 1.46E-05 7.09E-04 2.54 

Lez 31/08/2012 17.3 150 12 1.8 3.7 0.7 1.15E-08 1.77E-05 7.44E-04 1.40E-08 1.47E-05 7.19E-04 0.15 

Lez_d 31/08/2012 17.3 150 9.5 2.0 4.4 0.9 1.21E-08 1.88E-05 8.14E-04 1.53E-08 1.53E-05 7.75E-04 0.99 

Lez_t 31/08/2012 17.3 150 8 1.8 4.2 0.9 1.20E-08 1.90E-05 8.43E-04 1.55E-08 1.54E-05 7.82E-04 3.00 

Lez 05/12/2012 15.7 150 13.5 2.1 5.9 0.8 1.30E-08 1.79E-05 8.13E-04 1.56E-08 1.55E-05 7.86E-04 1.03 

Lez_d 05/12/2012 15.7 150 15 1.8 5.4 0.8 1.27E-08 1.72E-05 7.67E-04 1.48E-08 1.51E-05 7.54E-04 0.20 

Lez 04/09/2013 17.4 150 15 2.2 3.1 0.7 1.09E-08 1.63E-05 6.88E-04 1.29E-08 1.41E-05 6.71E-04 0.22 

Lez_d 04/09/2013 17.4 150 17.5 2.2 5.7 0.8 1.31E-08 1.68E-05 7.39E-04 1.46E-08 1.50E-05 7.44E-04 0.18 

Lez_d 01/09/2014 17.4 150 6.5 1.4 0.7 0.6 1.00E-08 1.91E-05 6.91E-04 1.27E-08 1.40E-05 6.64E-04 1.94 

Lez 20/07/2015 17.3 150 14 1.7 1.2 0.7 9.21E-09 1.56E-05 6.48E-04 1.13E-08 1.33E-05 6.04E-04 2.21 

Lez 12/09/2015   150 12 1.7 1.3 0.7 9.48E-09 1.64E-05 6.72E-04 1.19E-08 1.36E-05 6.29E-04 1.61 

Lez 14/09/2015 16.4 150 12 1.5 0.8 0.5 9.00E-09 1.61E-05 6.62E-04 1.14E-08 1.33E-05 6.08E-04 3.00 

Lez_d 14/09/2015 16.4 150 15.5 1.9 1.9 0.7 9.83E-09 1.56E-05 6.41E-04 1.17E-08 1.35E-05 6.18E-04 0.28 

Lez 15/09/2015 16.4 150 13.5 1.7 2.7 0.7 1.04E-08 1.65E-05 7.05E-04 1.28E-08 1.41E-05 6.67E-04 1.66 

Lez_d 15/09/2015 16.4 150 14 1.8 1.3 0.6 9.59E-09 1.59E-05 6.30E-04 1.15E-08 1.34E-05 6.11E-04 0.03 
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Lez_t 15/09/2015 16.4 150 13.5 1.6 1.4 0.6 9.56E-09 1.60E-05 6.50E-04 1.17E-08 1.35E-05 6.18E-04 0.54 

Lez 16/09/2015 16.6 150 14 1.5 0.6 0.5 9.00E-09 1.57E-05 6.02E-04 1.08E-08 1.30E-05 5.80E-04 0.02 

Lez_d 16/09/2015 16.6 150 15 1.8 1.7 0.7 9.89E-09 1.60E-05 6.25E-04 1.16E-08 1.34E-05 6.15E-04 0.24 

Lez_t 16/09/2015 16.6 150 15 1.0 0.0 0.2 8.28E-09 1.53E-05 5.70E-04 9.96E-09 1.26E-05 5.45E-04 0.34 

Lez 17/09/2015 16.6 150 13.5 1.7 2.3 0.7 1.04E-08 1.66E-05 6.71E-04 1.25E-08 1.39E-05 6.53E-04 0.00 

Lez_d 17/09/2015 16.6 150 12 1.6 1.1 0.6 9.25E-09 1.63E-05 6.70E-04 1.17E-08 1.35E-05 6.18E-04 2.20 

Lez 18/09/2015 16.8 150 16 1.6 0.6 0.5 8.87E-09 1.51E-05 5.85E-04 1.05E-08 1.28E-05 5.66E-04 0.03 

Lez_d 18/09/2015 16.8 150 16.5 1.1 0.0 0.2 7.94E-09 1.45E-05 5.72E-04 9.72E-09 1.25E-05 5.35E-04 1.92 

Lez 19/09/2015 16.6 150 14.5 1.8 1.6 0.6 9.65E-09 1.59E-05 6.43E-04 1.16E-08 1.34E-05 6.15E-04 0.33 

Lez_d 19/09/2015 16.6 150 17 1.9 1.5 0.6 9.77E-09 1.53E-05 5.95E-04 1.11E-08 1.32E-05 5.94E-04 0.67 

Lez 21/09/2015 16.4 150 12 1.7 1.8 0.7 9.90E-09 1.67E-05 6.86E-04 1.23E-08 1.38E-05 6.46E-04 0.91 

Lez_d 21/09/2015 16.4 150 16 1.6 0.9 0.6 9.11E-09 1.52E-05 5.93E-04 1.07E-08 1.30E-05 5.76E-04 0.0020 

Lez 23/09/2015 16.3 150 17 1.8 1.6 0.6 9.55E-09 1.52E-05 6.05E-04 1.11E-08 1.32E-05 5.94E-04 0.02 

Lez 28/09/2015 16.3 150 14.5 1.7 2.6 0.6 1.10E-08 1.66E-05 6.51E-04 1.26E-08 1.39E-05 6.57E-04 1.69 

Lez 05/10/2015 16.4 150 17.5 2.1 2.0 0.6 9.94E-09 1.52E-05 6.14E-04 1.13E-08 1.33E-05 6.04E-04 0.01 

Lez_d 05/10/2015 16.4 150 15 2.0 3.4 0.7 1.16E-08 1.68E-05 6.74E-04 1.31E-08 1.42E-05 6.81E-04 1.43 

Lez 08/10/2015 16.4 150 17 1.9 1.1 0.6 9.48E-09 1.51E-05 5.78E-04 1.07E-08 1.30E-05 5.76E-04 0.84 

Lez_d 08/10/2015 16.4 150 17.5 2.0 1.5 0.6 9.95E-09 1.54E-05 5.75E-04 1.09E-08 1.31E-05 5.87E-04 3.21 

Lez 28/10/2015 16.3 150 13 1.6 0.9 0.6 9.01E-09 1.59E-05 6.48E-04 1.13E-08 1.33E-05 6.01E-04 2.01 

Lez_d 28/10/2015 16.3 150 14 1.5 0.3 0.5 8.64E-09 1.53E-05 6.08E-04 1.06E-08 1.29E-05 5.73E-04 0.91 

Lez-vasque 29/10/2015 16.2 150 15 1.8 1.3 0.7 9.10E-09 1.53E-05 6.42E-04 1.12E-08 1.32E-05 5.97E-04 2.92 

Lez-vasque_d 29/10/2015 16.2 150 20.5 2.1 2.0 0.6 9.63E-09 1.43E-05 5.89E-04 1.08E-08 1.30E-05 5.80E-04 0.08 

Lez 30/10/2015 16.2 150 17.5 1.8 1.1 0.6 8.78E-09 1.44E-05 6.04E-04 1.05E-08 1.29E-05 5.69E-04 2.74 

Lez 05/11/2015 15.8 150 17 2.2 1.2 0.6 8.84E-09 1.46E-05 6.18E-04 1.07E-08 1.30E-05 5.76E-04 3.78 

Lez_d 05/11/2015 15.8 150 15 2.4 5.7 0.9 1.28E-08 1.73E-05 7.86E-04 1.51E-08 1.52E-05 7.65E-04 0.67 

Lez 06/11/2015 15.6 150 15 2.1 1.3 0.6 9.14E-09 1.53E-05 6.41E-04 1.12E-08 1.32E-05 5.97E-04 2.61 

Lez 09/11/2015 15.6 150 14.5 1.8 2.2 0.7 1.01E-08 1.61E-05 6.64E-04 1.22E-08 1.37E-05 6.39E-04 0.33 

Lez_d 09/11/2015 15.6 150 17 1.6 1.0 0.5 8.90E-09 1.47E-05 5.95E-04 1.05E-08 1.29E-05 5.69E-04 0.73 

Lez 19/09/2016   150 6 2.8 4.7 1.6 1.34E-08 2.08E-05 8.45E-04 1.65E-08 1.60E-05 8.28E-04 0.27 
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Lez_d 19/09/2016  150 7.5 2.6 2.5 1.2 1.13E-08 1.91E-05 7.51E-04 1.40E-08 1.47E-05 7.19E-04 0.09 

Lez_t 19/09/2016   150 11 2.9 2.2 1.1 1.08E-08 1.76E-05 6.91E-04 1.30E-08 1.41E-05 6.74E-04 0.15 

Lez 20/09/2016   150 8 1.6 3.6 0.7 1.26E-08 1.98E-05 7.59E-04 1.51E-08 1.52E-05 7.65E-04 3.68 

Lez 22/09/2016   150 7 1.5 3.2 0.8 1.22E-08 2.00E-05 7.64E-04 1.49E-08 1.51E-05 7.58E-04 2.67 

Lez 12/10/2016   150 8.5 1.6 3.2 0.7 1.22E-08 1.95E-05 7.40E-04 1.46E-08 1.50E-05 7.44E-04 3.54 

Lez 15/10/2016   150 11 2.9 3.6 1.3 1.24E-08 1.88E-05 7.15E-04 1.43E-08 1.48E-05 7.30E-04 2.03 

Lez_d 15/10/2016  150 7.5 2.2 2.1 1.1 1.12E-08 1.92E-05 7.25E-04 1.38E-08 1.46E-05 7.09E-04 0.67 

Lez_t 15/10/2016   150 10 2.5 2.1 1.0 1.12E-08 1.84E-05 6.76E-04 1.31E-08 1.42E-05 6.81E-04 1.98 

Lez 16/10/2016   150 8.5 1.6 2.1 0.7 1.10E-08 1.89E-05 7.11E-04 1.35E-08 1.44E-05 6.98E-04 1.86 

Lez 17/10/2016   150 10.5 1.6 1.2 0.6 1.01E-08 1.77E-05 6.52E-04 1.22E-08 1.38E-05 6.43E-04 2.00 

Lez_d 17/10/2016   150 7 1.4 1.4 0.6 1.04E-08 1.90E-05 7.18E-04 1.32E-08 1.43E-05 6.85E-04 0.49 

 

 Source de la donnée : HydroSciences Montpellier (Véronique de Montety) 

 Analyse en laboratoire : Plate-forme d’analyse Condate Eau, Université de Rennes 

 Données brutes de gaz Neon-Argon-Azote 

  



179 
 

Echantillonnage forages du Terrieu : 

Tableau 6 :Données brutes de gaz dissous (nobles et réactifs) échantillonnés sur le site expérimental du Terrieu à l’automne 2019 

Nom 

ech 

Type 

forage 
Date_ech CE 

Prof 

NP 

avant 

(m) 

Prof 

NP 

avant 

(m) 

He Ne H2 Ar O2 N2 CO2 N2O H2S 

P2 Drain 24/09/2019 690 36.35 36.32 - 1.09E-08 0 1.75E-05 5.55E-07 7.35E-04 2.03E-03 0 0 

P2_d Drain 24/09/2019 690   - 1.56E-08 0 - 4.70E-05 7.59E-04 2.78E-04 0 0 

P20 Drain 25/09/2019 716 41.40 41.35 - 9.56E-09 0 1.72E-05 1.77E-05 6.79E-04 2.69E-03 1.49E-06 0 

P20_d Drain 25/09/2019 716   1.39E-09 5.69E-09 0 - 1.16E-04 2.43E-04 - 0 0 

P10 Matrice 25/09/2019 705 36.36 46.37 1.47E-09 8.98E-09 0 - 7.55E-05 8.09E-04 - 0 0 

P10_d Matrice 25/09/2019 705   - 1.22E-08 0 1.87E-05 4.04E-06 8.09E-04 1.29E-03 5.07E-07 0 

P4 Matrice 25/09/2019 674 36.5 42 - 1.18E-08 0 1.87E-05 2.91E-06 7.88E-04 1.53E-03 2.95E-07 0 

P4 Matrice 25/09/2019 674   - 7.52E-09 0 - 7.19E-05 7.92E-04 - 0 0 

P17 Matrice 24/09/2019 740 35.01 49.05 - 9.36E-09 0 1.65E-05 6.43E-07 6.62E-04 2.58E-03 7.22E-07 0 

P17_d Matrice 24/09/2019 740   1.75E-09 9.03E-09 0 - 6.30E-05 6.78E-04 2.10E-04 0 0 

P5 Fracture 25/09/2019 676 36.01 43.55 2.65E-09 8.14E-09 0 - 1.37E-04 6.80E-04 - 0 0 

P5 Fracture 25/09/2019 676   - 9.98E-09 0 1.67E-05 2.19E-05 6.65E-04 1.94E-03 5.41E-07 0 

P2 Drain 29/10/2019 628 19.98 19.98 - 1.41E-08 0 1.85E-05 1.26E-05 8.35E-04 1.03E-03 0 4.60E-08 

P2_d Drain 29/10/2019 628   - 1.48E-08 0 1.90E-05 4.57E-06 8.82E-04 1.03E-03 0 3.68E-08 

P20 Drain 30/10/2019 626 25.55 25.55 - 1.23E-08 0 1.75E-05 5.40E-06 7.66E-04 1.69E-03 0 4.68E-08 

P20_d Drain 30/10/2019 626   - 1.10E-08 0 1.69E-05 5.04E-06 7.10E-04 1.68E-03 0 2.74E-08 

P10 Matrice 29/10/2019 357 20.01 20.99 - 9.72E-09 0 1.57E-05 5.55E-06 6.26E-04 7.30E-04 0 2.53E-08 

P10_d Matrice 29/10/2019 357   - 1.03E-08 0 1.59E-05 2.30E-05 6.33E-04 3.24E-04 0 3.33E-08 

P10_t Matrice 29/10/2019 357   4.01E-09 1.53E-08 1.55E-09 0 8.16E-05 9.51E-04 5.63E-05 0 0 

P4 Matrice 30/10/2019 583 25.25 21.92 - 8.72E-09 0 1.48E-05 3.19E-06 5.60E-04 1.10E-03  4.40E-08 

P4_d Matrice 30/10/2019 583   - 1.05E-08 0 1.56E-05 6.06E-06 6.37E-04 1.10E-03  1.96E-08 

P4_t Matrice 30/10/2019 583   - 1.32E-08 1.13E-07 1.74E-05 1.08E-05 7.96E-04 7.32E-04 0 0 

P17 Matrice 30/10/2019 626 18.68 20.52 3.31E-09 1.33E-08 4.28E-10 0 2.48E-05 8.60E-04 4.78E-04 0 0 



180 
 

P17_d Matrice 30/10/2019 626   - 1.05E-08 0 1.65E-05 3.56E-06 6.80E-04 1.24E-03 0 0. 

P17_t Matrice 30/10/2019 626   - 9.92E-09 0 1.56E-05 1.16E-05 6.40E-04 1.22E-03  4.34E-08 

P5 Fracture 29/10/2019 600 19.50 20.65 - 1.19E-08 0 1.69E-05 4.18E-05 7.12E-04 8.97E-04 0 6.56E-08 

P5_d Fracture 29/10/2019 600   - 9.99E-09 0 1.58E-05 9.37E-06 6.48E-04 1.13E-03 0 3.55E-08 

P5_t Fracture 29/10/2019 676   2.24E-09 1.04E-08 0 - 1.95E-04 7.31E-04 - 0 0 

 

 Source de la donnée : HydroSciences Montpellier (Véronique de Montety) 

 Analyse sur le terrain : Laïna Pérotin 

 Analyse en laboratoire : Plate-forme d’analyse Condate Eau, Université de Rennes 
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Suivi piézométrique du système karstique du Lez (positions sur la figure 48): 

 Niveau piézométrique du drain terminal de la source du Lez (n° BSS : 09903X0004/S) 

 Niveau piézométrique du forage du Laudou (n° BSS : BSS002ERPV) 

 Niveau piézométrique du forage du Claret (n° BSS : ) 

 Niveau piézométrique du forage du Suquet (n° BSS : 09903X0111/F) 

 

Figure 47 : Evolution des niveaux piézométriques sur le bassin d’alimentation du Lez entre 2012 et 2017 
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Figure 48 : Bassin d’alimentation présumé de la source du Lez sous l’effet des pompages et positionnement des forages, 

modifié d’après Maréchal et al., 2013 
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Annexes – Chapitre 5 

Détails des calculs des points A1, A2 et O de la figure 6 : 

(Han and Plummer, 2016) 

A0 theoric : 

δ13C (A0 theoric) = - 26 ‰ ± 4 ‰ pour les plantes en C3 

14C (A0 theoric) = 100 pMC 

Dissolution du CO2 gazeux du sol dans l’eau : A1 

𝐶𝑂2(𝑔)  <=>  𝐶𝑂2(𝑎𝑞)  <=>  𝐻2𝐶𝑂3(𝑎𝑞)  

Fractionnement lors de la mise en solution : 

14CA1 =  14C(aq) ≃ 14C(g) 

δ13CA1 = δ13C(aq) ≃ δ13C + εa/g = δ13C + (-373/T + 0.19) = -27.1 ‰  

avec T = 14.5°C = 287.65°K 

Interaction eau-roche (formation des bicarbonates) : O 

Le sol ou la zone d’infiltration peut contenir des minéraux carbonatées, l’acide carbonique peut 

interagir avec les carbonates (X-CO3) et former des bicarbonates (HCO3
-).  

𝐶𝑂2(𝑔)  <=>  𝐶𝑂2(𝑎𝑞)  <=>  𝐻2𝐶𝑂3(𝑎𝑞) <=>  𝐻𝐶𝑂3(𝑎𝑞)
− + 𝐻(𝑎𝑞)

+ + 𝑋(𝑎𝑞)
2+ +  𝐶𝑂3(𝑎𝑞)

2−  <

=  𝑋𝐶𝑂3(𝑠) 

Les espèces carbonatées majoritaires sont les bicarbonates et le CO2(aq), l’acide carbonique et 

les carbonates sont présents en faible quantité et sont négligés. La composition isotopique du 

carbone composant les bicarbonates est expliquée à 50% par du carbone en provenance du 

CO2(aq) du sol et à 50% par du carbone en provenance du pôle carbonate solide (δ13CC = 0 ‰ et 

14CO = 0).  

δ13C (O) ≃ 0.5 (δ13CA1 + δ13CC)  δ13C (O) ≃ -13.55 ‰ 

14C (O) ≃ 0.5 14CA1  14C (O) ≃ 50 pMC 

Interaction eau-gaz du sol (échanges de carbones en conditions de système ouvert) : A2 
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Après la formation de bicarbonates il peut y avoir de nouveaux échanges avec du CO2 gazeux 

présent dans l’air du sol ou de la zone d’infiltration et si le temps d’échange est suffisamment 

long, les bicarbonates et le CO2 gazeux sont en équilibre.  

δ13C (A2) ≃ δ13Cg + εg/b ≃ -26 ‰ – (-9483/T + 23.89) ≃ -16.97 ‰  

avec T = 14.5°C = 287.65°K 

14C (A2) ≃ 14C(g) 
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Chroniques de l’ensemble des gaz dissous suivis avec le CF-MIMS de septembre à novembre 2019 à la source du Lez : 

 

 

Figure 49 : Evolution de l'argon, du néon et de l'hélium enregistrés par le CF-MIMS et des échantillons ponctuels pour la calibration 
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Figure 50 : Evolution du dioxyde de carbone enregistrés par le CF-MIMS et des échantillons ponctuels pour la calibration 
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Figure 51 : Evolution de l’hydrogène et du méthane enregistrés par le CF-MIMS et des échantillons ponctuels pour la calibration 
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Figure 52/ Evolution de l’oxygène et de l’azote enregistrés par le CF-MIMS et des échantillons ponctuels pour la calibration 
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Echantillonnage ponctuel de septembre à novembre 2019 à la source du Lez : 

Tableau 7 : Analyses faites avec le µGC de terrain 

nom_ech daily hour He O2 N2 

Calibration-1 20/09/2019 11h13 4.35E-08 1.79E-04 7.78E-04 

Calibration-2 20/09/2019 11h15 4.13E-08 1.78E-04 7.93E-04 

Calibration-3 21/09/2019 10h27 4.14E-08 1.80E-04 8.02E-04 

Calibration-4 22/09/2019 14h50 3.96E-08 1.88E-04 8.14E-04 

Calibration-5 22/09/2019 14h55 4.12E-08 1.94E-04 8.66E-04 

Calibration-6 23/09/2019 10h51 4.13E-08 1.90E-04 8.23E-04 

Calibration-7 23/09/2019 10h55 NaN 1.89E-04 8.02E-04 

Calibration-8 24/09/2019 9h32 4.03E-08 1.85E-04 7.91E-04 

Calibration-9 24/09/2019 9h36 4.20E-08 1.86E-04 8.14E-04 

Calibration-10 25/09/2019 16h20 3.71E-08 1.83E-04 7.61E-04 

Calibration-11 25/09/2019 16h22 4.16E-08 1.80E-04 7.41E-04 

Calibration-12 26/09/2019 11h27 4.79E-08 1.90E-04 8.04E-04 

Calibration-13 26/09/2019 11h29 5.52E-08 1.83E-04 7.82E-04 

Calibration-14 27/09/2019 10h28 6.59E-08 1.80E-04 7.94E-04 

Calibration-15 27/09/2019 12h09 6.20E-08 1.77E-04 7.86E-04 

Calibration-16 28/09/2019 12h48 6.66E-08 1.67E-04 7.72E-04 

Calibration-17 28/09/2019 12h50 6.60E-08 1.68E-04 7.78E-04 

Calibration-18 30/09/2019 8h19 6.15E-08 1.76E-04 7.86E-04 

Calibration-19 30/09/2019 8h21 6.06E-08 1.72E-04 7.77E-04 

Calibration-20 04/10/2019 10h25 4.22E-08 8.70E-05 8.03E-04 

Calibration-21 04/10/2019 10h27 4.43E-08 8.35E-05 8.17E-04 

Calibration-22 10/10/2019 15h58 2.85E-08 1.26E-04 7.99E-04 

Calibration-23 10/10/2019 16h01 2.09E-08 1.30E-04 7.86E-04 

Calibration-24 10/10/2019 16h03 2.46E-08 1.35E-04 NaN 

Calibration-25 14/10/2019 9h27 3.65E-08 1.64E-04 7.95E-04 

Calibration-26 14/10/2019 9h29 3.78E-08 1.60E-04 7.73E-04 

Calibration-27 14/10/2019 9h31 3.42E-08 1.65E-04 8.12E-04 

Calibration-28 15/10/2019 14h44 3.60E-08     

Calibration-29 15/10/2019 14h46 3.51E-08 1.74E-04 8.22E-04 

Calibration-30 15/10/2019 14h47 3.81E-08 1.76E-04 8.18E-04 

Calibration-31 22/10/2019 18h55 5.87E-08 1.60E-04 7.85E-04 

Calibration-32 22/10/2019 18h57 5.22E-08 1.56E-04 7.68E-04 

Calibration-33 22/10/2019 19h00 5.41E-08 1.60E-04 7.77E-04 

Calibration-34 24/10/2019 8h33 5.29E-08 1.46E-04 8.05E-04 

Calibration-35 24/10/2019 8h36 5.54E-08 1.47E-04 8.11E-04 

Calibration-36 24/10/2019 8h39 5.73E-08 1.43E-04 7.80E-04 

Calibration-37 25/10/2019 11h03 4.95E-08 1.40E-04 7.97E-04 

Calibration-38 25/10/2019 11h07 5.10E-08 1.40E-04 7.86E-04 

Calibration-39 25/10/2019 11h09 4.96E-08 1.36E-04 NaN 

Calibration-40 26/10/2019 15h45 2.30E-08 1.28E-04 7.74E-04 

Calibration-41 26/10/2019 16h38 2.09E-08 1.29E-04 7.56E-04 
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Calibration-42 27/10/2019 15h37 1.74E-08 1.70E-04 7.50E-04 

Calibration-43 27/10/2019 15h45 1.68E-08 1.70E-04 7.62E-04 

Calibration-44 28/10/2019 13h51 1.72E-08 1.91E-04 7.42E-04 

Calibration-45 28/10/2019 13h52 1.84E-08 1.87E-04 7.32E-04 

Calibration-46 29/10/2019 15h35 1.92E-08 1.93E-04 7.72E-04 

Calibration-47 29/10/2019 15h37 1.83E-08 1.85E-04 7.27E-04 

Calibration-48 30/10/2019 15h38 1.96E-08 1.90E-04 7.66E-04 

Calibration-49 30/10/2019 15h39 1.92E-08 1.85E-04 7.46E-04 

Calibration-50 31/10/2019 9h37 1.67E-08 1.95E-04 7.78E-04 

Calibration-51 31/10/2019 9h38 2.02E-08 1.91E-04 7.69E-04 

Calibration-52 04/11/2019 10h58 1.94E-08 2.03E-04 7.69E-04 

Calibration-53 04/11/2019 11h00 2.21E-08 1.97E-04 7.49E-04 

Calibration-54 05/11/2019 10h31 2.73E-08 2.00E-04 7.58E-04 

Calibration-55 05/11/2019 10h32 2.57E-08 1.96E-04 7.44E-04 

Calibration-56 06/11/2019 10h44 2.51E-08 2.04E-04 7.72E-04 

Calibration-57 06/11/2019 10h46 2.47E-08 1.97E-04 7.40E-04 

Calibration-58 07/11/2019 10h32 3.37E-08 2.19E-04 8.18E-04 

Calibration-59 07/11/2019 10h35 3.07E-08 2.05E-04 7.61E-04 

Calibration-60 18/11/2019 10h21 3.01E-08 2.41E-04 8.27E-04 

Calibration-61 18/11/2019 10h22 3.17E-08 2.32E-04 7.90E-04 
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Tableau 8 : Analyses faites par la plate-forme d’analyse Condate Eau 

nom_ech daily hour Ne H2 Ar CH4 CO2 N2O H2S 

Calibration-1 20/09/2019 11h13 8.17E-09 NaN NaN NaN NaN NaN NaN 

Calibration-2 20/09/2019 11h15 7.68E-09 NaN NaN NaN NaN NaN NaN 

Calibration-3 21/09/2019 10h32 1.17E-08 0.00E+00 1.84E-05 0.00E+00 1.30E-03 1.33E-07 0.00E+00 

Calibration-4 22/09/2019 15h02 1.07E-08 0.00E+00 1.79E-05 0.00E+00 7.72E-04 7.78E-08 0.00E+00 

Calibration-5 23/09/2019 10h58 1.15E-08 0.00E+00 1.79E-05 0.00E+00 1.31E-03 1.90E-07 0.00E+00 

Calibration-6 24/09/2019 9h39 1.11E-08 0.00E+00 1.82E-05 0.00E+00 1.25E-03 1.72E-07 0.00E+00 

Calibration-7 25/09/2019 17h57 1.09E-08 0.00E+00 1.63E-05 0.00E+00 1.16E-03 4.25E-07 0.00E+00 

Calibration-8 26/09/2019 11h32 1.18E-08 0.00E+00 1.83E-05 0.00E+00 1.26E-03 1.90E-07 0.00E+00 

Calibration-9 27/09/2019 12h09 1.18E-08 0.00E+00 1.82E-05 0.00E+00 1.21E-03 1.27E-07 0.00E+00 

Calibration-10 28/09/2019 12h52 1.09E-08 0.00E+00 1.69E-05 0.00E+00 1.07E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-11 30/09/2019 8h23 1.14E-08 0.00E+00 1.74E-05 0.00E+00 9.57E-04 9.80E-08 0.00E+00 

Calibration-12 03/10/2019 14h53 1.14E-08 0.00E+00 1.70E-05 0.00E+00 1.14E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-13 04/10/2019 10h29 1.14E-08 0.00E+00 1.76E-05 0.00E+00 1.15E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-14 10/10/2019 16h05 1.15E-08 0.00E+00 1.70E-05 0.00E+00 1.16E-03 1.16E-07 0.00E+00 

Calibration-15 14/10/2019 9h33 1.10E-08 0.00E+00 1.74E-05 0.00E+00 1.10E-03 3.41E-07 0.00E+00 

Calibration-16 15/10/2019 16h42 1.16E-08 0.00E+00 1.76E-05 0.00E+00 1.07E-03 2.38E-07 0.00E+00 

Calibration-17 22/10/2019 19h00 1.15E-08 0.00E+00 1.75E-05 0.00E+00 1.02E-03 3.98E-07 0.00E+00 

Calibration-18 24/10/2019 8h42 1.08E-08 0.00E+00 1.75E-05 4.57E-08 1.03E-03 3.16E-07 0.00E+00 

Calibration-19 25/10/2019 11h10 1.04E-08 0.00E+00 1.69E-05 0.00E+00 1.02E-03 5.02E-07 0.00E+00 

Calibration-20 26/10/2019 16h33 1.10E-08 0.00E+00 1.68E-05 0.00E+00 1.12E-03 2.13E-07 0.00E+00 

Calibration-21 27/10/2019 16h50 1.04E-08 0.00E+00 1.68E-05 0.00E+00 1.06E-03 2.63E-07 0.00E+00 

Calibration-22 28/10/2019 13h53 1.05E-08 0.00E+00 1.65E-05 0.00E+00 1.01E-03 2.94E-07 0.00E+00 

Calibration-23 29/10/2019 15h39 1.12E-08 0.00E+00 1.58E-05 0.00E+00 1.21E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-24 30/10/2019 15h40 1.24E-08 0.00E+00 1.70E-05 0.00E+00 1.23E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-25 31/10/2019 9h39 1.15E-08 1.42E-07 1.58E-05 0.00E+00 1.19E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-26 04/11/2019 11h01 1.08E-08 6.39E-08 1.60E-05 0.00E+00 1.21E-03 0.00E+00 0.00E+00 
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Calibration-27 05/11/2019 10h33 1.11E-08 1.04E-07 1.57E-05 0.00E+00 1.23E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-28 06/11/2019 10h48 1.20E-08 1.53E-07 1.64E-05 0.00E+00 1.24E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-29 07/11/2019 10h32 1.35E-08 6.99E-08 1.61E-05 0.00E+00 1.25E-03 0.00E+00 0.00E+00 

Calibration-30 18/11/2019 
10h22 

1.04E-08 0 
1.7303E-

05 0 0.00125182 
3.0978E-

07 0 

 

Tableau 9 : Conditions de recharge calculés avec un UA model à la source du Lez durant le suivi de crue 

Nom_ech Date_ech T_mesuree Alt_rech NGT Inc_NGT EA Inc_EA Ne_obs Ar_obs N2_obs Ne_mod Ar_mod N2_mod Chi2 

Calibration-3 21/09/2019 17.4 200 10 2.7 3.5 1.2 1.17E-08 1.84E-05 7.56E-04 1.16E-08 1.83E-05 7.54E-04 0.02 

Calibration-4 22/09/2019 17.4 200 10 2.8 2.5 1.1 1.07E-08 1.79E-05 7.34E-04 1.08E-08 1.79E-05 7.19E-04 0.21 

Calibration-5 23/09/2019 17.2 200 11 2.6 3.5 1.1 1.15E-08 1.79E-05 7.27E-04 1.16E-08 1.79E-05 7.40E-04 0.14 

Calibration-6 24/09/2019 17.3 200 10 3.0 3 1.4 1.11E-08 1.82E-05 7.44E-04 1.12E-08 1.81E-05 7.36E-04 0.08 

Calibration-7 25/09/2019 17.5 200 15 3.4 3 1.2 1.09E-08 1.63E-05 6.75E-04 1.08E-08 1.63E-05 6.74E-04 0.01 

Calibration-8 26/09/2019 17.5 200 10 2.8 3.5 1.4 1.18E-08 1.83E-05 7.49E-04 1.16E-08 1.83E-05 7.54E-04 0.05 

Calibration-9 27/09/2019 17.4 200 10 2.6 3.5 1.2 1.18E-08 1.82E-05 7.42E-04 1.16E-08 1.83E-05 7.54E-04 0.13 

Calibration-
10 

28/09/2019 17.6 200 13 3.4 3 1.1 1.09E-08 1.69E-05 7.07E-04 1.10E-08 1.70E-05 6.97E-04 0.08 

Calibration-
11 

30/09/2019 17.4 200 13 3.0 3.5 1.2 1.14E-08 1.74E-05 7.06E-04 1.14E-08 1.72E-05 7.15E-04 0.13 

Calibration-

12 
03/10/2019 17.4 200 13 3.3 3.5 1.2 1.14E-08 1.70E-05 7.27E-04 1.14E-08 1.72E-05 7.15E-04 0.16 

Calibration-

13 
04/10/2019 17.1 200 11 3.5 3.5 1.3 1.14E-08 1.76E-05 7.57E-04 1.16E-08 1.79E-05 7.40E-04 0.34 

Calibration-
14 

10/10/2019 17.2 200 14 3.4 4 1.3 1.15E-08 1.70E-05 7.20E-04 1.17E-08 1.70E-05 7.20E-04 0.06 

Calibration-
15 

14/10/2019 17.2 200 11 3.0 3 1.1 1.10E-08 1.74E-05 7.22E-04 1.11E-08 1.77E-05 7.23E-04 0.14 

Calibration-
16 

15/10/2019 17.2 200 12 3.1 3.5 1.2 1.16E-08 1.76E-05 7.25E-04 1.15E-08 1.75E-05 7.27E-04 0.03 
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Calibration-
17 

22/10/2019 17.2 200 12 2.9 3.5 1.1 1.15E-08 1.75E-05 7.30E-04 1.15E-08 1.75E-05 7.27E-04 0.01 

Calibration-

18 
24/10/2019 16.9 200 11 2.9 2.5 1.1 1.08E-08 1.75E-05 7.19E-04 1.07E-08 1.75E-05 7.05E-04 0.15 

Calibration-

19 
25/10/2019 16.8 200 13 2.9 2.5 1.1 1.04E-08 1.69E-05 6.86E-04 1.06E-08 1.68E-05 6.80E-04 0.11 

Calibration-
20 

26/10/2019 16.5 200 14 2.8 3 1.1 1.10E-08 1.68E-05 6.79E-04 1.09E-08 1.66E-05 6.85E-04 0.09 

Calibration-
21 

27/10/2019 16.1 200 13 3.0 2.5 1.0 1.04E-08 1.68E-05 6.78E-04 1.06E-08 1.68E-05 6.80E-04 0.05 

Calibration-
22 

28/10/2019 16.1 200 14 3.0 2.5 1.1 1.05E-08 1.65E-05 6.65E-04 1.05E-08 1.64E-05 6.68E-04 0.02 

Calibration-

23 
29/10/2019 16.1 200 17 4.0 4 1.2 1.12E-08 1.58E-05 6.97E-04 1.15E-08 1.61E-05 6.87E-04 0.33 

Calibration-

24 
30/10/2019 16.1 200 15 3.7 5 1.3 1.24E-08 1.70E-05 7.49E-04 1.25E-08 1.71E-05 7.43E-04 0.05 

Calibration-
25 

31/10/2019 16 200 17 4.0 4 1.3 1.15E-08 1.58E-05 6.95E-04 1.15E-08 1.61E-05 6.87E-04 0.18 

Calibration-
26 

04/11/2019 16 200 16 3.5 3.5 1.2 1.08E-08 1.60E-05 7.04E-04 1.12E-08 1.62E-05 6.80E-04 0.71 

Calibration-
27 

05/11/2019 15.8 200 17 3.4 4 1.3 1.11E-08 1.57E-05 7.10E-04 1.15E-08 1.61E-05 6.87E-04 0.87 

Calibration-

28 
06/11/2019 15.7 200 17 3.9 5 1.4 1.20E-08 1.64E-05 7.29E-04 1.23E-08 1.65E-05 7.22E-04 0.16 

Calibration-
29 

07/11/2019 15.5 200 17 4.0 4 1.3 1.12E-08 1.61E-05 7.05E-04 1.15E-08 1.61E-05 6.87E-04 0.40 

Calibration-
30 

18/11/2019 15.5 200 16 4.0 6 1.2 1.35E-08 1.73E-05 7.63E-04 1.32E-08 1.72E-05 7.67E-04 0.12 
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Résumé : L’objectif de ces travaux de thèse est de s’appuyer sur les gaz dissous pour développer de 
nouveaux traceurs, informant sur les conditions de recharge et de circulation des eaux souterraines dans 
les aquifères karstiques. Néanmoins, les caractéristiques structurales des aquifères karstiques telles que 
la possible présence d’un aquifère épikarstique, d’une épaisse zone non saturée, de cavités remplies d’air 
en profondeur et de mises en charge rapides et importantes posent des verrous scientifiques quant à 
l’utilisation de traceurs gazeux en contexte karstique. Ces verrous soulèvent des questions 
fondamentales relatives aux processus d'équilibre air-eau lors du transfert d’eau le long de la zone non 
saturée et de formation d’excès d’air (EA). Pour répondre à ces questions, deux sites d’étude ont été 
utilisés : le bassin d’alimentation du Durzon (Causse du Larzac) développé dans une lithologie à 
dominante dolomitique et le bassin d’alimentation du Lez (Nord de Montpellier) développé dans une 
lithologie à dominante calcaire et soumis à une pression anthropique (pompage pour l’alimentation en 
eau potable). Ces sites pilotes font partie d’observatoires nationaux (SNO H+ et SNO Karst 
respectivement) intégrant l’organisation d’OZCAR (Observatoires de la Zone Critique – Applications 
et Recherche). Ce travail de thèse s’est appuyé sur des mesures faites à différentes échelles de temps et 
d’espace : i) des mesures ponctuelles au cours du cycle hydrologique VS des mesures continues au cours 
d’une crue ; ii) des mesures à la source intégrant l’information de l’ensemble du bassin d’alimentation 
VS des mesures plus locales dans un forage ou dans des cavités karstiques intégrant l’information à 
l’échelle du drain ou de la matrice. Les signatures de gaz dissous suggèrent que l’air des conduits de la 
zone vadose du Durzon possède une composition similaire à l’air atmosphérique et ceci jusqu’à 120 m 
de profondeur. De plus, la mise en solution des gaz semble se faire dans un horizon proche de la surface 
(soit l’épikarst capacitif).  Le suivi du signal d’EA et sa modélisation à la source du Durzon permet de 
suggérer que le processus de piégeage de bulles d’air est principalement à mettre en lien avec des 
variations de pressions qui se produisent au sein de la zone noyée du karst. D’autre part, le suivi continu 
réalisé à la source du Lez en partenariat avec Géosciences Rennes et la plate-forme d’analyse CondatEau 
à l’aide du CF-MIMS (Continuous Flow Membrane Inlet Mass Spectrometer) a permis d’amorcer une 
approche de datation d’un flux profond à partir de données d’4He calibrées par des données de CFC. Le 
suivi du signal d’EA à la source du Lez suggère quant à lui que la gestion active du karst du Lez peut 
avoir un impact sur l’évolution complexe de ce signal.  

Abstract: The aim of this thesis is to use dissolved gases to develop new tracers, which provide 
information on groundwater recharge and circulation conditions in karst aquifers. However, the 
structural characteristics of karst aquifers, such as the possible presence of an epikarst aquifer, a thick 
unsaturated zone, air-filled cavities at depth and rapid and significant recharge, pose scientific obstacles 
to the use of gaseous tracers in a karst context. These barriers raise fundamental questions about the air-
water equilibrium processes during water transfer along the unsaturated zone and the formation of excess 
air (EA). To answer these questions, two study sites were used: the Durzon catchment area (Causse du 
Larzac) developed in a predominantly dolomitic lithology and the Lez catchment area (North of 
Montpellier) developed in a predominantly calcareous lithology and subjected to anthropogenic pressure 
(pumping for drinking water supply). These pilot sites are part of national observatories (SNO H+ and 
SNO Karst respectively) integrating the OZCAR organisation (Observatoires de la Zone Critique - 
Applications et Recherche). This thesis work was based on measurements made at different time and 
space scales: i) point measurements during hydrological cycles VS continuous measurements during a 
flood; ii) measurements at the spring integrating information from the whole catchment area VS more 
local measurements in a borehole or in karst cavities integrating information at the drain or matrix scale. 
The dissolved gas signatures suggest that the air in the Durzon vadose zone conduits has a similar 
composition to atmospheric air down to 120 m depth. In addition, dissolution of the gases appears to 
occur in a near-surface horizon (i.e. the sorage epikarst).  The monitoring of the AE signal and its 
modelling at the Durzon spring suggests that the process of trapping air bubbles is mainly related to 
pressure variations that occur at the top of the saturated zone of the karst. On the other hand, the 
continuous monitoring carried out at the Lez spring in partnership with Géosciences Rennes and the 
CondatEau analysis platform using the CF-MIMS (Continuous Flow Membrane Inlet Mass 
Spectrometer) made it possible to initiate an approach for dating a deep flow from 4He data calibrated 
by CFC data. Monitoring of the EA signal at the Lez spring suggests that active management of the Lez 
karst may have an impact on the complex evolution of this signal. 


