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Résumé 

Nous ne comprenons pas encore complètement le rôle que les caractéristiques physiques des 

surfaces exercent sur la réponse hydro-sédimentaire des bassins versants aux précipitations. 

L’objectif de ce travail de thèse est donc de comprendre de quelle manière les flux hydro-

sédimentaires, générés par le climat, sont modulés par les caractéristiques des surfaces 

continentales, à court et long terme. Cette question a été abordée en considérant de nombreux 

bassins versants aux conditions climatiques et aux caractéristiques physiques diverses. 

L'approche retenue est basée sur l’application conjointe de deux outils : la modélisation et les 

méthodes de traitement du signal. Les méthodes de traitement du signal (fonction 

d’autocorrélation et spectre de Fourier) ont permis de caractériser la variabilité temporelle des 

flux hydro-sédimentaires. Elles ont permis d’établir un lien entre le comportement hydro-

sédimentaire des bassins versants et leurs propriétés physiques et climatiques. Le 

fonctionnement hydro-sédimentaire de 243 bassins versants synthétiques, simulé avec le 

modèle distribué à base physique CAESAR-Lisflood/CLiDE (Coulhard et al., 2013), a 

commencé par être analysé. Ces bassins versants, dont les caractéristiques physiques sont 

parfaitement contrôlées, ont permis une analyse de sensibilité méthodique. Outre la taille et la 

forme du bassin versant, la procédure de génération de bassins synthétiques, spécialement 

développée pour ce travail de thèse, a permis d'ajuster cinq paramètres de manière 

indépendante : la densité de drainage, l'intégrale hypsométrique, la pente moyenne du chenal 

principal, l'occupation des sols et la granulométrie. Un comportement plus lisse et moins 

intermittent du flux sédimentaire est mis en évidence pour des bassins végétalisés à forte 

pente, hypsométrie et densité de drainage et à granulométrie fine et homométrique. En 

complément, le modèle a été appliqué à cinq bassins versants réels (le Laval, le Brusquet, 

l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe) afin d’analyser les processus et les flux hydro-

sédimentaires se produisant dans des environnements plus complexes. L’analyse des 

mesures in-situ de flux hydro-sédimentaire disponibles pour ces bassins a permis de 

corroborer certains des résultats obtenus pour les bassins synthétiques. Parallèlement, la 

capacité de CAESAR-Lisflood/CLiDE, après calibration, à reproduire la dynamique hydro-

sédimentaire des cinq bassins a été évaluée. La version calibrée du modèle a finalement été 

employée pour explorer, pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe, des scénarios 

de changements environnementaux comme la modification du mode d'occupation des 

surfaces ou bien la modification du signal climatique d'entrée. Les résultats montrent une 

évolution importante des flux hydro-sédimentaires pour les scénarios climatiques testés 

Mots clés : Bassin versant, Modélisation hydro-sédimentaire, Traitement du signal, 

Scénarios d’occupation des sols, scénarios climatiques. 
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Abstract 

We do not yet fully understand the role that physical surface characteristics play in the 

hydro-sedimentary response of catchments to precipitation. The objective of this thesis is 

therefore to understand how climate-generated hydro-sedimentary fluxes are modulated by 

the characteristics of continental surfaces in the short and long term. This question has been 

addressed by considering numerous catchments with different climatic conditions and physical 

characteristics. The approach adopted is based on the joint application of two tools: modelling 

and signal processing methods. Signal processing methods (autocorrelation function and 

Fourier spectrum) were used to characterise the temporal variability of hydro-sedimentary 

flows. They have made it possible to establish a link between the hydro-sedimentary behaviour 

of catchment areas and their physical and climatic properties. The hydro-sedimentary 

functioning of two hundred and forty-three synthetic catchments, simulated with the distributed 

physics-based model CAESAR-Lisflood/CLiDE (Coulhard et al., 2013), was first analysed. 

These catchments, whose physical characteristics are perfectly controlled, allowed a 

methodical sensitivity analysis. In addition to the size and shape of the catchment, the synthetic 

catchment generation procedure, specially developed for this thesis work, allowed five 

parameters to be adjusted independently: drainage density, hypsometric integral, average 

slope of the main channel, land use and granulometry. A smoother and less intermittent 

behaviour of the sediment flow is shown for vegetated basins with high slope, hypsometry and 

drainage density and with fine and homometric granulometry. In addition, the model was 

applied to five real catchments (Laval, Brusquet, Orgeval, Dun and Austreberthe) in order to 

analyse the hydro-sedimentary processes and flows occurring in more complex environments. 

The analysis of available in-situ measurements of hydro-sedimentary fluxes for these basins 

corroborated some of the results obtained for the synthetic basins. In parallel, the capacity of 

CAESAR-Lisflood/CLiDE, after calibration, to reproduce the hydro-sedimentary dynamics of 

the five basins was evaluated. The calibrated version of the model was finally used to explore, 

for the Dun and Austreberthe catchments, environmental change scenarios such as the 

modification of the surface occupation mode or the modification of the input climate signal. The 

results show a significant change in the hydro-sedimentary flows for the climate scenarios 

tested. 

Key words: Catchment, Hydro-sedimentary modelling, Signal processing, Land use 

scenarios, Climate scenarios. 
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Table des notations 

Nom Signification Unités 

𝐴 Aire drainée m2 

𝐴𝐶 Variation absolue Unité de la variable 

𝐴𝐸𝑇 Évapotranspiration réelle mm.j-1 

𝐴𝐼𝐶 Critère d'information d'Akaike - 

ANRp/AERp Variation absolue des cumuls de pluies nettes / pluies efficaces 
entre le début et la pointe de la crue. 

mm 

𝑎𝑗𝑖𝑡 Quantité de particules i perdue dans la couche j par altération 
physique 

kg 

Bm, B1, B2, B3 Pentes spectrales moyenne, basses fréquences, fréquences 
intermédiaires et hautes fréquences 

- 

𝐵𝐹𝐼 Indice de débit de base - 

BSD Flux sédimentaire par charriage (Bedload sediment Discharge) t.ha-1 

𝑏1 Constante agissant sur l’évolution de l’altération du substratum 
avec la profondeur 

m-1 

𝐶 Facteur d’ajustement de l’érosion fluviale. - 

𝐶𝐶, 𝐶𝐶𝑜, 𝐶𝐶𝑥 Couverture de canopée, valeurs initiale et maximale FGC (m².m-2) 

𝐶𝑑 Coefficient de trainée - 

𝐶𝐷𝐶 Taux de déclin de la canopée FGC/GDD 

𝐶𝑓 Facteur de correction tenant compte de la photopériode pour 
convertir les données 𝑃𝐸𝑇 mensuelles en données 𝑃𝐸𝑇 
journalières 

- 

𝐶𝐺𝐶 Taux de croissance de la canopée FGC/GDD 

𝐶𝑘 Coefficient d’autocorrélation - 

𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 Coefficient de fluage m².an-1 

𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) du 
paramètre 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 

- 

Creep Érosion par reptation m 

Mean CRUCAL Moyenne des valeurs journalières maximales de chaque année Unité de la série 
temporelle 

CS.R2 Pseudo-R2 de Cox & Snell - 

𝐶𝑆𝑀 Concentration en MES mg.l-1 

𝑐 Coefficient de résistance employé dans le calcul de 𝑄𝑎𝑠𝑐 - 

𝑐1 Constante agissant sur l’évolution de l’altération physique avec 
la profondeur 

m-1 

𝑐2 Constante agissant sur l’évolution de l’altération physique avec 
le diamètre des particules 

m 

crop Fraction du bassin cultivée - 

DD Densité de drainage km.km-2 

DFR Eloignement au cours d’eau le plus proche m 

𝐷𝑖 Diamètre de la fraction granulométrique 𝑖 m 

𝐷𝑚𝑖𝑛 Lame d’eau minimale nécessaire au calcul de l’érosion fluviale m 

𝐷𝑠𝑚 Diamètre moyen des particules en surface m 

𝐸 Érosion en rigole m 

𝐸𝑙𝑎𝑡 Vitesse à laquelle chacune des cellules de la berge est érodée m 

EM Décalage temporel de la fonction d’autocorrélation pour une 
valeur seuil de 0.2 (= effet mémoire) 

Jours 
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𝐸𝑛 Energie ou densité spectrale de puissance unité du signal au 
carré ramenée sur 
une fréquence 

ER Rapport d’exportation - 

𝐸𝑟 Coefficient d’ajustement de l’érosion en rigole m.an-1 

𝐸𝑟𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) du 
paramètre 𝐸𝑟 

- 

𝐹 Quantité d’eau infiltrée (lame d’eau) mm 

FA Fraction du bassin boisée  - 

𝐹𝑐 Conductivité hydraulique à saturation du sol mm.h-1 

𝐹𝑐𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) de 
𝐹𝑐 

- 

FD Débit (flow discharge) m3.s-1 

𝐹𝑖 Proportion de la fraction granulométrique 𝑖 dans la couche de 
surface 

- 

𝐹𝑟 Nombre de Froude - 

𝐹𝑠 Pourcentage de sable en surface % 

𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
 Facteur de pondération intervenant dans le calcul de 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 - 

𝐹𝑇𝑃1 Facteur de pondération intervenant dans le calcul de 𝑝1 - 

f Taux d’infiltration mm.h-1 

GSI Indice de croissance - 

Grass Fraction du bassin enherbée - 

GWSstart1d AC Variation absolue du niveau moyen de la nappe phréatique 1 
jour avant le pic de crue 

mm équivalent eau 
(mm WE)  

𝑔 Accélération de la pesanteur m.s-2 

𝑔𝑠𝑖 Diamètres des 𝑖 fractions sédimentaires considérées dans 
CAESAR-Lisflood 

m 

𝑔𝑠𝑀 Facteur permettant un ajustement d’ensemble de 𝑔𝑠𝑖 - 

H Exposant de Hurst - 

HI Intégrale hypsométrique - 

Hmean Altitude moyenne - 

ℎ Hauteur d’eau m 

ℎ𝑛𝑏 Hauteur d’eau près de la berge m 

ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤 Hauteur maximale d’écoulement entre les mailles m 

𝒉𝒇𝒍𝒐𝒘𝑻𝒉 Hauteur d’écoulement 𝒉𝒇𝒍𝒐𝒘 minimale nécessaire pour le 

routage des écoulements 

m 

ℎ𝑝 Niveau piézométrique m 

ℎ𝑝𝑔𝑤 Niveau piézométrique du compartiment « Groundwater » m 

ℎ𝑝𝑠𝑠 Niveau piézométrique du compartiment « Saturated Soil » m 

ℎ𝑠 Épaisseur totale de sol m 

𝐼 Lame d’eau interceptée par la végétation mm 

𝐼𝑛 Fraction de la pluie brute atteignant la surface du sol - 

𝐼𝑛𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial et 
temporel) de 𝐼𝑛 

- 

𝐼𝑠 Somme des douze indices thermiques mensuels - 

𝑗 Réserve en eau du sol m.s-1 

Kappa Critère d’évaluation d'une classification - 

𝐾𝑐, 𝐾𝑐𝑥 , 𝐾𝑐𝑛 Coefficient cultural, valeurs maximales et minimales - 
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𝐾𝑐𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial et 

temporel) de 𝐾𝑐 

- 

𝐾𝑐𝑀𝑖 Multiplicateurs permettant un ajustement, pour chaque mois 𝑖 
de l’année, de 𝐾𝑐 

- 

𝐾ℎ Conductivité hydraulique latérale du sous-sol m.j-1 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

 Conductivité hydraulique latérale du 
compartiment « Groundwater »  

m.j-1 

𝐾ℎ
𝑔𝑤𝑀 Facteur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) de 𝐾ℎ

𝑔𝑤
 - 

𝐾ℎ
𝑠𝑠 Conductivité hydraulique latérale du compartiment « Saturated 

Soil »  
m.j-1 

𝐾𝑠 Coefficient de stress hydrique - 

𝐾𝑣
𝑠𝑠 Conductivité hydraulique verticale du compartiment « Saturated 

Soil » 
m.j-1 

𝑘 Facteur de correction tenant compte de l’égouttement des 
feuilles 

- 

𝑘1 Taux de désagrégation physique des particules situées en 
surface 

an-1 

𝐿𝐴𝐼, 𝐿𝐴𝐼𝑚𝑎𝑥 Indice de surface foliaire, valeur maximale m².m-2 

𝐿ℎ Épaisseur de chaque strate à l'intérieur du système de couches 
superposées 

m 

Luv Fraction du bassin en luvisol - 

Module moyenne des valeurs annuelles Unité de la série 
temporelle 

MSC Pente moyenne du chenal principal m.m-1 

𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗𝑖 Fonction multi-objectif pour la combinaison de paramètres 𝑖 - 

MultiObj_WD, 
MultiObj_SSD, 
MultiObj_BSD, 

MultiObj_PZ, 

MultiObj_SM 

Fonctions objectif pour le débit, le transport en suspension, le 
transport par charriage, la piézométrie et l’humidité du sol 

- 

𝑚 Capacité de rétention de l’eau du sol m 

𝑚𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) du 
paramètre 𝑚 

- 

𝑚𝑟 Paramètre utilisé dans les fonctions d’autocorrélation, égal au 
tiers de la chronique 

- 

𝑁𝑆𝐸𝑖 Critère de Nash-Sutcliffe pour la combinaison de paramètres i - 

𝑁𝑠ℎ𝑖𝑓𝑡 Paramètre intervenant dans le calcul de l’érosion latérale - 

𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ Nombre de passages du filtre de lissage lors du calcul de 
l’érosion latérale 

- 

𝑁𝑆𝑆𝑆 Lame d’eau stockée dans le sol à proximité de la surface mm 

𝑛 Coefficient de Manning s.m-1/3
 

𝑛𝑠 Facteur déterminant l’évolution de 𝑍𝑟 - 

𝑛𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) du 
coefficient n 

- 

OA Pourcentage de pixels correctement prédits divisé par le 
nombre total de pixels 

% 

𝑃 Précipitations nettes mm.j-1 

𝑃𝐵 Précipitations brutes mm.j-1 

𝑃𝐵𝐼𝐴𝑆𝑖 Pourcentage de biais pour la combinaison de paramètres i % 

Peak FD AC Variation absolue du pic de débit mm 
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Peak FDR / Peak 
TSDR 

Débit / flux sédimentaire au pic de crue (situation de référence) mm 

Peak NR/ER AC Variation absolue de l’intensité maximale de pluie nette/pluie 
efficace 

mm 

𝑃𝐸𝑇 Évapotranspiration potentielle mm.j-1 

𝑃𝐸𝑇𝑐 Évapotranspiration potentielle de culture mm.j-1 

Photo Photopériode h 

𝑃𝑖,𝑢 Probabilité que la catégorie d’occupation des sols 𝑢 
appartiennent à la maille 𝑖 du raster 

- 

𝑃𝑗 Profondeur sous la surface de la couche 𝑗 m 

Podz Fraction du bassin en podzosols - 

𝑝 Capacité d’extraction de l’eau du sol de la végétation - 

𝑝1 Taux d’altération potentiel du substratum m.an-1 

𝑝1𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) du 

paramètre  𝑝1 

- 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖 Proportions des 𝑖 fractions sédimentaires considérées dans 
CAESAR-Lisflood 

- 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝐸𝑟𝑜  Proportion dans laquelle la végétation réduit l'érosion - 

𝑄𝑎𝑠𝑐 Débit vertical ascendant m3.s-1 

𝑄𝑑𝑒𝑠𝑐 Débit vertical descendant m3.s-1 

𝑄𝑑𝑖𝑓𝑓 La différence acceptable entre les débits entrants et les débits 
sortants pour amener le modèle à basculer vers un mode de 
fonctionnement rapide (modélisation à débit constant) 

m3.s-1 

𝑄𝑚𝑖𝑛 𝑞𝑡𝑜𝑡  n’est réparti que sur les mailles vérifiant la condition 𝑄𝑡𝑜𝑡 > 
𝑄𝑚𝑖𝑛 

m3.s-1 

Mean QMNA Moyenne des valeurs mensuelles minimales de chaque année Unité de la série 
temporelle 

𝑄𝑠𝑖 Flux sédimentaire pour chaque fraction granulométrique 𝑖 m3.s-1 

𝑄𝑠𝑢𝑏 Débit de subsurface calculé par la loi de Darcy m3.s-1 

𝑄𝑠𝑢𝑏
∗  Somme des flux  

𝑄𝑠𝑢𝑏 échangés entre une maille et ses voisines 
m3.s-1 

𝑄𝑡𝑜𝑡 Débit théorique calculé par TOPMODEL m3.s-1 

𝑞𝑙 Débit par unité de largeur produit par Lisflood m².s-1 

𝑞𝑡𝑜𝑡  Flux d’eau ajouté en surface par TOPMODEL m.s-1 

𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 Facteur d’ajustement de 𝑞𝑡𝑜𝑡 - 

𝑅𝐴𝑊 Réserve en eau facilement utilisable par la végétation mm 

𝑅𝐶 Variation relative % 

𝑅𝑐𝑎  Rayon de courbure locale - 

𝑅𝑒 Nombre de Reynolds - 

Rend Fraction du bassin en rendzine - 

𝑅𝑜𝑓𝑓 Ruissellement mm.j-1 

𝑅𝑜𝑛  Ruissellement réinfiltré mm.j-1 

ROC Fonction d’efficacité du récepteur - 

𝑅𝑅 Recharge des nappes mm.j-1 

𝑅𝑆𝑅𝑖 Rapport entre l’erreur quadratique moyenne (RMSE) et l’écart-
type des valeurs observées pour la combinaison de paramètres 
𝑖 

- 

𝑟 Intensité des precipitations m.s-1 

𝑆 ou slp Pente m.m-1 
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𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 Capacité de stockage en eau de la canopée mm 

𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒 Gradient hydraulique à l’exutoire du bassin versant pour 
calculer les débits sortants 

m.m-1 

𝑠𝑒𝑛𝑒𝑠𝑐 Début de la sénescence du végétal jour 

𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙  Angle au-dessus duquel les glissements de terrain se 
produisent 

° 

𝑆𝑀𝐷 Déficit en eau du sol mm 

SMDstart1d AC Variation absolue du déficit moyen d'humidité du sol 1 jour 
avant le début de la crue 

mm 

𝑆𝑀𝐸 Excès d’eau dans le sol mm 

𝑆𝑖 Indice de Sobol de 1er ordre - 

SSD Flux sédimentaire en suspension t.ha-1 

SSSstart1d AC Variation absolue du niveau moyen de la nappe perchée 1 jour 
avant le pic de crue 

mm équivalent eau 
(mm WE) 

𝑆𝑇𝑖 Indice de Sobol total - 

𝑆𝑦 Coefficient d’emmagasinement spécifique - 

𝑆𝑦
𝑔𝑤

 Coefficient d’emmagasinement du compartiment 
« Groundwater » 

- 

𝑆𝑦
𝑔𝑤𝑀 Facteur permettant un ajustement d’ensemble (spatial) de 𝑆𝑦

𝑔𝑤
 - 

𝑆𝑦
𝑠𝑠 Coefficient d’emmagasinement du compartiment « Saturated 

Soil » 
- 

𝑠 Rapport de la densité du sédiment à celle de l’eau - 

𝑠𝑒𝑛𝑒𝑠𝑐 moment où la sénescence du végétal débute jours 

𝑇 Température moyenne °C 

𝑇𝐴𝑊 Réserve en eau utilisable par la végétation mm 

𝑇𝑎 Température minimale de l’air °C 

𝑇𝑎𝑣𝑔 Température moyenne journalière °C 

𝑇𝑏𝑎𝑠𝑒 Température minimale de développement d’une culture °C 

𝑇𝑐𝑟𝑣𝑒𝑔 Contrainte de cisaillement critique de la végétation N.m-2 

TPI Indice de position topographique - 

𝑇𝑟 Transmissivité de l’aquifère m².j-1 

TSD Flux sédimentaire total (total sediment discharge) t.ha-1 

𝑇𝑢𝑝𝑝𝑒𝑟 Température maximale de développement d’une culture °C 

𝑇𝑣𝑒𝑔 Période nécessaire à la végétation pour atteindre sa pleine 
maturité 

Années 

Tx1, Tx2 Fréquence de rupture individualisant les régimes scalaires 
basses fréquences/fréquences intermédiaires et fréquences 
intermédiaires/hautes fréquences 

Jours 

𝑡 Temps h ou GDD  

𝑡𝑜 Nombre de degrés-jours requis pour l’émergence de la culture GDD 

𝑡𝑥 Nombre de degrés-jours nécessaire à l’atteinte de 𝑍𝑥 GDD 

𝑢 Vitesse des écoulements m.s-1 

𝑢𝑛𝑏 Vitesse des écoulements près de la berge m.s-1 

𝑢∗ Vitesse de cisaillement m.s-1 

𝑉𝑑𝑒𝑝 Volume de sédiment en suspension déposé m3 

𝑣𝑓  Vitesse de chute des particules m.s-1 

𝑊 Mesure de vraisemblance - 
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𝑊𝑖
∗ Fonction reliant le flux sédimentaire pour la fraction 

granulométrique i au flux sédimentaire total dans la formule de 
Wilcock et Crowe (2003) 

- 

𝑤𝑗 Facteur de ponderation - 

𝑍𝑟, 𝑍𝑜, 𝑍𝑥 Profondeurs racinaires, valeur initiale et valeur maximale m 

𝑍𝑟𝑀 Multiplicateur permettant un ajustement d’ensemble (spatial et 
temporel) de 𝑍𝑟 

- 

𝑍𝑟𝑀𝑖 Multiplicateurs permettant un ajustement, pour chaque mois 𝑖 
de l’année, de 𝑍𝑟 

- 

𝑧 Altitude m 

𝑧𝐸 Altitude du terrain m 

𝑧𝐵 Altitude du substratum m 

𝛼 Nombre de Courant - 

𝛥𝑇 Écarts de température entre le jour j et le jour j-1 °C 

𝛥𝑡 Pas de temps s 

∆x Taille de la cellule m 

𝛥𝑍 Variation d’altitude m 

𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 Quantité maximale d'érosion par pas de temps m 

𝛥𝛻max Paramètre intervenant dans le calcul de l’érosion latérale - 

𝜃 Humidité du sol m3.m-3 

𝜃𝐹𝐶 Capacité au champ m3.m-3 

𝜃𝑊𝑃 Point de flétrissement m3.m-3 

𝜅 Concentration m.m-1 

𝛬 Facteur d’ajustement de l’érosion latérale - 

𝜆 Paramètre intervenant dans le calcul de l’érosion latérale - 

𝜇 Viscosité absolue du fluide  N.m-2 

𝜌 Masse volumique de l’eau kg.m-3 

𝜌𝑠 Masse volumique du sédiment kg.m-3 

𝜏 Contraintes de cisaillement N.m-2 

𝜏𝑟𝑖  Contrainte de cisaillement de référence ou critique pour la 
fraction granulométrique 𝑖 

N.m-2 

𝜏𝑟𝑚 Contrainte de cisaillement critique pour le diamètre moyen des 
particules du lit 

N.m-2 

𝜏𝑟𝑚
∗  Paramètre de Shield pour le diamètre moyen des particules du 

lit 
- 

𝜙 Flux par charriage adimensionnel intervenant dans l’équation 
de transport sédimentaire d’Einstein 

- 

𝜓 Équilibre entre les forces qui déplacent et retiennent une 
particule 

- 

𝜓𝑓 Potentiel matriciel au niveau du front d'humectation mm 

𝜔 Fréquence day-1 
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1. Contexte 

Le ruissellement et l’érosion hydrique et gravitaire des sols sont des processus très 

variables dans le temps et dans l’espace. Ils peuvent conduire au déclenchement d’une large 

gamme de phénomènes naturels : inondations, coulées de boue, ruptures de berge, 

glissement de terrain, éboulements, etc. Ces phénomènes sont observés dans le monde entier 

et génèrent des dommages humains et économiques importants (Duan et al., 2016 ; Jena et 

al., 2014 ; Siderius et al., 2018 ; Kašpar et al., 2013 ; Kim et al., 2014).  Nous pouvons citer, à 

titre d’exemple, les inondations, coulées de boue et glissements de terrain survenus en juillet 

2021 en Belgique, en Allemagne et aux Pays-Bas (220 victimes et près de 18 milliards d’euros 

de dommages ; Koks et al., 2021) ou encore la crue dévastatrice observée en octobre 2020 

dans le sud-est de la France (vallée de la Vésubie et de la Roya ; 18 victimes et près d’un 

milliard d’euros de dégâts ; Ouest France). Ces phénomènes pourraient devenir plus fréquents 

en raison du changement climatique (GIEC, 2021). En effet, l’évolution du climat liée aux 

émissions de gaz à effet de serre pourrait avoir des implications profondes sur la dynamique 

hydro-sédimentaire des bassins versants. La compréhension du ruissellement et de l’érosion 

des surfaces est donc primordiale pour permettre une meilleure planification des mesures de 

protection et une gestion durable et soutenable de l'environnement et de ses ressources.   

Le ruissellement et l’érosion dans les bassins versants sont contrôlés par trois grands 

forçages : le climat, la géologie et l’Homme (Schumm et Parker, 1973 ; Nicholas et Quinne, 

2007). Le climat agit notamment sur l’amplitude et la variabilité des précipitations et des 

températures ou encore sur l’importance de l’ensoleillement. L’action combinée du climat et 

des deux autres forçages détermine les propriétés physiques des bassins tels que la 

géomorphologie, la lithologie, la pédologie ou encore l’occupation des sols. 

 Les précipitations ont une influence évidente puisqu’elles agissent directement sur la 

formation des écoulements, qui à leur tour déterminent l’érosion dans le bassin. Les 

précipitations sont très variables dans l'espace et dans le temps et sont contrôlées par de 

nombreux facteurs. La variabilité des précipitations se produit sur large une gamme d'échelles 

temporelles (par exemple, l'échelle événementielle déterminée par les conditions 

atmosphériques locales, le cycle saisonnier déterminé par l'orbite de la terre autour du soleil, 

l'échelle interannuelle déterminée par les changements de la circulation atmosphérique). Des 

fluctuations temporelles équivalentes sont identifiables dans les débits, flux sédimentaires et 

niveaux piézométriques, ce qui confirme l'origine climatique de la variabilité des flux hydro-

sédimentaires (Fritier et al. 2012 ; Massei et Fournier 2012 ; Pinto et Raible, 2012 ; Dieppois 

et al. 2016). Ainsi, indépendamment de l’échelle temporelle considérée, une augmentation des 

quantités de pluie entraine la hausse du ruissellement et de l'érosion des surfaces. 
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Cependant, cette relation peut être fortement modulée par les caractéristiques physiques 

des bassins. En effet, la part des eaux circulant par ruissellement suite à une pluie dépend 

des pentes et de la capacité d’infiltration et de la perméabilité des sols, qui sont influencées 

par la topographie, la pédologie et l’occupation des sols (Blöschl et al., 2013). La superficie et 

la forme du bassin versant influencent la forme des hydrgrammes de crue et les volumes d'eau 

transitant par l’exutoire. En effet, les grands bassins versants captent plus de précipitations et 

génèrent donc des débits plus élevés que ceux des petits bassins. Ces derniers se 

caractérisent, par ailleurs, par des temps de montée de crue plus courts car les distances à 

parcourir par les écoulements pour ralier l’exutoire sont plus courtes. La forme du bassin 

versant affecte également le ruissellement et les débits. Les bassins de drainage de forme 

circulaire entraînent des temps de concentration plus courts et des débits de pointe plus élevés 

que ceux qui sont longs et minces. Cela s'explique par le fait que les limites des bassins 

versants circulaires sont situées à égale distance de l’exutoire, de sorte que les écoulements 

atteignent ce point en même temps. Par ailleurs, la densité de drainage détermine la distance 

moyenne que l'eau doit parcourir pour atteindre le réseau de drainage et l’exutoire et agit donc 

sur les temps de transit.  

La topographie, la pédologie et l’occupation des sols agissent également sur la stabilité 

et la résistance des surfaces à l’action érosive des pluies et du ruissellement (Adnan et al., 

2021). Tout d’abord, la vitesse et par conséquent la force de cisaillement exercée par le 

ruissellement sur les particules sédimentaires situées à la surface du sol dépendent de la 

pente du terrain (topographie). Les résultats de nombreuses études indiquent une 

augmentation de l’érosion du sol avec l'augmentation de la pente du terrain (e.g. Nearing et 

Bradford, 1985). La susceptibilité du sol à l’érosion est par ailleurs liée à ses propriétés 

physiques, chimiques et biologiques. La texture du sol affecte la résistance du sol au 

cisaillement (Poesen, 1993). Sheridan et al. (2000) ont constaté une faible érodabilité des sols 

pour des textures argileuses et limoneuses et une érodabilité élevée pour des classes de taille 

supérieure au limon mais inférieure à 10 mm. Ils affirment que les particules de diamètre 

inférieur à 20 μm favorisent la cohésion du sol, tandis que les particules supérieures à 20 μm 

se détachent facilement et sont associées à une érodabilité plus élevée. La teneur en argile 

joue donc un rôle majeur dans la stabilité des agrégats et des états de surface (Lado et al. 

2004). Les sols à faible teneur en argile (10 à 30 pour cent) donnent lieu à des agrégats fragiles 

se fractionnant sous l’action de la pluie, produisant des sols meubles et facilement érodables. 

Pour des tailles de particules supérieures à 10 mm, l'érodabilité est réduite car le rapport 

masse/surface plus important des particules les rend difficiles à détacher et à transporter 

(Poesen et al., 1993). Par ailleurs, les propriétés chimiques rapportées comme affectant la 
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résistance des surfaces à l'érosion hydrique comprennent la teneur en Al, Fe, Na, K, Ca et 

Mg, la conductivité électrique, le pH, le rapport d’adsoprtion du sodium, etc (e.g. Rapp, 1998). 

La couverture végétale est connue pour réduire les taux d'érosion par ruissellement (e.g. 

Morgan, 1995). La capacité d'un couvert végétal à réduire l'érosion dépend de la hauteur et 

de la densité du couvert végétale. En plus de permettre une réduction de la contrainte de 

cisaillement excercée par le ruissellement sur le sol, la végétation, par le biais de son système 

racinaire, lie physiquement les particules du sol ce qui augmente la cohésion de ce dernier 

(Prosser et al., 1995). Les racines produisent des agents liants et constituent une source de 

nourriture pour les micro-organismes qui émettent d'autres liaisons organiques réduisant 

l’érodabilité des sols. Par exemple, Gyssels et al. (2002) ont montré que le doublement de la 

masse racinaire dans le sol entraîne une réduction du taux d’érosoin allant jusqu'à 50 %. 

Compte tenu des éléments mentionnés précédemment, la réponse hydro-sédimentaire 

d’un bassin à une modification du climat est influencée par les caractéristiques physiques des 

surfaces (figure 1.1). 

 
Figure 1.1. Évolution de la dynamique hydro-sédimentaire des bassins sous les influences 
combinées du climat (précipitations) et des propriétés physiques des surfaces (e.g. occupation 
des sols, géomorphologie)  

Des recherches ont été entreprises afin de comprendre et prédire l’évolution du 

ruissellement et de l’érosion sous différentes combinaisons de paramètres (e.g. Brewer et 

Lewin, 1998 ; Knighton, 1998). Dans ces études, la sensibilité de la réponse hydro-

sédimentaire des bassins à ces différents facteurs a été caractérisée en comparant par 

exemple la valeur moyenne ou maximale des débits et flux sédimentaires mesurés aux 

exutoires. Cependant, ces études ne portent que sur des indicateurs temporels spécifiques 
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(i.e. localisés en temps) du régime hydro-sédimentaire des bassins. Par conséquent, elles ne 

fournissent qu’une image partielle de la façon dont les caractéristiques physiques des surfaces 

modulent la réponse hydro-sédimentaire des bassins à la pluie. Pourtant, la relation entre ces 

trois grands types de variables pourrait s'avérer complexe et varier selon les échelles 

temporelles de variabilité du climat. De même, en s’appuyant uniquement sur des chroniques 

de débits et de flux sédimentaires mesurés aux exutoires des bassins, aucune information 

concernant la distribution spatiale du ruissellement et de l’érosion n’est fournie.En résumé, il 

y a encore trop peu d’informations sur la façon dont évolue, d’une échelle temporelle à une 

autre et d’une zone à une autre, la relation entre le climat, les caractéristiques physiques des 

bassins versants et les flux hydro-sédimentaires. La dynamique hydro-sédimentaire des 

bassins versants pourrait être le résultat d’interactions complexes entre le climat et les 

caractéristiques physiques locales des surfaces, pouvant évoluer au travers des échelles 

temporelles de variabilité des signaux. 

2. Objectifs 

L'objectif général visé dans cette thèse est la caractérisation de la variabilité temporelle 

de la réponse hydrologique et sédimentaire des bassins versants dans différents contextes 

climatiques et environnementaux.  

Il s'agira i) d'interpréter les changements de la dynamique hydro-sédimentaires observés, 

ii) de caractériser les effets des facteurs climatiques et anthropiques sur la réponse hydro-

sédimentaire, iii) d'apprécier la résilience des bassins versants sous différents scénarios 

climatiques et anthropiques.  

L'objectif général peut être subdivisé en plusieurs sous-objectifs, qui seront traités sous 

forme de différentes tâches décrites ci-après. Ces sous-objectifs sont à la fois scientifiques et 

opérationnels. Ils concernent tous l'étude de l'effet des caractéristiques des bassins versants 

dans la déformation des signaux d'entrée climatiques, dans le but de fournir des clés 

d'interprétation des tendances et de la variabilité des flux hydriques et sédimentaires à court 

et long terme. En d'autres termes, il s'agira d'analyser la sensibilité de la réponse hydro-

sédimentaire des bassins à ces différents facteurs et à leur changement dans le temps. La 

méthodologie mise en œuvre permettra également d'identifier l'évolution spatiale et temporelle 

des surfaces spécifiques au sein du bassin affectées par les phénomènes d’érosion hydrique. 

Le premier objectif de ce travail est d’analyser l’effet de l’occupation des sols, de la 

pédologie et de la lithologie et sur la réponse hydro-sédimentaire 
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L’occupation des sols, la pédologie et la lithologie du bassin versant jouent un rôle 

prépondérant dans la réponse hydrologique. L'objectif est donc d'étudier l'impact de ces 

différents facteurs sur l'expression des oscillations et fluctuations d'origine climatique dans les 

signaux à l'exutoire, et notre capacité à les détecter. Il s’agira de savoir de quelle manière ces 

facteurs de contrôle agissent sur la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants. Il 

s’agira de répondre aux questions scientifiques suivantes : i) Quelle est l’influence de 

l’occupation des sols, de la pédologie et de la lithologie sur l’expression de la variabilité hydro-

sédimentaire? ii) Comment ces facteurs agissent sur la structure corrélatoire multi-échelles 

des signaux hydrologiques et sédimentaires ? iii) Comment les échanges entre la surface et 

le compartiment souterrain agissent sur la dynamique des transferts hydriques et 

sédimentaires en surface ?  

Le deuxième objectif de ce travail est d’analyser l’effet des paramètres de forme 

des bassins sur leur réponse hydro-sédimentaire. 

Les caractéristiques morphométriques des bassins versants jouent un rôle crucial dans la 

réponse hydrologique et sédimentaire. Ceci constitue donc un aspect complémentaire à 

prendre en compte par rapport au point précédent. Ces caractéristiques sont nombreuses 

(densité de drainage, pente, intégrale hypsométrique etc.) et leurs liens avec l’hydrologie ont 

été largement étudiés par le passé. En revanche, en régime transitoire, pour une chronique 

longue de débit ou de flux de matières en suspension, la manière dont ces caractéristiques 

morphométriques déforment le signal d'entrée climatique, tel qu'il s'exprime dans les signaux 

hydrologiques et sédimentaires à l'exutoire, n'a pas encore été étudiée. Nous proposons donc 

ici d'analyser l'impact des paramètres morphométriques sur l'expression des fluctuations 

climatiques dans les signaux hydro-sédimentaires. Il s’agira de répondre aux questions 

scientifiques suivantes : i) Comment le relief influence-t-il la dynamique sédimentaire des 

bassins versants ? ii) Parmi les paramètres de forme d’un bassin (e.g. pente, hypsométrie, 

densité de drainage), quelles sont ceux ayant le plus d’impact sur la réponse sédimentaire en 

termes d’intermittence ? iii) l’intermittence du transport sédimentaire varie-t-elle selon l’échelle 

de temps considérée (court, moyen et long terme) ? iv) Le transport sédimentaire est-il plus 

intermittent dans un bassin avec un réseau de drainage très développé et des pentes faibles 

?  

Le troisième objectif de ce travail est la prédiction de la dynamique hydro-

sédimentaire de plusieurs bassins versants issus de contextes environnementaux 

contrastés. 
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Nous évaluerons la capacité de deux modèles à base physique à reproduire la dynamique 

hydro-sédimentaire de bassins versants dont le climat et les caractéristiques physiques sont 

contrastés.  Une comparaison des sorties des modèles et des séries temporelles observées 

sera réalisée et la performance du modèle sera évaluée quantitativement à l’aide de métriques 

couramment employées (e.g. critère de Nash-Sutcliffe). Une approche moins conventionnelle 

impliquant des méthodes de traitement du signal sera également utilisée pour estimer la 

capacité du modèle à reproduire le contenu fréquentiel et la structure corrélatoire des séries 

temporelles observées. Il s’agira de répondre aux questions scientifiques suivantes : i) 

Comment parvenir, à l’aide d’un modèle distribué à base physique, à une meilleure 

caractérisation des propriétés physiques des bassins ? ii) Les modèles utilisés permettent-ils 

une reproduction fidèle de la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants étudiés ? 

Le quatrième objectif de ce travail est de tester des scénarios de changements 

environnementaux (i.e. climatiques, occupation des sols) 

Il s’agira d’analyser, après calibration et validation des modèles, l’effet du changement 

des modalités d’occupation des sols et du régime climatique (e.g. diminution ou augmentation 

des variabilités interannuelles dans les précipitations sur les flux hydrosédimentaires et sur les 

évolutions morphologiques dans le bassin, sensibilité aux extrêmes hydro-climatiques, etc.). Il 

s’agira ainsi de répondre à la question scientifique suivante : quelle est l’influence d’une 

évolution des « cycles climatiques » et de l’occupation des sols sur les variations de la 

dynamique hydro-sédimentaire ? Nous évaluerons si les pertes de sols induites par ces 

scénarios sont excessives et donc si des mesures de conservation du sol doivent être prises. 

3. Méthodologies d’étude 

Les nombreuses interactions (dans l'espace et dans le temps) entre les facteurs de 

contrôle présents dans un bassin versant donnent lieu à un fonctionnement hydro-

sédimentaire des surfaces complexe. Il existe une variété d’approches pour comprendre 

comment les propriétés physiques des bassins versants modulent la réponse hydro-

sédimentaire des bassins à la pluie.  

 Modélisation 

Parmi elles, les modèles distribués à base physiques sont d’excellents outils pour analyser 

l’effet des caractéristiques physiques des bassins sur leur dynamique hydro-sédimentaire. En 

effet, ces modèles permettent de simuler le comportement hydro-sédimentaire des bassins 

versants à partir de données topographiques et climatiques et de paramètres représentant les 

propriétés physiques du sol (e.g. capacité d’infiltration), de la végétation (e.g. profondeur 
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racinaire) ou de la lithologie (e.g. perméabilité et coefficient d’emmagasinement). Ils peuvent 

donc permettre une analyse précise du rôle du climat et des caractéristiques physiques des 

bassins versants sur les processus hydro-sédimentaire, de l’échelle événementielle à l’échelle 

centennale. Une catégorie particulière de modèles, les modèles d’évolution de paysage 

(LEM), est de plus en plus utilisée pour analyser la sensibilité du ruissellement et de l’érosion 

au climat et aux propriétés physiques des bassins versants (Bastola et al., 2018 ; Baartman et 

al., 2013 ; Collins et al., 2004 ; Coulthard et Van de Wiel, 2017). Ces modèles à base physique 

permettent la simulation sur une large gammes d’échelles (événementielle à centennale et 1-

1000 km²) de processus d’écoulement et de transport sédimentaire complexes, sans que les 

temps d’exécution ne soient trop longs. Ils permettent de connaitre dans le temps l'intensité et 

la distribution spatiale des phénomènes de ruissellement et d'érosion.  Deux de ces modèles, 

CAESAR-Lisflood et son extension CLiDE, sont de plus en plus employés puisqu'ils 

permettent de simuler efficacement et de façon déterministe les écoulements et le transport 

sédimentaire se produisant dans un bassin (Coulthard et al., 2013). Ils présentent plusieurs 

avantages par rapport à d’autres LEM comme SIBERIA (Willgoose et al., 1991), CHILD 

(Tucker et al., 2001) ou LAPSUS (Schoorl et al., 2002). Ils permettent une représentation 

détaillée des processus hydrologiques de surface (évapotranspiration et humidité des sols) et 

de subsurface (écoulements souterrains et débit de base), de l’hydraulique des écoulements 

(composante hydrodynamique Lisflood ; Bates et al., 2010), des phénomènes d’érosion et de 

dépôt et du transport sédimentaire (e.g. diversité des modes de transport selon la taille des 

particules sédimentaires). Dans cette étude, nous avons donc privilégié l’utilisation de ces 

modèles pour analyser l’influence du climat et des propriétés physiques des bassins sur les 

flux hydro-sédimentaires. 

 Traitement du signal 

Les flux hydro-sédimentaires simulés par les modèles CAESAR-Lisflood et CLiDE (débit 

et flux sédimentaire à l’exutoire des bassins versants) permettront de caractériser le 

fonctionnement hydro-sédimentaire des bassins sur une large gamme d’échelle temporelle et 

de déterminer la façon dont il varie suivant les caractéristiques physiques des surfaces. Ces 

séries temporelles seront analysées à l’aide de deux méthodes d'analyse et de traitement 

avancé permettant de caractériser leur variabilité temporelle : la fonction d’autocorrélation et 

le spectre de Fourier. Ces méthodes permettent de quantifier la dépendance temporelle d’un 

signal qui décrit la similarité des valeurs sucessives d’une variable (Sabo et Post, 2008). 

L’analyse de la dépendance temporelle des variables hydrologiques permettra de caractériser 

la façon dont un bassin versant réagit, selon ses caractéristiques physiques, au forçage 

climatique.  Le spectre de Fourier permettra de préciser les informations apportées par la 
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fonction d’autocorrélation en permettant d’analyser la variabilité des signaux hydro-

sédimentaires au travers des échelles temporelles (court, moyen et long terme). L'analyse 

comparée de la structure temporelle et spectrale des signaux climatiques d'entrée 

(précipitations ou précipitations efficaces) et des signaux de sortie à l'exutoire (débit et flux 

sédimentaires) sera interprétée pour les différents bassins versants traités dans ce travail. 

L'approche permettra ainsi d'identifier sur une base empirique le déterminisme (e.g. 

géomorphologie, occupation des sols) associé à la modification de certaines caractéristiques 

de la structure des signaux de sortie produits à l'exutoire. 

 Démarche 

L'approche envisagée sera donc basée sur l’application conjointe de deux outils pour 

identifier l'influence des caractéristiques physiques des bassins versants sur leur dynamique 

hydro-sédimentaire : la modélisation et les méthodes de traitement du signal.  

Nous avons choisi de réaliser nos analyses selon une approche en deux phases : 

l'utilisation du modèle pour des cas-tests (bassins versants artificiels), et l'application du 

modèle à des cas réels.   

Les approches basées sur l'utilisation de cas synthétiques sont fondamentales car les 

bases de données existantes ne sont jamais suffisamment exhaustives en termes de formes 

de bassins et de mesures hydro-sédimentaires. Par ailleurs, elles fournissent un cadre d’étude 

parfaitement contrôlé permettant une analyse de l’influence séparée et combinée des 

caractéristiques physiques des bassins versants sur la dynamique sédimentaire. 

L'utilisation de cas-tests aura pour objectif d'améliorer les connaissances sur les 

processus physiques de transfert et de mener une analyse de sensibilité des réponses 

hydrauliques et sédimentaires dépendant des caractéristiques physiographiques des bassins. 

L'opération consistera donc à définir un certain nombre de cas-tests, chacun correspondant à 

une modification d'un seul paramètre physiographique du bassin (par exemple, la localisation 

des surfaces en forêt, ou bien la pente moyenne du bassin, ou encore sa densité de drainage, 

etc.), et à effectuer des simulations des flux sédimentaires, pour une même série temporelle 

de précipitations. Les modifications des propriétés statistiques et spectrales des signaux de 

sortie simulés seront donc seulement dépendantes des modifications de la structure et des 

conditions internes du bassin, ce qui permettra d'analyser la sensibilité des chroniques de flux 

sédimentaires à ces modifications internes.   

Dans un second temps, le modèle sera appliqué à cinq bassins versants réels (le Laval, 

le Brusquet, l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe) afin d’analyser les processus et les flux hydro-
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sédimentaires se produisant dans divers environnements (figure 1.2 ; tableau 1.1). Les 

bassins sélectionnés disposent de mesures de débit et de flux sédimentaire qui seront utilisées 

pour quantifier directement l’impact des propriétés physiques des bassins sur leur 

comportement hydro-sédimentaire (tableau 1.1).   

Trois des cinq bassins versants analysés (Laval, Brusquet et Orgeval) appartiennent au 

réseau d’observation français de la zone critique OZCAR, développé pour le suivi du climat, 

de l’hydrologie et du transport sédimentaire (Gaillardet et al., 2018). Les bassins du Laval et 

du Brusquet, rattachés à l'observatoire Draix Bléone, situé dans le sud-est de la France, 

disposent de données hautes fréquences de débit et de flux sédimentaires, collectées depuis 

une trentaine d’années à leur exutoire (Mathys et al., 2003). Ces deux bassins, se distinguant 

par leur couverture végétale, seront à l’étude pour analyser, dans un contexte méditerranéen 

et montagneux, l’influence de l’occupation des sols sur le ruissellement et l’érosion des sols. 

Ces bassins versants sont particulièrement intéressants puisque leurs similitudes en termes 

d’altitude, de pente, de surface, de lithologie et d’implantation géographique permet d’isoler 

précisément le rôle de l’occupation des sols sur les écoulements et le transport sédimentaire 

en climat méditerranéen de type montagnard. Le bassin de l’Orgeval, appartient à 

l’observatoire ORACLE, situé dans le bassin de la Seine, à 70 kms à l’est de Paris. Il possède 

plus de 50 ans de données de débits, de flux sédimentaires, de niveaux piézométriques, 

d’humidité des sols, etc. collectées en différents points. Tout comme les bassins du Dun et de 

l’Austreberthe, situés en Normandie, il se caractérise par un relief faible, un climat océanique 

tempéré, un usage des sols majoritairement agricole et des échanges nappe-rivière 

importants. Ces bassins seront donc considérés conjointement pour analyser l’impact de ces 

éléments sur le ruissellement et l’érosion. 
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Figure 1.2. Localisation des bassins versants du Laval, du Brusquet, de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun 
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Tableau 1.1. Caractéristiques des bassins versants du Laval, du Brusquet, de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun. 

Bassin 
versant 

Site 
RBV 

Observatoire Surface 
(km²) 

Climat Lithologie Occupation 
des sols 

Variables mesurées Début 
des 
mesures 

Laval Oui Draix-Bléone 0.86 Méditerranéen Marnes Végétation 
éparse 

Pluie, météorologie, débit, niveau 
des eaux souterraines, humidité du 
sol, contenu en isotopes stables des 
précipitations, concentration de 
sédiments en suspension, transport 
solide total pendant les événements, 
MNT LIDAR, couverture végétale, 
glissements de terrain. 

1984 

Brusquet Oui Draix-Bléone 1.03 Méditerranéen Marnes Forêt Idem 1987 

Orgeval Oui ORACLE 104 Tempéré 
océanique 

Calcaires, 
gypse, 
argiles et 
lœss 

Cultures 
agricoles 

Pluies, météorologie, niveau d'eau 
et débit des cours d’eau et des 
fossés de drainage, niveau 
piézométriques, humidité du sol, 
sédiments en suspension, propriétés 
physico-chimiques des eaux de 
surface et souterraines 
(température, pH, conductivité, 
COD, anions), bilan énergétique de 
surface. 

1962 

Dun Non - 108 Tempéré 
océanique 

Calcaires, 
argiles et 
loess 

Cultures 
agricoles 

Débits et flux de matières en 
suspension du cours d’eau principal, 
niveaux piézométriques. 

1971 

Austreberthe Non - 214 Tempéré 
océanique 

Calcaires, 
argiles et 
lœss 

Cultures 
agricoles 

Débits et flux de matières en 
suspension du cours d’eau principal, 
niveaux piézométriques. 

1967 
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La calibration du modèle pour chaque bassin, c’est-à-dire la manipulation des paramètres 

ajustables pour assurer une concordance maximale entre les données simulées et observées, 

sera effectuée. Pour chacune des configurations testées, nous évaluerons la capacité du 

modèle à reproduire les débits, les flux sédimentaires, les niveaux piézométriques et l’humidité 

des sols observés. La procédure de calibration automatique employée permettra également 

d’évaluer dans quelle mesure les paramètres du modèle, décrivant des propriétés 

hydrodynamique et sédimentaires bien précises des bassins (par exemple la capacité 

d’infiltration ou l’érodabilité des sols), varient d’un bassin à un autre. Ainsi, cette approche 

permettra de mettre en évidence les aspects et les processus sur lesquels chacun des bassins 

versants analysés se distinguent mais aussi d’extrapoler, sur un plus large éventail de 

conditions, les analyses effectuées sur les données de terrain. 

Nous considérons finalement qu'en comparant les données observées, simulées et les 

paramètres du modèle, les similitudes et les différences entre les bassins versants et plus 

spécifiquement entre les facteurs de contrôle peuvent être déduites. La version calibrée du 

modèle sera finalement employée pour tester, pour les bassins versants du Dun et de 

l’Austreberthe, des scénarios de changements environnementaux comme la modification du 

mode d'occupation des surfaces (e.g. augmentation des zones urbanisées) ou bien la 

modification du signal climatique d'entrée. 

4. Structure de la thèse 

Suite à cette introduction qui fait l’objet d’un premier chapitre, un second chapitre est dédié 

à la présentation de l’approche méthodologique qui s'attache à présenter (1) les modèles 

CAESAR-Lifslood et CLiDE, utilisés pour simuler la dynamique hydro-sédimentaire des 

bassins versants étudiés, (2) les procédures employées pour la calibration et l’analyse de 

sensibilité des modèles et (3) les analyses dans les domaines temporel et fréquentiel 

appliquées sur les chroniques hydro-sédimentaires dans le but d’en définir les propriétés 

statistiques et spectrales.  

Le troisième chapitre est consacré à la présentation de la méthode employée pour générer 

des bassins versants synthétiques se distinguant par leur densité de drainage, leur intégrale 

hypsométrique, leur pente moyenne de chenal principal, leur granulométrie et leur occupation 

des sols.   

Le quatrième chapitre porte sur la simulation et l’analyse du fonctionnement hydro-

sédimentaire de ces bassins synthétiques à l’aide du modèle CAESAR-Lisflood et des 

méthodes de traitement du signal.  
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Le cinquième chapitre porte sur l’application du modèle CAESAR-Lisflood au Laval et au 

Brusquet afin d’en reproduire le fonctionnement hydro-sédimentaire. Les paramètres du 

modèle sont calibrés et la capacité prédictive du modèle est évaluée en comparant les 

données simulées aux données observées.  Nous analysons la façon dont les paramètres de 

contrôle varient et influencent les sorties du modèle d’un bassin à l’autre. Les données hydro-

sédimentaires observées et simulées sont analysées par le biais des méthodes corrélatoires 

et spectrales pour caractériser la façon dont l’occupation des sols agit sur la structure 

corrélatoire multi-échelles des signaux hydrologiques et sédimentaires. 

Le sixième chapitre reprend la même approche que celle du cinquième chapitre mais se 

concentre sur les bassins versants de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe. Dans ce chapitre, 

le modèle CLiDE a été choisi car, à la différence de CAESAR-Lisflood, il prend en charge la 

dynamique hydrogéologique prononcée des trois bassins.   

Le septième chapitre discute des implications des résultats présentés dans les chapitres 

précédents pour un certain nombre d'aspects importants. Le chapitre commence par évaluer 

le réalisme des sorties des modèles pour chacun des bassins versants réels traité dans ce 

travail. Il s’attache ensuite à comparer la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants 

synthétiques (quatrième chapitre), du Laval et du Brusquet (cinquième chapitre) et de 

l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe (sixième chapitre).  Les effets des caractéristiques des 

bassins sur leur dynamique hydro-sédimentaire sont discutés. 

Le huitième chapitre simule et analyse le fonctionnement hydro-sédimentaire du Dun et 

de l’Austreberthe pour plusieurs scénarios climatiques et d’occupation des sols. Les impacts 

d’une évolution du climat et de l’occupation des sols sont analysés en considérant les flux 

d’eau et de sédiments à différentes échelles temporelles et la distribution des taux d’érosion 

et de dépôt.  

Le neuvième chapitre résume les principaux résultats de ce travail et ses principales 

contributions, et fournit quelques recommandations pour des travaux futurs. 

 

  



 

50 

Chapitre 2 : Éléments de méthodologie 
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L’objectif principal de la thèse est de déterminer comment les caractéristiques physiques 

des bassins versants influencent leur réponse hydro-sédimentaire. Une variété d’approches 

existe pour atteindre cet objectif. Les modèles numériques distribués à base physique 

(sections 1 et 2) et les méthodes de traitement du signal (section 3) sont d’excellents outils 

pour explorer quantitativement l’effet du climat, de l’occupation des sols, de la géologie et de 

la géomorphologie sur la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants. 

1. Modélisation de la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants 

Dans les modèles déterministes, les flux d’eau et de sédiment sont simulés à partir de 

données climatiques et topographiques et de paramètres représentant les propriétés 

physiques du sol, de la végétation ou de la lithologie. Dans ce cadre, les liens entre les 

caractéristiques physiques du bassin versant, le climat et sa réponse hydro-sédimentaire à 

court et à long terme peuvent être directement établis (Guse et al., 2019). Par exemple, la 

réponse hydro-sédimentaire d’un bassin versant à une pluie dépend de la capacité de 

stockage et d’infiltration des sols, de la capacité d’extraction de l’eau du sol par la végétation, 

de la conductivité hydraulique et de la capacité de stockage du sous-sol, etc. Dans un modèle 

à base physique, chacun de ces aspects est décrit par un ou plusieurs paramètres avec donc 

une caractérisation explicite de leurs effets sur le fonctionnement d’un bassin versant 

(Atkinson et al., 2002 ; Tague et al., 2008). 

Les valeurs des paramètres du modèle sont généralement déterminées lors d’une 

procédure de calibration automatique (Maneta et al., 2007) (section 2). Cette procédure 

consiste à ajuster la valeur des paramètres du modèle pour chaque bassin versant de manière 

à en reproduire le comportement hydro-sédimentaire. L'avantage d’une calibration 

automatique des paramètres est qu'elle est objective et ne nécessite aucune interaction du 

modélisateur avec l'algorithme d'optimisation (Carrillo et al., 2011). Pour améliorer l’estimation 

de la valeur des paramètres, il est courant de considérer plusieurs critères de performance et 

d’utiliser, lorsqu’elles existent, des variables associées aux différents domaines du bassin 

versant (débits et flux sédimentaires pour la surface, piézométrie pour la subsurface, humidité 

du sol pour le sol ; Kuppel et al., 2018 ; Guse et al., 2020). Cette approche multicritère permet 

finalement de déterminer les valeurs des paramètres les plus adaptées à chaque bassin. La 

comparaison des valeurs des paramètres obtenues pour chaque bassin versant permet 

finalement de caractériser ou de confirmer les similarités hydro-sédimentaires observées.  

Une catégorie particulière de modèles, les modèles d’évolution de paysage (LEM ; Carson 

et Kirkby, 1972 ; Armstrong, 1976 et Ahnert, 1976), est de plus en plus utilisée pour analyser 

la sensibilité du ruissellement et de l’érosion au climat et aux propriétés des bassins versants 
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(Collins et al., 2004 ; Tucker et Hancock, 2010 ; Baartman et al., 2013 ; Coulthard et Van de 

Wiel, 2017 ; Bastola et al., 2018). Ces modèles à base physique permettent la simulation à 

grandes échelles (1-1000km² ; horaires à décennales) de processus d’écoulement et de 

transport sédimentaire complexes, sans que les temps d’exécution ne soient trop longs. Ce 

sont des outils très puissants pour modéliser des échelles spatiales et temporelles qui ne sont 

pas correctement prises en charge par les modèles événementiels ou les modèles physiques. 

A l’inverse des modèles événementiels, les LEM sont capables de simuler la dynamique 

hydro-sédimentaire des bassins versants de manière continue sur de longues échelles de 

temps, ce qui permet l'émergence de comportements complexes et non linéaires à grande 

échelle (e.g. mécanismes de rétroaction liés à l’évolution de la topographie ; Baartman et al., 

2013). Par ailleurs, à la différence des modèles physiques, les LEM simplifient la 

représentation des processus physiques afin d'améliorer l'efficacité de calcul et ainsi permettre 

la simulation du fonctionnement hydro-sédimentaire des bassins versants sur de grandes 

échelles spatio-temporelles (Tucker et Hancock, 2010). 

Pour cette thèse, parmi les LEM existants, les modèles CAESAR-Lisflood (section 1.1) et 

CLiDE (section 1.2) ont été choisis. Ils présentent plusieurs avantages par rapport aux autres 

LEM. Ils permettent une représentation précise de l’hydraulique des écoulements puisqu’ils se 

basent sur les équations de Saint-Venant pour simuler les écoulements de surface. Ils 

permettent une représentation détaillée des phénomènes d’érosion et de dépôt en considérant 

plusieurs fractions granulométriques et une formulation complète des équations de transport 

sédimentaire. Enfin, leur résolution temporelle fine permet de capturer les effets des processus 

les plus brefs (Van De Wiel, et al., 2007). 

Comme pour les autres LEM, CAESAR-Lisflood simplifie la représentation de certains 

compartiments hydrologiques. Il ne simule pas l'écoulement des eaux souterraines et leur 

restitution en vallée. Le modèle CLiDE, qui est une extention de CAESAR-Lisflood, répond à 

ces limitations en intégrant un modèle hydrologique distribué qui simule l’humidité des sols et 

inclut un modèle d’écoulements souterrains. Les échanges d’eau entre les différents 

compartiments du modèle sont possibles avec notamment la recharge des nappes 

phréatiques par l’infiltration des excédents d’eaux en surface et la contribution possible des 

eaux souterraines aux débits des rivières. Il représente les processus hydrologiques de 

surface (évapotranspiration et humidité des sols), simule la recharge des nappes phréatiques, 

le stockage et la circulation des écoulements dans le(s) aquifère(s) et tient compte des 

échanges nappe(s)-rivière, ce qui constitue un grand atout pour certains des bassins traités 

(Orgeval, Dun et Austreberthe).  
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 CAESAR-Lisflood 

CAESAR-Lisflood (Coulthard et al., 2013) est un LEM qui couple un modèle hydrologique 

(basé sur TOPMODEL ; section 1.1.1) et un modèle hydrodynamique quasi 2D (LISFLOOD-

FP ; section 1.1.2) pour générer du ruissellement de surface. Les hauteurs et les vitesses 

d’écoulements, générées par les composantes hydrologiques et hydrodynamiques du modèle, 

sont ensuite utilisées pour calculer l'érosion fluviale et le dépôt pour un maximum de neuf 

classes granulométriques différentes mélangées dans un système de couches superposées 

surmontant une couche non érodable (substratum ; sections 1.1.3 et 1.1.4). Les processus de 

pente (glissement de terrain, reptation et érosion en rigole ; section 1.1.5), de désagrégation 

physique des particules sédimentaires et d’altération du substratum (section 1.1.6) sont aussi 

simulés par le modèle. Pour chacune des composantes du modèle, l'espace est discrétisé en 

un ensemble régulier 2D de cellules carrées dont la taille est définie par l’utilisateur. 

1.1.1. Hydrologie 

Le modèle hydrologique dans CAESAR-Lisflood est une version modifiée de TOPMODEL 

(Beven et Kirkby, 1979) basée sur un réservoir de surface. Si l’intensité locale des 

précipitations 𝑟 (m.s-1), spécifiée en entrée, est supérieure à 0, le flux d’eau ajouté en surface 

(𝑞𝑡𝑜𝑡 en m.s-1) est calculé à l'aide des équations 2.1 et 2.2 : 

𝑞𝑡𝑜𝑡 =  
𝑚

𝛥𝑡
log ቌ

(𝑟 − 𝑗𝑡) + 𝑗𝑡exp ቀ
𝑟𝛥𝑡
𝑚

ቁ

𝑟
ቍ 

(Équation 2.1) 

𝑗𝑡 =
𝑟

൭
𝑟 − 𝑗𝑡−1

𝑗𝑡−1
𝑒𝑥𝑝 ቆ൬

(0 − 𝑟)𝛥𝑡
𝑚 ൰ + 1ቇ൱

   

(Équation 2.2) 

Ici, 𝛥𝑡 = pas de temps (s) ; 𝑗𝑡 = réserve en eau du sol (m.s-1) ; 𝑗𝑡−1 = réserve en eau du 

sol lors de l'itération précédente (m.s-1).  

Si l’intensité de précipitation locale 𝑟 est égal à zéro (c'est-à-dire qu'il n'y a pas eu de 

précipitation pendant cette itération), les équations 2.3 et 2.4 sont utilisées : 
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𝑞𝑡𝑜𝑡 =  
𝑚

𝛥𝑡
log ቆ1 + ൬

𝑗𝑡𝛥𝑡

𝑚
൰ቇ 

(Équation 2.3) 

𝑗𝑡 =
𝑗𝑡−1

ቀ1 + 
𝑗𝑡−1𝛥𝑡

𝑚
ቁ
 

(Équation 2.4) 

La résolution de ces équations se fait selon un pas de temps fixe de 60 secondes. 

Le paramètre 𝑚 (m) de ces équations contrôle le stockage et la libération de l'eau 

contenue dans le sol (tableau 2.1). Il influence les caractéristiques de l'hydrogramme de crue 

modélisé en déterminant la rapidité avec laquelle un bassin versant réagit aux apports 

pluviométriques (Welsh et al., 2009). De grandes valeurs de 𝑚 augmentent la capacité de 

rétention de l’eau par le sol, menant à des pics de crues réduits et à un déclin lent de la courbe 

de récession de l'hydrogramme (Welsh et al., 2009). Ces valeurs sont donc utilisées pour 

représenter des surfaces peu transmissives telles que les surfaces bien végétalisés (Welsh et 

al., 2009). Inversement, de faibles valeurs de 𝑚 augmentent la transmissivité du sol et 

induisent une réactivité hydrologique forte du système à la pluie.  Elles peuvent donc être 

utilisées pour représenter des surfaces à la végétation clairsemée. Des valeurs de 0.02 sont 

communément utilisées pour représenter des couverts forestiers denses et une valeur de 

0.005 est spécifiée pour représenter des zones peu ou pas végétalisées (Coulthard et Van De 

Wiel, 2017). Les valeurs intermédiaires permettent de représenter une gamme complète de 

couvert végétal (Beven et al., 1984). Depuis les modifications apportées par Coulthard et 

Skinner (2016) et Coulthard et Van De Wiel (2017) à CAESAR-Lisflood, il est possible de 

distribuer spatialement le paramètre 𝑚 et la pluie et donc de générer un ruissellement variable 

dans l’espace. 

Le flux 𝑞𝑡𝑜𝑡 calculé pour chaque cellule du domaine est ensuite multiplié par l’aire drainée 

par la cellule (𝐴 exprimée en m²) pour calculer une valeur théorique de débit 𝑄𝑡𝑜𝑡 (m
3.s-1). 

L’ajout en surface des excès d’eau est limité aux cellules pour lesquelles 𝑄𝑡𝑜𝑡 est supérieur à 

un seuil spécifié par l'utilisateur (𝑄𝑚𝑖𝑛, exprimé en m3.s-1 ; tableau 2.1). Les excès d’eau ne 

sont pas ajoutés dans les cellules dont 𝑄𝑡𝑜𝑡 est inférieur à 𝑄𝑚𝑖𝑛. Autrement dit, le but de 

calculer 𝑄𝑡𝑜𝑡 est simplement d'identifier les cellules sur lesquelles les flux d’eau calculés par 

la composante hydrologique seront répartis. 
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1.1.2. Routage des écoulements 

Les eaux ajoutées en surface par TOPMODEL sont ensuite routées à l’aide du modèle 

d’écoulement Lisflood-FP (Bates et al., 2010 ; Coulthard et al., 2013). L’écoulement se fait 

dans les quatre directions cardinales d'une cellule en utilisant l'équation (2.5) : 

𝑞𝑙𝑡+∆𝑡 =
𝑞𝑙𝑡 − 𝑔ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡∆𝑡

∆(ℎ𝑡 + 𝑧)
∆x

1 + 𝑔ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡∆𝑡𝑛2𝑞𝑙𝑡/ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡
10/3

 

(Équation 2.5) 

où 𝛥𝑡 = pas de temps (s) ; 𝑡 et 𝑡 + 𝛥𝑡 désignent respectivement le temps actuel et le temps 

suivant ; 𝑞𝑙 = débit par unité de largeur (m2.s-1) ; 𝑔 = accélération de la pesanteur (m.s-2) ; 

ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡 = hauteur maximale d’écoulement entre les mailles (égale à la différence entre le 

niveau d’eau maximal et l’élévation maximale du lit des deux mailles ; m) ; ℎ𝑡 = hauteur d’eau 

(m) ; 𝑧 = élévation de la cellule (m) ; 𝑛 = coefficient de Manning (s.m-1/3 ; tableau 2.1) ;  ∆x = 

taille de la cellule (m) ; et 
∆(ℎ𝑡+𝑧)

∆x
= gradient hydraulique (m.m-1). Afin de permettre une fuite des 

eaux (et donc des sédiments) en dehors du domaine, le gradient hydraulique au niveau des 

mailles de l’exutoire doit être définie par l’utilisateur (𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒  ; m.m-1 ; tableau 2.1). Une partie 

des eaux présentes en surface peut être perdue par évapotranspiration (équation 2.6) :  

ℎ𝑡 = ℎ𝑡−1 − 𝐴𝐸𝑇 𝑎𝑣𝑒𝑐 𝐴𝐸𝑇 = 𝑚𝑖𝑛(𝑃𝐸𝑇. 𝛥𝑡, ℎ𝑡−1) 

(Équation 2.6) 

Les taux d’évapotranspiration potentielle (PET ; mm.j-1), définis par l’utilisateur, peuvent 

varier dans le temps (pas de temps journalier) mais pas dans l’espace. 

Pour garantir l'efficacité de calcul et la stabilité numérique du modèle lors de la résolution 

de l’équation 2.5, un pas de temps adaptatif, ajusté selon le critère de Courant-Friedrich-Lewy 

(CFL), est utilisé (équation 2.7) : 

∆𝑡𝑚𝑎𝑥 = 𝛼
∆𝑥

ඥ𝑔ℎ𝑡

 

(Équation 2.7) 

où 𝛼 est le nombre de Courant (-), dont la valeur, définie par l’utilisateur, est généralement 

comprise entre 0.3 et 0.7 (Bates et al., 2010) (tableau 2.1). Bien que la stabilité du modèle soit 

considérablement améliorée en réduisant la valeur de 𝛼, des ressauts hydrauliques peuvent 



 

56 

encore se produire si des flux trop importants surviennent entre des mailles contiguës. En 

effet, l'équation 2.5 a été conçue pour la simulation des écoulements en milieu urbain et est 

donc plus stable dans les environnements à pente faible à nulle. Pour ajuster cette 

composante afin qu'elle fonctionne dans des bassins versants escarpés, un critère de stabilité 

supplémentaire, le nombre de Froude maximum (𝐹𝑟 ; -), a été ajouté (Tableau 2.1). Cette 

méthode réduit le flux 𝑞𝑙 entre deux mailles afin de maintenir les vitesses d’écoulement dans 

un régime critique à sous-critique (𝐹𝑟 < 1,0). Le nombre de Froude est égal au rapport entre 

la vitesse (𝑢, égale à 𝑞𝑙𝑡/ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡) et la célérité des écoulements (ඥ𝑔ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡). Pour assurer la 

stabilité du modèle, le nombre de Froude maximum a été fixé à 0.8 pour l’ensemble des 

simulations, ce qui signifie que le modèle ne considère que les écoulements sous-critiques. 

Le routage des écoulements dans CAESAR-Lisflood a été optimisé de différentes façons 

pour réduire les temps d'exécution. La première d'entre elles concerne le paramètre ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑇ℎ 

(m) qui représente la hauteur d’écoulement ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑡 minimale nécessaire à l’application de 

l’équation 2.5 et donc à l’acheminement des eaux entre deux mailles (Tableau 2.1). Le seuil 

ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤𝑇ℎ, qui doit être spécifié par l'utilisateur, amène donc le modèle à ignorer, lors du routage 

des écoulements, les zones du domaine où les hauteurs d’eau sont faibles, 

En outre, CAESAR-Lisflood est capable de basculer entre deux modes de fonctionnement 

différents en fonction de l’équilibre entre les volumes d’eau ajoutés en surface par 

TOPMODEL, et les volumes d’eau libérés à l’exutoire par Lisflood. Lorsque la différence entre 

ces deux valeurs est inférieure à un seuil spécifié par l'utilisateur (𝑄𝑑𝑖𝑓𝑓 ; m3.s-1) (Tableau 2.1), 

le modèle d'écoulement est considéré comme fonctionnant dans un état stable. Le pas de 

temps est alors déterminé par la composante d'érosion fluviale, ce qui permet de l'étendre 

jusqu'à une heure pendant les périodes de faible débit, lorsque les processus responsables 

du transport sédimentaire sont faibles. 

Les contraintes de cisaillement 𝜏 (N.m-2), déterminées à partir de la masse volumique de 

l’eau (𝜌 ; kg.m-3), d’un coefficient de trainée (𝐶𝑑  ; adimensionnel) et de la vitesse des 

écoulements (𝑢 ; m.s-1) intégrée sur la hauteur de la lame d’eau (équation 2.8), sont ensuite 

utilisées pour modéliser le transport sédimentaire fluvial (section 1.1.3).   

𝜏 =  𝜌𝐶𝑑𝑢2 

(Équation 2.8) 
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Le coefficient de trainée 𝐶𝑑  est calculé à partir de l’accélération de la pesanteur 𝑔 (m.s-

2), du coefficient de Manning 𝑛 (s.m-1/3) et de la hauteur de la lame d’eau ℎ (m) (équation 2.9) 

:  

𝐶𝑑 =  𝑔𝑛2ℎ−1/3 

(Équation 2.9) 
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Tableau 2.1. Description des paramètres de CAESAR-Lisflood employés lors de la production et du routage du ruissellement de surface. 

Paramètre Unité Description Valeur par défaut utilisée dans le 
cadre de cette thèse 

Commentaires/Sources 

𝒎 m Intervient sur la capacité de rétention 
de l’eau par le sol. Influence la 
réactivité hydrologique des sols à la 
pluie. 

0.01 Des valeurs élevées produisent des 
pics de crue faibles avec une récession 
lente des écoulements. 

𝑸𝒎𝒊𝒏 m3.s-

1 
Le flux de surface produit par 
TOPMODEL n’est réparti que sur les 
mailles dont le débit est supérieur à 

𝑄𝑚𝑖𝑛.  

0.3 Doit être égal à un centième de la taille 
de la cellule. 

𝒏 s.m-

1/3  
Rugosité de surface des sols. 
Intervient dans le calcul des vitesses 
d’écoulement. 

0.04 Possibilité d’ajustement selon la 
classification de Chow (1959). 

𝑺𝒆𝒅𝒈𝒆  m/m Gradient hydraulique supposée à 
l’exutoire du bassin versant pour 
calculer les débits sortants. 

0.005 Doit être égale à la pente moyenne du 
chenal à proximité de l’exutoire du 
bassin. 

𝜶 - Contrôle la stabilité numérique en 
agissant sur le pas de temps du 
modèle. 

0.7 Ajustement de ce paramètre selon la 
résolution du MNT. 0.3 pour une 
résolution de MNT < 10 m et 0.7 pour 
une résolution de MNT ≥ 50 m. 

𝑭𝒓 - Contrôle la vitesse des écoulements et 
la stabilité du modèle. 

0.8 Le modèle lisflood-FP ne traite pas les 
écoulements supercritiques (i.e. risque 
d’instabilités numériques si 𝐹𝑟 >0.8) 
(Bates et al., 2010 ; Neal et al., 2011) 

𝒉𝒇𝒍𝒐𝒘𝑻𝒉 m Hauteur d’écoulement en deçà de 
laquelle l’écoulement entre deux 
mailles n’est pas simulé. 

0.00001 Meadows (2014), Zellou et Rahali 
(2016) 

𝑸𝒅𝒊𝒇𝒇 m3.s-

1 
La différence acceptable entre les 
débits entrants et les débits sortants 
pour amener le modèle à basculer vers 
un mode de fonctionnement 
rapide (modélisation à débit constant). 

0 Des valeurs plus élevées réduisent le 
temps de simulation du modèle, mais 
entraînent l'omission des petites crues. 
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1.1.3. Transport sédimentaire fluvial 

L'érosion fluviale se produit lorsque la hauteur d’eau franchit un seuil défini par l’utilisateur 

(𝐷𝑚𝑖𝑛 (m) ; tableau 2.2). Pour calculer l’érosion fluviale, CAESAR-Lisflood offre le choix entre 

la méthode d'Einstein (1950) (équation 2.10) et celle de Wilcock et Crowe (2003) (équation 

2.13) (tableau 2.2). Ces formules présentent des domaines d’application différents puisqu’elles 

dérivent d’expérimentations réalisées sur des matériaux spécifiques. L’équation d’Einstein 

(1950) a été élaborée à partir de chenaux dont le lit est principalement constitué de sables 

dont le diamètre varie entre 0.785 et 28.65 mm. La formule de Wilcock & Crowe (2003) a quant 

à elle été développée à partir d’expérimentions en canal faisant intervenir des mélanges de 

sédiments avec des diamètres variant entre 0.5 et 64 mm.  Les équations d’Einstein et de 

Wilcock & Crowe permettent donc une bonne prise en charge des mélanges granulométriques 

composés de particules dont le diamètre varie entre celui des sables grossiers et celui des 

graviers grossiers. L’équation de Wilcock et Crowe pourrait fournir une meilleure estimation 

du transport sédimentaire pour des mélanges granulométriques contenant des particules plus 

grossières (graviers très grossiers). 

Ces formules permettent la simulation de l’érosion pour un maximum de neuf classes 

granulométriques 𝑖 (fraction 1 : fraction la plus fine ; fraction 9 : fraction la plus grossière), 

inclus dans un système de couches superposées (1 couche de surface et 10 strates de 

subsurface dont l’épaisseur 𝐿ℎ (m) est définie par l’utilisateur ; tableau 2.2) (Van De Wiel et 

al., 2007). Ce système de couches et cette hétérométrie des mélanges sédimentaires 

permettent une évolution verticale de la granulométrie des sols, rendant le développement 

d’unités stratigraphiques et le pavage du lit d’un cours d’eau possibles sous l’effet des 

processus d’érosion, de transport et de dépôt sélectifs. CAESAR-Lisflood permet également 

la représentation d’une surface rocheuse non érodable (substratum). Le diamètre 𝑔𝑠𝑖 (m) et la 

proportion 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖 (-) de chaque classe granulométrique 𝑖 sont définies par l’utilisateur de 

façon uniforme dans l’espace (tableau 2.2). La nature plus grossière des sédiments présents 

dans le chenal s'obtient à la fin d'une période de chauffe (phase d’ajustement de la 

configuration globale initiale du modèle) durant laquelle une érosion sélective des particules 

fines s'effectue (cf. section 2.1). 

Pour calculer le flux sédimentaire 𝑄𝑠𝑖 (m3.s-1) pour chaque maille et chaque fraction 

granulométrique 𝑖 dans la couche de surface, l’équation d'Einstein (équation 2.10) fait 

intervenir la masse volumique du sédiment (𝜌𝑠 ; kg.m-3), la masse volumique de l’eau (𝜌 ; kg.m-

3), l’accélération de la pesanteur (𝑔 ; m.s-2), le diamètre de la fraction granulométrique 𝑖 (𝐷𝑖 ; 

m) et un flux par charriage adimensionnel (𝜙 ; obtenu à partir de 𝜏) :  
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𝑄𝑠𝑖 = 𝜙𝛥𝑥√
(𝜌𝑠 −  𝜌)𝑔𝐷𝑖

3

 𝜌
 

(Équation 2.10) 

𝜙 est estimé en calculant l’équilibre entre les forces qui déplacent et retiennent une 

particule (𝜓 ;  sans dimension ; équation 2.11) : 

𝜓 =
(𝜌𝑠 − 𝜌)𝐷𝑖

𝜏/𝑔
 

(Équation 2.11) 

𝜙 est finalement estimé à partir de 𝜓 en utilisant l’équation 2.12:  

𝜙 = 40(1/𝜓)3 

(Équation 2.12) 

Le calcul du flux sédimentaire 𝑄𝑠𝑖 (m
3.s-1) à partir de l’équation de Wilcock et Crowe (2003) 

(équation 2.13) fait intervenir la proportion de la fraction granulométrique 𝑖 dans la couche de 

surface (𝐹𝑖 ;-), la vitesse de cisaillement (𝑢∗ = [𝜏/𝜌]0.5 ; m.s-1), une fonction reliant le flux 

sédimentaire pour la fraction granulométrique 𝑖 au flux sédimentaire total (𝑊𝑖
∗
 ; sans 

dimension) et le rapport de la densité du sédiment à celle de l’eau 𝑠 (-) (Van de Wiel et al., 

2007) : 

𝑄𝑠𝑖 =  
𝐹𝑖𝑢∗

3𝑊𝑖
∗

(𝑠 − 1)𝑔
𝛥𝑥 

(Équation 2.13) 

Afin de calculer 𝑊𝑖
∗, il est d'abord nécessaire de calculer 𝜏𝑟𝑚 (N.m-2), une contrainte de 

cisaillement critique pour le diamètre moyen des particules du lit. 𝜏𝑟𝑚 est déterminé par une 

fonction qui relie le paramètre de Shield pour le diamètre moyen des particules du lit (𝜏𝑟𝑚
∗  ; 

sans dimensions) au pourcentage de sable en surface (𝐹𝑠 ; %) (équation 2.14) :  

𝜏𝑟𝑚
∗ = 0.021 + 0.015 exp(−20𝐹𝑠) 

(Équation 2.14) 
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La valeur sans dimension 𝜏𝑟𝑚
∗  peut alors être convertie en une contrainte de cisaillement 

(N.m-2 ; 𝜏𝑟𝑚 =  𝜏𝑟𝑚
∗ 𝜌𝑔𝐷𝑠𝑚) qui est utilisée pour calculer 𝜏𝑟𝑖, la contrainte de cisaillement de 

référence ou critique pour la fraction granulométrique 𝑖 (équation 2.15): 

𝜏𝑟𝑖 =  𝜏𝑟𝑚 ൬
𝐷𝑖

𝐷𝑠𝑚
൰

𝑏

 

(Équation 2.15) 

Où 𝑏 est défini par l’équation 2.16 :  

𝑏 =  
0.67

1 + exp(1.5 −
𝐷𝑖

𝐷𝑠𝑚
)
 

(Équation 2.16) 

Avec, 𝐷𝑠𝑚 = diamètre moyen des particules en surface. 

𝑊𝑖
∗ peut alors être calculé en utilisant l’équation 2.17 :  

𝑊𝑖
∗ =  ቐ

0.002(𝜏/𝜏𝑟𝑖)0.75 𝑝𝑜𝑢𝑟 (𝜏/𝜏𝑟𝑖) < 1.35

14 ൬1 −
0.894

(𝜏/𝜏𝑟𝑖)0.5 
൰

4.5

𝑝𝑜𝑢𝑟 (𝜏/𝜏𝑟𝑖) ≥ 1.35 
 

(Équation 2.17) 

Le matériel érodé dans une maille est transporté soit par charriage soit en suspension 

(seulement la fraction granulométrique la plus fine). Il est distribué aux mailles voisines selon 

la pente locale du terrain dans le premier cas et selon la vitesse des écoulements dans le 

deuxième cas (Van De Wiel et al., 2007). Àla fin de chaque itération, tout le matériel transporté 

par charriage se dépose dans la maille receveuse. En revanche, le dépôt des sédiments en 

suspension (𝑉𝑑𝑒𝑝 ; m3 ; équation 2.18) dépend des concentrations (𝜅 ; m.m-1) et de la vitesse 

de chute des particules ( 𝑣𝑓  ; m.s-1 ; défini par l’utilisateur) (Van de Wiel et al., 2007) :  

𝑉𝑑𝑒𝑝 =  𝜅 𝑣𝑓 𝛥𝑥2𝑑𝑡 

(Équation 2.18) 

La vitesse de chute des particules en suspension peut être calculée à partir de la loi de 

Stokes (Stokes, 1851) qui s’appuie sur l’accélération de la pesanteur 𝑔 (m.s-2), la masse 
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volumique des sédiments 𝜌𝑠 (kg.m-3), la masse volumique de l’eau 𝜌 (kg-3), le diamètre des 

particules 𝐷 (m) et la viscosité dynamique du fluide 𝜇 (N.m-2) (équation 2.19) : 

𝑣𝑓 =  
𝑔(𝜌𝑠 − 𝜌)𝐷2

18𝜇
 

(Équation 2.19) 

Cependant, cette formule ne tient compte ni de la forme des particules ni des effets de 

floculation et d’entrainement des particules fines, ce qui pourrait sous-estimer les vitesses de 

chute.  

La granulométrie du sol des bassins versants est initialement homogène et se distribue 

spatialement à mesure que les processus d’érosion, de transport et de dépôt sélectifs agissent. 

L’évacuation des fines dans le lit du chenal lors des premières itérations donnent généralement 

lieu à une période avec une forte production sédimentaire (Coulthard et al., 2002). Pour éviter 

les instabilités numériques du modèle dûes à une érosion verticale excessive, un taux maximal 

d'érosion, fixé par l’utilisateur, est défini (𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 (m) ; tableau 2.2). Le pas de temps de calcul 

est réduit dynamiquement jusqu'à ce que l'érosion maximale pour chaque pas de temps (c'est-

à-dire par itération) soit respectée sur tout le domaine. 

1.1.4. Erosion latérale 

L'érosion latérale, qui permet une migration latérale du chenal et des sédiments qu’il 

contient, est incorporée dans CAESAR-Lisflood (Coulthard et Van De Wiel, 2006). L’équation 

2.20 régit la quantité de sédiment érodée sur chacune des cellules de la berge (𝐸𝑙𝑎𝑡 ; m). Elle 

utilise le rayon de courbure locale (𝑅𝑐𝑎 ; -), la vitesse (𝑢𝑛𝑏  ; m.s-1) et la hauteur (ℎ𝑛𝑏 ; m) d’eau 

près des berges pour simuler l’érosion des berges : 

𝐸𝑙𝑎𝑡 =  
𝛬𝑅𝑐𝑎𝑢𝑛𝑏ℎ𝑛𝑏𝛥𝑡

𝛥𝑥
 

(Équation 2.20) 

𝛬 (-) est un facteur d’ajustement défini par l’utilisateur (tableau 2.2).  

Le rayon de courbure est obtenu en identifiant dans un premier temps les cellules 

représentant la berge du chenal. Pour chaque cellule de berge, le rayon de courbure est 

obtenu en soustrayant, du nombre de cellules voisines avec une hauteur d’eau égale à 0, le 

nombre de cellules voisines avec une hauteur d’eau supérieure à 0. Les valeurs positives de 

𝑅𝑐𝑎 sont associées aux berges externes (ou concaves) et les valeurs négatives aux berges 
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internes (ou convexes). Afin d’atténuer les irrégularités locales du rayon de courbure, un filtre 

de lissage est passé de manière répétée sur les cellules des berges. Le nombre de passages 

de ce filtre de lissage est défini par l’utilisateur (𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ (-) ; tableau 2.2).  

Le matériel érodé au niveau d’une berge (berge concave) est ensuite déposé dans le 

chenal et redistribué latéralement jusqu’à la berge opposée (berge convexe). La redistribution 

latérale des sédiments se fait à partir d’un gradient transversale basé sur les valeurs du rayon 

de courbure 𝑅𝑐𝑎 et d’un paramètre défini par l'utilisateur (𝛥𝛻max (-) ; tableau 2.2). La 

spécification d'une faible valeur de ce paramètre permet une redistribution complète des 

sédiments jusqu’à la berge convexe tandis que des valeurs élevées peuvent entraîner le dépôt 

des sédiments au milieu du chenal (Van De Wiel et al., 2007). Par ailleurs, il est possible de 

dévier ce flux sédimentaire latéral d’un certain nombre de cellules vers l’aval (𝑁𝑠ℎ𝑖𝑓𝑡 (-) ; 

paramètre défini par l’utilisateur ; tableau 2.2). 

CAESAR-Lisflood est également capable de déplacer latéralement les sédiments 

présents dans le chenal sans qu’ils proviennent pour autant de la berge. Cette fonctionnaité 

permet de répartir l'érosion du lit, calculée par la formule d’Einstein ou la formule de Wilcock 

& Crowe, plus uniformément dans le chenal. La quantité de sédiments (m) déplacée entre une 

cellule donneuse (𝑛) et une cellule receveuse (𝑛 − 1) dépend de la quantité de sédiment 

précédemment érodée dans la cellule receveuse (𝐸𝑣𝑛−1 ; m), de la différence d’altitude entre 

la cellule donneuse et la cellule receveuse (𝑧𝑛 − 𝑧𝑛−1 ; m), de la taille de la cellule (∆𝑥 ; m) et 

d’un paramètre défini par l’utilisateur (𝜆 (-) ; Tableau 2.2) (équation 2.21) : 

∆𝑍𝑛−1 =  𝐸𝑣𝑛−1𝜆
(𝑧𝑛 − 𝑧𝑛−1)

∆𝑥
 

(Équation 2.21) 

 Des valeurs élevées de 𝜆 permettent une redistribution latérale des sédiments plus 

importante. 

L'influence de la végétation sur les processus d'érosion fluviale décrits-ci-dessus et en 

section 1.1.3 peut être modélisée dans CAESAR-Lisflood à l’aide d’un module de croissance 

des végétaux. Dans cette composante, la végétation est décrite par sa maturité (variable sans 

dimension comprise entre 0 et 1), sa résistance au cisaillement et sa capacité à réduire 

l’érosion fluviale.  

La maturité de la végétation, initialement nulle, augmente linéairement avec le temps 

jusqu’à atteindre sa valeur maximale (1) après une période définie par l’utilisateur (paramètre 
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𝑇𝑣𝑒𝑔 ; année ; tableau 2.2).  Cependant, si la hauteur d’eau dans une cellule est supérieure à 

𝐷𝑚𝑖𝑛 (cf. tableau 2.1), la végétation meurt à un taux deux fois supérieur au taux de croissance. 

Si la contrainte de cisaillement des écoulements dépasse une valeur seuil définie par 

l’utilisateur (𝑇𝑐𝑟𝑣𝑒𝑔 ; N.m-2 ; tableau 2.2), le couvert végétal disparait (maturité égale à 0). La 

végétation peut croître à travers les sédiments si elle est enfouie, mais si l’enfouissement est 

trop important, la végétation dépérira. Elle finira cependant par repousser à la surface 

(progression de la végétation à travers les sédiments de 1 cm par jour). 

La proportion dans laquelle la végétation réduit l'érosion est définie par un paramètre fixé 

par l’utilisateur (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝐸𝑟𝑜 (-) ; tableau 2.2). Ce paramètre détermine la proportion d’érosion 

(dans le chenal et au niveau des berges) se produisant lorsque la végétation est complètement 

développée.  S'il est réglé sur 0 et que la végétation est totalement développée (c'est-à-dire 

une maturité de 1), il n’y a pas d'érosion, que ce soit sur les berges ou dans le chenal. S'il est 

fixé à 1, alors la végétation n'a aucun effet protecteur et l'érosion se produit quoi qu'il arrive. 

S'il est fixé à 0.7, cela signifie qu’un couvert végétal entièrement développée (une maturité de 

1) entraine une réduction de l’érosion de 30 %. Le taux d’atténuation de l’érosion est 

proportionnel à la maturité de la végétation. Ainsi, si la maturité de la végétation est égale à 

0.3, l’érosion sera réduite de 9 %. 
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Tableau 2.2. Description des paramètres de CAESAR-Lisflood employés lors de la simulation dans le chenal de l’érosion, du transport et du dépôt 
des sédiments. 

Paramètre Unité Description Valeur par 
défaut utilisée 
dans le cadre 
de cette thèse 

Commentaires / Sources 

𝑫𝒎𝒊𝒏 m Lame d’eau minimale 
nécessaire pour calculer 
l’érosion dans une maille. Agit 
sur la distribution de l’érosion 
dans le bassin. 

0.01 Des hauteurs d’écoulement inférieures à 1 cm produisent 
peu d’érosion. 

Formule de 
transport 
sédimentaire 

- Choix de la formule utilisée pour 
le calcul de l’érosion. 

Wilcock and 
Crowe (2003) 

Le modèle d’Einstein (développé à partir de rivières à lit 
sableux) serait mieux adapté aux zones dominées par le 
sable, tandis que le modèle de Wilcock et Crowe 
(développé à partir de chenaux à lit graveleux) 
conviendrait mieux aux zones dominées par le gravier. 

𝑳𝒉 m Définit l'épaisseur de chaque 
strate à l'intérieur du système 
de couches superposées. 

0.1 Doit être au moins quatre fois supérieure à 𝛥𝑍max 
(Meadows, 2014). 

𝒈𝒔𝒊 m Diamètres des 𝑖 fractions 
sédimentaires considérées. 

- - 

𝒑𝒓𝒐𝒑_𝒈𝒔𝒊 - Proportions des 𝑖 fractions 
sédimentaires considérées. 

- - 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 m Taux d’érosion maximal 
autorisé. Utilisé pour contrôler 
le pas de temps et la stabilité du 
modèle. 

0.02 Meadows (2014) 

𝜦 - Facteur d’échelle intervenant 
dans le calcul de l’érosion 
latérale du chenal. 

0.000002 Hancock et al. (2015) 

𝑵𝒔𝒎𝒐𝒐𝒕𝒉 - Intervient dans le calcul de 
l’érosion latérale du chenal et 
contrôle la régularité et le degré 
de sinuosité d’un cours d’eau. 

40 Valeur recommandée pour les bassins avec des cours 
d’eau légèrement sinueux. 
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𝜟𝜵𝒎𝒂𝒙 - Intervient dans le calcul de 
l’érosion latérale du chenal. 
Contrôle le gradient de pente 
latéral du chenal. 

0.0001 Lorsque les chenaux sont larges (> 10 cellules), un 
abaissement de cette valeur est nécessaire pour assurer 
la migration latérale complète des sédiments.  

𝑵𝒔𝒉𝒊𝒇𝒕 - Intervient dans le calcul de 
l’érosion latérale du chenal. 
Contrôle la migration vers l’aval 
des méandres. 

4 Doit être égal à un dixième de 𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ 

𝝀 - Intervient dans le calcul de 
l’érosion latérale dans le chenal. 
Tient compte de la cohésion 
des sédiments. 

20 - 

𝑻𝒗𝒆𝒈 Années Temps nécessaire pour que le 
couvert végétal atteigne sa 
maturité. 

5 Peut être estimé sur la base de la littérature. 

𝑻𝒄𝒓𝒗𝒆𝒈 N.m-2 Contrainte de cisaillement 
critique de la végétation. 

180 Peut être estimé sur la base de la littérature. 

𝒑𝒓𝒐𝒑_𝑬𝒓𝒐  - Proportion d’érosion se 
produisant lorsque la végétation 
est complètement développée 
(maturité égale à 1). 

0.1 Peut être estimé sur la base de la littérature. 
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1.1.5. Erosion des versants 

L’érosion des versants, par mouvement de masse, reptation et érosion en rigole, est 

également simulée par CAESAR-Lisflood afin de permettre un transfert de sédiments entre 

les versants et le réseau de drainage.   

Les mouvements de masse sont simulés dans le modèle comme des ruptures de pente 

instantanées qui déplacent les matériaux d'une cellule en amont vers la cellule adjacente en 

aval lorsque la pente du terrain entre les deux cellules dépasse un seuil critique défini par 

l'utilisateur (𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙  [°] ; tableau 2.3) (Coulthard et al., 2002). Comme pour tous les paramètres 

du modèle, 𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙 est constant dans l'espace et dans le temps. L'inclusion des mouvements de 

masse dans CAESAR-Lisflood permet d'introduire dans le système fluvial des matériaux 

provenant à la fois de ruptures locales, comme l'effondrement de berges, et de ruptures à 

grande échelle, comme les glissements de terrain (Hancock et al., 2011). 

La reptation (déplacement descendant graduel du sol et de la roche altérée sous l’effet de 

la gravité, Creep ; m) est calculée à partir d’une loi de diffusion linéaire considérant la pente 𝑆 

(m/m) et un coefficient de fluage 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 défini par l’utilisateur (m².an-1 ; tableau 2.3) (équation 

2.22 ; Coulthard et al., 2013 ; Van De Wiel et al., 2007) : 

𝐶𝑟𝑒𝑒𝑝 =
𝑆𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒∆𝑡

∆𝑥
 

(Équation 2.22) 

Où ∆𝑡 est le pas de temps (an) et ∆𝑥 est la taille des mailles (m). 

CAESAR-Lisflood s’appuie sur une forme simplifiée de l’équation universelle des pertes 

en terre (USLE) pour représenter l’érosion en rigole 𝐸 (m), le paramètre 𝐸𝑟 (m.an-1 ; tableau 

2.3) permettant un ajustement par l’utilisateur des taux d’érosion (équation 2.23) :  

𝐸 =  
𝑆𝐸𝑟𝐴0.5∆𝑡

∆𝑥
 

(Équation 2.23) 

Où 𝑆 est la pente (m/m), 𝐴 l’aire drainée (m²), ∆𝑡 le temps (an) et ∆𝑥 la taille des mailles 

(m). Aucune suggestion de valeurs n’existe pour le paramètre 𝐸𝑟, sa valeur par défaut a donc 

été fixée à 0. 
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1.1.6. Désaggrégation physique des particules et altération du substratum 

Les changements dans la granulométrie de surface ne pas sont pas uniquement dus aux 

phénomènes d'érosion et de dépôt sélectifs puisque le modèle CAESAR-Lisflood permet 

également de simuler la désagrégation des particules sédimentaires par altération physique. 

Le modèle intègre la composante d'altération physique du modèle MILESD de Vanwalleghem 

et al. (2013). Il s'agit d'un modèle distribué et dynamique qui tient compte de la taille et de la 

profondeur des particules dans le calcul de leur désagrégation. Vanwalleghem et al. (2013) 

considèrent une désagrégation des particules plus marquée en surface qu’en profondeur en 

raison des plus grandes amplitudes de température. Les processus d’altération physique sont, 

d’autre part, plus forts pour les petites particules en raison de leur plus grande surface 

spécifique (équation 2.24) :   

𝑎𝑗𝑖𝑡 =  −𝑘1𝑒(−𝑐1𝑃𝑗)
𝑐2

log(𝐷𝑖)
∆𝑡 

(Équation 2.24) 

où 𝑎𝑗𝑖𝑡 (kg) représente la quantité de particules 𝑖 perdue dans la couche 𝑗 au profit des 

fractions particulaires filles 𝑖 − 1 (95 %) et 𝑖 − 2 (5 %), 𝑃𝑗 (m) est la profondeur sous la surface 

de la couche 𝑗, 𝐷𝑖 (m) est le diamètre de la particule 𝑖, 𝑘1 (an-1) est le taux de désagrégation 

physique des particules situées en surface (tableau 2.3), 𝑐1 et 𝑐2 sont deux constantes agissant 

sur l’évolution de l’altération physique avec la profondeur et le diamètre des particules 

respectivement (tableau 2.3) et ∆𝑡 est le pas de temps du modèle. 

CAESAR-Lisflood incorpore également la fonction d'altération du substratum de MILESD 

qui s’appuie sur la profondeur de l’interface régolite/substratum pour simuler la production de 

sols. Selon cette approche, le taux d’altération tend à décliner à mesure que le front d'altération 

s'éloigne de la surface. L'abaissement de la surface du substratum s'appuie sur une relation 

exponentielle avec l'épaisseur totale de sol (ℎ𝑠 ; m). Le taux de conversion du matériel 

parentale en régolithe en fonction du temps (𝑡) est donné par (équation 2.25) : 

𝛥ℎ

𝛥𝑡
= −𝑝1𝑒(−𝑏1ℎ𝑠) 

(Équation 2.25) 

où ℎ est l’épaisseur totale de sol (m), 𝑝1 est le taux d'altération potentiel du substratum 

(m.an-1 ; tableau 2.3), et 𝑏1 (m-1 ; tableau 2.3) est une constante agissant sur l’évolution de 

l’altération du substratum avec la profondeur.
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Tableau 2.3. Description des paramètres de CAESAR-Lisflood employés pour la simulation de l’érosion des versants, la désagrégation physique des 
particules et l’altération du substratum 

Paramètre Unité Description Valeur par défaut 
utilisée dans le cadre 
de cette thèse 

Commentaires / Sources 

𝑺𝒇𝒂𝒊𝒍 ° Angle au-dessus duquel les glissements de terrain 
se produisent 

45 Doit être égale à la pente critique de 
stabilité qui est la pente maximale du 
bassin versant 

𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆 m².an-

1 
Facteur intervenant dans le calcul de la reptation 0.0025 Valeur employée par Hancock (2009), 

Hancock et Coulthard (2012), Coulthard 
et Van de Wiel (2017). 

𝑬𝒓 m.an-

1 
Facteurs intervenant dans le calcul de l’érosion en 
rigole. 

0 - 

𝒌𝟏 an-1 Taux de désagrégation physique des particules à la 
surface. 

0.0001 - 

𝒄𝟏 m-1 Constante agissant sur la vitesse de diminution de 
la désagrégation physique des particules avec 
l’augmentation de la profondeur 

-0.5 Valeur définie par Vanwalleghem et al. 
(2013) 

𝒄𝟐 m Constante agissant sur la vitesse d’augmentation de 
la désagrégation physique des particules avec la 
diminution de la taille des particules 

5 Valeur définie par Vanwalleghem et al. 
(2013) 

𝒑𝟏 m.an-

1 
Taux d’altération potentiel du substratum. 0.000053 - 

𝒃𝟏 m-1 Constante agissant sur l’importance de la diminution 
de l’altération du substratum avec l’augmentation de 
la profondeur.  

2 Valeur définie par Vanwalleghem et al. 
(2013) 
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1.2. CLiDE 

La réponse hydro-sédimentaire du bassin versant à la pluie est également explorée en 

utilisant le modèle distribué à base physique CLiDE (CAESAR-Lisflood-DESC ; Barkwith et al., 

2015). Il s’agit d’un modèle d’évolution de paysage dérivé du modèle CAESAR-Lisflood. 

Seules les composantes hydrodynamiques (Lisflood-FP) et sédimentaires (CAESAR) de 

CAESAR-Lisflood sont encore présentes dans CLiDE. En revanche, la composante 

hydrologique de CAESAR-Lisflood (version modifiée de TOPMODEL) est écartée en raison 

de l’absence ou de la simplification de certains processus hydrologiques. En effet, elle simplifie 

la représentation des processus hydrologiques de surface (évapotranspiration et humidité des 

sols), ne simule pas la recharge des nappes phréatiques, le stockage et la circulation des 

écoulements dans le(s) aquifère(s) et ne tient pas compte des échanges nappe(s)-rivière. La 

composante hydrologique de CAESAR-Lisflood est de ce fait remplacée par un modèle 

hydrologique incluant un module de bilan hydrique (SLiM ; Wang et al., 2012 ; section 1.2.1) 

et un module hydrogéologique (dérivée de ZOOMQ3D ; Jackson et al., 2011 ; section 1.2.2) 

(figure 2.1).  

 
Figure 2.1. Aperçu schématique des processus hydrologiques couverts dans CLiDE, d'après 
Barkwith et al. (2015). 

SLiM est un modèle distribué qui se base sur le climat (pluie et évapotranspiration), la 

topographie, l’occupation des sols et la pédologie pour une simulation journalière du 
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ruissellement de surface et la recharge des eaux souterraines. La recharge produite par SLiM 

permet l’alimentation en eau de ZOOMQ3D qui simule sur une base journalière les 

écoulements souterrains, le débit des sources et le débit de base des rivières. Ces 

fonctionnalités supplémentaires sont de grands atouts pour cette étude en raison de 

l’importance des processus souterrains dans le fonctionnement hydrologique de certains 

bassins étudiés. Le seul autre LEM à considérer les échanges d’eau entre la surface et le 

souterrain est Landlab (Litwin et al., 2020). Cette lacune a largement été reconnue par Teng 

et al. (2017) qui insistent sur l’importance de la prise en compte de ces échanges pour 

permettre une reproduction précise des événements de crue. En effet, les apports d’eau 

souterrains, en participant de manière continue au débit des rivières, accentuent l’intensité des 

écoulements produits par un événement de pluie. Par ailleurs, ces apports peuvent renforcer 

et allonger l’érosion et le transport sédimentaire dans le lit d’une rivière en maintenant les 

vitesses d’écoulement à des valeurs élevées.  

Pour chacune des composantes de la plateforme, l'espace est discrétisé en un ensemble 

régulier 2D de cellules carrées dont la taille est définie par l’utilisateur. SLiM et ZOOMQ3D 

utilisent un pas de temps quotidien, tandis que les modules Lisflood et CAESAR opèrent à un 

pas de temps variable compris entre 1 et 3600 s (Barkwith et al., 2015). 

1.2.1. Bilan hydrique du sol 

La fonction de production hydrologique de CLiDE (SLiM) est basée sur le modèle de 

Rushton (2006), modèle de bilan hydrique à une seule couche décrivant l’évolution journalière 

de l’humidité du sol. Les flux entrants Inputs (mm.j-1) sont la pluie nette 𝑃 (mm.j-1 ; précipitation 

brute 𝑃𝐵 (mm.j-1) diminuée de la précipitation interceptée 𝐼 (mm.j-1)) et le ruissellement réinfiltré 

𝑅𝑜𝑛 (run-on ; mm.j-1), les flux sortants sont les pertes par évapotranspiration réelle 𝐴𝐸𝑇 (mm.j-

1). L’humidité du sol est représentée en termes de déficit d'humidité du sol 𝑆𝑀𝐷 (mm) qui est 

défini comme la lame d'eau nécessaire à la saturation du profil de sol (i.e. à l’atteinte de la 

capacité au champ 𝜃𝐹𝐶  (m3.m-3)). Le SMD est un concept pratique pour représenter la quantité 

totale d’eau stockée dans une portion de sol puisqu’il ne nécessite aucune information 

concernant les épaisseurs de sol. Cependant, il ne fournit pas d'informations sur la variation 

de la teneur en eau avec la profondeur (hypothèse de milieu homogène isotrope). Le concept 

de stockage près de la surface du sol (𝑁𝑆𝑆𝑆 ; mm) introduit par Rushton (2003) permet 

néanmoins de considérer, lorsque le 𝑆𝑀𝐷 est élevé (i.e. lorsque la réserve en eau facilement 

utilisable par la végétation 𝑅𝐴𝑊 (mm) est épuisée), le stockage près de la surface de la moitié 

des entrées d’eau Inputs en excès (équation 2.26) : 
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𝑁𝑆𝑆𝑆 = ቀ൫𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 + 𝑁𝑆𝑆𝑆𝑝𝑟൯ − 𝐴𝐸𝑇ቁ ∗ 0.5 

(Équation 2.26) 

Les excédants d’eau restants sont utilisés pour réduire le SMD. Ainsi, grâce à l'inclusion 

du réservoir NSSS, de l’eau est disponible pour l'évapotranspiration la période suivant les jours 

de forte pluie, même si le sol demeure sec en profondeur (i.e. SMD élevé). 

Pour une maille donnée, l'évapotranspiration réelle journalière 𝐴𝐸𝑇 dépend des flux 

entrants 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠, du 𝑆𝑀𝐷 initial (𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟), du 𝑁𝑆𝑆𝑆 initial (𝑁𝑆𝑆𝑆𝑝𝑟) et des propriétés physiques 

locales du sol (point de flétrissement 𝜃𝑊𝑃 et capacité au champ 𝜃𝐹𝐶) et du couvert végétal 

(coefficient cultural 𝐾𝑐, profondeur racinaire 𝑍𝑟, capacité d’extraction 𝑝). Les paramètres 

physiques du sol (𝜃𝑊𝑃 et 𝜃𝐹𝐶) sont définis à partir de la carte du régime hydrologique des sols 

HOST de Boorman et al. (1995) qui considère 29 types de sols (résolution 1 km). Les 

paramètres physiques du couvert végétal (𝐾𝑐, 𝑍𝑟, 𝑝) sont obtenus à partir de la carte 

d’occupation des sols LCM2000 (10 classes d’occupation des sols, résolution 25 m - Natural 

Environmental Research Council, 2003), des données expérimentales d'Allen et al. (1998) et 

des travaux de modélisation de Griffiths et al. (2008) et Young et al. (2008). Attention, une 

maille du domaine ne peut être associée qu’à une seule classe HOST et une seule classe 

LCM2000 et les valeurs des paramètres associés sont statiques.  

Lors de la calibration du modèle, il est tout de même possible de modifier temporellement 

la valeur des paramètres 𝐾𝑐 et 𝑍𝑟. Cela se fait sur une base mensuelle, à l’aide de douze 

facteurs multiplicateurs 𝐾𝑐 𝑀𝑖 et 𝑍𝑟𝑀𝑖 (un pour chaque mois 𝑖 de l’année ; tableau 2.4). Par 

exemple, la définition, pour le mois de janvier, d’un facteur multiplicateur 𝑍𝑟𝑀 égal à 2 doublera 

pour ce mois l’ensemble des profondeurs racinaires du bassin alors qu’un facteur 

multiplicateur égal à 0.5 réduira de moitié les valeurs. De la même manière, il est possible 

d’agir sur la quantité de pluie interceptée par la végétation en renseignant pour chaque mois 

𝑖 de l’année la fraction de la pluie brute atteignant la surface du sol (𝐼𝑛𝑖 ; tableau 2.4). Par 

exemple, la spécification pour le mois de juillet d’un coefficient 𝐼𝑛 égal à 0.7 entrainera la perte 

par interception de 30 % des pluies. En revanche, il n’est pas possible pour l’utilisateur 

d’ajuster la distribution spatiale de 𝐾𝑐, 𝑍𝑟 et 𝐼𝑛. 

Le coefficient cultural 𝐾𝑐 (-) est un facteur de correction permettant de faire varier 

l’évapotranspiration potentielle de référence (𝑃𝐸𝑇 en mm, définie en entrée par l’utilisateur) 

selon la nature du couvert végétal (équation 2.27) : 
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𝑃𝐸𝑇𝑐 =  𝐾𝑐 ∗ 𝑃𝐸𝑇 

(Équation 2.27) 

Où 𝑃𝐸𝑇𝑐 est l’évapotranspiration potentielle tenant compte des spécificités locales du 

couvert végétal.  

𝜃𝑊𝑃 (m3.m-3 - volume d’eau non mobilisable par la végétation), 𝜃𝐹𝐶  (m3.m-3 - volume 

maximal d’eau qu’un sol peut retenir) et 𝑍𝑟 (m) définissent la quantité totale d’eau dans le sol 

extractible par la végétation (Total Available Water 𝑇𝐴𝑊, Réserve Utile RU en français – mm ; 

équation 2.28) :  

𝑇𝐴𝑊 = 1000(𝜃𝐹𝐶 − 𝜃𝑊𝑃)𝑍𝑟 

(Équation 2.28) 

La capacité d’extraction 𝑝 (comprise entre 0 et 1) permet d’estimer la fraction de 𝑇𝐴𝑊 

qu’une plante peut extraire sans souffrir de stress hydrique (Readily Available Water 𝑅𝐴𝑊, 

Réserve Facilement Utilisable RFU en français- mm). 

Lorsque 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 < 𝑅𝐴𝑊, le couvert évapotranspire à son taux potentiel, à condition que les 

apports (𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠) et les volumes d’eau stockés dans le sol (𝑇𝐴𝑊-𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟) soient suffisants. 

Lorsque 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟  ≥ 𝑅𝐴𝑊, la végétation subit un stress hydrique et transpire à un taux réduit, à 

moins que la somme des apports (𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠) et des volumes d’eau stockés en surface (𝑁𝑆𝑆𝑆𝑝𝑟) 

soient supérieurs à 𝑃𝐸. Un coefficient de stress hydrique (𝐾𝑠 – équation 2.29) est alors 

considéré dans le calcul de l’évapotranspiration réelle 𝐴𝐸𝑇 (équation 2.30) : 

𝐾𝑠 =  
𝑇𝐴𝑊 − 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟

𝑇𝐴𝑊 − 𝑅𝐴𝑊
 

(Équation 2.29) 

𝐴𝐸𝑇 = ቊ
𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 + 𝐾𝑠(𝑃𝐸𝑐 − 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠) 𝑠𝑖 𝑃𝐸𝑇𝑐 − 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 ≤  𝑇𝐴𝑊 − 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟

𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 + 𝐾𝑠൫𝑇𝐴𝑊 − 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟൯ 𝑠𝑖 𝑃𝐸𝑇𝑐 − 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 >  𝑇𝐴𝑊 − 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟  
 

(Équation 2.30) 

𝐾𝑠 diminue linéairement avec l’augmentation de 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 et atteint 0 lorsque 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 est égal 

à 𝑇𝐴𝑊 (la plante flétrit). Lorsque 𝑃𝐸𝑇𝑐 − 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 entraîne une augmentation du 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 au-delà 

de 𝑇𝐴𝑊, le coefficient de stress hydrique 𝐾𝑠 multiplie 𝑇𝐴𝑊 − 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 et non 𝑃𝐸𝑇𝑐 − 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠. 
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Lorsque 𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 >  𝑇𝐴𝑊, la végétation est incapable d’extraire l’eau contenue dans le sol et 

l’évapotranspiration 𝐴𝐸𝑇 ne se produit que les jours de pluie et les jours suivants, si les entrées 

d’eau sont suffisantes pour permettre leur stockage dans les premiers centimètres de sol 

(𝑁𝑆𝑆𝑆𝑝𝑟). 

Le bilan hydrique de chaque maille du domaine après calcul de 𝐴𝐸𝑇 peut finalement être 

obtenu à partir de l’équation suivante (équation 2.31) : 

𝑆𝑀𝐷 =  𝑆𝑀𝐷𝑝𝑟 − ൫𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠 + 𝑁𝑆𝑆𝑆𝑝𝑟൯ + 𝐴𝐸𝑇 + 𝑁𝑆𝑆𝑆 

(Équation 2.31) 

Lorsque la demande évapotranspirative 𝐴𝐸𝑇 est satisfaite, l’excédent d’eau restant 

entraîne une réduction du 𝑆𝑀𝐷 qui peut alors devenir négatif : la capacité de rétention 

maximale en eau du sol (𝜃𝐹𝐶) est atteinte. La partie négative du 𝑆𝑀𝐷 correspond à un excès 

d’eau dans le sol (Soil Moisture Excess 𝑆𝑀𝐸) qui est partagé entre le ruissellement de surface 

𝑅𝑂𝑓𝑓 (mm.j-1 ; équation 2.32) et la recharge des nappes 𝑅𝑅 (mm.j-1 ; équation 2.33). Le 

partitionnement des eaux entre la surface et le souterrain se fait par le biais d’un simple 

coefficient de ruissellement associé à chaque unité pédologique par le biais de la classification 

de Boorman et al. (1995) (𝐵𝐹𝐼 (-) – compris entre 0 et 1 ; tableau 2.4) :  

𝑅𝑜𝑓𝑓 = 𝑆𝑀𝐸 ∗ (1 − 𝐵𝐹𝐼) 

(Équation 2.32) 

𝑅𝑅 = 𝑆𝑀𝐸 ∗ 𝐵𝐹𝐼 

(Équation 2.33) 

𝐵𝐹𝐼 agit sur la capacité du sol à transmettre l’eau en excès vers le(s) compartiment(s) 

souterrain(s). Une grande proportion de l’eau en excès rejoint la nappe lorsque 𝐵𝐹𝐼 est élevé 

(proche de 1) alors que la majeure partie de l’eau en excès devient du ruissellement lorsque 

𝐵𝐹𝐼 est faible (proche de 0). 𝐵𝐹𝐼 peut être ajusté lors d’une phase de calibration du modèle 

mais dans ce cas, une seule valeur, appliquée uniformément sur l’ensemble du domaine, est 

spécifiée.  

1.2.2. Gestion des écoulements de surface et souterrains 

Comme pour CAESAR-Lisflood, l’écoulement des eaux en surface est simulé à l’aide de 

la composante LISFLOOD-FP (Bates et al., 2010) qui s’appuie sur la topographie et la rugosité 
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des surfaces (représentée par le coefficient de Manning) pour générer des hauteurs et des 

vitesses d’écoulement (pour une description détaillée de cette composante, cf. 1.1.2. Routage 

des écoulements). 

L’écoulement des eaux souterraines est modélisé à l'aide d'un système pouvant contenir 

une ou deux couches superposées à surface libre. La couche supérieure, facultative, 

représente les écoulements horizontaux le long de l'interface substratum-formations 

superficielles (« Saturated Soil » ; figure 2.1) et la couche inférieure les écoulements 

horizontaux dans le susbtratum (« Groundwater » ; figure 2.1). L'algorithme comporte deux 

boucles imbriquées l’une dans l’autre. La boucle interne simule, de façon infra-horaire (pas de 

temps variable), les écoulements latéraux se produisant dans les deux couches et l’évolution 

des niveaux piézométriques suite à ces transferts latéraux. La boucle externe calcule, une fois 

par jour, les échanges d’eau entre les deux couches et les transferts d’eau vers la surface 

avec un ajustement subséquent des niveaux piézométriques. 

Les écoulements latéraux sont simulés dans les deux couches à l’aide de la loi de Darcy 

qui fait intervenir les valeurs correspondantes de conductivité hydraulique 𝐾ℎ (m.j-1 ; 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 pour 

le compartiment « Groundwater » et 𝐾ℎ
𝑠𝑠 pour le compartiment « Saturated Soil ») et de niveau 

piézométrique ℎ𝑝 (m ; ℎ𝑝𝑔𝑤 pour le compartiment « Groundwater » et ℎ𝑝𝑠𝑠  pour le 

compartiment « Saturated Soil »). Seules les propriétés hydrauliques (conductivité 

hydraulique 𝐾ℎ et coefficient d’emmagasinement spécifique 𝑆𝑦 (-)) de la couche inférieure 

peuvent varier latéralement. Les valeurs initiales des niveaux piézométriques et des 

paramètres 𝐾ℎ
𝑔𝑤

, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 𝐾ℎ
𝑠𝑠 et 𝑆𝑦

𝑠𝑠  sont définies par l’utilisateur (tableau 2.4). Lors de calibration 

du modèle, pour éviter d’avoir à modifier la distribution spatiale des paramètres 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 

l’ajustement des valeurs se fait par le biais de deux facteurs multiplicateurs (𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀 ; 

tableau 2.4). Par exemple, un coefficient 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 égal à 2 permet de doubler les conductivités 

hydrauliques horizontales de « Groundwater » telles que spécifiées par l’utilisateur dans le 

fichier d’entrée. Le coeficient d’emmagasinement spécifique étant limité à 1, toute valeur 

supérieure est automatiquement réduite à un lors de l’ajustement des valeurs. 

Pour les deux couches, le flux volumique 𝑄𝑠𝑢𝑏 (m3.j-1) entre deux cellules 𝑖 et 𝑗 est calculé 

en utilisant l’équation 2.34 (Bear et al., 1979) : 

𝑄𝑠𝑢𝑏 =
2𝑇𝑟𝑖𝑇𝑟𝑗

𝑇𝑟𝑖 + 𝑇𝑟𝑗
(ℎ𝑝𝑖 − ℎ𝑝𝑗) 

(Équation 2.34) 
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La transmissivité 𝑇𝑟 (m2.j-1) est obtenue en multipliant la conductivité hydraulique latérale 

𝐾ℎ par la puissance de la nappe (hauteur de la nappe en mètre). Cette équation suppose que 

les écoulements sont horizontaux et qu’ils se font en milieu saturé, monophasique et 

isotropique et en régime permanent (Bear, 1979). (ℎ𝑝𝑖 − ℎ𝑝𝑗) correspond à la différence de 

charge entre les mailles contiguës 𝑖 et 𝑗. 
2𝑇𝑟𝑖𝑇𝑟𝑗

𝑇𝑟𝑖+𝑇𝑟𝑗
 correspond à la moyenne harmonique des 

transmissivités 𝑇𝑟𝑖 et 𝑇𝑟𝑗. La forme harmonique de la moyenne est privilégiée lorsque la 

transmissivité change brusquement d’une maille à une autre (Trescott et al., 1976). 

L’évolution des niveaux piézométriques est finalement calculée à chaque pas de temps 

∆𝑡 en considérant, pour chaque maille, l’équation discrète de bilan de masse suivante 

(équation 2.35) :  

ℎ𝑝𝑡+∆𝑡 = ℎ𝑝𝑡 +
1

𝑆𝑦

𝑄𝑠𝑢𝑏
∗

∆𝑥2
∆𝑡 

(Équation 2.35) 

Où 𝑄𝑠𝑢𝑏
∗  est la somme des flux 𝑄𝑠𝑢𝑏 échangés entre la maille et ses voisines, 𝑆𝑦 est la 

valeur du coefficient d’emmagasinement de la couche d’intérêt et ∆𝑥2 est la surface d’une 

cellule. Le pas de temps ∆𝑡 est contrôlé par le nombre de Reynolds, 𝑅𝑒 (-), afin d’assurer la 

stabilité du modèle lors du transfert latéral de l'eau. 𝑅𝑒, calculé en chaque point du domaine, 

est défini selon la formulation de Roache (1976) (équation 2.36) :  

𝑅𝑒 = 4
𝑇

𝑆𝑦

∆𝑡

∆𝑥2
 

(Équation 2.36) 

𝑅𝑒 est réduit automatiquement par le modèle (en diminuant le pas de temps ∆𝑡) dès que 

sa valeur, en un point du domaine, est supérieur à 1. Remarquons qu’une diminution de la 

résolution de la grille ∆𝑥 (par l’utilisateur) permet d’éviter une trop grande diminution de ∆𝑡 en 

en favorisant la stabilité du modèle. D’autre part, deux types de conditions aux limites latérales 

définies par l'utilisateur sont implémentées : (1) condition de Dirichlet fixant le niveau 

piézométrique de certaines mailles à sa valeur initiale, (2) condition de Neumann (conditions 

de non écoulement fixant le flux à travers la limite à zéro). 

Le transfert vertical ascendant des eaux entre « Groundwater » et « Saturated Soil » ou 

entre la subsurface (« Saturated Soil » ou « Groundwater ») et la surface est simulé de la 

même manière. Il se produit lorsque le niveau d’eau du compartiment sous-jacent (ℎ𝑏) est 
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supérieur au niveau d’eau du compartiment sus-jacent (ℎ𝑎). Le flux d’eau 𝑄𝑎𝑠𝑐 (m3.j-1) transmis 

au compartiment sus-jacent dépend du coefficient d’emmagasinement 𝑆𝑦 du compartiment 

sous-jacent et d’un coefficient de résistance 𝑐 (-) (équation 2.37 ; Haitjema, 1995) :  

𝑄𝑎𝑠𝑐 = 𝑆𝑦 ൬
ℎ𝑏 − ℎ𝑎

𝑐
∆𝑥2൰ 

(Équation 2.37) 

Le modèle simule également le transfert vertical descendant 𝑄𝑑𝑒𝑠𝑐 (m3.j-1) entre le 

compartiment « Saturated Soil » et le compartiment « Groundwater » (équation 2.38) : 

𝑄𝑑𝑒𝑠𝑐 = ∆𝑥2 ቌ√𝐾𝑣
𝑠𝑠

ℎ𝑝𝑠𝑠 − 𝑧𝐵

𝑧𝐸 − 𝑧𝐵
𝑆𝑦

𝑠𝑠ቍ 

(Équation 2.38) 

Où 𝐾𝑣
𝑠𝑠, 𝑆𝑦

𝑠𝑠
 et ℎ𝑝𝑠𝑠 correspondent respectivement à la conductivité hydraulique verticale 

(définie par l’utilisateur ; tableau 2.4), au coefficient d’emmagasinement et au niveau 

piézométrique du compartiment « Saturated Soil ». 𝑧𝐸  et 𝑧𝐵 correspondent à l’altitude du 

terrain et du substratum respectivement. Le compartiment perché (« saturated soil store » 

dans la figure 2.1), par le biais de ses propriétés 𝐾𝑣
𝑠𝑠 et 𝑆𝑦

𝑠𝑠 , va ainsi jouer sur les temps de 

transfert des eaux entre la surface et l’aquifère profond. Les niveaux piézométriques dans les 

compartiments « Saturated Soil » et « Groundwater » et les lames d’eau en surface peuvent 

finalement ajustés à partir de 𝑄𝑎𝑠𝑐 et 𝑄𝑑𝑒𝑠𝑐. 
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Tableau 2.4. Description des paramètres de CLiDE employés pour la simulation des écoulements de surface et de subsurface. 

Paramètre Unité Description Valeur par défaut 
utilisée dans le 
cadre de cette 
thèse 

Commentaires/Sources 

𝑲𝒄𝑴𝒊 - Multiplicateurs permettant un 
ajustement, pour chaque mois 𝑖 de 
l’année, du coefficient cultural. 

1 Agit sur les taux d’évapotranspiration potentielle de 
culture. 

𝒁𝒓𝑴𝒊 - Multiplicateurs permettant un 
ajustement, pour chaque mois 𝑖 de 
l’année, de la profondeur racinaire. 

1 Intervient sur la quantité d’eau mobilisable par la 
végétation. Grande influence sur les taux 
d’évapotranspiration lorsque le déficit en eau du sol est 
important. 

𝑰𝒏𝒊 - Fraction, pour chaque mois 𝑖 de 
l’année, de la pluie brute atteignant la 
surface du sol. 

1 Agit directement sur l’importance du ruissellement et de la 
recharge des nappes. 

𝑩𝑭𝑰 - Indice de débit de base pour l’ensemble 
du bassin. 

0.5 Agit directement sur l’importance du ruissellement et de la 
recharge des nappes. 

𝑲𝒉
𝒈𝒘

𝑴 - Facteur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) de la conductivité 
hydraulique du substratum. 

1 Agit sur la vitesse des écoulements souterrains, les 
gradients piézométriques, les temps de transfert des eaux 
souterraines et leur restitution dans les vallées. 

𝑲𝒉
𝒔𝒔 m.j-1 Conductivité hydraulique horizontale 

des formations superficielles. 
10 Agit sur la vitesse des écoulements souterrains, les 

gradients piézométriques, les temps de transfert des eaux 
souterraines et leur restitution dans les vallées 

𝑲𝒗
𝒔𝒔 m.j-1 Conductivité hydraulique verticale des 

formation superficielles 
0.0012 Agit sur le temps de séjour des eaux avant leur 

introduction dans l’aquifère profond. 

𝑺𝒚
𝒈𝒘

𝑴 - Facteur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) de 
l’emmagasinement spécifique du 
substratum. 

1 Agit sur la capacité de stockage du substratum et donc sur 
la réponse du niveau piézométrique à une entrée ou à une 
sortie d’eau. 

𝑺𝒚
𝒔𝒔 - Coefficient d’emmagasinement 

spécifique des formations superficielles 
0.02 Intervient sur la capacité de stockage des formations 

superficielles et donc sur la réponse du niveau de la nappe 
perchée suite à une entrée ou à une sortie d’eau 
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1.2.3. Dynamique sédimentaire 

Comme pour CAESAR-Lisflood, les contraintes de cisaillement, déterminées à partir des 

profondeurs et des vitesses d'écoulement en surface, sont utilisées pour modéliser l'érosion 

et le dépôt fluvial. L'érosion fluviale, simulée au choix selon les équations de Wilcock et Crowe 

(2003) ou Einstein (1950), permet la mise en mouvement, par suspension ou charriage, des 

particules sédimentaires. Ces particules peuvent varier en taille et sont enchâssées dans un 

système superposé de couches. Le modèle prend également en compte l'érosion latérale, les 

processus de pente ou encore le développement du sol (Vanwalleghem et al., 2013). Le 

lecteur est invité à consulter les parties 1.1.3, 1.1.4, 1.1.5 et 1.1.6 pour plus de détails sur ces 

différentes composantes. 

2. Évaluation de la performance des modèles 

 Procédure de calibration 

CAESAR-Lisflood et CLiDE possèdent de nombreux paramètres (une trentaine ; cf. 

section 1) qui ne sont pas complétement connus et dont certains ne sont pas directement 

mesurables (une description détaillée des paramètres est donnée dans les tableaux 2.1, 2.2, 

2.3 et 2.4). Par conséquent, la calibration du modèle, c’est à dire l’estimation de ces 

paramètres pour permettre une reproduction fidèle et une prédiction de la dynamique hydro-

sédimentaire des bassins versants, est nécessaire (Meadows, 2014). Les tentatives de 

calibration des modèles CAESAR-Lisflood et CLiDE sont rares dans la littérature scientifique. 

Cela est dû à trois grandes raisons :  

• la nature expérimentale et exploratoire de la grande majorité des études basées sur 

ces modèles (Coulthard & Van De Wiel, 2007, Van De Wiel et Coulthard, 2010, Skinner et al., 

2018). 

• Le grand nombre de paramètres et le temps de calcul très long de ces modèles, 

rendant les procédures de calibration chronophages 

• Les effets non-linéaires et les effets d’interaction sur les sorties du modèle, rendant sa 

calibration très complexe (Iooss, 2011 ; Muma et al., 2014 ; Skinner et al., 2018). 

Lorsque des tentatives de calibration sont entreprises, elles sont souvent qualitatives et 

ne permettent qu’une évaluation partielle de la performance du modèle (Welsh et al., 2009 ; 

Hancock and Coulthard, 2012). L’absence de procédure objective et rigoureuse pour la 

calibration du modèle a donc conduit au développement d’une nouvelle approche. 
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Afin d’optimiser la phase de calibration du modèle, une revue des analyses de sensibilité 

(SA) a tout d’abord été effectuée. Les SA permettent d’identifier l’influence relative de chaque 

paramètre sur les sorties du modèle, l’objectif final étant de sélectionner les paramètres les 

plus importants pour la calibration du modèle. A notre connaissance, seules deux SA détaillées 

existent pour le modèle : Ziliani et al. (2013) et Skinner et al. (2018). Elles portent sur les 

modules hydrodynamique et sédimentaire du modèle et montrent que les sorties simulées ne 

sont sensibles qu’à un nombre réduit de paramètres. D'après les résultats de ces études, la 

formule de transport sédimentaire, la distribution granulométrique et 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 figurent parmi les 

paramètres les plus sensibles des composantes hydrodynamique et sédimentaire du modèle 

et nécessitent un réglage précis de leur valeur. 

Les paramètres finalement retenus pour la calibration du modèle ont été échantillonnés 

en utilisant une procédure quasi Monte-Carlo, avec un échantillonnage de l’espace de 

paramètres de type Sobol qui assure un couvrement optimal du domaine et génère des 

ensembles de paramètres minimalement corrélés (Sobol, 1977 ; Beven & Freer, 2001). Les 

jeux de paramètres peuvent être échantillonnés à partir de n'importe quelle distribution de 

probabilité, la plus courante étant la distribution uniforme (Beven & Freer, 2001). Le nombre 

total de simulations réalisées et donc de jeux de paramètres testés a dû être limité à 150 

environ (variable selon les bassins) en raison de la disponibilité des ressources informatiques 

et du temps de calcul du modèle (chaque simulation nécessite entre 3 et 8 jours de calcul, les 

temps de calcul plus longs se justifiant par la nécessité de réduire le pas de temps du modèle 

lorsque les écoulements et le transport sédimentaire sont intenses afin de limiter les instabilités 

numériques ; cf. sections 1.1 et 1.2). Le modèle est exécuté avec chacun de ces jeux de 

paramètres ce qui permet de générer à chaque fois des valeurs simulées de débit, de flux de 

MES, etc. La qualité de simulation de chaque ensemble de paramètre est ensuite évaluée en 

utilisant des critères d'ajustement qui évaluent la correspondance des valeurs prédites et des 

valeurs observées sur une période de calibration (définie par l’utilisateur). Cette période peut 

être discontinue et doit être aussi large que possible de façon à ce que le modèle puisse 

représenter une grande variété de conditions hydrologiques et sédimentaires. Elle doit 

également être précédée d’une période de chauffe qui correspond à une phase d’ajustement 

de la configuration globale initiale du modèle. La période de chauffe doit être suffisamment 

large pour éliminer l’ensemble des biais induits par l’initialisation du modèle lors de la définition 

des niveaux piézométriques, de l’état de saturation des sols (𝑆𝑀𝐷 et 𝑁𝑆𝑆𝑆) ou encore de la 

granulométrie des sols. Naturellement, les résultats de la simulation durant la période de 

chauffe ne sont pas pris en compte dans la calibration. Des mesures de débit, de flux 

sédimentaires, etc. ne sont donc pas nécessaires pendant cette période. 



 

81 
 

Pour évaluer la performance du modèle pour chaque variable de calage (débit, flux de 

MES, flux par charriage, niveaux piézométriques, humidité des sols, etc.), nous rassemblons 

sous une fonction multi-objectif trois critères de performance complémentaires (Moriasi et al., 

2007) :  

• Le critère de Nash-Sutcliffe [-∞ ; 1] (NSE ; Nash & Sutcliffe, 1970). Sa valeur optimale 

vaut 1 et des valeurs négatives indiquent que la moyenne des observations constitue un 

meilleur prédicteur que le modèle. Cette métrique est basée sur l’erreur quadratique du 

modèle, elle a donc tendance à négliger les erreurs sur les petites valeurs. D’autre part, elle 

ne fournit aucune information sur les biais d’estimation du modèle. 

• Le pourcentage de biais (PBIAS ; Gupta et al., 1999) mesurant la tendance moyenne 

des données simulées à être plus grandes (PBIAS > 0) ou plus petites (PBIAS < 0) que les 

données observées. Les valeurs de faible amplitude indiquent une simulation précise du 

modèle, la valeur optimale étant égale à 0. PBIAS complète le NSE en fournissant une 

indication sur les biais d’estimation du modèle et en permettant une meilleure représentation 

des erreurs se produisant pour les petites valeurs (Ochoa-Tocachi et al., 2018). 

• Le rapport entre l’erreur quadratique moyenne (RMSE) et l’écart-type des valeurs 

observées (RSR ; ratio ; Moriasi et al. (2007)). Le RSR varie de 0 (valeur optimale) à +∞. Plus 

le RSR est faible, plus le RMSE est faible et plus les performances de simulation du modèle 

sont bonnes. 

NSE est soustrait de 1 et PBIAS est converti en valeurs absolues afin de placer l'optimum 

théorique à zéro pour les trois critères considérés (Ochoa-Tocachi et al., 2018). Le meilleur 

jeu de paramètres est sélectionné comme celui présentant simultanément de bonnes 

performances pour les trois métriques, c’est-à-dire celui minimisant la fonction multi-objectif 

suivante (équation 2.39) : 

𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗𝑖 = ට𝑁𝑆𝐸𝑛𝑜𝑟𝑚
2 + 𝑅𝑆𝑅𝑛𝑜𝑟𝑚

2 + 𝑃𝐵𝐼𝐴𝑆 𝑛𝑜𝑟𝑚
2 

(Équation 2.39) 

Où 𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗𝑖 est la fonction multi-objectif pour la combinaison de paramètres 𝑖. Notons 

que les trois critères de performance sont normalisés entre 0 et 1 afin de leur attribuer un poids 

équivalent dans le calcul de la fonction multi-objectif. Ainsi, à l’image du critère de Kling-Gupta 

(KGE ; Gupta et al., 2009), la fonction multi-objectif sélectionnée permet d’estimer la 

performance du modèle sur la base de trois critères complémentaires. 
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Lorsqu’il existe plusieurs variables de calage ou plusieurs stations, les fonctions objectifs 

NSE, RSR et PBIAS sont définies à l’aide d’une moyenne pondérée comme suit (équations 

2.40, 2.41 et 2.42) : 

𝑁𝑆𝐸 =   𝑤𝑗𝑁𝑆𝐸𝑗

𝑗

 

(Équation 2.40) 

𝑃𝐵𝐼𝐴𝑆 =   𝑤𝑗𝑃𝐵𝐼𝐴𝑆𝑗

𝑗

 

(Équation 2.41) 

𝑅𝑆𝑅 =   𝑤𝑗𝑅𝑆𝑅𝑗

𝑗

 

(Équation 2.42) 

où 𝑤𝑗 est le poids de la 𝑗è𝑚𝑒 variable ou de la 𝑗è𝑚𝑒  station. 

Dans ce travail, aucune distinction de poids n’est faite entre les variables. Par conséquent, 

le même poids est attribué au débit, au flux de MES, à la piézométrie, à l’humidité du sol, etc. 

dans le calcul de chaque fonction objectif. Pour les flux (hydriques ou particulaires), le poids 

attribué à chaque station est directement proportionnel à la taille du bassin qu’elle draine. 

Cette pondération permet de tenir compte des écarts dans l’ampleur des débits dues aux 

différences de taille de bassins versants. Pour les autres types de mesure (piézométrie et 

humidité des sols), le poids attribué à une station est proportionnel à la distance qui la sépare 

des autres staions. Cela permet de limiter l’influence des stations situées les unes à proximité 

des autres. 

Le meilleur ensemble de paramètres, retenu à la suite de la calibration, est finalement 

appliquée sur une période qui n’a pas été utilisée pour la calibration du modèle (période de 

validation). La capacité du modèle à reproduire les débits, les flux de MES, etc. durant cette 

période permet d’évaluer la robustesse et la transférabilité du jeu de paramètres sélectionné.  

2.2. Estimation des incertitudes 

Lors de la calibration du modèle, plusieurs jeux de paramètres peuvent fournir des valeurs 

identiques ou très similaires de la fonction multi-objectif : il s’agit du concept d’équifinalité 
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(Beven et Binley, 1992 ; Beven et Freer, 2001). Par ailleurs, la calibration du modèle sur la 

base de nouvelles observations pourrait ne pas fournir la même solution. Ainsi, l'idée selon 

laquelle la simulation du système ne peut se faire qu’à partir d’un seul jeu de paramètres perd 

de sa crédibilité. En effet, des jeux de paramètres différents peuvent constituer des simulateurs 

du système tout aussi acceptables. Cela conduit alors à une incertitude dans le problème de 

calibration (incertitude des paramètres) et à une incertitude connexe de prédiction qu’il est 

nécessaire de quantifier (Aronica et al., 1998) 

L'estimation des incertitudes de prédiction découlant des paramètres du modèle s’est faite 

par le biais de la méthode GLUE (Beven et Binley, 1992) qui s’inspire de l’analyse de sensibilité 

de Hornberger et Spear (1981). La méthode GLUE a permis de créer à partir du critère de 

performance 𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗 présenté dans la section 2.1, l’intervalle de confiance à 90% qui est 

très couramment utilisé pour représenter l'intervalle d'incertitude autour des variables prédites 

par un modèle (débit, flux de MES, flux par charriage et niveaux piézométriques) (Blasone et 

al., 2008 ; Sellami et al., 2014). Les intervalles de confiance sont construits en considérant 

non pas seulement le meilleur jeu de paramètres mais tous les jeux de paramètres que 

l’utilisateur juge acceptable pour la prédiction. Les jeux de paramètres sont jugés acceptables 

lorsque la valeur de leur fonction multi-objectif 𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗 est supérieure à un seuil ou plus 

couramment lorsqu’elle se situe dans un quantile que défini l’utilisateur. Dans cette étude, 

seules les simulations classées dans les dix meilleurs pourcents ont été considérées pour le 

calcul des intervalles de confiance. Les valeurs 𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗 sont ensuite utilisées pour attribuer 

aux jeux de paramètres retenus des mesures de vraisemblance 𝑊 (-) dont la somme vaut 

1 (équation 2.43) : 

𝑊𝑖 =  
𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗𝑖

σ 𝑀𝑢𝑙𝑡𝑖𝑂𝑏𝑗𝑘
𝑁
𝑘=1

 

(Équation 2.43) 

où 𝑁 est le nombre de jeux de paramètres acceptables.  

Les limites d'incertitude pondérées par la vraisemblance 𝑊 sont ensuite calculées de la 

façon suivante (Montanari, 2005). Par exemple, prenons le débit au temps t simulé par les 𝑁 

jeux de paramètres acceptables 𝑄𝑠𝑖𝑚
𝑖 (𝑡), chacun caractérisé par sa propre mesure de 

vraisemblance 𝑊𝑖. Les valeurs 𝑄𝑠𝑖𝑚
𝑖 (𝑡) sont classées par ordre croissant et une probabilité de 

non-dépassement est attribuée à chacun d'eux, qui est égale à la somme cumulée des poids 

de vraisemblance 𝑊𝑖.  Une fonction de distribution cumulative (CDF) des débits simulés peut 

alors être construite, avec le 𝑄𝑠𝑖𝑚
𝑖 (𝑡) le plus élevé associé à la probabilité de non-dépassement 
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égale à 1. À partir de cette fonction de répartition, les percentiles 0.05 et 0.95 sont sélectionnés 

pour fournir l’intervalle de confiance à 90% de 𝑄𝑠𝑖𝑚
𝑖 (𝑡). Cette procédure est répétée en se 

décalant dans le temp afin d’obtenir des enveloppes de prédiction couvrant la totalité de la 

période de calibration. 

2.3. Analyse de sensibilité 

Pour identifier les principaux paramètres de contrôle de la dynamique hydro-sédimentaire 

des bassins versants étudiés, des analyses de sensibilité sont réalisés. L’influence des 

paramètres de CAESAR-Lisflood et CLiDE est probablement variable d’un contexte à un autre, 

les analyses de sensibilité contribueront donc à comprendre les (dis)similarités entre les 

bassins versants. Les différences entre les bassins seront également évaluées en analysant 

la manière dont les valeurs optimales des paramètres varient d’un site à l’autre. 

Les analyses de sensibilité ont été réalisées en considérant les fonctions multi-objectif 

associées aux débits, aux flux de MES… le but étant d’analyser l’influence des paramètres 

sur un aspect spécifique du modèle. Dans ce travail, l’échantillonnage de type Sobol, qui 

prévoit la variation simultanée de plusieurs paramètres à la fois, permet d’examiner le 

comportement de CAESAR-Lisflood et CLiDE de manière globale. L’analyse de sensibilité 

repose sur l’utilisation des indices de Sobol de 1er ordre 𝑆𝑖 et d’ordre total 𝑆𝑇𝑖 qui permettent 

une décomposition de la variance des variables simulées. Les indices 𝑆𝑖 quantifient la 

contribution individuelle d'un paramètre d'entrée 𝑥𝑖 à la variance totale de la sortie 𝑦 (équation 

2.44) : 

𝑆𝑖 =  
𝑉[𝐸(𝑦|𝑥𝑖)]

𝑉(𝑦)
 

(Équation 2.44) 

où 𝑉[𝐸(𝑦|𝑥𝑖)] est la variance de y liée à 𝑥𝑖 et 𝑉(𝑦) est la variance totale de 𝑦. Un paramètre 

avec un indice élevé indique un effet principal important de ce paramètre. La somme de tous 

les effets principaux est égale à 1 pour les modèles parfaitement additifs (linéaires), alors que 

cette somme est toujours inférieure à 1 pour les modèles non additifs (non linéaires). La 

différence (1-σ 𝑠𝑖𝑖 ) est donc un indicateur de la présence d'interactions entre les paramètres 

d'entrée. 

Les indices d'ordre total 𝑆𝑇𝑖 quantifient l'impact total d'un paramètre d'entrée sur la sortie 

du modèle, en tenant également compte de son influence lorsqu’il est combiné avec les autres 

paramètres d’entrée (équation 2.45 ; Homma et Saltelli, 1996) : 
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𝑆𝑇𝑖 = 1 − 
𝑉[𝐸(𝑦|𝑥−𝑖)]

𝑉(𝑦)
 

  (Équation 2.45) 

où 𝑉[𝐸(𝑦|𝑥−𝑖)] représente la variance de 𝑦 lié à tous les paramètres d’entrée sauf 𝑥𝑖. 

Comme pour les indices de premier ordre, la somme de tous les indices d'ordre total est égale 

à 1 pour les modèles parfaitement additifs (linéaires) alors que, contrairement aux indices de 

premier ordre, cette somme est toujours supérieure à 1 pour les modèles non additifs. Pour 

un paramètre donné, la différence des indices de Sobol 𝑆𝑇𝑖 et 𝑆𝑖 (𝑆𝑇𝑖 −  𝑆𝑖) est un indicateur 

direct de la force des interactions de ce paramètre avec les autres paramètres d'entrée.  

La méthode de Saltelli (2002) est actuellement la référence pour l'estimation des indices 

de sensibilité de Sobol. Cependant, bien que cette approche fournisse des résultats robustes, 

l'un de ses principaux inconvénients est qu’elle nécessite, pour garantir la convergence des 

indices de Sobol avec un niveau de précision satisfaisant, l’exécution de 𝑘. 103  simulations, 

avec 𝑘 le nombre de paramètres calibrés (Donders et al., 2015). Pour les CAESAR-Lisflood 

et CLiDE, le temp de calcul et le nombre de paramètres est si élevé que la méthode de Saltelli 

nécessiterait un nombre de simulations irréalisable. 

 Par conséquent, pour réduire le coût de calcul associé à la méthode de Saltelli, d'autres 

méthodes de calcul des indices de Sobol, telles que les approches basées sur la méta-

modélisation, ont été employées. L'idée de base de la méta-modélisation est de substituer le 

modèle original par une fonction ou un modèle plus simple qui capture les principales 

caractéristiques de la relation entre les paramètres d’entrée et la sortie. Le modèle de 

substitution est construit sur la base des couples paramètres-sorties obtenues à partir des 

simulations réalisées avec le modèle original (Pianosi et al., 2016). 

Deux modèles de substitution (ou émulateurs), permettant une estimation satisfaisante 

des indices de Sobol à coût de calcul réduit (𝑘. 10 simulations ; Loeppky et al., 2009), ont été 

employés dans ce travail : i) La régression par processus gaussien (ou krigeage) qui est un 

algorithme de régression non linéaire probabiliste bayésien (Marrel et al., 2009) et ii) la 

régression multivariée par splines adaptatives (MARS), qui est une méthode non paramétrique 

se basant sur une combinaison linéaire de fonctions appelées splines (Francom et Sanso, 

2020). Les résultats produits par les deux métamodèles seront comparés afin d’évaluer la 

robustesse dans l’estimation des indices de Sobol. 

En outre, des diagrammes de dispersion uni et multi-dimensionnels ont été utilisés pour 

compléter les résultats fournis par les indices de Sobol. Ils permettent de visualiser la valeur 
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des fonctions multi-objectifs en fonction de celle des paramètres d’entrée et donc d’identifier 

les valeurs optimales de paramètres. Les diagrammes de dispersion multi-dimensionnels sont 

des graphiques qui permettent de visualiser dans un seul plan plusieurs variables. Ils 

permettent donc, à la différence des diagrammes de dispersion 1D, de visualiser les effets 

d’interaction entre plusieurs paramètres.  

3. Informations contenues dans les séries temporelles 

Plusieurs moyens et méthodes, dans le domaine temporel ou fréquentiel, peuvent être 

utilisés pour extraire l'information disponible dans une série temporelle et calculer des 

caractéristiques statistiques ou des métriques caractérisant sa variabilité (Box et Jenkins, 

1976 ; Mangin, 1984). Dans cette étude, nous nous sommes concentrés sur quelques 

caractéristiques simples qui peuvent être quantifiées dans le domaine temporel et spectral. 

Elles sont déterminées en calculant les fonctions d'autocorrélation et les spectres de Fourier 

des signaux de sortie. Ces outils fournissent des informations sur la manière dont se répartit 

l’énergie dans le signal à travers les échelles de temps. Ce sont des outils puissants pour 

caractériser la variabilité temporelle des processus hydrologiques (e.g. Schilling et Zhang, 

2012 ; Sakho et al., 2017 ; Slimani et al., 2009 ; El Janyani et al., 2014 ; Polcher et al., 2016) 

et sédimentaires (e.g. Pelacani et Schmitt, 2021) et quantifier la persistance ou la corrélation 

dans le temps des séries temporelles (e.g. Kirchner et Neal, 2013).  

Il a été montré, par le biais de ces méthodes, qu’un bassin versant se comporte comme 

un filtre. Il transforme les signaux d'entrée erratiques ou non corrélés, comme les 

précipitations, en signaux de sortie plus lissés ou corrélés comme les débits, les niveaux 

piézométriques, les flux de MES, etc. Les régimes de corrélation des flux hydro-sédimentaires 

sont donc modifiés à mesure que l'eau et les sédiments se déplacent dans le système (Yang 

et al., 2018 ; Sabo et Post, 2008).  

La persistance des flux d’eau et de sédiments mesurés à l’exutoire d’un bassin versant 

reflète donc la capacité de ce dernier à absorber le comportement intermittent des 

précipitations. Les bassins versants présentant des variables hydro-sédimentaires 

intermittentes ont une faible capacité de stockage ou d'amortissement et leur dynamique 

évolue rapidement sous l’influence de la variabilité climatique. En revanche, les bassins 

versants avec des variables hydro-sédimentaires persistantes ont une grande capacité de 

stockage, avec donc une réactivité assez faible du bassin à la pluie (Sabo et Post, 2008). Les 

méthodes de traitement du signal fournissent donc des informations sur la manière dont un 

bassin versant réagit, sur le court et le long terme, au forçage climatique. Les caractéristiques 

physiques des bassins versants, tels que la morphométrie, la lithologie, la pédologie ou 
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l'occupation des sols, déterminent leur propension à stocker l’eau et les sédiments et donc à 

amortir l’influence du climat (Chen et al., 2019). Par le biais de ces outils, il est donc possible 

de quantifier l’influence des conditions environnementales locales d’un bassin sur sa réactivité 

hydro-sédimentaire (Sabo et Post, 2008). 

3.1. Autocorrélation 

La fonction d'autocorrélation quantifie la dépendance linéaire de valeurs successives dans 

le temps (équation 2.46) :  

𝐶𝑘 =
1

𝑛
(𝑥𝑡 − 𝑥)(𝑥𝑡+𝑘 − 𝑥)

𝑛−𝑘

𝑡=1

 

(Équation 2.46) 

où 𝑘 est le retard, 𝑛 est la longueur de la chronique, 𝑥𝑡 est la valeur de la chronique au 

temps 𝑡, et 𝑥 est la valeur moyenne de la chronique. Les coefficients d'autocorrélation 𝐶𝑘 sont 

estimés pour un retard 𝑘 croissant compris entre 0 et 𝑚𝑟, 𝑚𝑟 correspondant généralement à 

un tiers de la longueur de la série (Mangin, 1984). 

Dans les séries temporelles lisses ou structurées, les valeurs successives ont tendance 

à être relativement proches les unes des autres, et par conséquent, la fonction 

d'autocorrélation diminue lentement. Au contraire, pour des séries temporelles grossières ou 

aléatoires (i.e., bruit blanc gaussien), les valeurs sont indépendantes les unes des autres, ce 

qui donne une fonction d'autocorrélation fortement décroissante. Les séries temporelles de 

précipitations sont généralement des séries temporelles faiblement autocorrélées. Les bassins 

versants lissent plus ou moins fortement les séries temporelles de précipitations, ce qui conduit 

à des séries temporelles de sortie (e.g. débits, flux sédimentaires, piézométrie et humidité de 

sols) plus autocorrélées (figure 2.2). Un tel filtrage dépend des caractéristiques internes du 

système : par exemple, on s’attend à ce qu’un bassin versant de petite taille et non végétalisé 

n'opère aucun lissage significatif de l'entrée, d'où un débit ou un flux sédimentaire faiblement 

autocorrélé. L'autocorrélation peut alors fournir une estimation de l’effet tampon ou effet 

mémoire d’un bassin versant. 
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Figure 2.2. Fonctions d'autocorrélation (C) d’une série temporelle de pluie (courbe bleue ; A) et 
d’un débit à l’exutoire d’un bassin versant (courbe noire ; B). L'autocorrélation du débit diminue 
beaucoup plus lentement que celle des pluies et atteint la valeur 0.2 après 10 jours. La ligne en 
tirets noirs intervient dans le calcul de l’effet mémoire EM (Mangin, 1984) dont la valeur est 
indiquée. 
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Historiquement, l'effet mémoire d’un système est défini comme le temps nécessaire à la 

fonction d’autocorrélation pour atteindre un coefficient de 0.2 (Mangin 1984 ; Massei et al, 

2006 ; Chiaudani et al., 2017 ; Schuler et al., 2020). Bien que l'effet mémoire corresponde en 

fait au comportement global de la fonction d'autocorrélation, le décalage temporel pour le 

coefficient 0.2 noté EM est suffisamment informatif pour caractériser l’autocorrélation du 

signal. Il a donc été utilisé dans cette thèse pour comparer les séries temporelles entre elles 

(figure 2.2). L’information apportée par EM reste malgré tout très intégratrice puisque 

l’autocorrélation est quantifiée sur l’ensemble du signal, sans distinguer les échelles de temps 

sur lesquelles elle se produit. Les spectres de Fourier qui permettent une décomposition 

fréquentielle du signal sont donc employés pour préciser les informations apportées par EM.  

3.2. Spectres de Fourier 

C’est un outil utilisé pour mesurer la distribution de l'énergie (variance) du signal à travers 

les fréquences (ou échelles) (Lima et al., 2003). En d'autres termes, il montre à quelles 

échelles l’énergie du signal est la plus forte. Si un signal contient des termes périodiques, ces 

derniers sont visibles dans le spectre sous la forme de pics. Cela indique qu'une quantité 

significative de variance est contenue dans ces fréquences (Wu, 1973 ; Press et al., 1989). 

Ce type d'analyse est donc utile pour détecter les périodicités dans un signal temporel (Wu, 

1973). 

Pour un signal 𝑠(𝑡), la transformée de Fourier 𝑓(𝜔) est donné par (équation 2.47) : 

𝑓(𝜔) = න 𝑠(𝑡)𝑒𝑖𝜔𝑡𝑑𝑡
+∞

−∞

 

(Équation 2.47) 

où 𝜔 est la fréquence. 

On peut également utiliser les spectres de Fourier pour individualiser les régimes scalaires 

(ou régimes d’invariance d'échelle), c’est-à-dire les gammes de fréquences pour lesquelles la 

loi d’échelle est la même (Morales et Poveda., 2009 ; équation 2.48) : 

𝐸𝑛(𝜔) = 𝜔𝐵 

(Équation 2.48) 

où 𝜔 est la fréquence, 𝐸𝑛(𝜔) est la densité spectrale de puissance (« power spectral 

density » en anglais ; unité du signal au carré ramenée sur une fréquence), et 𝐵 est l'exposant 
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spectral ou la pente spectrale qui peut être estimée sur une représentation bi-logarithmique 

du spectre. La période du signal 𝑇 peut être obtenue par le biais de la relation 𝑇 = 1/ 𝜔. 

Dans cette étude, l’utilisation des spectres de Fourier a pour objectif de caractériser deux 

choses : tout d’abord les points de rupture Tx séparant les gammes d’invariance d’échelle, 

c’est à dire les plages pour lesquelles la linéarité log-log est observée sur le spectre de Fourier 

et ensuite la vitesse de décroissance du spectre pour chaque gamme d’invariance d’échelle 

(caractérisation des pentes B du spectre ; figure 2.3). 

La pente spectrale, B, est une mesure de l’intermittence du signal, qui quantifie la 

cohérence temporelle du signal (Morales et Poveda, 2009). Alors qu’une pente spectrale B 

égale à 0 caractérise un signal purement aléatoire (signal non corrélé dans le temps, e.g. le 

bruit blanc), une pente spectrale B élevée correspond à un signal hautement cohérent et 

corrélé dans le temps (Ranjbar, 2020). 

Les spectres de Fourier présentent typiquement un, deux ou trois régimes scalaires 

différents. Un régime scalaire peut s’interpréter comme la signature d’un processus physique 

bien défini.  Un changement de régime scalaire à une fréquence caractéristique Tx implique 

une corrélation temporelle du signal différente au-dessus et au-dessous de Tx. Il révèle donc 

l’existence de plusieurs structures temporelles dans le signal, chacune d’elle étant associée à 

une réponse spécifique du système étudié. 

Les fréquences de rupture Tx et les pentes des régimes scalaires B ont été estimées à 

l’aide de modèles de régression segmentés (ou régression linéaire par morceaux). Ces 

modèles ont été construits à l’aide de l’approche statistique décrite dans Muggeo (2003, 2008, 

2020). Cette approche utilise la méthode du maximum de vraisemblance (𝐴𝐼𝐶) pour estimer 

les paramètres du modèle (pente(s) et point(s) de rupture). Cette méthode suppose que le 

nombre de points de rupture est connu. Il s'agit d'une exigence raisonnable que l’on peut 

facilement satisfaire par une inspection visuelle des spectres de Fourier. Dans cette thèse, 

pour faciliter les comparaisons entre séries temporelles et études, un nombre maximum de 

deux ruptures (Tx1 et Tx2) et donc de trois pentes spectrales (B1, B2 et B3) est considéré 

pour l’ensemble des spectres. Tx1 et Tx2 correspondent aux fréquences limites séparant 

respectivement les régimes basses fréquences et fréquences intermédiaires et les régimes 

fréquences intermédiaires et hautes fréquences. B1, B2 et B3 définissent respectivement les 

exposants scalaires sur la partie « basse fréquence », « fréquence intermédiaire » et « haute 

fréquence » du spectre de Fourier. Lorsque les spectres présentent un seul point de rupture, 

les coefficients spectraux associés aux extrémités basses (B1) et hautes (B3) fréquences du 
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spectre sont rapportés.  Pour les spectres ne présentant aucune rupture, seule la pente 

spectrale moyenne Bm est indiquée (figure 2.3). 

 

Figure 2.3. Spectres de Fourier d’une série temporelle de pluie (courbe bleue ; A) et d’un débit à 
l’exutoire d’un bassin versant (courbe noire ; B). Les fréquences de rupture Tx et les pentes 
spectrales B sont localisées sur chaque spectre. 
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Chapitre 3 : Génération de bassins versants 

synthétiques 
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1. Introduction 

De études numériques par cas-tests sont généralement entreprises pour analyser la sensibilité 

des phénomènes de crues et d’érosion des sols aux caractéristiques physiques des bassins 

versants (e.g. Coulthard et Van de Wiel, 2007 ; Baartman et al., 2013 ; Wang, 2013). Les 

analyses sont pratiquement toutes menées sur des bassins versants virtuels simples dont les 

caractéristiques physiques, à la différence des bassins versants réels, sont parfaitement 

contrôlées. Les bassins versants virtuels prennent généralement l’allure de bassins versants 

avec une vallée formée par deux plans inclinés. Cependant, bien que ces bassins versants 

permettent une analyse méthodique des résultats, ils n’assurent pas une représentation 

réaliste des structures spatiales du paysage et des conditions de terrain. Ils peuvent donc 

mener par la suite à des erreurs potentielles de modélisation (e.g. production de débits et de 

flux sédimentaires inhabituels) et peuvent rendre difficile la généralisation de certains 

résultats. La méthode que nous proposons, valorisée par un article publié dans le volume 46 

de la revue Earth Surface Processes and Landforms (Bunel et al., 2021), comble le fossé entre 

les bassins versants réels et les bassins versants virtuels traditionnels, en permettant de créer 

des bassins versants virtuels réalistes aux caractéristiques physiques parfaitement 

contrôlables. Outre la taille et la forme du bassin versant, la méthode proposée permet 

d'ajuster cinq paramètres de manière indépendante (c'est-à-dire que la modification de l'un 

des paramètres ne change pas la valeur des autres) : la densité de drainage, l'intégrale 

hypsométrique, la pente moyenne du chenal principal, l'occupation des sols et la 

granulométrie. Les trois premiers sont définis à l'aide d'une version modifiée de l'algorithme 

de Génevaux et al. (2013) et de procédures SIG, tandis que les deux autres sont ajustés dans 

CAESAR-Lisflood. Cette nouvelle méthode de génération de bassins versants virtuels offre un 

grand potentiel de recherche pour cerner les impacts des caractéristiques physiques des 

bassins versants sur leur dynamique hydro-sédimentaire (cf. chapitre 4). 

2. Article de Bunel et al. (2021)



 

95 
 



 

96 
 



 

97 
 



 

98 
 



 

99 
 



 

100 
 



 

101 
 



 

102 
 



 

103 
 



 

104 
 



 

105 
 



 

106 
 



 

107 
 



 

108 
 



 

109 
 



 

110 
 



 

111 
 

 



 

112 

3. Synthèse de l’article de Bunel et al. (2021) 

Notre approche constitue une alternative aux procédures traditionnelles par cas-test et 

offre un nouveau cadre de travail. Notre méthode couple une approche de génération 

procédurale de terrain développée par Génevaux et al. (2013), des procédures de traitement 

SIG et le modèle d’évolution de paysage CAESAR-Lisflood. Nous illustrons comment chacune 

de ces composantes agit dans le processus de génération de bassins versants virtuels. Notre 

méthode permet d’ajuster pour chaque bassin versant virtuel cinq paramètres physiques : la 

densité de drainage, l’intégrale hypsométrique, la pente moyenne du chenal principal, la 

granulométrie et l’occupation des sols.  Plusieurs exemples sont présentés pour démontrer la 

performance de la méthode proposée. Des cartes de bassins versants virtuels avec des 

densités de drainage, des intégrales hypsométriques ou des pentes de chenal principal 

différentes sont par exemple montrés.  L’un de nos bassins versants virtuels est comparé à 

un bassin versant réel (Austreberthe) et à un bassin versant virtuel produit par une méthode 

standard. Cette comparaison indique que notre approche peut produire des bassins versants 

virtuels plus réalistes que ceux produits par les méthodes plus traditionnelles tout en 

conservant un haut degré de contrôlabilité. Cette nouvelle méthode de génération de bassins 

versants virtuels offre donc un potentiel de recherche appréciable pour cerner les impacts des 

caractéristiques physiques des bassins versants sur leur dynamique hydro-sédimentaire 

(chapitre 4). 
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Chapitre 4 : Variabilité temporelle des flux 

sédimentaires selon les caractéristiques 

physiques des bassins versants.  Application aux 

bassins versants synthétiques.  
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1. Introduction 

L'érosion des sols est un problème environnemental global, en particulier l'érosion 

hydrique liée au ruissellement (ou précipitation) (Pimentel et al., 1995). Elle provoque la 

détérioration des propriétés physicochimiques et biologiques des sols, la perte de nutriments, 

la réduction de la productivité agricole et la perte de terres arables. L'érosion des sols entraine 

également en aval le dépôt de sédiments dans les rivières, la sédimentation des réservoirs et 

l'ensablement des chenaux avec des conséquences économiques importantes (Pimentel et 

al., 1995). Environ un sixième des terres émergées du monde ont été affectées par la 

dégradation des sols dans le passé, et 55,6% de la surface affectée a été rapportée comme 

étant endommagée par l'érosion hydrique (Hurni et al., 2008). Il est donc nécessaire de 

comprendre la manière dont le climat agit sur les volumes de sédiments exportés par les 

bassins versants fluviaux.  

L’action du climat sur la production sédimentaire des bassins versants peut être modulée 

par la géologie, l’occuption des sols et la topographie des surfaces, que ce soit à l’échelle de 

l’événement (crue majeure) ou sur le long terme (érosion persistante des sols) (Hooke, 2000 

; Wilkinson et McElroy, 2007). Ainsi, le flux sédimentaire délivré à l'exutoire d'un bassin versant 

peut être très différent d’un bassin à un autre même si le climat est le même (Coulthard et Van 

de Wiel, 2013 ; Metivier et Gaudemer, 1999 ; Whipple et Tucker, 2002).Une meilleure 

compréhension de l’impact des propriétés physiques des bassins versants sur le transport 

sédimentaire est fondamentale pour mieux reconstruire l'histoire climatique et tectonique 

enregistrée dans les bassins sédimentaires, prédire le mouvement des sédiments contaminés 

et améliorer l'efficacité des programmes de gestion des bassins versants (Armitage et al., 

2011 ; Pizzuto, 2014 ; Pizzuto et al., 2016). Il s'agit d'un besoin pressant, car ces systèmes 

devraient être confrontés à des conditions hydrologiques plus sévères en raison du 

changement climatique global et des modifications humaines des rivières et de leurs bassins 

versants. 

Malgré les progrès réalisés au cours des dernières décennies (Tucker et Slingerland, 

1997 ; Jerolmack et Paola, 2010 ; Straub et al., 2013 ; Romans et al., 2016), nous avons 

encore du mal à comprendre la manière dont les caractéristiques physiques et la dynamique 

interne des bassins versants agissent sur la variabilité du transport sédimentaire. En effet, ces 

caractéristiques physiques dépendent les unes des autres, ce qui entrave les efforts visant à 

déconvoluer leur influence relative dans la déformation du signal (Chen et al., 2021). Par 

exemple, un bassin peu végétalisé avec des gradients de pente élevés a tendance à présenter 

une densité de drainage élevée en raison de la capacité de transport importante des 

écoulements. D’autre part, l’effet combiné de l’occupation des sols, de la couverture 
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superficielle et de la géomorphologie sur la variabilité et la persistance du transport 

sédimentaire à travers les échelles temporelles n'a pas été étudié de manière précise et 

approfondie.  

La variabilité et la persistance des flux sédimentaires ont été par exemple abordées par 

Shang et Kamae (2005), Saletti et al. (2015) Liang et al. (2021) ou encore Pelacani et Schmitt 

(2021). En analysant des flux journaliers de MES mesurés à l’exutoire du bassin versant du 

fleuve Jaune, Shang et Kamae (2005) ont rapporté une dépendance à long terme des flux de 

MES. Cela signifie donc une tendance des événements de transport intenses à se regrouper 

en de longues périodes de transport élevé. Cependant, à notre connaissance, l’influence 

séparé et combinée des caractéristiques physiques des bassins sur la discontinuité des flux 

sédimentaires à différentes échelles temporelles a été peu étudiée. En effet, à l'exception des 

travaux de Saletti et al. (2015), qui ont montré une augmentation de la persistance du transport 

sédimentaire avec la diminution de la taille des particules sédimentaires, on sait peu de choses 

des facteurs de contrôle de la persistance des flux sédimentaires.  Ainsi, de nombreuses 

questions demeurent encore sans réponse (e.g. parmi les propriétés physiques d’un bassin, 

quelles sont celles ayant le plus d’impact sur les caractérisques de la réponse sédimentaire 

en termes de temps de réponse et échelles de temps caractéristiques, phénomènes 

d’intermittence et également forme de la réponse ?). On ne comprend également pas 

suffisamment la manière dont l’interaction entre les propriétés physiographiques agit sur la 

varabilité temporelle des flux. L’absence de réponses claires à ces questions rend difficile la 

mise en œuvre de politiques de gestion des bassins versants et aménagements sous 

changements environnemantaux.  

Les modèles numériques à base physique fournissent un cadre idéal pour explorer la 

sensibilité de la réponse des bassins versants à une modification de leurs propriétés physiques 

(cf. chapitre 2). Dans ce chapitre, une approche empirique basée sur des bassins versants 

synthétiques (cf. chapitre 3), le modèle CAESAR-Lisflood (cf. chapitre 2, section 1.1) et les 

méthodes d’analyse et traitement du signal (cf. chapitre 2, section 3) est proposée afin 

d'examiner le rôle des caractéristiques physiques des bassins versants sur la réponse érosive 

selon un signal climatique donné. Nous avons fait le choix de considérer les caractéristiques 

physiques des bassins versants suivantes : (1) la densité de drainage, (2) la pente moyenne 

du chenal principal, (3) l'intégrale hypsométrique, (4) la granulométrie des sols, et (5) 

l'occupation des sols. En s'intéressant au signal de sortie que sont les flux sédimentaires, nous 

cherchons à montrer comment le signal d'entrée climatique (série journalière multi-décennale) 

est impacté par les propriétés physiques du bassin versant. En traçant la fonction 

d’autocorélation et le spectre de Fourier, comme cela a été largement fait dans les études 
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hydrologiques, le degré de mémoire (ou de persistance) dans le transport sédimentaire sera 

évalué à différentes échelles temporelles.Les métriques statistiques EM, B1, B2, B3, Tx1 et 

Tx2 (cf. chapitre 2, section 3) seront extraites afin de caractériser de façon synthétique la 

sensibilité des réponses sédimentaires en termes de variabilité et d’intermittence. Dans cette 

étude, nous nous focalisons sur les flux sédimentaires car, à la différence des débits, très peu 

d’étude ont quantifié méthodiquement la manière dont la variabilité et la persistance de ces 

flux varient selon les propriétés physiques des bassins versants.  

2. Approche méthodologique 

 Conception des cas tests 

Un plan d’expérience multifactoriel a été conçu pour analyser l’influence séparée et 

combinée des cinq paramètres suivants sur le flux sédimentaire à l’exutoire des bassins 

versants : la densité de drainage (DD), l’intégrale hypsométrique (HI), la pente moyenne du 

chenal principal (MSC), l’occupation des sols et la granulométrie des sédiments (figure 4.1).  

Nous avons considéré pour chacun de ces facteurs 3 valeurs différentes (voir ci-dessous) ce 

qui génère un ensemble de 243 simulations (35). Cette approche permet ainsi de considérer 

la complexité des facteurs qui interviennent dans le transport sédimentaire et d’identifier de 

possibles effets d’interaction entre eux. Il faut noter que pour l'ensemble des 243 simulations, 

les autres caractéristiques du bassin versant, comme la surface et la forme, sont les mêmes.  

Densité de drainage (DD) : la densité de drainage d'un bassin versant est la longueur 

totale du réseau de cours d'eau divisée par la superficie du bassin versant. Une densité de 

drainage élevée est le marqueur d’un ruissellement de surface important (Horton, 1945). Trois 

valeurs de densité de drainage, correspondant aux bornes de la classification de Smith (1950), 

ont été considérées : 2.19, 5.51 et 8.35 km/km². 

Hypsométrie et intégrale hypsométrique (HI) :  l’hypsométrie d’un bassin versant décrit la 

distribution des altitudes dans le bassin. Elle fournit des informations sur l’état de maturité 

géomorphologique d’un bassin versant (Strahler, 1952). L’intégrale hypsométrique (HI) est 

une quantité sans dimension qui représente la surface sous la courbe hypsométrique et qui 

caractérise la maturité érosive d’un bassin versant. Nous avons considéré trois valeurs 

d’intégrale hypsométrique (HI = 0.25, HI = 0.65 et HI = 0.75), définies de manière à couvrir la 

gamme des possibles répertoriés par Strahler et al. (1952). 

Pente moyenne du chenal principal (MSC) : elle correspond à la longueur du chemin 

d’écoulement le plus long divisée par la différence d’altitude entre ses deux extrémités (Asquith 

and Slade 1997). La pente moyenne du chenal principal de chaque bassin versant est modifiée 
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de façon à générer des bassins versants fortement pentus (MSC = 0.2), moyennement pentus 

(MSC = 0.1) et faiblement pentus (MSC = 0.005). 

Occupation des sols : l’occupation des sols des bassins versants a été modifiée de 

manière à répartir les zones boisées soit en vallée (FL.V), soit sur les versants (FL.H) ou soit 

sur les plateaux (FL.P). Dans chacune de ces trois situations, les zones non boisées 

correspondent à des zones où la végétation est totalement absente. En agissant sur le 

positionement des zones boisées dans le bassin (« Forest Location » ; FL), nous intervenons 

également indirectement sur les superficies en forêt puisque la superficie de chaque forme 

géomorphologique n’est pas la même et elle évolue selon la densité de drainage du bassin. 

Une sixième variable « Forest Area » (FA) tenant compte de ces effets a donc été incluse dans 

les analyses. L’ajustement de l’occupation des sols s’est fait à l’aide du paramètre 𝑚 de la 

composante hydrologique de CAESAR-Lisflood (cf. chapitre 3). Dans cette étude, l’effet de la 

végétation sur la rugosité et la résistance des surfaces, représentée par le coefficient de 

Manning 𝑛 (chapitre 2, section 1.1.2) et le module de croissance des végétaux (chapitre 2, 

section 1.1.4), n’est pas considéré. En effet, la composante de croissance des végétaux a été 

désactivée et une valeur spatialement homogène de 𝑛 (0.04) a été choisie.  

Granulométrie des sédiments :  Trois situations issues de contextes géologiques et 

pédologiques contrastés ont été considérées : la première (GS.0.0904) considère une faible 

hétérométrie des tailles de particules constituées à 80% de silts (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 = 0.8, 𝑔𝑠1 = 0.063 

mm) et à 20% de sables (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 0.2, 𝑔𝑠2 = 0.2 mm ; diamètre moyen égal à 0.0904 mm). 

La deuxième situation (GS.9.6878) représente un appauvrissement des sols en particules 

fines (silts : 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 = 0.6, 𝑔𝑠1 = 0.063 mm) et un enrichissement en particules grossières 

(sables et cailloux : 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 0.25, 𝑔𝑠2 = 0.2 mm, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠3 = 0.15 et 𝑔𝑠3 = 64 mm ; diamètre 

moyen égal à 9.6878 mm). Pour la troisième situation (GS.51.2752), les sédiments sont 

composés à 40% de silts (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 = 0.4, 𝑔𝑠1 = 0.063 mm), 25% de sables (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 0.25, 

𝑔𝑠2 = 0.2 mm), 20% de cailloux (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠3 = 0.20, 𝑔𝑠3 = 64 mm) et 15% de galets (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠4 = 

0.15, 𝑔𝑠4 = 256 mm ; diamètre moyen égal à 51.2752 mm). Pour chacune des trois situations 

listées ci-dessus, nous considérons que le déplacement de la fraction silteuse se fait en 

suspension. Une vitesse de chute de 0.0035 m.s-1, estimée à l’aide de la loi de Stokes, a été 

définie pour le calcul du dépôt. Ainsi, dans la première situation, la majorité du transport 

sédimentaire se fait en suspension. 

La conception des cas tests et l’ajustement des 5 paramètres physiques sont basés sur 

la procédure décrite par Bunel et al. (2021). Chaque bassin versant synthétique présente une 

surface relativement importante (35 km²) afin de renforcer l'inertie et la non-linéairité de la 

réponse des bassins et ainsi de mettre plus facilement en évidence les différences de 
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comportement (Metivier et Gaudemer, 1999). Une résolution spatiale de 30 x 30 m² a été 

choisie de manière à ce que les caractéristiques du réseau de drainage restent visibles et que 

la temps de calcul ne soit pas trop important (< 15  jours pour chaque simulation ; Bunel et al., 

2021). Il en résulte une discrétisation des bassins en un peu moins de 40000 mailles. Les 

signaux journaliers de pluie et d’ETP renseignés en entrée du modèle, proviennent de la 

station météo-France de Beauvais située sur la partie aval du bassin versant de la Seine. 

Cette zone se caractérise par un climat de type tempéré océanique soumis comme la majeure 

partie de l’Ouest de l’Europe à l’oscillation Nord-Atlantique (NAO). La pluviométrie annuelle 

est comprise entre 800 et 1100mm et la température moyenne annuelle est proche de 13°C. 

Les précipitations les plus importantes se produisent principalement entre entre mai et juin et 

entre septembre et décembre (Hauchard, 2002). Les pluies et l’ETP ont été considérées 

comme étant spatialement homogène pour chaque simulation. 
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Figure 4.1. Aperçu schématique des cas tests réalisés. 
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Chacune des simulations s'exécute sur une période de 56 ans (pluies journalières) ce qui 

offre une longueur de chronique suffisante pour étudier les échelles de variabilité lente du 

signal (supérieure à 10 ans). Les 10 premières années ont été utilisées pour réduire l’influence 

des conditions initiales sur les résultats du modèle lié notamment à une distribution homogène 

des tailles de grain (période de chauffe du modèle). Cette période initiale, non considérée dans 

l’analyse, se caractérise par une production sédimentaire qui commence par être élevée puis 

diminue progressivement, et commence à se stabiliser après 10 années de simulation. Les 

flux sédimentaires analysés et comparés dans cette étude sont simulés à l’exutoire des 

bassins versants à un pas de temps journalier. Les flux sédimentaires ont été normalisées par 

l’aire des bassins pour tenir compte des très légers écarts de surface d’un bassin versant 

synthétique à un autre. 

Les paramètres du modèle n’intervenant pas dans l’analyse de sensibilité sont fixés à une 

valeur identique pour toutes les simulations sauf pour les paramètres 𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙 et 𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒  qui 

dépendent de la topographie de chaque bassin (cf. chapitre 2, sections 1.1.2 et 1.1.5 ; tableau 

4.1). Les paramètres du modèle ont soit été déduits du MNT du bassin versant soit été fixés à 

leur valeur par défaut (cf. chapitre 2, tableaux 2.1, 2.2 et 2.3). Pour chaque cas test, 𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙 est 

défini comme étant la pente maximale du bassin versant. Cela permet, pour chaque cas tests, 

de maintenir les pentes les plus raides à leur niveau initial en limitant les pertes par glissement. 

𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒  a été fixé à la pente moyenne du chenal sur les 500 derniers mètres précédant l’exutoire. 

Pour calculer l’érosion fluviale, nous avons choisi d’utiliser la formule de Wilcock et Crowe 

(2003) en raison de sa meilleure prise en charge des mélanges granulométriques hétérogènes 

tels que GS.9.6878 et GS.51.2752. Le module d’érosion latérale, qui agit sur le mouvement 

latéral du chenal par l’intermédiaire des paramètres 𝛬, 𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ, 𝛥𝛻𝑚𝑎𝑥 et 𝑁𝑠ℎ𝑖𝑓𝑡 et sur la 

redistribution latérale des sédiments dans le chenal par l’intermédiaire du paramètre 𝜆 a été 

activé (cf. chapitre 2, section 1.1.4). Les simulations ont été effectuées sans substratum. 

L’altération du substratum n’est donc pas considérée (chapitre 2, section 1.1.6). De même, le 

module de désaggrégation physique des particules sédimentaires (chapitre 2, section 1.1.6) 

n’est pas activé dans ce chapitre. 
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Tableau 4.1. Paramètres du modèle CAESAR-Lisflood définis pour l’ensemble des simulations 

Parameter (unit) Value 

𝑸𝒎𝒊𝒏 (m3.s-1) 0.3 

𝒏 (s.m-1/3) 0.04 

𝜶 (-) 0.5 

𝑭𝒓 (-) 0.8 

𝒉𝒇𝒍𝒐𝒘(m) 0.00001 

𝑸𝒅𝒊𝒇𝒇 (m3.s-1) 0 

𝑫𝒎𝒊𝒏 (m) 0.01 

Sediment transport law Wilcock et Crowe 

𝑳𝒉 (m) 0.1 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 (m) 0.02 

𝜦 (-) 0.000002 

𝑵𝒔𝒎𝒐𝒐𝒕𝒉 (-) 40 

𝜟𝜵𝒎𝒂𝒙 (-) 0.0001 

𝑵𝒔𝒉𝒊𝒇𝒕 (-) 4 

𝝀 (-) 20 

𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆 (m².an-1) 0.0025 

𝑬𝒓 (m.an-1) 0 

 Analyse des données 

Compte tenu du grand nombre de cas tests considérés dans cette étude, les fonctions 

d’autocorrélation et les spectres de Fourier des flux sédimentaires ne peuvent pas être 

directement présentés. L’extraction d’un ensemble de métriques caractérisant l’allure de 

chaque autocorrélogramme et chaque spectre est donc nécessaire. Le paramètre statistique 

considéré pour décrire la forme des autocorrélogrammes des flux sédimentaires est l’effet 

mémoire (EM), qui est la valeur du retard 𝑘 pour un coefficient d’autocorrélation 𝐶𝑘 égal à 0.2 

(cf. chapitre 2, section 3.1). A titre d’illustration, les fonctions d’autocorrélations de deux 

bassins synthétiques correspondant aux end-members (EndM1 et EndM2) des 

comportements observés à travers l’ensemble du jeu de données sont présentées (figure 4.2). 

La fonction d’autocorrélation pour un cas intermédiaire est également tracée (Interm ; figure 

4.2). 
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Figure 4.2. Fonctions d’autocorrélation du flux sédimentaire pour trois bassins versants 
synthétiques (appelés EndM1, Interm et EndM2 dans le texte) aux propriétés physiques (entre 
parenthèses dans la légende) et à la dynamique très contrastées. Les chroniques de flux 
sédimentaires associées à ces fonctions d’autocorrélation sont présentées en figure 4.3. 

L’allure des fonctions d’autocorrélation varie fortement d’un bassin à l’autre (figure 4.2). 

Pour EndM1, la fonction d’autocorrélation décroit très rapidement, ce qui se traduit par un effet 

mémoire très faible égal à 2 jours. En revanche, pour EndM2, le déclin de la fonction 

d’autocorrélation est beaucoup plus lent, ce que reflète la valeur élevée de EM (14 jours). La 

valeur EM de Interm est comprise entre celles de EndM1 et EndM2 puisque la forme de 

l’autocorrélogramme se situe entre celles de EndM1 et EndM2. La plus faible autocorrélation 

des flux sédimentaires de EndM1 se remarque très bien en observant directement les séries 

temporelles (figure 4.3).  
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Figure 4.3. Extraits des chroniques journalières de flux sédimentaires de trois bassins versants 
synthétiques (appelés EndM1, Interm et EndM2 dans le texte) aux propriétés physiques (entre 
parenthèses dans la légende) et dynamique contrastées. 
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En effet, le régime sédimentaire de ce bassin est beaucoup plus intermittent puisque la 

majeure partie des flux se produit durant les pics de crue. La discontinuité des flux pour EndM2 

et dans une moindre mesure pour Interm est nettement plus faible puisqu’une part importante 

du transport se produit également entre les crues. 

Les spectres de Fourier des flux sédimentaires permettent de préciser les informations 

apportées par les autocorrélogrammes en distinguant les échelles de temps sur lesquelles 

l’autocorrélation du signal se produit. Les spectres de fourier associées aux flux sédimentaires 

des bassins synthétiques EndM1, Interm et EndM2 sont affichés en figure 4.3. Dans tous les 

spectres (figure 4.3 à titre d'exemple), la puissance spectrale diminue avec l’augmentation de 

la fréquence, indiquant une contribution relativement faible des fluctuations hautes fréquences 

à la variabilité des signaux. Deux points de rupture (Tx1 et Tx2) et donc trois régimes 

d’invariances ont été détectés pour les trois exemples présentés ici et plus globalement pour 

l’ensemble des bassins versants synthétiques étudiés. Tx1 sépare le régime basses 

fréquences du régime fréquences intermédiaires et Tx2 sépare le régime fréquences 

intermédiaires du régime hautes fréquences (cf. chapitre 2, section 3.2). Les modèles de 

régression linéaire par morceaux ont été estimés en considérant ces deux ruptures de pente 

et ont permis de caractériser trois pentes spectrales B1, B2 et B3, associées respectivement 

aux régimes basses fréquences, fréquences intermédiaires et hautes fréquences (cf. chapitre 

2, section 3.2).  

Des coefficients spectraux proches de 0 se produisent lorsque les périodes de fluctuation 

hautes fréquences et basses fréquences contribuent à parts égales à la variabilité des flux 

sédimentaires.  Ils caractérisent des signaux faiblement autocorrélés (bruit blanc). La partie 

basses fréquences des spectres de flux sédimentaires sont d’excellents exemples de bruit 

blanc (figure 4.4).  



 

126 

 

Figure 4.4. Spectres de Fourier du flux sédimentaire pour trois bassins versants synthétiques à 
la dynamique très contrastée. 
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Les pentes spectrales abruptes, associés aux régimes d’invariance hautes fréquences 

des flux sédimentaires, décrivent en revanche des signaux autocorrélés, i.e. des signaux dont 

les valeurs successives sont proches les unes des autres. Alors que Tx2 varie peu d’une 

situation à une autre, Tx1, B1, B2 et B3 sont très différents (figure 4.4). EndM2 possède une 

période de rupture Tx1 et des pentes spectrales beaucoup plus élevées que Interm et EndM1, 

indiquant une autocorrélation temporelle des flux plus élevée dans les trois domaines 

fréquentiels (cf. chapitre 2, section 3.2). Les différences les plus importantes se produisent 

entre EndM1 et EndM2 puisque le passage de EndM1 à EndM2 entraine une hausse de Tx1, 

B1, B2 et B3 de respectivement 49, 437, 132 et 66 %.  

Les analyses réalisées sur les bassins synthétiques IndM1, Interm et IndM2 indiquent que 

les valeurs des paramètres statistiques EM, Tx1, Tx2, B1, B2 et B3 peuvent considérablement 

varier. Pour faciliter l’analyse et la visualisation des relations entre les propriétés corrélatoires 

et spectrales des flux sédimentaires et les caractéristiques physiques des bassins, des 

méthodes d’analyse multivariées sont employées dans ce chapitre. Ces méthodes sont 

présentées dans la suite de cette section. 

Afin d’apprécier les relations existant entre les variables de traitement du signal (EM, Tx1, 

Tx2, B1, B2 et B3 ; cf. chapitre 2, section 3) et les variables morphométriques (DD, MSC, HI, 

GS, FL et FA), divers outils mathématiques d'analyse de données ont été employés. Les 

données recueillies ont dans un premier temps été soumises à une classification ascendante 

hiérarchique (CAH ; Köhn et Hubert, 2015), à une analyse en composantes principales (ACP ; 

Jolliffe, 2002) et à une analyse factorielle discriminante (AFD ; Huberty, 1975) afin de fournir 

une première description des liens entre les propriétés statistiques et spectrales des signaux 

et les propriétés physiques des bassins (section 1.2.1.1. Approche descriptive). Des modèles 

linéaires généralisés (GLM ; Gill, 2001) ont ensuite été utilisés pour préciser les analyses et 

tester la significativité des relations et des écarts (section 1.2.1.2. Approche prédictive). 

 Approche descriptive 

Les variables de traitement du signal, à savoir EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2 ont été utilisées 

pour faire un regroupement en classes des cas tests par la méthode de classification 

ascendante hiérarchique (CAH). La CAH est une méthode conçue pour regrouper des objets 

avec des variables similaires dans des groupes. La similarité entre deux objets est maximale 

lorsqu’ils appartiennent au même groupe et minimale dans le cas contraire. La représentation 

graphique de cette méthode est l'arbre hiérarchique appelé dendrogramme qui relie les objets 

entre eux selon leur degré de similarité. Cet arbre hiérarchique fonctionne de manière 

"ascendante", c'est-à-dire que chaque objet est initialement considéré comme une classe à 
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un seul élément (feuille) puis les classes les plus similaires sont combinées en une nouvelle 

classe plus grande (nœud). Cette procédure est itérée jusqu'à ce que tous les objets soient 

membres d'une seule grande classe (racine). La hauteur des noeuds, indiquée sur l'axe 

vertical de ce graphique, indique la distance/dissimilarité entre deux objets/classes 

(distribuées le long de l’axe horizontal). Plus la hauteur du nœud est élevée, moins les 

objets/classes sont similaires. Dans ce travail, la similarité entre les objets repose sur la 

distance euclidienne entre les objets et les classes sont regroupées sur la base du critère de 

Ward qui réuni prioritairement les classes dont le rassemblement minimise l’inertie intraclasse. 

L’inertie intraclasse se calcule comme la somme des carrés des distances entre les individus 

et le barycentre de la classe (Vega et al., 1998). Les variables ont été, au préalable, centré 

réduites afin d’avoir des séries de données comparables.  

Pour réaliser un partitionnement objectif du dendrogramme et obtenir le nombre optimal 

de classes, il est nécessaire d’avoir recourt à des outils supplémentaires. Dans ce travail, le 

nombre optimal de classes a été évalué à l’aide du critère du coude, de la méthode des 

silhouettes et la statistique du gap (Kaufman et Rousseeuw, 1990), récursivement calculés 

pour un nombre de classes compris entre 2 et 15. Le critère du coude consiste à sélectionner 

le nombre de classes qui induit une réduction significative de l’inertie intraclasse. La méthode 

des silhouettes estime, pour chaque solution de partitionnement, la distance entre les individus 

d’un cluster et les individus des clusters voisins (= coefficient de silhouette). La règle consiste 

donc à choisir le nombre de clusters qui maximise le coefficient de silhouette. Enfin, la 

statistique du gap compare, pour chaque solution de partitionnement, l’inertie intraclasse des 

données observées à l’inertie intra-classe de données générées aléatoirement. La 

structuration en groupes des individus est d’autant plus marquée que la statistique du gap est 

élevée. 

La manière dont ont été utilisées les variables pour construire les groupes a été décrite 

par une analyse en composantes principales (ACP). Cette méthode permet d'explorer et de 

visualiser les jeux de données comportant de nombreuses variables, en transformant les 

variables originales en un ensemble réduit de variables, appelé composantes principales, au 

moyen de combinaisons linéaires. Les informations redondantes sont éliminées puisque 

toutes les composantes principales sont orthogonales les unes aux autres. Les premières 

composantes (axes) représentent la majorité de la variabilité du jeu de données original. 

Pour finir, une analyse discriminante linéaire (ADL) descriptive a été réalisée sur la matrice 

des données morphométriques afin de repérer les variables permettant la meilleure 

séparation/différenciation des groupes. Cette méthode consiste à trouver des combinaisons 

linéaires de variables explicatives qui permettent de distinguer au mieux (au sens des 
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barycentres) les groupes. Sur ces graphiques, les variables sont représentées sous la forme 

de vecteurs dont la longueur défini le pouvoir discriminant. La significativité statistique de la 

discrimination a été évaluée à l'aide d'un test de permutation. Le test de permutation consiste 

à changer de manière aléatoire l'ordre des lignes du jeu de données afin que les indices de 

classe soient attribués de manière aléatoire aux mesures. L’analyse discriminante, réalisée 

sur cet ensemble de données permutées, est comparée à celle effectuée sur le l’ensemble de 

données non permutées. Si l'hypothèse nulle est vraie (p-value > 0.05), la discrimination n'est 

pas significative et décrit du bruit. 

 Approche prédictive 

Des modèles linéaires généralisés (GLM) multiples ont également été utilisés pour étudier 

plus en détail les relations entre les paramètres physiques des bassins versants et les 

variables de traitement du signal.  Ils constituent une excellente alternative aux tests 

paramétriques et non-paramétriques classiques (e.g. ANOVA factorielle) et évitent les 

problèmes d’interprétation et les biais induits par la transformation des données (Lo et 

Andrews, 2015 ; Warton et al., 2016 ; Walker, 2018). 

Des GLM gamma et gaussien ont été respectivement attribués à EM, Tx1, Tx2 (variables 

continues positives) et B1, B2, B3 (variables continues non bornées) afin de garantir des 

ajustements linéaires et homoscédastiques (i.e. dispersion homogène des résidus du modèle). 

Les variables explicatives catégorielles (DD, MSC, HI, FL, GS) ont toutes été considérées 

comme des facteurs fixes car leurs classes ont été délibérément choisies et le plan 

d’expérience retenu permet l’indépendance des données (Hervé, 2016). 

Une analyse de régression pas à pas ascendante a été utilisée dans la construction des 

modèles linéaires généralisés multiples afin de déterminer les variables prédictives les plus 

fortement corrélées aux variables réponses. Elle commence par un modèle de base et ajoute 

séquentiellement des facteurs jusqu'à ce que l'ajout de facteur n'améliore pas l'ajustement du 

modèle. Le meilleur modèle retenu est celui avec le critère d'information d'Akaike (AIC) le plus 

bas (Burnham et Anderson, 2002 ; Yamashita et al. 2007). 

Le modèle de base ne consiste qu’en une ordonnée à l’origine qui est équivalente à la 

moyenne de l'ensemble des données. L’ajout des prédicteurs se fait en balayant un éventail 

de termes à potentiellement inclure dans le modèle. Ici, nous avons considéré l’ensemble des 

effets principaux (effets additifs) et des effets d’interaction/synergie (effets multiplicatifs) 

possibles ainsi que l’existence d’un terme quadratique pour la covariable FA. Le modèle 

complet contient alors 127 paramètres. L’ajout des prédicteurs se fait en respectant le principe 

de marginalité qui stipule que le modèle ne doit pas omettre un terme d'ordre inférieur lorsqu’il 
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contient des termes d'ordre supérieur qui en dépendent (James et al., 2013).  Par exemple, si 

le modèle contient un terme d’interaction d’ordre 3 A:B:C, alors le modèle doit également 

inclure les effets principaux A, B et C ainsi que les interactions plus simples A:B, A:C et B:C. 

L’ajout de ces termes d’interactions dans le modèle permet une analyse plus poussée de 

la dynamique du système en permettant d'explorer comment les divers facteurs interagissent 

les uns avec les autres pour moduler la réponse du bassin versant. 

Nous avons réalisé une ANOVA pour étudier l'effet des termes du modèle sur la variable 

dépendante (anova basée sur la statistique du Chi-carré du rapport de vraisemblance LR χ² ; 

Fox et Weisberg, 2011).  Seuls les termes significatifs au seuil 0.05 ont été conservés dans le 

modèle minimal adéquat. Afin de contrôler la validité du modèle obtenu, une analyse de la 

dispersion des résidus du modèle a été effectuée à l’aide de diagrammes quantile-quantile et 

de diagrammes résidus-valeurs ajustées. 

Le R2 ne peut être obtenu à partir des modèles de régression linéaires généralisés utilisés 

ici, c'est pourquoi le pseudo-R2 de Cox and Snell a été utilisé à la place pour estimer le pouvoir 

explicatif du modèle. Le pseudo-R2 de Cox and Snell est compris entre 0 et 1 et peut être 

interprété de la même manière que le R2 classique. 

Puisqu’il est difficile de présenter et d'interpréter directement les nombreux coefficients 

des modèles, des graphes d’interaction, qui permettent d’afficher les courbes de régression, 

les moyennes et les intervalles d’erreur modélisés, statistiques employées dans l’inférence 

statistique, ont été tracés (Lenth, 2020).  

3. Résultats 

 Approche descriptive 

Les 243 bassins versants synthétiques peuvent être classés à partir des propriétés 

statistiques de leur flux sédimentaire simulé (EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2) dans un 

dendrogramme où les dissimilarités (Height) sont données en ordonnées (figure 4.5 D).  
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Figure 4.5. Classification ascendante hiérarchique des individus à partir des variables de 
traitement du signal (D). Choix du nombre optimal de classes par le biais (A) de la somme des 
carrés des écarts à l’intérieur des classes, (B) de la statistique du gap et (C) du coefficient de 
silhouette.  

En observant les figures 4.5 A, 4.5 B et 4.5 C, relatives à la sélection du nombre optimal 

de groupes de classification, la méthode du coude (figure 4.5 A) suggère de considérer cinq 

clusters puisqu’après le coude identifié à k = 5, la réduction de la somme du carré des 

distances intra-classe est beaucoup plus lente. Ainsi, diviser le jeu de données en un nombre 

supplémentaire de classes ne permet pas d’obtenir des classes avec des individus réellement 

plus proches les uns des autres. La statistique du gap est maximale pour un nombre de classe 

compris entre 2 et 4 ce qui signifie que la partition la moins aléatoire du jeu de données 

s’obtient pour ce nombre de classes (figure 4.5 B). Enfin, la méthode des silhouettes 

recommande, pour produire les classes les plus éloignées/distinctes les unes des autres, un 

nombre de cluster égal à 5 ou à 6 (figure 4.5 C). Un nombre de cluster égal à 5 a finalement 

été retenu puisque cette solution est la seule à être partagée par deux des trois méthodes 

considérées ici. Le résultat du regroupement est visible dans le dendrogramme présenté en 

figure 4.5 D où chaque groupe est matérialisé par une couleur. Cette figure montre 
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l’appariement des bassins versants virtuels par dissimilarité croissante (Height) : les 

connexions apparaissant au bas du graphique ont lieu entre les individus les plus similaires. 

Comme on peut le voir sur le dendrogramme, les cinq groupes se distinguent clairement les 

uns des autres. Les groupes 1 et 3 ont la plus petite distance inter-cluster matérialisée par le 

nœud qui les relie. Ensuite, se joint à ces groupes le groupe 4. Les groupes 5 et 2 sont 

finalement les groupes les plus distants des autres groupes. Les résultats de l’ACP et de l’ADL, 

présentés en figure 4.6, permettent d’identifier les caractéristiques de chaque groupe. L’ACP 

est utilisée pour déterminer les propriétés statistiques et spectrales des flux sédimentaires 

associées à chaque groupe (A et B) tandis que l’ADL est employée pour permettre 

l’identification des attributs morphométriques à l’origine des différences (C et D). 

 

Figure 4.6. (A et B) Résultats de l’analyse en composante principal (plan factoriel) I-II montrant 
la distribution des groupes de bassins versants obtenues par classification ascendante 
hiérarchique sur la base des variables EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2. (C et D) Résultats de l’analyse 
factorielle discriminante (plan I-II) présentant la différenciation des groupes selon les 
caractéristiques physiques des bassins versants. DD : densité de drainage ; HI : intégrale 
hypsométrique ; MSC ; pente moyenne du chenal ; FL : localisation des zones boisées ; FA : 
surface boisée ; GS : granulométrie des sédiments 
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Les deux premiers axes de l’ACP et de l’AFD captent respectivement 85% et 91% de la 

variance totale. Une présentation des deux premiers axes principaux est donc suffisante pour 

présenter les résultats de ces analyses puisque la prise en compte d’axes supplémentaires 

ne permettrait pas une meilleure description des jeux de données. 

D’après l’espace des individus de l’ACP, le premier axe factoriel (axe horizontal) sépare 

les groupes 1 et 2 (à gauche) du groupe 3 (à droite) et le second axe factoriel (axe vertical) 

sépare le groupe 4 (en bas) des groupes 1 et 5 (en haut) (figures 4.6 A et 4.6 B). La position 

des variables dans le cercle de corrélation de l’ACP indique une corrélation positive de EM et 

une corrélation négative de B1, B2 et B3 avec le premier axe factoriel et une corrélation 

positive de Tx1 et Tx2 avec le second axe factoriel. Les groupes d’individus obtenus lors de 

la phase précédente de cette étude sont relativement compactes et bien individualisés sur ce 

plan factoriel. Les groupes 1, 2 et 3 se distribuent le long du premier axe : les groupes 1 et 2, 

situées à gauche du plan factoriel, se caractérise par des valeurs élevées de B1, B2 et B3 et 

des valeurs faibles de EM. L’inverse est obtenu pour le groupe 3 qui se trouvent à la droite de 

cet axe. Le groupe 4 s’oppose aux groupes 1 et 5 le long du second axe factoriel. Il se 

caractérise donc, à la différence des groupes 1 et 5, par des valeurs faibles de Tx1 et Tx2. 

Selon le test de permutation, la discrimination des groupes par le biais des variables 

morphométriques est statistiquement significative (p.value < 0.05). Le critère utilisé dans ce 

test est le rapport entre l'inertie inter-cluster et l'inertie totale qui est égale ici à 0.1, ce qui 

signifie que 10% de l’inertie total provient de la différence entre les groupes. 

La figure 4.6 D montre les coefficients des combinaisons linéaires discriminantes pour 

chaque variable. Ces coefficients permettent de mesurer les contributions des variables à la 

discrimination des groupes. Un attribut est d’autant plus important dans la différenciation des 

individus que son vecteur a une norme importante. L’analyse révèle donc que, sur ce plan 

factoriel I-II, les variables qui ont le plus d’influence dans la discrimination sont dans l’ordre 

décroissant FA, GS, DD, FL, MSC et HI. L’axe factoriel F1 (axe horizontal) oppose les groupes 

1 et 3 au groupe 2. Les premiers sont associés à des valeurs élevées de FA et aux facteurs 

GS.0.0904 et HI.0.75 tandis que le dernier est caractérisé par des valeurs faibles de FA et par 

les facteurs HI.0.25 et MSC.0.005. Bien que la séparation ne soit pas clairement établie, l’axe 

factoriel F2 (axe vertical) distingue globalement les groupes 4 et 5, associés aux facteurs 

DD.5.51 et DD.8.35 des groupes 1, 2 et 3 pour lesquels le facteur DD.2.19 est le plus fréquent.  

Le recoupement des résultats de l’AFD et ceux de l’ACP indique que la baisse des 

variables B1, B2 et B3 et la hausse de la variable EM s’expliquent principalement par une 

augmentation de FA, HI et MSC et par une diminution de GS et dans une moindre mesure par 
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FL.H et par une diminution de DD. Les valeurs de Tx1 et Tx2 semble d’autre part d’autant plus 

importantes que FA est fort et GS est faible. 

 Approche prédictive 

Le tableau 4.2 présente les six modèles ajustés par régression pas à pas ascendante 

pour EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2.  La qualité d’ajustement des modèles, quantifiée par le 

pseudo-R2 de Cox & Snell (CS.R2)  (première colonne du tableau), est très bonne pour EM 

(r² = 0.96), B1 (r² = 0.90), B2 (r² = 0.97) et B3 (r² = 0.88). Elle est en revanche beaucoup moins 

bonne pour Tx1 (r² = 0.48) et Tx2 (r² = 0.15) bien que les tests du Chi-carré, qui consistent à 

comparer le modèle ajusté au modèle nul (modèle ne contenant que l’ordonnée à l’origine), 

indiquent également une significativité de ces modèles (troisième colonne du tableau ; p.value 

< 0.000001). 

Tableau 4.2. Résultats de l’analyse de régression pas à pas ascendante et de l’analyse de 
variance pour les variables dépendantes EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2. Pour plus de lisibilité et 
même si les effets principaux associés sont significatifs, seuls les termes d’interaction de plus 
haut niveau sont présentés. La significativité des modèles et de leurs termes est testée à l’aide 
de la statistique du Chi-carré du rapport de vraisemblance LR χ². AIC : critère d’information 
d’Akaike ; CS. R2 : pseudo-R2 de Cox et Snell ; Df : degrés de liberté  
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Des effets principaux significatifs (p.value < 0.05) de FA ont été trouvés sur l’ensemble 

des variables corrélatoires et spectrales. FA est impliqué dans des interactions à 2 facteurs 

faisant intervenir les variables GS (EM, B3), MSC (B1, B2, B3, Tx1), HI (EM, B1, B2, B3, Tx2) 

et DD (B2). Cela signifie que l’effet de FA sur le transport sédimentaire est différent selon la 

valeur de GS, MSC, HI et DD. Des interactions à 3 facteurs sont mêmes obtenues entre les 

variables FA, MSC et HI pour B1, B2 et B3 entre les variables FA, GS et MSC pour B3 et entre 

les variables FA, MSC et DD pour B2. La variable FL n’est jamais incluse dans les modèles 

de régression pas à pas. Cela signifie que ce terme est un mauvais prédicteur du 

comportement statistique et spectral du flux sédimentaire dans le cadre de cette approche de 

modélisation. L’influence de DD sur le comportement statistique du flux sédimentaire n’est 

importante que pour expliquer EM, B1 et B2. On peut donc supposer que son effet est faible 

en comparaison des variables FA, GS, MSC et HI qui interviennent dans la quasi-totalité des 

modèles.  

Pour l’ensemble des variables de traitement du signal sauf Tx2, il y a des effets 

d’interaction significatifs entre GS et MSC, ce qui signifie que l’effet de GS dépend de MSC, 

et inversement. Nous remarquons, dans le cas de EM, B1, B2 et B3 que l’effet de l’interaction 

GS:MSC évolue sous l’effet de HI (interaction de niveau 2 GS:MSC:HI) et que, pour B1 et B2,  

l’effet d’interaction GS:MSC:HI varie selon la valeur de DD (interaction de niveau 3 

GS:MSC:HI:DD). 

 Analysis of variance Variables in model 

 LR χ² p.value Constant LR χ² Df p.value 

EM 
AIC = 449 
CS. R2 = 0.959 

 7.78e+02 
 

< 1.00e-5  GS:DD   80.19 4 < 1.00e-5 

MSC:DD   51.72 4 < 1.00e-5 

GS:MSC:HI   32.53 8 7.49e-05 

FA:GS    7.64 2 2.20e-02 

FA:HI    6.27 2 4.35e-02 

B1 
AIC = -797 
CS. R2 = 0.898 

5.54e+02 
 

< 1.00e-5 GS:DD:HI:MSC  49.520 16 2.73e-05 

FA:HI:MSC  11.060  4 2.59e-02 

B2 
AIC = -681 
CS. R2 = 0.97 

 8.49e+02 
 

< 1.00e-5 GS:HI:MSC:DD   64.75 16  < 1.00e-5 

HI:MSC:FA   16.87  4  2.04e-03 

MSC:FA:DD   10.55  4  3.21e-02 

B3 
AIC = 187 
CS.R2 = 0.880 

5.15e+02 
 

< 1.00e-5 FA:HI:MSC 70.56 4 < 1.00e-5 

GS:I(FA^2):MSC 14.89 4 4.93e-03 

GS:HI:MSC 17.35 8 2.66e-02 

Tx1 
AIC = 1607 
CS.R2 = 0.4782 

1.58e+02 
 

< 1.00e-5 GS:MSC 53.07 4 < 1.00e-5 

MSC:I(FA^2) 13.15 2 1.40e-03 

FA:MSC 10.07 2 6.52e-03 

Tx2 
AIC = 150 
CS.R2 = 0.149 

3.91e+01 
 

< 1.00e-5 FA²:HI 22.29 2 1.45e-05 
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De manière générale, quel que soit le modèle retenu, la qualité d’ajustement des modèles 

dépend très largement des effets principaux et des effets d’interaction impliquant les facteurs 

FA, GS, MSC, HI et DD. Les résultats de l’ANOVA indiquent une significativité de ces termes 

que nous allons analyser par le biais de graphiques d’interaction. Afin de décrire au mieux les 

résultats de l’analyse, les courbes de régression partielle estimées par le modèle ont été 

tracées dans un seul et même graphique. 

Les figures 4.7, 4.8, 4.9, 4.10, 4.11 et 4.12 indiquent que FA et GS influencent fortement 

les variables dépendantes EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2. 

 

Figure 4.7. Effet du couvert végétal (FA (km²)), de la distribution granulométrique (GS (mm)), de 
la pente moyenne du chenal principal (MSC (m/m)), de l’intégrale hypsométrique (HI (-)) et de la 
densité de drainage (DD (km/km²)) sur la variable dépendante EM. Les courbes représentent les 
courbes de régression partielle estimées par le GLM.  Les données brutes sont affichées en 
arrière-plan. Les intervalles de confiance à 95% n’ont pas été tracés afin de ne pas alourdir le 
graphique. 
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Figure 4.8. Effet du couvert végétal (FA (km²)), de la distribution granulométrique (GS (mm)), de 
la pente moyenne du chenal principal (MSC (m/m)), de l’hypsométrie (HI (-)) et de la densité de 
drainage (DD (km/km²)) sur la variable dépendante B1. Les courbes représentent les courbes de 
régression partielle estimées par le GLM.  Les données brutes sont affichées en arrière-plan. Les 
intervalles de confiance à 95% n’ont pas été tracés afin de ne pas alourdir le graphique. 
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Figure 4.9. Effet du couvert végétal (FA (km²)), de la distribution granulométrique (GS (mm)), de 
la pente moyenne du chenal principal (MSC (m/m)), de l’hypsométrie (HI (-)) et de la densité de 
drainage (DD (km/km²)) sur la variable dépendante B2. Les courbes représentent les courbes de 
régression partielle estimées par le GLM.  Les données brutes sont affichées en arrière-plan. Les 
intervalles de confiance à 95% n’ont pas été tracés afin de ne pas alourdir le graphique 
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Figure 4.10. Effet du couvert végétal (FA (km²)), de la distribution granulométrique (GS (mm)), de 
la pente moyenne du chenal principal (MSC (m/m)) et de l’hypsométrie (HI (-)) sur la variable 
dépendante B3. Les courbes représentent les courbes de régression partielle estimées par le 
GLM. Les enveloppes indiquent les intervalles de confiance à 95%.  Les données brutes sont 
affichées en arrière-plan. 

 

Figure 4.11. Effet du couvert forestier (FA (km²)), de la granulométrie (GS (mm)) et de la pente 
moyenne du chenal principal (MSC (m/m)) sur la variable dépendante Tx1. Les courbes 
représentent les courbes de régression partielle estimées par le GLM. Les enveloppes indiquent 
les intervalles de confiance à 95%.  Les données brutes sont affichées en arrière-plan. 
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Figure 4.12. Effet du couvert forestier (FA (km²)) et de l’hypsométrie (HI (-)) sur la variable 
dépendante Tx2. Les courbes représentent les courbes de régression partielle estimées par le 
GLM. Les enveloppes indiquent les intervalles de confiance à 95%.  Les données brutes sont 
affichées en arrière-plan. 

Les relations linéaires liant FA à EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2 sont toutes statistiquement 

significatives ; leurs pentes moyennes sont respectivement égales à 0.4, -0.01, -0.02, -0.12, 

0.5 et -0.014 pour EM, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2. Cela signifie qu’une hausse de 1 km² de la 

surface boisée entraine une augmentation moyenne de EM égale à 0.4 jour, une diminution 

de B1, B2, B3 et Tx2 égale à -0.01, -0.02, -0.12 et -0.014 respectivement et une hausse de 

Tx1 égale à 0.5 jour. 

Les écarts provoqués par la modification de la granulométrie des sols sont tous importants 

lorsque l’on compare GS.0.0904 à GS.51.2752 sauf pour Tx2 où son effet n’est pas significatif 

(tableau 4.2). Le passage de GS.512752 à GS.0.0904 provoque une augmentation moyenne 

de EM d’environ 3jours, une augmentation moyenne de |B1|, |B2| et |B3| de 0.1, 0.3 et 1 

respectivement et une augmentation de Tx1 de 6 jours. Les écarts de moyenne entre 

GS.0.0904 et GS.9.6878 sont en revanche assez peu marqués sauf pour B2 où le passage à 

GS.9.6878 entraine une diminution de la valeur absolue de 0.08 unités.  



 

141 

Les effets d’interaction entre FA et GS ne sont visibles que pour EM et B3 puisque seuls 

ces modèles contiennent le terme FA:GS. D'après les figures 4.7 et 4.10, il est clair que l'effet 

de FA dépend de GS. Pour EM, l’effet de FA sur la hausse des valeurs moyennes est accentué 

lorsque la granulométrie des sols est fine traduisant ainsi un effet de synergie (GS.0.0904 et 

GS.9.6878 vs GS.512752). De la même manière, l’augmentation de EM liée à la diminution 

de GS est plus marquée lorsque FA est important. C’est également le cas pour |B3| où 

l’augmentation des valeurs liée à la baisse de GS ne se produit que pour des valeurs élevées 

de FA, notamment lorsque MSC est fort. En effet, l’effet de GS sur B3 tend à disparaitre 

lorsque le couvert végétal est faible (FA < 5km²). 

Nous pouvons remarquer que les effets de FA et GS ne sont pas les mêmes selon les 

valeurs de MSC et HI. Les graphiques montrent notamment que la hausse de EM, |B1|, |B2| 

et |B3| avec l’augmentation de FA et la diminution de GS est plus forte pour des valeurs 

élevées de HI et MSC.  La hausse de EM, |B1|, |B2| et |B3| avec la hausse de FA et la baisse 

de GS aurait même tendance à disparaitre pour MSC.0.005 et HI.0.25 notamment pour le 

régime d’invariance hautes fréquences (B3) (disparition de la tendance à la baisse et des 

écarts entre les courbes). Autrement dit, les écarts liés aux effets de FA et GS sont pleinement 

visibles lorsque la pente à proximité du chenal est forte (HI.0.75 et MSC.0.2). Par exemple, 

l’augmentation de |B3| avec l’augmentation du boisement et la diminution de la granulométrie 

n’est pas visible pour MSC.0.005 et HI.0.25. Pour HI.0.25 et MSC.0.005, |B3| vaut environ 3 

indépendamment de la granulométrie des sols et du degré de végétalisation du bassin. Les 

effets principaux FA et GS et l’effet d’interaction FA:GS ne serait donc à première vue pas 

notoire lorsque la pente à proximité de l’exutoire du bassin est faible. La hausse s’amorce 

lorsque MSC est égal à 0.1 ou 0.2 ou lorsque HI vaut 0.65 ou 0.75. La hausse se remarque 

complètement lorsque MSC est supérieure à 0.005 et lorsque HI est supérieur à 0.25 bien 

que, comme nous le mentionnions précédemment, la hausse liée à GS tend à disparaitre 

lorsque le boisement du bassin est très faible (FA < 5 km²). En effet, la hausse maximale de 

|B3| avec GS s’obtient lorsque FA = 10 km², MSC = 0.2 et HI = 0.75 et vaut environ 60 %. Les 

effets principaux FA et GS et l’effet d’interaction FA:GS ne s’exprimerait donc que lorsque la 

pente des cours supérieurs du bassin est forte (effet d’interaction FA:GS:MSC ; tableau 4.2).  

On remarque également que la hausse de MSC et HI entraine la plus grande 

augmentation de EM, |B1|, |B2| et |B3| lorsque FA est fort et GS = 0.0904. Elle de près de 

125% pour B1, 40% pour B2, 140% pour B3 et 100% pour EM. En revanche, lorsque FA est 

faible et GS = 51.2752 mm, la hausse de MSC et HI engendre une baisse des valeurs de EM, 

|B2| et |B3|. Les pourcentages de diminution valent environ 20 % pour EM et 25 % pour |B2| 

et |B3|. L’influence des interactions FA:MSC et GS:MSC sur Tx1 est nettement moins 
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évidente : les écarts entre les courbes sont très faibles (recouvrement des intervalles de 

confiance à 95 %) ce qui rend difficile leur analyse. 

Les figures 4.7, 4.8 et 4.9 montrent également les effets de DD sur EM, B1 et B2 

respectivement en lien avec l’évolution de FA, GS, MSC et HI.  

Pour GS.51.2752, DD.8.35 atténue la hausse de EM liés à la diminution de HI et MSC : 

les valeurs EM obtenues sont alors inférieures à celles de DD.2.19, que le couvert végétal soit 

faible ou fort. Pour |B1| et dans ces mêmes conditions (GS.51.2752, MSC.0.005 et HI.0.25), 

les valeurs les plus faibles sont également obtenues pour DD.8.35. Les valeurs de EM et |B1| 

ont d’autre part tendance à être plus fortes pour DD.5.51 et DD.8.35 lorsque la granulométrie 

est fine, quand FA, MSC et HI sont forts pour EM et quand MSC et HI sont faibles pour |B1|. 

La hausse de EM avec la baisse de GS et la hausse de MSC s’accentue donc avec la hausse 

de DD. Les écarts de tendance linéaire les plus forts sont obtenus pour les couples DD.2.19 / 

DD.8.35 et DD.2.19 / DD.5.51. Ils sont en revanche beaucoup plus faibles lorsqu’on compare 

DD.5.51 à DD.8.35. 

Tout comme pour EM, |B2| a tendance à être plus fort pour DD.5.51 et DD.8.35 lorsque 

GS = 0.0904, MSC = 0.2 et HI = 0.75 mais seulement lorsque FA est faible. Quand GS et FA 

sont forts, DD.2.19 a tendance à produire les valeurs absolues de B2 les plus fortes.  

4. Discussion 

 Influence de l’occupation des sols 

L’effet mémoire du système (EM) est plus marqué lorsque les surfaces végétalisées 

augmentent (figures 4.6 et 4.7). De même, les régimes d’invariance hautes fréquences, 

fréquences intermédiaires et basses fréquences se caractérisent par des valeurs absolues 

d’exposants scalaires plus importantes lorsque les surfaces boisées augmentent (figures 4.6, 

4.8, 4.9 et 4.10), traduisant une plus grande persistance du transport sédimentaire.  

Pour une même configuration de bassin, la comparaison des exposants scalaires B1, B2 

et B3 met en évidence une plus grande intermittence des flux sédimentaires sur le long terme 

(basses fréquences) que sur le moyen et le court terme (hautes fréquences et fréquences 

intermédiaires ; i.e. valeur absolue moins élevée de B1 que de B2 et B3).  La préservation du 

signal pluviométrique dans les flux sédimentaires sera donc meilleure pour les oscillations 

basses fréquences. La mesure dans laquelle un signal d’entrée est filtré (atténué ou étalé) par 

le système dépend donc non seulement des caractéristiques du système mais aussi de la 

fréquence du signal d'entrée. Les processus sédimentaires (érosion, transport et dépôt) 
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peuvent être traités comme des processus diffusifs qui se comportement comme des filtres 

"passe-bas", c'est-à-dire qu'ils ne laissent passer que les signaux dont l'échelle de temps est 

comparable ou supérieure à l'échelle de temps de diffusion du système (Jerolmack et Paola, 

2010 ; Hajek et Straub, 2017 ; Straub et Foreman, 2018). Cette échelle de temps peut être 

rapprochée de la fréquence limite Tx1 séparant le régime d’invariance basse fréquence du 

régime d’invariance intermédiaire des spectres de Fourier.   

Tx1 est significativement lié au degré de végétalisation du système, si bien que 

l’information pluviométrique contenue dans les basses fréquences est mieux transmise par les 

bassins versants peu végétalisés. Dans notre étude, le passage d’un bassin versant peu 

végétalisé à un bassin versant fortement végétalisé entraine une hausse moyenne de Tx1 de 

50 % passant ainsi de 22 à 33 jours. Les bassins versants à fort couvert végétal sont donc 

capables de filtrer des fluctuations moins rapides du signal de pluie. 

La délimitation entre les composantes hautes fréquences et intermédiaires varie en 

revanche très peu, elle est comprise entre 3 et 4 jours pour l’immense majorité des simulations. 

Ce paramètre ne permet donc pas une analyse précise des effets de la végétation et plus 

globalement de l’influence des caractéristiques physiques des bassins versants sur la 

déformation du signal. 

Concrètement, la capacité de lissage de la végétation se traduit, en réponse à une pluie, 

par une montée moins brusque du flux sédimentaire, par une réduction des pics d’érosion et 

par une diminution plus lente des flux sédimentaires (Delmas et al., 2012 ; Gay et al., 2016). 

Ce comportement reflète le conditionnement de l'hydrogramme de crue par la couverture 

forestière (paramètre 𝑚 des équations 2.1 et 2.3 du chapitre 2), ce qui affecte indirectement 

le transport sédimentaire (Welsh et al., 2009). En effet, dans cette étude, l’influence de la 

végétation sur le lissage du signal de pluie n’est déterminée que par la composante 

hydrologique du modèle qui agit sur la quantité d’eau ajoutée en surface à différents endroits 

du bassin. Une végétalisation importante du bassin entraine un hydrogramme théorique plat 

caractérisée par un pic de crue faible et une récession lente des écoulements. Une partie du 

ruissellement atteint donc l’exutoire du bassin avec un certain retard. Cela modifie à son tour, 

les débits, les vitesses, les contraintes de cisaillement et donc l’érosion, le transport et le dépôt 

des sédiments.  

Nous n’avons pas considéré l’influence de la végétation sur la rugosité et sur la résistance 

des surfaces à l’écoulement. On peut néanmoins s’attendre à ce que l’augmentation de la 

rugosité hydraulique, liée à la présence de végétation dans les chenaux des cours d'eau ou à 

proximité de ceux-ci, permette de lisser encore davantage le signal en raison d’un transfert 
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plus lent des écoulements. De même, l’effet de la végétation sur la résistance des surfaces à 

l’érosion, liée au développement du système racinaire, n’est pas pris en compte bien qu’il 

pourrait accentuer la non-linéarité et l’intermittence du transport sédimentaire. Enfin, 

l’influence des écoulements et de l’érosion sur l’établissement et le développement de la 

végétation dans le bassin versant n’a pas été considérée dans cette étude. 

Etonnament, la régression pas à pas ascendante a montré une absence de relation entre 

l’organisation spatiale de l’occupation des sols et le pouvoir tampon du bassin versant. La 

répartition des surfaces dénudées en fond de vallée devrait pourtant réduire le lissage du 

signal d’entrée puisque ces surfaces, plus réactives d’un point de vue du ruissellement, sont 

dans cette situation hydrologiquement connectés à l’exutoire du bassin et leur contribution au 

débit et au flux sédimentaire du bassin devrait alors être majeure (Mekonnen et al., 2015 ; 

Miyata et al., 2019). De la même manière, nous nous attendions à ce que la répartition des 

zones boisées en fond de vallée favorise la déconnexion des voies de transfert hydro-

sédimentaires et que les zones non végétalisées ne contribuent alors plus autant à 

l’écoulement rapide de crue (Cosandey et Oliveira, 1996). Nos résultats vont à l’encontre de 

ceux de Lesschen et al. (2009) et Coulthard et Van De Wiel (2017) qui ont constaté que la 

distribution spatiale de la végétation déterminait largement la connectivité hydrologique et 

sédimentaire à l'échelle du bassin versant. De même, Landemaine (2016) rapporte un effet 

d’interaction important entre la végétation et la topographie et considère que la réduction de 

la connectivité sédimentaire est nettement renforcée lorsque la végétation se trouve en fond 

de vallée. Le fait que nous ne considérions pas l’influence de la végétation sur la rugosité des 

surfaces et leur résistance à l’érosion pourrait expliquer l’absence d’effet observé dans cette 

étude. 

 Influence de la granulométrie 

Les spectres de Fourier et les autocorrélogrammes ont montré une diminution de l’effet 

mémoire, de l’ensemble des exposants scalaires et de Tx1 avec l’augmentation de la taille des 

grains (figures 4.6, 4.7, 4.9, 4.9, 4.10 et 4.11). Cela revient à dire que l’utilisation d’un mélange 

de sédiments grossiers entraine une plus grande intermittence du transport sédimentaire qui 

se produit même pour le régime d’invariance basses fréquences, c’est-à-dire pour des échelles 

de temps longues. En effet, les particules grossières du lit sont plus résistantes à l'érosion que 

les particules fines et une contrainte de cisaillement plus élevée, donc susceptible d’être moins 

fréquemment franchie, est nécessaire pour permettre leur mise en mouvement et leur 

évacuation du bassin versant. A l’inverse, un bassin avec une granulométrie fine répond de 

manière plus continue et plus linéaire à la variabilité des écoulements, qu’elle soit rapide (B3), 

modérée (B2) ou lente (B1). 
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Ce type de comportement a également été mis en évidence par Saletti et al. (2016) au 

travers d’analyses corrélatoires et spectrales, bien que leur attention se soit portée sur des 

échelles spatio-temporelles beaucoup plus petites que celles utilisées dans cette étude. En 

effet, ils ont montré, par le biais d’expérimentations en canal, une plus lente décroissance de 

la fonction d’autocorrélation avec la diminution de la taille des particules pour différentes 

échelles temporelles d’aggrégation. Les exposants de Hurst (H), utilisés dans cette étude pour 

quantifier la persistance du transport sédimentaire, montrent une plus grande intermittence du 

signal avec l’augmentation de la taille des particules. L’exposant de Hurst est une autre 

mesure couramment utilisée pour quantifier la persistance d’un signal et est lié au coefficient 

spectral B par la relation 𝐵 =  2𝐻 − 1 (Malamud et Turcotte, 1999). Notre travail vient donc 

compléter leur analyse en confirmant le lien entre la mémoire du transport sédimentaire et la 

taille des grains et en analysant cette relation, non plus seulement sur quelques minutes mais 

sur plusieurs décennies. Cela souligne donc l'importance d’une représentation appropriée de 

la distribution des tailles de grain pour permettre une description précise de la dynamique 

sédimentaire du bassin versant, à la fois sur le court et le long terme. 

Les propriétés statistiques et spectrales des groupes GS.0.0904 et GS.9.6878 sont très 

proches et se distinguent très nettement de celles du groupe GS.51.2752. Par exemple, le 

régime d’invariance basses fréquences du signal apparait à partir d’une même période de 28 

j pour les groupes GS.0.0904 et GS.9.6878 alors qu’il n’est visible qu’à partir d’une période de 

seulement 22 j pour le groupe GS.51.2752. Le mélange granulométrique GS.9.6878 pourrait 

ne pas contenir de particules suffisamment grossières pour résister aux écoulements, ce qui 

entraîne une variabilité relativement faible des flux proche de celle de GS.0.0904. Cela signifie 

donc que, dans ce cas précis, les galets, présents dans la distribution granulométrique du 

groupe GS.51.2752, déterminent fortement les propriétés statistiques et spectrales du signal 

de flux sédimentaire. 

Au fil des crues, CAESAR-Lisflood favorise le développement d’un pavage lorsque le lit 

du chenal est composé d’un mélange hétérogène de particules fines et grossières, comme 

c’est le cas pour GS.51.2752 et dans une moindre mesure pour GS.9.6878. Ces structures, 

correspondant à l’accumulation de particules grossières en surface, se développent au fil du 

temps par entrainement sélectif des particules fines (Coulthard et Van De Wiel, 2007 ; Xu et 

al., 2019). La moins grande persistance du signal pour GS.51.2752, quelle que soit l’échelle 

de temps considérée, suggère que le transport sédimentaire « sur pavage » se comporterait 

donc davantage comme un processus aléatoire. En revanche, il serait beaucoup plus corrélé 

dans le temps pour les lits à granulométrie homogène et fine, que ce soit pour les échelles de 

temps courtes (B3), intermédiaires (B2) ou longues (B1). Cela rejoint les résultats de Coulthard 
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et Van De Wiel (2007) qui ont montré une variabilité nettement plus importante des flux 

sédimentaires lorsque les sols sont caractérisés par une distribution hétérogène de la taille 

des grains (tailles de particules variant entre 1 et 256 mm, donc voisines de celles employées 

ici) et en l’absence d’apport de sédiments en provenance des versants. Selon eux, ces 

conditions, favorables au développement d’un pavage, accentueraient la non linéarité du 

transport sédimentaire. 

L’influence de la granulométrie sur le lissage du signal de pluie peut changer selon le 

degré de végétalisation du bassin, notamment pour des échelles de temps courtes (< 5 jours). 

En effet, la hausse de EM et |B3| provoquée par l’augmentation des surfaces boisées 

s’accentue pour des mélanges homogènes de particules fines. Les écarts liés à la 

granulométrie ressortent donc davantage lorsque le couvert végétal est important et ont 

tendance à disparaitre lorsque le couvert végétal est faible (figures 4.7 et 4.10).  

Ainsi, l’abaissement du seuil d’entrainement, lié à la diminution de la taille des particules 

présentes dans le lit, permet d’atténuer la non linéarité de la relation entre les débits et le 

transport sédimentaire. L’influence de la végétation sur les débits peut donc pleinement 

s’exprimer dans les flux sédimentaires. En revanche, une granulométrie hétérogène grossière 

(GS.51.2752), en limitant l’entrainement des particules et en favorisant le développement d’un 

pavage, engendre une réponse sédimentaire moins linéaire. L’influence de la végétation sur 

les débits a donc moins de chance d’être transférée aux flux sédimentaires. Ce comportement 

synergique n’est pas observé pour des échelles de temps plus longues puisque nous ne 

remarquons aucun effet d’interaction FA:GS pour B1, B2 et Tx1. Cela revient à dire, que pour 

ces échelles, l’effet combiné de FA et GS sur la persistance du transport sédimentaire est égal 

à la somme des effets séparés de FA et GS. 

 Influence de la morphométrie 

Les résultats mettent également en évidence une influence importante de la morphologie 

du bassin versant sur les propriétés statistiques et spectrales du transport sédimentaire.  

L’effet mémoire (EM), les valeurs absolues des exposants scalaires (B1, B2, B3) et la 

limite entre les basses fréquences et les fréquences intermédiaires (Tx1) ont tendance à être 

positivement liés à MSC, principalement lorsque la granulométrie des sols est fine et lorsque 

la végétalisation du bassin est importante. L’influence de MSC sur la limite fréquentielle Tx1 

est tout de même moins claire en raison d’un grand recouvrement des intervalles de confiance. 

L’influence de MSC sur les propriétés statistiques et spectrales du signal est 

fondamentalement intégrée dans la formule de routage des écoulements employée par le 



 

147 

modèle (équation 2.5, chapitre 2). La vitesse des écoulements est d’autant plus forte que le 

terme 
∆(ℎ𝑡+𝑧)

∆x
, représentant le gradient hydraulique et donc le gradient de pente, est fort. La 

contrainte de cisaillement, proportionnelle au carré de la vitesse des écoulements et donc à la 

pente, agit directement sur l’intensité du transport sédimentaire. L’autocorrélation des flux 

sédimentaires a donc tendance à augmenter avec l'intensité du transport sédimentaire, ce qui 

rejoint les observations de Campagnol et al. (2012) et de Saletti et al. (2016) réalisées sur des 

échelles spatio-temporelles beaucoup plus petites (de l’ordre de quelques minutes). 

L’influence de l’hypsométrie sur les propriétés du signal suit la même logique et tient 

compte des forces exercées par les écoulements sur le lit. Le développement d’un profil de 

pente convexe (intégrale hypsométrique élevée) entraine une augmentation des pentes dans 

la partie aval du bassin, autrement dit dans les zones où le débit est élevé (le débit augmentant 

naturellement avec l’aire drainée). La rencontre de ces deux conditions provoque donc, à 

l’échelle du bassin versant, une augmentation de la contrainte de cisaillement moyenne et 

donc un renforcement de la capacité érosive moyenne du réseau de drainage. En revanche, 

pour un bassin versant avec une intégrale hypsométrique faible (profil de pente concave), 

l’incision fluviale à l’échelle du bassin est nettement plus faible car le produit de la pente et du 

débit est inférieur (Willgoose et Hancock, 1998). Il y a donc une plus grande discontinuité dans 

le transport sédimentaire, même avec une agrégation temporelle importante du signal comme 

le montre la baisse, en valeur absolue, de l’exposant scalaire du régime d’invariance basses 

fréquences (B1). 

Une dépendance de la dynamique du transport sédimentaire aux effets conjuguées de 

FA, GS, HI et MSC (effets d’interaction FA:MSC:HI, GS:MSC:HI et FA:GS:MSC) a été mise 

en évidence. En effet, l’augmentation de la pente du chenal et de l’intégrale hypsométrique 

tend à accentuer la persistance du transport sédimentaire provoquée par la hausse du couvert 

végétal et la diminution de la granulométrie, que ce soit sur le court (B3), moyen (B2) ou long 

(B1) terme (figures 4.8, 4.9 et 4.10).  Cette dynamique du transport sédimentaire peut 

s’expliquer de la manière suivante. Lorsque la pente est faible et les particules sédimentaires 

sont grossières, le transport sédimentaire se manifeste sous la forme d’impulsions brèves qui 

se limitent à des événements épisodiques, peu fréquents et de grande magnitude, c’est-à-dire 

à des événements durant lesquels la contrainte de cisaillement est suffisante pour mobiliser 

les sédiments du lit (East & Sankey, 2021).  L’augmentation de la pente du chenal principal 

liée à la hausse de HI et MSC et la diminution de GS permet d’allonger la durée du débit 

critique de transport sédimentaire. Les sédiments ne sont alors plus seulement entrainés lors 

des pics de crue les plus forts et les écoulements se produisant durant la montée et la descente 

de crue sont suffisamment rapides pour générer du transport sédimentaire (B3). Le 
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franchissement du débit critique également lors de périodes à faible écoulement permet de 

générer du transport sédimentaire sur des échelles de temps moins courtes (B2 et B1). Ainsi, 

la mémoire hydrologique du bassin (forme de l’hydrogramme de crue, séquence de crues), 

modulée par l’occupation des sols du bassin, a de meilleures chances d’être conservés et de 

persister dans le signal sédimentaire lorsque les pentes à proximité de l’exutoire sont fortes et 

lorsque la granulométrie des sols est fine. 

En revanche, lorsque MSC et HI sont faibles, les écoulements ne suffisent pas toujours à 

générer du transport sédimentaire même lorsque le lit du chenal est composé de particules 

fines. Dans ce contexte, les écoulements peuvent être bloqués ou entravés ce qui peut aboutir 

à la sédimentation des particules même les plus fines. Ainsi, malgré une végétalisation 

importante du bassin, le transport sédimentaire s’effectue sur des périodes de temps courtes 

lors d’impulsions brèves discontinues ce qui explique la faible pente du régime d’invariance 

hautes fréquences. La disparition des effets de la granulométrie et de la végétation avec la 

diminution de la pente est particulièrement remarquable lorsque l’on se place à l’échelle de la 

crue (B3) puisque les courbes sont à la fois resserrées et proches de l’horizontale (figure 4.10). 

Lorsque la granulométrie des sols est hétérogène, les chenaux non végétalisés à forte 

pente, en raison de leur grande énergie, permettent l’évacuation de la quasi-totalité des 

particules fines et favorisent donc le développement d’un pavage. Cette couche protectrice 

particulièrement résistante entraine le rehaussement de la contrainte de cisaillement critique 

moyenne du lit qui n’est alors érodé que par intermittence lorsque l’énergie des écoulements 

est suffisante pour entrainer une rupture locale du pavage. En revanche, les chenaux 

végétalisés à pente faible, en raison de leur moins grande énergie, conservent dans leur lit 

une certaine quantité de particules fines et assurent ainsi une plus grande continuité du 

transport sédimentaire à l’échelle de la crue (B3) et de la séquence de crues (B2). Sur des 

échelles de temps plus longues (B1), il y a probablement une plus grande quantité de 

matériaux fins transportables lié notamment à la destruction récurrente du pavage à cette 

échelle et/ou un apport de sédiments en provenance des versants (transfert par solifluction 

notamment). Le système se comporterait alors davantage comme un système à « transport 

limité » et la discontinuité des flux serait ainsi limitée (Temme et al., 2017).  

 

L’influence de la densité de drainage sur la dynamique sédimentaire est beaucoup moins 

évidente. Cela contraste avec diverses études qui considèrent que ce paramètre influence 

fortement la dynamique du transport sédimentaire. En effet, selon Youberg et al. (2002), 

Grauso et al. (2008), Di Lazzaro et al. (2014) et Clubb et al. (2016), la densité de drainage a 
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des implications profondes sur le temps de transit et la variabilité des écoulements et de la 

production sédimentaire dans les bassins versants. Plusieurs études (Gay et al., 2016 ; 

Grauso et al., 2018) ont tout de même rapporté une complexité de la relation entre la densité 

de drainage et la variabilité du flux sédimentaire, ce qui est en accord avec les résultats de 

notre étude. 

Nos résultats mettent en évidence une influence des interactions GS:DD:HI:MSC et 

MSC:FA:DD sur la variabilité du transport sédimentaire sur le moyen (B2) et le long terme (B1) 

(Tableau 4.2). En revanche, la réponse sédimentaire haute fréquence du bassin (B3) semble 

moins sensible à la densité de drainage. 

D’après les résultats, les bassins versants à faibles pentes et à faible hypsométrie 

permettent de faire ressortir les effets liés à la densité de drainage sur le long terme (B1) alors 

que des bassins versants à fortes pentes permettent de faire ressortir les effets liés à la densité 

de drainage sur le moyen terme (B2). Des gradients de pente faibles pourraient permettre une 

meilleure exploration de la complexité du réseau de drainage sur le long terme en favorisant 

notamment la dispersion des écoulements. 

Plus précisément, une densité de drainage élevée couplée à une granulométrie 

hétérogène et grossière tend à renforcer la réactivité du système sur le moyen et le long terme 

(effet mémoire et pentes des régime d’invariance basses fréquences et fréquences 

intermédiaires plus faibles). Ce renforcement de la réactivité du système pourrait provenir de 

phénomènes de stockage/remobilisation de moyen et de long terme que favorisent les 

paysages hautement disséqués et végétalisés (Baartman et al., 2013 ; Hooke, 2003 ; Fryirs et 

al., 2007 ; Hancock et al., 2017 ; Grauso et al. 2018). En effet, la grande irrégularité du réseau 

couplée à une capacité de transport limitée des sédiments grossiers pourrait favoriser la 

formation de barres de chenaux. Ces structures pourraient se comporter comme des sites de 

stockage et des obstacles au transport sédimentaire pouvant entrainer la déconnexion 

transitoire d’une partie du réseau hydrographique si aucun mouvement latéral du chenal ne 

se produit (Fryirs et al., 2007 ; Grauso et al. 2018). Une densité de drainage élevée pourrait 

également être favorable à un renforcement de l’énergie des écoulements en raison de leur 

confinement, ce qui permettrait le développement d’un pavage en fond de chenal et donc le 

renforcement de l’intermittence du transport sédimentaire. En revanche, une diminution de la 

densité de drainage permettrait d’atténuer l’énergie des écoulements en favorisant leur 

dispersion dans des sections alluviales et des plaines d’inondations relativement larges (Di 

Lazzaro et al., 2014). Ce type d’environnement serait alors moins propice à la mise en place 

d’un pavage et donc à une instabilité des flux sédimentaires. 
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Comme cela a déjà été mentionné, l’intermittence du transport sédimentaire est moins 

susceptible de se produire dans les environnements à granulométrie argilo-limoneuse puisque 

dans ce cas, les phénomènes de stockage/remobilisation sont limités et le transport 

sédimentaire se produit partout où l’eau s’écoule. Une densité de drainage élevée couplée à 

un faible boisement permettrait d’accentuer ces effets sur le moyen et le long terme en les 

propageant à travers l’ensemble du bassin (du moins partout où la concentration des eaux se 

produit) (Poppl, 2012). 

L’analyse des cartes présentant la distribution spatiale simulée du diamètre particulaire 

médian (d50) et des zones d’érosion et de dépôt permettra de vérifier et préciser les 

interprétations provisoires de la dynamique sédimentaire. De telles analyses aideraient par 

exemple à vérifier si un tronçon est suffisamment compétent pour permettre le transport des 

sédiments. Une analyse séquentielle de ces cartes permettrait d’examiner les mécanismes 

agissant sur la connectivité des chenaux. Ces cartes fourniraient des preuves de l’évolution à 

court et à long terme des propriétés du lit du chenal (pavage) et de l’existence de zones de 

stockage. Elles aideraient ainsi à mieux cerner l’évolution spatio-temporelle de la connectivité 

sédimentaire (Hooke et al., 2003). 

5. Conclusion et perspectives 

Dans cette étude, le LEM CAESAR-Lisflood a été employé pour générer différents cas 

tests visant à analyser les effets séparés et combinés de différents paramètres physiques sur 

les propriétés statistiques et spectrales du transport sédimentaire. Nous avons simulé le 

fonctionnement de bassins versants synthétiques présentant différentes densités de drainage, 

différentes intégrales hypsométriques, différentes pentes moyennes de chenal principal, 

différentes occupations des sols et différentes granulométries des sols. 

L’occupation des sols est apparue clairement comme un facteur agissant sur le transport 

sédimentaire à court, moyen et long terme. Dans cette étude, des bassins versants avec un 

couvert végétal important permettent de limiter la variabilité haute fréquence du transport 

sédimentaire en réduisant la transmissivité des écoulements, d’où une autocorrélation plus 

importante des flux sédimentaires à court, moyen et long terme. Ce comportement est modulé, 

à court, moyen et long terme, par la pente moyenne, l’hypsométrie et la granulométrie des sols 

du bassin avec des effets d’interaction plus important sur le court que sur le long terme. 

L’augmentation de l’intensité de transport, induite par la diminution de la granulométrie et par 

l’augmentation des pentes de la section aval du bassin, permet un meilleur transfert de la 

mémoire hydrologique dans les flux sédimentaires et favorise la persistance du transport 

sédimentaire. En revanche, l’intermittence du transport sédimentaire est maximale lorsque la 



 

151 

couverture végétale est faible et lorsque les pentes et la granulométrie sont fortes. Ces 

conditions favoriseraient le développement en fond de chenal d’un pavage qui amènerait le 

bassin à réagir de manière intermittente et non linéaire, notamment sur le court et moyen 

terme. Une pente et une hypsométrie faibles permettrait d’atténuer ces effets en limitant 

l’énergie des écoulements et donc en retardant l’évacuation des particules fines présentes 

dans le chenal. 

Il a été constaté que la densité de drainage et la manière dont se répartit la végétation 

dans le bassin versant sont des facteurs de moins grandes influences. La réponse 

sédimentaire hautes fréquences ne semble pas être influencé par la densité de drainage. En 

revanche, des différences sont visibles dans les moyennes et les basses fréquences : les 

bassins versants à densité de drainage élevée accentueraient l’instabilité des flux obtenue 

pour les sols hétérogènes et grossiers alors qu’ils la réduiraient pour des sols homogènes 

composés de particules fines. Ces résultats soulignent l'interaction complexe des facteurs de 

contrôle sur le transport sédimentaire et renforcent l'idée que l'échelle de temps de 

l'observation révèle des taux d'érosion et des facteurs de contrôle différents. 

Ces résultats soulignent l’utilité des fonctions d’autocorrélation et des spectres de Fourier 

pour évaluer l’influence des propriétés physiques des bassins versants sur la dynamique 

temporelle des séries de flux sédimentaires. Une analyse plus approfondie de la variabilité du 

transport sédimentaire peut impliquer l'utilisation d'autres méthodes de traitement du signal 

telles que les analyses en ondelettes qui permettent de considérer la non-stationnarité des 

signaux. L’évolution vraisemblable des conditions de transport en raison de la modification 

dans le temps de la morphologie (Saletti et al., 2016) du bassin serait alors prise en compte.  

D’autre part, l’utilisation de séries chroniques de flux sédimentaires récupérées à plusieurs 

endroits dans le bassin pourrait fournir une image plus complète de la réponse sédimentaire 

de chaque bassin versant synthétique. 

Il serait enfin intéressant d’envisager d’autres scénarios ou cas tests basés sur des 

bassins versants réels à inclure dans CAESAR-Lisflood ou dans CLiDE ou sur une 

modification de l’information contenue dans le signal de pluie afin de couvrir un plus grand 

nombre de situations (cf. chapitre 8). Enfin, l’analyse de mesures in-situ de flux hydro-

sédimentaire pour plusieurs bassins versants réels est cruciale pour corroborer les 

conclusions de ce chapitre (cf. chapitre 5 et 6).  
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Chapitre 5 : Modélisation de la dynamique 

hydro-sédimentaire de bassins versants 

marneux. Cas des sites instrumentés de 

l’observatoire Draix-Bléone. 
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1. Introduction 

Les Alpes méridionales sont concernées par des épisodes de crue et d’érosion intenses 

pouvant engendrer des dégâts humains et économiques important comme la crue 

catastrophique du Rhône de mai-juin 1856 (Phillips et al., 2013). Plus récemment, des crues 

majeures du Rhône, associées à des épisodes cévenols intenses, se sont produites en 

novembre 1993, janvier et novembre 1994 et septembre et novembre 2002 (Antonelli et al., 

2004 ; Maillet et al., 2006). Elles ont engendré des milliards d'euros de dommages et ont fait 

plusieurs dizaines de victimes, malgré la présence de barrages et de digues construits aux 

XVIIIe et XIXe siècles pour préserver les populations et les biens des inondations. Plus 

localement, dans les gorges du Gardon (affluent du Rhône), les 8 et 9 septembre 2002, une 

crue a coûté la vie à 24 personnes et a entraîné des dommages économiques évalués à 1,2 

milliard d'euros (destruction de certains moulins, canaux d'irrigation, barrages, passerelles, 

etc.) (Diodato et Bellocchi, 2013). 

Dans les massifs alpins méditerranéens, le ruissellement et l'érosion très intenses sont 

liés à la conjonction de facteurs climatiques, topographiques, lithologiques, et anthropiques. 

En effet, les pluies très intenses du climat montagnard méditerranéen (Csa selon la 

classification de Köppen) couplées aux surfaces pentues et localement érodables des zones 

de montagne provoquent du ruissellement, des mouvements de masse et un ravinement 

généralisé des surfaces (Poesen et Hooke, 1997). Les sols alpins méditerranéens présentent 

localement une forte sensibilité à l'érosion hydrique en raison de la texture à dominante 

limoneuse de certaines surfaces. Ils sont donc très sensibles au tassement, à la battance ce 

qui favorise le déclenchement du ruissellement hortonien (Poesen et Hooke, 1997). En plus 

de la susceptibilité climatique, topographique, lithologique des terres méditerranéennes à 

l'érosion des sols, l’occupation des sols affecte fortement le ruissellement et l'érosion des sols. 

En effet, les activités anthropiques telles que le déboisement des surfaces au profit de 

l'agriculture, le travail et l’homogénéisation des sols, le surpâturage ont aggravé le 

ruissellement et l’érosion des sols. La sédimentation en aval des particules sédimentaires dans 

les chenaux et les retenues d’eau a réduit leur capacité à retenir les eaux de crue avec donc 

une augmentation du risque d’inondation (Liébault et al. 2005).  

L'identification et l'évaluation du rôle de chacun de ces facteurs sur le ruissellement et 

l’érosion des sols dans cette zone est une tâche difficile, étant donné leur constante évolution 

dans le temps et leurs interactions non linéaires (Provansal et al., 2014). Les projections de 

changement climatique indiquent une propension accrue de la région méditerranéenne aux 

événements de pluie intenses mais dans le même temps à une baisse des cumuls 

pluviométriques (Nadal-Romero et Garcia Ruiz, 2018). Ce climat, favorable à la dégradation 



 

155 

et à l’assèchement des sols, pourra induire des changements dans l’occupation des sols, en 

rendant encore plus difficile le développement d'une végétation dense et pérenne. Cette 

évolution du climat couplée à une pression anthropique toujours plus forte sur les milieux 

naturels accentuera la vulnérabilité de ces zones au ruissellement et à l’érosion. 

Dès le Moyen Âge, les habitants des vallées alpines ont remarqué que l’absence de 

végétation était une cause et un facteur aggravant du ruissellement et de l’érosion, comme en 

témoigne les archives paroissiales et communales de plusieurs régions sud-alpines (Descroix 

et Gautier, 2002). Mais ce n’est qu’au milieu du XIXe siècle qu’est réellement analysée la 

question de l’influence de l’activité humaine sur la dynamique hydro-sédimentaire des bassins 

versants. À cette époque, plusieurs zones ont souffert de problèmes d'inondations et d’érosion 

extrêmes après avoir converti une partie de leurs terres boisées en terres arables 

(Warmerdam et Stricker, 2009). Le rôle de la forêt dans la protection contre les inondations et 

l’érosion a dès lors fait l'objet de nombreuses discussions. Des études sur de petits bassins 

versants ont alors été initiées afin d'identifier l'influence de la couverture forestière sur le 

ruissellement des eaux de crue et l’érosion des sols. Les petits bassins versants à sol, 

végétation et physiographie uniforme, plutôt que les grands bassins versants aux propriétés 

physiques hétérogènes, sont des sites d’étude plus appropriés pour isoler les effets de 

l’occupation des sols sur le ruissellement et l’érosion (Li et al., 2009).  Ces bassins versants 

expérimentaux sont utilisés depuis plusieurs décennies pour étudier l'impact de la 

déforestation et du boisement sur le ruissellement et l’érosion des sols (Mathys et al., 2003 ; 

Warmerdam et Stricker, 2009). La première étude de bassin versant connue a été réalisée de 

1903 à 1918 en Suisse et a comparé les débits de deux bassins versants, le Sperbelgraben, 

entièrement boisé, et le Rappengraben, peu boisé (Robinson & Whitehead, 1993). Le bassin 

versant du Sperbelgraben a produit des débits de crue inférieurs à ceux du Rappengraben, 

tandis que les débits d'étiage en été semblaient être légèrement supérieurs. Cette étude de 

corrélation bien documentée entre deux bassins versants a démontré le rôle important de la 

végétation forestière pour la protection contre les inondations. De nombreuses études de ce 

type sur de petits bassins versants ont suivi dans d'autres pays (Ice & Stednick, 2004). Dans 

ces études, il est clairement apparu que la forêt, plus que toute autre végétation, réduit les 

volumes de ruissellement annuel et les débits de pointe. De même, plusieurs études ont 

montré le rôle déterminant de l’occupation des sols et du couvert forestier sur l’érosion des sol 

(García-Ruiz et al., 2015), D’après ces études, les terres arables tendent à être associée aux 

taux d'érosion les plus élevés tandis que les zones forestières, arbustives et pâturées génèrent 

les taux d’érosion les plus faibles, bien que des taux d'érosion forts soient possibles. 
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Dans cette étude, nous proposons d’utiliser les bassins versants de l'observatoire Draix-

Bléone pour comprendre l'influence de la reforestation sur le ruissellement et l’érosion en 

contexte méditerranéen et montagneux.L'Observatoire Draix-Bléone, situé dans les Alpes de 

Haute Provence et rattaché à l’infrastructure de recherche française dédiée à l'observation et 

à l'étude de la zone critique (OZCAR ; Gaillardet et al., 2018) présente deux bassins versants 

instrumentés, le Laval et le Brusquet, dont les exports sont transférés au Rhône via la Durance 

(figure 5.1). 

 

 

Figure 5.1. Localisation et photographies (Lopez Saez et al., 2011) des bassins versants du Laval 
et du Brusquet dans le bassin versant du Rhône. 
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Cette zone présente des pentes fortes et des terrains marneux très érodables. Ainsi, 

combinés aux précipitations brèves et intenses du climat méditerranéen, un ruissellement et 

une érosion importante des surfaces sont souvent observés (Antoine, 1995). Ces processus 

aboutissent au développement de surfaces très ravinées que l’on appelle les badlands. Ces 

dernières, bien que ne représentant que 0,2 % de la surface du bassin versant du Rhône, 

produiraient 14 % du flux de MES exporté à la mer Méditerranée (Copard et al., 2018). Outre 

des inondations catastrophiques en aval, ce transfert massif de sédiments entraîne un 

envasement des retenues et des plans d’eau (Etang de Berre) et des barrages 

hydroélectriques dont le fonctionnement est alors perturbé. Pour préserver la fonctionnalité 

des retenues, il faut envisager un curage régulier qui constitue une opération coûteuse (Rey, 

2003). Une solution alternative et durable consiste à réduire le ruissellement et l’érosion par 

la reforestation, ce qui permet de retenir les sédiments dans les bassins versants à l'amont 

des retenues. Cette solution a été proposée dès la fin du XIXème siècle qui a vu naître de 

nombreux programmes de reboisement (Phillips et al., 2013).  

Dans cette étude, deux bassins versants n’ayant pas reçu les mêmes efforts de 

revégétalisation sont analysés. Le bassin du Brusquet, d'une superficie de 108 ha, a été 

totalement reboisé, notamment par des pins noirs d’Autriche (végétation pérenne ; Pinus nigra 

ssp. nigra). Ses caractéristiques générales climatiques, lithologiques et géomorphologiques 

(forme, superficie, pente et hydrographie) sont très proches de celles du bassin versant du 

Laval (86 ha) qui n'a pas été reboisé et dont le couvert végétal n’est que de 32% (végétation 

pérenne principalement arbustives avec quelques zones à graminées, le reste du bassin étant 

totalement dénudé) (tableau 5.1 ; figure 5.2).  

Une approche combinant l'analyse de données de terrain et l'application du modèle à 

base physique CAESAR-Lisflood (cf. chapitre 2, section 1.1) a été employée pour quantifier 

l’influence du couvert végétal sur la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants du 

Laval et du Brusquet.  

L’analyse des données de terrain a consisté à quantifier directement l'impact de la 

couverture forestière sur la réponse hydro-sédimentaire des bassins du Laval et du Brusquet 

aux précipitations. Des séries temporelles hautes fréquences de débits et de flux 

sédimentaires à l’exutoire débutant en 1984 pour le Laval et en 1987 pour le Brusquet ont été 

analysées à l'aide de la fonction d’autocorrélation (chapitre 2, section 3.1) et de l’analyse de 

Fourier (chapitre 2, section 3.2). Ces outils nous permettront de quantifier la manière dont 

l’occupation des sols agit sur la structure corrélatoire multi-échelles des signaux hydrologiques 

et sédimentaires du Laval et du Brusquet. 
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Parallèlement, CAESAR-Lisflood est utilisé pour simuler et prédire la dynamique hydro-

sédimentaire à court et à long terme des bassins du Laval et du Brusquet. Un nombre limité 

d'études existent concernant la modélisation de la réponse hydro-sédimentaire des bassins 

versants de Draix et plus globalement dans ce type d’environnement. Mathys et al. (2003) ont 

appliqué le modèle ETC (Erosion des Torrents en Crue) au bassin versant du Laval pour 

simuler le ruissellement et le transport sédimentaire à l'échelle de l'événement de crue. Bien 

que les processus d'érosion, de dépôt et de pavage en fond de lit soient bien simulés par le 

modèle, les résultats ont montré qu'il était nécessaire d’améliorer la représentation des 

processus de pente et de stockage des sédiments dans les chenaux et d’inclure les effets de 

la végétation sur l’érosion. Le modèle physique SHETRAN, qui permet une meilleure 

description de ces processus, a été appliqué au bassin versant du Laval pour simuler 

l’influence d’une modification de l’occupation des sols sur le transport sédimentaire (Lukey et 

al., 2000). Une première étude avec ce modèle sur ce bassin (Barthurst et al., 1998) a souligné 

la capacité de ce modèle à simuler les flux sédimentaires produits lors de certains événements 

de crue. L'incertitude associée aux valeurs des paramètres d'entrée est probablement la raison 

d’une mauvaise prédiction du modèle pour les événements de crue restants. En effet, les 

erreurs et les incertitudes résultant de la sur-paramétrisation de ces modèles l’emportent 

parfois sur l’amélioration potentielle de la prédiction due à une meilleure description des 

processus. C’est probablement en partie pour cette raison que Carriere et al. (2020) ont 

préféré utiliser le modèle à complexité réduite Landlab pour simuler la dynamique sédimentaire 

des bassins du Laval et du Brusquet. Il s’agit de la première étude cherchant à reproduire le 

fonctionnement sédimentaire du bassin versant végétalisé du Brusquet. Landlab, tout comme 

le modèle employé dans cette étude (CAESAR-Lisflood), appartient à la catégorie des 

modèles d’évolution de paysage (LEM).  

Le modèle CAESAR-Lisflood n’a jamais été testé dans des surfaces présentant des 

badlands comme c’est le cas dans la présente étude (Coulthard et Macklin, 2001 ; Welsh et 

al., 2009 ; Hancock et al., 2010 ; Coulthard et al., 2012 ; Hancock et al., 2017). Nous 

évaluerons donc, à la suite d’une phase de calibration, sa capacité à simuler la dynamique 

hydro-sédimentaire du Laval et du Brusquet. La performance (cf. chapitre 2, section 2.1) et 

l'incertitude prédictive (cf. chapitre 2, section 2.2) seront pleinement étudiées. Une approche 

moins conventionnelle impliquant les méthodes de traitement du signal préalablement 

mentionnées sera également utilisée pour estimer la capacité du modèle à reproduire le 

contenu fréquentiel et la structure corrélatoire des séries temporelles observées.  Cette 

approche complémentaire peut apporter des indications sur le comportement et les 

déficiences du modèle et l’influence de ses paramètres (Weedon et al., 2015). La manière 

dont les paramètres de contrôle varient et influencent les sorties du modèle d’un bassin à 
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l’autre sera analysée (cf. chapitre 2, section 2.3). Par le biais de cette comparaison, nous 

espérons tirer des informations pertinentes sur le fonctionnement hydro-sédimentaire des 

bassins du Laval et du Brusquet. L’application du modèle CAESAR-Lisflood a également 

permis d’obtenir des cartes d’érosion/dépôt qui seront présentées à la fin de ce chapitre. 

2. Site d’étude 

Le substratum du Laval et du Brusquet consiste en des marnes noires (du Callovo-

Oxfordien pour le Laval et du Toarcien, de l’Aalénien et du Bajocien pour le Brusquet) dont le 

pendage est de ~30-45° vers le sud-est (~120°N) (Mathys, 2006 ; Lofi et al., 2012). Ces 

surfaces, facilement érodables, donnent à la zone une morphologie de badlands qui se 

caractérise par un réseau dense de ravines. Les surfaces avec un transport diffus des 

écoulements sont donc peu répandues. En effet, les distributions cumulées des aires drainées 

(CAD), utilisée pour caractériser la répartition spatiale des régimes d’écoulement et d’érosion 

(cf. chapitre 3, Article de Bunel et al., 2021), indiquent que les ravines (érosion concentrée) se 

développent à partir d’une aire drainée d’à peine 55 m² pour le Laval et 95 m² pour le Brusquet 

(figure 5.3). La densité du réseau hydrographique (DD), calculée à l’aide de ces seuils d’aire 

contributive, est alors de 122.60 km.km-² pour le bassin versant du Laval et 105.96 km.km-² 

pour le bassin versant du Brusquet (tableau 5.1). Dans un environnement aussi raviné que 

celui-ci, la diminution de la résolution du MNT entraine très rapidement une baisse de ces 

valeurs puisque les petits talwegs ne sont pas capturés par le MNT de résolution 5 m, comme 

l’indique la figure 5.2 (DD égale à 34.40 et 26 km.km-² pour le Laval et le Brusquet 

respectivement ; tableau 5.1). Cette résolution de MNT a malgré tout été employée lors de la 

modélisation hydro-sédimentaire des bassins car une résolution plus fine aurait généré des 

temps de calcul non acceptables. 
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Figure 5.2. Localisation du site d’étude et cartes d’occupation des sols des bassins versants du 
Laval et du Brusquet (système de projection : RGF 1993 CC44). 
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Tableau 5.1. Caractéristiques physiques des bassins versants du Laval et du Brusquet, 
déterminées selon différentes résolutions de MNT.  

 Laval 50cm Laval 5m Brusquet 
50cm 

Brusquet 
5m 

Geology Black marls Black marls Black marls Black marls 

Mean annual Rainfall 
(mm) 

909 909 818 818 

Plant cover (%) 32 32 100 100 

Area (km²) 0.86 0.86 1.03 1.03 

Drainage density 
(km/km²) 

122.60 34.40 105.96 26.00 

Confluence ratio (-) 4.01 4.18 3.95 4.02 

Length ratio (-) 2.07 2.26 1.57 1.72 

Hypsometric integral (-) 0.36 0.36 0.45 0.45 

Altitude min-max (m) 850.56-
1259.60 

852.68-
1259.60 

796.80-
1260.21 

797.7-
1259.87 

Main channel slope 
(m/m) 

0.14 0.15 0.15 0.18 

Les altitudes varient entre 853 et 1260 m dans le bassin de Laval et entre 798 et 1260 m 

dans le bassin du Brusquet (tableau 5.1). Les pentes locales sont fortes et excèdent très 

souvent les 70 %, y compris avec une résolution de MNT égale à 5 m. Les pentes moyennes 

du chenal principal sont très élevées, légèrement plus pour une résolution de MNT de 5 m (18 

% pour le Brusquet et 15 % que pour le Laval) puisque dans ce cas la sinuosité et donc la 

longueur du drain principal sont sous-estimées (tableau 5.1). Comme l’indique le profil en long 

du chenal principal, les pentes sont raides dans les parties supérieures des bassins versants 

et diminuent à mesure que l'altitude diminue (figure 5.3).  Les deux bassins versants montrent 

donc un profil de pente concave, typique de celui de bassins à géologie uniforme et à érosion 

concentrée dominante (Kirkby, 1971). Les intégrales hypsométriques (aire sous la courbe 

hypsométrique ; figure 5.3) qui permettent une analyse adimensionnelle de la relation surface-

élévation (Langbein, 1947) sont comprises entre 0.35 et 0.6 (0.36 pour le Laval et 0.45 pour 

le Brusquet ; tableau 5.1), ce qui confirme la maturité géomorphologique des deux bassins 

(Strahler, 1952, 1964). La reforestation du Brusquet à la fin du 19ème siècle pourrait expliquer 

le basculement de la topographie vers un état d’équilibre légèrement moins incisé (densité de 

drainage légèrement plus faible) et moins concave (cf. courbe hypsométrique et profil en long). 



 

162 

 

Figure 5.3.   Comparaison de la pluviométrie et de la morphométrie des bassins versants du 
Laval et du Brusquet. Cumuls pluviométriques mensuels (en haut à gauche), cumuls 
pluviométriques annuels (en haut à droite), distributions cumulées des aires drainées (au milieu 
à gauche), profil en long des chenaux principaux (au milieu à droite) et courbes hypsométriques 
(en bas à gauche). Les trois derniers graphiques ont été réalisés en considérant deux résolution 
de MNT : 0.5 et 5 m. 

Le Laval et le Brusquet ont un climat méditerranéen, une moyenne de 200 jours par an 

sans pluie et seulement 5 jours avec des précipitations supérieures à 30 mm. Les écarts de 

pluviométrie annuelle sont faibles, avec un pourcentage d’écart d’à peine 10% sur le module 

interannuel (818 mm pour le Brusquet et 909 mm pour le Laval ; tableau 5.1 ; figure 5.3). Les 

étés sont secs, avec parfois des orages brefs et violents, et la plupart des pluies et du 



 

163 

ruissellement se produit au printemps (entre avril et mai) et en automne (entre septembre et 

octobre) (Mathys et al., 2003 ; figure 5.3). C'est également un climat de montagne avec des 

chutes de neige et des cycles gel-dégel fréquents en hiver. Les phénomènes gel-dégel et 

humectation-dessication, dont l’intensité dépend des conditions de température et d’humidité, 

sont des processus d’altération des marnes noires majeurs (Antoine et al., 1995). 

L'érosion dans le bassin du Laval et du Brusquet suit un cycle temporel saisonnier qui 

distingue deux grandes phases. (1) De décembre à mars, la désagrégation du substratum 

marneux par cryoclastie entraine le développement sur les versants d’un régolithe (5 à 10 

centimètres d’épaisseur) qui est transporté jusqu’au réseau de drainage par gélireptation et 

gélifluxion (Rovera et Robert, 2005 ; Mathys, 2006). Ces processus aboutissent à des 

accumulations de matériaux de plusieurs décimètres en fonds de ravines (10-50 cm) (Lopez 

Saez et al., 2011). (2) Entre avril et novembre, les événements pluvieux intenses et brefs 

entrainent le déclenchement d’évènements ruisselant qui permettent l’évacuation de la totalité 

des sédiments stockés dans le réseau de drainage (Descroix et Mathys, 2003). 

Le ruissellement et l’érosion varient également d’un point de vue spatial et sont influencés 

par la pente, la végétation, l’exposition des versants et l’angle formé par la pente et le pendage 

des couches marneuses. La reptation est plus importante sur les versants nord que sur les 

versants sud en raison des cycles gel-dégel qui y seraient plus fréquents et plus intenses 

(Descroix et Mathys, 2003). La végétation et l’angle pente-pendage conditionnent également 

très fortement le ruissellement et l’altération des versants. La colonisation du substrat par la 

prairie et la forêt permet de réduire les phénomènes de ruissellement et d’altération en 

favorisant le stockage des écoulements et en limitant par pédogénèse l’anisotropie des 

marnes. En revanche, les secteurs dénudés sont moins propices au stockage des eaux et la 

pédogénèse y est moins prononcée ce qui les rend potentiellement plus sensibles aux 

phénomènes de ruissellement et d’altération. Sur ces surfaces non végétalisées, l’angle 

constituée par la pente du terrain et le pendage des couches géologiques exerce une influence 

de premier ordre sur le ruissellement et l’altération. Les surfaces parallèles au pendage 

(versants avec une orientation 120°N) seraient plus sensibles au ruissellement mais plus 

résistantes à l’altération alors que les surfaces perpendiculaires au pendage (versants avec 

une orientation 300°N) permettraient de réduire le ruissellement mais accentueraient 

l’altération en favorisant la pénétration en profondeur des fronts de gel et d'humectation 

(Esteves et al., 2005 ; Mathys et al., 2005). En résumé, l’érosion des sols est minimale pour 

les sols couverts de végétation et maximale pour les sols nus. En zone dénudée les taux 

d’érosion seraient quatre fois plus fort sur les versants exposés au nord et perpendiculaires 
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au pendage (~12 mm.an-1) que sur les versants exposés au sud et parallèle au pendage (~3 

mm.an-1) (Descroix et Mathys, 2003).  

Les informations présentées dans cette section seront considérées lors de la 

paramétrisation et de l’ajustement des fonctionnalités du modèle CAESAR-Lisflood (cf. 3.1).  

3. Approche méthodologique 

 Mise en œuvre du modèle CAESAR-Lisflood 

 MNT et granulométrie 

La topographie est définie à partir d’un modèle numérique de terrain récent (2015) d’une 

résolution de 5 m x 5 m, ce qui représente une discrétisation de l’espace en 34385 mailles 

pour le Laval et 41376 mailles pour le Brusquet (figure 5.2). La distribution granulométrique 

des sols a été obtenue à partir des relevés réalisés par Klotz (2002) à proximité du site d’étude 

(bassin versant de la Roubine). Nous avons ainsi considéré pour le bassin versant du Laval et 

du Brusquet une distribution initiale homogène composée d’une fraction silto-argilo-sableuse 

(𝑔𝑠1 = 80 microns) et d’une fraction sableuse (𝑔𝑠2 = 2 mm), la fraction la plus fine étant 

contrainte à se déplacer en suspension lors des simulations. La proportion de chacune des 

fractions sera définie lors de la phase de calibration du modèle.  

 Pluie et ETP 

Les simulations ont été effectuées sur une période de 30 ans (1984-2013). Les données 

de précipitations de résolution 30 minutes employées en entrée du modèle proviennent des 

stations de Laval et de Pompe pour le bassin versant du Laval et des stations de Blache et de 

Pépinière pour le bassin versant du Brusquet (figure 5.2). Elles ont été spatialement 

distribuées à l’aide de la méthode des polygones de Thiessen qui coupe donc les bassins en 

deux (segments bleus parcourant les deux bassins dans la figure 5.2). Les données 

pluviométriques s'étendent du 1er janvier 1984 au 31 mars 2013 pour le Laval (stations Laval 

et Pompe) et du 15 décembre 1986 au 31 mars 2013 pour le Brusquet (stations Blache et 

Pépinière) (figure 5.4a). Nous avons remarqué plusieurs données manquantes (10 à 20% des 

chroniques) dans les chroniques de précipitations, principalement avant 1987 et pour les 

années 2010 et 2011 (figure 5.4a). Pour chaque station, lorsque cela a été possible, les 

données manquantes ont été fixées aux valeurs de sa station auxiliaire. Les lacunes restantes 

ont été comblées à l’aide de l’algorithme espérance-maximisation, qui tient compte de la 

structure de corrélation à l’intérieur et entre les séries temporelles (Junger et al., 2003) (figure 

5.4b). 
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Figure 5.4. Séries temporelles observées brutes (a, c, i, j et k), modifiées (b) et calculées (d, e, f, g et h) (lignes) présentées selon différents niveaux 
de zoom (colonnes ; pluriannuel, saisonnier, évènementiel) pour les bassins versants du Laval et du Brusquet. Précipitations originales (a), 
précipitations avec comblement des lacunes (b), température (c), couvert neigeux (d), précipitations ajustées selon la température (e), 
évapotranspiration Thornthwaite (f), coefficient 𝑭𝑻𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆

 (g), coefficient 𝑭𝑻𝒑𝟏
 (h), débit moyen (i), flux de matières en suspension moyen (j) et flux par 

charriage (k).
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Parce que l'accumulation et la fonte de la neige ne sont pas paramétrées dans CAESAR-

Lisflood, les chroniques de précipitations ont dues être ajustées pour intégrer les effets de la 

température (figure 5.4e). Le stockage et la fonte de la neige ont été incorporés en créant un 

simple programme de bilan massique utilisant en entrée les données de précipitations semi-

horaires (figure 5.4b) et des données de température moyenne journalières (stations 

météorologiques de Plateau et Marcoux ; figure 5.4c). Ce programme considère que lorsque 

la température de l'air est inférieure à -1°C, toutes les précipitations sont sous forme de neige, 

et qu'à une température de l'air supérieure à +1°C, elles sont uniquement sous forme de pluies. 

Dans l’intervalle de température -1 С < T < +1 С, nous considérons une évolution progressive 

linéaire du pourcentage de neige dans les précipitations. La fonte du manteau neigeux se 

produit dès que la température de l’air est positive, à un taux qui varie selon la température et 

la couverture du sol par la végétation (Nie et al., 2017). L’évolution de l’enneigement simulée 

par ce programme indique un stockage transitoire des précipitations sous forme de neige entre 

décembre et mars pouvant aller jusqu’à 40 mm équivalent eau (figure 5.4d), soit environ 40 

cm de neige (L’Hôte et al., 2005). 

Les relevés quotidiens de température moyenne ont également été utilisés pour calculer 

l'évapotranspiration potentielle quotidienne renseignée en entrée du modèle et obtenue à 

l’aide d’une version modifiée de la formule de Thornthwaite (équation 5.1 ; figure 5.4f ; 

Thornthwaite, 1948 ; Pereira et Pruitt, 2004) : 

𝑃𝐸𝑇 = 16𝐶𝑓 ൬10
𝑇

𝐼𝑠
൰

𝑎

 

(Équation 5.1) 

Où 𝑃𝐸𝑇 (mm) représente l’évapotranspiration potentielle journalière, 𝑇 (°C) la température 

moyenne mensuelle, 𝐶𝑓  (-) un facteur de correction tenant compte de la photopériode pour 

convertir les données mensuelles en données journalières, 𝐼𝑠 (-) la somme des douze indices 

thermiques mensuels et 𝑎 (-) une constante. Pour rappel, dans le modèle, seuls les volumes 

d’eau présents à la surface du sol sont repris par évapotranspiration (cf. équation 2.6, chapitre 

2). 

 Ajustement des fonctionnalités de CAESAR-Lisflood 

3.1.3.1. Evolution du fluage, de l’altération du susbtratum et de l’érosion en rigole 
selon la saturation du sol 

Le fluage des matériaux sur les versants n’est décrit actuellement dans le modèle que par 

le biais d’une équation de diffusion linéaire (cf. équation 2.22, chapitre 2). Or, la solifluxion, le 
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mouvement d'un sol (presque) saturé sur une surface imperméable, est un processus 

important sur le site d’étude et doit donc être intégré dans le fonctionnement du modèle. Étant 

donné que la solifluxion est fonctionnellement équivalente à la reptation accélérée par 

l'humidité (Matsuoka, 2001), le code source du modèle a été modifié de façon à ce que le 

paramètre 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 (coefficient de fluage) varie dans le temps et soit directement proportionnel au 

flux d’eau produit par la composante hydrologique du modèle (𝑞
𝑡𝑜𝑡

). Cette approche simple 

permet de feindre la diminution de la résistance au cisaillement du sol avec l'augmentation de 

l'humidité. De la même manière, étant donné que l’eau contenue dans le sol joue un rôle 

prépondérant dans l’altération des roches (Salvador-Blanes et al., 2007) et l’érosion en rigole, 

les paramètres 𝑝
1
 (taux d’altération potentiel du substratum ; équation 2.25 – chapitre 2) et 𝐸𝑟 

(facteur d’ajustement de l’érosion en rigole ; équation 2.23 – chapitre 2) sont également 

désormais proportionnels à 𝑞
𝑡𝑜𝑡

. Les facteurs de proportionnalité associant 𝑞
𝑡𝑜𝑡

 à chacun de 

ces trois paramètres ont été déterminés lors d’une phase d’exploration préliminaire des sorties 

du modèle. Plus précisément, leur valeur a été définie de manière à ce qu’une couche 

raisonnable de régolithe (~5-10 cm ; cf. 2. Site d’étude) puisse être produite et entrainée dans 

le chenal chaque année.  

3.1.3.2. Evolution temporelle du fluage et de l’altération du substratum selon la 
température 

Le modèle CAESAR-Lisflood a également été modifié pour incorporer le processus de 

gel-dégel qui est un processus d’altération du substratum et d’érosion des versants majeur 

pour les bassins du Laval et du Brusquet (cf. section 2, site d’étude).  L’influence de ce 

processus sur la création du manteau d’altérites et son entrainement jusque dans le réseau 

de drainage a été intégrée en considérant des facteurs de pondération dynamique (évoluant 

dans le temps) pour les paramètres 𝑝
1
 (facteur de pondération 𝐹𝑇𝑃1 ; équation 5.3) et 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 

(facteur de pondération 𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
 ; équation 5.4). Dans ce travail, la chronique de température 

moyenne journalière de l’air (figure 5.4c) a servi de proxy pour créer les séries temporelles 

journalières de 𝐹𝑇𝑃1 (figure 5.4g) et 𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
 (figure 5.4h) en permettant de suivre les jours 

pendant lesquels les cycles gel-dégel se produisent. Nous avons commencé par calculer 

itérativement à partir de cette chronique les écarts de température entre le jour j et le jour j-1 

(ΔT). Seules les valeurs positives traduisant le passage d’une température négative (gel) à 

une température positive (dégel) ont été conservées dans la chronique, les valeurs restantes 

étant fixées à 0 (équation 5.2 ; les jours de dégel sont repérés par les lignes en tirets violets 

sur la figure 5.4c).  Nous faisons donc l’hypothèse que le gel et le dégel de la surface du sol 

ne se produit que lorsque la température moyenne de l'air descend en dessous et passe au-

dessus de 0°C respectivement. 230 dégels se sont ainsi produits entre le 1er janvier 1984 et 
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le 31 mars 2013, ce qui représente en moyenne chaque année 8 dégels (figure 5.4c). Les 

cycles gel-dégel et donc les phénomènes de gélifraction et de gélifluxion les plus intenses sont 

considérés comme étant ceux associés aux plus grands écarts de température.  Les valeurs 

des coefficients de pondération ont donc été finalement calculées en appliquant aux données 

ΔT une fonction linéaire permettant de définir la gamme de valeurs souhaitées pour chacun 

de ces facteurs de pondération. Les valeurs ΔT ont été transposées sur une échelle linéaire 

respectivement comprise entre 0 et 1 et 1 et 10 pour les coefficients de pondération 𝐹𝑇𝑝1 

(équation 5.3 ; figure 5.4g) et 𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
 (équation 5.4 ; figure 5.4h).  Ces chroniques ont été 

employées pour l’ensemble des simulations réalisées pour le Laval et le Brusquet.  

𝛥𝑇 =  ൜
𝑇𝑗 − 𝑇𝑗−1 𝑇𝑗−1 < 0 𝑒𝑡 𝑇𝑗 > 0

0 𝑠𝑖𝑛𝑜𝑛
 

(Équation 5.2) 

𝐹𝑇𝑝1 =
൫(𝛥𝑇) − 𝑚𝑖𝑛(𝛥𝑇)൯

𝑚𝑎𝑥(𝛥𝑇) −  𝑚𝑖𝑛(𝛥𝑇)
(1 − 0) + 0 

(Équation 5.3) 

𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
=

൫(𝛥𝑇) − 𝑚𝑖𝑛(𝛥𝑇)൯

𝑚𝑎𝑥(𝛥𝑇) −  𝑚𝑖𝑛(𝛥𝑇)
(10 − 1) + 1 

(Équation 5.4) 

3.1.3.3. Evolution spatiale du fluage et de l’altération du susbtratum 

En plus de ces facteurs de pondération temporels, trois facteurs de pondération semi-

distribués, élaborés par Bonnard (2005) et Mathys (2006), interviennent dans la modulation 

spatiale des paramètres 𝑝
1
 et 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 : (i) la pente (altération et érodabilité maximales sur les 

zones les plus pentues), (ii) l’orientation du versant (altération et érodabilité minimales sur les 

versants sud et maximales sur les versants nord) et (iii) l'angle entre l'orientation du versant et 

l'orientation du plan de pendage, appelé angle pente/pendage (altération minimale sur le toit 

du pendage et maximale sur le front du pendage) (cf. section 2, site d’étude). On considère 

donc pour un versant donné trois coefficients de pondération : 

❖ Un coefficient de pente S qui correspond aux valeurs de pentes normalisées entre 0 

et 1. L’objectif de ce coefficient est de favoriser l’altération du substratum et donc la 

production de régolithe sur les secteurs pentus des bassins (i.e. les versants). 

Naturellement, ce coefficient n’a pas été considéré dans l’ajustement de la reptation 

puisque la pente est déjà incluse dans le calcul (cf. équation 2.22). 
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❖ Un coefficient d'exposition E comportant 5 valeurs (0.25, 0.4375, 0.625, 0.8125 et 1). 

Sur la base du schéma de fonctionnement décrit en section 2, les valeurs 0.25, 0.4375, 

0.625, 0.8125 et 1 sont respectivement attribuées aux versants S, SO/SE, O/E, NO/NE 

et N (quatre fois plus sujets à la cryoclastie et à la gélifluxion/solifluxion que les 

versants S – cf. section 2, site d’étude) (figure 5.5). 

❖ Un coefficient pente/pendage P comportant 3 valeurs (0.25, 0.625 et 1). Les pentes 

qui suivent la direction de pendage des marnes (orientation azimutale comprise entre 

75°N et 165°N) produisent des épaisseurs de régolithe quatre fois plus fortes que les 

pentes perpendiculaires au pendage (orientation azimutale comprise entre 255°N et 

345°N) (cf. section 2, site d’étude). Un coefficient de pondération quatre fois plus fort 

leur a donc été attribué (1 contre 0.25). D’autre part, puisque l’effet du pendage des 

marnes disparait avec le développement de la végétation (pédogénèse), le coefficient 

de pondération P le moins pénalisant (0.25) a été définie pour les secteurs couverts 

d’herbes ou d’arbres (figure 5.5). L’angle pente/pendage n’excercant pas d’influence 

sur la reptation (cf. section 2, site d’étude), le coefficient P n’a pas été considéré dans 

le calcul de 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 . 
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Figure 5.5. Mode de détermination de la distribution spatiale du coefficient d’exposition 𝑬, du 
coefficient pente/pendage 𝑷, du paramètre 𝒎 et du coefficient de Manning 𝒏 (figure modifiée à 
partir de Bonnard (2005) et Mathys (2006)). 

On ajuste finalement pour chaque maille du bassin versant les valeurs des coefficients 

𝑝
1
 et 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 à l’aide des équations 5.5 et 5.6 respectivement : 

𝑝1 = 𝑝1 ∗  𝐹𝑇𝑝1  ∗ 𝑆 ∗  
𝐸 + 𝑃

2
 

(Équation 5.5) 

𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 =   𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 ∗ 𝐹𝑇𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒
 ∗ 𝐸 

(Équation 5.6) 
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Les paramètres 𝑛 et 𝑚 ont également été définis de manière à représenter l’influence 

combinée de la végétation et de l’angle pente/pendage sur le ruissellement. Dans cette étude, 

les zones de prairies et de forêts ont été associées à des valeurs respectivement égales à 

0.01 et 0.02 pour 𝑚 et 0.05 et 0.2 pour 𝑛 (Coulthard et Van De Wiel, 2017 ; figure 5.5). Les 

surfaces dénudées avec une orientation azimutale comprise entre 255°N et 345°N ont été 

fixées à des valeurs de 𝑚 et 𝑛 respectivement égales à 0.01 et 0.05. Les surfaces dénudées 

avec une orientation azimutale comprise entre 75°N et 165°N ont été fixées à des valeurs de 

𝑚 et 𝑛 respectivement égales à 0.0025 et 0.01. Les surfaces dénudées restantes ont été 

définies à des valeurs de 𝑚 et 𝑛 respectivement égales à 0.005 et 0.02 (figure 5.5).  Le mode 

de détermination des facteurs de pondération E et P et des paramètres 𝑚 et 𝑛 est représenté 

schématiquement sur la figure 5.5 et la distribution spatiale de ces facteurs de pondération et 

paramètres pour le Laval et le Brusquet est représentée sur la figure 5.6. 
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Figure 5.6. (A) Distribution spatiale du paramètre 𝒎 et du coefficient de Manning 𝒏, (B) du 
coefficient pente/pendage 𝑷 et (C) du coefficient d’exposition 𝑬 pour les bassins versants du 
Laval (à gauche) et du Brusquet (à droite). 

 Calibration et validation de CAESAR-Lisflood 

 Mesures du débit et des flux sédimentaires 

Pour calibrer et évaluer les prédictions de CAESAR-Lisflood, des données sur les 

écoulements d’eau et le transport des sédiments sont nécessaires. Nous décrivons ci-dessous 

les mesures de débit (figure 5.4i), de flux de MES (figure 5.4j) et de flux par charriage (figure 

5.4k) disponibles à l’exutoire des bassins du Laval et du Brusquet. 

Un important jeu de données sur les débits et le transport sédimentaire est disponible 

pour les bassins versants de l'Observatoire Draix-Bléone. A l’exutoire de chaque bassin 

versant, un ensemble de dispositifs permet de mesurer le débit liquide et le transport des 

sédiments (figure 5.2). Une station de jaugeage, équipée d’un canal Parshall, d’un capteur 

limnimétrique numérique (nilomètre) et d’une courbe de tarage permet le suivi du débit des 

cours d’eau à partir des mesures de hauteur d’eau. En amont de ce canal, un piège à 

sédiments retenant les matériaux grossiers, permet une mesure du transport sédimentaire par 

charriage. Le volume des sédiments qui y est déposé est mesuré à partir de relevés 

topographiques réalisés après chaque crue ou après un nombre consécutif de crues réduit. 

La plage de dépôt est vidée périodiquement lorsqu'elle devient pleine de sédiments. Le suivi 

des matières en suspension se fait au niveau de la station de jaugeage par le biais d’un 

dispositif combinant un turbidimètre optique et un préleveur d’échantillons ISCO. Ce dispositif 

utilise les propriétés de rétrodiffusion du mélange pour mesurer en continue la concentration 

en sédiments des écoulements (Mathys et al., 2003). Il est précis et reste adapté aux 

écoulements hyperconcentrés (proches de 800 g/l) qui se produisent sur le bassin versant du 
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Laval. Le flux de matières en suspension peut finalement être estimé en multipliant le débit 

par la concentration en MES. La chronique des flux de MES met en évidence l’existence de 

lacunes importantes dans les enregistrements avant 1994 (figure 5.4j). 

 Sélection des paramètres calibrés 

Il y a un total une trentaine de paramètres dans le modèle CAESAR-Lisflood qui doivent 

être spécifiés (cf. chapitre 2, section 1). Pour réduire la dimensionnalité de l'espace des 

paramètres, les cinq paramètres du modèle agissant sur l’érosion latérale (𝜆) et le mouvement 

latéral (𝛬, 𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ, 𝑁𝑠ℎ𝑖𝑓𝑡, 𝛥𝛻𝑚𝑎𝑥) du chenal ont été maintenus à leurs valeurs par défaut (cf. 

chapitre 2, section 1.1.4) car, comme le suggère l’analyse de sensibilité de Skinner et al. 

(2018), leur influence sur le fonctionnement sédimentaire à l’échelle d’un bassin versant tout 

entier est limitée. Par ailleurs, certains des autres paramètres peuvent être justifiées 

physiquement (𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒, 𝐹𝑟, 𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙) ou définies à partir de la résolution du MNT (𝛼) ou de la 

littérature (ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤, 𝐿ℎ, 𝑏1, 𝑐1 et 𝑐2), leur ajustement n’est donc pas nécessaire (cf. chapitre 2, 

section 1.1). Le paramètre 𝑄
𝑑𝑖𝑓𝑓

 a été définie à 0 m3.s-1 (les écoulements sont continuellement 

simulés en régime transitoire, cf. chapitre 2, section 1.1.2) de manière à ce que la dynamique 

des écoulements soit correctement simulée par le modèle, même si cela a pour conséquence 

un temps de calcul important. 

 De plus, les trois paramètres du modèle linéaire de croissance végétale (𝑇𝑣𝑒𝑔, 𝑇𝑐𝑟𝑣𝑒𝑔  et 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝐸𝑟𝑜), qui agissent sur la résistance des surfaces à l’érosion, n’ont pas été inclus afin de 

réduire la complexité du modèle (cf. chapitre 2, section 1.1.4). En effet, nous supposons que 

les contraintes du milieu (terrains fortement inclinés, pluies intenses favorables au 

ruissellement, sensibilité des sols marneux à l’érosion, risque de sécheresse estivale) limitent, 

à court et à moyen terme, la revégétalisation des sols et/ou la croissance du couvert végétal 

existant. Nous supposons donc que l’évolution temporelle du couvert végétal au cours de la 

période simulée (1984-2013) est réduite. L’utilisation d’une simple constante 𝐶 (-), ajoutée à 

la formule de transport sédimentaire (Einstein, 1950 ici) et estimée par calibration, a donc été 

préférée pour représenter les effets de la végétation sur la réduction de l’érosion 

fluviale (équation 5.7) : 

𝑞𝑖 = 𝐶 ∗ 𝜙√
(𝜌𝑠 − 𝜌)𝑔𝐷𝑖

3

𝜌
 

(Équation 5.7) 



 

175 

𝑞𝑖 est le flux sédimentaire (m2.s-1) estimé à partir de la masse volumique du sédiment (𝜌𝑠), 

la masse volumique de l’eau (𝜌), l’accélération de la pesanteur (𝑔 ; m.s-2), la taille de la fraction 

granulométrique i (𝐷𝑖 ; m) et un flux adimensionnel (𝜙) faisant intervenir la contrainte de 

cisaillement et  la vitesse des écoulements. Cette approche statique, plus pratique et plus 

explicite, permet de restreindre les non-linéarités liées à la nature dynamique du modèle de 

végétation. D’autre part, la méthode employée ici pour moduler l'érodabilité des sols a 

l’avantage de tenir compte non seulement des effets de la couverture végétale mais également 

d’une possible sous-estimation des flux par la formule de transport sédimentaire. En effet, les 

lois de transport sédimentaire, développées dans des conditions bien particulières, sont 

basées sur des simplifications majeures des processus physiques pouvant induire une sous-

estimation des flux. 

Par ailleurs, le flux d’eau ajouté en surface par TOPMODEL (𝑞𝑡𝑜𝑡) varie désormais selon 

un facteur d’ajustement (𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀). Ce facteur multiplicateur, ajouté aux équations 2.1 et 2.2 (cf. 

chapitre 2, section 1.1.1), permet d’augmenter (valeurs de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 supérieures à 1) ou de réduire 

(valeurs de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 inférieures à 1) les volumes d’eau ajoutés en surface (équation 5.8) :  

𝑞𝑡𝑜𝑡 =

ە
ۖۖ

۔

ۖۖ

ۓ
𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 ∗ ൮

𝑚

𝑡
log ቌ

(𝑟 − 𝑗𝑡) + 𝑗𝑡exp ቀ
𝑟𝑡
𝑚

ቁ

𝑟
ቍ൲ 𝑠𝑖 𝑟 > 0

𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 ∗ ൭
𝑚

𝑡
log ቆ1 + ൬

𝑗𝑡𝑡

𝑚
൰ቇ൱ 𝑠𝑖 𝑟 = 0

 

(Équation 5.8) 

𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 reflète donc la perméabilité des sols du bassin en accentuant ou en réduisant les 

écoulements de surface. Il se distingue du paramètre 𝑚 qui correspond à la capacité de 

rétention des sols et qui n’agit, par conséquent, que sur la durée de stockage de l’eau dans le 

sol. 

Finalement, compte tenu des spécificités du site d’étude (lithologie sujette aux processus 

d’altération, solifluction et ravinement intense, etc.) et des analyses de sensibilité réalisées par 

Ziliani et al. (2013) et Skinner et al. (2018), nous considérons ici l’ajustement de 13 paramètres 

nécessaire (tableau 5.2). Parmi eux se trouvent deux paramètres hydrologiques (𝑚, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 ; 

cf. chapitre 2, tableau 2.1), deux paramètres hydrauliques (𝑛, 𝑄𝑚𝑖𝑛 ; cf. chapitre 2, tableau 

2.1), cinq paramètres sédimentaires (𝐶, 𝑔𝑠𝑖, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 et 𝐷𝑚𝑖𝑛 ; cf. chapitre 2, tableau 

2.2), deux paramètres de pente (𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒  et 𝐸𝑟 ; cf. chapitre 2, tableau 2.3) et deux paramètres 

de pédogénèse (𝑝1 et 𝑘1 ; cf. chapitre 2, tableau 2.3). Ces paramètres ont été sélectionnés en 
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raison de leur impact profond sur l’importance, la vitesse et la distribution des écoulements 

(𝑚, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑛, 𝑄𝑚𝑖𝑛) et sur les quantités de sédiments produites et transportées sur les versants 

(paramètres 𝑝1, 𝑘1, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 et 𝐸𝑟) et dans le chenal (𝐶, 𝑔𝑠𝑖, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 et 𝐷𝑚𝑖𝑛). Leur 

calibration pourrait donc permettre d’améliorer la performance du modèle. 

Afin de faciliter l’ajustement des paramètres variables dans l’espace et dans le temps ou 

possédant plusieurs modalités (𝑝1, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒, 𝐸𝑟, 𝑚, 𝑛 et 𝑔𝑠𝑖), des termes multiplicateurs 

permettant un ajustement d’ensemble des valeurs ont été préférés pour la calibration (𝑝1𝑀, 

𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀, 𝐸𝑟𝑀, 𝑚𝑀, 𝑛𝑀 et 𝑔𝑠𝑀). Par exemple, un facteur multiplicateur 𝑝1𝑀 égal à 0.5 divisera 

par 2 le taux d’altération potentiel du substratum (𝑝1 (m.an-1)). De la même manière, un facteur 

𝑚𝑀 doublera les valeurs du coefficient 𝑚 telles que spécifiées dans le fichier raster d’entrée 

et 0.25 divisera les valeurs par quatre (figure 5.6A). Cette approche facilite la calibration du 

modèle, en évitant d’avoir à ajuster chacune des valeurs présentes dans les fichiers d'entrée 

(la distribution spatio-temporelle initiale des valeurs est conservée). La proportion des deux 

fractions granulométriques considérées dans cette étude (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 ; 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 + 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 1) a été ajustée en agissant sur la proportion de particules fines (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1). 

 Informations complémentaires concernant la calibration et la validation du 

modèle 

Les paramètres du modèle CAESAR-Lisflood (tableau 5.2) ont été calibrés sur la base de 

la période s’étendant du 1er janvier 2000 au 31 décembre 2009 (10 ans), période durant 

laquelle les mesures de flux hydro-sédimentaires sont les plus nombreuses (figure 5.4 i, j et 

k). Le modèle a d'abord été exécuté pendant une période de chauffe de 10 ans (1er janvier 

1984 au 31 décembre 1993) qui représente une phase d’ajustement de la configuration globale 

initiale du modèle (équilibre hydrologique et lissage des irrégularités du MNT ici ; cf. chapitre 

2, section 2.1). La durée de cette période de chauffe est probablement suffisante en raison de 

la dynamique hydro-sédimentaire assez courte des bassins versants considérés dans cette 

étude (≤ cycle saisonnier). La simulation commence avec un substratum affleurant sur 

l’ensemble du bassin versant, donc sans aucun sédiment stocké dans le système. D’autre 

part, afin de tester la robustesse du modèle, le meilleur ensemble de paramètres, retenu à la 

suite de la calibration, a été appliqué sur deux périodes de validation allant du 1er janvier 1994 

au 31 décembre 1999 et du 1er janvier 2010 au 31 mars 2013 (8 ans). 

Les données qui ont été décrites dans la section 3.1 ont été utilisées comme entrées dans 

le modèle. Les paramètres retenus pour la calibration ont été échantillonnés en utilisant une 

procédure quasi Monte-Carlo, avec un échantillonnage de l’espace de paramètres de type 

Sobol (cf. chapitre 2, section 2.1). Le nombre total de simulations réalisées et donc de jeux de 
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paramètres testés a dû être limité à 132 pour le Laval et 157 pour le Brusquet respectivement 

en raison de la disponibilité des ressources informatiques et du temps de calcul du modèle 

(chaque simulation nécessite entre 3 et 8 jours de calcul, les temps de calcul plus longs se 

justifiant par la nécessité de réduire le pas de temps du modèle lorsque les écoulements et le 

transport sédimentaire sont intenses afin de limiter les instabilités numériques ; cf. chapitre 2, 

section 1.1). La gamme de valeurs pour chaque paramètre calibré a été définie sur la base de 

la littérature et de simulations préliminaires. Nous avons également veillé à ce que les valeurs 

produites conservent une réalité physique. Nous avons supposé lors de l’échantillonnage que 

les distributions des paramètres étaient uniformes. La justification de la plage 

d’échantillonnage des paramètres est détaillée dans le tableau 5.2. 

Pour évaluer la capacité du modèle à reproduire les débits, les flux de MES et les flux par 

charriage mesurés à l’exutoire du Laval et du Brusquet, les critères de performance NSE, 

PBIAS et RSR, regroupés sous une fonction multi-objectif, ont été utilisés (cf. chapitre 2, 

section 2.1). Pour ce chapitre spécifiquement, nous définissons également un critère de 

performance géomorphologique consistant à vérifier l’absence de stockage de sédiments 

dans le bassin versant sur le long terme (i.e. à l’échelle de la période de calibration). Nous 

avons utilisé le ratio d’exportation ER développée par Carriere et al. (2020) qui correspond au 

rapport entre le volume total de sédiments transitant par l’exutoire du bassin versant (Vexporté) 

et le volume de sédiments produit sur les versants (Verodé). Ce critère varie entre 0 et 1. Une 

valeur de 0 indique que la totalité des sédiments produit sur les versants est stockée dans la 

couche alluviale alors qu’une valeur de 1 (valeur optimale) représente une absence totale de 

stockage dans le système (Carriere et al., 2020). Afin d’optimiser simultanément le calage des 

débits, des flux de MES, des flux par charriage et de la géomorphologie, les fonctions multi-

objectifs associés au débit (MultiObj_WD), au flux de MES (MultiObj_SSD) et au flux par 

charriage (MultiObj_BSD) et la métrique ER (préalablement soustrait de 1 afin de placer son 

optimum théorique à zéro) ont été moyennées en considérant un poids identique pour chacune 

d’elle. Le jeu de paramètres produisant la valeur résultante la plus faible a été sélectionné pour 

la validation du modèle. 

 Analyse des données 

Dans un premier temps (section 4.1), l'impact des paramètres de CAESAR-Lisflood sur la 

qualité de simulation des débits (MultiObj_WD), des flux de MES (MultiObj_SSD), des flux par 

charriage (MultiObj_BSD) et du rapport d’exportation (ER) est analysé en calculant les indices 

de Sobol de premier ordre (𝑆𝑖) et totaux (𝑆𝑇𝑖) de chaque paramètre 𝑖. Cette analyse est réalisée 

séparément pour le Laval et le Brusquet afin d’étudier la manière dont l’influence des 

paramètres calibrés varient selon la dynamique hydrologique et sédimentaire des deux 
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bassins. Les indices de Sobol ont été calculés à partir de deux méta-modèles (Krigeage et 

MARS) afin d’évaluer la robustesse des estimations (cf. chapitre 2, section 2.3). Nous 

analysons, également par le biais de diagrammes de dispersion uni- et bi-dimensionnels la 

façon dont les valeurs optimales des paramètres, qui sont associés à des processus hydro-

sédimentaires spécifiques, évoluent d’un bassin à l’autre (cf. chapitre 2, section 2.3). Attention, 

dans ces diagrammes, les paramètres 𝑝1, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒, 𝐸𝑟, 𝑚 et 𝑛, variables dans l’espace et dans le 

temps, n’ont pas été représentés par leur multiplicateur mais par leur valeur moyenne afin de 

faciliter les analyses et les comparaisons entre bassin. Pour 𝑔𝑠, la valeur affichée correspond 

aux diamètres des particules transportées en suspension (𝑔𝑠1). 

Dans un second temps (section 4.2), les flux hydro-sédimentaires observées et simulées 

sont analysés et comparés sur plusieurs échelles temporelles : semi-horaire qui est la 

résolution temporelle la plus fine pour les analyses de cette étude, évènementielle (avec 

affichage des intervalles de confiance à 90 % estimés à l’aide de la méthode GLUE), 

saisonnière et interannuelle. Les flux hydro-sédimentaires aux échelles saisonnière et 

interannuelle sont obtenus en sommant respectivement les valeurs sur des intervalles de 

temps mensuels et annuels. L’agrégation des valeurs selon un pas de temps annuel se fait en 

considérant qu’une année prend fin avec les écoulements intenses du mois de novembre et 

débute avec la reprise des processus de gel-dégel du mois de décembre. Etant donné que la 

période de chauffe (1984-1993) n'est pas représentative du comportement des bassins 

versants, mais plutôt du réajustement interne des paramètres du modèle, les données 

simulées par le modèle durant cette période de sortie n’ont pas été analysées. Ainsi, seules 

les données simulées sur la période allant du 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 ont été traitées 

et comparées aux données observées, lorsqu’elles existent (remarque : lors de l’analyse des 

données au pas de temps annuel, les années hydrologiques 1994 et 2013 ne seront pas 

affichées car elles ne sont pas complètes). L'analyse des mesures à différentes échelles 

temporelles permet finalement de caractériser la dynamique hydro-sédimentaire observée et 

simulée du Laval et du Brusquet sur différents laps de temps et donc d’évaluer la capacité 

prédictive de CAESAR-Lisflood pour ces différentes échelles de temps. 

Dans un troisième temps (section 4.3), pour compléter les analyses et les comparaisons 

effectuées dans le domaine temporel, en générant et comparant les fonctions d’autocorrélation 

et les spectres de Fourier des signaux observés et simulés de débit et de flux sédimentaire. 

Nous étudions comment cette approche complémentaire permet de donner des indications 

physiques sur le comportement et les déficiences de CAESAR-Lisflood concernant la 

simulation des flux hydro-sédimentaires. L’analyse des signaux observés par le biais de ces 
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méthodes permettra également d’apprécier le rôle du couvert végétal sur la variabilité hydro-

sédimentaire des bassins sur le court, moyen et long terme. 

Enfin, en complément de l’analyse temporelle effectuée dans les trois premières sections, 

la distribution et l’importance des phénomènes d’altération, d’érosion et d’accumulation à 

l’intérieur du Laval et du Brusquet sont présentées dans une dernière partie (section 4.4). Les 

taux d’évolution, exprimés en mm.an-1, sont calculés sur une période couvrant dix-sept cycles 

saisonniers de production sédimentaire (du 1er décembre 1995 au 30 novembre 2012). 
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Tableau 5.2. Description des paramètres retenus pour la calibration du modèle CAESAR-Lisflood et justification des plages de valeurs sélectionnées 
pour les bassins du Laval et du Brusquet. 

Paramètre 
(unité) 

Description Valeur ou gamme de valeurs 
retenue 

Justification 

Laval Brusquet 

Hydrologie 

𝑚𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 

d’ensemble (spatial) du paramètre 𝑚 qui 
intervient sur la capacité de rétention de l’eau 
par le sol. 

[0.2;1.0] [0.25 ;2] Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire. 

𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 

d’ensemble (spatial) de 𝑞𝑡𝑜𝑡 qui correspond au 
flux d’eau ajouté en surface par TOPMODEL. 

[0.33; 1] [0.2 ;1] Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire.  

Routage des écoulements 

𝑄𝑚𝑖𝑛 (𝑚3. 𝑠−1) Le flux de surface produit par TOPMODEL 
n’est réparti que sur les mailles dont le débit 

est supérieur à 𝑄𝑚𝑖𝑛.  

[0.025 ;0.075] [0.025 ; 
0.075] 

Valeur recommandée (un centième de la 
résolution du MNT – 5 m ici) altérée de ±50 
%. 

𝑛𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) du coefficient n de 
Manning qui représente la rugosité de surface 
des sols. 

[0.5 ; 2] [0.25 ; 2] Gamme définie de manière à maintenir le 
coefficient 𝑛 dans une suite de valeurs 
réalistes. 

Erosion fluviale 

𝑔𝑠𝑀 (−) Facteur permettant un ajustement d’ensemble 
de la taille des deux fractions particulaires 
considérées dans cette étude. 

[0.1 ; 1.5] 
 

[0.1 ; 1.5] Gamme définie de manière à maintenir les 
tailles de particules dans une éventail de 
valeurs réalistes. 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 (−) Proportion de la fraction granulométrique fine. [0.1 ; 0.9] [0.1 ; 0.9] Gamme définie de manière à considérer un 
large ensemble de scénarios et donc à bien 
cerner la sensibilité des sorties à ce 
paramètre. 

𝐶  (−) Facteur ajouté à la formule de transport 
sédimentaire pour ajuster l’amplitude des taux 
d’érosion. 

[0.25 ; 50] [0.000001 ; 
0.0001] 

Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire. 
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𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥  (𝑚) Taux d’érosion maximal autorisé. Utilisé pour 
contrôler le pas de temps et la stabilité du 
modèle. 

[0.001 ; 0.025] [0.001 ; 
0.025] 

Gamme de variation basée sur Skinner et al. 
(2018) 

𝐷𝑚𝑖𝑛 (𝑚) Lame d’eau minimale nécessaire pour calculer 
l’érosion dans une maille 

[0.001; 0.01] [0.001 ; 
0.01] 

Gamme de valeur communément admise 
pour ce paramètre. 

Erosion de versant 

𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) du paramètre 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 qui 
intervient dans le calcul de la solifluxion 

[0.2 ; 12] [0.001 ; 1] Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire. 

𝐸𝑟𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 

d’ensemble (spatial) du paramètre 𝐸𝑟 qui 
intervient dans le calcul de l’érosion en rigole. 

[0.2 ; 12] [0.2 ;12] Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire. 

Développement du sol 

𝑝1𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 

d’ensemble (spatial) du paramètre 𝑝1 qui 
correspond au taux d’altération potentiel du 
substratum. 

[0.1 ;10] [0.001 ;1] Gamme de variation déterminée dans le 
cadre d’une phase d’exploration préliminaire. 

𝑘1 (𝑦𝑟−1) Taux de désagrégation physique des 
particules à la surface. 

[0.000001 ; 
0.001] 

[0.000001 ; 
0.001] 

Gamme de variation basée sur Temme et 
Vanwalleghem (2016) 
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4. Résultats et discussion 

 Analyse de sensibilité 

La figure 5.7 montre les indices de Sobol totaux et de premier ordre obtenus pour analyser 

pour chaque bassin versant la sensibilité des critères d’ajustement MultiObj_WD (fonction 

multi-objectif associé au débit), MultiObj_SSD (fonction multi-objectif associé au flux de MES), 

MultiObj_BSD (fonction multi-objectif associé au flux par charriage) et ER (Ratio d’exportation) 

aux 13 paramètres du modèle (cf. tableau 5.2). 
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Figure 5.7. Estimation, pour les bassins du Laval et du Brusquet, des indices de Sobol de premier 

ordre 𝑺𝒊 et totaux 𝑺𝑻𝒊 pour les fonctions multi-objectifs MultiObj_WD (débits), MultiObj_SSD (flux 

de MES), MultiObj_BSD (flux par charriage) et ER (rapport d’exportation). 

 La similitude des indices obtenus par Krigeage d’une part et par MARS d’autre part 

confirme une estimation stable de chaque mesure de sensibilité (figure 5.7). Remarquons 

néanmoins l’existence de plusieurs écarts d’estimation concernant le critère d’ajustement 

MultiObj_BSD, notamment dans l’estimation des effets d’interaction des paramètres 𝐸𝑟𝑀, 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, 𝑛𝑀 et 𝑘1 pour le Laval et des paramètres ∆𝑍𝑚𝑎𝑥, 𝑝1𝑀, 𝐶 et 𝑚𝑀, remettant ainsi en 

question la fiabilité de l’analyse de sensibilité pour ces paramètres et cette fonction objectif 

(figure 5.7). Il est intéressant de noter que les quatre critères d’ajustement diffèrent dans leur 

sensibilité aux paramètres. Sans surprise, pour les deux bassins, les débits (MultiObj_WD) 
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sont principalement sensibles aux paramètres 𝑚𝑀 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 (figure 5.7). Pour rappel, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 

contrôle l’importance de l’infiltration des pluies et 𝑚 contrôle le pic et la durée de 

l'hydrogramme généré par un événement pluvieux. Une valeur faible de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 favorise 

l’infiltration et s’oppose ainsi au ruissellement et une valeur élevée de 𝑚 entraine des pics de 

crue faibles et prolongés. La géomorphologie du bassin (ER) est principalement affectée par 

𝑔𝑠𝑀, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, 𝑝1𝑀 et 𝑛𝑀, quel que soit le bassin versant considéré (Laval ou Brusquet) 

(figure 5.7). Les flux de MES et les flux par charriage sont quant à eux respectivement 

contrôlés par 𝑚𝑀, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑝1𝑀 et 𝑔𝑠𝑀 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑔𝑠𝑀, 𝑝1𝑀 et 𝑛𝑀 (figure 5.7).  

 Sensibilité des débits 

Les indices 𝑆𝑖 des paramètres 𝑚𝑀 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 valent respectivement 0.15 (moyenne des 

estimations obtenues par Krigeage et par MARS) et 0.47 pour le Laval et 0.08 et 0.67 pour le 

Brusquet (figure 5.7). La part de variance restante (38% pour le Laval et 25% pour le Brusquet) 

provient d’effets d’interaction faibles (𝑆𝑇𝑖-𝑆𝑖 < 0.1) à modérés (𝑆𝑇𝑖-𝑆𝑖  < 0.4) impliquant 

notamment 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑚𝑀 et 𝑄𝑚𝑖𝑛 pour le Laval et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑚𝑀 et 𝐷𝑚𝑖𝑛 pour le Brusquet. La figure 

5.8 indique notamment que la baisse de MultiObj_WD avec la diminution de la valeur moyenne 

de 𝑚 du bassin ne s’observe que pour des valeurs relativement faibles de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, que ce soit 

pour le Laval (L1) ou pour le Brusquet (B1). 
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Figure 5.8. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_WD (débits) aux effets d’interaction entre 
paramètres (effets du second ordre) pour les bassins du Laval (colonne de gauche L) et du 
Brusquet (colonne de droite B). Pour chaque bassin, seuls les trois paramètres avec les effets 
d’interactions (𝑺𝑻𝒊 − 𝑺𝒊) les plus forts sont considérés, ce qui génère, pour chaque bassin, trois 
interactions à 2 paramètres (1, 2 et 3). La couleur indique la valeur de la fonction objectif. 

En effet, lorsque 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 est élevé, la diminution de 𝑚 pourrait réduire la qualité de 

simulation des débits probablement en raison d’une trop grande surestimation des pics de 

crue. Un pattern similaire se remarque entre 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 et 𝑄𝑚𝑖𝑛  pour le Laval (figure 5.8 L2) et 

entre 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 et 𝐷𝑚𝑖𝑛 pour le Brusquet (figure 5.8 B2), bien qu’il soit moins marqué. En revanche, 

nous n’observons pas d’effet d’interaction entre les paramètres 𝑚 et 𝑄𝑚𝑖𝑛 pour le Laval (figure 

5.8 L3) et entre 𝑚 et 𝐷𝑚𝑖𝑛 pour le Brusquet (figure 5.8 B3). L’influence de 𝑄𝑚𝑖𝑛 et 𝐷𝑚𝑖𝑛 sur la 

simulation des débits pourrait uniquement provenir de la manière dont le modèle calcule les 

volumes d’eau entrant et sortants du domaine. Des valeurs élevées de 𝑄𝑚𝑖𝑛 pourraient 

entrainer la perte totale des volumes d’eau produits dans une zone hydrologique donnée 

lorsqu’aucune maille de cette zone ne présente un débit théorique supérieur à 𝑄𝑚𝑖𝑛 (cf. 

chapitre 2, section 1.1.1). Cette situation pourrait ne se présenter que pour le bassin du Laval 
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lorsque 𝑄𝑡𝑜𝑡 est faible car dans cette situation certaines des nombreuses unités hydrologiques 

du bassin pourraient alors ne pas être connectées au réseau de drainage actif. Ainsi, pour le 

bassin du Laval, lorsque 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 est élevé, des faibles valeurs de 𝑄𝑚𝑖𝑛 seraient plus favorables 

à une surestimation des débits et donc à une augmentation de MultiObj_WD. L’influence du 

paramètre d’érosion 𝐷𝑚𝑖𝑛  sur la qualité de simulation des débits du Brusquet uniquement est 

moins évidente. Pour empêcher l’accumulation de sédiments à l’exutoire du domaine, 

l’évacuation des lames d’eau en sortie n’est possible que lorsqu’elles sont supérieures à 𝐷𝑚𝑖𝑛. 

Cela pourrait donc entrainer une réduction des débits, notamment pour les périodes et les 

bassins à plus faible ruissellement (Brusquet). 

Une meilleure reproduction des débits est trouvée pour des valeurs plus élevées de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 

(0.6-0.7) et plus faibles de 𝑚 (0.004-0.006 m) pour le Laval (figure 5.8 L1) et des valeurs plus 

faibles de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 (0.2-0.4) et plus fortes de 𝑚 (0.02-0.04 m) pour le Brusquet (figure 5.8 B1). 

Par conséquent, la moins grande réactivité hydrologique du Brusquet serait liée à la plus 

grande capacité d’infiltration (𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 faible) et de rétention (𝑚 élevé) des surfaces végétalisées. 

 Sensibilité des flux de MES et des flux par charriage 

Les paramètres 𝑚𝑀 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 contribuent également fortement à la variance des flux de 

MES puisque la somme de leurs indices 𝑆𝑖 s’élève à près de 60 % pour le Laval et 20 % pour 

le Brusquet (figure 5.7). L'indice maximal de premier ordre est toujours celui de 𝑚𝑀, quel que 

soit le bassin versant considéré. Les flux de MES sont également sensibles aux paramètres 

𝑝1𝑀, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, 𝑔𝑠𝑀, 𝑛𝑀 et 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀 excepté pour le bassin versant du Laval où seuls les effets 

de 𝑝1𝑀 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 semblent importants. A la différence des flux de MES, l’influence du 

paramètres 𝑚𝑀 (et dans une moindre mesure de 𝑝1𝑀) sur les flux par charriage est très faible 

(figure 5.7). Il est possible que la résolution temporelle d’acquisition trop grossière des flux par 

charriage ne permette pas de capturer les effets du paramètre 𝑚 qui se produisent 

principalement à l’échelle événementielle. Les effets de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑝1𝑀 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 restent par 

ailleurs prédominants pour le Laval ainsi que ceux de 𝑔𝑠𝑀, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 et 𝑛𝑀 pour le Brusquet 

comme l’indique les indices totaux 𝑆𝑇𝑖.  

La présence importante d'interactions entre ces paramètres, qui confirme la non-linearité 

du modèle CAESAR-Lisflood dans la simulation des flux de MES et des flux par charriage, est 

révélée par la somme de tous les 𝑆𝑖, qui est pour MultiObj_SSD et MultiObj_BSD d'environ 

0.82 et 0.26 pour le Laval et 0.53 et 0.31 pour le Brusquet. Ces effets d’interactions impliquent 

notamment les paramètres 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑚𝑀, 𝑝1𝑀 et 𝑔𝑠𝑀. La figure 5.9 indique pour le Brusquet 

que la hausse de MultiObj_SSD avec la hausse de p1 se manifeste surtout pour des valeurs 

faibles de 𝑚 (B1) et de 𝑔𝑠1 (B2).  
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Figure 5.9. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SSD (flux de MES) aux effets d’interaction 
entre paramètres (effets du second ordre) pour le bassin du Brusquet. Seuls les deux effets 
d’interaction (𝑺𝑻𝒊 − 𝑺𝒊) les plus forts sont représentés (B1 et B2). La couleur indique la valeur de 
la fonction objectif. 

Concernant MultiObj_BSD, pour le Laval, il existe un effet de synergie très nette entre 𝑝1 

et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 puisque la hausse de MultiObj_BSD avec 𝑝1 s’accentue lorsque 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 est fort (figure 

5.10).  

 

Figure 5.10. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_BSD (flux par charriage) aux effets 
d’interaction entre paramètres (effets du second ordre) pour le bassin du Laval. Seul l’effet 
d’interaction (𝑺𝑻𝒊 − 𝑺𝒊) le plus fort est représenté (L1). La couleur indique la valeur de la fonction 
objectif. 

Ainsi, une disponibilité sédimentaire élevée (permise par une valeur de 𝑝1 élevée) couplée 

à une érodabilité et un ruissellement fort (𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 fort et 𝑚 et 𝑔𝑠1 faibles) favoriseraient une 
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libération importante de sédiment et pourraient donc amener à une grande surestimation des 

flux de MES et des flux par charriage et donc à des valeurs élevées de MultiObj_SSD et de 

MultiObj_BSD. 

Comme pour les débits, une meilleure reproduction des flux sédimentaires est obtenue 

pour des valeurs plus fortes de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 (0.70-0.85 pour les MES et le charriage) et plus faibles 

de 𝑚 (0.0025-0.005 m pour les MES) pour le Laval et des valeurs plus faibles de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 (0.2-

0.65 pour les MES et 0.2-0.35 pour le charriage) et plus fortes de 𝑚 (0.02-0.04 m pour les 

MES) pour le Brusquet (figure 5.11 L1, B1, L2, B2 et figure 5.12 L1, B1).  
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Figure 5.11. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SSD (flux de MES) à l’effet de premier 
ordre des paramètres du modèle pour le Laval (colonne L) et le Brusquet (colonne B). Seuls les 
diagrammes des paramètres pour lesquels 𝑺𝒊 est le plus fort sont tracés. Sur chaque diagramme, 
les points noirs représentent le meilleur et le moins bon ajustement (pour la fonction objectif 
MultiObj_SSD), la ligne en tirets correspond à un lissage lœss du nuage de points et r 
correspond au coefficient de corrélation de Pearson. 
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Figure 5.12. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_BSD (flux par charriage) à l’effet de 
premier ordre des paramètres du modèle pour le Laval (colonne L) et le Brusquet (colonne B). 
Seuls les diagrammes des paramètres pour lesquels 𝑺𝒊 est le plus fort sont tracés. Sur chaque 
diagramme, les points noirs représentent le meilleur et le moins bon ajustement (pour la fonction 
objectif MultiObj_BSD), la ligne en tirets correspond à un lissage lœss du nuage de points et r 
correspond au coefficient de corrélation de Pearson. 

Les valeurs de 𝑝1, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 et 𝑔𝑠1 permettant la meilleure simulation des flux de MES et 

des flux de charriage sont plus élevées pour le Laval (𝑝1 supérieur à 15 m.an-1, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 

compris entre 0.4 et 0.7 et 𝑔𝑠1 inférieur à 4.10-5 m) que pour le Brusquet (𝑝1 compris entre 0.1 

et 0.5 m.an-1, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 inférieur à 0.5 et 𝑔𝑠1 supérieur à 8.10-5 m) (figure 5.11 L3, B3, L4, B4 

et figure 5.12 L2, B2, L3, B3). L’altération du substratum et la désagrégation physique des 

particules (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 contrôlant la proportion de particules fines) est donc plus faible pour le 

bassin versant du Brusquet que pour le bassin versant du Laval, probablement en raison d’un 

couvert végétal plus important sur ce bassin. La végétation ralentirait la production de régolithe 

et la désagrégation physique des particules par humectation-dessiccation et par gel-dégel en 

régulant les variations d’humidité et de températures. La végétation permet de stabiliser 

l’humidité du sol dans le temps en réduisant la transmissivité du sol et en augmentant sa 

capacité de rétention (Welsh et al., 2009 ; Niu et al., 2019). D’un point de vue de la 

température, elle limite la baisse de la température du sol la nuit en réémettant vers le sol une 

partie du rayonnement nocturne et réduit la hausse de la température du sol le jour en 

interceptant une partie du rayonnement solaire (20% dans l’étude de Chen et al. (2020) ; 

D’Odorico et al., 2013 ; Carriere et al., 2020). Ceci est cohérent avec les résultats de Guo et 

al. (2018), Chen et al. (2020) et Xu et al. (2021) qui indiquent au niveau du sol des cycles gel-

dégel plus fréquents et plus intenses dans les zones faiblement végétalisées. Xu et al. (2021) 

ont montré, dans une région semi-aride de Chine que la présence de foret permet en surface 

de réduire de 6% le nombre de jours de gel-dégel et de réduire de 60% la quantité totale d’eau 

gelée dans le sol. 
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 Sensibilité des volumes de sédiments stockés 

Concernant ER, les indices de Sobol totaux de 𝑛𝑀, 𝑝1𝑀, 𝑔𝑠𝑀 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 sont les plus 

élevés, indiquant que le volume de sédiments stocké dans le bassin est influencé par la 

rugosité des surfaces, l’altérabilité du subtratum et la distribution granulométrique des 

particules (figure 5.7). Pris séparément (indices de premier ordre 𝑆𝑖), 𝑛𝑀, 𝑝1𝑀, 𝑔𝑠𝑀, et 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 expliquent environ 50% de la variance de ER pour le Laval et le Brusquet. Le reste 

est contrôlée par les effets de premier ordre de 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 et 𝑚𝑀 (30% pour le Laval et 

13% pour le Brusquet) ainsi que par des effets d’ordre supérieur entre les facteurs 𝑔𝑠𝑀 (𝑆𝑇𝑖 - 

𝑆𝑖 = 0.16), 𝑝1𝑀 (𝑆𝑇𝑖 - 𝑆𝑖 = 0.15) et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠 (𝑆𝑇𝑖 - 𝑆𝑖 = 0.1) pour le Brusquet. La figure 5.13 

montre que les rapports d’exportation des bassins versants du Laval et du Brusquet 

augmentent avec l’augmentation de 𝑛, de 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, de 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 et de 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 et la diminution de 

de 𝑝1, 𝑔𝑠1 et de 𝑚. 
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Figure 5.13. Sensibilité de la fonction objectif ER à l’effet de premier ordre des paramètres du 
modèle pour le Laval (colonne L) et le Brusquet (colonne B). Seuls les diagrammes des 
paramètres pour lesquels 𝑺𝒊 est le plus fort sont tracés. Sur chaque diagramme, les points noirs 
représentent le meilleur et le moins bon ajustement (pour la fonction objectif ER), la ligne en 
tirets correspond à un lissage lœss du nuage de points et r correspond au coefficient de 
corrélation de Pearson. 

Cela était attendu car ces conditions limitent les quantités de sédiments produites et 

favorisent l’entrainement des particules et donc leur évacuation du bassin versant. La hausse 

  
gs1 (m) gs1 (m) 
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de ER avec la valeur du coefficient de Manning provient du renforcement des forces de friction 

et donc des contraintes de cisaillement qui s’exercent sur les particules sédimentaires. 

 Synthèse 

Les paramètres ∆𝑍𝑚𝑎𝑥, 𝑘1, 𝐸𝑟 et 𝐶 ont relativement peu d’influence sur les sorties du 

modèle avec des indices de premier ordre et totaux très faibles et/ou incertains comme le 

montre la figure 5.7. C'est-à-dire que la modification de la valeur de ces paramètres ne permet 

pas d’agir, directement ou indirectement, sur la qualité de simulation des débits, des flux de 

MES, des flux par charriage et de la géomorphologie, et ne permettent donc pas de distinguer 

les comportements du Laval et du Brusquet sur ces aspects. 

Cela rejoint les résultats de Temme et Vanwalleghem (2016) et Skinner et al. (2018) qui 

ont respectivement montré que le taux de désagrégation potentiel des particules (𝑘1) et la 

quantité et l'intensité du transport sédimentaire à chaque itération du modèle (∆𝑍𝑚𝑎𝑥) ont peu 

d’influence sur la simulation des débits, des flux sédimentaires et de la géomorphologie. L’effet 

de 𝑘1 pourrait être probablement masqué par celui des autres paramètres agissant sur la 

distribution granulométrique des sols (𝑔𝑠𝑖 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖) et plus globalement sur le transport 

sédimentaire. Pour le site d’étude, il n’existe pas de données de terrain concernant la 

désagrégation mécanique des particules qui pourrait se faire à des taux supérieurs à ceux 

considérées dans cette étude (0.000001-0.001 yr-1). Des mesures de terrain spécifiques à 

chaque bassin étudié et des simulations supplémentaires seront donc nécessaires pour mieux 

quantifier et simuler l’importance des processus de désagrégation des particules pour les 

bassins du Laval et du Brusquet. 

Les paramètres 𝐶 et 𝐸𝑟, agissant sur le pouvoir érosif des écoulements dans les sections 

chenalisées et dans les premières ravines du bassin versant respectivement, n'affectent pas 

ou peu les flux de MES, les flux par charriage et le rapport d’exportation. Les résultats montrent 

que le transport sédimentaire est principalement contrôlé par l’intensité des écoulements de 

surface (conditionnée principalement par 𝑚 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀), par le disponible sédimentaire 

(conditionné par 𝑝1) et l’érodabilité du chenal (conditionné par 𝑔𝑠𝑖 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖). Par 

conséquent, nous pouvons conclure que, dans ce site d'étude, la végétation agit sur l'érosion 

principalement par la réduction du ruissellement de surface, du disponible sédimentaire, 

l’érodabilité des versants et du chenal plutôt que par la réduction du pouvoir érosif des 

écoulements. En effet, la capacité d'infiltration et la conductivité hydraulique des sols 

augmentent avec la présence de racines, ce qui limite l’érosion hydrique des sols (Collins et 

al., 2004). La végétation réduit considérablement la quantité de sédiments disponibles pour le 

transport en protégeant le matériel parental du gel (isolation par la canopée et la litière de 
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feuilles ; Carriere et al., 2020). Elle assure, par le biais de son système racinaire, une meilleure 

cohésion des matériaux, ce qui limite les mouvements de masse sur les versants (solifluxion, 

gélifluxion) et l’entrainement des sédiments dans et aux abords du réseau de drainage 

(rehaussement de la contrainte de cisaillement critique). Carriere et al. (2020) ont également 

constaté, en appliquant le modèle Landlab aux bassins du Laval et du Brusquet, que la 

végétation agit sur l'érosion principalement en réduisant le disponible sédimentaire et 

l'érodabilité des surfaces plutôt qu'en réduisant l’érosivité du ruissellement. Pourtant, la 

végétation, en faisant office d’obstacle (augmentation de la rugosité), atténue les vitesses et 

donc la capacité de transport des écoulements, en dissipant le cisaillement appliqué au lit. On 

peut néanmoins s’attendre à ce que, dans un environnement aussi énergétique que celui-ci 

(fortes pentes), la végétation agisse davantage sur l’altération du substrat et la désagrégation 

physique des particules et donc sur le disponible sédimentaire que sur la capacité de transport 

des écoulements. Par ailleurs, la présence de végétation favorise à terme le creusement et 

l’incision du réseau de drainage en réduisant les apports de sédiments aux chenaux (Liébault 

et Piégay, 2002 ; Liébault et al., 2005). Ainsi, la réduction des vitesses d’écoulement et de la 

capacité de transport des sédiments liée à une augmentation de la rugosité pourrait 

probablement été compensée par le plus grand confinement des écoulements qui limite la 

dissipation de l’énergie. Les résultats de notre analyse de sensibilité rejoignent donc ceux de 

Carriere et al. (2020) concernant le rôle de la végétation sur l’érosion des sols et les complètent 

en mettant en évidence une plus grande capacité de rétention et d’infiltration des sols sous 

forêt. 

 Analyse de la capacité prédictive de CAESAR-Lisflood  

Les figures 5.14, 5.15, 5.16, 5.19, 5.20, 5.21, 5.22 et 5.23 permettent une comparaison, 

pour les bassins du Laval (A) et du Brusquet (B), des valeurs observées et simulées de débits 

(figures 5.14, 5.15 et 5.16), de flux de MES (figures 5.19, 5.21 et 5.22) et de flux par charriage 

(figures 5.20 et 5.23) à une échelle semi-horaire (figures 5.14, 5.19) ou évènementielle (figures 

5.15, 5.20 et 5.21), saisonnière (figures 5.16, 5.22 et 5.23) et interannuelle (figures 5.16, 5.22 

et 5.23).  Le tableau 5.3 contient les valeurs des critères de performance NSE, RSR, PBIAS 

et ER obtenues sur les données non agrégées (semi-horaires) pour les périodes de calibration 

et de validation.  
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Tableau 5.3. Critères d’ajustement (NSE, PBIAS et RSR) produits par le meilleur jeu de 
paramètres (cf. tableau 5.4) pour chaque bassin (Laval et Brusquet) et chaque variable (débit FD, 
flux de MES SSD, flux par charriage BSD et rapport d’exportation ER) sur les périodes de 
calibration et de validation. Les valeurs entre parenthèses indiquent la performance du meilleur 
jeu de paramètres dans chaque situation (pour la variable et le critère en particulier) lors de la 
calibration du modèle. 

 Calibration Validation 

NSE PBIAS (%) RSR NSE PBIAS (%) RSR 

L
a

v
a

l 

FD 0.65 (0.67) -11 (1.50) 0.59 (0.58) 0.57 -1.3 0.66 

SSD 0.19 (0.29) 138.4 (-3.30) 0.9 (0.84) 0.15 179.6 0.92 

BSD -7.40 (0.51) 55.5 (4.10) 2.89 (0.70) -7.03 58.7 2.82 

ER 0.68 (0.68) 0.88 

B
ru

s
q

u
e

t FD 0.65 (0.66) 21.3 (-0.5) 0.59 (0.58) 0.63 10 0.61 

SSD -0.04 (0.17) 71.4 (-6.8) 1.02 (0.91) 0 -25.3 1 

BSD -0.34 (0.44) -27.3 (0) 1.12 (0.72) -0.95 -90.5 1.36 

ER 0.89 (0.89) 1 

Les valeurs des paramètres calibrés (𝑚𝑀, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑛𝑀, 𝑄𝑚𝑖𝑛, 𝐶, 𝑔𝑠𝑀, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥, 

𝐷𝑚𝑖𝑛, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀, 𝐸𝑟𝑀, 𝑝1𝑀 et 𝑘1) permettant la meilleure simulation des débits, des flux de MES, 

de la charge de fond et du rapport d’exportation sont présentées dans le tableau 5.4. En 

complément, le tableau 5.5 fournit, à la place des termes multiplicateurs 𝑚𝑀, 𝑛𝑀, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒𝑀, 𝐸𝑟𝑀 

et 𝑝1𝑀, la moyenne spatio-temporelle des paramètres associés. Pour  𝑔𝑠𝑀, les valeurs 

affichées correspondent respectivement aux diamètres des particules transportées en 

suspension (à gauche) et par charriage (à droite). 

Tableau 5.4. Meilleur jeu de paramètres identifié par la procédure de calibration automatique 
pour le bassin du Laval et du Brusquet. Le meilleur jeu de paramètres est le jeu de paramètres 
le plus performant pour l’ensemble des métriques (NSE, RSR, PBIAS et ER) et des variables 
(débits, flux de MES, flux par charriage et rapport d’exportation). 

Parameter (unit) Laval optimal value Brusquet optimal value 
 

𝒎𝑴 (−) 2.07 x 10-1 4.77 x 10-1 

𝒒𝒕𝒐𝒕𝑴 (−) 4.03 x 10-1 2.53 x 10-1 

𝑸𝒎𝒊𝒏 (𝒎𝟑. 𝒔−𝟏) 2.57 x 10-2 5.32 x 10-2 

𝒏𝑴 (−) 8.06 x 10-1 7.92 x 10-1 

𝒈𝒔𝑴 (−) 1.03 x 10-1 1.43 x 10-1 

𝒑𝒓𝒐𝒑_𝒈𝒔𝟏 (−) 7.25 x 10-1 6.11 x 10-1 

𝑪  (−) 40.33 8.62 x 10-5 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 (𝒎) 1.10 x 10-2 1.91 x 10-2 

𝑫𝒎𝒊𝒏 (𝒎) 1.13 x 10-3 1.25 x 10-3 

𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆𝑴 (−) 4.08 0.68 

𝑬𝒓𝑴 (−) 11.66 8.67 

𝒑𝟏𝑴 (−) 2.98 x 10-1 1.51 x 10-3 

𝒌𝟏 (𝒚𝒓−𝟏) 8.39 x 10-4 4.21 x 10-6 
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Tableau 5.5. Moyennes spatio-temporelles de 𝒎, 𝒒𝒕𝒐𝒕𝑴, 𝑸𝒎𝒊𝒏, 𝒏, 𝒈𝒔𝒊, 𝒑𝒓𝒐𝒑_𝒈𝒔𝟏, 𝑪, 𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙, 𝑫𝒎𝒊𝒏, 
𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆, 𝑬𝒓, 𝒑𝟏 et 𝒌𝟏 déduites de la configuration optimale de CAESAR-Lisflood (cf. tableau 5.4) pour 
le Laval et le Brusquet. 

Parameter (unit) Laval optimal value 
 

Brusquet optimal value 
 

𝒎 (𝒎) 2.45 x 10-3 9.54 x 10-3 

𝒒𝒕𝒐𝒕𝑴 (−) 4.03 x 10-1 2.53 x 10-1 

𝑸𝒎𝒊𝒏 (𝒎𝟑. 𝒔−𝟏) 2.57 x 10-2 5.32 x 10-2 

𝒏 (𝒔. 𝒎−𝟏/𝟑) 7.87 x 10-2 1.58 x 10-2 

𝒈𝒔𝟏/𝒈𝒔𝟐 (𝒎) 8.23 x 10-6 / 2.06 x 10-4 1.14 x 10-5 / 2.86 x 10-4 

𝒑𝒓𝒐𝒑_𝒈𝒔𝟏 (−) 7.25 x 10-1 6.11 x 10-1 

𝑪  (−) 40.33 8.62 x 10-5 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 (𝒎) 1.10 x 10-2 1.91 x 10-2 

𝑫𝒎𝒊𝒏 (𝒎) 1.13 x 10-3 1.25 x 10-3 

𝑪𝒓𝒂𝒕𝒆 (𝒎². 𝒚𝒓−𝟏) 7.07 7.88 x 10-1 

𝑬𝒓 (𝒎. 𝒚𝒓−𝟏) 6.78 x 10-2 2.77 x 10-2 

𝒑𝟏 (𝒎. 𝒚𝒓−𝟏) 1.03 4.99 x 10-4 

𝒌𝟏 (𝒚𝒓−𝟏) 8.39 x 10-4 4.21 x 10-6 

 

4.2.1. Débit 

4.2.1.1. Échelle semi-horaire 

Les pointes de crue mesurées à l’exutoire du bassin versant non boisé (Laval) sont 

particulièrement élevées et peuvent dépasser les 10 mm (figure 5.14 A) alors qu’elles sont 

systématiquement inférieures à 3 mm pour le Brusquet (figure 5.14 B).   

  
Observed FD (mm/30 min) 

 
S

im
u
la

te
d
 F

D
 (

m
m

/3
0
 m

in
) 



 

197 

 

Figure 5.14. Diagramme de dispersion des valeurs semi-horaires observées et simulées de débit 
(FD) sur la période 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 pour le Laval (A) et le Brusquet (B). Chaque 
point est coloré par son nombre de points voisins (n.neigh). La ligne en tirets noires indique la 
concordance parfaite des valeurs observées et simulées. 

Les surfaces boisées du Brusquet, qui présentent des sols plus profonds et plus épais 

avec une porosité et une capacité de stockage de l’eau plus importante, réduisent de façon 

importante la part du ruissellement par saturation. Par ailleurs, en plus du rôle qu’elle joue sur 

la capacité de rétention des sols, la forêt augmente la rugosité et la capacité d’infiltration des 

sols en surface, atténuant ainsi le ruissellement hortonien (Cosandey et al., 2005 ; Mallet, 

2018). 

Les résultats de la calibration et de la validation indiquent que le modèle CAESAR-Lisflood 

simule le débit à l’exutoire du Laval et du Brusquet avec une précision raisonnable. En effet, 

les critères de performance NSE, RSR et PBIAS indiquent une reproduction satisfaisante des 

débits du Laval durant la période de calibration (NSE = 0.65, RSR = 0.59 et PBIAS = -11 %) 

(Tableau 5.3). Les résultats pour la période de validation indiquent également une assez 

bonne simulation des débits avec un NSE de 0.57, un RSR de 0.66 et un PBIAS de -1.3 %.  

La configuration optimale du modèle pour le Brusquet (tableau 5.3) reproduit tout aussi bien 

le débit observé à l'exutoire du bassin durant la période calibration puisque les valeurs des 

critères NSE et RSR sont identiques à celles obtenues pour le Laval. Le critère PBIAS indique 

tout de même un biais d’estimation légèrement plus élevé avec une surestimation de la lame 

totale écoulée de 21.3 %. La bonne performance du modèle se maintient voire même 

s’améliore durant la période de validation puisque le critère PBIAS passe de 21.3 à 10 %. 
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Moriasi et al. (2007, 2015) ont déclaré que la simulation des débits par un modèle peut 

être jugée comme étant satisfaisante lorsque NSE > 0.5 et PBIAS < ±15 %. La présente étude 

montre donc une performance satisfaisante du modèle CAESAR-Lisflood pour simuler la 

dynamique hydrologique des bassins du Laval et du Brusquet. 

Néanmoins, que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, CAESAR-Lisfood a tendance à 

surestimer les débits lorsque les écoulements sont faibles (< 0.0001 mm pour le Laval et le 

Brusquet) et à sous-estimer les débits lorsque les écoulements sont forts (> 4 et 1 mm pour le 

Laval et le Brusquet respectivement ; figure 5.14). Cela pourrait s’expliquer par la définition de 

valeurs trop faibles du paramètre 𝑚 qui entrainent une réactivité insuffisante du bassin à la 

pluie. La résolution temporelle insuffisamment fine de la pluie (semi-horaire) pourrait 

également donner lieu à un ruissellement faible et persistant puisque dans ce cas, les 

événements pluvieux courts et intenses ne sont pas correctement capturés (Coulthard et 

Skinner, 2016). Par ailleurs, la simulation du ruissellement, contrôlée exclusivement par les 

volumes précipités et la saturation en eau des sols, limite la complexité de la réponse 

hydrologique du bassin à la pluie. Des représentations complémentaires de la production de 

ruissellement, tenant compte notamment de la capacité d’infiltration des sols (ruissellement 

hortonien), peuvent fournir une réponse hydrologique plus prononcée, notamment en période 

orageuse (été notamment). 

Il est cependant délicat d'effectuer une comparaison des débits simulés et observés, 

notamment lors des basses eaux et des très hautes eaux puisque selon Mathys (2006), les 

incertitudes entourant les mesures de débit sont élevées.  En effet, les courbes de tarage dont 

sont déduites les mesures ne sont précises que pour des hauteurs d’eau comprises entre 4 et 

120 cm soit des débits allant de 40 et 1800 l/s (Mathys, 2006). D’autre part, l’incertitude sur la 

mesure des hauteurs d’eau par les capteurs limnimétriques est comprise entre 1 et 2 cm 

(Mathys, 2006). Finalement, compte tenu de ces éléments, les incertitudes de mesure seraient 

de quelques pourcents pour des débits compris entre 40 et 1800 l/s tandis qu’elles seraient 

proches voire même supérieures à 10 % pour des débits en dehors de cette gamme. Ainsi, 

pour les demi-heures avec des écoulements compris entre 8.37.10-2 et 3.77 mm, les analyses 

et les comparaisons effectuées précédemment sont relativement fiables alors qu’elles sont à 

considérer avec plus de prudence pour le reste des valeurs, notamment lorsque les écarts 

sont faibles. 

4.2.1.2.  Échelle événementielle 

En complément, l'évaluation de la capacité du modèle à capturer la dynamique 

hydrologique du Laval et du Brusquet lors de quelques événements de crue est présentée 

dans la figure 5.15. Sont tracés dans cette figure les cinq événements de crue les mieux 
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simulés par le modèle (A) et les cinq événements de crue les moins bien simulés par le modèle 

(B) d’un point de vue hydrologique et sédimentaire. Les événements mesurés le 07.10.2001 

pour le Laval et le 25.05.2008 pour le Brusquet sont les événements minimisant le plus la 

fonction multi-objectif du débit et du flux sédimentaire. A l’opposé, les événements du 

24.12.2009 pour le Laval et du 22.11.2007 pour le Brusquet présentent les moins bonnes 

valeurs pour cette fonction. Pour le Laval, les hydrogrammes des cinq événements de crue 

les mieux simulés par le modèle présentent un NSE et un PBIAS respectivement compris entre 

0.85 et 0.90 et entre -5.3 et 18.3 %. Pour le Brusquet, l’adéquation des hydrogrammes 

observés et simulés est légèrement moins bonne, avec des indices NSE et PBIAS oscillant 

respectivement entre 0.48 et 0.86 et entre -20.5 et 32.6 %. 

Encore une fois, les pics de crue sur le bassin versant dénudé du Laval sont 

particulièrement élevés atteignant 2 mm environ pour les cinq événements de crue les mieux 

simulés (événements avec une lame précipitée de 20 mm environ ; figure 5.15 A) ; pour des 

événements similaires, la pointe de crue du bassin versant du Brusquet ne dépasse pas 0.01 

mm, soit un vingtième de son intensité (figure 5.15 A). La hausse des débits lors d’un épisode 

pluvieux est plus rapide pour le Laval que pour le Brusquet, avec une période d’augmentation 

du débit très courte.   

On constate que le modèle capture mieux la dynamique hydrologique du bassin du Laval 

lors des événements de crue avec un pic de débits élevé (figure 5.15 A). Cependant, même 

pour ces événements, le modèle peine à saisir l’amplitude des pics et la récession des 

écoulements. En effet, mis à part pour l’événement du 12.08.2008, les pics de crue sont sous-

estimés d’environ 10 (04.07.2001) à 45 % (09.10.2002). Les courbes de crue et de décrue 

sont respectivement sous-estimées et surestimées, le débit observé étant proche de la limite 

supérieure et inférieure de l’intervalle de confiance à 90 %. De la même manière, si l’on 

considère les crues du Brusquet les mieux reproduites par le modèle, l’amplitude des pics est 

sous-estimée et les courbes de décrue sont très souvent surestimées avec par exemple, pour 

l’événement du 05.12.2006, un débit observé supérieur à la limite inférieure de l’intervalle de 

confiance à 90% (figure 5.15 A). Un déclin de la performance du modèle semble se produire 

pour les événements de crue avec un pic de débit faible, notamment pour le Laval (figure 5.15 

B).  En effet, pour le Laval, même si le modèle parvient à saisir le moment et l’amplitude du 

pic de crue, les événements de crue les moins bien simulés par le modèle (figure 5.15 B) 

tendent à être sous-estimés sur les phases de crue et de décrue. 
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Figure 5.15. Comparaison, pour le bassin du Laval et du Brusquet, des débits (FD) observés et simulés pour (A) les cinq événements de crue les 
mieux simulés et (B) les cinq événements de crue les moins bien simulés par CAESAR-Lisflood.
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4.2.1.3. Échelle saisonnière et interannuelle 

La figure 5.16 montre que le Brusquet présente des lames ruisselées mensuelles et 

annuelles observées plus faibles que le Laval puisque celles-ci varient entre 20 et 295 mm 

(exprimées en équivalent annuel) pour le premier (figure 5.16 A) et entre 110 et 640 mm pour 

le second (figure 5.16 B).  

 

Figure 5.16. Diagramme de dispersion des valeurs observées et simulées de débit (FD) sur la 
période du 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 aux échelles mensuelle (rouge) et annuelle (violet) 
pour le Laval (A) et le Brusquet (B). La ligne en tirets noires indique la concordance parfaite des 
valeurs observées et simulées. 
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Étant donné que les apports pluviométriques sont similaires pour les deux bassins 

(tableau 5.1, figure 5.3), les rapports annuels et mensuels ruissellement/pluie observés sont 

plus élevés pour le Laval que pour le Brusquet. Nous pouvons donc conclure que le couvert 

végétal du Brusquet engendre une réponse hydrologique annuelle et mensuelle radicalement 

plus faible que celle du Laval. La biomasse racinaire importante des forêts favorise 

l’évapotranspiration et aboutit donc à un déficit en eau des sols plus élevé. Le ruissellement 

par excès de saturation est dans ce cas moins fréquent et moins important.  La quantité de 

pluie nécessaire au déclenchement de l'écoulement est plus élevée : le bassin versant reboisé 

connaît moins d'inondations, et de nombreuses événements pluvieux ne produisent aucun 

écoulement notable (Richard et Mathys, 1999). Les pertes par interception plus importante 

pour le Brusquet que pour le Laval pourrait également expliquer les écarts de comportement 

hydrologique, même si la forte intensité des orages méditerranéens n’est pas propice aux 

pertes par interception (Cosandey et al., 2005). 

Outre ces écarts liés à l’occupation des sols, les figures 5.16 A et 5.16 B montrent une 

forte variabilité saisonnière et interannuelle du ruissellement pour les deux bassins, comme 

l’ont déjà fait remarquer Cantón et al. (2018). Comme l’indique une simple analyse de 

corrélation de Pearson, les apports pluviométriques annuels et mensuels sont un facteur 

important de la variabilité interannuelle et saisonnière du ruissellement du Laval (R = 0.51, 

p=0.03 et R = 0.74, p=0.0062 respectivement) et du Brusquet (R = 0.85, p=8.4 x 10-6 et R = 

0.3, p=0.34 respectivement) (figure 5.17).  

  
Precipitations (mm/yr) 
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Figure 5.17. Relation entre le débit observé et les précipitations sur la période du 1er janvier 1994 
au 31 mars 2013 à l’échelle saisonnière (rouge) et interannuelle (violet) pour le Laval (A) et le 
Brusquet (B). Les lignes en tirets correspondent à des ajustements linéaires et les coefficients 
de corrélation de Pearson sont indiqués dans la coin supérieur gauche de chaque graphique. 

A l’échelle saisonnière, les processus d’évaporation et d’évapotranspiration, en agissant 

sur l’état de saturation des sols, contrôlent également l’importance du ruissellement de surface 

du Laval (R = -0.53, p = 0.079) et du Brusquet (R = -0.68, p = 0.015) (figure 5.18).  
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Figure 5.18. Relation entre le débit observé et l’évapotranspiration potentielle Thornthwaite sur 
la période 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 à l’échelle saisonnière pour le Laval (A) et le Brusquet 
(B). La ligne en tirets correspond à un ajustement linéaire et le coefficient de corrélation de 
Pearson est indiqué dans la coin inférieur gauche de chaque graphique. 

Par exemple, pour le Laval, les années 1995, 2000, 2001 et 2010, qui présentent les 

lames ruisselées les plus élevées (> 375 mm), se caractérisent par les apports pluviométriques 

les plus forts (> 975 mm). A l’opposé, les années 2005 et 2007, pour lesquelles ont été 

enregistrées les cumuls pluviométriques les plus bas (~ 700 mm), présentent les lames 

ruisselées les plus faibles (< 200 mm). A l’échelle saisonnière, les cumuls pluviométriques 

faibles de juillet et août (~ 700 mm ; exprimés en équivalent annuel) couplés à une évaporation 

importante des surfaces (~ 2500 mm ; exprimés en équivalent annuel) aboutissent à un déficit 

hydrique marqué des sols avec donc des débits faibles durant cette période (< 150 mm). En 

revanche, les mois d’avril, mai, octobre et novembre sont, d’un point de vue hydrologique, les 

mois les plus actifs (> 350 mm) en raison de cumuls pluviométriques élevés (~ 1200 mm) et 

de taux d’évapotranspiration faibles (< 800 mm). En novembre, la teneur en eau élevée des 

sols en raison de cumuls pluviométriques élevés depuis le début de l’automne, favorise le 

déclenchement du ruissellement par saturation (Mallet, 2018). Ce fonctionnement explique 

donc la mesure d’un écoulement total particulièrement élevé durant ce mois. 

Il y a une assez bonne reproduction des lames annuelles et mensuelles pour les deux 

bassins puisque les points s’organisent autour de la ligne d’égalité parfaite (figures 5.16 A et 

5.16 B). Les écarts les plus importants se produisent globalement durant les mois et les 

années les plus humides et les plus secs.  Pour le Laval, le modèle surréagit lors des mois et 

des années à faible écoulement (1996, 1997 et 2005 et juillet et août) et à l’inverse minimise 
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les écoulements lors des mois et des années les plus humides (2000,2001 et 2010 et octobre, 

novembre et décembre). De même, pour le Brusquet, CAESAR-Lisflood surestime les débits 

des mois et des années hydrologiques à faible écoulement (août, septembre et octobre et 

1998, 2014 à 2007 et 2012). Le modèle a donc tendance à sous-estimer l’amplitude des 

variations saisonnières et interannuelles des débits en minimisant l’assèchement du bassin 

lors des mois et des années les plus secs. Ceci provient probablement du fait que le module 

hydrologique du modèle ne représente pas tous les processus hydrologiques de surface, 

notamment l’évolution de la saturation en eau du sol sous l’effet de l’évapotranspiration. En 

effet, dans la formulation actuelle du modèle, l’évapotranspiration ne s’applique que sur les 

volumes d’eau présent en surface et n’intervient pas sur le compartiment sol. Par ailleurs, un 

effet de compensation pourrait expliquer la sous-estimation des écoulements durant les 

périodes humides. En effet, une exagération de l’infiltration (𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 trop faible), engendrant la 

sous-estimation des écoulements lors des mois et des années les plus humides, pourrait avoir 

été générée pour limiter la surestimation des débits durant les périodes sèches. Considérer 

l’influence de l’évapotranspiration sur la saturation en eau des sols pourrait donc permettre 

une estimation plus précise de la réponse hydrologique globale des bassins. 

4.2.2. Flux sédimentaires 

4.2.2.1. Échelle semi-horaire 

Le modèle reproduit assez mal la production sédimentaire mesurée à l’exutoire des 

bassins versants du Laval et du Brusquet. En effet, pour le Laval, sur la période de calibration, 

le modèle surestime en moyenne les flux de MES et les flux par charriage de 138 et 55 % 

respectivement (tableau 5.3). Les critères NSE et RSR valent respectivement 0.19 et 0.9 pour 

les flux de MES et -7.40 et 2.89 pour le flux par charriage, ce qui traduit, selon Moriasi et al. 

(2007, 2015), une mauvaise capacité de prédiction du modèle pour les flux sédimentaires. La 

performance du modèle dans la prédiction des flux sédimentaires est également très faible 

pour le Brusquet comme l’indique les valeurs négatives du critère de NSE et les valeurs 

supérieures à 1 du critère RSR. Le modèle surestime assez largement le flux de MES total 

(PBIAS = 71.4 %) mais sous-estime le flux par charriage (PBIAS = -27.3 %). Les proportions 

relatives entre charge en suspension et charge de fond ne sont donc pas préservées par le 

modèle, que ce soit pour le Laval ou le Brusquet. Ceci est probablement lié à une surestimation 

de la proportion de particules fines (72.5 % pour le Laval et 61.1 % pour le Brusquet) identifiée 

lors de la calibration du modèle et/ou à un transport limité de la charge de fond lié à la 

surestimation du diamètre des particules grossières (𝑔𝑠2 égal à 0.206 mm pour Laval et à 

0.286 mm pour le Brusquet ; Tableau 5.5). Néanmoins, la sous-estimation de la charge de 

fond par le modèle n’est probablement pas aussi importante que ce que suggèrent les résultats 
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étant donné les incertitudes entourant les mesures de flux par charriage. En effet, une partie 

des particules transportées en suspension pourrait se déposer dans la plage de dépôt, 

exagérant les volumes de sédiments transportés par charriage. La comparaison directe, par 

le biais d'un diagramme de dispersion, des valeurs observées et simulées de flux de MES 

(figures 5.19) et de flux par charriage (figure 5.20) montre peu de relation pour les deux 

bassins.  

Dans le détail, que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, le modèle sous-estime les 

charges extrêmes de MES (supérieures à 3 et 0.01 t/ha pour le Laval et le Brusquet 

respectivement), comme le montre les figures 5.19 A et 5.19 B respectivement. Le modèle 

semble également surestimer les valeurs lorsque les flux de MES sont faibles (< 1e-05 t/ha). 

Un comportement similaire se remarque pour les flux par charriage mais seulement pour le 

bassin du Brusquet (figure 5.20 B). En effet, pour le Brusquet, les événements avec un flux 

par charriage supérieur à 0.05 t.ha-1 sont tous sous-estimés tandis que les événements avec 

un flux par charriage inférieur à 0.01 t.ha-1 sont tous surestimés. Bien que les incertitudes sur 

les flux mesurés de MES (2-3 % pour les crues fortement chargées à 30 % pour les crues 

faiblement chargées ; Mathys, 2006) et par charriage (6-10 % sur les fortes valeurs de dépôt 

à 30 % pour les faibles valeurs de dépôt ; Mathys, 2006) soient fortes, l’incertitude des 

mesures n’est pas suffisante pour masquer les écarts souvent forts constatés entre les valeurs 

observées et les valeurs simulées. 
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Figure 5.19. Diagramme de dispersion des valeurs semi-horaires observées et simulées de flux 
de MES (SSD) sur les périodes du 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 pour le Laval (A) et le Brusquet 
(B). Chaque point est coloré par son nombre de points voisins (n.neigh). La ligne en tirets noires 
indique la concordance parfaite des valeurs observées et simulées. 

Globalement, les erreurs d’estimation sur les flux sédimentaires reflètent les écarts 

observés lors de l’analyse des débits. Une meilleure simulation des débits devrait donc 

permettre de minimiser les écarts obtenus sur les flux sédimentaires.  
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Figure 5.20. Diagramme de dispersion des valeurs semi-horaires observées et simulées de flux 
par charriage (BSD) sur la période 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 pour le Laval (A) et le 
Brusquet (B). Chaque point est coloré par son nombre de points voisins (n.neigh). La ligne en 
tirets noires indique la concordance parfaite des valeurs observées et simulées. 

4.2.2.2. Échelle évenementielle 

Les sédigrammes des cinq événements de crue les mieux reproduits par le modèle sont 

simulés de manière satisfaisante (figure 5.21 A). En effet, pour le Laval, les critères NSE et 

PBIAS sur ces événements sont respectivement compris entre 0.72 et 0.81 et entre -14.4 et 

9.8 %. Pour le Brusquet, une moins bonne reproduction de ces événements est produite par 
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le modèle puisque le critère NSE s’échelonne entre 0.34 (05.12.2006) et 0.63 (24.12.2009) et 

le critère PBIAS entre -30 (25.05.2008) et 90 % (24.12.2009). 

La bonne reproduction des sédigrammes lors de ces événements de crue est 

vraisemblablement associée à la capacité de CAESAR-Lisflood à bien représenter le 

ruissellement pour ce groupe d'événements. En effet, les figures 5.15 A et 5.21 A montrent 

une correspondance assez étroite dans la forme des hydrogrammes et des sédigrammes, 

notamment pour le Laval puisque le flux maximal de MES se produit lors du pic de débit. 

Cependant, comme pour les débits, l’amplitude des valeurs lors de la montée et du pic de crue 

est sous-estimée, d’un pourcentage compris entre 25 à 50 %. Pour le Laval, sur les cinq 

événements de crue les mieux simulés par le modèle, trois possèdent un pic supérieur à la 

bande de confiance à 90 %. De plus grand écarts d’estimation se produisent pour le Brusquet 

où les flux de MES mesurés sont 10 à 100 fois plus faibles. En effet, sur les cinq événements 

de crue les mieux simulés par le modèle, tous sont concernés par une sous-estimation de leur 

pic d’érosion comprise entre 30 et 80 %. La diminution des flux après le passage du pic de 

crue est systématiquement trop lente et trop régulière alors qu’elle devrait se produire sous la 

forme de changements abruptes, notamment pour le Brusquet. De même, comme l’indique le 

sédigramme de crue du 24.12.2009, le modèle exagère la réactivité sédimentaire du Brusquet 

puisque, en réalité, le second pic de crue ne devrait générer aucune hausse du flux de MES. 

Ces écarts suggèrent une trop grande capacité de mobilisation et de transport des sédiments 

après le pic de crue qui est associée à une rétention et à une évacuation trop lente des 

écoulements mais probablement aussi à une trop grande érodabilité des sols. Ainsi, le 

diamètre des particules transportées en suspension (𝑔𝑠1), qui est l’un des principaux 

paramètres agissant sur la qualité de simulation des flux de MES (cf. section 4.1, analyse de 

sensibilité), pourrait avoir été sous-estimé.  

Pour les événements de crue les moins bien simulés (figure 5.21 B), il y a une mauvaise 

correspondance entre les flux de MES observés et simulés. Il y a une grande surestimation 

des flux de MES, pour l’ensemble de ces événements que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, 

bien que les débits simulés par le modèle ne soient pas excessifs, sauf pour l’événement du 

2004.05.15 pour le Laval et pour les événements du 2010.06.15 et du 2007.11.22 pour le 

Brusquet. Pour les événements de crue restants, qui ont tendance à se produire durant l’hiver 

(décembre, janvier) et au début du printemps (mars, avril), la surestimation des flux de MES 

durant cette période de l’année pourrait traduire la trop grande quantité (surestimation de 

𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒  et 𝑝1) et/ou la trop grande mobilité (sous-estimation de 𝑔𝑠1) des particules fines 

présentes dans le réseau de drainage (discuté après lors de l’analyse de la dynamique 

sédimentaire saisonnière). 
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Figure 5.21. Comparaison, pour le bassin du Laval et du Brusquet, des flux de MES (SSD) observés et simulés pour (A) les cinq événements de crue 
les mieux simulés et (B) les cinq événements de crue les moins bien simulés par CAESAR-Lisflood 
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4.2.2.3. Échelle saisonnière 

Si l'on compare les flux sédimentaires annuels et mensuels observés du Laval et du 

Brusquet, on constate des différences notables à mettre en lien avec l’occupation des sols des 

bassins (figures 5.22 et 5.23). Pour le Laval et le Brusquet, le flux moyen annuel de MES est 

de 79.44 et 0.21 t/ha respectivement et la charge de fond moyenne annuelle est de 72.58 et 

0.16 t/ha respectivement, ce qui donne un flux sédimentaire moyen annuel de 152.02 t/ha pour 

le Laval et 0.37 t/ha pour le Brusquet, soit une ablation moyenne annuelle de 5.74 et 0.014 

mm respectivement. Les figures 5.22 et 5.23 montrent une variation importante des flux 

sédimentaires mensuels et annuels. 

La distribution mensuelle de la charge en suspension (figure 5.22) et de la charge de fond 

(figure 5.23) est différente entre les bassins versants du Laval (A) et du Brusquet (B), 

probablement à cause de leur différence d’occupation des sols.  Le flux maximal de MES se 

produit durant l’été pour le Laval, avec un pic à 137 t.ha-1.an1 en Août (figure 5.22 A), malgré 

une lame totale écoulée faible durant cette période (figure 5.16 A). 43% du transport 

sédimentaire annuelle total se produit durant cette saison. En revanche, pour le Brusquet, les 

valeurs les plus élevées sont obtenues durant le printemps (mai) et l’automne (novembre) (~ 

0.53 t/ha/an ; figure 5.22 B) qui sont les périodes avec les lames ruisselées les plus fortes 

(figure 5.16 B). Ces exportations représentent 43% du flux annuel de MES. Un pic important 

mais plus petit se produit également durant le mois d’Août (0.38 t/ha/an soit 15% du flux annuel 

de MES).  
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Figure 5.22. Diagramme de dispersion des valeurs observées et simulées de flux de MES (SSD) 
sur la période du 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 aux échelles mensuelle (rouge) et annuelle 
(violet) pour le Laval (A) et le Brusquet (B). La ligne en tirets noires indique la concordance 
parfaite des valeurs observées et simulées. 

Il apparaît donc ici que, malgré les similitudes dans la répartition saisonnière des 

écoulements pour les bassins boisés et non boisés du Brusquet et du Laval, la répartition 

saisonnière des flux sédimentaires peut être différente d'un bassin à l’autre. Pour le bassin du 

Laval, l'exportation des sédiments semble principalement se produire lors des événements de 

précipitations intenses de l’été alors que pour le bassin boisé du Brusquet, les flux de MES se 

produisent lors de l’atteinte de la saturation en eau des sols durant le printemps et l’automne 

(Mathys et al., 2003). Par contre, que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, la charge en 

suspension est minimale durant l’hiver avec des valeurs ne dépassant pas 25 et 0.1 t/ha/an 

pour le Laval et le Brusquet respectivement, soit une contribution de 4 et 7 %. Cette exportation 

sédimentaire faible en hiver s’explique par le disponible sédimentaire limité et les cumuls et 

intensités pluviométriques faibles durant cette saison. 

Cette dynamique annuelle que nous décrivons concernant l’exportation des MES est un 

peu différente pour la charge de fond, notamment pour le Laval (figure 5.23 A). En effet, pour 

ce bassin, les valeurs d’exportation les plus élevées pour la charge de fond se produisent un 

plus tard dans l’année, lors des événements pluvieux de faible intensité mais de longue durée 

du mois de Novembre (Mathys, 2006 ; Liébault, 2017). Durant ce mois, la charge de fond 

exportée est près de trois fois supérieure à la charge en suspension alors qu’elle est 10 à 20 

% inférieure durant l’été. Sur une année moyenne, la charge de fond représente 48 % de la 

production sédimentaire totale du Laval et 39 % pour le Brusquet. Le transport par charriage 
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est donc moins important que le transport en suspension, notamment pour le Brusquet où le 

couvert végétal réduit la torrentialité des écoulements et donc le transport des particules 

grossières. Une contribution plus faible du transport par charriage a été rapportée par Turowski 

et al. (2010) dans un bassin versant des Alpes autrichiennes (25 %) et par Rainato et al. (2017) 

dans un bassin versants des Alpes italiennes (21 %). En revanche, des chiffres plus élevés 

ont été donnés par Vezzoli (2004) lors de l’analyse de la production sédimentaire de 21 petits 

bassins versants situés dans Alpes italiennes occidentales (59 %). Ainsi, la dynamique 

sédimentaire saisonnière varie non seulement en fonction du couvert végétal mais aussi en 

fonction de la granulométrie. 

 

Figure 5.23. Diagramme de dispersion des valeurs observées et simulées de flux par charriage 
(BSD) sur la période du 1er janvier 1994 au 31 mars 2013 aux échelles mensuelle (rouge) et 
annuelle (violet) pour le Laval (A) et le Brusquet (B). La ligne en tirets noires indique la 
concordance parfaite des valeurs observées et simulées. 
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Les figures 5.22 et 5.23 montrent que l’agrégation des valeurs à des pas de temps 

mensuels et annuels ne permet pas d’améliorer la correspondance des flux sédimentaires 

observés et simulés. Que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, les flux de MES et les flux par 

charriage simulés sont supérieurs aux flux observés, notamment durant l’hiver avec des écarts 

supérieurs à +500 % entre décembre et mars. Pour la charge de fond du Laval et la charge 

en suspension du Brusquet, ces écarts sont tels qu’ils amènent le décalage du pic 

d’exportation vers les mois d’hiver. Les sédiments, produits durant l’hiver sur les versants, 

pourraient se retrouver trop rapidement dans le réseau de drainage (surestimation du 

coefficient de fluage 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒), avec donc une reprise prématurée des flux par transport fluvial. 

Par ailleurs, une sous-estimation du diamètre des particules sédimentaires pourrait garantir 

un transport en suspension et un transport par charriage efficace des sédiments, même lors 

des crues d’hiver de faible intensité. Cette dynamique pourrait limitée les volumes de 

sédiments disponibles pour les mois suivants, puisqu’on observe pour le Brusquet, et dans 

une moindre mesure pour le Laval, une sous-estimation des flux simulés (suspension et 

charriage) durant l’été et l’automne. Pour le Laval, la sous-estimation des flux de MES durant 

l’été pourrait également s’expliquer par l’incapacité du modèle à saisir la réactivité 

hydrologique du bassin aux pluies intenses (cf. section 4.2.1.1). Le ruissellement intense se 

produisant dans les ravines durant les orages d’été pourrait alors être insuffisant pour 

permettre le transport des sédiments. 

4.2.2.4. Échelle interannuelle 

A l’échelle interannuelle, on observe également une forte variabilité de la charge en 

suspension (figure 5.22) et de la charge de fond (figure 5.23) pour les bassins du Laval et du 

Brusquet. La variabilité interannuelle des flux sédimentaires sur la période 1995-2012 est 

différente d’un bassin à l’autre. Elle est plus prononcée pour le Brusquet puisque le coefficient 

de variation des flux annuels de MES et des flux par charriage est de 95 et 150 % 

respectivement contre 32 et 28 % pour le Laval. Pour le Laval, les années hydrologiques 1995, 

2004, 2006, 2010, 2011 et 2012 sont les années avec les flux de MES les plus élevés (> 100 

t/ha/an). Pour le Brusquet, les années 2006, 2011 et 2012 sont également des années avec 

une exportation importante de MES mais à la différence du Laval, des flux importants se 

produisent également en 1996 et en 1997.  

Pour le Laval, comme l’ont rapporté Ariagno et al. (2022), cette variabilité interannuelle du 

flux sédimentaire est non seulement contrôlée par l’hydrologie, mais aussi par la production 

de régolithe sur les versants en hiver, sous l’alternance des phases de gel et de dégel. En 

effet, les flux élevés de MES lors des années 1995, 2004, 2006, 2010, 2011 et 2012 

résulteraient d’évènements ruisselants intenses et répétés et d’une forte désagrégation du 
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substratum marneux par cryoclastie. Pour le Brusquet, la présence d’un couvert végétal 

protecteur altérait la sensibilité des surfaces au ruissellement, à l’altération par le gel et à 

l’érosion, ce qui conduirait aux écarts observés dans la périodicité interannuelle des flux.  

Par ailleurs, pour les deux bassins, la dynamique d’exportation interannuelle de la charge 

de fond est parfois différente de celle de la charge en suspension. Par exemple, pour le Laval, 

les années 1995 et 2004 se caractérisent par un flux de MES élevé mais par un flux par 

charriage assez limité et à l’inverse, l’année 1996 est concerné par un transfert de MES faible 

mais par un flux par charriage élevé (figures 5.22 A et 5.23 A). Ainsi, la dynamique 

sédimentaire interannuelle, qui dépend des facteurs de contrôle hydrologiques et climatiques 

cités précédemment, est modulée par la taille des particules. La comparaison des flux 

sédimentaires annuels en suspension et par charriage pour le Brusquet confirme ce lien entre 

la granulométrie et la dynamique interannuelle du transport sédimentaire (figures 5.22 B et 

5.23 B). En effet, les particules fines, en raison de leur plus grande mobilité, pourraient être 

évacuées au cours de l’année dans leur totalité alors que les particules grossières, plus 

résistantes aux écoulements, pourraient être stockées dans le bassin durant plusieurs années, 

comme l’ont mentionné Jantzi et al. (2017). 

Pour le Laval, la surestimation des flux de MES et des flux par charriage annuels moyens 

se produit sur l’ensemble de la période de calibration excepté pour les années 1995, 1996, 

2002 et 2004 pour les flux de MES (figure 5.22 A) et pour les années 1995, 1996, 1999, 2000, 

2002, 2003 et 2004 pour les flux par charriage (figure 5.23 A). La surestimation des flux 

sédimentaires se manifestent donc principalement à partir de 2005 et se maintient jusqu’à la 

fin de la période de calibration à un niveau compris entre 195 et 674 % pour la charge en 

suspension et entre -4 et 393 % pour la charge de fond. Cette surestimation des flux 

sédimentaires en fin de période de calibration est moins évidente pour le Brusquet, notamment 

pour les flux en suspension puisqu’en 2011 et 2012, les valeurs modélisées sont 

respectivement 2 fois et 15 fois inférieures à celles mesurées (figure 5.22 B). En revanche, 

comme pour le Laval, une surestimation importante de la charge en suspension se produit 

pour les années 2006 et 2009.  

 Ainsi, la production de régolithe par le gel durant ces années, fonction du taux d’altération 

potentielle du substratum 𝑝1, a été exagérée. En effet, les flux en suspension et par charriage 

du Laval pour les années 2006, 2009, 2010 et 2011, qui ne sont pas exceptionnellement forts 

(figures 5.22 A et 5.23 A), se caractérisent par des valeurs cumulées de 𝑝1 élevées 

(respectivement 26.9, 58.5, 22.1 et 13.0 m.an-1) (figures 5.24 A et 5.25 A). De la même façon, 

pour le Brusquet, une surestimation (sous-estimation) des flux (suspension ou charriage) à 

tendance à se produire lorsque le coefficient 𝑝1 calculé par le modèle est fort (faible) (figures 
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5.24 B et 5.25 B). En revanche, les écarts absolus entre les flux annuels mesurés et simulés 

ne semblent pas associés à la qualité de simulation des lames ruisselées annuelles (figures 

5.24 et 5.25). Les figures nous indiquent également que les années avec une production 

importante de régolithes peuvent avoir un effet sur le long terme en amplifiant les flux 

sédimentaires lors des années suivantes. 

 

Figure 5.24. Influence du coefficient d’altération potentielle du substratum 𝒑𝟏 et de l’erreur de 
prédiction de la lame ruisselée sur l’erreur de prédiction de la charge en suspension pour le 
Laval (A) et le Brusquet (B) 
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Figure 5.25. Influence du coefficient d’altération potentielle du substratum 𝒑𝟏 et de l’erreur de 
prédiction de la lame ruisselée sur l’erreur de prédiction de la charge de fond pour le Laval (A) 
et le Brusquet (B) 

Le modèle ne capture donc pas correctement la dynamique interannuelle d’altération du 

substratum et la température moyenne journalière de l’air, dont a été déduite le nombre et 

l’intensité des cycles gel-dégel, n’est pas un bon proxy de la gélifraction. Les prédictions du 

modèle pourraient être améliorées en considérant des chroniques haute résolution de 

température du sol qui permettrait de mieux quantifier la fréquence et l’intensité des processus 

gel-dégel se produisant dans la roche. Par ailleurs, la méthode employée pour calculer le 

nombre et l’intensité des cycles gel-dégel pourrait limiter la capacité prédictive du modèle. 
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Dans la présente étude, un cycle gel-dégel se produit chaque fois que la température moyenne 

de l’air passe d’une valeur négative à une valeur positive le jour suivant et l’intensité du cycle 

est proportionnelle au différentiel de température entre ces deux journées (cf. section 3.1.3.2). 

Néanmoins, un cycle gel-dégel aurait également pu être défini chaque fois qu’un jour avec une 

température positive est suivi d’un jour avec une température négative. L’intensité des cycles 

de gel-dégel aurait pu être quantifier en tenant compte de l’intensité et de la durée du gel qui 

sont deux facteurs contrôlant la profondeur de pénétration du gel (Kellerer-Pirklbauer et al., 

2017). En outre, des critères de température alternatifs, exclusivement basés sur les 

phénomènes de gel (plutôt que de gel-dégel employés ici), pourraient être envisagés, tels que 

le nombre d’heures avec une température du sol en surface négative ou le critère d’Hales et 

Roering (2007), qui d’après Ariagno et al. (2022) sont de bons prédicteurs de la quantité de 

sédiments produite lors de chaque hiver sur le site d’étude. Par ailleurs, nous considérons que 

l’ampleur de la gélifraction est linéairement corrélée au degré de saturation de la roche, or, 

Fagerlund (2004) estime que cette relation n’est valable qu’à partir un seuil de saturation. Une 

meilleure représentation du processus de gélifraction dans le modèle CAESAR-Lisflood est 

donc nécessaire afin de capturer plus précisément la dynamique d’altération des bassins 

versants de Draix. 

 Autocorrélogrammes et spectres de Fourier 

La performance du modèle peut également être évaluée en comparant les fonctions 

d’autocorrélation et les spectres de Fourier des séries temporelles observées et simulées. De 

cette façon, des informations supplémentaires sont obtenues concernant le fonctionnement 

de CAESAR-Lisflood et son aptitude à reproduire la structure corrélatoire et spectrale des flux 

hydro-sédimentaires du Laval et du Brusquet. Nous analysons également, en comparant 

directement les propriétés corrélatoires et spectrales des signaux observés du Laval et du 

Brusquet, la façon dont la végétation agit sur la variabilité des débits et des flux de MES.   

 Précipitations et débits 

L'autocorrélogramme des séries de précipitation décroit très rapidement (figure 5.26). 

L’atteinte du niveau de corrélation 0.2 se fait après seulement 3 h pour le Laval et 3.5 h pour 

le Brusquet.  La corrélation des signaux de précipitations est donc très faible après quelques 

heures, indiquant une faible dépendance des événements pluvieux entre eux.  Les fonctions 

d'autocorrélation des débits décroissent plus lentement notamment pour le Brusquet où le 

temps de décorrélation pour les chroniques observées est de 29.5 h contre 7.5 h pour le Laval 

(figure 5.27).  
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Figure 5.26. Fonctions d’autocorrélation et spectres de Fourier de la pluie moyenne sur les 
bassins versants du Laval (rouge) et du Brusquet (vert). La ligne en tirets rouge intervient dans 
le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984) dont la valeur est notée dans le coin supérieure droit 
du graphique. Les fréquences de rupture Tx1 et Tx2 sont localisées sur chaque spectre et leur 
valeur est notée dans le coin inférieur gauche de chaque graphique. L’exposant B de chaque 
régime scalaire est également indiqué. 

L’analyse spectrale des signaux vient compléter les résultats fournis par les fonctions 

d’autocorrélation.  La pente spectrale moyenne Bm des séries chronologiques de 

précipitations vaut -0.31 pour les deux bassins versants (figure 5.26), ce qui est 

significativement inférieur (en valeur absolue) au coefficient Bm des débits (-0.47 pour le Laval 

et -0.8 pour le Brusquet) (figure 5.28). L’autocorrélation moyenne des précipitations est donc 

inférieure à celle des débits, ce qui confirme la capacité des bassins versants à amortir et à 

atténuer la variabilité hautes fréquences des pluies.  

Les spectres des précipitations peuvent être divisés en trois régimes 

d’invariance délimités par les périodes de rupture à 148 (Tx1) et 12 (Tx2) heures pour le Laval 

et 80 (Tx1) et 6 (Tx2) heures pour le Brusquet (figure 5.26). Les pentes spectrales B1, B2 et 

B3 valent respectivement -0.12, -0.52 et -0.93 pour le Laval et -0.15, -0.6 et -0.99 pour le 

Brusquet. Ainsi, la persistance des pluies, présente dans les petites échelles, ne s’étend pas 

aux périodes supérieures à 3-6 jours qui correspond à l’intervalle moyen de récurrence des 

événements pluvieux. Les spectres de Fourier du débit observés au Laval et au Brusquet 

peuvent être eux aussi être découpés en trois régimes fréquentiels (figure 5.28). Pour le Laval, 

les ruptures de pente Tx1 et Tx2 se placent à des périodes plus élevées que celles de la pluie 

alors qu’elles sont relativement proches pour le Brusquet. La décroissance des spectres est 

particulièrement marquée dans le régime hautes fréquences (T > 54.03 et 2.86 h pour le Laval 

et le Brusquet respectivement) où la pente spectrale est de -0.88 pour le Laval et -3.11 pour 

le Brusquet (B3). Le régime intermédiaire, associé à des fluctuations de quelques jours, 

possède un coefficient spectral B2 dont la valeur est également nettement supérieure (en 

valeur absolue) à celle du coefficient B2 du spectre de la pluie. 
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Figure 5.27. Fonctions d’autocorrélation des séries observées (a) et simulés (b) de débit et de 
flux de MES pour le Laval (rouge) et le Brusquet (vert). La ligne en tirets rouge intervient dans le 
calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984) dont la valeur est notée dans le coin supérieure droit de 
chaque graphique. Les lignes en tirets bleues définissent les limites de confiance à 95 % du 
coefficient de corrélation. 

En revanche, pour des périodes supérieures à 51 et 2 jours pour le Laval et le Brusquet 

respectivement, l’inclinaison des spectres du débit (-0.18 pour le Laval et -0.47 pour le 

Brusquet) n’est que très légèrement supérieure (en valeur absolue) à celle des spectres de la 

pluie, notamment pour le Laval. Il a relativement peu d'écart d’amplitude dans cette partie du 

spectre, ce qui suggère une dynamique hydrologique voisine de celle des pluies sur le long 

terme. Le ruissellement a donc également tendance à se comporter comme un processus 

aléatoire dans le domaine des basses fréquences. Il y a donc une dissipation, par la 

dynamique hydrologique du Laval et du Brusquet, de l’énergie hautes fréquences des pluies 

mais quasiment pas de l’énergie basses fréquences, notamment pour le Laval. 
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Figure 5.28. Spectres de Fourier des séries observées (a) et simulées (b) de débit et de flux de 
MES pour les bassins du Laval (rouge) et du Brusquet (vert). Les fréquences de rupture Tx1 et 
Tx2 sont localisées sur chaque spectre et leur valeur est notée dans le coin inférieur gauche de 
chaque graphique. L’exposant B de chaque régime scalaire est également indiqué dans cette 
partie du graphique. 

La plus grande décroissance du spectre du débit du Brusquet à travers l’ensemble des 

gammes d’échelle indique un plus grand degré de dissipation de l’énergie hautes voire basses 

fréquences du signal de pluie. La plus grande autocorrélation et la plus grande persistance 

des débits du Brusquet suggère que le couvert végétal de ce bassin accentue fortement sa 

mémoire hydrologique. La végétation modifie la dynamique hydrologique d’un bassin en 

favorisant l'infiltration plutôt que le ruissellement des eaux de pluie. La capacité du couvert 

végétal à stocker et à retenir les écoulements permet donc un écrêtement des crues qui se 

manifeste par un pic de débit faible et une montée de crue et une décrue lente (libération 

progressive des écoulements). La végétation a néanmoins une influence plus limitée sur la 
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dynamique hydrologique de long terme (e.g. saisonnière et interannuelle) (Piégay et al., 2004). 

Cette influence du couvert végétal sur les propriétés corrélatoires et spectrales du 

ruissellement a été observé par Julian et Gardner (2014) sur 87 bassins versants situés sur la 

côte est des Etats-Unis. Ils ont montré également montré, par le biais du spectre de Fourier, 

une plus grande dissipation du signal de pluie pour les bassins versants à dominante forestière 

que pour les autres bassins, notamment dans sa partie hautes fréquences. 

Les figures 5.27 et 5.28 permettent également une comparaison des autocorrélogrammes 

et des spectres de puissance des débits observés et simulés du Laval et du Brusquet. La 

fonction d’autocorrélation des débits simulés décroit plus lentement que celle des débits 

observés, avec un effet mémoire simulé plus long pour le Laval (11 h contre 7.5 h en réalité) 

et pour le Brusquet (45 h contre 29.5 h en réalité) (figure 5.27). Les spectres de puissance des 

débits observés et simulés diminuent tous deux avec la fréquence et présentent des pics 

similaires à 180 jours et 1 an (figure 5.28 ; fréquences respectivement égales à 2.31.10-4 et 

1.14.10-4 h-1), reflétant l'impact du cycle saisonnier (les pluies et le ruissellement sont 

maximaux au printemps et en automne et minimaux en été et en hiver) (). Le modèle a malgré 

tout tendance à sous-estimer le pic à 180 jours pour le Laval mais à le surestimer pour le 

Brusquet. Il reproduit en revanche assez bien l’amplitude du pic à 1 an, notamment pour le 

Laval. Pour des périodes supérieures à 3-5 jours, les spectres observés et simulés sont 

presque identiques et le coefficient spectral B1 n’est que très légèrement sous-estimé (de -17 

à -32 %). La sous-estimation de l’amplitude des cycles interannuels et saisonniers du débit 

(cf. section 4.2.1.3) pourrait expliquer ce léger déséquilibre dans la répartition des énergies. 

En revanche, les spectres commencent à s’écarter pour des périodes inférieures à 3-5 jours. 

Les coefficients B2 et B3 sont fortement surestimés, notamment pour le Laval où les écarts 

relatifs sont respectivement de +108 et +159 % (contre +16 et +70 % pour le Brusquet). 

L’amortissement du signal de pluie sur cette gamme d’échelle est donc surestimé par le 

modèle comme le confirme la trop faible variabilité des débits semi-horaires qui se manisfeste 

par un trop grand aplatissement des événements de crue (cf. section 4.2.1.2).  

 Flux sédimentaires 

Comme c’est le cas de débits, l’autocorrélation des flux de MES observés diminue avec 

l’augmentation du retard (figure 5.27). Cette décroissance se fait néanmoins plus rapidement 

puisque l’atteinte du niveau de corrélation 0.2 pour les séries observées se fait après 

seulement 1 h pour le Laval et 1.5 h pour le Brusquet. La dynamique sédimentaire est donc 

beaucoup plus intermittente que la dynamique hydrologique des bassins, ce que confirme la 

plus faible inclinaison des spectres de Fourier à travers l’ensemble des fréquences (Bm égal 

à 0.02 et -0.17 pour le Laval et le Brusquet respectivement) (figure 5.28). Le transport des 



 

223 

MES se produit donc sur des durées plus courtes que les écoulements puisque, naturellement, 

le ruissellement, lorsqu’il est faible, ne produit pas d’érosion ou du moins ne permet pas un 

transport des sédiments jusqu’à l’exutoire (Cavalli et al., 2013). 

 Tout comme les spectres des débits, les spectres des flux de MES peuvent être découpés 

en trois régimes d’invariance. Les points de rupture se placent cependant à des fréquences 

différentes puisque Tx1 et Tx2 se rapprochent (s’éloignent) des extrémités du spectre pour le 

Laval (Brusquet). Le cycle saisonnier, avec l’évacuation chaque année du régolithe produit sur 

les versants, est clairement visible pour le Laval alors qu’il n’est pas discernable pour le 

Brusquet. Le cycle à 180 jours, remarqué dans les débits, n’est pas visible puisque les 

périodes de ruissellement plus importantes au printemps et à l’automne ne sont pas associées 

à des flux de MES plus élevés. Le cycle saisonnier sépare le régime d’invariance basses 

fréquences du régime d’invariance fréquences intermédiaires qui présentent des coefficients 

spectraux valant respectivement 0.73 et -0.11. La valeur positive de B1 indique une 

autocorrélation négative des flux de MES pour des échelles de temps supérieures à 1 an (bruit 

bleu).  Pour le Laval, une augmentation/diminution du flux de MES sur une période donnée 

sera donc suivie par une diminution/augmentation du flux de MES sur la période suivante. Ce 

comportement pourrait mettre en évidence l’existence de périodes caractérisées par une 

disponibilité sédimentaire différente. Sur le long terme, les périodes avec un transport 

sédimentaire élevé pourraient limiter la disponibilité des sédiments et donc les flux 

sédimentaires pour les périodes suivantes (Rainato et al., 2017). Cependant, cette 

interprétation suppose le stockage de sédiments fins dans le bassin pendant plusieurs années, 

ce qui s’oppose à l’hypothèse d’exportation rapide (quelques mois) des matières en 

suspension d’Ariagno et al. (2020).  

Les coefficients spectraux du spectre du Brusquet sont plus élevés que ceux du spectre 

du Laval. En effet, B1, B2 et B3 sont respectivement de -0.08, -0.85 et -1.65 pour le Brusquet 

contre 0.73, -0.11 et -0.51 pour le Laval. Il y a donc une plus grande persistance du transport 

sédimentaire pour le Brusquet, notamment sur le court terme (T < 10h), que l’on peut mettre 

en lien avec la plus grande persistance des débits. Par conséquent, le spectre des flux de 

MES reflète celui des eaux de ruissellement et la plus grande intermittence du flux de MES 

que l’on pourrait supposer pour les bassins végétalisés, en raison de la dissipation de l’énergie 

des écoulements et du rehaussement du seuil d’entrainement des sédiments, ne se produit 

pas. Cependant, comme les pentes du bassin sont fortes, la capacité de transport des 

écoulements pourrait très bien être suffisante pour permettre le transfert d’une partie de la 

mémoire hydrologique dans les flux sédimentaires. 
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Le modèle tend à surestimer la persistance des flux de MES du Laval et du Brusquet, 

comme le suggère les fonctions d’autocorrélation et des spectres de Fourier des séries 

simulées (figures 5.27 et 5.28). En effet, la décorrélation des flux de MES simulés par le 

modèle est trop lente : l’effet mémoire est exagéré de 8 h pour le Laval et de 6 h pour le 

Brusquet. Des conclusions similaires peuvent être tirées de la comparaison des spectres 

observés et simulés. En effet, l’inclinaison moyenne des spectres est assez largement 

surestimée, notamment pour le Laval où Bm vaut 0.02 pour le spectre observé et -0.48 pour 

le spectre simulé. Dans le détail, la comparaison des spectres simulés avec les spectres 

observés indique que le modèle ne parvient pas à reproduire, pour le Laval, l’anti-persistance 

des flux de MES observée sur des périodes supérieures à 1 an. Il y a malgré tout une assez 

bonne reproduction de la pente du spectre pour des périodes qui s’étendent jusqu’à 67h (Tx1) 

puisque l’écart relatif n’est que de 82 %. En revanche, pour des périodes inférieures à 67h, la 

persistance du flux de MES pour le Laval est très nettement exagérée : les pentes B2 et B3 

du spectre simulé sont surestimées d’un facteur 9 et 4 respectivement. On observe, pour le 

Brusquet, une meilleure reproduction des caractéristiques spectrales des flux de MES même 

s’il y a tout de même une exagération de la pente du spectre pour des périodes inférieures à 

188 heures (~8 jours). La surestimation de la persistance des flux de MES sur le court terme 

pourrait provenir de la simulation d’hydrogrammes trop plats (définition de valeurs trop faibles 

pour le paramètre m). En effet, lors de l’analyse de sensibilté réalisée sur les bassins versants 

synthétiques (chapitre 4), nous avons observé une augmentation de la persistance des flux 

sédimentaires avec la diminution du paramètre m (cf. section 4.1). De même, sur la base des 

conclusions du chapitre 4, elle pourrait être liée à une trop grande mobilité des particules 

sédimentaires fines liée à une sous-estimation de leur taille (𝑔𝑠1 égal à 8.23 microns pour le 

Laval et 11.4 microns pour le Brusquet – Tableau 5.5). Ces diamètres sont pourtant voisins 

du diamètre médian des particules en suspension mesuré par Le Bouteiller et al. (2011) sur le 

site d’étude (10 microns). La trop grande persistance des flux de MES sur le long terme (> 8 

jours) simulée pour le Laval pourrait provenir d’une trop grande production de sédiments sur 

les versants liée à une surestimation du taux d’altération potentiel du susbtratum 𝑝1 (1.04 

m.an-1) (tableau 5.5).  En effet, dans ce cas, la discontinuité des flux, qui se produit chaque 

année durant l’automne à cause de l’épuisement du disponible sédimentaire, n’est pas 

reproduite. A l’image des cas tests réalisés dans le chapitre 4, cette dernière hypothèse 

pourrait être infirmée/confirmée par le biais d’une analyse de sensibilité théorique explorant 

l’influence du paramètre 𝑝1. 

La comparaison des autocorrélogrammes et spectres de Fourier des flux de MES simulés 

avec ceux des flux par charriage simulés (figure 5.29) indique que la dynamique des particules 

grossières n’est pas la même que celle des particules fines. Les autocorrélogrammes 
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semblent indiquer de manière assez surprenante une plus grande persistance du flux par 

charriage puisque l’effet mémoire s’étend à 11 h (contre 9 h) et 13.5 h (contre 7.5 h) pour le 

Laval et le Brusquet respectivement. En effet, on pourrait s’attendre à une plus grande 

intermittence du transport sédimentaire pour les particules grossières plus résistantes aux 

écoulements (cf. chapitre 4, section 4.2).  Pour le Brusquet, cette plus grande persistance du 

flux par charriage se confirme sur le long et le moyen terme mais pas réellement sur le court 

terme puisque seuls les coefficients spectraux B1 et B2 sont nettement plus élevés (-0.45 

contre -0.02 et -1.53 contre -0.5 respectivement). En revanche, l’inverse se produit pour le 

Laval : le spectre de Fourier du flux par charriage indique une persistance un peu plus forte 

sur le long terme (-0.27 contre -0.2) mais nettement moins forte sur le moyen (-0.72 contre -

0.99) et le long (-1.37 contre -2.19) terme.  La forme de la fonction d’autocorrélation et du 

spectre de Fourier du flux sédimentaire total simulé se situe logiquement entre celle du flux de 

MES simulé et celle du flux par charriage simulé puisque le flux sédimentaire total est la 

somme du flux en suspension et du flux par charriage (figure 5.29).  Elle ressemble néanmoins 

davantage à celle du flux de MES étant donné que 61 et 85 % du flux sédimentaire simulé à 

l’exutoire du Laval et du Brusquet respectivement se fait en suspension. 
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Figure 5.29. Fonctions d’autocorrélation (en haut) et spectres de Fourier (en bas) des chroniques 
simulées de flux sédimentaire par charriage (Outlet BSD) et de flux sédimentaire totale (Outlet 
TSD) pour les bassins versants du Laval (rouge) et du Brusquet (vert). La ligne en tirets rouge 
intervient dans le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984) dont la valeur est notée dans le coin 
supérieure droit des graphiques. Les fréquences de rupture Tx1 et Tx2 et les pentes spectrales 
B sont localisées sur chaque spectre et leur valeur est notée dans le coin inférieur gauche de 
chaque graphique.  

En résumé, dans cette partie, nous avons pu montrer que l’occupation des sols a des 

effets importants sur la variabilité des débits et des flux sédimentaires mesurés à l’exutoire 

des bassins. La présence de végétation permet de lisser davantage le signal de pluie, ce qui 

génère en sortie des débits et des flux de MES moins intermittents, sur toute la gamme 

d’échelle pour les débits mais seulement pour des périodes inférieures à 10 h pour les flux de 

MES. Le modèle parvient à reproduire cette augmentation du lissage des débits avec la 

présence de végétation mais en revanche pas celui des flux de MES que l’on pourrait expliquer 

par la simulation d’un disponible sédimentaire trop souvent insuffisant. De façon globale, le 

modèle exagère la persistance des flux hydro-sédimentaires, notamment sur le court terme. 
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4.4. Evolution géomorphologique des bassins produite par CAESAR-Lisflood 

L’influence des propriétés physiques des surfaces sur le ruissellement, l’altération du 

substratum et l’érosion des surfaces, étudiée par Mathys et al. (2005), Esteves et al. (2005) et 

Rovera et Robert (2005), a été prise en compte dans le modèle afin de permettre une meilleure 

spatialisation des processus dans les bassins. CAESAR-Lisflood a permis d’obtenir, pour le 

Laval et le Brusquet sur la période du 1er décembre 1995 au 30 novembre 2012, les cartes 

des taux d’altération du substratum (figure 5.30 A), les cartes des épaisseurs de sols (figure 

5.30 B) et les cartes des taux d’érosion et de dépôt (figure 5.30 C). Les taux d’érosion annuels 

moyens varient entre 0 et -60 mm/an pour le Laval et entre 0 et -0.035 mm/an pour le Brusquet 

(figure 5.30 C). Les taux d’érosion max simulés sur le Brusquet sont donc 1700 fois inférieurs 

à ceux du Laval. L’amplitude et la distribution spatiale des taux d’érosion sont identiques à 

celles des taux d’altération du substratum (figure 5.30 A) puisque seuls les produits d’altération 

du substratum sont érodables. Ainsi, que ce soit pour le Laval ou le Brusquet, les zones qui 

présentent les taux d’érosion les plus élevés sont aussi les zones avec les taux d’altération du 

substratum les plus forts. La quantité de sédiment arrivant dans le réseau de drainage par 

soli/gélifluxion n’est donc limité que par le volume de sédiment produits sur les versants par 

gel/dégel, ce qui est conforme à ce qu’ont observé Rovera et al. (1999), Corona et al. (2002), 

Maquaire et al. (2002) et Rovera and Robert (2005) pour les bassins de Draix. 

Les taux d'érosion indiqués ici pour le Laval sont nettement plus élevés que ceux 

rapportés par Robert (2000) qui ont mesuré, sur les versants, des taux d’érosion d’environ 7 

mm/an. Corona et al. (2011) et Lopez Saez et al. (2011), qui ont eu recourt à la 

dendrochronologie et au Lidar pour analyser la distribution spatiale de l’érosion dans le bassin 

versant du Laval, ont également obtenu des taux d’érosion plus faibles compris entre 1.8 et 

13.8 mm/an. Similairement, Rovera et al. (1999) ont mesuré sur les marnes dénudées d’un 

bassin voisin (bassin versant du Saignon, vallée du Sasse) des taux d’érosion compris entre 

3 et 10 mm/an sur la période 1995-1997. De leur côté, Descroix (1994), Lecompte et al. (1998) 

et Descroix et Olivry (2002) ont estimés, à partir de piquets implantés dans les marnes 

dénudées de plusieurs massifs (Baronnnies, Diois et Préalpes de Digne), des taux d'érosion 

compris entre 4 et 17 mm/an. Enfin, sur les marnes nues de la vallée du Buëch, Bufalo (1989) 

a mesuré, entre 1985 et 1988, des pertes en sol de 11.5 mm/an, qui, encore une fois, sont 

plus faibles que celles simulées sur le bassin du Laval.  
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Figure 5.30. Cartes (A) des taux d’altération du substratum (B) des épaisseurs de sols et (C) des 
taux d’érosion et de dépôt simulées sur la période 1995-2012 pour les bassins du Laval (à 
gauche) et du Brusquet (à droite). 

Ces divergences entre les taux d’érosion mesurés dans ces études et les taux d’érosion 

simulées ici confirment la tendance du modèle à surestimer la production sédimentaire du 

Laval. La surestimation des taux d’érosion semble d’ailleurs plus marquée que celle des 
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volumes de sédiments exportés à l’exutoire. Les taux d’altération simulés par le modèle 

dépassent, de ce fait, les taux d’exportation des sédiments et le matériel produit sur les 

versants n’est donc pas évacué dans sa totalité. En effet, comme indiqué précédemment, sur 

la période de calibration du modèle, seulement 68 % du matériel est exporté par les crues du 

Laval. La fraction restante (32%), probablement composée de matériel grossier peu mobile, 

est stockée durablement dans le bassin et subsiste au-delà du cycle annuel. Bien que les 

processus de solifluxion et de gélifluxion permettent l’acheminement jusqu’au réseau 

hydrographique de l’ensemble du matériel produit sur les versants, la dynamique fluviale est 

insuffisante pour permettre son évacuation du bassin (figure 5.30 B). La figure 5.30 B suggère 

notamment un transport alluvial limité dans la partie amont du réseau hydrographique puisque, 

dans ce secteur, les accumulations sédimentaires peuvent localement dépasser les 4 mètres 

d’épaisseur en fin de simulation. 

Dans le modèle, les taux d’altération du substratum et, par extension, les taux d’érosion 

sont contrôlés par les épaisseurs de sol et le taux d’altération potentiel, 𝑝1 (cf. chapitre 2, 

section 1.1.6). En effet, il y a une diminution du taux d’altération avec l’augmentation des 

épaisseurs de sol en raison de la nature autolimitative des processus pédogéniques 

(Vanwalleghem et al., 2013). Les taux d’altération les plus élevés se produisent donc dans les 

zones où le substratum affleure. Pour le site d’étude, les épaisseurs de sol jouent un rôle 

mineur sur l’altération du substratum car, lors de la reprise des processus de gélifraction au 

début de l’hiver, le substratum affleure sur les pentes du bassin. Les épaisseurs de sol sur un 

versant peuvent tout de même varier durant la saison froide dans la mesure où les zones 

situées en bas de versant subissent des phases d'accumulation que ne connaissent pas les 

hauts de versants. Ces écarts transitoires peuvent entraîner une légère variation des taux 

d'altération du substratum avec donc des valeurs moins élevées en pied de versant et plus 

globalement là où l’aire drainée est plus élevée (figures 5.31 et 5.32). 

En revanche, le coefficient 𝑝1 détermine fortement la production sédimentaire et les taux 

d’érosion dans les bassins du Laval et du Brusquet. Sur la base des informations tirées de 

Lopez Saez et al. (2011), Mathys et al. (2005), nous avons fait varier ce coefficient dans 

l’espace par le biais d’un modèle linéaire considérant quatre facteurs : la pente, le couvert 

végétal, l’exposition et l’angle pente/pendage (équation 5.2).  Les figures 5.31 et 5.32 illustrent 

finalement, pour le Laval et le Brusquet respectivement, la façon dont ces variables agissent 

sur la distribution des taux d'érosion annuels moyens simulés (1995-2012). 

Naturellement, nous observons, quel que soit la situation, une relation linéaire positive de 

pente relative 1 entre la pente et le taux d’érosion (figures 5.31 et 5.32). Sur les interfluves 

(pentes comprises entre 0 et 15°), les taux d'érosion simulés par le modèle ne dépassent 
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jamais 20 mm/an pour le Laval et 0.015 mm/an pour le Brusquet tandis que sur les pentes très 

raides (> 45°), qui représente une proportion assez faible des bassins versants (15% pour le 

Laval et 9% pour le Brusquet), les valeurs peuvent atteindre 60 mm/an pour le Laval et 0.035 

mm/an pour le Brusquet. La variabilité spatiale restante des taux d’érosion simulés résulte du 

couvert végétal, de l’exposition, du pendage et de la configuration structurale des 

affleurements. En effet, sur la base de ce qu’ont démontré Descroix (1994), Descroix et Olivry 

(2002), Descroix et Mathys (2003) et Rovera et Robert (2005), l’équation 5.2 impose des taux 

d’érosion quatre fois plus élevés sur les versants Nords (N) dénudés avec un angle de 

pendage de 90° (SPB) que sur les versants Suds (S) avec une pente parallèle au pendage 

(TB) ou un couvert végétal (VEG). En effet, il a été démontré que les cycles de gel-dégel sont 

plus intenses et plus fréquents sur les pentes orientées vers le nord. Ce phénomène a 

également été observé dans les Pyrénées espagnoles par Regüés et Gallart (2004) (bassin 

versant de Vallcebre) mais pas dans les badlands semi-arides de Tabernas (sud de l'Espagne) 

ou de Basilicata (sud de l'Italie) où l'influence de l’orientation des versants sur les taux 

d’altération et d’érosion n’est pas visible (Regüés et Gallart, 2004 ; Clarke et Rendell, 2006). 

Les surfaces perpendiculaires au pendage sont par ailleurs plus sensibles à la gélifraction car 

elles facilitent la pénétration des fronts de gel et d'humectation. Ainsi, pour le Laval, les taux 

d’érosion produits par le modèle atteignent 60 mm/an sur les versants Nords (N) avec une 

pente perpendiculaire au pendage (SPB) contre seulement 15 mm/an sur les versants Suds 

(S) avec une pente parallèle au pendage (SPB) ou un couvert végétal (VEG). Pour le Brusquet 

dont la surface est entièrement végétalisée, les taux d’érosion atteignent 0.035 mm/an pour 

les versants orientés au nord et 0.01 mm/an pour les versants orientés au sud.  

Finalement, même si le modèle exagère les taux d’altération et d’érosion simulés pour le 

Laval et ne parvient pas à évacuer la totalité des sédiments accumulés dans les cours 

supérieurs du bassin d’une année sur l’autre, il est capable de capturer l’hétérogénéité spatiale 

de l’altération et de l’érosion identifiée par Mathys et al. (2005), Esteves et al. (2005) et Rovera 

et Robert (2005). Les composantes de CAESAR-Lisflood ont été modifiées avec succès pour 

prendre en compte la pente, le couvert végétal, l’exposition et l’angle pente/pendage dans le 

calcul de l’altération et de l’érosion. Le modèle est capable de simuler la production de 

régolithe sur les versants par gélifraction, son transfert et son stockage transitoire dans le 

réseau hydrographique. Ces résultats se placent donc dans la continuité des travaux 

préalablement cités en confirmant la grande variabilité spatiale de l’érosion dans les bassins 

marneux de montagne. 
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Figure 5.31. Evolution des taux d’érosion simulés pour le bassin du Laval selon la pente, la 
végétation, l’exposition (E, N, NE, NW, S, SE, SW et W), l’angle pente/pendage (TP : entre 75°N 
et 165°N ; INT :  entre 165 °N et 255°N et entre 345°N et 75°N ; SPB : entre 255°N et 345°N), l’aire 
drainée et la zone pluviométrique. 
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Figure 5.32. Evolution des taux d’érosion simulés pour le bassin du Brusquet selon la pente, la 
végétation, l’exposition (E, N, NE, NW, S, SE, SW et W), l’aire drainée et la zone pluviométrique. 
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5. Conclusion et perspectives 

Une analyse du fonctionnement hydrosédimentaire de deux bassins versants, le Laval et 

le Brusquet, situés dans les badlands des Alpes de Haute Provence a été réalisée. Ces 

bassins se distinguent principalement par leur occupation des sols : le Laval est dépourvu à 

78% de végétation tandis que le Brusquet est entièrement boisé. Les mesures hautes 

fréquences de débits, de flux de MES et de flux par charriage acquises à la sortie de ces deux 

bassins depuis près de 40 ans permet d’analyser précisément l’influence de la végétation sur 

le ruissellement et l’érosion dans ce type d’environnement.  

Des informations relatives à la structure temporelle interne de ces séries ont été extraites 

par le biais de deux méthodes de traitement du signal, la fonction d’autocorrélation et le 

spectre de Fourier. D’autre part, le modèle à base physique CAESAR-Lisflood a été employé 

pour simuler sur le long terme (~ 20 ans) le fonctionnement hydro-sédimentaire des deux 

bassins versants. Une procédure automatique de calibration a été appliquée à chaque bassin 

afin de contraindre les paramètres du modèle relatifs à la capacité de rétention (𝑚 et 𝑛) et 

d’infiltration (𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀) des sols, à la densité de drainage (𝑄𝑚𝑖𝑛), à l’altération du substratum (𝑝1) 

et des particules sédimentaires (𝑘1), au transport sédimentaire sur les versants (𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 et 𝐸𝑟), 

à la granulométrie des sols (𝑔𝑠𝑖 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1) et au pouvoir érosif des écoulements dans le 

réseau de drainage (𝐶 et 𝐷𝑚𝑖𝑛).   

L'analyse de sensibilité a montré l’influence dominante de 𝑚 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 sur la qualité 

d’ajustement des débits. Comparé au bassin dénudé du Laval, le bassin boisé du Brusquet se 

caractérise par des sols avec une capacité de rétention et d’infiltration élevées (coefficient 𝑚 

plus élevé et coefficient 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀 moins élevé). Ces écarts confirment donc les effets de la 

végétation sur la réduction du ruissellement et l’écrêtement des crues. Comme l’ont démontré 

les analyses corrélatoire et spectrale des débits, il y a une régulation importante de la réponse 

hydrologique des bassins végétalisés à la pluie, plus forte sur le court que sur le long terme. 

Les résultats indiquent également une influence importante de la végétation sur le taux 

d’altération du substratum (𝑝1) et à la granulométrie des sols (𝑔𝑠𝑖 et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖).  La végétation 

du Brusquet, en régulant les variations d’humidité et de température, ralentirait la production 

de régolithe et la désagrégation physique des particules (𝑝1 et 𝑔𝑠𝑖 plus élevés et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 

moins élevé). Les analyses corrélatoires et spectrales sur les flux de MES observés ont montré 

une plus grande continuité de transport pour le bassin du Brusquet. La plus grande 

intermittence du flux de MES que l’on pourrait supposer pour les bassins végétalisés ne se 

produit pas. Néanmoins, la capacité de transport élevé des écoulements, en raison des pentes 

importantes du bassin, pourrait permettre le transfert d’une partie de la mémoire hydrologique 

dans les flux sédimentaires. 
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D’un de point de vue de la capacité prédictive de CAESAR-Lisflood, le modèle fournit des 

résultats comparables pour les deux bassins avec une reproduction satisfaisante des débits, 

comme indiqué par les critères NSE, RSR et PBIAS (Moriasi et al., 2007). Le modèle permet 

une bonne prédiction de la lame totale écoulée avec une marge d’erreur inférieure à ±15 % 

pour les deux bassins durant la période de validation. Néanmoins, pour les deux bassins, que 

l’on considère des valeurs semi-horaires, mensuelles ou annuelles, CAESAR-Lisfood 

surestime les débits lorsque les écoulements sont faibles et sous-estime les débits lorsque les 

écoulements sont forts. La fonction d’autocorrélation et le spectre de Fourier, employés pour 

compléter ces diagnostics réalisés dans le domaine temporel, confirment la trop grande 

autocorrélation des débits simulés, notamment pour le Laval sur le court terme (périodes 

inférieures à 3-5 jours). Cela pourrait expliquer, avec la granulométrie possiblement trop fine 

des sols, la trop grande persistance sur le court terme du flux de MES simulé. En effet, le 

transfert d'eau et de sédiments à travers ces systèmes sur le court terme se fait de manière 

beaucoup plus intermittente, sous la forme de pulses. La faible autocorrélation des flux de 

MES sur le long terme est mieux reproduite par le modèle même si la discontinuité des flux 

durant l’automne que pourrait provoquer l’épuisement du stock sédimentaire n’est pas 

correctement simulé. 

Les biais d’estimation moyens des flux de MES et des flux par charriage sont élevés et 

excèdent ±100% pour le Laval et ±25% pour le Brusquet. Les flux de MES et les flux par 

charriage simulés sont supérieurs aux flux observés, notamment durant l’hiver avec des écarts 

supérieurs à +500% entre décembre et mars. Par ailleurs, Le modèle ne capture pas 

correctement la dynamique interannuelle d’altération du substratum et la température 

moyenne journalière de l’air, dont a été déduite le nombre et l’intensité des cycles gel-dégel, 

n’est pas un bon proxy de la gélifraction. Il est donc nécessaire d'améliorer la manière dont 

est considérée le processus de gélifraction dans le modèle. Néanmoins, CAESAR-Lisflood est 

parvenu à reproduire les deux ordres de grandeur d’écart observés dans la production 

sédimentaire des bassins du Laval et du Brusquet. Et l’influence des propriétés physiques des 

surfaces (la pente, le couvert végétal, l’exposition et la configuration des plans de stratification) 

sur le ruissellement, l’altération des marnes noires et l’érosion des surfaces par soli/gélifluxion, 

étudiée par Mathys et al. (2005), Esteves et al. (2005) et Rovera et Robert (2005), a été prise 

en compte dans le modèle et a permis une meilleure spatialisation des processus dans les 

bassins. Cependant, l’acquisition de données (débits, flux sédimentaires) supplémentaires, de 

manière continue en différents points des bassins, est nécessaire pour valider ces 

améliorations. 
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Chapitre 6 :  Étude de la dynamique hydro-

sédimentaire de trois bassins versants de l’Ouest 

du Bassin de Paris à partir du modèle CLiDE et de 

méthodes de traitement du signal 
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1. Introduction 

De nos jours, une grande part des surfaces continentales est impactée par les activités 

humaines (e.g. agriculture, urbanisation ou exploitation de barrages). Ces activités ont conduit 

à une modification des modes d’occupation des surfaces avec un impact notable sur la 

réponse hydro-sédimentaire des bassins versants (Julian et Gardner, 2014). C'est 

particulièrement le cas des bassins versants de la ceinture lœssique ouest européenne où le 

passage à une agriculture intensive au milieu du vingtième siècle (remembrement) a entrainé 

la disparition d’innombrables zones humides et prairies et l'installation de réseaux de drainage 

artificiels (Souchère et al., 2005). Cette profonde mutation du paysage a engendré une 

modification de la réponse hydro-sédimentaire des bassins versants qui s’est accompagnée 

d’une modification de la morphologie des bassins et de leurs cours d’eau, d’une modification 

de la qualité des sols, des eaux de surface et des eaux souterraines et d’un comblement des 

retenues d’eau (Evrard et al., 2007). 

Ce chapitre étudie la dynamique hydro-sédimentaire de trois bassins versants 

représentatifs de cette zone : l’Orgeval, l’Austreberthe et le Dun. Situés dans le bassin 

sédimentaire de Paris (203 279 km²) et le bassin hydrographique de la Seine (76 000 km²), 

ces trois bassins versants se caractérisent par d'intenses pressions anthropiques. L'agriculture 

intensive est largement présente, entraînant une forte contamination des eaux par les nitrates 

et contribuant aux symptômes d'eutrophisation en baie de Seine. Un ensemble de données 

quotidiennes de précipitations, de débits, de flux de MES, de niveaux piézométriques et 

d’humidité des sols existent pour ces bassins. Le bassin versant de l’Orgeval est un site 

d’étude privilégié puisqu’il s’agit de l’un des bassins versants les plus instrumentés et 

documentés de France, avec plus de 50 ans de données hydrologiques, hydrogéologiques, 

géophysiques et biogéochimiques collectées par l’infrastructure française de recherche sur la 

zone critique OZCAR (Garnier et al., 2014, Gaillardet et al., 2018). Ces bassins versants, bien 

que représentatifs du contexte climatique, géomorphologique et agricole global du bassin 

Seine-Normandie, possèdent une structure unique. Les propriétés morphométriques, 

géologiques, pédologiques et phytologiques – propres à chacun d’entre eux, orientent leur 

réponse hydro-sédimentaire face à leur variabilité climatique locale.  

L’objectif principal de ce chapitre est de déterminer comment les caractéristiques 

physiques de ces trois bassins versants influencent leur réponse hydro-sédimentaire 

respective. Pour atteindre cette objectif, ce chapitre considère l’application conjointe de trois 

outils : le modèle CLiDE, la fonction d’autocorrélation et l’analyse de Fourier. Ce sont 

d’excellents outils pour explorer et prédire quantitativement l’effet du climat, de l’occupation 
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des sols, de la géologie et de la géomorphologie sur la dynamique hydro-sédimentaire des 

bassins versants (cf. chapitre 2).  

Pour ce chapitre, le modèle CLiDE a été préféré au modèle CAESAR-Lisflood car il permet 

une représentation plus précise de l’humidité de sols et la simulation des processus 

hydrogéologiques et des apports d’eau en provenance du compartiment souterrain (cf. 

chapitre 2, section 1.2), ce qui constitue un grand atout pour les trois bassins étudiés dans ce 

chapitre. Nous évaluerons la capacité de CLiDE à reproduire l’humidité des sols, les débits, 

les niveaux piézométriques et les flux de MES des bassins versants de l’Orgeval, de 

l’Austreberthe et du Dun.  La précision (cf. chapitre 2, section 2.1) et l'incertitude prédictive (cf. 

chapitre 2, section 2.2) seront pleinement étudiées et nous étudierons, par le biais d’une 

analyse de sensibilité (cf. chapitre 2, section 2.3), la façon dont les paramètres de contrôle 

varient et influencent les sorties du modèle d’un bassin à l’autre. Par le biais de cette 

comparaison, nous espérons tirer des informations pertinentes sur le fonctionnement hydro-

sédimentaire des bassins de l’Orgeval, de l’Austreberthe et le Dun. La fonction 

d’autocorrélation et l’analyse de Fourier seront également utilisée pour estimer la capacité du 

modèle à reproduire le contenu fréquentiel et la structure corrélatoire des séries temporelles 

observées. En parallèle, la fonction d’autocorrélation et l’analyse de Fourier seront utilisées 

pour caractériser la variabilité temporelle des séries journalières de débits, des flux 

sédimentaires, de piézométrie ou encore de d’humidité des sols mesurés dans les trois 

bassins. Nous chercherons à établir un lien entre le comportement hydro-sédimentaire des 

bassins versants déduit de cette analyse et leurs propriétés physiques et climatiques. Nous 

analyserons également, par le biais de ces outils, la manière dont l'information spectrale se 

propage dans le modèle pour les trois bassins, depuis la pluie jusqu’aux flux hydro-

sédimentaires à l’exutoire.  

2. Sites d’étude 

Les bassins versants de l’Orgeval (104 km²), du Dun (108 km²) et de l’Austreberthe (214 

km²) sont situés dans le bassin sédimentaire de Paris (203 279 km²), le plus grand réservoir 

d'eau souterraine d'Europe (Trias à Tertiaire) (figure 6.1). 
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Figure 6.1. Localisation des bassins versants de l'Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe dans le 
bassin de Paris et dans le bassin versant de la Seine. 

Les volumes d’eau stockés dans ce réservoir sont considérables et exploités sur 

l’ensemble de cette zone pour l’alimentation en eau potable et pour diverses activités 

économiques. Les bassins étudiés appartiennent également à l’un des six bassins 

hydrographiques de la France métropolitaine, le bassin Seine-Normandie (94 881 km²). Les 

bassins de l’Orgeval et de l’Austreberthe sont deux affluents du bassin naturel de la Seine (75 

989 km²), le premier se situant dans la partie amont du bassin à 70 kms à l’est de Paris (Pays 

de Brie) et le second dans la partie aval du bassin à 15 kms au nord-ouest de Rouen (Pays 

de Caux). Le bassin du Dun est un bassin versant côtier bordant les falaises de la Manche. 
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2.1. Géomorphologie 

Le relief des trois bassins versants est plutôt faible et régulier avec des altitudes qui varient 

entre 81 et 187 m pour l’Orgeval, 5 et 153 m pour le Dun et 5 et 181 m pour l’Austreberthe 

(figure 6.2).  

 

Figure 6.2. Présentation, pour les bassins de l’Orgeval (en haut), du Dun (en bas à gauche) et de 
l’Austreberthe (en bas à droite), du modèle numérique de terrain (résolution 50 m), du réseau 
hydrographique et des stations de mesure. 
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Les pentes des bassins sont relativement faibles en zone de plateau, mais elles atteignent 

5 % en moyenne sur les flancs des vallées avec des maxima locaux supérieurs à 30 % (figure 

6.3 A). Moins de 10 % de la surface totale de ces bassins versants présente des pentes 

supérieures à 10 %.   
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Figure 6.3. Cartes des pentes (A), de la géologie superficielle (B ; données : BRGM – Bd Charm-
50), de la localisation des dolines (C ; données : AESN, Conseil Régional de Haute-Normandie, 
Conseil Général de l’Eure, Conseil Général de Seine Maritime), des épaisseurs de formations 
superficielles (D ; données : Laignel (1997) et Quesnel (1997)), de la pédologie (E ; données : 
SGBDE FAO, Commission Européenne, 2004), de l’occupation des sols (F ; données : Corine 
Land Cover 2018 et Système d’identification des Parcelles Françaises 2017) et des précipitations 
moyennes annuelles (G ; source : SAFRAN – Météo  France) pour les bassins de l’Orgeval, du 
Dun et de l’Austreberthe (résolution 50 m). 

Les chenaux principaux présentent des pentes moyennes très proches valant 0.48 % pour 

le Dun, 0.50 % pour l’Orgeval et 0.58 % pour l’Austreberthe (Tableau 6.1). 

Tableau 6.1. Caractéristiques des bassins versants de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun. 

 Orgeval Austreberthe Dun 

Geology Tertiary 

limestone 

Upper Cretaceous chalk 

formations 

Upper Cretaceous chalk 

formations 

Mean annual rainfall (mm) 655 957 899 

Agricultural fraction of 

catchment area (%) 

71 57 73 

Area (km²) 102.98 213.53 108.21 

Form factor (-) 0.57 0.41 0.29 

Compactness coefficient (-

) 

1.94 1.82 1.77 

Drainage density (km/km²) 3.76 2.66 2.32 

Confluence ratio (-) 3.65 3.79 3.96 

Length ratio (-) 1.19 1.97 2.06 

Hypsometric integral (-) 0.65 0.70 0.54 

Altitude min-max (m) 81.35-187.00 5.18-180.94 4.53-152.96 

Main channel slope (m/m) 0.0050 0.0048 0.0058 
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Les profils de pente longitudinaux indiquent une plus grande inclinaison du chenal près 

de l’exutoire pour l’Orgeval que pour le Dun et l’Austreberthe mais une moins grande 

inclinaison près de la ligne de crête (figure 6.4).  

 

 

Figure 6.4.   Comparaison de la géomorphologie des bassins versants de l’Orgeval, du Dun et 
de l’Austreberthe. Cumuls pluviométriques annuels avec lissage loess en pointillés noirs (en 
haut à gauche), cumuls pluviométriques mensuels avec lissage loess en pointillés noirs (en haut 
à droite), courbes hypsométriques (au milieu à gauche), distributions cumulées des aires 
drainées (au milieu à droite) et profil en long des chenaux principaux (en bas). 
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Les courbes et intégrales hypsométriques (aire sous la courbe hypsométrique) sont plus 

élevées pour le l’Orgeval (HI = 0.65) et l’Austreberthe (HI = 0.70) que pour le Dun (HI = 0.54) 

(tableau 6.1). Selon la classification de Strahler (1952), l’Orgeval et l’Austreberthe se place 

dans la catégorie des bassins versants géomorphologiquement jeunes (HI > 0.6) et le Dun 

dans la catégorie des bassins versants géomorphologiquement matures (0.35 ≥ HI ≥ 0.6).  

 Hydrogéologie 

La lithologie de ces bassins versants est représentative de celle du Bassin de Paris avec 

de vastes plateaux calcaires recouverts sur plusieurs mètres d’épaisseur de formations 

superficielles composées d'argiles (à meulières pour l’Orgeval et à silex pour le Dun et 

l’Austreberthe), de sable et de lœss (au sommet) (figure 6.3 B et 6.3 D). Les loess, dont 

l’épaisseur peut atteindre 5 m sur l’Orgeval, 3.5 m sur le Dun et 8.5 m sur l’Austreberthe, sont 

des limons éoliens apportés lors de la dernière glaciation quaternaire (Weichselien). Les 

argiles, dont les épaisseurs sont de 6-10m pour l’Orgeval, 5-10 m pour le Dun et 7-16 m pour 

l’Austreberthe, résultent de l’altération des calcaires sous-jacents (Mouhri et al., 2013 ; Floury 

et al., 2019). 

Le substratum carbonaté des bassins versants du Dun et de l’Austreberthe appartient à 

l’aquifère libre de la craie (Crétacé supérieur) (Laignel, 1997) tandis que celui de l’Orgeval est 

rattaché à l’aquifère libre de la Beauce qui est constitué des calcaires de l’Éocène 

(Champigny) et de l’Oligocène (Brie) (Tertiaire) (figure 6.3 B). La Craie du Dun et de 

l’Austreberthe est reconnue comme possédant une triple porosité : une porosité matricielle, 

une porosité de fissures et une porosité de fractures et de conduits karstiques (Headworth et 

al., 1982). La matrice a une capacité élevée mais une faible transmissivité (conductivité 

hydraulique de 10-8 m/s) (Barraclough et al., 1994), la conductivité hydraulique des fissures 

est estimée à environ 10-6 à 10-5 m/s (Bize et al., 1963), et la conductivité hydraulique des 

réseaux de fractures et conduits karstiques est comprise entre 10-3 et 10-1 m/s (Nebbache, 

1999). La morphologie karstique des bassins versants du Dun et de l’Austreberthe se 

caractérise par l’existence en surface de points d’engouffrement appelés dolines (localement 

bétoires, figure 6.3 C ; 83 pour le Dun et 502 pour l’Austreberthe) favorisant l’infiltration des 

écoulements et expliquant la plus faible densité du réseau hydrographique dans cette région 

(2.3 km/km² pour le Dun et l’Austreberthe, figure 6.2 et tableau 6.1 ; valeur déterminée à partir 

des distributions cumulées des aires drainées tracées en figure 6.4).  La distribution des 

fractures et des conduits karstiques dans la craie est très hétérogène. Les fractures et conduits 

karstiques sont généralement plus développés dans les vallées que sous les plateaux car la 

concentration et la restitution des écoulements en vallée favorise l’altération de la roche et 

l’ouverture des fractures (Allen et al., 1997).  Le développement de réseaux karstiques a 
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provoqué la capture des eaux souterraines du haut bassin du Dun par le bassin de la Veules 

et les sources de St. Valéry en Caux (Equilbey, 2003). La résurgence continue en vallée des 

eaux souterraines produirait environ 90% du débit des rivières du Dun et de l’Austreberthe 

(Lequien, 2006). Les calcaires massifs et indurés de Brie et de Champigny au niveau de 

l’Orgeval sont relativement homogènes puisqu’aucun conduit karstique n’est documenté pour 

ce site. Ils se caractérisent donc uniquement par une perméabilité matricielle et fissurale (10-5 

m/s) (Mouhri et al., 2013). Les aquifères de Brie et de Champigny, séparés par une couche 

d’argile et de gypse de quelques mètres d’épaisseur, affleurent tous deux dans la partie 

inférieure du bassin (figures 6.3 B et 6.5). Cependant, seules les eaux souterraines des 

calcaires de Brie alimenteraient la rivière de l’Orgeval car selon Billy et al (2013) et Flipo et al. 

(2016), la formation de Champigny se comporterait davantage comme une perte que comme 

une source. Les apports en provenance de la nappe de Brie expliquerait près de 80% du débit 

mesuré à l’exutoire du bassin (Roussel, 1995). Selon Kurtulus et Flipo (2012), les limites 

latérales de la nappe de Brie correspondent aux contours du bassin de surface. 

 

Figure 6.5. Coupe géologique du bassin versant de l’Orgeval (figure modifiée à partir de Billy et 
al. (2013)) 

Pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe, les formations superficielles sont 

le site d’un stockage transitoire d’eau qui est la conséquence directe d’un contraste de 

perméabilité entre la craie et les argiles à silex. Ce stockage entraine un retard supplémentaire 

de 1 à 4 mois dans la recharge des eaux souterraines et joue donc un rôle fondamental dans 

le transfert de l’eau depuis la surface jusqu’aux exutoires et plus généralement dans le 

fonctionnement hydrologique de ces bassins versants (Jardani et al., 2007 ; El Janyani, 2013). 
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 Pédologie et occupation des sols 

Selon la classification des sols de la FAO de 1988, la couverture pédologique des trois 

bassins versants est majoritairement constituée en plateaux de luvisols typiques (luvisols) et 

de luvisols dégradés (podzoluvisols) qui se sont formés par argilluviation (figure 6.3 E). La 

perte des argiles et du fer dans l’horizon supérieur a entrainé une dégradation de l’état de 

surface du sol pouvant aboutir à la formation d’une croute de battance (réduction de la capacité 

d’infiltration du sol ; Le Bissonnais et al., 1998). L’accumulation des argiles et du fer dans 

l’horizon inférieur (1-2 m de profondeur) engendre le développement d’une couche 

imperméable favorisant l’engorgement des sols en hiver (hydromorphie ; Hiver, 2015). Les 

rendzines, situés sur les pentes des vallées, sont des sols peu évolués et peu profonds se 

formant sur des substrats calcaires. Les fluvisols, situés en fond de vallée, sont également 

peu propices à l’agriculture car ce sont des sols très souvent saturés en eau. 

Afin d’évacuer les excès d’eau et ainsi améliorer la productivité agricole des sols, les 

surfaces sont drainées artificiellement par un réseau de tuyaux perforés enterrés (90 cm de 

profondeur, espacement de 10 m). C’est dans le bassin versant de l’Orgeval que la part de 

surfaces agricoles artificiellement drainées atteint sa proportion maximale (environ 90 % 

contre moins de 5% pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe ; Tournebize et al., 

2008).  

Les trois bassins versants sont dominés par les terres arables, suivies par les prairies, les 

forêts et les zones urbaines (figure 6.3 F). Les terres arables situées sur les plateaux couvrent 

respectivement 71, 73 et 57 % de la superficie des bassins versants de l’Orgeval, du Dun et 

de l’Austreberthe (tableau 6.1). 11, 19 et 27 % des bassins est consacré aux prairies, qui sont 

globalement situées en fond de vallée. Les forêts sont quasiment absentes sur le Dun alors 

qu’elles couvrent près de 10 et 18% pour l’Austreberthe et l’Orgeval respectivement (localisées 

sur les versants). Environ 7% de la surface des bassins du Dun et de l’Austrerberthe est 

couverte par les zones urbaines. Les surfaces urbaines représentent moins de 1% de la 

superficie de l’Orgeval. Actuellement, l’activité agricole de l’Orgeval, du Dun et de 

l’Austreberthe est orientée vers l’exploitation de grandes cultures céréalières, principalement 

le blé tendre (40% des cultures) et le maïs (14% des cultures). Pour l’Orgeval, la rotation des 

cultures s'étale pour la majorité des agriculteurs sur 2ans (Loumagne et Tallec, 2012). La 

rotation culturale pour le Dun et l’Austreberthe se fait de manière plus flexible sans durée de 

rotation fixe (Ronfort et al., 2011). 
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 Climat 

Le climat est de type océanique pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe et 

océanique dégradé pour l’Orgeval. Les précipitations moyennes annuelles sont plus marquées 

à proximité du littoral de la Manche (899 mm pour le Dun et 957 mm pour l’Austreberthe) que 

dans la partie centrale du bassin de la Seine (655 mm pour l’Orgeval) (tableau 6.1). On note 

une variabilité spatiale des pluies moyennes annuelles à l’intérieur de chaque bassin versant 

étudié, avec des écarts plus marqués pour les bassins versants de l’Austreberthe (124 mm) 

et du Dun (92mm) que pour le bassin versant de l’Orgeval (56 m) (figure 6.3 G). Un cycle 

saisonnier (pour le Dun et l’Austreberthe) et un cycle de 5-7 ans associé à l’Oscillation Nord 

Atlantique (NAO ; oscillation méridionale hémisphérique de la masse atmosphérique dont les 

centres d'action se trouvent près de l'Islande et au-dessus de l'Atlantique subtropical (Visbeck 

et al., 2001)) structurent la variabilité temporelle des précipitations (Massei et al., 2010 ; Aït-

Mesbah, 2012) (figure 6.4). La variabilité interannuelle est importante, puisque les moyennes 

annuelles peuvent varier de 550 mm/an (Orgeval) et 650 mm/an (Dun et Austreberthe) pour 

une année sèche comme 1996 à 900 mm/an (Orgeval) et 1250 mm/an (Dun et Austreberthe) 

pour une année humide comme 2000. L’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe présentent une 

moyenne de 76, 118 et 115 jours par an sans pluie et seulement 1 à 2 jours avec des 

précipitations supérieures à 25 mm. La température moyenne annuelle est de 11 °C pour les 

trois bassins avec des hivers frais et des étés chauds. Les chutes de neige sont négligeables 

pour les trois bassins versants, où les températures moyennes journalières ne sont inférieures 

à 0 ◦C que pendant de courtes périodes et jamais de façon constante (Anctil et al., 2009). En 

raison du climat océanique tempéré, les trois bassins versants étudiés sont caractérisés par 

un régime hydrologique pluvial, avec une période de fort débit à la fin de l’hiver et une période 

d’étiage à la fin de l’été. 

3. Approche méthodologique 

 Modifications apportées à CLiDE 

Le modèle CLiDE est basé sur une version relativement ancienne du modèle CAESAR-

Lisflood (version 1.1a du 07/10/2011). De nombreuses mises à jour effectuées depuis sur le 

modèle CAESAR-Lisflood ne sont donc pas incluses dans le code source de CLiDE. Elles 

portent principalement sur : (i) l’amélioration de la précision et de la stabilité dans le routage 

des écoulements et l’estimation de l’érosion latérale, (ii) l’intégration de nouveaux modules : 

développement du sol et érosion du substratum, (iii) la correction d’erreurs concernant 

notamment le transport des matières en suspension et l’érosion latérale dans le chenal et enfin 

(iv) l’amélioration de la vitesse de fonctionnement du modèle grâce notamment à la 
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parallélisation de certaines portions du code source. Ainsi, la migration de ces fonctionnalités 

vers le code source de CLiDE a été effectuée et leurs compatibilités avec les modules 

hydrologiques et hydrogéologiques sont garanties. Cette refonte a également été l’occasion 

de corriger certaines limites/bugs du modèle CLiDE concernant le calcul de l’humidité des sols 

et des niveaux piézométriques et d’apporter de nouvelles améliorations (cf. partie 3.1.1 et 

3.1.2). 

 Evolution temporelle des propriétés de la végétation 

Initialement, le modèle CLiDE ne considérait aucune évolution des propriétés 

physiologiques de la végétation (profondeur racinaire 𝑍𝑟, fraction de la pluie brute atteignant 

la surface du sol 𝐼𝑛 et coefficient cultural 𝐾𝑐) ou seulement par le biais de coefficients 

multiplicateurs, homogènes dans l’espace, définis arbitrairement par l’utilisateur pour chaque 

mois de l’année (cf. chapitre 2, section 1.2.1). Une nouvelle approche, permettant une 

évolution spatio-temporelle moins subjective et plus détaillé de la dynamique du couvert 

végétal, a donc été introduite. Dans cette étude, nous utilisons les concepts de « degrés-jours 

de croissance (GDD) » et de « indice de croissance (GSI) » (Jolly et al., 2005 ; Savoy et 

Mackay, 2015) pour permettre une évolution journalière de la profondeur racinaire, du 

pourcentage d’interception de la pluie et du coefficient cultural, que ce soit pour les cultures 

agricoles (avec une distinction entre les cultures d’hiver et les cultures tardives de printemps) 

ou les couverts végétaux pérennes (prairies et forêts). Ces approches considèrent que la 

température est le moteur du développement de la végétation. Le GDD est une mesure de 

l'accumulation de chaleur utilisée en agriculture comme indicateur de développement des 

cultures : une culture doit accumuler un certain nombre de degrés-jours depuis son semis 

pour passer d’un stade de développement au suivant (par exemple de l’épiaison à la 

maturation). Les degrés-jours sont calculés en soustrayant une température minimale de 

développement (𝑇𝑏𝑎𝑠𝑒) à la température moyenne journalière (𝑇𝑎𝑣𝑔) (AgriAdapt, 2017). 𝑇𝑎𝑣𝑔 

est obtenu en faisant la moyenne des températures maximale et minimale journalières. Une 

température maximale de développement (𝑇𝑢𝑝𝑝𝑒𝑟) est également considérée afin d’imposer 

un arrêt de la croissance de la plante lors du franchissement de cette température. Chaque 

culture possède ses propres exigences thermiques en matière de semis et de récolte. Dans 

notre modèle, nous considérons que le semis des cultures d’hiver se réalise après le 1er 

novembre dès que la température minimum journalière passe sous les 5°C sur au moins cinq 

jours consécutifs et dès que le nombre de degrés-jours de croissance est supérieur à 50 (Lu 

et al., 2017). Pour les cultures de printemps, le semis se fait à partir du 15 avril lorsque la 

température moyenne journalière dépasse les 6°C sur au moins cinq jours consécutifs. Enfin, 

nous considérons que les cultures de printemps et les cultures d’hiver nécessitent 
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respectivement 1 700 et 2350 GDD pour atteindre le point de récolte (AgriAdapt, 2017) 

(exemple du blé en figure 6.6).  

 

Figure 6.6. Les différents stades phénologiques du blé (besoins en GDD : stade épi 1 cm = 1 100 

GDD, maturité = 2 350 GDD, 𝑻𝒃𝒂𝒔𝒆 = 0 °C) (AgriAdapt, 2017). 

Le développement des arbres et des prairies est quant à lui simulé par le biais du GSI 

qui dépend également de la température minimale de l’air (𝑇𝑎 ; le développement de la 

végétation est influencée par les basses températures ; Jolly et al., (2005)) mais tient compte 

en plus de la photopériode (𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜) (équation 6.1). Ce modèle assume que l’activité 

phénologique (GSI) varie linéairement entre un minimum (0) et un maximum d’activité (1). 

L’activité est maximale (1) lorsque 𝑇𝑎 et 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 sont supérieurs aux seuils 𝑇𝑚𝑎𝑥 et 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑎𝑥 

et l’activité est minimale (0) lorsque 𝑇𝑎 ou 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 sont inférieurs aux seuils 𝑇𝑚𝑖𝑛 et 

𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑖𝑛 (équations 6.2 et 6.3) : 

𝐺𝑆𝐼 =  𝑓1(𝑇𝑎) × 𝑓2(𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜) 

(Équation 6.1.) 

𝑓1(𝑇𝑎) = ൞

0, 𝑇𝑎 ≤ 𝑇𝑚𝑖𝑛

𝑇𝑎 − 𝑇𝑚𝑖𝑛

𝑇𝑚𝑎𝑥 − 𝑇𝑚𝑖𝑛
, 𝑇𝑚𝑎𝑥 > 𝑇𝑎 > 𝑇𝑚𝑖𝑛

1, 𝑇𝑎 ≥ 𝑇𝑚𝑎𝑥

 

(Équation 6.2) 
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𝑓2(𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜) =

ە
۔

ۓ
0, 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 ≤ 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑖𝑛

𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 − 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑖𝑛

𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑎𝑥 − 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑖𝑛
, 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑎𝑥 > 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 > 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑖𝑛

1, 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜 ≥ 𝑃ℎ𝑜𝑡𝑜𝑚𝑎𝑥

 

(Équation 6.3) 

L’expansion du réseau racinaire (𝑍𝑟 – (m)) d’une culture agricole donnée se fait selon 

l’approche implémentée dans le modèle Aquacrop (Raes et al., 2018 ; figure 6.7). Elle est 

fonction du type de culture et de la courbe des degrés-jours qui lui est associée. Une fois que 

le nombre de degrés-jours 𝑡 (GDD) requis pour l'émergence de la culture est atteint (𝑡𝑜 ; 

GDD), la profondeur d'enracinement commence à augmenter, d'une profondeur initiale 𝑍𝑜 (m) 

à une profondeur maximale 𝑍𝑥 (m) :  

𝑍𝑟 =  𝑍𝑜 + (𝑍𝑥 + 𝑍𝑜) ඩ
ቀ𝑡 −

𝑡𝑜
2

ቁ

𝑡𝑥 −
𝑡𝑜

2

𝑛𝑠

 

(Équation 6.4) 

La profondeur racinaire maximale 𝑍𝑥 est atteinte lorsque 𝑡 est égal à 𝑡𝑥 (GDD). Le facteur 

de forme 𝑛𝑠, spécifique à chaque culture, détermine l’évolution de la vitesse d’expansion des 

racines dans le temps.  

 

Figure 6.7. Evolution de la profondeur racinaire (surface grisée) depuis le semis jusqu'à l’atteinte 
de la profondeur racinaire maximale (𝒁𝒙) (Raes et al., 2018). 
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Notons que l’évolution de la profondeur racinaire ne modifie pas la taille du réservoir sol 

; elle ne modifie que la quantité d’eau disponible pour l’évapotranspiration des plantes. Plus 

précisément, la quantité d’eau potentiellement disponible pour l’évapotranspiration des 

plantes augmente avec la profondeur racinaire. Nous considérons par ailleurs une profondeur 

racinaire constante pour les plantes pérennes (prairies et forêts) que nous considérons 

pleinement développées et durablement installées (l’exploitation de cette végétation par 

l’Homme n’est pas simulée) pour les trois bassins étudiés. En effet, le système racinaire d’un 

arbre ne se développe pas de manière significative une fois que l'arbre est mature, sa 

profondeur peut donc être supposée constante. 

La quantité de pluie interceptée par la végétation (𝐼 ; mm) varie désormais aussi dans le 

temps et est fonction de l’indice de surface foliaire (𝐿𝐴𝐼 ; m²/m²) (Aston, 1979 ; Hoyningen-

Huene, 1983 ; Jong et Vetten, 2007) :  

𝐼 =  𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 ∗ ቆ1 − 𝑒
−

𝑘∗𝑃𝐵
𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥ቇ 

(Équation 6.5) 

𝑘 = 0.065 ∗ 𝐿𝐴𝐼 

(Équation 6.6) 

Où 𝑃𝐵 est la pluie brute journalière (mm), 𝑘 est un facteur de correction tenant compte de 

l’égouttement des feuilles (-) et 𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 est la capacité de stockage en eau de la canopée (mm). 

Le calcul de 𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 varie selon le type de végétation considéré : l’équation (6.7) est employée 

pour les cultures agricoles (Hoyningen-Huene, 1983), l’équation (6.8) est utilisée pour les 

arbres (Gomez et al., 2001) et l’équation (6.9) est appliquée aux zones de prairie (Van Dijk et 

Bruinzeel, 2001) : 

𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 = 0.935 + 0.498 ∗ 𝐿𝐴𝐼 − 0.00575 ∗ 𝐿𝐴𝐼2 

(Équation 6.7) 

𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 = 1.184 + 0.490 ∗ 𝐿𝐴𝐼 

(Équation 6.8) 

𝑆𝐶𝑚𝑎𝑥 = 0.3063 ∗ 𝐿𝐴𝐼 + 0.5753 

(Équation 6.9) 
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La manière dont l’indice 𝐿𝐴𝐼 est calculé varie selon le type de végétation. Pour les plantes 

annuelles, l’indice est obtenu à partir du concept de « Couverture de canopée (𝐶𝐶) » que l’on 

définit comme la fraction du sol couvert par la canopée (FGC - fraction ground cover) 

(équation 6.10) :  

𝐿𝐴𝐼 =  

ە
ۖ
۔

ۖ
ln(1ۓ − ඥ𝐶𝐶/94.000.9567 )

−0.43
𝑝𝑜𝑢𝑟 𝑙𝑒 𝑏𝑙é

ln(1 − ඥ𝐶𝐶/76.780.9567 )

−0.8105
𝑝𝑜𝑢𝑟 𝑙𝑒 𝑚𝑎ï𝑠

 

(Équation 6.10) 

𝐶𝐶 est dérivée de la courbe des degrés-jours et est décrite par cinq paramètres : la 

couverture de canopée initiale (𝐶𝐶𝑜 (FGC)), le taux de croissance de la canopée (𝐶𝐺𝐶 

(FGC/GDD)), la couverture de canopée maximale (𝐶𝐶𝑥  (FGC)), le moment où la sénescence 

du végétal débute (𝑠𝑒𝑛𝑒𝑠𝑐 (jours)) et le taux de déclin de la canopée (𝐶𝐷𝐶 (FGC/GDD)) 

(équation 6.11 ; figure 6.8) :  

𝐶𝐶 =

ە
ۖ
۔

ۖ
ۓ

𝐶𝐶𝑜  𝑒𝑡 𝐶𝐺𝐶 si CC ≤  CCx/2

𝐶𝐶𝑥 − 0.25
(𝐶𝐶𝑥)²

𝐶𝐶𝑜
 𝑒−𝑡 𝐶𝐺𝐶 si CC >  CCx/2

𝐶𝐶𝑥 − ቈ1 − 0.05 ቆ 𝑒
𝐶𝐷𝐶
𝐶𝐶𝑥

 𝑡
− 1ቇ 𝑡𝑖𝑚𝑒 >  𝑡𝑖𝑚𝑒 𝑡𝑜 𝑚𝑎𝑡𝑢𝑟𝑖𝑡𝑦 − 𝑠𝑒𝑛𝑒𝑠𝑐

 

(Équation 6.11) 

 

Figure 6.8. Evolution du couvert végétal d’une culture au cours d’un cycle de croissance (Raes 
et al., 2018) 
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Les cultures sont souvent récoltées avant la sénescence complète du végétal. Pour les 

plantes pérennes, 𝐿𝐴𝐼 est calculé à partir d’une relation linéaire faisant intervenir le GSI et 

une valeur 𝐿𝐴𝐼 maximale (𝐿𝐴𝐼𝑚𝑎𝑥) propre à chaque type de végétation (Jolly et al., 2005).  

Finalement, il est possible de calculer de manière journalière, la fraction 𝐼𝑛 (-) de la pluie 

brute atteignant la surface du sol (équation 6.12) :  

𝐼𝑛 =
𝑃𝐵 − 𝐼

𝑃𝐵
 

(équation 6.12) 

Pour finir, les coefficients culturaux (𝐾𝑐) sont calculés selon la même approche que celle 

employée dans le modèle Aquacrop. Ils sont obtenus à partir de la couverture de canopée et 

de deux paramètres propres à chaque type de couvert : les coefficients culturaux minimal 

(𝐾𝑐𝑛) et maximal (𝐾𝑐𝑥) (Raes et al., 2018) (équation 6.13) : 

𝐾𝑐 =  𝐾𝑐𝑛 + ((𝐾𝑐𝑥 −  𝐾𝑐𝑛) ∗ CC)  

(Équation 6.13) 

 Capacité d’infiltration 

Une limite majeure du modèle est la simulation de la recharge par le biais du facteur de 

multiplication 𝐵𝐹𝐼, qui repose sur une logique strictement linéaire de la relation excès d’eau – 

recharge. En effet, cette relation linéaire sans seuil considère que l’infiltration de l’eau à travers 

le sol n’est limitée que par la quantité d’eau en excès. Nous considérons que cette approche 

peut entacher les prédictions du modèle. Nous l’avons donc remplacé par une méthode à base 

physique largement employée dans les travaux de modélisation pour simuler le processus 

d’infiltration : le modèle de Green-Ampt (équation 6.14). 

𝑓 = 𝐹𝑐 ቆ1 +
(𝜃𝐹𝐶 − 𝜃)𝜓𝑓

𝐹
ቇ 

(Équation 6.14) 

Où 𝑓 est le taux d'infiltration (mm.h-1), 𝐹𝑐 la conductivité hydraulique à saturation (mm.h-

1), 𝜃𝐹𝐶  la teneur en eau à saturation (m.m-1), 𝜃 la teneur en eau initiale du sol (m.m-1), 𝜓𝑓 le 

potentiel matriciel au niveau du front d'humectation (mm) et 𝐹 la quantité d’eau infiltrée (mm). 
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Etant donné que le modèle CLiDE ne considère l’infiltration que lorsque le sol est saturé, 

la formule peut être simplifié et nous amène à considérer que le taux d’infiltration n’est limité 

que par la la conductivité hydraulique du sol et la lame d’eau en excès (Rawls et al., 1983). 

Celle-ci varie dans l’espace en fonction des propriétés du sol. Cette approche néglige la 

hauteur de la lame d’eau en surface dans le calcul des taux d’infiltration. Pour finir, les 

coefficients 𝐵𝐹𝐼, définis dans le modèle CLiDE pour chaque type de sols, ont été convertis en 

conductivité hydraulique en croisant les tables de conversion de Halcrow (2011), Thomas et 

Nisbet (2016) et de l’USDA (1986) (tableau 6.2). 

Tableau 6.2. Remplacement, pour chaque classe de sol HOST, du 𝑩𝑭𝑰 par un taux d’infiltration 
𝑭𝒄 définis sur la base des tables de conversion de Halcrow (2011), Thomas et Nisbet (2016) et 
de l’USDA (1986). 

HOST soil class BFI (-) HSG Soil 

class1 

Minimum 
infiltration rate 
(mm.hr-1) 

1, 2, 4, 11, 13 1, 1, 0.79, 0.838, 1 A 11.4 

3, 5 0.835, 1 B 7.6 

6, 9, 10, 14, 16, 17, 

18, 24 

0.586, 0.789, 0.437, 0.219, 0.778, 

0.613, 0.506, 0.311 
C 3.8 

7, 8, 12, 15, 19, 20, 
21, 22, 23, 25, 26, 
27, 28, 29 

0.725, 0.533, 0.092, 0.387, 0.498, 
0.526, 0.33, 0.294, 0.198, 0.178, 
0.247, 0.229, 0.552, 0.232, 1, 0.5 

D 1.3 

1 La classification hydrologique des sols par l’USDA (1986) considère quatre groupes de sol (HSG) A,  
B, C et D qui se caractérisent par un taux d’infiltration à saturation maximal 𝐹𝑐 spécifique. 

Les fonctionnalités du modèle CLiDE ont également été étendues afin de permettre une 

mesure continue des débits, des flux sédimentaires, des niveaux piézométriques et de 

l’humidité des sols en tout point du bassin versant et non uniquement à l'exutoire, ce qui est 

d’une importance capitale lorsque la station de jaugeage ne se trouve pas à l’exutoire du 

bassin versant analysé comme c’est le cas dans les bassins étudiés. 

 Paramétrisation de CLiDE 

 Pluie et ETP 

Les forçages de la fonction de production hydrologique de CLiDE (SLiM) sont représentés 

par les précipitations brutes (𝑃𝐵) et l'évapotranspiration potentielle (𝑃𝐸𝑇). Pour le Dun et 

l’Austreberthe, les données quotidiennes de précipitation (spatialisées) et d’ETP (Monteith, 

non-spatialisées) proviennent respectivement de la base de données SAFRAN (maillage 8 x 

8 km² ; Vidal et al., 2010) et de la station Rouen-Boos de Météo-France (figures 6.2, 6.3G et 

6.9). Pour l’Orgeval, six pluviomètres (Loge-P, Boisclos-P, Nesle-P, Brosse-P, Choqueuse-P 

et Boissy) disposés de façon homogène sur tout le bassin ont été considérés pour distribuer, 
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à l’aide de la méthode de Thiessen, les valeurs journalières de précipitations (figures 6.2, 6.3G 

et 6.9). L’ETP journalière Penman-Monteith, homogène sur l’ensemble du bassin, a été 

calculée sur la période 1973-2017 à partir de deux stations météorologiques, l’une située à 

500 m au sud du bassin versant (Boissy) et l’autre située dans la partie centrale du bassin 

(Mélarchez-M) (figures 6.2 et 6.9). 

 

Figure 6.9. Données temporelles d’entrée du modèle CLiDE pour les bassins de l’Orgeval, 
l’Austreberthe et le Dun. (a) Précipitations journalières moyennées par bassin, températures 
journalières (b) minimales et (c) maximales, (d) photopériode journalière et (e) 
évapotranspiration potentielle journalière Penman-Monteith sur la période 1973-2017 
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Le calcul des bilans hydriques par SLiM nécessite également l’utilisation de la carte 

d’occupation des sols (figure 6.3F) et de la carte du régime hydrologique des sols (HOST ; 

figure 6.10A). 
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Figure 6.10. Données spatiales d’entrée supplémentaires du modèle CLiDE pour les bassins de 
l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe.  (A) Régime hydrologique des sols (HOST), (B) 
piézométrie initiale, (C) distribution de la conductivité hydraulique, (D) distribution de 
l’emmagasinement spécifique du substratum et (E) conditions aux limites appliquées dans le 
modèle. 

3.2.2. Occupation des sols et HOST 

L’occupation des sols de chaque bassin versant a été obtenu en combinant la Corine Land 

Cover 2018 et le Système d’identification des Parcelles Françaises 2017 (RPG). Le Système 

d'Identification des Parcelles Françaises (RPG), est une base de données géographiques SIG 

au format vectoriel produite chaque année et fournissant les limites des champs et le type de 

culture de chaque champ sur la base des déclarations des agriculteurs. La RPG distingue 28 

classes de cultures. Les classes de cultures ont été regroupées en deux classes selon le cycle 

de croissance annuelle du couvert végétal : cultures d'hiver et cultures de printemps. La carte 

des classes de culture a été ramenée à la résolution du MNT (50 ou 70 m) et complétées par 

une carte Corine Land Cover simplifiée pour les forêts, les zones urbaines et les surfaces 

d'eau, donnant une carte d’occupation des sols à 5 classes : cultures d’hiver, cultures de 

printemps, prairies, forêts, zones urbaines et plans d’eau (figure 6.3F) 
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Les paramètres utilisés pour simuler l’évolution journalière des propriétés physiques du 

couvert végétal sont listés dans le tableau 6.3.  

Tableau 6.3. Paramètres utilisés pour décrire l’évolution journalière des propriétés physiques du 
couvert végétal (𝒁𝒓, 𝑲𝒄 et 𝑳𝑨𝑰). 

 Cultures 

d’hiver 

Cultures 

de Pr. 

Prairies Forêts Zones 

urbaines 

Surface 

en eau 

Références 

𝑻𝒃𝒂𝒔𝒆 0 6 - - - - - 

𝑻𝒖𝒑𝒑𝒆𝒓 30 30 - - - - - 

𝑻𝒎𝒊𝒏 (°𝑪) - - -5 -5 - - Thompson et al. 

(2011) et Savoy ; 

Mackay (2015) 𝑻𝒎𝒂𝒙 (°𝑪) - - 10 10 - - 

𝑷𝒉𝒐𝒕𝒐𝒎𝒊𝒏 (𝒉) - - 11 11 - - - 

𝑷𝒉𝒐𝒕𝒐𝒎𝒂𝒙 (𝒉) - - 13 13 - - - 

𝒁𝒐 (𝒎) 0.3 0.3 - - - - Trombetta et al. 

(2016) ; Toumi et 

al. (2016) ; Jin et 

al. (2016) ; Hsiao 

et al. (2009) ; 

Trout et al. 

(2018) ; Haverd et 

al. (2016) ; 

Barkwith et al. 

(2015) ; Mansour 

et Hugues (2014). 

𝒛𝒙 (𝒎) 1.8 1.7 1.5 2 3 3 

𝒕𝒐 (𝑮𝑫𝑫) 200 75 - - - - 

𝒕𝒙 (𝑮𝑫𝑫) 725 1200 - - - - 

𝒏𝒔 1.5 1.2 - - - - 

𝑪𝑪𝒐 (𝑭𝑮𝑪) 0.01 0.01 - - - - Nielsen et al. 

(2012) ; Jin et al. 

(2014) ; Toumi et 

al. (2016) ; Zhang 

et al. (2019) ; 

Hsiao et al. 

(2009) ; Nielsen et 

al. (2012) ; Trout 

et al. (2018) 

𝑪𝑪𝒙 (𝑭𝑮𝑪) 0.85 0.7 - - - - 

𝑪𝑮𝑪(𝑭𝑮𝑪

/𝑮𝑫𝑫) 

0.0125 0.013 - - - - 

𝑪𝑫𝑪 (𝑭𝑮𝑪

/𝑮𝑫𝑫) 

0.01 0.0106 - - - - 

𝑺𝒆𝒏𝒆𝒔𝒄 (𝒅) 25 25 - - - - 

𝑳𝑨𝑰𝒎𝒂𝒙 (𝒎²

/𝒎²) 

- - 3.5 4 - - Calvet et al. 

(2010) ; Munier et 

al. (2018) ; Brut et 

al., (2008) ; Norby 

et al. (2003) ; 

Asaadi et al. 

(2018) 

𝑲𝒄𝒏 (−) 0.4 0.4 0.95 0.15 - - Allen (1998) ; 
Corbari et al. 
(2017) ; 
Kuriata-Potasznik 
et Szymczyk 
(2016) ; 
Barkwith et al. 
(2015) 

𝑲𝒄𝒙 (−)  1.15 1.2 1.05 0.9 1.4 1.4 
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Finalement, l’évolution de 𝐿𝐴𝐼, 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 simulée pour le blé, le maïs, les prairies, les forêts, 

les zones urbaines et les plans d’eau sur la période 2000-2002 pour le bassin du Dun est 

présentée en figure 6.11. Pour les zones urbaines et les plans d’eau, les paramètres 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 

continuent d’être statiques et sont maintenus aux valeurs initialement définis dans le modèle 

à savoir 3 m et 1.4 (tableau 6.3). En revanche, la profondeur racinaire 𝑍𝑟 des cultures 

agricoles, constamment égale à 0.75 m dans la version initiale du modèle, varie désormais 

entre 0.3 m et 1.80 m pour le blé et entre 0.3 m et 1.70 m pour le maïs (tableau 6.3). La 

profondeur racinaire des forêts, a été fixée à la valeur initialement définie dans le modèle (3 

m) tandis que celle des prairies a été réhaussée de 1.05 m passant ainsi de 0.45 à 1.5 m. Le 

coefficient cultural 𝐾𝑐 des surfaces agricoles, initialement égal à 0.864, évolue maintenant 

entre 0.4 et 1.15 pour le blé et entre 0.4 et 1.2 pour le maïs (tableau 6.3). De la même manière, 

pour les zones boisées et les prairies, la valeur de ce paramètre initialement égale à 0.767 et 

1 respectivement, varie désormais entre 0.15 et 0.9 et 0.95 et 1.05 respectivement (figure 

6.11). Enfin, le processus d’interception de la pluie par la végétation, qui n’était pas 

explicitement simulé, est maintenant introduit dans le modèle par le biais de l’indice de surface 

foliaire 𝐿𝐴𝐼 qui est globalement nul durant l’hiver et maximale durant la période estivale (figure 

6.11).  

 

Figure 6.11. Evolution journalière de l’indice de surface foliaire 𝑳𝑨𝑰, de la profondeur racinaire 
𝒁𝒓 et du coefficient cultural 𝑲𝒄 simulée sur la période 2000-2002 pour les cultures d’hiver, les 
cultures de printemps, les forêts, les prairies, les zones urbaines et les plans d’eau du bassin 
du Dun. 
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Ces changements engendrent l’interception d’une partie des pluies durant la période 

végétative et des valeurs 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 globalement plus élevées durant le printemps et l’été mais 

moins élevées ou équivalentes durant l’automne et l’hiver. Cela se traduit par une pluie nette 

moyenne mensuelle moins importante dès le mois de janvier et jusqu’en septembre avec une 

réduction de la lame précipitée maximale en juin (-14%) (figure 6.12A) qui est le mois avec le 

plus grand recouvrement des courbes 𝐿𝐴𝐼 (figure 6.11).  
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Figure 6.12. Evolution mensuelle moyenne (A) des précipitations nettes (précipitations brutes 
diminuées des précipitations interceptées), (B) de l’évapotranspiration réelle, (C) du déficit en 
eau des sols, (D) du ruissellement, (E) de la recharge, (F) de la piézométrie, (G) du débit de base 
et (H) du débit à l’exutoire pour des paramètres 𝑳𝑨𝑰, 𝒁𝒓 et 𝑲𝒄 statiques et dynamiques. Exemple 
de l’Orgeval. 
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Par ailleurs, les taux d’évapotranspiration simulés avec les valeurs dynamiques de 𝑍𝑟 et 

𝐾𝑐 sont logiquement plus élevés entre mai et août (jusqu’à +33 % en juin) et moins élevés 

entre septembre et avril (jusqu’à -58 % en novembre) (figure 6.12B). Ainsi, comparées aux 

prédictions utilisant les valeurs statiques des paramètres, le déficit en eau des sols est 

nettement plus fort en août et en septembre et les plus grands excédants hydriques 

climatiques de l’automne et de l’hiver sont insuffisants pour combler les écarts (6.12C). Le 

ruissellement (6.12D) et la recharge des nappes (6.12E), influencés par la saturation des sols, 

sont donc plus faibles, ce qui engendre une baisse des niveaux piézométriques (6.12F), du 

débit de base (6.12G) et des débits à l’exutoire (6.12H), notamment à la fin de l’automne et 

durant l’hiver. Le cycle de croissance de la végétation a donc une grande incidence sur le bilan 

hydrique, d’où la nécessité de le prendre en compte dans le modèle. 

La carte du régime hydrologique des sols HOST n’existant pas pour les bassins versants 

étudiés, elle a été obtenue en reclassifiant, à l’aide de l’algorithme proposé par Schneider et 

al. (2007), les cartes pédologiques issues de la base de données SGBDE FAO (figure 6.3E ; 

King et al., 1994) (figure 6.10A). L’algorithme de Schneider et al. (2007) définit la classe HOST 

d’une unité pédologique à partir de ses propriétés suivantes : matériel parental dominant, 

régime hydrologique, classe hydrologique, présence d’une couche perméable à une certaine 

profondeur, profondeur d’un horizon gleyifié, texture de surface dominante, texture de surface 

secondaire et classe d’occupation des sols dominante. 

 Epaisseur de formations superficielles, niveau piézométrique initial et 

paramètres hydrodynamiques 

Pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe, le fonctionnement de l’aquifère de 

la Craie et de l’aquifère des formations superficielles ont, tous deux, été considérés dans le 

modèle. Les cartes d’épaisseurs de formations superficielles (argiles à silex + loess) 

introduites dans CLiDE ont été obtenues en interpolant par krigeage simple anisotrope des 

mesures ponctuelles d’épaisseur d’argiles à silex et de lœss réalisées par Laignel (1997) et 

Quesnel (1997) sur la région (figure 6.3D). Pour le bassin versant de l’Orgeval, seul le 

fonctionnement de l’aquifère de l’Oligocène est modélisé car c’est le seul aquifère affleurant 

en interaction avec les eaux de surface. 

Pour l’Orgeval, comme il n’existe pas de données concernant l'emplacement de la nappe 

phréatique, 5 piézomètres (présentés dans la section 3.3.1.1) implantés dans la nappe de Brie 

ont été utilisés pour définir le niveau piézométrique initial (figure 6.2). Les niveaux 

piézométriques de plus hautes eaux (2016/06/02) ont été considérés pour définir le niveau de 
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la nappe en chacun de ces points. Une relation de type loi puissance a été observée entre le 

niveau piézométrique et la topographie (figure 6.13). 

 

Figure 6.13. Relation entre la topographie et les niveaux piézométriques de plus hautes eaux 
(2016/06/02) pour cinq piézomètres du bassin de l’Orgeval 

Cette relation a été utilisée pour produire une carte piézométrique et a été utilisée comme 

niveau piézométrique initial dans les simulations (figure 6.10 B). La topographie est ici 

considérée comme facteur principal de la distribution des niveaux piézométriques (cf. Mouhri 

et al., 2013). Dans la partie inférieure du bassin, la nappe de Brie, absente, a été délimitée en 

utilisant la carte des formations géologiques affleurantes (figure 6.3 B). Le passage des limons 

de plateaux aux formations argileuses et marneuses du Tertiaire définit le contour de la nappe 

de Brie dans cette zone (Canipelle, 1964). Pour le Dun et l’Austreberthe, le niveau initial de la 

nappe provient de la carte piézométrique de l’aquifère crayeux de Haute-Normandie réalisée 

au printemps 2001 par Equilbey et Lebret (2001) lors des hautes eaux exceptionnelles (figure 

6.10B). Sans surprise, la surface piézométrique de l’aquifère de Brie et de l’aquifère de la 

Craie suit relativement bien la topographie (figure 6.10B) : elle forme des dômes sous les 

plateaux et des dépressions à proximité du réseau hydrographique. Les eaux souterraines 
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s’écoulent donc depuis le sommet des plateaux vers les sources présentes en vallée. La 

grande sinuosité de la surface piézométrique de l’Orgeval est due à la manière dont a été 

généré la carte. 

Comme l’aquifère de Brie est relativement homogène (voir section 2, site d’étude), ses 

paramètres hydrodynamiques (conductivité hydraulique et emmagasinement spécifique) ont 

été supposés uniformes sur l’ensemble du bassin de l’Orgeval (figure 6.10C et 6.10D). La 

conductivité hydraulique et l’emmagasinement spécifique ont été fixés aux valeurs utilisées 

par Mouhri et al. (2013) sur ce même site d’étude (0.864 m/j et 1 % respectivement). En 

revanche, l’aquifère de la craie pour les bassins du Dun et de l’Austreberthe se caractérise par 

une grande hétérogénéité de ces paramètres hydrodynamiques. En effet, l’aquifère de la craie 

est globalement assimilable à un milieu poreux capacitif et peu transmissif sous les plateaux 

tandis que dans les vallées sèches et humides, la craie est affectée par des fissures, des 

fractures voire même des conduits karstiques très transmissifs (El Janyani et al., 2014). En 

raison de la rareté des mesures de perméabilité et d’emmagasinement spécifique sur le Dun 

et l’Austreberthe, une zonation de ces paramètres a été obtenue à partir des travaux de 

modélisation de El Janyani (2013). Dans cette étude, le champ de perméabilité d’une partie 

de l’aquifère crayeux a été estimé en cherchant à reproduire, à l’aide du modèle 

hydrogéologique distribué MARTHE, le niveau piézométrique de la nappe de la craie. Les 

cartes de perméabilité finalement obtenues pour les bassins du Dun et de l’Austreberthe 

conservent la différence logique de conductivité hydraulique entre les plateaux et les vallées 

avec des valeurs de conductivité 4 à 18 fois plus élevées en vallée (comprise entre 17.28 et 

86.4 m/j en vallée contre 4.752m/j en plateau) (figure 6.10C). Des valeurs élevées de 

conductivité (86.4 m/j) sont également présentes dans la partie ouest du haut bassin du Dun 

en raison de la présence d’un réseau karstique important dans cette zone (voir section Site 

d’étude). La distribution spatiale de l’emmagasinement spécifique a été obtenue en 

considérant pour chaque bassin une relation de proportionnalité avec la conductivité 

hydraulique (figure 6.10D). En effet, comme pour la perméabilité, la densité de fissures joue 

un rôle très important sur la valeur de l’emmagasinement, si bien que les zones fissurées sont 

associées à des valeurs d’emmagasinement spécifique élevées. 

 MNT, granulométrie et conditions aux limites 

Les modèles numériques de terrain (MNT) nécessaires pour définir la topographie des 

trois bassins versants et simuler le ruissellement et le transport sédimentaire, sont issues de 

la base de données Alti de l’IGN (Résolution 25m Acquisition LIDAR - IGN, 2015). Afin de 

garantir l'efficacité de calcul de CLiDE pour les trois bassins, les MNTs ont été rééchantillonnés 

à une résolution de 50m pour l’Orgeval et le Dun et 70m pour l’Austreberthe en raison de sa 
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plus grande taille, entrainant ainsi une discrétisation de la surface et du souterrain de chaque 

bassin en un peu plus de 40 000 mailles (figure 6.2).  

Pour l’Orgeval, la granulométrie initiale des sols a été obtenue à partir de l’analyse 

d’échantillons de sols réalisée par le laboratoire d’Analyse des Sols d’Arras en novembre 

2009. Les sols contiennent en moyenne 89 % d’argiles et de silts (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 = 0.89 et 𝑔𝑠1 = 50 

μm), 7 % de sables fins (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 0.07 et 𝑔𝑠2 = 200 μm) et 4 % de sables grossiers (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠3 

= 0.04 et 𝑔𝑠3 = 2000 μm). Pour l’Austreberthe et le Dun, la distribution de la taille des particules 

a été déterminée à partir des analyses granulométriques réalisées par Lequien (2006) et El 

Janyani (2013). En moyenne, les sols sont constitués à 80% d’argiles et de silts (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 = 

0.80 et 𝑔𝑠1 = 63 μm) et à 20% de sables fins (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠2 = 0.20 et 𝑔𝑠2 = 200 μm).  

Concernant les conditions aux limites (figure 6.10E), l’évacuation des eaux de surface, 

des eaux souterraines et des sédiments se fait au niveau des mailles situés à proximité de 

l’exutoire de chaque bassin versant (mailles avec le code 22). La condition de non-écoulement 

(Neumann) est appliquée pour le reste du contour (mailles avec le code 11) sauf pour le bassin 

versant du Dun où l’évacuation des eaux souterraines peut se faire par une partie 

supplémentaire du domaine (condition de Dirichlet ; mailles avec le code 21). En effet, afin de 

permettre la fuite d’une partie des eaux souterraines vers le bassin versant de la Veules et les 

sources de Saint-Valéry-en-Caux (voir section 2, site d’étude), une condition de Dirichlet a été 

fixée aux bordures Sud et Ouest de ce bassin partout où les gradients génèrent une fuite des 

eaux. Le niveau d’eau imposé est égal au niveau piézométrique mesuré en condition de 

moyennes eaux (moyenne des niveaux de hautes eaux mesurés lors du printemps 2001 par 

Equilbey et Lebret (2001) et des niveaux de basses eaux mesurés lors de l’automne 2006 par 

Arnaud et al. (2006)). 

Notons par ailleurs que les informations sur les prélèvements d’eau destinées à divers 

usages tels que l’alimentation en eau potable, l’irrigation ou encore l’industrie n’ont en pas été 

intégrés dans le modèle.  De toute façon, une importante partie de ces prélèvements retourne 

au milieu. De même, par soucis de simplicité, les dispositifs de lutte contre le ruissellement et 

l’érosion (drainage agricole, retenues et aménagements d’hydraulique douce) n’ont pas été 

considérés dans le fonctionnement du modèle. 
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 Calibration de CLiDE 

 Mesures du débit, des flux sédimentaires, de la piézométrie et de l’humidité de 

sols 

Des données temporelles observées de débit, de flux sédimentaire, de piézométrie et 

d’humidité des sols sont nécessaires pour calibrer et valider les composantes du modèle 

(figure 6.14). 

3.3.1.1. Orgeval 

Le bassin versant de l’Orgeval est l'un des bassins plus instrumentés de France.  Sept 

stations de jaugeage permettent le suivi journalier des débits de sept bassins versants 

emboités (figure 6.2). Nous distinguons, de l’amont vers l’aval, les sous-bassins d’ordre 1 des 

Quatre Cents (1.1 km²), de Goins (1.3 km²), le sous-bassin d’ordre 1 de Choqueuse (1.7 km²) 

qui contient le sous-bassin de Goins, les sous-bassins d’ordre 2 de Mélarchez (7.1 km²) et de 

Loge (9.6km²), ce dernier contenant les sous-bassins de Goins, de Choqueuse et des Quatre 

Cents. Tous ces bassins se trouvent à l’intérieur du bassin d’ordre 3 des Avenelles (45.7 km²), 

lui-même inclus dans le bassin d’ordre 3 de l’Orgeval (104 km²). Les sous-bassins des Quatre 

Cents, de Goins, de Choqueuse, de Loge et de Mélarchez reposent tous entièrement sur la 

couche de limon des plateaux, ce qui n’est pas le cas des bassins des Avenelles et d’Orgeval 

qui recoupent dans leur partie basse les calcaires de Brie, les argiles et les marnes du tertiaire 

et les calcaires de Champigny (figure 6.3 B). Les sous-bassins versants de Goins et de 

Mélarchez sont presque entièrement agricoles et sont drainés par tuyaux enterrés à hauteur 

de 80 et 90% respectivement (Molénat et al., 1999 ; Riffard et al., 2001). Le sous-bassin des 

Quatre Cents est un bassin purement forestier sans système de drainage artificiel. Les bassins 

de Choqueuse, de Loge, des Avenelles et d’Orgeval sont des bassins à occupation des sols 

mixte constitués à la fois de terres arables (entre 50 et 82%) et de forêts (entre 17 et 50 %) 

(figure 6.3 F). Seules les stations du Theil (Q-Theil), des Avenelles (Q-Avenelles) et de 

Mélarchez (Q-Mélarchez) disposent de mesures remontant jusqu'en 1973 puisque les 

enregistrements pour le reste des stations (Q-Loge, Q-Choqueuse, Q-Goins et Q-Quatre 

Cents) ne débutent qu’en 1998 (figure 6.14 A). 

Les flux journaliers de MES (m3.j-1) sont disponibles à la sortie de 4 des 7 sous-bassins : 

Goins, Choqueuse, Mélarchez et Les Avenelles (figure 6.2). Les flux de MES pour Goins, 

Choqueuse et Mélarchez sont obtenus à partir d’un dispositif équipé d’un préleveur 

automatique d’échantillons programmé pour échantillonner les eaux toutes les 12 heures. 

Pour les Avenelles, les flux de MES ont été calculées à partir de la courbe de tarage 

sédimentaire obtenue par Le Cloarec et al. (2007) (équation 6.15) :  
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𝐶𝑆𝑀 = 0.0845𝑄1 

(Équation 6.15) 

 Où 𝐶𝑆𝑀  est la concentration en MES (mg.l-1) et 𝑄 est le débit (l.s-1). Le flux de matières 

en suspension peut finalement être estimé en multipliant le débit par la concentration en MES. 

Le suivi journalier du niveau de la Nappe des calcaires de Brie est assuré par 5 

piézomètres : Goins-PZ (piézomètre de plateau du sous-bassin de Goins installé en 2006), 

Loge-PZ (piézomètre de plateau du sous-bassin de Loge installé en 2006), Derrier-PZ 

(piézomètre de plateaux du sous-bassin des Avenelles installé en 2008), Chantemerle-PZ1 

(piézomètre de plateau installé en 2011) et Chantemerle-PZ2 (piézomètre de versant installé 

en 2011) (Garnier et al., 2011, 2014 ; Vilain et al., 2012) (figure 6.2). Les piézomètres restants 

de l’Orgeval n’ont pas été retenus car ils sont installés dans d’autres formations que la 

formation de Brie (limons, argile verte, marnes ou calcaires de Champigny).  

L’évolution journalière de l’humidité du sol en surface (-15 cm de profondeur) n’est 

disponible qu’à la station de Boissy qui se situe sur une parcelle enherbée (figure 6.2). La 

teneur en eau dans le sol a été mesuré sur la période 1985-1994 à l’aide d’une sonde 

neutronique (Bechkit, 2011 ; figure 6.14 A). 

3.3.1.2. Austreberthe et Dun 

Pour les bassins du Dun et de l’Austreberthe, des séries journalières de débits sont 

disponibles aux stations du Bourg-Dun et de Saint-Paër respectivement (données provenant 

de la base de données Banque Hydro de la DREAL Normandie) (figure 6.2). Ces stations, 

situés quelques kilomètres en amont des exutoires, drainent respectivement 86 % (93 km²) et 

74 % (157 km²) de la surface des bassins du Dun et de l’Austreberthe. Ces chroniques 

remontent jusqu’en 1995 pour la station du Bourg-Dun (figure 6.14 B) et jusqu’en 1997 pour 

la station de Saint-Paër (figure 6.14 C). Les données de débits issues des autres stations 

hydrométriques du bassin de l’Austreberthe (Duclair et Le Paulu) n’ont pas été considérées 

en raison du manque de fiabilité de la station de Duclair, notamment en période de crue, et 

d’un trop grand nombre de lacunes pour la station de Paulu (Arnaud, 2007). Des flux de MES 

ont également été mesurés au niveau de ces stations lors d’études antérieures (Laignel et al., 

2006, 2008). Pour chaque station, un échantillonneur d'eau automatique a été couplé à une 

sonde de turbidité afin de calibrer une relation entre la turbidité et les concentrations en MES 

(Laignel et al., 2006, 2008). A partir des mesures de débit et de concentrations en MES, des 

flux journaliers de MES ont pu être calculés sur la période 01/02/2005-31/12/2006 pour le 

Bourg-Dun (figure 6.14 B) et sur les périodes 2001-2003 et 2005-2010 pour Saint-Paër (figure 
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6.14 C).  Les séries journalières de piézométrie de la nappe de la craie sont fournies par la 

base de données ADES (appartenant au BRGM) au niveau de quatre stations pour le Dun (3 

piézomètres de vallée : Restinet installé en 1985, Fontaine1 installé en 1987 et Fontaine2 

installé en 2002 ; 1 piézomètre de plateau installé en 1971 : Tocqueville ; figure 6.2, figure 

6.14 B) et une seule station pour l’Austreberthe (1 piézomètre de plateau installée en 1967 : 

Blacqueville ; figure 6.2, figure 6.14 C). Il n’existe en revanche pas de données concernant 

l’humidité des sols pour les bassins du Dun et de l’Austreberthe. 

 Sélection des paramètres calibrés 

Il y a un total d’une trentaine de paramètres dans le modèle CLiDE qui doivent être 

spécifiés (cf. chapitre 2, section 1). Pour réduire la dimensionnalité de l'espace des 

paramètres, les cinq paramètres du modèle agissant sur l’érosion latérale (𝜆) et le mouvement 

latéral (𝛬, 𝑁𝑠𝑚𝑜𝑜𝑡ℎ, 𝛥𝛻𝑚𝑎𝑥, 𝑁𝑠ℎ𝑖𝑓𝑡) du chenal ont été maintenus à leurs valeurs par défaut (cf. 

chapitre 2, section 1.1.4) et les modules de développement du sol et d’altération du substratum 

n’ont pas été activés (cf. chapitre 2, section 1.1.6). En effet, les échelles de temps considérées 

dans le cadre de cette étude (décennale) sont probablement trop courtes pour que ces 

processus, de faible intensité pour ces bassins, influencent significativement la production 

sédimentaire et l'évolution du paysage.  

Par ailleurs, certains des autres paramètres peuvent être justifiées physiquement (𝑆𝑒𝑑𝑔𝑒, 

𝐹𝑟, 𝑄
𝑑𝑖𝑓𝑓

, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠
𝑖
, 𝑆𝑓𝑎𝑖𝑙, 𝐾ℎ

𝑠𝑠) ou définies à partir de la résolution du MNT (𝛼) ou de la littérature 

(𝑛, ℎ𝑓𝑙𝑜𝑤, 𝐿ℎ, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 et 𝐸𝑟), leur ajustement n’est donc pas nécessaire (chapitre 2, sections 1.1 

et 1.2). 𝐾ℎ
𝑠𝑠 a été fixée à une valeur très basse (8.64.10-5 m.j-1), puisque, dans les formations 

superficielles, la composante d’écoulement vertical est prédominante devant la composante 

d’écoulement horizontal (Jardani et al., 2006a, 2006b, 2007). 𝑛 a été fixé à 0.035 pour les trois 

bassins versants puisque cette valeur est recommandée par Chow (1959) pour les bassins 

versants majoritairement agricoles.  

Comme pour les bassins de Draix, les paramètres 𝑇𝑣𝑒𝑔, 𝑇𝑐𝑟𝑣𝑒𝑔  et 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝐸𝑟𝑜, qui agissent 

sur la résistance des surfaces à l’érosion, ne sont pas inclus et l’utilisation d’un simple 

multiplicateur 𝐶, ajouté à la formule de transport sédimentaire (Einstein (1950) ici), a été 

préférée pour représenter les effets de la végétation sur la réduction de l’érosion fluviale (cf. 

chapitre 5, section 3.2.2). 

Finalement, compte tenu des spécificités du site d’étude et des analyses de sensibilité 

réalisées par Ziliani et al. (2013), Barkwith et al. (2015) et Skinner et al. (2018), nous 

considérons ici l’ajustement de 13 paramètres nécessaire. Parmi eux se trouvent quatre 
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paramètres hydrologiques (𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐼𝑛 et 𝐾𝑐), quatre paramètres hydrogéologiques (𝐾ℎ
𝑔𝑤

, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 

𝐾𝑣
𝑠𝑠, 𝑆𝑦

𝑠𝑠) et quatre paramètres sédimentaires (𝐷𝑚𝑖𝑛, 𝐶, 𝑔𝑠𝑖, et 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥). Ces paramètres ont un 

impact profond sur l’importance et la distribution des écoulements de surface (𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐼𝑛 et 𝐾𝑐) 

et de subsurface (𝐾ℎ
𝑔𝑤

, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 𝐾𝑣
𝑠𝑠, 𝑆𝑦

𝑠𝑠) et sur les quantités de sédiments transportées dans le 

chenal (𝐷𝑚𝑖𝑛, 𝐶, 𝑔𝑠𝑖, et 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥). Leur calibration pourrait donc permettre d’améliorer la 

performance du modèle. Afin de faciliter l’ajustement des paramètres dynamique dans 

l’espace et dans le temps ou possédant plusieurs entrées (𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐼𝑛 , 𝐾𝑐, 𝐾ℎ
𝑔𝑤

, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

 et 𝑔𝑠𝑖), des 

termes multiplicateurs permettant un ajustement d’ensemble des valeurs ont été utilisés (𝐹𝑐𝑀, 

𝑍𝑟𝑀, 𝐼𝑛𝑀, 𝐾𝑐𝑀, 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀 et 𝑔𝑠𝑀) (tableau 6.4). Par exemple, un facteur multiplicateur 

𝐹𝑐𝑀 égal à 0.5 divisera par 2 la capacité d’infiltration des sols (𝐹𝑐). De la même manière, un 

facteur 𝐾ℎ
𝑔𝑤

M égale à 2 doublera les valeurs de la conductivité hydraulique horizontale 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 

telles que spécifiées dans le fichier raster d’entrée et 0.25 divisera les valeurs par quatre 

(figure 6.10C). Cela évite donc d'avoir à modifier directement la distribution (spatiale et/ou 

temporelle) des valeurs présentes dans les fichiers d'entrée.  
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Tableau 6.4. Description des paramètres retenus pour la calibration du modèle CLiDE et justification des plages de valeurs sélectionnées pour les 
bassins de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe. 

Paramètre 
(unité) 

Description Valeur ou gamme de valeurs retenue Justification 

Orgeval Dun Austreberthe 

Hydrologie 

𝐹𝑐𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) de la conductivité 
hydraulique à saturation du sol qui agit sur 
l’importance du ruissellement et de 
l’infiltration 

[0.01 ; 0.7] [0.02; 1] [0.02 ;1] Gamme de variation déterminée 
dans le cadre d’une phase 
d’exploration préliminaire. 

𝑍𝑟𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial et temporel) de la 
profondeur racinaire qui intervient sur la 
quantité d’eau mobilisable par la végétation. 
Grande influence sur les taux 
d’évapotranspiration lorsque le déficit en eau 
du sol est important. 

[0.25;1.8] [0.25;1.8] [0.25 ;1.8] Gamme définie de manière à 
produire des profondeurs 
racinaires maximales réalistes. 

𝐼𝑛𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial et temporel) de la 
fraction de la pluie brute atteignant la surface 
du sol. Agit directement sur l’importance du 
ruissellement et de l’infiltration. 

[0.8 ;1.5] [0.8 ;1.5] [0.8 ;1.5] Gamme définie de manière à 
permettre une annulation 
complète de l’interception de la 
pluie par la végétation ou à 
produire des pourcentages 
d’interception réalistes. 

𝐾𝑐𝑀 (−) Multiplicateur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial et temporel) du 
coefficient cultural et donc des taux 
d’évapotranspiration potentielle de chaque 
type de couvert végétal 

[0.5 ;1.25] [0.8 ;1.2] [0.8 ;1.2] Gamme définie de manière à faire 
variée le coefficient cultural de ±20 
% 

Hydrogéologie 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 (-) Facteur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) de la conductivité 
hydraulique du substratum qui agit sur la 
vitesse des écoulements souterrains, les 
gradients piézométriques, les temps de 

[0.01 ;40] [0.01 ; 1.5] [0.05 ;10] Gamme définie de manière à 
conserver des conductivités 
hydrauliques réalistes et à 
maintenir les valeurs dans le 
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transfert des eaux souterraines et leur 
restitution dans les vallées 

domaine de validité de la loi de 
Darcy. 

𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀 (-) Facteur permettant un ajustement 
d’ensemble (spatial) de l’emmagasinement 
spécifique du substratum qui agit sur la 
capacité de stockage du substratum et donc 
sur la réponse du niveau piézométrique à 
une entrée ou à une sortie d’eau. 

[0.4 ;10] [0.075 ; 1.5] [0.4 ;10] Gamme définie de manière à 
conserver des coefficients 
d’emmagasinement réalistes pour 
la zone d’étude. 

𝑆𝑦
𝑠𝑠  (%) Coefficient d’emmagasinement spécifique 

des formations superficielles. Intervient sur 
la capacité de stockage des formations 
superficielles et donc sur la réponse du 
niveau de la nappe perchée suite à une 
entrée ou à une sortie d’eau 

Fonctionnalité 
désactivée 

[0.01 ; 0.2] [0.01 ; 0.2] Gamme de variation basée sur El 
Janyani (2013) et Mouhri et al. 
(2013) 

𝐾𝑣
𝑠𝑠 (m.day-

1) 

Conductivité hydraulique verticale des 
formation superficielles. Agit sur le temps de 
séjour des eaux avant leur introduction dans 
l’aquifère profond. 

Fonctionnalité 
désactivée 

[0.00036 ; 
0.36] 

[0.00036 ; 
0.36] 

Gamme de variation déterminée 
dans le cadre d’une phase 
d’exploration préliminaire. 

Erosion fluviale 

𝐷𝑚𝑖𝑛 (𝑚) Lame d’eau minimale nécessaire pour 
calculer l’érosion dans une maille 

[0.001 ;0.005] [0.005; 
0.02] 

[0.005; 0.02] Gamme de valeur communément 
admise pour ce paramètre. 

𝐶  (−) Facteur ajouté à la formule de transport 
sédimentaire pour ajuster l’amplitude des 
taux d’érosion. 

[0.0000002 ; 
0.001] 

[0.000001 ; 
0.01] 

[0.000005 ; 
0.02] 

Gamme de variation déterminée 
dans le cadre d’une phase 
d’exploration préliminaire. 

𝑔𝑠𝑀 (−) Facteur permettant un ajustement 
d’ensemble de la taille des particules 
sédimentaires. 

[0.04 ;0.2] [0.1-0.8] 
 

[0.15-1] Gamme définie de manière à 
maintenir les tailles de particules 
dans un éventail de valeurs 
réalistes. 

𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥  (𝑚) Taux d’érosion maximal autorisé. Utilisé pour 
contrôler le pas de temps et la stabilité du 
modèle. 

[0.01 ; 0.03] [0.01 ; 0.03] [0.01 ;0.03] Gamme de variation basée sur 
Skinner et al. (2018) 
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 Informations complémentaires concernant la calibration et la validation du 

modèle 

Les périodes de calibration et de validation ont été définies de façon à ce que chacune 

d’elles couvre le maximum de données et de conditions hydrologiques pour l’ensemble des 

stations et des variables de calage. Pour l’Orgeval, le découpage optimal du jeu de données 

se caractérise par une période de validation discontinue (figure 6.14 A). Il n’a cependant pas 

toujours été possible de diviser les mesures en deux puisqu’aux stations de Goins et de 

Choqueuse (Orgeval), nous ne disposons pas de flux de MES pour la validation du modèle 

(figure 6.14 A). De même, pour le Dun, les niveaux piézométriques mesurés à Restinet n’ont 

pu servir ni à la calibration ni à la validation et à Fontaine1, il n’existe pas de mesures pour la 

calibration du modèle (figure 6.14 B). 

Les paramètres du modèle CLiDE sont finalement calibrés sur la période du 1er janvier 

1992 au 31 décembre 2013 pour l’Orgeval (22 ans ; figure 6.14 A), sur la période du 1er janvier 

1988 au 31 décembre 2005 pour le Dun (18 ans ; figure 6.14 B) et sur la période du 1er janvier 

1990 au 31 décembre 2007 pour l’Austreberthe (18 ans ; figure 6.14 C). Le modèle a d'abord 

été exécuté pendant une période de chauffe (3 ans pour l’Orgeval et 7 ans pour le Dun et 

l’Austreberthe) qui représente une phase d’ajustement de la configuration globale initiale du 

modèle (équilibre hydrologique, distribution hétérogène des tailles de grains, lissage des 

irrégularités du MNT ; cf. chapitre 2, section 2.1). Le meilleur ensemble de paramètres, retenu 

à la suite de la calibration, a été appliquée sur une période de validation allant du 4 mars 1976 

au 31 décembre 1991 et du 1er janvier 2014 au 5 août 2017 pour l’Orgeval (période de 

validation discontinue ; figure 6.14 A), du 1er janvier 2006 au 31 décembre 2012 pour le Dun 

(figure 6.14 B) et du 1er janvier 2008 au 31 décembre 2014 pour l’Austreberthe (figure 6.14 C). 
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Figure 6.14. Séries temporelles disponibles pour l’Orgeval (A), le Dun (B) et l’Austeberthe (C) 
pour la chauffe (orange), la calibration (vert) et la validation (bleu) de CLiDE. 
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Les données qui ont été décrites dans la section 3.3 ont été utilisées comme entrées dans 

le modèle. Les paramètres retenus pour la calibration ont été échantillonnés en utilisant une 

procédure quasi Monte-Carlo, avec un échantillonnage de l’espace de paramètres de type 

Sobol (cf. Chapitre 2, section 2.1). Pour rappel, l’une des finalités de cette calibration est de 

déterminer la gamme et la variation des valeurs des paramètres sélectionnés entre les bassins 

versants de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe. Le nombre total de simulations réalisées 

et donc de jeux de paramètres testés a dû être limité à 140 pour l’Orgeval, 113 pour le Dun et 

123 pour l’Austreberthe respectivement en raison de la disponibilité des ressources 

informatiques et du temps de calcul du modèle (chaque simulation nécessite entre 3 et 15 

jours de calcul, les temps de calcul plus longs se justifiant par la nécessité de réduire le pas 

de temps du modèle lorsque les écoulements (de surface et souterrains) et le transport 

sédimentaire sont intenses afin de limiter les instabilités numériques). La gamme de valeurs 

pour chaque paramètre a été définie sur la base de la littérature et de simulations préliminaires 

(tableau 6.4). Nous avons également veillé à ce que les valeurs produites conservent une 

réalité physique. Nous avons supposé lors de l’échantillonnage que les distributions des 

paramètres étaient soit uniformes (𝑔𝑠𝑀, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥, 𝑍𝑟𝑀, 𝐼𝑛𝑀 et 𝐾𝑐𝑀) soit logarithmiques (𝐶, 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀, 𝐾𝑣
𝑠𝑠, 𝑆𝑦

𝑠𝑠 , 𝐹𝑐𝑀, 𝐷𝑚𝑖𝑛). La justification de la plage d’échantillonnage des 

paramètres est détaillée dans le tableau 6.4. 

Une calibration et une validation multi-objectifs, multi-variables et multi-sites telles que 

décrites dans la section 2.1 du chapitre 2 a été effectuée. En effet, le modèle CLiDE a été 

calibré en considérant trois critères de performance (NSE, PBIAS et RSR ; Nash & Sutcliffe, 

1970 ; Gupta et al., 1999 ; Moriasi et al., 2007), trois ou quatre variables de calage (Dun et 

Austreberthe : débit, flux de MES et piézométrie ; Orgeval : débit, flux de MES, piézométrie et 

humidité du sol) et plusieurs stations de mesures (quatre stations hydro-sédimentaires, trois 

stations hydrométriques, cinq piézomètres et une station hygrométrique pour l’Orgeval ; une 

station hydro-sédimentaire et quatre piézomètres pour le Dun et une station hydro-

sédimentaire et un piézomètre pour l’Austreberthe). Afin d’optimiser simultanément le calage 

des débits, des flux de MES, de la piézométrie et de l’humidité du sol, les fonctions multi-

objectifs associés au débit (MultiObj_WD), au flux de MES (MultiObj_SSD), à la piézométrie 

(MultiObj_PZ) et à l’humidité de sols (MultiObj_SM) ont été moyennées en considérant un 

poids identique pour chacune d’elle. Le jeu de paramètres produisant la valeur résultante la 

plus faible a été sélectionnée pour la validation du modèle. 

L'estimation des incertitudes de prédiction s’est faite par le biais de la méthode GLUE (cf. 

chapitre 2, section 2.2). Les indices de Sobol, calculés pour chaque fonction multi-objectif 

(MultiObj_WD, MultiObj_SSD, MultiObj_PZ et MultiObj_SM) à partir des méta-modèles 
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Krigeage et MARS, ont permis d’estimer l’influence des paramètres du modèle sur les débits 

(MultiObj_WD), le transport en suspension (MultiObj_SSD), la piézométrie (MultiObj_PZ) et 

l’humidité des sols (MultiObj_SM) (cf. chapitre 2, section 2.3). Des diagrammes de dispersion 

uni et multi-dimensionnels ont été utilisés pour visualiser et compléter les résultats fournis par 

les indices de Sobol. Attention, dans ces diagrammes, les paramètres 𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐾𝑐, 𝐾ℎ
𝑔𝑤

et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 

variables dans l’espace et/ou dans le temps, n’ont pas été représentés par leur multiplicateur 

mais par leur valeur moyenne afin de faciliter les analyses et les comparaisons entre bassin. 

Pour 𝑔𝑠𝑖, la valeur affichée correspond aux diamètres des particules transportées en 

suspension (𝑔𝑠1). 

 Informations complémentaires concernant l’analyse des séries temporelles 
observées et simulées 

L’allure générale et les descripteurs statistiques des fonctions d’autocorrélation et les 

spectres de Fourier (EM, Bm, B1, B2, B3, Tx1 et Tx2 ; cf chapitre 2, section 3) des séries 

temporelles observées et simulées ont été comparés pour évaluer la capacité du modèle à 

reproduire la structure corrélationnelle des signaux. Nous avons également analysé la manière 

dont ces éléments évoluent avec les propriétés physiques des bassins et sous bassins 

versants considérés dans cette étude. Pour déterminer les facteurs qui contrôlent les 

propriétés statistiques des signaux hydro-sédimentaires, une analyse de corrélation bivariée 

de Pearson a été effectuée. En plus des propriétés corrélatoires et spectrales des signaux de 

pluie, une dizaine de variables explicatives se rapportant à la pédologie, la géologie, 

l’occupation des sols et la morphométrie des bassins a été considérée. Le test de corrélation 

de Pearson a été utilisé pour tester la significativité de chaque relation (α < 0.05). Pour obtenir 

une représentation synthétique des individus et des relations entre les variables réponse et 

les variables explicatives, une analyse de redondance été réalisée. Elle permet d’afficher, sous 

la forme d’un plan à deux axes, la part de variance des variables réponses expliquée par les 

variables explicatives (variance contrainte). Chaque axe est associé à un pourcentage qui 

correspond à la proportion de la variance contrainte expliquée par cet axe. Sur ces graphiques, 

la projection à angle droit d’un individu sur le vecteur d’une variable (réponse ou explicative) 

correspond approximativement à sa valeur pour cette variable. Les angles (α) entre les 

variables reflètent leur corrélation linéaire (cos(α)) et la longueur d’une variable décrit sa 

contribution à la construction du plan d’ordination. Seules les variables explicatives avec un 

seuil de significativité inférieur à 0.05 ont été incluses dans l’analyse de redondance. 
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4. Résultats et discussion 

 Analyse de sensibilité 

La figure 6.15 montre les indices de Sobol totaux 𝑆𝑇𝑖 et de premier ordre 𝑆𝑖 (cf. chapitre 

2, section 2.3) obtenus pour analyser pour chaque bassin versant la sensibilité des critères 

d’ajustement MultiObj_WD (débits), MultiObj_SSD (flux de MES), MultiObj_PZ (niveaux 

piézométriques) et MultiObj_SM (humidité des sols) aux 10 ou 12 paramètres du modèle (cf. 

tableau 6.4).  La similitude des indices obtenus par Krigeage d’une part et par MARS d’autre 

part confirme une estimation stable de chaque mesure de sensibilité. Remarquons néanmoins 

l’existence de plusieurs écarts d’estimation concernant le critère d’ajustement MultiObj_SSD, 

notamment pour le Dun où la valeur des indices 𝑆𝑖 et 𝑆𝑇𝑖 de la grande majorité des paramètres 

varie d’une méthode à l’autre.  L’analyse de sensibilité pour ce bassin et cette fonction objectif 

est donc incertaine. 
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Figure 6.15. Estimation, pour les bassins de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun, des indices 

de Sobol de premier ordre 𝑺𝒊 et indices totaux 𝑺𝑻𝒊 pour les fonctions multi-objectifs MultiObj_WD 

(débits), MultiObj_SSD (flux de MES), MultiObj_PZ (niveaux piézométriques) et MultiObj_SM 
(humidité des sols). 

Il est intéressant de noter que les quatre critères d’ajustement diffèrent dans leur 

sensibilité aux paramètres. La qualité d’ajustement des débits (MultiObj_WD) évolue 

principalement sous l’effet des paramètres 𝐹𝑐𝑀, 𝑍𝑟𝑀, 𝐼𝑛𝑀, 𝐾𝑐𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀. Ces paramètres 

influencent également l’humidité des sols (MultiObj_SM), excepté le paramètre 𝐹𝑐𝑀 dont les 

indices de Sobol sont faibles pour cette variable. L’humidité des sols est également contrôlée 

par le paramètre 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀 puisque, dans ce cas, les indices de Sobol atteignent des valeurs 

relativement élevées. Les niveaux piézométriques (MultiObj_PZ) varient principalement selon 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 alors que les flux de MES (MultiObj_SSD) sont surtout sensibles aux paramètres 𝐶 et 

𝑔𝑠𝑀 et dans une moindre mesure à 𝐹𝑐𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀. Les paramètres ∆𝑍𝑚𝑎𝑥, 𝐷𝑚𝑖𝑛, 𝐾𝑣
𝑠𝑠 et 𝑆𝑦

𝑠𝑠   

ont relativement peu d’influence sur les sorties du modèle avec des indices de premier ordre 

et totaux très faibles comme le montre la figure 6.15. Cela signifie que la modification de la 
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valeur de ces paramètres ne permet pas d’agir, directement ou indirectement, sur la qualité 

de simulation des débits, des flux de MES, niveaux piézométriques et de l’humidité des sols, 

et ne permettent donc pas de distinguer les comportements de l’Orgeval, de l’Austreberthe et 

du Dun sur ces aspects. Ainsi, contrairement à ce qu’ont rapporté Slimani et al. (2009) et El 

Janyani et al. (2012), l’influence des formations superficielles sur le comportement 

hydrologique des bassins serait négligeable et pourrait être masquée par celle du sol (𝐹𝑐𝑀, 

𝑍𝑟𝑀, 𝐾𝑐𝑀, 𝐼𝑛𝑀) et/ou du substratum (𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀). En revanche, pour ∆𝑍𝑚𝑎𝑥 et 𝐷𝑚𝑖𝑛, nos 

résultats rejoignent ceux de Ziliani et al. (2013) et Skinner et al. (2018) qui ont montré que le 

seuil d’érosion hydrique (𝐷𝑚𝑖𝑛) et la quantité et l'intensité du transport sédimentaire à chaque 

itération du modèle (∆𝑍𝑚𝑎𝑥) ont peu d’influence sur les sorties du modèle.  

4.1.1. Sensibilité des débits 

Sans surprise, les paramètres 𝐹𝑐𝑀, 𝑍𝑟𝑀, 𝐼𝑛𝑀, 𝐾𝑐𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 agissent très fortement sur 

la qualité d’ajustement des débits (MultiObj_WD), quel que soit le bassin versant considéré 

(Orgeval, Austreberthe ou Dun) (figure 6.15). Les indices 𝑆𝑖 de ces paramètres sont compris 

entre 0.02 et 0.19 (moyenne des estimations obtenues par Krigeage et par MARS) pour 

l’Orgeval, entre 0.02 et 0.34 pour l’Austreberthe et entre 0.10 et 0.28 pour le Dun. La part de 

variance restante (71% pour l’Orgeval, 33% pour l’Austreberthe et 20% pour le Dun) provient 

d’effets d’interaction entre ces paramètres (figure 6.15). 

Pour l’Orgeval, la baisse de MultiObj_WD avec la hausse de 𝐹𝑐 ne s’observe que pour des 

valeurs faibles de 𝐾𝑐 (figure 6.16 O1). En effet, lorsque 𝐾𝑐 est élevé (évapotranspiration 

potentielle élevée), la hausse de la capacité d’infiltration 𝐹𝑐 pourrait réduire la qualité de 

simulation des débits probablement en raison d’une sous-estimation des pics de crue liée à 

des pertes hydrologiques excessives. De la même manière, une mauvaise simulation des 

débits peut se produire lorsque 𝐾𝑐 et 𝐹𝑐 sont simultanément faibles, puisque dans ce cas, les 

débits sont surestimés (pertes hydrologiques insuffisantes en raison de taux 

d’évapotranspiration et d’infiltration faibles) (figure 6.16 O1).  

Un motif similaire, se remarque entre 𝐾𝑐 et 𝐼𝑛𝑀 et 𝐹𝑐 et 𝐼𝑛𝑀 : des pertes hydrologiques 

insuffisantes (𝐾𝑐 et 𝐹𝑐 faibles et 𝐼𝑛𝑀 fort) ou excessives (𝐾𝑐 et 𝐹𝑐 forts et 𝐼𝑛𝑀 faible) entrainent 

une sous-estimation ou une surestimation des débits qui se traduit par une valeur haute de 

MultiObj_WD (figure 6.16 O2 et O3). Ces effets d’interaction ne semblent s’observer ni pour 

l’Austreberthe ni pour le Dun puisque, apparemment, MultiObj_WD n’évolue que sous 

l’influence séparée de 𝐹𝑐, 𝐾𝑐 et 𝐼𝑛𝑀 (figure 6.16 A1 et D1). Les effets d’interaction impliquant 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝐹𝑐 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝐾𝑐 semblent également très faibles pour ces bassins, ce qui confirme les 

résultats produits par l’analyse de sensibilité de Sobol (figures 6.15 et 6.16 A2 et D2).   
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Figure 6.16. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_WD (débits) aux effets d’interaction entre 
paramètres (effets du second ordre) pour les bassins de l’Orgeval (colonne de gauche O), de 
l’Austreberthe (colonne du milieu A) et du Dun (colonne de droite D). Pour chaque bassin, seuls 
les trois paramètres avec les effets d’interactions (𝑺𝑻𝒊 − 𝑺𝒊) les plus forts sont considérés, ce qui 
génère, pour chaque bassin, trois interactions à 2 paramètres (1, 2 et 3). La couleur indique la 
valeur de la fonction objectif. 

Un effet d’interaction entre 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝐼𝑛𝑀 est tout de même présent pour l’Austreberthe 

puisque l’effet de 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 sur MultiObj_WD varie selon la valeur de 𝐼𝑛𝑀 (figure 6.16 A3). En effet, 

lorsque 𝐼𝑛𝑀 est faible, une hausse de 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 engendre une dégradation de la simulation des 

débits. L’épuisement des ressources de la nappe causé par un manque de recharge (𝐼𝑛𝑀 
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faible) pourrait s’accélérer dans des contextes lithologiques très perméables. Une réduction 

du débit de base aboutissant à une sous-estimation des débits pourrait alors se produire. 

Une meilleure reproduction des débits s’observe pour des valeurs de 𝐹𝑐, 𝐾𝑐, 𝑍𝑟 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 

plus faibles pour l’Orgeval (respectivement 0.5-2 mm.h-1, 0.6-0.7, 0.75-1.25 m et 0.01-1 m.d-1) 

que pour l’Austreberthe (respectivement 1-10 mm.h-1, 0.85-1, 1.25-2.25 m et 1-10 m/d) et le 

Dun (respectivement 2-5 mm.h-1, 0.9-1, 1.25-2m et 5-20m.d-1) (figure 6.17).  
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Figure 6.17. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_WD à l’effet de premier ordre des 
paramètres du modèle pour l’Orgeval (colonne O), l’Austreberthe (colonne A) et le Dun (colonne 
D). Seuls les diagrammes des paramètres pour lesquels 𝑺𝒊 est le plus fort sont tracés. Sur 
chaque diagramme, les points noirs représentent le meilleur et le moins bon ajustement (pour 
la fonction objectif MultiObj_WD), la ligne en tirets correspond à un lissage lœss du nuage de 
points et r correspond au coefficient de corrélation de Pearson. 

Les valeurs assez contrastées de 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 pour l’Orgeval, l’Austreberthe et le Dun 

pourraient refléter la qualité structurale des sols (figure 6.17 O2, A2, D2, O3, A3, D3). Pour 

l’Orgeval, même si le drainage artificiel des parcelles préserve les cultures de l’engorgement 

des sols, le développement des cultures pourrait être freiné par la présence d’un horizon 

argileux particulièrement compacté empêchant la pénétration des racines. En revanche, pour 

l’Austreberthe et le Dun, même si le drainage agricole n’est pas aussi développé, le niveau de 

compaction de l’horizon argileux pourrait être moins marqué ce qui permettrait un meilleur 

enracinement des cultures (𝑍𝑟 plus élevé) et, par extension, un meilleur développement et une 

plus grande capacité d’évapotranspiration (𝐾𝑐 plus élevé) du couvert végétal (Gis Sol, 2011). 

Par conséquent, en raison d’un développement moins important du système racinaire (𝑍𝑟) 

et foliaire (𝐾𝑐) de ses cultures agricoles, l’Orgeval se caractériserait par une réserve maximale 

en eau utile (𝑇𝐴𝑊 = 1000(𝜃𝐹𝐶 − 𝜃𝑊𝑃)𝑍𝑟 ; cf. chapitre 2, équation 2.28) et une 

évapotranspiration réelle plus faibles. La réserve utile et l’évapotranspiration réelle limitées de 

ce bassin accélèreraient le retour à saturation des sols permettant, dès la fin de l’automne, un 

drainage important des eaux de pluie. D’après les résultats du modèle, la réserve en eau utile 

𝑇𝐴𝑊 des sols agricoles sur toute leur épaisseur peut atteindre des valeurs comprises entre 

155 et 270 mm pour l’Orgeval, entre 225 et 435 mm pour l’Austreberthe et entre 260 et 445 

mm pour le Dun. Des valeurs plus élevées pour les sols de l’Austreberthe et le Dun que pour 

les sols de l’Orgeval sont également rapportées dans la base de données nationale relative 

aux sols français (Gis Sol, 2011).  En effet, contrairement aux sols de l’Orgeval, la réserve en 

eau utile des sols normands est toujours supérieure à 200 mm. Pour l’Orgeval, les valeurs 

obtenues par le biais de cette étude sont donc un peu plus élevées que celles rapportées par 

Gis Sol (2011) mais également par Molénat et al. (1999), et Tournebize et al. (2008, 2015) qui 

estiment une réserve utile du sol globalement comprise entre 100 et 200 mm. Néanmoins, 
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dans le modèle, un assèchement total de la réserve utile du sol n’est peut-être pas atteint pour 

ce bassin en raison d’une évapotranspiration potentielle simulée assez limitée. Une reprise 

trop tardive des écoulements durant l’hiver, liée à un épuisement complet de la réserve en eau 

utile, pourrait ainsi être évitée. D’autre part, la réserve utile simulée assez limitée pour ce 

bassin pourrait refléter la reprise anticipée des écoulements dans les environnements 

artificiellement drainés. En effet, les évacuations d’eau par drainage agricole peuvent s’activer 

avant la saturation complète du profil de sol puisque le drainage se produit dès que le niveau 

de la nappe perchée est supérieur à celui des drains souterrains (Snow et al., 2007). Par 

ailleurs, le réseau de drainage, en évacuant les excès d’eau dans le sol durant l’hiver et le 

printemps, favorise les situations de stress hydrique durant l’été. Cela pourrait donc expliquer, 

en plus du moins bon développement des cultures agricoles, la moins grande 

évapotranspiration de l’Orgeval (Rijal et al., 2012) 

D’autre part, la présence d’un réseau de drainage artificielle et l’absence de bétoires pour 

l’Orgeval pourraient limiter la pénétration de l’eau dans le substratum et donc favoriser les 

écoulements de surface (Yang et al., 2017), d’où des valeurs optimales relativement faibles 

de 𝐹𝑐 (figure 6.17 O1, A1, D1). Pour le Dun et l’Austreberthe, des valeurs plus importantes 

pour le paramètre 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 pourraient refléter la nature karstique de l’aquifère de la Craie, plus 

marquée pour le Dun que pour l’Austreberthe (figure 6.17 O4, A4, D4). A la différence de 

l’Orgeval et de l’Austreberthe, la qualité d’ajustement des débits du Dun varie selon 𝐼𝑛𝑀 (figure 

6.17 O5, A5, D5). En effet, une meilleure simulation des débits du Dun s’obtient lorsque 

l’interception est maximale, c’est-à-dire lorsque les valeurs de 𝐼𝑛𝑀 sont faibles (𝐼𝑛𝑀 ~ 0.8). 

Cette exagération de 20% de l’interception permet sans doute d’éviter une surestimation des 

débits au Bourg-Dun. Elle pourrait compenser l’insuffisance des pertes d’eau souterraines 

simulées à travers les limites latérales du bassin. 

 Sensibilité des flux de MES 

Les paramètres 𝐹𝑐𝑀, 𝐾𝑐𝑀, 𝑍𝑟𝑀, 𝐼𝑛𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 contribuent également à la variance des 

flux de MES, notamment pour l’Orgeval et l’Austreberthe, puisque la somme de leurs indices 

𝑆𝑖 s’élève à 24% et 17% respectivement (5% seulement pour le Dun) (figure 6.15). L’influence 

de ces paramètres sur MultiObj_SSD est en revanche nettement moins reconnaissable, 

notamment pour 𝐾ℎ
𝑔𝑤

, ce qui souligne la complexité de la relation entre les écoulements et le 

transport sédimentaire (figure 6.18 O1, A1, D1).  
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Figure 6.18. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SSD à l’effet de premier ordre des 
paramètres du modèle pour l’Orgeval (colonne O), l’Austreberthe (colonne A) et le Dun (colonne 
D). Sur chaque diagramme, les points noirs représentent le meilleur et le moins bon ajustement 
(pour la fonction objectif MultiObj_SSD), la ligne en tirets correspond à un lissage lœss du nuage 
de points et r correspond au coefficient de corrélation de Pearson. 

Une meilleure reproduction des flux de MES semble tout de même obtenue pour les 

valeurs les plus élevées de 𝐹𝑐, 𝐾𝑐 et 𝑍𝑟 et les plus faibles de 𝐼𝑛𝑀, que ce soit pour l’Orgeval, 

l’Austreberthe ou le Dun (figure 6.17 2,3,4,5). La réduction exagérée des débits induite par la 

hausse ou la baisse de ces paramètres limite probablement la tendance naturelle du modèle 

à surestimer les flux de MES. L’influence des paramètres 𝐶 (pouvoir érosif des écoulements) 

et 𝑔𝑠𝑀 (érodabilité du chenal) sur les flux de MES est plus facilement identifiable, comme en 

témoigne leur diagramme de dispersion (figure 6.18 6,7) et les valeurs élevées de leurs indices 

de Sobol pour les trois bassins (figure 6.15). Les valeurs de 𝐶 et 𝑔𝑠1 permettant la meilleure 

simulation des flux de MES semblent plus faibles pour l’Orgeval (𝐶 ~ 2.10-6 et 𝑔𝑠1 ~ 1.10-5 m) 

que pour l’Austreberthe et le Dun (𝐶 ~ 1.10-3 et 1.10-5 et 𝑔𝑠1 ~ 3.10-5 et 2.10-5 m). La variation 

de la valeur de ces paramètres pourrait révéler des disparités dans l'érodabilité des sols 

(représentée par 𝑔𝑠1) et le pouvoir érosif des écoulements (représenté par 𝐶). La valeur plus 

faible de 𝑔𝑠1 pour le bassin de l’Orgeval pourrait refléter l’action du réseau de drainage sur le 

transport des matières en suspension (Le Gall et al., 2016). En effet, comme l’ont montré 

Sogon et al. (1999), Penven et al. (2000), Foucher et al. (2015) et Le Gall et al. (2016), le 

drainage agricole favorise un lessivage continu des particules les plus fines de l’horizon 

labouré (< 2 μm). En court-circuitant les chemins naturels d’écoulement et en définissant des 

chemins d’écoulement préférentiels, il favorise leur transfert jusqu’à l’exutoire du bassin 

gs1 (m) gs1 (m) gs1 (m) 
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(augmentation de la connectivité hydro-sédimentaire). En revanche, les particules 

sédimentaires mobilisés par ruissellement sont moins fines, comme l’indique les valeurs plus 

élevées de 𝑔𝑠1 pour l’Austreberthe et le Dun, et sont donc susceptibles de se déposer lorsque 

les écoulements sont faibles et localisés. Néanmoins, le ruissellement de surface, lorsqu’il est 

fort et généralisé, peut se révéler plus efficace d’un point de vue érosif, comme l’indique la 

valeur plus élevée du paramètre 𝐶 pour l’Austreberthe et le Dun (Penven et al., 2000). 

Les tendances déterminées ici doivent malgré tout être considérées avec prudence 

puisque la gamme d’échantillonnage de 𝑔𝑠1 et 𝐶 n’est pas toujours assez large pour permettre 

une comparaison robuste des valeurs obtenues pour chaque bassin. En effet, pour l’Orgeval, 

la valeur optimale de 𝐶 se situe au niveau de la limite supérieure de la gamme. Une meilleure 

reproduction des flux de MES pourrait donc être obtenu avec des tailles de particules proches 

voire peut être même supérieures à celles obtenues pour le Dun et l’Austreberthe. Des 

simulations supplémentaires visant à mieux identifier les valeurs optimales de 𝑔𝑠 et 𝐶 pour 

chaque bassin devront donc être réalisées. 

Contrairement à ce que suggère les indices de Sobol pour MultiObj_SSD, il y a peu 

d'interactions entre les paramètres du modèle car d’après la figure 6.19 aucun effet de second 

ordre ne peut être identifié (figure 6.19), mis à part peut-être entre 𝑔𝑠1 et 𝐶 pour l’Austreberthe 

(figure 6.19 A1). En effet, pour ce bassin, la hausse de MultiObj_SSD avec la baisse de 𝑔𝑠1 

semble uniquement se produire pour des valeurs élevées de 𝐶. Une érodabilité du chenal 

élevée (permise par une valeur de 𝑔𝑠1 faible) couplée à un pouvoir érosif des écoulements fort 

(𝐶 fort) favoriseraient le transport sédimentaire et pourraient donc amener à une grande 

surestimation des flux de MES et, par extension, à des valeurs élevées de MultiObj_SSD. 
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Figure 6.19. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SSD (flux de MES) aux effets d’interaction 
entre paramètres (effets du second ordre) pour les bassins de l’Orgeval (colonne de gauche O), 
de l’Austreberthe (colonne du milieu A) et du Dun (colonne de droite D). Pour chaque bassin, 
seuls les trois paramètres avec les effets d’interactions (𝑺𝑻𝒊 − 𝑺𝒊) les plus forts sont considérés, 
ce qui génère, pour chaque bassin, trois interactions à 2 paramètres (1, 2 et 3). La couleur 
indique la valeur de la fonction objectif. 

 Sensibilité des niveaux piézométriques 

La qualité de simulation des niveaux piézométriques est en grande partie contrôlée par 

𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 puisque l’indice 𝑆𝑖 de ce paramètre vaut 67 % pour l’Orgeval et 95 % pour l’Austreberthe 

et le Dun (figure 6.15). Elle est également influencée pour l’Orgeval par 𝑍𝑟𝑀 et 𝐾𝑐𝑀 qui, pris 

séparément, expliquent près de 10% de MultiObj_PZ (figure 6.15). Cela indique que les 

niveaux piézométriques de l’Orgeval sont influencés par l’évapotranspiration et l’état de 

saturation des sols. Le caractère affleurant de la nappe de Brie pourrait rendre l’évolution des 

niveaux piézométriques sensible à ces paramètres. Le reste est contrôlé par des effets d’ordre 

supérieur entre les facteurs 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 (𝑆𝑇𝑖 - 𝑆𝑖 = 0.15), 𝑍𝑟𝑀 (𝑆𝑇𝑖 - 𝑆𝑖 = 0.09) et 𝐾𝑐𝑀 (𝑆𝑇𝑖 - 𝑆𝑖 = 

0.06). Il existe un effet de synergie très nette entre 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝑍𝑟, entre 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝐾𝑐 et 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 

puisque la hausse de MultiObj_PZ avec la hausse de 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 s’accentue lorsque 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 sont 

forts (figure 6.20). 
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Figure 6.20. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_PZ (niveaux piézométriques) aux effets 
d’interaction entre paramètres (effets du second ordre) pour le bassin de l’Orgeval. La couleur 
indique la valeur de la fonction objectif 

La baisse rapide du niveau piézométriques (permise par une valeur de 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 élevée) 

couplée à une évapotranspiration forte (𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 forts) favoriseraient la baisse des niveaux 

piézométriques et pourraient donc amener à une sous-estimation des niveaux piézométriques 

et donc à des valeurs élevées de MultiObj_PZ. Comme pour les débits, une meilleure 

simulation des niveaux piézométriques s’obtient pour des valeurs faibles de 𝑍𝑟 (< 1.5 m) et 𝐾𝑐 

(< 0.75), c’est-à-dire lorsque les taux d’évapotranspiration sont faibles et la recharge de la 

nappe est forte (figure 6.20 O3). La figure 6.21 montre que la meilleure simulation des niveaux 

piézométriques est obtenue lorsque 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 est compris entre 1 et 2 m/j pour l’Orgeval et entre 

10 et 20 m/j pour l’Austreberthe et le Dun. Encore une fois, les valeurs de conductivité 

hydraulique plus élevées pour le Dun et l’Austreberthe pourrait refléter la présence de fissures 

et de conduits karstiques dans l’aquifère de la craie.  

 

Figure 6.21. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_PZ (niveau piézométrique) à l’effet de 
premier ordre des paramètres du modèle pour l’Orgeval (colonne O), l’Austreberthe (colonne A) 
et le Dun (colonne D). Sur chaque diagramme, les points noirs représentent le meilleur et le 
moins bon ajustement (pour la fonction objectif MultiObj_PZ), la ligne en tirets correspond à un 
lissage lœss du nuage de points et r correspond au coefficient de corrélation de Pearson. 
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4.1.4. Sensibilité de l’humidité des sols 

Enfin, la qualité d’ajustement de l’humidité des sols (MultiObj_SM) de l’Orgeval est 

principalement contrôlée par 𝐾𝑐𝑀, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀, 𝐼𝑛𝑀, 𝑍𝑟𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 (figure 6.15). Les indices de 

Sobol de premier ordre de ces paramètres valent respectivement 0.48, 0.11, 0.07, 0.04 et 

0.02. La part de variance restante (28%) provient d’effets d’interaction modérés entre 𝐼𝑛𝑀, 

𝐾𝑐𝑀 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀 notamment. La figure 6.22 O1 indique que la baisse de MultiObj_SM avec la 

diminution de 𝐼𝑛𝑀 ne s’observe que pour des valeurs faibles de 𝐾𝑐.  

 

Figure 6.22. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SM (humidité du sol) aux effets 
d’interaction entre paramètres (effets du second ordre) pour le bassin de l’Orgeval. La couleur 
indique la valeur de la fonction objectif. 

En effet, lorsque 𝐾𝑐 est élevé, une diminution trop importante de 𝐼𝑛𝑀 pourrait réduire la 

qualité de simulation de l’humidité du sol probablement en raison d’une trop grande sous-

estimation de l’humidité du sol. Un effet de second ordre se remarque également entre 𝑆𝑦
𝑔𝑤

 et 

𝐾𝑐 (figure 6.22 O2). La baisse de MultiObj_SM avec la hausse de 𝑆𝑦
𝑔𝑤

 ne se manifeste que 

lorsque 𝐾𝑐 est faible. Une capacité de stockage faible du substratum (permise par une valeur 

de 𝑆𝑦
𝑔𝑤

 faible) couplée à une évapotranspiration faible (𝐾𝑐  faibles) favoriseraient une libération 

importante d’eau en surface et pourraient donc amener à une surestimation de l’humidité des 

sols et donc à des valeurs élevées de MultiObj_SM.  Comme pour les débits et les niveaux 

piézométriques, les valeurs de 𝐾𝑐  et 𝑍𝑟 permettant la meilleure simulation de l’humidité du sol 

sont faibles (𝐾𝑐 ~ 0.40-0.60 et 𝑍𝑟 ~ 0.25-0.75m) (figure 6.23). 
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Figure 6.23. Sensibilité de la fonction objectif MultiObj_SM (humidité du sol) à l’effet de premier 
ordre des paramètres du modèle pour l’Orgeval. Sur chaque diagramme, les points noirs 
représentent le meilleur et le moins bon ajustement (pour la fonction objectif MultiObj_SM), la 
ligne en tirets correspond à un lissage lœss du nuage de points et r correspond au coefficient 
de corrélation de Pearson. 

 Analyse de la capacité prédictive de CLiDE 

Les résultats de la modélisation selon l’approche de calibration multi-objectif, multi-

variables et multi-sites sont présentés dans le tableau 6.5 et dans les figures 6.24 à 6.29 pour 

les bassins de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun respectivement. Sur ces figures, les 

séries temporelles simulées correspondent à celles produites par le meilleur jeu de paramètres 

(tableau 6.6). 
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Tableau 6.5. Performances du modèle produites par le meilleur jeu de paramètres (cf. tableau 
6.5) pour chaque critère (NSE, PBIAS et RSR), chaque variable (FD : débit, SSD : flux de MES, 
GWL : piézométrie et SM : humidité du sol) et chaque site (bassins versants, sous bassins 
versants, piézomètres et humidimètres) pour les périodes de calibration et de validation. Les 
valeurs entre parenthèses indiquent la performance du meilleur jeu de paramètres de chaque 
situation. 

 Calibration Validation 

NSE PBIAS (%) RSR NSE PBIAS (%) RSR 

D
u

n
 

Bourg-Dun FD  0.38 (0.50)  3.9 (3.9)  0.79 (0.71) -0.26 26.5 1.12 

Bourg-Dun SSD  0.69 (0.69)  59.9 (11.50)  0.56 (0.56) -2.15 2 1.77 

Fontaine2 GWL  -3.00 (0.95)  -6.5 (-0.10)  2 (0.22) -5 -7.2 2.45 

Fontaine1 GWL  -1.28 (0.80)  -5.2 (-0.30)  1.51 (0.45) - - - 

Tocqueville GWL  0.16 (0.78)  1.3 (-0.30)  0.92 (0.47) -0.4 -1.4 1.18 

A
u

s
tr

e
b

. Saint-Paër FD  0.55 (0.66)  -2.4 (-0.10)  0.67 (0.59) 0.36 -6.2 0.8 

Saint-Paër SSD 0.42 (0.54) -32.4 (6.80) 0.76 (0.68) -0.0016 -39.6 1 

Blacqueville GWL  0.31 (0.71) -6.1 (-0.30) 0.83 (0.54) -0.181 -3.5 1.09 

O
rg

e
v
a
l 

Theil FD 0.55 (0.68) 6.4 (0.10) 0.67 (0.57) 0.43 3.7 0.76 

Avenelles FD 0.51 (0.71) -6.9 (-0.60) 0.7 (0.54) 0.46 -11.8 0.73 

Loge FD -4.03 (0.56) 166.5 (-6.70) 2.24 (0.66) -13.21 238.5 3.77 

Melarchez FD  0.43 (0.49) -36 (-0.80) 0.76 (0.71) 0.40 -25 0.78 

Choqueuse FD -0.58 (0.54) 148 (-0.30) 1.26 (0.68) -2.69 246.9 1.92 

Goins FD -1 (0.45) 194.4 (1.50) 1.41 (0.74) -11.28 419.3 3.5 

Quatre Cents FD -2.45 (0.80) 260.2 (-2.30) 1.86 (0.44) -1.26 392.3 1.5 

Avenelles SSD  0.42 (0.42) -20.1 (11.60) 0.76 (0.76) -0.10 -2.2 1.05 

Melarchez SSD  -0.22 (0) -89.6 (-0.1) 1.1 (1) -0.23 -78.3 1.11 

Choqueuse SSD  -0.48 (0.30) -100 (-0.50) 1.21 (0.83) - - - 

Goins SSD -0.44 (-0.11) -100 (-5.40) 1.2 (1.05) - - - 

Goins-PZ GWL -7.90 (0.46) 3 (0) 2.98 (0.73) -5.53 2.6 2.55 

Loge-PZ GWL -9.98 (-0.26) 1.7 (-0.10) 3.31 (1.12) -11 2.3 3.46 

Chantemerle-PZ1 
GWL 

-0.46 (0.40) 0.6 (-0.10) 1.21 (0.77) -0.20 0.6 1.1 

Chantemerle-PZ2 
GWL 

0.01 (0.64) 0.3 (0) 0.99 (0.60) 0.18 0.5 0.9 

Derrier-PZ GWL -9.41 (0.68) 2.6 (0) 3.23 (0.57) -7.92 1.5 2.99 

Boissy SM 0.51 (0.60) -4.2 (0.10) 0.7 (0.63) 0.64 -3.5 0.6 
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Tableau 6.6. Meilleur jeu de paramètres identifié par la procédure de calibration automatique 
pour le bassin de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun. Le meilleur jeu de paramètres est le jeu 
de paramètres le plus performant pour l’ensemble des métriques (NSE, RSR et PBIAS), des 
variables (débits, flux de MES, piézométrie et humidité des sols) et des sites. 

Parameter 
(unit) 

Orgeval optimal 
value 

Austreberthe optimal 
value 
 

Dun optimal 
value 

𝑭𝒄𝑴 (−) 3.60 x 10-2 1.35 x 10-1 7.58 x 10-2 

𝒁𝒓𝑴 (−) 6.86 x 10-1 1.37 1.19 

𝑰𝒏𝑴 (−) 8.10 x 10-1 1.45 8.42 x 10-1 

𝑲𝒄𝑴 (−) 5.80 x 10-1 1.01 9.61 x 10-1 

𝑲𝒉
𝒈𝒘

𝑴(-)  

 

4.66 x 10-2 2.18 2.16 x 10-1 

𝑺𝒚
𝒈𝒘

M (-) 1.17 3.56 2.54 x 10-1 

𝑺𝒚
𝒔𝒔 (%) - 8.44 1.00 

𝑲𝒗
𝒔𝒔 (𝒎. 𝒅𝒂𝒚−𝟏) - 2.78 x 10-2 6.88 x 10-2 

𝒈𝒔𝑴 (−) 1.96 x 10-1 2.02 x 10-1 1.08 x 10-1 

𝑪 (−) 1.43 x 10-6 4.89 x 10-6 5.23 x 10-6 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 (𝒎) 2.82 x 10-2 1.12 x 10-2 1.05 x 10-2 

𝑫𝒎𝒊𝒏 (𝒎) 1.66 x 10-3 1.98 x 10-2 8.87 x 10-3 

En complément, le tableau 6.7 fournit, à la place des termes multiplicateurs 𝐹𝑐𝑀, 𝑍𝑟𝑀, 

𝐼𝑛𝑀, 𝐾𝑐𝑀, 𝐾ℎ
𝑔𝑤

𝑀 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

𝑀, la moyenne spatio-temporelle des paramètres associés. Pour  

𝑔𝑠𝑀, les valeurs affichées correspondent respectivement aux diamètres des différentes 

fractions granulométriques considérées. 

Tableau 6.7. Moyennes spatio-temporelles de 𝑭𝒄, 𝒁𝒓, 𝑰𝒏, 𝑲𝒄, 𝑲𝒉
𝒈𝒘

, 𝑺𝒚
𝒈𝒘

, 𝑺𝒚
𝒔𝒔, 𝑲𝒗

𝒔𝒔, 𝒈𝒔, 𝑪, 𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 et 𝑫𝒎𝒊𝒏 

déduites de la configuration optimale de CLiDE (cf. tableau 6.5) pour l’Orgeval, l’Austreberthe et 
le Dun. 

Parameter (unit) Orgeval optimal value 
 

Austreberthe optimal 
value 
 

Dun optimal 
value 

𝑭𝒄 (𝒎𝒎. 𝒉𝒓−𝟏) 0.25 1.25 0.70 

𝒁𝒓 (𝒎) 0.76 1.76 1.33 

𝑰𝒏 (−) 0.76 1 0.80 

𝑲𝒄 (−) 0.43 0.86 0.81 

𝑲𝒉
𝒈𝒘

 (𝒎. 𝒅𝒂𝒚−𝟏) 
 

4.03 x 10-2 20.74 7.50 

𝑺𝒚
𝒈𝒘

 (%) 1.17 7.14 2.83 

𝑺𝒚
𝒔𝒔 (%) - 8.44 1.00 

𝑲𝒗
𝒔𝒔 (𝒎. 𝒅𝒂𝒚−𝟏) - 2.78 x 10-2 6.88 x 10-2 

𝒈𝒔𝟏/𝒈𝒔𝟐/𝒈𝒔𝟑 (𝝁𝒎) 9.8 / 39.2 / 392 12.73 / 40.4 6.80 / 21.6  

𝑪 (−) 1.43 x 10-6 4.89 x 10-6 5.23 x 10-6 

𝜟𝒁𝒎𝒂𝒙 (𝒎) 2.82 x 10-2 1.12 x 10-2 1.05 x 10-2 

𝑫𝒎𝒊𝒏 (𝒎) 1.66 x 10-3 1.98 x 10-2 8.87 x 10-3 
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 Orgeval 

4.2.1.1. Débits, niveaux piézométriques et humidité du sol 

Pour l’Orgeval, on distingue globalement trois types de fonctionnement hydrologique 

parmi les sous-bassins versants étudiés (figure 6.24). 
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Figure 6.24. Comparaison des débits observées (bleu) et simulées (rouge) par CLiDE pour le 
bassin versant de l’Orgeval. Les enveloppes grises représentent les intervalles de confiance à 
90 %. L’évapotranspiration potentielle (orange) et les pluies minimales (violet) et maximales 
(noir) journalières sont représentées sur la partie supérieure de chaque graphique. 

Les bassins de Loge (C), Choqueuse (E), Goins (F) et Quatre Cents (G) présentent tous 

des débits faibles indiquant des taux de restitution de la pluie faibles (Nikolić et al., 1999). Les 

infiltrations profondes vers la nappe de Brie sont donc prépondérantes pour ces bassins 

(Nikolić et al., 1999). Les pics de crue du bassin forestier (Les Quatre Cents - G) sont plus 

faibles que pour les bassins mixte (Choqueuse - E) et agricole (Goins - F). Malgré la présence 

d’une zone forestière sur le bassin de Choqueuse, l’écrêtage des crues sur ce bassin n’est 

pas plus important que pour le bassin agricole drainé de Goins. Les infiltrations profondes pour 

le bassin de Mélarchez sont presque inexistantes, ce qui explique l’importance des 

écoulements et des pics de crue pour ce bassin (figure 6.24 D). Les bassins versants du Theil 

(figure 6.24 A) et des Avenelles (figure 6.24 B) présentent un comportement hydrologique 

intermédiaire avec des intensités d’écoulement supérieures à celles de Loge (C), Choqueuse 

(E), Goins (F) et Quatre Cents (G) mais inférieures à celles de Mélarchez (D). 

Le modèle donne des résultats raisonnables pour la simulation des débits des bassins 

avals, d’ordre 3 (Theil et des Avenelles), comme en témoigne les hydrogrammes (figure 6.24 

A et B) et les valeurs des paramètres NSE (0.55 et 0.51 pour la période de calibration et 0.43 

et 0.46 pour la période de validation), RSR (0.67 et 0.7 pour la calibration et 0.76 et 0.73 pour 

la validation) et PBIAS (6.4 et -6.9 % pour la calibration et 3.7 et -11.8 % pour la validation ; 

tableau 6.7). Le débit observé se trouve très souvent à l’intérieur de la bande de prédiction à 

90 % (figure 6.24 A et B). Les bassins se comportent de façons très similaires, ce qui explique 

qu’une simulation satisfaisante des débits à la station du Theil s’accompagne très souvent 

d’une simulation satisfaisante des débits à la station des Avenelles et inversement. La 

performance satisfaisante du modèle pour ces bassins est principalement due à sa capacité 
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à faire correspondre les pics de ruissellement et les débits de base et donc les niveaux 

piézométriques dans ce secteur. 

En effet, le modèle parvient à reproduire assez fidèlement les cycles d’évolution annuelle 

et évènementielle du niveau de la nappe pour les piézomètres Chantemerle-PZ1 et 

Chantemerle-PZ2 (figure 6.25 D et E). Les biais d’estimation sont relativement faibles (+0.6 et 

+0.3 % respectivement soit +0.77 et +0.37 m pour la période de calibration) mais les valeurs 

des critères de performance NSE (-0.46 et 0.01 pour la période de calibration) et RSR (1.21 

et 0.99 pour la période de calibration) indiquent malgré tout une reproduction assez limitée de 

la fluctuation temporelle des valeurs (tableau 6.7). La fluctuation saisonnière de l’humidité du 

sol est également bien reproduite par le modèle avec un assèchement du sol au printemps et 

une humidification à l’automne (figure 6.25 A). Les pics d’humidité du sol l’hiver sont très 

proches de ceux mesurés in-situ (environ 30 %) sauf lors des hivers 1986 à 1989 où ils sont 

sous-estimés. L’été, l’humidité des sols est très souvent surestimée et le point de flétrissement, 

très légèrement supérieur à 10 %, n’est jamais atteint. Les hausses subites de l’humidité du 

sol associées aux événements pluvieux et surimposées au cycle annuel ne sont pas toujours 

bien capturées pas le modèle.  
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Figure 6.25. Comparaison de l’humidité des sols et des niveaux piézométriques observées (bleu) 
et simulées (rouge) par CLiDE pour le bassin versant de l’Orgeval. Les enveloppes grises 
représentent les intervalles de confiance à 90 %. L’évapotranspiration (orange) et les pluies 
minimales (violet) et maximales (noir) journalières sont représentées sur la partie supérieure de 
chaque graphique 

Les performances du modèle sont également acceptables à la station de Mélarchez avec 

un NSE et un RSR de 0.43 et 0.76 pour la période calibration et de 0.40 et 0.78 pour la période 

de validation (tableau 6.7). Les biais d’estimation sont nettement plus importants pour cette 

station avec des PBIAS de -36 et -25 %, pour les périodes de calibration et de validation, 

respectivement (Tableau 6.7). Le débit observé franchi sur une grande partie de 

l’hydrogramme la limite supérieure de la bande de prédiction à 90 % ce qui montre la difficulté 

de prédiction du modèle quel que soit la combinaison de paramètres retenue (figure 6.24 D). 

Le ruissellement et le débit de base observées sont remarquablement élevés pour ce bassin 

avec des coefficients de restitution très forts. Le drainage artificiel de la quasi-totalité des sols 

de ce bassin agricole pourrait expliquer la restitution élevée des eaux de pluie (Molénat et al., 

1999 ; Riffard et al., 2001). Sur certains événements, le bassin versant de Mélarchez peut 

restituer plus d’eau qu’il n’en reçoit par les précipitations. Des apports extérieurs, 

probablement des échanges verticaux avec l’aquifère des calcaires de Champigny pourraient 

être responsables de cette forte restitution (Nikolić et al., 1999 ; Riffard et al., 2001 ; Hiver, 
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2015). La sous-estimation des débits de base (et donc des niveaux piézométriques) pourrait 

donc provenir en partie d’une représentation biaisée des conditions aux limites. Elle pourrait 

également être attribuée à des valeurs de conductivité hydraulique (𝐾ℎ
𝑔𝑤

 = 4.66 .10-7 m/s) et/ou 

d’emmagasinement spécifique (𝑆𝑦
𝑔𝑤

 = 1.17 %) trop élevées (tableau 6.6). Par ailleurs, la sous-

estimation simultanée du ruissellement et du débit de base pourrait provenir d’un déficit 

hydrique global du système lié à une surestimation de l’évapotranspiration (𝐾𝑐𝑀 et 𝑍𝑟𝑀 trop 

forts) et/ou de l’interception (𝐼𝑛𝑀 trop faible) dans cette partie du bassin. 

Le modèle ne simule pas correctement les débits pour les quatre autres stations (Loge, 

Choqueuse, Goins et Quatre Cents drainant des bassins cultivés à 38, 57, 90 et 4 %) avec 

une surestimation moyenne des valeurs journalières, plus forte pour la période calibration 

(supérieure à 150%) que pour la période de validation (supérieure à 250%) (figure 6.24 C, E, 

F et G ; tableau 6.7). La surestimation quasi systématique des débits sur cette partie du bassin 

est principalement liée à une surestimation du débit de base et donc du niveau des eaux 

souterraines (PBIAS égal à +3 % à Goins, + 1.7 % à Loge et + 2.6 % à Derrier soit +4.36, 2.35 

et 3.39 m) (figure 6.25 B, C et F ; tableau 6.7). En effet, à la différence de la piézométrie 

observée, la piézométrie simulée dépasse très fréquemment la surface du sol l’hiver dans ces 

secteurs de plateau (150 m à Goins, 140 m à Loge et 134 m à Derrier) (figure 6.25 B, C et F). 

La morphologie très plate de ces zones (gradient hydraulique faible) combinée à la définition 

d’une conductivité hydraulique et d’un emmagasinement spécifique faibles du substrat 

favorisent la persistance de niveaux piézométriques élevées pouvant conduire à l’affleurement 

de la nappe. Les cycles d’évolution annuelle de la piézométrie restent malgré tout capturés 

par le modèle. 

4.2.1.2. Flux de MES 

Concernant les flux journaliers de MES, malgré la surestimation des débits, les flux 

sédimentaires simulés sont constamment nuls pour les bassins de Choqueuse et de Goins 

durant la période pour laquelle nous disposons de mesures in-situ (03/11/1998 – 10/06/1999) 

(figure 6.26 C et D).  
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Figure 6.26. Comparaison des flux de MES observées (bleu) et simulées (rouge) par CLiDE pour 
le bassin versant de l’Orgeval. Les enveloppes grises représentent les intervalles de confiance 
à 90 %. L’évapotranspiration (orange) et les pluies minimales (violet) et maximales (noir) 
journalières sont représentées sur la partie supérieure de chaque graphique 

Le flux sédimentaire est également très souvent nul pour le bassin de Mélarchez (figure 

6.26 B) ce qui amène à une sous-estimation moyenne des valeurs de 89.6 et 78.3 % durant 

la période de calibration et de validation respectivement (tableau 6.7). En revanche, la 

simulation des flux de MES sur la période de calibration est relativement bonne pour le bassin 

des Avenelles (figure 6.26 A) avec une sous-estimation moyenne des valeurs de seulement 

20 et 2 % durant la période de calibration et de validation respectivement (tableau 6.7). Même 

si les pics et les récessions ne sont pas toujours bien simulés et sont respectivement 

surestimés et sous-estimés, le modèle parvient à identifier les événements durant lesquels la 

majeure partie du transport de MES se produit. Pour ce site, les valeurs des critères NSE et 

RSR sont respectivement de 0.42 et 0.76 durant la période de calibration (tableau 6.7). 

L’absence ou l’intermittence exagérée du transport sédimentaire est vraisemblablement liée à 

une surestimation de la taille des particules transportées en suspension dans le chenal (9.8 

microns ; Tableau 6.6). En effet, les particules grossières sont plus difficilement érodables et 

leur mise en mouvement ne se fait que lorsque l’énergie des écoulements est suffisante (cf. 

chapitre 4).  D’autre part, elles se redéposent plus rapidement en raison de leur plus grande 

vitesse de chute. La valeur de 𝐷𝑚𝑖𝑛, dont la valeur calibrée est pourtant déjà très faible (1.66 

mm ; tableau 6.6), pourrait également avoir limité l’érosion et donc les flux de MES dans les 

bassins d’ordre supérieurs. En effet, ce paramètre, en restreignant l’érosion concentrée aux 

cellules avec une hauteur d’eau supérieure à 1.66 mm, pourrait avoir limité l’extension en 

amont de l’érosion concentrée.  
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 Austreberthe et Dun 

4.2.2.1. Débits et niveaux piézométriques 

Pour l’Austreberthe et le Dun, les valeurs des fonctions objectif (tableau 6.7) et l’analyse 

visuelle des données simulées (figure 6.27) indiquent une reproduction globalement 

satisfaisante des débits durant la période de calibration. Le modèle permet une très bonne 

prédiction de la lame totale écoulée avec une marge d’erreur inférieure à 5 % pour 

l’Austreberthe et le Dun (tableau 6.7). Les coefficients de Nash et RSR sont proches des 

valeurs de bonne performance définis par Moriasi et al. (2007, 2014) (NSE ~ 0.5 et RSR ~ 

0.7), indiquant une reproduction globalement satisfaisante des débits (tableau 6.7). 

 La figure 6.27 montre les résultats de calibration et de validation pour une période très 

humide (01/10/2000 - 15/04/2001) et deux périodes sèches (15/06/2005 – 31/12/2005 et 

01/01/2006 – 31/12/2006).  

 

 
 

Figure 6.27. Comparaison des débits observées (bleu) et simulées (rouge) par CLiDE pour le 
bassin versant du Dun (en haut) et de l’Austreberthe (en bas). Afin de faciliter leur visualisation, 
les débits sont présentés sur plusieurs périodes courtes (période très humide du 01/10/2000 au 
15/04/2001 et périodes sèches du 15/06/2005 au 31/12/2005 et du 01/01/2006 au 31/12/2006). 

Le débit observé du Dun et de l’Austreberthe est composé d’un débit de base très 

prononcé (notamment pour l’Austreberthe ; figure 6.27) auquel se superpose des événements 

ruisselants de courte durée. Ces événements sont particulièrement marqués en période 

humide, lorsque les pluies se produisent sur des sols saturés en eau. Les limites d'incertitude 

du modèle sont globalement plus étroites en période humide qu’en période sèche. Cependant, 
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pour l’Austreberthe, la précision de prédiction en période humide n’est pas suffisante pour 

englober l’ensemble des données observés. Le débit de base simulé par le meilleur modèle 

est sous-estimé, notamment à la fin de l’hiver et au début du printemps. Cette sous-estimation 

du débit de base est liée à la sous-estimation des niveaux piézométriques qui atteint près de 

20m au droit de Blacqueville (figure 6.28 D).  
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Figure 6.28. Comparaison des niveaux piézométriques observées (bleu) et simulées (rouge) par 
CLiDE pour le Dun et l’Austreberthe. 

Les pics de crue sont également sous-estimés sauf pour les événements de pluie les plus 

importants. Pour le Dun, en période humide, les débits observés se situent souvent à l’intérieur 

des limites d’incertitude (figure 6.27). Le débit de base est relativement bien simulé pour la 

meilleure configuration de modèle avec seulement une très légère sous-estimation des 

valeurs. En période sèche, que ce soit pour l’Austreberthe ou le Dun, les débits de base sont 

très souvent surestimés même pour le Dun, même si pourtant les niveaux piézométriques 

simulés en plateau (Tocqueville) et en vallée (Fontaine2) ne sont pas excessifs. La réponse 

ruisselante du bassin du Dun est presque toujours exagérée alors qu’elle a plutôt tendance à 

être insuffisante pour l’Austreberthe. La sous-estimation et la surestimation de la capacité 

d’infiltration des sols 𝐹𝑐 pourraient respectivement expliquer ces écarts.  

Les grandes tendances annuelles et pluriannuelles du niveau piézométrique sont bien 

capturées par le modèle, que ce soit en plateau ou en vallée (figure 6.28). Toutes les séries 

piézométriques simulées contiennent les cycles climatiques annuels (1 an) et interannuels (6-

7 ans) présents dans les séries observées. Le modèle parvient à bien reproduire le 

comportement hautement inertiel de l’aquifère puisqu’il filtre l’ensemble des variations rapides 

associées aux événements pluvieux. La comparaison des séries temporelles simulées et 

observées montre qu'elles présentent des fluctuations quasi-synchrones mais avec des 

amplitudes parfois très différentes. Cela explique les valeurs parfois faibles du coefficient de 

Nash, notamment pour les piézomètres de vallée du Dun (NSE < 0 ; Fontaine1 et Fontaine2 ; 

tableau 6.7). Pour le piézomètre de plateau de l’Austreberthe (Blacqueville), où le battement 

de la nappe est le plus fort (~40 m), la variabilité interannuelle est sous-estimée d’un facteur 

trois environ (figure 6.28D). Cette sous-estimation peut être liée à une surestimation de la 

capacité d’écoulement (𝐾ℎ
𝑔𝑤 

trop élevé – 4.37.10-4 m/s) et/ou de stockage (𝑆𝑦
𝑔𝑤 

 trop élevé – 

8.19 %) de l’aquifère. En revanche, pour le Dun, où le battement de la nappe est le plus faible 

(15 m en plateau et 7 m en vallée), la variabilité interannuelle des niveaux est exagérée, 

notamment en zone de plateau (Tocqueville ; figure 6.28C). Dans ce cas, une augmentation 
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de la capacité d’écoulement (1.19.10-5 et 4.32.10-5 m/s en plateau et en vallée respectivement ; 

tableau 6.5) et/ou de stockage (2.06 et 2.69 % en plateau et en vallée respectivement ; tableau 

6.5) devrait permettre d’atténuer cette variabilité. Par ailleurs, ces ajustements pour le Dun 

devraient permettre d’atténuer la variation saisonnière des niveaux qui s’exprime trop souvent 

et de façon trop marquée (notamment en vallée où elle devrait être pratiquement inexistante ; 

figure 6.28). L’exagération de la variation saisonnière pourrait également provenir d’une 

surestimation des cumuls de pluie efficaces liée à une sous-estimation de 𝐾𝑐𝑀 et 𝑍𝑟𝑀 ou à 

une surestimation de 𝐼𝑛𝑀 (tableau 6.5). 

4.2.2.2. Flux de MES 

La simulation des flux de MES durant la période de calibration est relativement bonne 

(NSE = 0.69 et RSR = 0.56 pour le Dun et NSE = 0.42 et RSR = 0.76 pour l’Austreberthe), 

bien que les biais d’estimation moyens des flux de MES soit relativement forts (tableau 6.7). 

En effet, pour l’Austreberthe, malgré la surestimation des débits, il y a, de manière générale, 

une sous-estimation de l’érosion pendant et entre les crues, ce qui explique la valeur négative 

du critère PBIAS (-32.4 %) (figure 6.29).  

 

 

 
 

Figure 6.29. Comparaison des flux de MES observées (bleu) et simulées (rouge) par CLiDE pour 
le bassin versant du Dun (en haut) et de l’Austreberthe (en bas). Les flux de MES sont 
représentés sur les mêmes périodes que les débits en figure 6.27. 

Pour le Dun, la surestimation des débits pourrait être à l’origine de la surestimation des 

flux sédimentaires (PBIAS = +60 % ; tableau 6.7) qui a plutôt tendance à se produire entre les 

événements de crue (figure 6.29). Par exemple, la crue de décembre 2005 est relativement 
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bien capturée par le modèle avec seulement une très légère sous-estimation du pic d’érosion 

(figure 6.29). La simulation des flux de MES durant la période de validation est nettement 

moins bonne avec une dégradation de la majorité des critères de performance (tableau 6.7). 

On observe notamment une accentuation des divergences dans la simulation des pics 

d’érosion (figure 6.29). Aucune des configurations du modèle n'est en mesure de capturer les 

pics de flux de MES qui sont très souvent sous-estimés. Cependant, pour le Dun, la simulation 

de l’érosion nette totale est meilleure avec une surestimation nettement moins forte (2 %) 

(tableau 6.7).  

4.3. Autocorrélogrammes et spectres de Fourier 

4.3.1. Comparaison des comportements hydro-sédimentaires 

Les figures 6.30 à 6.39 comparent les corrélogrammes et les spectres de puissance des 

séries temporelles observées et simulées des bassins de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du 

Dun. Les tableaux 6.8, 6.9 et 6.10 fournissent une analyse plus détaillée comparant les effets 

mémoires (EM), les fréquences de rupture (Tx1, Tx2) et les coefficients spectraux (B1, B2, B3 

et Bm) observées et simulées. Les fonctions d’autocorrélation et les spectres de puissance 

des séries observées sont parfois calculés sur une gamme de retards ou de fréquences 

réduite, en raison d’une disponibilité limitée des données. Cela peut donc, dans certains cas, 

rendre difficile voire impossible la détermination des régimes et des ruptures d’échelles basses 

fréquences des spectres (B1 et Tx1). 

4.3.1.1. Débits 

Les spectres de puissance des débits observés et simulés présentent des pics similaires 

à 1 an et/ou 5-7 ans (non visible ici en raison du lissage lœss), reflétant la présence des cycles 

saisonniers et interannuels, respectivement. Les spectres observés et simulés diminuent tous 

avec la fréquence, ce qui indique que le modèle reproduit le comportement de type « filtre 

passe-bas » observé pour l’ensemble des bassins versants (figure 6.30). Pour le Theil, les 

Avenelles, Mélarchez, Choqueuse, Goins, Quatre Cents et Bourg-Dun, l’ajustement d’un 

modèle de régression segmentée aux spectres des débits simulés et observés a permis 

d’identifier deux régimes d’invariance (tableau 6.8). Par conséquent, le modèle parvient à 

capturer, pour ces bassins versants, les deux régimes d’écoulement, à savoir le ruissellement 

et le débit de base, présents dans les débits. Généralement, pour les bassins d’ordre supérieur 

(Paer, Bourg-Dun, Theil, Avenelles, Mélarchez), la rupture d’échelle (Tx2) se placent à des 

périodes plus élevés pour les chroniques observées (10-15 jours pour les bassins de 

l’Orgeval ; également observé par Tessier et al., 1996 pour le Theil) que pour les chroniques 
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simulées (5 jours) alors que c’est l’inverse pour les bassins d’ordre inférieur (Choqueuse, 

Goins ; 5 jours contre 20 jours) (tableau 6.8).  

 

Figure 6.30. Spectres de Fourier lissés des séries observées (A) et simulées (B) de débit. Pour 
faciliter la comparaison de la pente des spectres, les séries ont été préalablement centrées 
réduites. 
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Tableau 6.8. Variables corrélatoires (EM) et spectrales (B1, B2, B3, Bm, Tx1 et Tx2) extraites des fonctions d’autocorrélation et des spectres de 
Fourier des séries observées (a) et simulés (b) de débit. 

 Observations Simulations 

 B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM 

Q_Theil -0.65 - -1.59 -0.72 - 8.32 24 -0.58 - -3.39 -0.64 - 4.29 15 

Q_Avenelles -0.71 - -1.45 -0.77 - 8.76 46 -0.57 - -3.53 -0.63 - 4.12 10 

Q_Melarchez -0.52 - -1.23 -0.62 - 15.1 23 -0.43 - -1.78 -0.46 - 4.28 4 

Q_Choqueuse -0.75 - -1.37 -0.78 - 5.88 49 -0.62 - -0.99 -0.68 - 19.45 24 

Q_Goins -0.69 - -1.4 -0.73 - 5.79 14 -0.62 - -0.91 -0.67 - 20.45 23 

Q_QuatreCents -1.11 - -0.8 -0.97 - 72.83 88 -0.63 - -0.94 -0.72 - 43.75 31 

Q_Loge -0.62 - - -0.62 - - 25 -0.66 - -2.99 -0.74 - 5.13 25 

Q_BourgDun -1.46 - -0.66 -0.98 - 231.2 423 -0.77 - -1.64 -0.82 - 6.45 59 

Q_Paer -1.54 - -0.93 -1.25 - 103.14 549 -1.79 -0.4 -4.18 -1.12 175.43 3.97 503 
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Les pentes des spectres B sont relativement bien reproduites par le modèle pour 

Mélarchez, Choqueuse, Goins et Quatre Cents, beaucoup moins pour le Theil, les Avenelles 

et Bourg-Dun (tableau 6.8). En effet, les différences relatives de valeurs sont comprises entre 

±10 et ±45 % pour les premiers et ±11 et ±148 % pour les seconds (tableau 6.8). La sous-

estimation (en valeur absolue) des coefficients spectraux se produit sur l’ensemble des 

gammes d’échelles pour Choqueuse et Goins et seulement sur la gamme des basses 

fréquences pour le Theil, les Avenelles, Mélarchez, Quatre-Cents et Bourg-Dun (tableau 6.8). 

Par exemple, pour le débit au Bourg-Dun, B1 et B3 valent respectivement -1.46 et -0.66 pour 

la série observée et -0.77 et -1.64 pour la série simulée. Par conséquent, ces résultats 

suggèrent, pour le Theil, les Avenelles, Mélarchez, Quatre-Cents et Bourg-Dun, un lissage 

exagéré du signal dans la gamme des hautes fréquences (< 5-7 jours), probablement en raison 

d’un routage trop lent des écoulements en surface (Weedon et al., 2015 ; Åkesson et al., 

2016). Le lissage insuffisant dans la gamme des basses fréquences (> 5-7 jours) pourrait être 

dû à une sous-estimation de la variabilité lente du débit de base, clairement visible pour le 

Theil, les Avenelles, Mélarchez et Bourg-Dun en figures 6.24 A, B, D et 6.27. 

Pour Loge et Saint-Paër, les spectres des débits observés et simulés sont structurés 

différemment puisqu’ils ne contiennent pas le même nombre de ruptures. Pour Loge, le 

spectre observé ne présente aucun point de rupture ce qui n’est pas le cas du spectre simulé 

qui en possède un à 5 jours (Tx2) (tableau 6.8). Pour Saint-Paër, le spectre observé contient 

un point de rupture (Tx2 = 103 jours) alors que le spectre simulé en contient deux (Tx1 = 175 

jours et Tx2 = 4 jours).  Comme pour le Theil, les Avenelles, Mélarchez et Bourg-Dun, le 

lissage du signal dans la gamme des hautes fréquences (< 5-7 jours) est exagéré pour Loge 

et Saint-Paër. L’amortissement des variations hautes fréquences est donc globalement trop 

fort pour les bassins avec une taille importante (A > 2.24 km²). 

Les effets mémoires, les pentes et les fréquences de rupture, qu’ils soient observés ou 

simulés, sont différents d'un site à l'autre, révélant des comportements hydrologiques 

différents (tableau 6.8). Pour les bassins infiltrants karstiques de Saint-Paër (𝐹𝑐 = 1.25 mm/h) 

et du Bourg-Dun (𝐹𝑐 = 0.70 mm/h), les écoulements proviennent principalement de l’aquifère 

de la craie qui est un aquifère profond (formations superficielles épaisses) présentant une 

grande capacité de stockage, notamment pour Saint-Paër (𝑆𝑦
𝑔𝑤

 = 7.14 % ; tableau 6.6). Cela 

pourrait expliquer la décroissance lente des fonctions d’autocorrélation (figure 6.31), la valeur 

élevée du point de rupture Tx2 (103 et 231 jours) et l’inclinaison importante de la partie basses 

fréquences des spectres de Fourier (B1 égal à -1.54 et -1.46) pour ces bassins (tableau 6.8). 

Le comportement moins intermittent des précipitations (Bm des précipitations brutes plus 

élevée en valeur absolue) et la capacité de stockage (RAW et TAW) plus élevée des sols de 



 

310 

ces bassins (cf. section 4.1 , analyse de sensibilité) pourraient également contribuer à leur 

plus grande mémoire hydrologique de long terme (Yang et al., 2018). Le lissage assez faible 

du signal dans les hautes fréquences reflète une composante rapide d’écoulement associée 

à des chemins d’écoulements très transmissifs (conduits karstiques).  

 

Figure 6.31. Fonctions d’autocorrélation des séries observées (A) et simulés (B) de débit, de flux 
de MES, de niveau piézométrique et d’humidité des sols. La ligne en tirets rouge intervient dans 
le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984). Les lignes en tirets bleues définissent les limites de 
confiance à 95 %. 
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La mémoire hydrologique à long terme de ces bassins est donc élevée comparé à celui 

des bassins de l’Orgeval, excepté pour le bassin des Quatre Cents où le lissage du débit est 

marqué dans les basses fréquences. En effet, pour le débit aux Quatre Cents, l’EM, Tx2 et B1 

valent respectivement 88 jours, 73 jours et -1.11 contre seulement 14-49 jours, 6-15 jours et -

0.52--0.75 pour les autres bassins de l’Orgeval. Les bassins de Goins et de Mélarchez sont 

les plus réactifs aux précipitations, avec un EM de 14 et 23 jours, un Tx2 de 6 et 15 jours et 

un coefficient B1 de -0.69 et -0.52 (tableau 6.8). Dans le même temps, pour Saint-Paër, Bourg-

Dun et Quatre Cents, la partie hautes fréquences du spectre des débits est moins pentue 

puisque B3 vaut -0.66 à -0.93 pour ces bassins contre -1.23 à -1.59 pour les autres bassins 

(tableau 6.8). Ainsi, il y a une anticorrélation entre B1 et B3, ce qui signifie qu’une mémoire 

hydrologique forte de court (long) terme s’accompagne, pour les bassins versants étudiés, 

d’une mémoire hydrologique faible de long (court) terme. 

Les écarts entre les bassins de Mélarchez et de Goins d’une part et le bassin des Quatre 

cents d’autre part, peuvent être associés à leurs caractéristiques physiques. En effet, pour les 

bassins de Mélarchez et de Goins, les sols, principalement agricoles, sont drainés 

artificiellement sur la quasi-totalité de leur surface (Riffard et al., 2002) alors que le bassin des 

Quatre Cents est entièrement boisé. Une analyse de corrélation bivariée et une analyse de 

redondance confirment ce lien statistiquement significatif entre l’occupation du sol et les 

propriétés spectrales du débit puisque, parmi les variables indépendantes les mieux 

représentées par le plan d’ordination (i.e. celles dont les vecteurs sont les plus longs), celles 

qui s’alignent le plus avec les vecteurs EM, Bm, B1, B3 et Tx2 sont FA (fraction boisée du 

bassin) et crop (fraction cultivée du bassin) (figure 6.32 A).   
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Figure 6.32. Triplot de corrélation (plan I-II de la RDA) décrivant l’influence des caractéristiques 
physiques des bassins versants de l’Orgeval (variables explicatives, flèches bleues) sur les 
propriétés corrélatoires (EM) et spectrales (Bm, B1, B3 et Tx2) de leurs débits (A) observés et 
(B) simulés (variables réponses, flèches violettes). FA : fraction boisée ; crop : fraction cultivée ; 
DD : densité de drainage ; HI : intégrale hypsométrique ; Fc : capacité d’infiltration des sols ; 
TAW et RAW : capacité de stockage des sols ; Th : Theil ; Av : Avenelles ; Lo : Loge ; Me : 
Mélarchez ; Go : Goins ; Ch : Choqueuse ; Qu : Quatre Cents. 

Les surfaces boisées présentes sur le bassin versant de Quatre Cents lui confère une 

plus grande mémoire de long terme mais une moins grande mémoire de court terme puisque 

les vecteurs FA, EM, Tx2 et B3 du plan d’ordination pointent dans sa direction et les vecteurs 

B1 et Bm dans une direction opposée (figure 6.32 A). En revanche, les surfaces agricoles 

(drainées), majoritaires (90%) sur les bassins de Goins et Mélarchez, ont un effet inverse 

puisque le vecteur crop, orienté vers les points Me et Go, pointe dans une direction opposée 

à celle de EM, Tx2 et B3 et dans la même direction que B1 et Bm (figure 6.32 A).  

Il est assez surprenant que les sols majoritairement agricoles du Mélarchez et de Goins 

génèrent un lissage plus important des hautes fréquences que les sols forestés de Quatre 

Cents. Ce comportement assez particulier peut s’expliquer de trois manières. Premièrement, 

pour le bassin de Quatre Cents, le stockage de l’eau en surface est limité en raison de sa plus 

petite surface A (les écoulements prennent moins de temps à rejoindre l’exutoire) (Mudelsee, 

2007). Deuxièmement, la densité de drainage (DD) plus faible de ces bassins pourrait 

entrainer un amortissement des crues puisque, dans ce cas, les écoulements se font 

principalement de manière diffuse. Troisièmement, la mise en charge du réseau de drainage 

agricole, même lors d’évènements de pluie faibles (~5 mm/d), pourrait permettre un 
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écrêtement des crues en favorisant le stockage temporaire de l’eau dans les drains et les 

parcelles (Henine et al., 2012, 2014) (figure 6.32 A). 

Ces relations bivariées s’observent également sur les données simulées (figure 6.32 B). 

Pour les données simulées, trois autres variables ont une influence sur la réactivité 

hydrologique à long terme des bassins : l’intégral hypsométrique (HI), la capacité d’infiltration 

(𝐹𝑐) et la capacité de stockage (TAW et RAW) des sols. Plus la capacité d’infiltration et la 

capacité de stockage des sols sont faibles, plus le ruissellement de surface est important et 

donc plus la mémoire hydrologique à long terme est faible (B1 faible).  De même, plus l’intégral 

hypsométrique est élevée (bassin versant convexe), plus les pentes aux abords du réseau 

hydrographique et de l’exutoire sont raides, ce qui favorise l’évacuation des écoulements et 

donc une mémoire hydrologique faible (B1 faible). Il est malgré tout surprenant que l’influence 

de 𝐹𝑐 et HI sur B3 soit faible étant donné que ces paramètres agissent sur la formation 

immédiate du ruissellement (Julian and Gardner, 2014) (figure 6.32 B). L’effet de ces facteurs 

pourrait être supplanté par celui de la surface des bassins, puisque nous observons, comme 

pour les débits observés, que plus la surface du bassin est importante (A fort), plus le lissage 

du débit hautes fréquences est important (B3 faible), ce qui rejoint les remarques de Mudelsee, 

(2007), Mesquita (2008) et Julian et Gardner (2014). La surface du bassin serait donc le 

principal facteur de contrôle de la mémoire hydrologique de court terme.  

En résumé, les facteurs de contrôle distinguant le comportement hydrologique du Dun et 

de l’Austreberthe de celui des bassins versants de l’Orgeval sont la lithologie et les épaisseurs 

de formations superficielles. Pour le Dun et l’Austreberthe, la moins grande intermittence des 

débits sur le long terme reflète la variabilité beaucoup plus lente du débit de base tandis que, 

sur le court terme, la réactivité hydrologique plus forte de ces bassins provient de la présence 

de conduits karstiques très transmissifs.  Au sein du bassin de l’Orgeval, une distinction peut 

se faire entre les bassins boisés et cultivés puisque l’on constate un plus grand lissage des 

débits sur le long terme pour Quatre Cents que pour Mélarchez et Goins. Sur le court terme, 

les principaux facteurs de contrôle sont l’aire drainée et la densité de drainage qui tendent à 

diffuser ou concentrer les écoulements. 

4.3.1.2. Niveaux piézométriques et humidité des sols 

Les résultats pour les niveaux piézométriques indiquent que le modèle parvient à 

reproduire les temps de décorrélation (figure 6.33) et les pentes spectrales élevés (figure 6.34) 

de PZ_Blacqueville, PZ_Tocqueville, PZ_Fontaine1 et PZ_Fontaine2.  
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Figure 6.33. Fonctions d’autocorrélation des séries observées (A) et simulés (B) de niveau 
piézométrique. La ligne en tirets rouge intervient dans le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984). 
Les lignes en tirets bleues définissent les limites de confiance à 95 %. 

La périodicité saisonnière, assez légère pour ces séries, notamment pour 

PZ_Blacqueville, semble exagérée par le modèle (figure 6.33). Les effets mémoires 

particulièrement élevés pour les piézomètres de plateaux (PZ_Tocqueville et PZ_Blacqueville 

respectivement) sont assez bien reproduits par le modèle puisque les écarts relatifs 

n’excèdent pas +0.16 à +7.44 % en valeur absolue (tableau 6.9).  
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Figure 6.34. Spectres de Fourier lissés des séries observées (A) et simulés (B) de débit, de flux 
de MES, de niveau piézométrique et d’humidité des sols. Pour faciliter la comparaison de la 
pente des spectres, les séries ont été préalablement centrées réduites. 

Un seul régime d’invariance est présent pour les spectres observés et simulés de 

Tocqueville alors qu’il en existe deux pour les spectres observés (Tx2 = 5 jours) et simulés 

(Tx2 = 13 jours) de Blacqueville (figure 6.34). A l’images de résultats produits par la fonction 

d’autocorrélation, les écarts dans les coefficients spectraux sont faibles et n’excèdent pas, en 

valeur absolue, +10% (B1) pour PZ_sim_Tocqueville et -10% (B1) et +60% (B3) pour 

Blacqueville. 
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Tableau 6.9. Variables corrélatoires (EM) et spectrales (B1, B2, B3, Bm, Tx1 et Tx2) extraites des fonctions d’autocorrélation et des spectres de 
Fourier des séries observées (a) et simulés (b) de niveaux piézométriques 

 

 Observations Simulations 

 B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM 

PZ_ Goinspg -0.56 - -2.16 -1.77 - 261.59 79 -0.46 - -1.79 -1.25 - 247.08 80 

PZ_ Derrierpz2 2.35 - -2.16 -1.85 - 574.57 74 -0.53 - -2.32 -1.48 - 172.41 78 

PZ_ Logepl 0.08 - -1.98 -1.57 - 339.91 75 -0.91 - -2.08 -1.54 - 178.39 114 

PZ_ Chantemerlepz1 - - -1.84 -1.84 - - 81 -0.42 - -2.46 -1.78 - 389.05 95 

PZ_ Chantemerlepz2 - - -1.99 -1.99 - - 63 -0.47 - -2.04 -1.49 - 348.48 88 

PZ_ Blacqueville -2.75 - -1.01 -2.7 - 4.67 633 -2.47 - -1.62 -2.37 - 12.74 634 

PZ_ Fontaine2 -2.46 - -1.14 -2.43 - 4.1 466 -2.48 - -1.54 -2.4 - 9.55 584 

PZ_ Fontaine1 -2.42 - -0.78 -2.25 - 9.93 523 -2.49 - -1.54 -2.4 - 9.84 588 

PZ_ Tocqueville -2.85 - - -2.85 - - 605 -3.14 - - -3.14 - - 650 

SMD_Boissy 0.69 - -1.71 -1.36 - 410.57 71 -0.37 - -2.15 -1.54 - 365.22 83 
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En revanche, des écarts plus importants se produisent pour les effets mémoires (+12.43 

à +25.32 %) plus faibles des piézomètres de vallée (523 et 466 jours pour PZ_Fontaine1 et 

PZ_Fontaine2). Deux régimes scalaires ont été identifiés dans les spectres observés et 

simulés de ces piézomètres avec une fréquence de rupture située à 10 jours environ dans 

l’ensemble des cas. Alors que le coefficient spectral élevé du régime basse fréquence (B1 

compris entre -2.42 et -2.46) est relativement bien reproduit, celui du régime haute fréquence, 

assez faible (B3 compris entre -0.78 et -1.14), est très largement surestimée comme l’ACF 

pouvait le laisser présager (+97 et +35 % pour Fontaine1 et Fontaine2 respectivement). Une 

augmentation de la conductivité hydraulique en vallée devrait permettre au modèle de mieux 

capturer la nature particulièrement karstique du substrat dans cette zone et donc la grande 

réactivité des niveaux piézométriques à la pluie (El Janyani et al., 2012, 2014). 

Pour l’Orgeval, la variabilité saisonnière marquée des niveaux piézométriques est bien 

reproduite par le modèle, en témoigne les oscillations des fonctions d’autocorrélation 

observées et simulées et le pic à 1 an dans les spectres observés et simulés (figure 6.33 et 

figure 6.34). La réactivité importante des niveaux piézométriques pour ce bassin est assez 

bien reproduite par le modèle, comme le montre la décroissance rapide des fonctions 

d’autocorrélation (EM compris entre 63 et 81 jours ; tableau 6.9) et l’inclinaison assez faible 

des spectres (Bm compris entre -1.99 et -1.57 ; tableau 6.9). Les spectres de puissance des 

niveaux piézométriques observés et simulés présentent un point de rupture Tx2 situé à ~1 an 

pour PZ_Goinspg, PZ_Logepl et PZ_Derrierpz2. Pour PZ_Chantemerlepz1 et 

PZ_Chantemerlepz2, les spectres observés et simulés ne présentent pas le même nombre de 

rupture : les premiers sont monofractales tandis que les seconds sont bifractales. Pour ces 

deux piézomètres, les chroniques observées sont probablement trop courtes pour identifier le 

régime scalaire basses fréquences (> 1 an) présent dans les spectres simulés. Pour des 

périodes supérieures à 1 an, les spectres observés et simulés de l’ensemble des niveaux 

piézométriques de l’Orgeval sont quasi-horizontaux (B1 > -1), ce qui signifie une absence de 

lissage pour cette gamme d’échelle. L’inclinaison des spectres s’accentue pour des 

fréquences supérieures à 1 an, avec un lissage du signal assez bien reproduit pour Derrierpz2 

(+7%) mais une sous-estimation du lissage pour Goinspg (comprise entre -21 et -92%). En 

revanche, pour les piézomètres proches du réseau du drainage (Logepl, Chantemerlepz1 et 

Chantemerlepz2), l’inclinaison du spectre et donc le lissage du signal est surestimé (+29 à 

+36%). L’effet mémoire déduit de la fonction d’autocorrélation est également surestimé (+40 

à +52 %) pour ces piézomètres, qui, à l’image des résultats obtenus pour le Dun, indique un 

manque de réactivité de la nappe en vallée (sous-estimation possible du champ de 

perméabilité dans ce secteur). 
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L’allure des fonctions d’autocorrélation et des spectres de puissance varie d’un bassin à 

l’autre (figures 6.33 et 6.34). Les spectres des piézomètres de l’Orgeval commencent par être 

plats puis amorcent une décroissance à partir d’un point de rupture d’un an environ (Tx2). 

L’inverse se produit pour le Dun et l’Austreberthe puisque, à l’exception du spectre observé 

PZ_Tocqueville, les spectres sont d’abord inclinés puis s’aplatissent dans les hautes 

fréquences (période de rupture Tx2 comprise entre 3 et 13 jours ; tableau 6.9). Ainsi, les 

valeurs absolues des paramètres EM, Bm et B1 sont plus élevés pour l’aquifère du Dun et de 

l’Austreberthe (craie sous couverture de formations superficielles) que pour l’aquifère de 

l’Orgeval (calcaires affleurants) (tableau 6.9).  

L’autocorrélation des niveaux piézométriques sur le long terme serait donc associée à la 

nature de l’aquifère et à la présence/absence de formations superficielles. La capacité de 

lissage plus forte de l’aquifère de la craie pourrait être associée à sa capacité de stockage 

plus importante (𝑆𝑦
𝑔𝑤

 vaut 2.83 et 7.14 % pour le Dun et l’Austreberthe contre 1.17% pour les 

calcaires de Brie de l’Orgeval ; Tableau 6.6) (Mayaud et al., 2014 ; Chiaudani et al., 2017). La 

présence d’une couche épaisse de formations superficielles pourrait limiter les échanges avec 

la surface et allonger les temps de transfert vers la nappe en permettant le stockage 

momentané des écoulements (Slimani et al., 2009 ; El Janyani, 2012, 2014). La plus grande 

capacité de stockage (𝑆𝑦
𝑠𝑠  = 8.44 % ; Tableau 6.6), la plus faible perméabilité verticale (𝐾𝑣

𝑠𝑠 = 

2.78.10-2 m/j ; Tableau 6.6) et la plus grande épaisseur des formations superficielles de 

l’Austreberthe (8-20m ; figure 6.3D) pourraient ralentir la recharge de la nappe de la craie 

malgré la capacité d’infiltration importante des sols en surface pour ce bassin (𝐹𝑐 = 1.25 mm/h ; 

tableau 6.6). 

La plus grande autocorrélation du signal de pluie pour le Dun et l’Austreberthe (Bm_gr est 

égal à -0.30 contre -0.26 pour l’Orgeval) pourrait également induire une plus grande 

persistance des niveaux piézométriques sur le long terme pour ces bassins. Sur le court terme, 

l’autocorrélation plus faible des niveaux piézométriques du Dun et de l’Austreberthe (B3 

compris entre -0.78 et -1.14 contre -1.84 à -2.16 pour l’Orgeval) pourraient refléter la 

contribution d’un écoulement rapide lié à la nature karstique de l’aquifère de la craie. 

L’absence d’aplatissement dans les spectres de l’Orgeval (et de PZ_Tocqueville) serait donc 

le marqueur de calcaires peu karstifés (Herman et al., 2009). 

Au sein d’un même site (Orgeval d’une part et Dun et Austreberthe d’autre part), des 

valeurs différentes de EM, Bm, B1, B3 et Tx2 sont obtenues, même pour l’Orgeval où la 

conductivité hydraulique et l’emmagasinement spécifique de l’aquifère sont considérés 

uniformes. D’après l’analyse de corrélation bivariée et l’analyse de redondance, la dispersion 

des valeurs observées et simulées pour le Dun et l’Austreberthe est associée au contexte 
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géomorphologique (caractérisé par l’indice de position topographique TPI, l’altitude moyenne 

Hmean, la pente slp et l’éloignement aux cours d’eau DFR) et pourrait également dépendre 

de l’occupation des sols (crop) et de la pédologie (Luv et Rend ; figure 6.35 A et B). L’effet 

mémoire (EM) et les coefficients spectraux (B1 et Bm) plus faibles des spectres observés et 

simulés pour les piézomètres PZ_Fontaine1 et PZ_Fontaine2 que pour les piézomètres 

PZ_Tocqueville et PZ_Blacqueville est liée à leur localisation en vallée (TPI et Hmean faibles), 

à proximité du cours d’eau principal (éloignement à la rivière DFR faible), là où les gradients 

hydrauliques sont les plus forts (pente slp élevée) (figure 6.35A et B). 

 

 

Figure 6.35. Triplot de corrélation (plan I-II de la RDA) décrivant l’influence des caractéristiques 
physiques des bassins versants de l’Austreberthe et du Dun (variables explicatives, flèches 
bleues) sur les propriétés corrélatoires (EM) et spectrales (Bm, B1, B3 et Tx2) de leurs niveaux 
piézométriques (A) observés et (B) simulés (variables réponses, flèches violettes). Les 
paramètres TPI (Indice de Position Topographique), Hmean (altitude moyenne du terrain), DFR 
(distance au cours d’eau le plus proche), slp (pente du terrain), luv (fraction en luvisol), crop 
(fraction cultivée) et Rend (fraction en rendzine) ont été calculés en considérant un rayon de 100 
mètres autour de chaque piézomètre. Bl : Blacqueville ; To : PZ_Tocqueville ; F1 : PZ_Fontaine1 
; F2 : PZ_Fontaine2. 
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 Des taux de recharge plus élevés des sols au voisinage des piézomètres PZ_Tocqueville 

et PZ_Blacqueville (luv et crop : luvisols cultivés) pourraient également induire une plus grande 

persistance des niveaux piézométriques dans ce secteur (figure 6.35 ; Duvert et al., 2015). 

Cependant, cette relation entre la persistance des niveaux piézométriques et la pédologie et 

l’occupation des sols est très fragile puisque pour l’Orgeval, aucune corrélation significative 

n’a été trouvée entre ces facteurs.  D’ailleurs, pour l’Orgeval, les liens entre les propriétés 

statistiques des niveaux piézométriques et les caractéristiques physiques du milieu sont rares. 

Des recherches supplémentaires incluant un plus grand nombre de forages sont donc 

nécessaires pour mieux cerner les caractéristiques physiques contrôlant la persistance des 

niveaux piézométriques pour ce bassins. 

Pour l’humidité des sols, le modèle est capable de reproduire certains pics spectraux 

remarquables identifiés dans les données in-situ de l’Orgeval, en particulier les maximas 

annuels (non visible ici en raison du lissage loess). Les spectres observé et simulé sont tous 

deux horizontaux dans leur partie basses fréquences puis commencent à décroitre à partir 

d’un point de rupture situé à environ 1 an (figure 6.36). La décroissance du spectre simulé est 

plus marquée avec une surestimation de la pente du spectre atteignant 26 % sur sa partie 

haute fréquence (< 1 an) (tableau 6.9).  

 



 

321 

 

Figure 6.36. Spectres de Fourier lissés des séries observées (A) et simulés (B) d’humidité des 
sols. Pour faciliter la comparaison de la pente des spectres, les séries ont été préalablement 
centrées réduites. 

Cette surestimation du lissage résulte des difficultés du modèle à reproduire les hausses 

d’humidité associées aux événements pluvieux (voir section 4.2.1.1). 

4.3.1.3. Flux de MES 

Les fonctions d’autocorrélation des flux de MES sont présentés en figure 6.37.  

 



 

322 

 

Figure 6.37. Fonctions d’autocorrélation des séries observées (A) et simulés (B) de flux de MES. 
La ligne en tirets rouge intervient dans le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984). Les lignes en 
tirets bleues définissent les limites de confiance à 95 %. 

Les valeurs d’effet mémoire sont bien reproduites pour le Bourg-Dun et les Avenelles (2 

jours) alors qu’elles sont sous-estimées pour Mélarchez, Goins et Choqueuse (1 jour contre 5 

à 9 jours en réalité) et surestimées pour Saint-Paër (5 jours contre 3 jours en réalité) (tableau 

6.10).  

Concernant les spectres de puissance (figure 6.38), les séries observées et simulées 

contiennent le même nombre de régimes fractals pour Choqueuse (1), Mélarchez (2), Bourg-

Dun (2) et Saint-Paër (3) (tableau 6.10). En revanche, il y a un régime spectral en trop dans 

le spectre simulé pour les Avenelles (2) et Goins (1). Les fréquences de rupture Tx2 sont très 

proches pour les spectres observés (comprises entre 3 et 8 jours) et simulés (comprises entre 

4 et 6 jours) (tableau 6.10). Les coefficients spectraux B1 et B3 observés et simulés sont 

similaires pour le Bourg-Dun (écart relatif de -6 et +24 %) et les Avenelles (-94 et -1 %), sous-

estimées pour Mélarchez (-90 et -68 %), Goins (-98 et -81 %) et Choqueuse (-100 %) et 

surestimées pour Saint-Paër (+394 et +139%). Pour Mélarchez, Goins et Choqueuse, la sous-

estimation des valeurs absolues de l’effet mémoire et des coefficients spectraux est liée à la 

trop grande intermittence des flux de MES simulés par le modèle pour ces bassins (voir section 

4.2.1.2). Celle-ci s’explique par l’insuffisance trop fréquente des contraintes de cisaillement 

exercées par les écoulements sur les particules sédimentaires. Pour Saint-Paër, la 

surestimation de l’effet mémoire et des coefficients spectraux hautes et basses fréquences 

suggère une trop grande persistance du transport de MES simulé sur le court et le long terme. 

Elle peut provenir d’une sous-estimation de la taille des particules transportées en suspension 
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dans le chenal (𝑔𝑠1 = 6.8 μm) qui implique un abaissement trop important du seuil d’érosion 

(tableau 6.6). 

 

Figure 6.38. Spectres de Fourier lissés des séries observées (A) et simulés (B) de flux de MES. 
Pour faciliter la comparaison de la pente des spectres, les séries ont été préalablement centrées 
réduites. 
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Tableau 6.10. Variables corrélatoires (EM) et spectrales (B1, B2, B3, Bm, Tx1 et Tx2) extraites des fonctions d’autocorrélation et des spectres de 
Fourier des séries observées et simulés de flux de MES 

 Observations Simulations 

 B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM 

MES_Avenelles -0.36 - -1.92 -0.38 - 3.1 2 0.02 -0.44 -1.9 -0.11 26.94 4.13 2 

MES_Choqueuse -1.06 - - -1.06 - - 7 0 - - 0 - - 1 

MES_Goins -0.98 - - -0.98 - - 5 -0.02 - -0.19 -0.02 - 5.78 1 

MES_Melarchez -0.42 - -1.72 -0.52 - 7.64 9 -0.04 - -0.55 -0.06 - 5.07 1 

MES_Paer -0.18 -0.31 -0.97 -0.27 57.06 5.26 3 -0.89 -0.3 -2.32 -0.7 123.52 5.81 5 

MES_BourgDun -0.32 - -1.33 -0.36 - 4.18 2 -0.3 - -1.65 -0.35 - 5.61 2 
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Comme le montre les fonctions d’autocorrélation des flux observés de MES (figure 6.37), 

les Avenelles, le Bourg-Dun et Saint-Paër ont une réaction sédimentaire globalement plus 

rapide (EM compris entre 2 et 3 jours) que le Mélarchez, Goins et Choqueuse (EM compris 

entre 5 et 9 jours) (tableau 6.10). Les résultats produits par les spectres de puissance 

rejoignent et complètent ceux de l’autocorrélation : les spectres des Avenelles (Bm = -0.38 et 

B1 = -0.36), du Bourg-Dun (Bm = -0.36 et B1 = -0.32) et de Saint-Paër (Bm = -0.27 et B1 = -

0.18) sont globalement moins inclinés que les spectres du Mélarchez (Bm = -0.52 et B1 = -

0.42), de Goins (Bm = -0.98 et B1 = -0.98) et de Choqueuse (Bm = -1.06 et B1 = -1.06), 

traduisant ainsi une plus grande intermittence du transport de MES (tableau 6.10). Les 

spectres (observés) peuvent être divisés en deux régimes fractals avec une fréquence de 

rupture située entre 3 et 8 jours, excepté pour les séries de Goins et Choqueuse qui sont 

monofractales (structure corrélationnelle homogène au travers des échelles) et Saint-Paër qui 

est trifractal (tableau 6.10). A basses fréquences, les spectres des Avenelles, du Bourg-Dun, 

de Saint-Paër et de Mélarchez sont relativement plats (B1 compris entre -0.18 et -0.42, typique 

d'un comportement intermittent), alors qu'à haute fréquence, ils sont linéairement décroissants 

(B3 compris entre -0.97 et -1.92), ce qui indique une plus grande persistence du transport de 

MES à cette échelle. La nature multifractale de ces spectres reflète donc un transfert plus 

complexe des MES pour les bassins avec une aire drainée importante. Le stockage des MES 

sur les berges des cours d'eau et/ou les échanges nappe-rivière plus importants pour ces 

bassins pourraient en être l’origine (Delmas et al., 2012 ; Liang et al., 2021).  

L’analyse de corrélation et de redondance réalisée sur les valeurs observées montre 

qu’aucune des caractéristiques physiques des bassins n’est significativement corrélée à EM, 

B3 et Tx2 (< 0.05), bien que des coefficients de corrélation relativement élevés soient obtenus 

entre A et EM (0.66) et B3 (0.90). En revanche, les coefficients spectraux Bm et B1 sont 

significativement corrélés à Grass (fraction du bassin enherbée ; +0.91) et HI (intégrale 

hypsométrique ; +0.84), MSC (pente moyenne du chenal principal ; +0.81) (figure 6.39A). Bien 

qu’ils ne soient pas significatifs (donc absents du triplot de corrélation en figure 6.39A), des 

coefficients de corrélation élevés sont également obtenus entre A et Bm (+0.76) et B1 (+0.75). 

La corrélation négative de A avec EM et la corrélation positive de A avec Bm, B1 et B3 

indiquent la plus grande persistance du transport sédimentaire, sur le court et sur le long 

terme, dans les bassins de tête (Goins, Choqueuse et Mélarchez). Selon Delmas et al. (2012), 

la plus grande intermittence du transport sédimentaire à l’exutoire des bassins principaux 

(Avenelles, Bourg-Dun et Saint-Paër) s’expliquerait par la plus faible connectivité sédimentaire 

structurelle à cette échelle spatiale. En effet, la majorité des sédiments mobilisés et exportés 

par le réseau de drainage enterré des parcelles cultivées pourraient être déposés dans la 
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plaine d’inondation et le chenal principal avant d'atteindre l’exutoire des bassins fluviaux 

(Delmas et al., 2012). 

 

 

Figure 6.39. Triplot de corrélation (plan I-II de la RDA) décrivant l’influence des caractéristiques 
physiques des bassins versants de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe (variables 
explicatives, flèches bleues) sur les propriétés corrélatoires (EM) et spectrales (Bm, B1, B3 et 
Tx2) de leurs flux de MES (A) observés et (B) simulés (variables réponses, flèches violettes). 
Grass : fraction enherbée ; HI : intégrale hypsométrique ; A : Aire drainée ; slp : pente moyenne 
du bassin versant ; Av : Avenelles ; Me : Mélarchez ; Go : Goins ; Ch : Choqueuse ; Bo : Bourg-
Dun ; Pa : Saint-Paër 
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Comme l’indique l’analyse de corrélation et de redondance, l’apport des sédiments aux 

exutoires des bassins versants principaux pourrait aussi dépendre de l’occupation des sols et 

de son organisation spatiale (figure 6.39A). En effet, la rugosité des surfaces enherbées 

(Grass), présentes en aval le long des grands chemins d’écoulement, pourraient favoriser le 

dépôt des MES en provenance des terres agricoles drainées (figure 6.2F). La combinaison de 

ces deux facteurs pourrait donc entraver le transport des MES jusqu’à l’exutoire des bassins 

principaux, même si leur pente moyenne de chenal principal (MSC) et leur intégrale 

hypsométrique (HI) sont plus élevées (figure 6.39 A). En effet, des pentes élevées en vallée 

tendent généralement à augmenter la persistance des flux en permettant le transport des 

sédiments même lorsque les écoulements sont de faible intensité (cf. chapitre 4). D’autre part, 

bien que les écoulements déterminent le détachement et transport des sédiments, aucune 

corrélation significative n’a été trouvée entre les propriétés statistiques du débit et les 

propriétés statistiques du flux de MES. L’absence de relation souligne la complexité et la non-

linéarité du transport sédimentaire qui semble ici davantage contrôlé par les caractéristiques 

physiques des bassins (aire drainée et occupation des sols) que par leur comportement 

hydrologique.  

En revanche, l’analyse des valeurs simulées indique que les propriétés statistiques des 

débits exercent une influence significative sur les propriétés statistiques des flux de MES 

(figure 6.39B). En effet, l’analyse de corrélation et de redondance indique une corrélation 

statistiquement positive entre EM et EM_Q (+0.72), Bm et Bm_Q (+0.915), B1 et B1_Q 

(+0.967) et B3 et B1_Q (+0.771) (figure 6.39 B).  La persistance élevée du flux de MES sur le 

court et sur le long terme pour les bassins de Bourg-Dun, du Dun, de Saint-Paër et de 

l’Austreberthe serait donc le résultat de l’écoulement de subsurface qui domine pour ces 

bassins fluviaux (valeur absolue de B1_Q élevée). L’effet d’échelle spatiale, selon lequel la 

persistance du flux de MES diminue avec la hausse de l’aire drainée A, n’est donc pas 

reproduit par le modèle. Dans le modèle, l’érosion et le transport sédimentaire se fait 

essentiellement dans les chenaux principaux, là où l’aire drainée et donc l’énergie des 

écoulements de surface est maximale. Des apports de sédiment en provenance des berges 

et des flancs de vallées sont également susceptible de se produire pour le Dun, Bourg-Dun, 

Saint-Paer, et l’Austreberthe en raison de l’encaissement important du réseau de drainage (slp 

et HI élevés). Cette source de MES éloignée du chenal pourrait accentuer la persistance des 

flux sédimentaires sur le long terme (B1 élevé) (Liang et al., 2021). Ces transferts continus de 

MES depuis ces zones pourrait donc se produire malgré la présence de végétation en surface 

(Grass). La plus grande intermittence des flux de MES observée pour les bassins avec une 

proportion importante de prairie n’est donc pas reproduite par le modèle. Dans cette étude, la 
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non prise en compte par le modèle des effets de la végétation sur la rugosité et la résistance 

des surfaces peut en être la cause. 

4.3.2. Propagation de l’information dans le modèle 

Les figures 6.40 et 6.41 présentent respectivement les corrélogrammes et les spectres de 

puissance des flux et des stocks d’eau simulés journalièrement par le modèle pour les bassins 

de l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun. Ces figures montrent la manière dont le signal de 

précipitation nette se propage dans le modèle. Le tableau 6.11 présente les fréquences de 

rupture des spectres, les coefficients spectraux pour chaque segment de fréquence identifié 

ainsi que les effets mémoires tirés des corrélogrammes. 

 



 

329 

 



 

330 

 

Figure 6.40. Fonctions d’autocorrélation de la pluie nette (Net Rainfall), de l’évapotranspiration 
réelle (Actual ET), du déficit en eau des sols (Soil moisture deficit), de la recharge (Recharge), 
du volume d’eau dans les formations superficielles (SS store), de la drainance descendante (Soil 
drainage), du volume d’eau dans le substratum (GW store), de la drainance ascendante 
(Discharge), du débit de base (Baseflow), du ruissellement ((SW-SWL)p), du ruissellement 
réinfiltrée ((SW-SWL)n), du volume d’eau en surface (SW store), du débit (Outlet FD), du flux de 
MES (Outlet SSD), du flux par charriage (Outlet BSD) et du flux sédimentaire total (Outlet TSD) 
pour l’Orgeval, l’Austreberthe et le Dun. SS store, soil drainage et discharge sont absents pour 
l’Orgeval en raison de la désaction du compartiment « Saturated Soil » (cf section 3.2.3). La ligne 
en tirets rouge intervient dans le calcul de l’effet mémoire (Mangin, 1984). Les lignes en tirets 
bleues définissent les limites de confiance à 95 %.  
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Figure 6.41. Spectres de Fourier de la pluie nette (Net Rainfall), de l’évapotranspiration réelle 
(Actual ET), du déficit en eau des sols (Soil moisture deficit), de la recharge (Recharge), du 
volume d’eau dans les formations superficielles (SS store), de la drainance descendante (Soil 
drainage), du volume d’eau dans le substratum (GW store), de la drainance ascendante 
(Discharge), du débit de base (Baseflow), du ruissellement ((SW-SWL)p), du ruissellement 
réinfiltrée ((SW-SWL)n), du volume d’eau en surface (SW store), du débit (Outlet FD), du flux de 
MES (Outlet SSD), du flux par charriage (Outlet BSD) et du flux sédimentaire total (Outlet TSD) 
pour l’Orgeval, l’Austreberthe et le Dun. SS store, soil drainage et discharge sont absents pour 
l’Orgeval en raison de la désaction du compartiment « Saturated Soil » (cf section 3.2.3). Pour 
faciliter la comparaison de la pente des spectres, les séries ont été préalablement centrées 
réduites. 

Au fur et à mesure que l’eau se propage dans le système hydrologique, depuis l'humidité 

des sols, vers le débit, et enfin le stockage souterrain, le signal gagne en structure et les 

composantes hautes fréquences sont itérativement amorties ou supprimées (figures 6.40 et 

6.41). Les spectres lissés de la pluie nette journalière fluctuent globalement autour d’une ligne 

horizontale (Bm respectivement égal à -0.22, -0.3 et -0.29 pour l’Orgeval, l’Austreberthe et le 

Dun) avec des pics spectraux à 1 an et 5-7 ans (tableau 6.11 ; figure 6.41). En d'autres termes, 

les signaux de précipitations contiennent approximativement la même part de variance dans 

la gamme des hautes fréquences que dans la gamme des basses fréquences. Le signal de 

précipitation correspond donc à un signal aléatoire gaussien (coefficients B1 > -1). Ce 

comportement aléatoire est confirmé par le corrélogramme qui indique la faible corrélation du 

signal (ACF < 0.2) pour des durées supérieures à deux jours (figure 6.40 ; tableau 6.11). 
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Tableau 6.11. Variables corrélatoires (EM) et spectrales (B1, B2, B3, Bm, Tx1 et Tx2) extraites des fonctions d’autocorrélation et des spectres de 
Fourier de la pluie nette (Net Rainfall), de l’évapotranspiration réelle (Actual ET), du déficit en eau des sols (Soil moisture deficit), de la recharge 
(Recharge), du volume d’eau dans les formations superficielles (SS store), de la drainance descendante (Soil drainage), du volume d’eau dans le 
substratum (GW store), de la drainance ascendante (Discharge), du débit de base (Baseflow), du ruissellement ((SW-SWL)p), du ruissellement 
réinfiltrée ((SW-SWL)n), du volume d’eau en surface (SW store), du débit (Outlet FD), du flux de MES (Outlet SSD), du flux par charriage (Outlet BSD) 
et du flux sédimentaire total (Outlet TSD) pour l’Orgeval, l’Austreberthe et le Dun. 

 

 Orgeval Austreberthe Dun 

 B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM B1 B2 B3 Bm Tx1 Tx2 EM 

Net Rainfall -0.22 - - -0.22 - - 2 -0.26 - -0.51 -0.3 - 18.79 2 -0.23 - -0.53 -0.29 - 28.01 2 

Actual ET 0.08 - -0.85 -0.46 - 240 73 0.2 - -0.75 -0.3 - 177.24 73 0.15 - -0.79 -0.36 - 182.61 70 

Soil moisture deficit -0.47 - -2.2 -1.54 - 293.32 83 -0.23 - -2.37 -1.63 - 365.23 87 0.55 - -2.23 -1.57 - 730.04 85 

Recharge -0.85 - - -0.85 - - 71 -0.52 - - -0.52 - - 9 -0.66 - - -0.66 - - 30 

SS store - - - - - - - -0.6 - -2.41 -1.49 - 139.96 80 -0.3 - -2.24 -1.56 - 345.02 90 

Soil drainage - - - - - - - -0.58 - -2.36 -1.49 - 155.13 81 -0.37 - -2.25 -1.57 - 332.83 88 

GW store -0.95 - -2.23 -1.64 - 182.55 95 -2.46 - -1.58 -2.36 - 11.31 685 -2.58 - -1.5 -2.49 - 8.86 613 

Discharge - - - - - - - -1.95 - -1.56 -1.86 - 30.33 529 -1.92 -0.32 5.16 -1.76 9.4 2.72 501 

Baseflow -0.8 - -1.96 -1.17 - 48.95 81 -2.39 - -1.03 -2.25 - 11.49 532 -0.73 - -2.31 -1.09 - 27.97 79 

(SW-SWL)p -0.25 - - -0.25 - - 1 -0.15 - - -0.15 - - 1 -0.23 - - -0.23 - - 2 

(SW-SWL)n -0.86 - -0.38 -0.74 - 30.21 69 -1.4 - -0.26 -0.56 - 599.99 2 -0.09 - -1.16 -0.82 - 442.76 40 

SW store -0.77 - - -0.77 - - 76 -1.62 - -0.28 -0.78 - 300.06 10 -0.4 - -0.91 -0.75 - 440.94 41 

Outlet FD -0.58 - -3.39 -0.64 - 4.29 15 -1.69 -0.33 -3.17 -1.11 152.95 5.48 485 -0.78 - -3.29 -0.82 - 3.67 59 

Outlet SSD -0.01 -0.25 -1.71 -0.14 77.54 4.61 2 -1.11 -0.25 -4.02 -0.69 240 4.28 2 -0.08 - -1.51 -0.15 - 6.11 2 

Outlet BSD -0.49 -0.76 -2.17 -0.61 59.08 4.23 13 -1.45 -0.32 -5.23 -0.82 286.11 3.71 84 -0.51 - -1.84 -0.57 - 5.88 4 

Outlet TSD -0.03 -0.25 -1.72 -0.15 69.3 4.6 2 -1.12 -0.25 -4.03 -0.69 240.02 4.28 2 -0.08 - -1.51 -0.15 - 6.11 2 
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La pente des spectres de puissance de l’Austreberthe et du Dun a tout de même tendance 

à s’accentuer pour des périodes inférieures à 19 et 28 jours (Tx2) (B3 respectivement égal à 

-0.51 et -0.53). Tessier et al. (1996) attribue cette rupture d’échelle Tx2 à la fréquence de 

récurrence et à la durée de vie maximales des régimes météorologiques synoptiques 

(« maximum synoptique »). Les spectres d’humidité du sol se décalent vers les basses 

fréquences (figure 6.41) et le déclin des fonctions d’autocorrélation est plus lent (figure 6.40), 

ce qui signifie une plus forte dépendance des valeurs dans le temps. En effet, les 

autocorrélogrammes de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe atteignent la valeur 0.2 après 

85 jours environ (tableau 6.11). 

Les trois spectres de puissance peuvent être divisés en deux régimes d’invariance 

séparés par une fréquence de rupture Tx2 à 293-730 jours (tableau 6.11). A la différence du 

régime hautes fréquences, le régime basse fréquences, se caractérise par un coefficient B1 

faible (compris entre -0.23 et 0.55) proche des coefficients B1 et B3 de la pluie (tableau 6.11). 

En revanche, le lissage du signal de pluie par le sol se produit pour des échelles de temps 

inférieures à 293-730 jours, comme en témoigne les valeurs absolues élevées de B3 (tableau 

6.11). Le sol est donc un milieu relativement inertiel capable d’amortir ou de filtrer l'énergie 

hautes fréquences des précipitations (Tx < ~1 an) (Entin et al., 2000 ; Polcher et al., 2016). 

D’autre part, en agissant sur le sol, l’évapotranspiration, dont la variabilité temporelle est lente, 

pourrait accentuer l’énergie basses fréquences de l’humidité des sols (Polcher, 2016). La 

pente B3 du spectre de l’humidité du sol semble d’ailleurs s’accentuer lorsque 

l’évapotranspiration augmente puisque c’est pour les bassins de l’Austreberthe et du Dun 

(profondeurs racinaires 𝑍𝑟 et coefficients culturaux 𝐾𝑐 les plus forts – Tableau 6.6) que sont 

obtenues les valeurs absolues les plus élevées (-2.37 et -2.23 contre -2.20 pour l’Orgeval ; 

tableau 6.11) (Wu et al., 2002). L’assèchement plus important des sols pour ces deux bassins 

permet d’augmenter leur capacité de stockage, ce qui permet de lisser davantage l’énergie 

haute-fréquence des pluies (Polcher et al., 2016). 

Les spectres de puissance de la recharge sont tous monofractals puisqu’ils ne contiennent 

aucune rupture d’échelle (figure 6.41 ; tableau 6.11). Ils sont nettement moins inclinés que les 

spectres de l’humidité du sol et légèrement plus inclinés que ceux des précipitations (B1 

compris entre -0.52 et -0.85 ; tableau 6.11). Étant donné le lien étroit entre l'humidité du sol et 

la recharge dans le modèle, l’inclinaison très faible des spectres de recharge par rapport aux 

spectres de l’humidité du sol peut sembler surprenante à première vue. En fait, la persistance 

de l'humidité du sol dans le modèle est associée au printemps et à l’été, saisons durant 

lesquelles le sol n'est pas saturé en raison d'un excès d’évapotranspiration par rapport aux 

précipitations. Dans le modèle, la recharge se produit sous l’influence des pluies, seulement 
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durant l’automne et l’hiver, lorsque le sol est saturé en eau (SMD = 0). Ce déphasage induit à 

juste titre par le fonctionnement du modèle implique donc une influence réduite de la variabilité 

de l'humidité du sol sur la variabilité de la recharge qui est alors directement liée à celle de la 

pluie (Milly et Wetherald, 2002). L’inclinaison plus forte des spectres de recharge que des 

spectres de précipitation est lié à la capacité d’infiltration des sols qui freine, plus ou moins 

fortement, la pénétration des eaux de pluie (Imagawa et al., 2013 ; Yang et al., 2018). La plus 

grande persistance du processus de recharge pour l’Orgeval (B1 = -0.85 contre -0.66 et -0.52 

pour le Dun et l’Austreberthe respectivement) est d’ailleurs très probablement liée à la capacité 

d’infiltration plus faible des sols de ce bassin versant qui permet une libération plus lente et 

plus continue des eaux (0.25 mm/h contre 0.70 et 1.25 mm/h pour le Dun et l’Austreberthe 

respectivement ; Tableau 6.6). Ce facteur influence également la forme de la fonction ACF qui 

décroit plus lentement pour l’Orgeval (EM = 71 jours) que pour le Dun (EM = 30 jours) et 

l’Austreberthe (EM = 9 jours) (figure 6.40 ; Tableau 6.11). 

Les spectres sont globalement plus inclinés pour le débit de base (Baseflow ; Bm compris 

entre -1.09 et -2.25) que pour la recharge car l'eau restituée en surface traverse d’abord la 

zone saturée (SS store + GW store) qui amortit ses variations (Zhang et Schilling, 2004 ; Yang 

et al., 2018 ; Farley, 2021 ; Lischeid et al., 2021) (tableau 6.11). De manière générale, on 

remarque que les coefficients spectraux moyens et les temps de décorrélation sont assez 

faibles (Bm > -1 et EM < 100 jours) pour les flux qui ne sont pas associés à la zone saturée 

(recharge et ruissellement (SW-SWL)p) tandis qu’ils sont relativement élevés (Bm < -1 et EM 

> 100 jours) pour les flux étroitement liés à la zone saturée (« Soil drainage », « Discharge » 

et « Baseflow ») (tableau 6.11). Les spectres « SS store » et « Soil drainage » du Dun et de 

l’Austreberthe et « GW store » et « Baseflow » de l’Orgeval possèdent un coefficient spectral 

proche de celui de la recharge pour des périodes supérieures à 6-12 mois (B1 compris entre 

-0.3 et -0.95) mais un coefficient spectral nettement plus élevé (compris entre -1.96 et -2.41) 

pour des périodes inférieures à 6-12 mois (Tx2, B3) (tableau 6.11). « SS store » et « GW 

store » se comporte donc comme des filtres dans la mesure où ils amortissent la variabilité 

infra-saisonnière du signal de recharge.  

Pour le Dun et l’Austreberthe, une diminution des spectres « GW store », « Discharge » 

et « Baseflow » se produit jusque pour le régime d’invariance basses fréquences, excepté 

pour « Baseflow » au Dun. En effet, B1 vaut respectivement -0.73 et -0.62 pour ces deux 

exceptions alors qu’il est compris entre -1.92 et -2.58 dans les autres situations (tableau 6.11). 

Il y a donc un effet de lissage très fort de GW store pour ces deux bassins puisque ce 

compartiment est capable d’amortir les fluctuations saisonnières de « Soil drainage » au profit 

des fluctuations interannuelles. Le comportement asymptotique sur la partie hautes 
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fréquences de ces spectres (B3 inférieur à B1), dénote malgré tout, la contribution d’un 

écoulement rapide dans ces flux (figure 6.41 ; tableau 6.11). Comme cela a déjà été 

mentionné, il pourrait s’expliquer par une conductivité hydraulique moyenne relativement 

élevée du substrat (20.74 et 7.50 m/j pour l’Austreberthe et le Dun respectivement ; Tableau 

6.6).  

Pour le Dun et dans une moindre mesure pour l’Orgeval, le temps de décorrélation et les 

coefficients spectraux basses fréquences du débit de base sont étonnements moins élevés 

que ceux du niveau piézométrique moyen (figures 6.40 et 6.41 et tableau 6.11). En effet, pour 

le Dun, les paramètres EM et B1 sont respectivement égales à 79 jours et -0.73 pour le débit 

de base alors qu’ils valent 613 jours et -2.58 pour le niveau piézométrique moyen (tableau 

6.11). Ces écarts pourraient provenir de la capacité de stockage assez faible du substratum 

et des formations superficielles qui maintiendrait le niveau de la nappe profonde et/ou de la 

nappe perchée, lorsqu’elle existe, proche de la surface. Le sous-sol ne peut donc plus contenir 

d’eau et les volumes d’eau arrivant par recharge sont aussitôt expulsés en surface (Milly et 

Wetherald, 2002 ; Mayaud et al., 2014). 

La forme du spectre de puissance et de la fonction d’autocorrélation du débit à l’exutoire 

(Outlet FD) se situe entre celle du débit de base (Baseflow) et celle du ruissellement de surface 

((SW-SWL)p), car le débit est constituée du débit de base et du ruissellement et constitue 

donc le produit de ces processus (Zhang et al., 2018) (figures 6.40 et 6.41). Le corrélogramme 

du débit à l’exutoire se caractérise dans un premier temps (3 à 5 premiers jours) par une 

diminution rapide de la fonction d’autocorrélation puis par une diminution plus lente de la 

fonction (figure 6.40). La première partie de la courbe décrit l’action causée par le 

ruissellement ((SW-SWL)p) tandis que la seconde partie de la courbe, moins inclinée, est 

contrôlée par le débit de basse. Le spectre du ruissellement ((SW-SWL)p) contient, pour les 

trois bassins, un seul régime avec un coefficient spectral variant entre -0.15 et -0.25 (bruit 

gaussien) (tableau 6.11). Les coefficients B des spectres des débit simulés à l’exutoire 

s’écartent de ces valeurs, notamment dans la gamme des hautes fréquences (< 3 à 6 jours ; 

Tx2) où ils varient entre -3.17 et -3.39 (B3 ; bruit noir) (tableau 6.11). Pour les basses 

fréquences (> 3 à 6 jours ; Tx2), la valeur absolue du coefficient B1 du spectre du débit simulé 

est inférieur à celui du débit de base qui peut atteindre -0.8, -0.73 et -2.39 pour l’Orgeval, le 

Dun et l’Austreberthe respectivement (tableau 6.11). Les ruptures présentes dans les spectres 

du débit à l’exutoire ne semblent pas correspondre aux ruptures présentes dans les spectres 

du débit de base. En effet, le point de rupture Tx2 du débit se place à des périodes plus 

longues dans le spectre du débit de base (11 à 49 jours ; tableau 6.11). La pente du régime 

d’invariance hautes fréquences B3 du débit simulé est systématiquement plus élevée que 
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celles du ruissellement et du débit de base (tableau 6.11). Le routage des écoulements 

pourrait donc introduire la majorité de l’autocorrélation sur le court terme en moyennant la 

variabilité du ruissellement (Weedon et al., 2014). La valeur plus élevée de Tx2 pour le bassin 

de l’Austreberthe pourrait d’ailleurs s’expliquer par sa plus grande taille qui entraine des temps 

de séjour des eaux plus longs en surface. 

Il est intéressant de noter que les deux (Orgeval et Dun) ou trois (Austeberthe) régimes 

d’écoulement présents dans les spectres du débit se retrouvent assez bien dans les spectres 

des flux sédimentaires, qu’il s’agisse des flux en suspension, des flux par charriage ou des 

flux sédimentaires totaux (cf. section 4.3.1) (figure 6.41 ; tableau 6.11). En effet, comme pour 

les spectres des débits, les spectres des flux sédimentaires sont très inclinés dans les hautes 

fréquences avec une période de rupture Tx2 identique de cinq jours environ pour les trois 

bassins. Il est clairement visible sur la figure 6.41 que le régime d’invariance hautes 

fréquences des spectres des flux sédimentaires (SSD, BSD ou TSD) est plus incliné pour 

l’Austreberthe que pour le Dun et l’Orgeval, ce qui est le cas aussi des spectres des débits. 

Ce sont donc les événements ruisselants qui génèrent la majeure partie du transport 

sédimentaire sur le court terme. Pour les échelles supérieures à cinq jours, tout comme pour 

les débits, les spectres des flux sédimentaires peuvent être divisés en un ou deux segments 

avec des pentes plus fortes pour l’Austreberthe (B1 = -1.12) que pour le Dun (B1 = -0.08) et 

l’Orgeval (B1 = -0.03) (tableau 6.11). Pour l’Austreberthe, comme cela a été mentionné 

précédemment, la plus grande persistance du flux sédimentaire sur le long terme est produite 

par l’écoulement lent des eaux souterraines particulièrement important pour ce bassin. 

L’inclinaison des régimes d’invariance B1, B2 et B3 a tout de même tendance à être moins 

marquée pour les flux sédimentaires que pour les débits traduisant, malgré tout, la plus grande 

intermittence du transport sédimentaire que des débits sur le long, le moyen et le court terme. 

Les propriétés statistiques du transport sédimentaire sont étroitement liées à celles du débit 

ce qui suggère tout de même une non linéarité et une complexité du transport sédimentaire 

simulé assez limitées pour les trois bassins. Malgré la faible énergie des écoulements (faible 

pente et faible intensité des pluies), la texture fine des sols (tableau 6.6), en abaissant le seuil 

d’entrainement des particules, pourrait favoriser le transfert de la mémoire hydrologique de 

court, moyen et long terme dans les flux sédimentaires. 

5. Conclusion 

Une analyse du fonctionnement hydrosédimentaire de trois bassins versants agricoles 

tempérés situés dans la ceinture lœssique ouest européenne (l’Orgeval, l’Austreberthe et le 

Dun) a été réalisée. Le comportement hydro-sédimentaire de ces bassins a été caractérisé 

par le biais de séries temporelles journalières de précipitations, de débit, de flux de MES, de 
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niveaux piézométriques et d’humidité des sols qui reflètent tout ce qui se produit dans le 

bassin. Des informations relatives à la structure temporelle interne de ces séries ont été 

extraites par l’utilisation de deux méthodes de traitement du signal, la fonction 

d’autocorrélation et le spectre de Fourier. La décroissance de la fonction d’autocorrélation 

(EM), les fréquences de rupture (Tx1 et Tx2) et les pentes (B1, B2 et B3) des spectres de 

Fourier ont permis de caractériser la persistance des écoulements et du transport sédimentaire 

sur le court et sur le long terme suite à une séquence d’évènements pluvieux. Il a donc été 

possible d’estimer, par le biais de ces indicateurs quantitatifs, la mémoire hydro-sédimentaire 

de court et de long terme de chaque bassin versant étudié. La mémoire hydro-sédimentaire 

d’un bassin versant dépend de son climat, de ses propriétés physiques qui agissent sur les 

processus hydrologiques de stockage de l’eau dans le sol, d’infiltration et de ruissellement. Le 

climat et les propriétés physiques des bassins versants étudiés ont donc été utilisés pour 

discriminer les régimes d’écoulements et de transport sédimentaire identifiés. 

Cette approche a été combinée avec le modèle à base physique CLiDE pour simuler sur 

le long terme (~ 25 ans) le fonctionnement hydro-sédimentaire des bassins versants étudiés. 

La modélisation fournit des informations supplémentaires sur le comportement hydrologique 

et sédimentaire des bassins versants et permet une analyse des similitudes et des différences 

entre les bassins versants. Une procédure automatique de calibration a été appliquée à 

chaque bassin afin de contraindre les paramètres du modèle relatifs à la capacité d’infiltration 

des sols (𝐹𝑐), la profondeur racinaire (𝑍𝑟), le coefficient cultural (𝐾𝑐) et la capacité d’interception 

des précipitations (𝐼𝑛𝑀) du couvert végétal, la conductivité hydraulique et la capacité de 

stockage des formations superficielles (𝐾𝑣
𝑠𝑠 et 𝑆𝑦

𝑠𝑠) et du substratum (𝐾ℎ
𝑔𝑤

 et 𝑆𝑦
𝑔𝑤

), la 

granulométrie des sols (𝑔𝑠) et le pouvoir érosif des écoulements (𝐶 et 𝐷𝑚𝑖𝑛).   

L'analyse de sensibilité a montré l’influence dominante de 𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐾𝑐, 𝐼𝑛𝑀 et 𝐾ℎ
𝑔𝑤

 sur la 

qualité d’ajustement des débits, des niveaux piézométriques et de l’humidité des sols. Les 

valeurs obtenues pour ces paramètres reflètent les caractéristiques et le comportement 

hydrologique des trois bassins versants étudiés. Comparé à l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe 

se caractérise par une capacité d’infiltration moyenne de ses sols et une conductivité 

hydraulique de son substrat plus forte. Ces valeurs plus élevées reflètent la nature karstique 

de l’aquifère de la craie qui se manifeste par la présence de points d’engouffrement des eaux 

en surface (bétoires) et l’existence de fractures et de conduits dans le substratum.  Comme l’a 

démontré l’analyse corrélatoire et spectrale des débits et des niveaux piézométriques, ces 

éléments ont un impact majeur sur la mémoire hydrologique hautes fréquences et basses 

fréquences des bassins versants. Celle-ci semble également dépendre de l’épaisseur et de la 

capacité de stockage des formations qui agissent sur le temps de résidence des masses 
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d’eau. En effet, les bassins de l’Austreberthe et du Dun, en raison d’une capacité de stockage 

élevé de leur aquifère et de la présence de formations superficielles, produisent des débits et 

des niveaux piézométriques qui varient lentement. Pour le Dun, la grande part de pluie 

interceptée par la végétation proviendrait d’un effet compensatoire s’interprétant comme 

l’évacuation, par un réseau de conduits karstiques, d’une partie des eaux souterraines 

(Equilbey, 2003). Les luvisols du Dun et l’Austreberthe sont beaucoup moins rédoxiques et 

dégradés que ceux de l’Orgeval (podzoluvisols) ce qui pourrait expliquer le meilleur 

développement racinaire et foliaire des cultures mis en évidence par le modèle (𝐾𝑐 et 𝑍𝑟 sont 

plus élevés). Les plantes disposent donc d’un volume d’eau utilisable beaucoup plus grand 

qu’elles sont susceptibles d’épuiser en raison de leur évapotranspiration élevée. La capacité 

de stockage des sols du Dun et de l’Austreberthe à la fin de l’été et au début de l’automne est 

donc potentiellement plus élevée ce qui retarde la réponse hydrologique de ces bassins à la 

pluie.  De plus, la majeure partie des terres agricoles de l’Orgeval est drainée, ce qui accélère 

la reprise des écoulements et limite les infiltrations profondes. Par ailleurs, les résultats 

indiquent une sensibilité élevée des flux de MES à la granulométrie des sols et au pouvoir 

érosif des écoulements. Le drainage agricole assez répandu sur ce bassin favoriserait, par 

lessivage, l’appauvrissement du sol en particules fines (𝑔𝑠 faible), ce qui rejoint les résultats 

de Sogon (1999) et Penven (2000).  L’évacuation de ces particules se produit de manière 

continue comme en atteste la lente décroissance des fonctions d’autocorrélation et la forte 

inclinaison des spectres de Fourier pour Goins et Choqueuse. La valeur plus élevée du 

paramètre 𝐶 pour le Dun et l’Austreberthe reflèterait la plus grande erosivité du ruissellement 

de surface que du lessivage. Dans le cadre de cette analyse de sensibilité, des interactions 

linéaires significatives entre paramètres ont également été mises en évidence. 

D’un de point de vue de la capacité prédictive de CLiDE, le modèle fournit des résultats 

comparables pour les trois bassins avec une reproduction assez satisfaisante de l’humidité 

des sols, des débits, des niveaux piézométriques et des flux de MES, comme indiqué par les 

critères NSE, RSR et PBIAS (Moriasi et al., 2007). Le modèle permet une très bonne prédiction 

de la lame totale écoulée avec une marge d’erreur inférieure à 10% (PBIAS) pour les trois 

bassins. Les biais d’estimation moyens des flux de MES sont plus élevés et s’élèvent à +60% 

pour le Dun, -32% pour l’Austreberthe et -20.1% pour l’Orgeval. Pour la période de validation, 

la qualité de prédiction des flux de MES se dégrade pour l’Austreberthe (biais moyen 

d’estimation de +40%) alors qu’elle s’améliore pour le Dun (+2%) et l’Orgeval (-2%). La 

fonction d’autocorrélation et le spectre de Fourier ont été employés pour compléter ces 

diagnostics réalisés dans le domaine temporel. Ces méthodes ont permis d’identifier, pour 

chaque site et chaque série, les échelles fréquentielles pour lesquelles le modèle fonctionne 

le mieux. Alors que l’autocorrélation des signaux de débits est bien reproduite sur le long 
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terme, elle est exagérée sur le court terme probablement en raison d’un routage trop lent des 

écoulements (coefficient de rugosité 𝑛 trop élevé ?). Pour les MES, CLiDE reproduit assez 

bien l’allure générale des fonctions d’autocorrélation et des spectres de Fourier sauf pour 

l’Austreberthe où la persistence du flux sur le long et le court terme est surestimée. 

Pour finir, par l’utilisation combinée de CLiDE, de la fonction d’autocorrélation et du 

spectre de Fourier, nous avons illustré la manière dont l’information climatique se propage à 

travers la surface, les sols, les formations superficielles et le substratum des bassins de 

l’Orgeval, de l’Austreberthe et du Dun. La variabilité haute fréquence des pluies n’est que très 

légèrement atténuée par le sol puisque le signal de ruissellement peut également être assimilé 

à un bruit blanc. Néanmoins, le routage et le stockage du ruissellement de surface permet 

d’augmenter l’autocorrélation du signal sur le court terme. La recharge est légèrement plus 

corrélée, notamment pour l’Orgeval, où la capacité d’infiltration des sols est faible. L’analyse 

du débit de base indique que les formations superficielles et le substratum atténuent la 

variabilité hautes fréquences voire même basses fréquences du signal de recharge. 

L’autocorrélation des débits et des flux sédimentaires sur le court et le long terme provient 

respectivement des écoulements de surface et des écoulements de subsurface. 
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Chapitre 7 : Synthèse et comparaisons 
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Puisque les bassins versants synthétiques (chapitre 4), les bassins de Draix (Laval et 

Brusquet, chapitre 5) et les bassins de la Seine (Orgeval, Dun et Austreberthe, chapitre 6) 

sont analysés de façon indépendantes, ce chapitre de synthèse propose de mettre en relation 

les résultats.  Dans ce chapitre, nous discutons de (i) la façon dont les paramètres de contrôle 

des modèles varient d’un site à un autre (section 1, analyse de sensibilité), (ii) la qualité de 

simulation des flux hydro-sédimentaires (section 2, capacité prédictive) et (iii) la dynamique 

hydro-sédimentaire des bassins au travers des autocorrélogrammes et des spectres de 

Fourier (section 3, autocorrélogrammes et spectres de Fourier) 

1. Analyse de sensibilité 

Le cadre de modélisation numérique employé pour l’analyse du fonctionnement hydro-

sédimentaire du Laval, du Brusquet, de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe comprend les 

modèles d’évolution de paysage CAESAR-Lisflood et CLiDE. Les modèles CAESAR-Lisflood 

et CLiDE ne partagent pas les mêmes modules ni les mêmes paramètres. En effet, à la 

différence de CLiDE, CAESAR-Lisflood ne simule pas les écoulements souterrains et leur 

contribution aux écoulements de surface. C’est principalement pour cette raison que le modèle 

CLiDE a été utilisé pour simuler la dynamique hydro-sédimentaires de l’Orgeval, du Dun et de 

l’Austreberthe puisqu’à la différence du Laval et du Brusquet les apports d’eau souterraines 

sont importants pour ces bassins. Par ailleurs, CAESAR-Lisflood se base sur un module 

hydrologique différent de celui de CLiDE pour convertir les pluies en ruissellement. Ainsi, les 

seuls paramètres partagés par CAESAR-Lisflood et CLiDE sont ceux rattachés aux modules 

de routage des écoulements et d’érosion des sols.  

La calibration automatique des modèles a été effectuée en considérant treize paramètres 

pour le Laval et le Brusquet (𝑚, 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀, 𝑛, 𝑄𝑚𝑖𝑛, 𝐶, 𝑔𝑠𝑖, 𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠𝑖, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥, 𝐷𝑚𝑖𝑛, 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒 , 𝐸𝑟, 𝑝1 et 

𝑘1) et dix/douze paramètres (𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐼𝑛, 𝐾𝑐, 𝐾ℎ
𝑔𝑤

, 𝑆𝑦
𝑔𝑤

, 𝐾𝑣
𝑠𝑠, 𝑆𝑦

𝑠𝑠 , 𝐶, 𝑔𝑠𝑖, 𝛥𝑍𝑚𝑎𝑥 et 𝐷𝑚𝑖𝑛) pour 

l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe (cf. table de notation en début de manuscrit pour la 

signification de ces paramètres). Ces paramètres représentent les caractéristiques physiques 

de la végétation, du sol, du sous-sol, etc. agissant sur la dynamique hydro-sédimentaire des 

bassins.  L’estimation de leur valeur permet donc de caractériser certaines des propriétés 

physiques des bassins. Une analyse de sensibilité des paramètres des modèles a été 

entreprise en utilisant les fonctions objectif développées pour évaluer la performance des 

modèles.  

Les résultats ont montré que, parmi les paramètres qu’ils possèdent en commun, les deux 

modèles ne sont pas ou peu affectés par ∆𝑍𝑚𝑎𝑥 et 𝐷𝑚𝑖𝑛, quel que soit le bassin versant 

considéré (figures 5.7 et 6.15). Ces paramètres se rapportent respectivement à l’érosion 
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maximale autorisée par pas de temps et à la lame d’eau nécessaire pour initier l’érosion.  Ces 

paramètres peu influents pourraient donc être supprimés de la procédure afin de simplifier la 

calibration du modèle.  

En revanche, la sensibilité des modèles aux paramètres 𝐶 et 𝑔𝑠𝑖, qui caractérisent 

respectivement la capacité de transport des écoulements et le diamètre des particules 

sédimentaires, diffèrent d’une région à l’autre. En effet, nous observons une moins grande 

influence du paramètre 𝐶 pour les bassins de Draix que pour les bassins Seine-Normandie. 

L'effet de 𝐶 diminue donc pour des bassins versants dont le transport sédimentaire est 

principalement limité par le disponible sédimentaire. En effet, la production sédimentaire des 

bassins versants de Draix n’est limité que par les quantités de sédiments produites et 

mobilisées sur les versants l’hiver par gélifraction (déterminé par 𝑝1) et gélifluxion (déterminé 

par 𝐶𝑟𝑎𝑡𝑒). Une modification de la capacité de transport des écoulements, déjà élevée pour 

ces bassins en raison des gradients de pente élevés, n’a donc pas ou peu d’incidence sur les 

flux sédimentaires simulés. En revanche, pour l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe dont les flux 

sont limités par le transport, une hausse de l’érosivité des écoulements aura un effet important 

sur les volumes de sédiments mobilisés.   

D’après les résultats, la part du matériel transportée en suspension dans les bassins de 

Draix (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 inférieur à 70 %) est moins importante que celle renseignée pour les bassins 

Seine-Normandie (𝑝𝑟𝑜𝑝_𝑔𝑠1 compris entre 80 et 90 %). La proportion de particules 

transportées en suspension augmente donc avec l'augmentation de la surface contributive et 

la diminution des gradients de pente, d'au moins 15 à 30 %. Des différences se remarquent 

également au niveau du diamètre des particules mobilisées. Bien que les bassins soient tous 

majoritairement composés de silt, d’argile et de sable, les analyses de sensibilité réalisées 

indiquent que les particules transportées en suspension et par charriage sont plus fines pour 

les bassins de la Seine (10-30 et 40-95 microns respectivement) que pour les bassins de Draix 

(40-80 microns et 1-2 mm respectivement). Ces résultats suggèrent donc assez logiquement 

que l’augmentation des gradients de pente, en plus de favoriser le transport par charriage des 

particules, permet de mobiliser des sédiments plus grossiers. Cela rejoint les observations 

réalisées par Turowski et al. (2010) et Rainato et al. (2017). 

Concernant les paramètres calibrés liés à l’hydrologie, donc différents d’un modèle à 

l’autre, les analyse de sensibilité nous ont montré que les paramètres relatifs à l’occupation et 

à la nature des sols ont beaucoup d’influence sur la dynamique hydrologique des deux régions. 

Pour le Laval et le Brusquet, la qualité de la simulation des flux hydro-sédimentaires dépend 

majoritairement de 𝑚 et 𝑞𝑡𝑜𝑡𝑀. Ces paramètres se rapportent respectivement à la capacité 

d’infiltration et de rétention des sols qui agit donc sur le ruissellement de surface. Pour 
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l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe, la qualité de simulation de CLiDE dépend principalement 

des paramètres 𝐹𝑐, 𝑍𝑟, 𝐼𝑛 et 𝐾𝑐 qui représentent respectivement la capacité d’infiltration des 

sols, la profondeur racinaire de la végétation, la fraction de la pluie interceptée par la 

végétation, et le coefficient cultural. Ces paramètres ont de profondes implications sur le 

ruissellement et la recharge des nappes et sur les quantités d’eau reprises par 

évapotranspiration. Alors que le paramètre 𝐹𝑐 est statique, il est possible de faire varier 

temporellement les paramètres 𝑍𝑟, 𝐼𝑛 et 𝐾𝑐 en considérant le cycle de croissance de la 

végétation.  

Les résultats ont également suggéré que les paramètres relatifs au module 

hydrogéologique de CLiDE jouent un rôle important dans la qualité de simulation des débits, 

des flux de MES, des niveaux piézométriques et de l’humidité des sols. Le paramètre le plus 

sensible pour les trois bassins est la conductivité hydraulique horizontale du substratum (𝐾ℎ
𝑔𝑤

), 

suivie par la capacité de stockage du substratum (𝑆𝑦
𝑔𝑤

). L’importance de ces paramètres dans 

la simulation du fonctionnement hydro-sédimentaire de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe, 

indique que pour les zones concernées par une altitude, des pentes et des gradients 

hydrauliques faibles, les apports d’eau en provenance du compartiment souterrain sont 

déterminants pour une bonne simulation des flux d’eau et de sédiments (Schmalz et Fohrer, 

2009). En revanche, même si cela n’a pas été testé, l’influence de ces facteurs sur la 

dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants de montagne ou de basse montagne tels 

que le Laval et le Brusquet, pourrait être limitée.   

Les analyses de sensibilité mettent donc en évidence des différences majeures entre les 

bassins versants de plaine et ceux de montagne :  les processus d'écoulement dans les 

bassins versants de montagne ou de basse montagne sont davantage dominés par un 

ruissellement de surface intense. Dans les zones de plaine avec une topographie faible et 

plate, il y a une infiltration importante des eaux de pluie et une contribution importante des 

eaux souterraines à l’écoulement des cours d’eau. 

2. Capacité prédictive 

Dans cette section, les performances de CAESAR-Lisflood pour les bassins du Laval et 

du Brusquet et celles du modèle CLiDE pour les bassins de l’Orgeval, du Dun et de 

l’Austreberthe sont comparées. 

La démarche adoptée ici pour calibrer et évaluer la capacité des modèles CAESAR-

Lisflood et CLiDE à simuler la dynamique hydro-sédimentaire des bassins versants n'a pas 

d’équivalent dans la littérature. En effet, dans le passé, les tentatives de calibration de 
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CAESAR-Lisflood et CLiDE ont souvent été de nature qualitative et limitées par la disponibilité 

des données de calage. Hancock et Coulthard (2012), par exemple, ont constaté que les taux 

d'érosion des sols modélisés à l'échelle décennale étaient "comparables" aux valeurs 

mesurées, quantifiées à l'aide de l'analyse du 137Cs. Welsh et al. (2009) ont comparé 

visuellement les flux sédimentaires simulés à l’exutoire d’un bassin versant montagneux avec 

les taux de sédimentation dérivés de l'analyse d’enregistrements sédimentaires lacustres. 

Encore une fois, une "correspondance globale" entre les sorties modélisées et observées a 

été signalée. Bien qu’une correspondance des valeurs simulées et observées ait été obtenues 

dans ces deux exemples, les méthodologies employées ne représentent que des évaluations 

de base de la performance des modèles.   

Dans ce contexte, une méthode rigoureuse d’évaluation de la capacité de prédiction de 

CAESAR-Lisflood et CLiDE, tenant compte des mesures disponibles pour les bassins versants 

réels étudiés, a été développée. Elle permet d’estimer précisément si les modèles CAESAR-

Lisflood et CLiDE sont des outils appropriés pour reproduire le fonctionnement hydro-

sédimentaire des cinq bassins étudiés. Elle se base sur l’utilisation d’un indice de performance 

multiple combinant les critères d’ajustement NSE, PBIAS et RSR.  L'inspection visuelle et la 

comparaison des séries simulées et observées, dans les domaines temporelles et 

fréquentielles, a permis d’identifier les déficiences des modèles à travers les échelles 

temporelles. Une analyse complète de la manière dont les sorties des modèles diffèrent des 

observations a donc été possible.  

 Simulation des débits 

Le chapitre 5 a montré, suite à la calibration des paramètres de CAESAR-Lisflood, une 

reproduction satisfaisante des débits observés à l’exutoire du Laval et du Brusquet. En effet, 

que ce soit pour la période de calibration ou de validation, les critères NSE, RSR et PBIAS 

sont respectivement supérieurs à 0.5, inférieurs à 0.7 et compris dans la gamme ±25 %, 

valeurs préconisées par Moriasi et al. (2007). Les écoulements annuels totaux mesurés et 

simulés sont presque identiques pour ces deux bassins. Une excellente correspondance des 

débits simulés et mesurés a été obtenue pour plusieurs événements de crue du Laval et du 

Brusquet (NSE compris entre 0.48 et 0.90 et PBIAS compris entre -20.5 et 32.6 %). 

L’agrégation sur différents intervalles de temps et l’analyse spectrale des débits a néanmoins 

révélé la sous-estimation par le modèle de la variabilité semi-horaire, saisonnière et 

interannuelle des valeurs pour les deux bassins. L’insertion, dans le modèle, de processus 

hydrologiques supplémentaires (e.g. évolution de la saturation en eau du sol sous l’effet de 

l’évapotranspiration ou ruissellement hortonien) pourrait permettre une meilleure simulation 

des extrêmes. 
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La qualité de reproduction des débits à l’exutoire de l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe 

par CLiDE est moins bonne puisque les critères NSE, RSR et PBIAS sont respectivement 

compris entre -0.26 et 0.55, entre 0.67 et 1.12 et entre -6.2 et 26.5 %.  La comparaison visuelle 

des débits observés et simulés a montré que ces écarts étaient liés en partie à une mauvaise 

estimation du débit de base qui, pour le Dun et l’Austreberthe, est sous-estimé en période 

humide et surestimé en période sèche. Pour l’Austreberthe, ces biais d’estimation sont 

probablement liés à la sous-estimation du battement interannuel de la nappe. En revanche, 

pour le Dun, la variabilité insuffisante du débit de base ne peut pas s’expliquer de cette façon 

puisque les valeurs extrêmes de niveaux piézométriques sont exagérées par le modèle. 

L’exagération ou l’insuffisance du ruissellement simulé explique également la qualité de 

simulation assez limitée des débits pour ces bassins. 

Ces résultats suggèrent donc, à première vue, que la simulation des débits pour des 

bassins versants de plaine est une tâche plus difficile que pour des bassins versants 

montagneux. Cela peut s’expliquer par la moins grande linéarité de la relation entre les 

précipitations et le débit des cours d’eau pour les bassins versants de plaine que pour les 

bassins versants de montagne. En effet, la réactivité hydrologique des bassins versants 

montagneux à la pluie est forte en raison de sols imperméables et de pentes élevées favorisant 

le ruissellement alors que celle des bassins versants de plaine est faible puisque la nature 

perméable des sols et la faible inclinaison des surfaces favorisent l’infiltration et le stockage 

des eaux en profondeur. 

La difficulté de CLiDE à simuler le fonctionnement hydrologique de l’Orgeval, du Dun et 

de l’Austreberthe provient probablement de la nature trop simpliste des composantes 

hydrologiques et hydrogéologiques du modèle pour ce type d’environnement (Rushton, 2006 ; 

Barkwith et al., 2015).  

En effet, le Dun, l’Austreberthe et dans une moindre mesure l’Orgeval sont des systèmes 

complexes caractérisés par une très forte hétérogénéité verticale et latérale de leur sol et sous-

sol. Les bassins versants crayeux karstiques du Dun et de l’Austreberthe se caractérisent par 

une très grande hétérogénéité spatiale de leur propriétés physiques (porosité et conductivité 

hydraulique). En plus de se caractériser par une double porosité et une double perméabilité, 

le substratum de ces bassins se caractérise par la présence de points d’engouffrement des 

eaux en surface (bétoires) et l’existence de fractures et de conduits. Il est donc difficile de 

modéliser avec précision les niveaux piézométriques et donc le débit de base dans ce type 

d’environnement. Un meilleur ajustement des valeurs pourrait malgré tout être obtenu en 

affinant la distribution spatiale des valeurs de conductivité hydraulique et d’emmagasinement 

spécifique de l’aquifère. 
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D’autre part, CLiDE ne considère pas de réseau de drainage agricole qui a pourtant une 

influence considérable sur le fonctionnement hydrologique de l’Orgeval. Le réseau de 

drainage agricole permet le rabattement de la nappe de Brie et, par conséquent, augmente la 

capacité de stockage du sol et réduit le ruissellement de surface (Augeard et al., 2005). 

L’incorporation de cette fonctionnalité dans CLiDE pourrait donc permettre d’améliorer la 

simulation des débits et des niveaux piézométriques pour l’Orgeval.  

 Simulation des flux de MES 

Une qualité de reproduction des flux sédimentaires similaire est obtenue pour les bassins 

de la Seine et pour les bassins de Draix. Les résultats de la période de calibration étaient dans 

l'ensemble meilleurs pour les bassins de la Seine que pour les bassins de Draix puisque les 

métriques NSE, RSR et PBIAS sont respectivement comprises entre 0.42 et 0.69, 0.56 et 0.76 

et -32.4 et 59.9 % pour les premiers et entre -0.04 et 0.19, 0.9 et 1.02 et 71.4 et 138.4 % pour 

les derniers.  

En revanche, les résultats de la période de validation sont dans l'ensemble moins bons 

pour les bassins de la Seine que pour les bassins de Draix, notamment lorsqu’il s’agit de 

reproduire la variabilité temporelle des flux. En effet, les critères NSE et RSR sont 

respectivement compris entre -2.15 et 0 et entre 1 et 1.77 pour l’Orgeval, le Dun et 

l’Austreberthe et entre 0 et 0.15 et entre 0.92 et 1 pour le Laval et le Brusquet. Néanmoins, de 

la même manière que pendant la période de calibration, le biais d’estimation moyen des 

volumes de sédiments exportés est plus faible pour les bassins de la Seine que pour les 

bassins de Draix.  

Ce dernier point mis à part, il semble donc que la prédiction des flux de MES soit 

légèrement plus robuste pour les bassins de Draix que pour les bassins de la Seine. La moins 

bonne transférabilité des paramètres du modèle pour les bassins de la Seine pourrait refléter 

la nature plus complexe du transport sédimentaire pour ces bassins.  

3. Autocorrélogrammes et spectres de Fourier 

Dans ce travail, la relation précipitation-débit-flux sédimentaire a été caractérisée par 

l'utilisation du concept de dépendance temporelle ; ce terme est utilisé pour décrire la relation 

moyenne entre le flux hydro-sédimentaire d'un jour donné et le flux hydro-sédimentaire des 

jours précédents. D'un point de vue hydrologique, la dépendance temporelle caractérise la 

variabilité et la persistance des séries temporelles qui sont déterminées par les processus qui 

se produisent dans le bassin versant. Nous avons identifié par le biais de la fonction 
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d’autocorrélation et du spectre de Fourier le rôle que les caractéristiques du bassin versant 

ont sur la structure de dépendance temporelle des signaux hydro-sédimentaires. 

La comparaison des fonctions d’autocorrélation et des spectres de Fourier des signaux 

de précipitations, de débits, de flux sédimentaires, de niveaux piézométriques et d’humidité 

des sols obtenus pour les bassins synthétiques et les bassins réels a permis de déterminer 

l’influence des conditions environnementales locales d’un bassin sur sa réactivité hydro-

sédimentaire. Pour tenter de quantifier la variabilité des spectres de Fourier des séries 

simulées, des modèles linéaires par morceaux ont été construits afin de localiser les 

différentes ruptures de pente Tx et d’estimer les pentes des régimes scalaires B. L’allure des 

fonctions d’autocorrélation a été résumée par le paramètre EM qui est défini comme le temps 

nécessaire à la fonction d’autocorrélation pour atteindre un coefficient de 0.2 

 Comparaison des bassins synthétiques et des bassins de Draix  

L’effet mémoire (EM) du flux sédimentaire total simulé du Laval (11 heures) et du Brusquet 

(7.5 heures) est inférieur à la valeur rapportée dans le chapitre 4 pour des bassins 

(synthétiques) à occupation des sols, granulométrie, pente, hypsométrie et densité de 

drainage similaires ou approchantes. En effet, pour les bassins synthétiques aux 

caractéristiques physiques les plus proches de celles du Laval (FA = 14.16 km² ; GS = 0.0904 

mm ; MSC = 0.1-0.2 ; HI = 0.25-0.65 ; DD = 8.35 km/km²) et du Brusquet (FA = 24 km² ; GS = 

0.0904 mm ; MSC = 0.1-0.2 ; HI = 0.25-0.65 ; DD = 8.35 km/km²), nous avons obtenu des 

effets mémoire de 5-10 jours et 9-20 jours respectivement. Les ruptures d’échelles Tx1 et Tx2 

obtenus pour le Laval (80.22 et 8.05 h soit 3.34 et 0.34 j) et le Brusquet (170.01 et 17.69 h soit 

7.08 et 0.74 j) sont également plus faibles que dans le chapitre 4 qui indiquent, pour des 

bassins représentatifs du Laval et du Brusquet, des valeurs égales à 25-30 jours et 3-4 jours 

respectivement. De même, les pentes spectrales obtenues pour Draix (B1, B2 et B3 

respectivement égales à -0.2, -1.01 et -1.83 pour le Laval et -0.06, -0.51 et -2.01 pour le 

Brusquet) sont presque toujours moins fortes que celles obtenues dans le chapitre 4. En effet, 

ces derniers ont rapporté des pentes B1, B2 et B3 respectivement égales à [-0.22 ; -0.35], [-

0.9 ; -1.3] et [-3.5 ; -4] pour un bassin représentatif du Laval et [-0.3 ; -0.45], [-1.1 ; -1.5] et [-5 

; -5.5] pour un bassin représentatif du Brusquet.  

Ainsi, bien que le Laval et le Brusquet partagent les propriétés physiques des bassins 

synthétiques évoqués ci-dessus, la persistance de leur flux sédimentaires sur le court, moyen 

et long terme est moins forte. Le Laval et le Brusquet se caractérisent malgré tout par une 

densité de drainage plus élevée (34.40 et 26 km/km² respectivement contre 8.35 km/km²) et 

par une surface drainée faible (0.86 et 1.03 km² contre 35 km²), ce qui favorise une 
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concentration rapide du ruissellement de surface. La réponse hydrologique à l’exutoire de ces 

bassins sera donc plus courte en raison de cette connectivité structurelle plus forte.  

Par ailleurs, le signal pluviométrique du Laval et du Brusquet, représentatif d’un climat 

méditerranéen montagnard, se distingue de celui employé pour les bassins versants 

synthétiques (climat océanique). Le climat méditerranéen montagnard se distingue par des 

systèmes convectifs et des fronts de méso-échelle, produisant des précipitations 

exceptionnellement intenses, concentrées sur des secteurs très restreints. Des événements 

pluvieux extrêmes se produisent en été et en automne sur des lapses de temps très court : 

les cumuls peuvent atteindre 100-250 mm en 24 h. En revanche, pour les bassins 

synthétiques, les événements pluvieux sont de moindre intensité mais plus fréquents et plus 

longs du fait de la persistance de la circulation atmosphérique en provenance de l'océan 

(l’Atlantique ici). Des événements pluvieux courts et intenses peuvent néanmoins se produire 

en été lors du passage de fronts froids mais ils sont rares. Le climat du Laval et du Brusquet 

se caractérise donc par des pluies moins fréquentes mais plus intenses. Cette plus grande 

variabilité et intermittence de la pluviométrie se remarque par l’absence de corrélation et la 

moins grande inclinaison des spectres de Fourier pour des périodes supérieures à quelques 

jours (B1 égal à [-0.12 ; -0.15] pour le Laval et le Brusquet contre -0.22 pour les bassins 

synthétiques). Pour le Laval et le Brusquet, la combinaison de ces facteurs morphométriques 

et climatiques favorise finalement l’intermittence des écoulements et des flux sédimentaires 

remarquée sur leur autocorrélogramme et leur spectre de Fourier. 

Par ailleurs, la plus grande discontinuité des flux sédimentaires pour le Laval et le 

Brusquet pourrait également provenir du disponible sédimentaire limité de ces bassins et de 

possibles effets d’épuisement des stocks durant les événements se produisant en fin d’année. 

En effet, à la différence du Laval et du Brusquet, aucun substratum (non érodable) n’a été 

défini pour les bassins synthétiques. Ainsi, la continuité des flux sédimentaires pour ces 

bassins synthétiques n’est limitée que par la compétence et la continuité des écoulements. 

 Comparaison des bassins synthétiques et des bassins de la Seine 

L’effet mémoire (EM) de 2 jours rapporté pour le flux sédimentaire total simulé de 

l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe est identique à la valeur rapportée dans le chapitre 4 

pour des bassins synthétiques à occupation des sols (FA = 0.13), granulométrie (Dmean = 

0.0904 mm), pente (MSC = 0.005), hypsométrie (HI = 0.65) et densité de drainage (DD = 2.19 

km/km²) similaires.  
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Néanmoins, dans le chapitre 4, deux points de rupture d'échelle situés à 4 jours (Tx2) et 

28 jours (Tx1) ont été trouvés pour l’ensemble des spectres du flux sédimentaire total, ce qui 

n’est tout à fait le cas ici puisque le spectre du Dun contient un seul point de rupture (Tx2) et 

le point de rupture Tx1 de l’Austreberthe et de l’Orgeval se place à une période plus élevée 

(240 et 69 jours respectivement). Les pentes spectrales rapportées dans le chapitre 4 dans le 

régime basses fréquences (B1 = -0.13) sont très proches de 0. Elles sont donc similaires à 

celles de l’Orgeval et du Dun mais très nettement inférieures à celles de l’Austreberthe. D’autre 

part, les pentes spectrales obtenues dans les hautes fréquences sont plus élevées (B2 = -0.7 

et B3 = -2.9) que pour l’Orgeval et le Dun mais moins élevées que pour l’Austreberthe, B2 mis 

à part.  

Ces écarts peuvent s’expliquer de différentes façons. Premièrement, dans le chapitre 4, 

nous n’avons pas considéré les échanges d’eau entre la surface et le souterrain ce qui 

implique un temps de résidence de l’eau assez limité dans le bassin et donc une intermittence 

des flux sur le long terme. Nous supposons donc que l’absence d’un débit de base marqué 

pour les bassins synthétiques est la cause d’une moins grande persistance du flux 

sédimentaire sur le court et le long terme par rapport à l’Austreberthe. Pour le Dun et l’Orgeval, 

l’inclinaison moins importante du régime haute fréquence traduit une plus grande intermittence 

du transport sédimentaire. Ces bassins, du fait de leur plus grande taille (100 km² contre 35 

km²), pourrait contenir un plus grand nombre d’irrégularités topographiques pouvant limiter, 

lors d’une crue, le transfert des particules sédimentaires. A la différence de l’Austreberthe, le 

débit de base de ces bassins est probablement trop faible pour contrebalancer cet effet 

d’échelle spatiale (Delmas et al., 2012 ; Pelacani et Schmitt, 2021). 

 Comparaison des bassins versants de Draix et des bassins versants de la Seine 

En raison de l’incapacité du modèle à reproduire précisément la dynamique hydrologique 

des bassins de Draix (cf. chapitre 5) et des bassins de la Seine (cf.chapitre 6), il est préférable 

de considérer, dans les comparaisons, les propriétés corrélatoires et spectrales des signaux 

observés. Cela permet d’éliminer les incertitudes qui découlent de la calibration (imparfaite) 

de CAESAR-Lisflood et de CLiDE, d’autant, que les données récupérées pour ces bassins, 

sont de bonne qualité à la fois pour les débits et les flux de MES. Afin de faciliter les 

comparaisons, nous ne considérons pour l’Orgeval que les débits mesurés à la station du Theil 

et les flux de MES disponibles aux Avenelles. 

L’effet mémoire (EM) de 7.5 et 29.5 heures pour les débits du Laval et du Brusquet 

respectivement est inférieur à la valeur rapportée dans le chapitre 6 pour les bassins de 

l’Orgeval, du Dun et de l’Austreberthe.  En effet, pour ces derniers, EM vaut respectivement 
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24, 423 et 549 jours. De la même façon l’effet mémoire des flux de MES est plus faible pour 

le Laval et le Brusquet que pour l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe puisqu’il est égal à 1-1.5 

heures pour les premiers et 2-3 jours pour les derniers. Ces résultats indiquent une persistance 

moyenne des flux hydro-sédimentaires plus élevée pour les bassins de la Seine que pour les 

bassins de Draix. 

L’allure des spectres de Fourier des débits et des flux de MES varient d’une région à 

l’autre puisque les spectres des bassins de Draix contiennent deux ruptures d’échelle (Tx1 et 

Tx2) alors qu’il n’y en a qu’une (Tx2) pour les spectres des bassins régionaux (à l’exception 

des flux de MES de l’Austreberthe). Ce point de rupture supplémentaire pourrait s’expliquer 

par la résolution semi-horaire des données qui permettrait l’identification d’un régime hydro-

sédimentaire très rapide, c’est-à-dire se produisant sur des périodes de quelques heures. En 

effet, nous avons respectivement trouvé pour le Laval et le Brusquet un point de rupture Tx2 

de 54.03 et 2.86 heures pour les débits et 5.2 et 3.37 pour les flux sédimentaires. Pour 

l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe, la disponibilité plus limitée des données n’a pas permis une 

analyse des flux à une échelle infra-journalière. Il aurait malgré tout été intéressant, en raison 

de la dynamique karstique du Dun et de l’Austreberthe, de considérer des chroniques avec 

une résolution temporelle horaire. Une compréhension plus approfondie des composantes de 

l'écoulement rapide pour ces bassins aurait ainsi été obtenue. 

La rupture d’échelle séparant le régime basses fréquences des autres régimes 

variefortement d’un bassin à un autre, quelle que soit la région dans laquelle il est situé. En 

effet, pour les débits (flux de MES), cette rupture se trouve à une période de 51 (358) et 2 (0.4) 

jours pour le Laval et le Brusquet respectivement et de 8 (3), 231 (4) et 103 (57) jours l’Orgeval, 

le Dun et l’Austreberthe respectivement. Le plus grand décalage de cette rupture d’échelle 

vers les basses fréquences pour le Dun et l’Austreberthe pourrait traduire le plus grand lissage 

des débits et des flux de MES pour ces bassins. Néanmoins, le placement de la rupture à des 

périodes aussi élevées pour le bassin dénudé du Laval et aussi faibles pour le bassin boisé 

du Brusquet indique que les mécanismes à l’origine de ces ruptures d'échelle ne sont pas bien 

compris et leur lien avec les propriétés physiques des bassins devra être étudiés plus en 

profondeur. 

La décroissance des spectres de débits et de flux de MES, dans leur partie basses 

fréquences, est moins élevée pour le Laval et le Brusquet que pour les autres bassins. Pour 

les débits (flux de MES), B1 vaut -0.18 (0.73) et -0.47 (-0.08) pour le Laval et le Brusquet 

respectivement contre -0.65 (-0.42), -1.46 (-0.32) et -1.54 (-0.18) pour l’Orgeval, le Dun et 

l’Austreberthe respectivement. Sur le long terme, le débit et les flux de MES dans les bassins 

fluviaux de plaines est, naturellement, moins erratique et plus régulier que celui des bassins 
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versants montagneux en raison de l'influence plus importante des eaux souterraines. 

Autrement dit, les flux hydro-sédimentaires dans les bassins versants sans débit de base se 

caractérisent davantage par des impulsions de forte magnitude que les bassins versants ayant 

des cours d'eau pérennes, en particulier dans les zones au substrat facilement érodable 

comme c’est le cas des zones de badlands.  Par ailleurs, pour le Laval, la continuité du 

transport sédimentaire est limitée par les volumes de sédiments présents dans le réseau de 

drainage. 

En revanche, sur le court terme, la persistance des débits et des flux de MES n’est pas 

toujours plus forte pour les bassins de la Seine que pour les bassins de Draix. En effet, pour 

les débits (flux de MES), B3 est égal à -0.88 (-0.51) et -3.11 (-1.65) pour le Laval et le Brusquet 

et -1.59 (-1.92), -0.66 (-1.33) et -0.93 (-0.97) pour l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe. Ces 

valeurs révèlent donc un lissage qui serait davantage lié à l’occupation des sols et à 

l’hétérogénéité du substratum qu’à leur positionnement géographique et topographique.  

Les aquifères karstiques du Dun et de l’Austreberthe se caractérisent par une connexion 

hydraulique localement forte entre les plateaux agricoles, sujets au ruissellement, et la vallée. 

Cela explique donc, pour ces bassins, le faible lissage des débits et des flux de MES dans le 

régime d’invariance hautes fréquences. Pour le Laval, l’absence de végétation favorise le 

déclenchement d’un ruissellement qui est naturellement intense et intermittent en raison du 

contexte climatique, lithologique et de la grande connectivité structurale de ce bassin. 

A l’inverse, la réactivité hydrologique faible du Brusquet et de l’Orgeval est respectivement 

liée à la présence d’un couvert végétal dense et développée et à l’absence de voies 

d’écoulements karstiques.  Pour le Brusquet, presque totalement reboisé, l’intermittence des 

débits et des flux de MES sur le court terme est considérablement réduite, dans un rapport 

d'environ 1/3. Le couvert végétal réduit la connectivité entre les zones érodées actives et les 

flux de ruissellement actifs. Il permet un stockage temporaire et une évacuation lente et 

différée des écoulements et, par extension, des matières en suspension.  

Par ailleurs, dans le cas du bassin versant de l’Orgeval, le lessivage continu, par le réseau 

de drainage agricole, des sédiments fins (Sogon, 1999 ; Penven, 2000), pourrait favoriser la 

persistance des flux de MES sur le court et le long terme.  

Il faut toutefois considérer cette comparaison des coefficients B3 avec prudence car ces 

derniers ont été extraits à partir de données dont la résolution temporelle varie. 
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Chapitre 8 : Réponse hydro-sédimentaire de deux 

bassins versants de l’ouest du bassin de Paris 

(Dun et Austreberthe) sous différents scénarios 

d’aménagements et de variation climatique.   
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1. Introduction 

Dans la ceinture lœssique ouest européenne, incluant la Normandie, le ruissellement et 

l'érosion des sols ont considérablement augmenté depuis les années 1960 en raison du 

remembrement (Papy et Douyer, 1991 ; Souchère et al., 2005). Ces phénomènes entrainent 

la détérioration des propriétés physico-chimiques et biologiques des sols, la perte de 

nutriments, la réduction de la productivité agricole et la perte de terres arables (Durán Zuazo 

et Rodríguez Pleguezuelo, 2008). Il en résulte également des coulées boueuses, des 

inondations, une eutrophisation des cours d’eaux et des zones côtières, une dégradation de 

la qualité des nappes ou encore un comblement des retenues d’eau (réservoirs, étangs) qui 

entraînent des pertes économiques importantes (Evrard et al., 2007). Par ailleurs, l’évolution 

du climat liée aux émissions de gaz à effet de serre (hausses des températures, modification 

des régimes pluviométriques) pourrait avoir un impact important sur le ruissellement et 

l’érosion des sols et leurs conséquences dans le nord-ouest de l’Europe (Nearing et al., 2005 ; 

GIEC, 2014, 2021). Ainsi, il est essentiel de comprendre et de prévoir les effets du changement 

climatique et de l’évolution de l’occupation des sols sur le ruissellement et l'érosion des sols 

dans la région afin d’améliorer les stratégies d’aménagements (Evrard et al., 2010). 

Plusieurs méthodes d’évaluation des effets des changements environnementaux sur le 

ruissellement et l’érosion des bassins versants existent.  Parmi celles-ci, la modélisation est 

une méthode séduisante pour prédire l’évolution du ruissellement et de l'érosion des sols 

puisqu’elle permet d'isoler précisément les impacts relatifs du changement climatique et de 

l’occupation des sols (Li et Fang, 2016). Elle se base sur la construction de scénarios 

environnementaux qui représentent autant de futurs climatiques et de futurs d’occupation des 

sols plausibles. 

Bien qu’il existe une large typologie de modèles pour produire des scénarios d’occupation 

des sols (e.g modèles multi-agents, modèles stochastiques et automates cellulaires), les 

modèles géostatistiques/empiriques sont les plus couramment employés (Aspinall, 2004). Ils 

se basent sur les conditions socio-économiques et environnementales locales d’un site pour 

expliquer l’évolution de l’occupation des sols dans le temps (Turner et al., 1993). Nous avons 

privilégié cette approche dans cette étude pour construire les scénarios d’occupation des sols. 

Concernant les scénarios climatiques, ils correspondent généralement aux projections 

climatiques futures produites par les modèles de circulation générale (MCG) qui s’appuient 

sur les principes fondamentaux de la mécanique et de la thermodynamique des fluides pour 

simuler l’évolution future du climat. Les MCG sont cependant limités par la résolution spatiale 

grossière de leurs simulations (100 km x 100 km pour les modèles CMIP6 du GIEC) qui 
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empêchent la réalisation de projections climatiques à des échelles spatiales fines (Stainforth 

et al. 2007).  Ces modèles ont d’autre part beaucoup de mal à reproduire la variabilité haute 

et basse fréquence du climat et leurs simulations sont entachées de nombreuses incertitudes 

concernant l’évolution de la variabilité climatique (Steinschneider et Brown, 2013). Diverses 

procédures de réduction d'échelle ont été proposées pour atténuer certains de ces problèmes 

(Whateley et al., 2016) mais leurs couts de calcul empêchent une exploration approfondie de 

l’évolution du climat. Des modèles complémentaires, basés sur une approche statistique et 

probabiliste du climat, ont donc été introduits pour générer efficacement des scénarios 

climatiques préservant les caractéristiques locales de la variabilité interne du climat (Jones et 

al. 2009). Ils s’appuient sur les informations fournies par les MCG pour modifier de manière 

totalement contrôlée les propriétés statistiques des signaux climatiques historiques. Les 

scénarios climatiques produits par ces générateurs stochastiques de temps permettent 

d’explorer un plus grand nombre de situation et donc d’avoir une vision plus complète de la 

vulnérabilité des ressources (Lempert et Groves, 2010). 

Malgré leur gain de popularité au cours de ces dernières années, les générateurs 

stochastiques utilisées pour altérer les séquences climatiques historiques demeurent 

relativement simples. L'approche la plus commune consiste à altérer la valeur moyenne d’une 

chronique historique de pluie ou de température par le biais d’un facteur multiplicateur afin de 

tester la sensibilité d’un système aux changements climatiques moyens (Lempert et Groves, 

2010 ; Caballero, 2015). Des études ont exploré des changements plus complexes, 

notamment dans la distribution intra-annuelle des cumuls de pluie et dans la variance des 

données climatiques annuelles (Prudhomme et al., 2010 ; Moody et Brown, 2013). Cependant, 

la capacité de ces modèles à modifier la variabilité des pluies et des températures à plusieurs 

échelles temporelles est limitée. Par exemple, aucun de ces modèles n’est capable d’agir à la 

fois sur la répartition interannuelle des précipitations et sur les quantités de précipitations 

quotidiennes extrêmes. Pourtant, ces deux changements sont possibles dans le cadre du 

changement climatique (Mearns et al., 2001 ; GIEC, 2021) et pourraient avoir une influence 

importante sur le ruissellement et l’érosion des sols. En effet, plusieurs études ont montré 

l’existence de fluctuations temporelles équivalentes entre les précipitations d’une part et les 

débits, flux sédimentaires et niveaux piézométriques d’autre part (Fritier et al. 2012; Massei 

and Fournier 2012; Pinto et Raible, 2012 ; Dieppois et al. 2016) impliquant parfois une part 

importante de la variance totale des signaux (Massei et al., 2010 ; Massei et al., 2020) (figure 

8.1).  Des changements dans la variabilité des pluies pourrait alors avoir un impact majeur sur 

le ruissellement et l’érosion des sols. 
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Figure 8.1. (En haut) comparaison de la variabilité interannuelle (en noir) des pluies (gris) avec 
(en bas) la variabilité interannuelle (en noir) des niveaux piézométriques (en gris)  (Massei et al., 
2020). 

Afin d’explorer les effets d’une évolution de la variabilité climatique à diverses échelles 

temporelles, un nouveau générateur météorologique stochastique a été conçu dans cette 

étude. Il permet de générer, à partir d’enregistrements historiques (par exemple, de 

précipitations), plusieurs séries représentant divers changements dans la dynamique 

fréquentielle du climat. Ce nouveau générateur stochastique peut être utilisé pour augmenter 

l'intensité des précipitations journalières, renforcer la saisonnalité des pluies, ou encore 

modifier la variabilité interannuelle des pluies. En altérant seulement l’un de ces modes de 

variabilités à la fois, il est possible d’explorer précisément l’impact d’une évolution de la 

variabilité des pluies sur la réponse hydro-sédimentaire d’un bassin versant. Nous considérons 

que cette approche sera à même de fournir des informations pertinentes pour la prise de 

décision, utiles pour identifier des mesures d'adaptation robustes dans un contexte 

d'incertitude climatique future profonde (Steinschneider et Brown, 2013). 

Si l’influence du changement climatique et du changement d’occupation des sols sur la 

dynamique hydrologique des bassins versants de la région Normandie a été examinée 

(Souchère et al., 2005 ; Ducharne et al., 2010 ; Ronfort et al., 2011 ; Chauveau et al., 2013), 

l’impact de ces phénomènes sur l’érosion des sols demeure trop peu exploré, notamment à 

l'échelle d’un bassin versant fluvial où la contribution des eaux souterraines à l’écoulement de 

surface est très importante. Dans ce travail, CLiDE, qui a déjà été utilisé pour étudier l’influence 

du climat et de l’occupation des sols sur les écoulements et le transport sédimentaire (e.g. 

Coulthard et al., 2012 ; Coulthard et Van De Wiel et al., 2017), a été appliqué sur les bassins 
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versants du Dun et de l’Austreberthe (NW, France ; cf. chapitre 6, section 2, pour une 

description détaillée de ces bassins), dont le fonctionnement hydrologique est très largement 

influencé par l’apport d’eau souterraine en provenance de l’aquifère de la craie. De par leur 

situation géographique (interface continent/océan) et leur forte sensibilité à l’érosion, ces 

bassins constituent des sites d’étude privilégiés pour estimer l’impact du changement de 

l’occupation des sols et du climat sur les apports de matières à la mer (Lequien, 2006).  

L'objectif global de cette étude est d'examiner l’évolution de la dynamique hydro-

sédimentaire des bassins versants du Dun et de l’Austreberthe en lien avec l’évolution 

attendue du climat et de l’occupation des sols. Nous présentons dans un premier temps les 

scénarios climatiques et d’occupation des sols utilisés dans ce chapitre ainsi que la 

méthodologie employée pour les créer. Dans un deuxième temps, les flux hydro-sédimentaires 

et les cartes d’érosion/dépôt simulés par CLiDE pour chaque scénario seront comparés à ceux 

obtenus pour la situation de référence, c’est-à-dire la situation qui ne considère aucune 

modification du climat et de l’occupation des sols. 

2. Approche méthodologique 

La méthode proposée peut être décomposée en quatre étapes décrites ci-après et est 

conçue pour être flexible (c'est-à-dire être utilisable avec d'autres données et modèles 

numériques). 

 Scénarios climatiques 

Le climat du secteur d’étude présente une variabilité considérable sur une large gamme 

d'échelles de temps (synoptique à interannuelle). Comme indiqué dans le chapitre 6 (section 

2.4), une part importante de cette variabilité est associée aux cycles synoptique (3-5 j), 

saisonnier (1 an) et interannuel (5-8 ans), ce dernier étant contrôlé par l'oscillation de 

l'Atlantique Nord (NAO). Afin de percevoir l’ensemble de ces périodes de fluctuation, nous 

considérons dans cette étude des chroniques de pluie journalière pluri-décennales (1990 à 

2012 – 23 ans) (figure 8.2). L’utilisation de telles chroniques présente l’avantage d’intégrer à 

la fois les périodes de fluctuation interannuelle et les conditions pluviométriques et les 

événements journaliers extrêmes observés sur la zone d’étude. Par ailleurs, la répartition 

spatiale des pluies étant hétérogène entre et au sein du Dun et de l’Austerberthe, des 

précipitations quotidiennes spatialisées issues de la base de données SAFRAN ont été 

utilisées (cf. chapitre 6, section 3.2.1). 
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Figure 8.2. Pluie journalière moyenne sur la période 1990-2012 pour les bassins du Dun (A) et de 
l’Austreberthe (B) 

Une méthodologie a été mise en œuvre pour permettre la modification des composantes 

spectrales des pluies. Cette méthode est basée sur la procédure de transformée en ondelettes 

discrète à chevauchement maximal (MODWT) qui permet de décomposer n’importe quel 

signal en un ensemble de composantes spectrales, non redondantes entre elles, allant des 

hautes aux basses fréquences (Percival and Walden, 2000).  L’ondelette, élément de base à 

cette analyse, est une petite oscillation qui se caractérise par son positionnement en temps et 

son étalement temporel (échelle).  Il existe de nombreuses "familles" d'ondelettes, et il n'y a 

pas de directives générales et objectives pour déterminer l’ondelette la plus appropriée pour 

la décomposition du signal (Percival and Walden, 2000). Le choix de l'une ou l'autre ondelette 

entraînera une décomposition du signal légèrement différente. Des ondelettes étalées (dans 
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le temps ; e.g. d20 et s20 par opposition à d2 et s2) ont une moins bonne résolution temporelle 

mais une meilleure résolution fréquentielle, ce qui permet une distinction plus nette entre les 

composantes du signal. Les transformées en ondelettes utilisant des ondelettes asymétriques 

(e.g. d20) introduisent un décalage temporel des composantes fréquentielles par rapport à la 

série temporelle dont elles sont dérivées. Les ondelettes symétriques, telles que s20 

minimisent ce décalage (Percival and Walden, 2000). 

Dans ce travail, quatre hypothèses exploratoires interrogeant les effets d’une modification 

de la variabilité temporelle des chroniques de pluie choisies ont été testées. Nous n’avons 

volontairement pas considéré de changements dans les valeurs moyennes afin d’isoler les 

effets de la variabilité des précipitations dans nos simulations. 

La procédure de génération des scénarios selon cette approche implique trois étapes 

majeures :  

• Sélection d’une ondelette et décomposition du signal : l’ondelette s8 a été utilisé en 

raison de sa nature homogène, sa largeur relativement faible et sa capacité à bien délimiter 

les composantes sans fuite de variance d’un niveau d’échelle à un autre (Van Engeland, 

2010). La profondeur de décomposition J d’une série temporelle étant déterminée par sa 

longueur N (J = log2(N)), le nombre de niveaux d’échelle obtenu ici est égal à treize. Les 

précipitations sont clairement dominées par la variabilité à haute fréquence puisque les sept 

premières composantes (d1/~3 jours, d2/~6 jours, d3/~12 jours, d4/~20 jours, d5/~49 jours, 

d6/~104 jours, d7/~183 jours) expliquent plus de 95 % de l'énergie totale des précipitations 

(figure 8.3). Les composantes annuelles et de plus basse fréquence, c'est-à-dire entre d8 

(cycle annuel) et d13 (25 ans) expliquent moins de 5 % de l'énergie totale des précipitations. 

Par exemple, dans le cas de nos données journalières, la variabilité synoptique se trouve dans 

la composante d1 (périodicité égale à 2.58 jours, 31.93 % de l’énergie totale des 

précipitations), la variabilité annuelle réside dans la composante d8 (périodicité égale à 

365.248 jours, 1.96 % de l’énergie totale des précipitations) et la variabilité interannuelle 5-8 

ans se trouve dans la composante d11 (périodicité égale à 2284.25 jours soit 6.25 ans, 0.6 % 

de l’énergie totale des précipitations) (figure 8.3).  
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Figure 8.3. Décomposition par MODWT de la chronique de pluie moyenne journalière du Dun en 
treize détails – d1 à d13 – et un résidu – s – correspondant à des périodes de 2 à 9137 jours. 



 

363 

• Altération des composantes spectrales (e.g. annuelle ; composante d8 en figure 8.3 ; 

figure 8.4) : cette étape consiste à altérer la variabilité du signal pour la fréquence souhaitée 

tout en gardant inchangé les autres fréquences du signal. La modification de l’amplitude se 

fait en appliquant un coefficient de variation défini sur la base des simulations des modèles 

climatiques (Voir ci-dessous ; figure 8.4).  

 

Figure 8.4. Modulation en amplitude de la composante saisonnière des pluies moyennes 
journalières du Dun (détail d8) 

• Reconstruction du signal et correction des biais : comme la MODWT réalise une 

décomposition additive du signal initial, la reconstruction du signal est réalisée en prenant 

simplement la somme de l’ensemble des composantes. Il est donc possible par le biais de 

cette approche d’inclure les variations appliquées lors de l’étape précédente à un niveau 

d’échelle donné (figure 8.5). Cette approche peut parfois conduire à des caractéristiques 

irréalistes dans le signal reconstruit, telles que des précipitations négatives ou une structure 

auto-corrélative altérée. Ces éléments sont corrigés par post-traitement lors de la phase de 

correction des biais en remplaçant les valeurs négatives et les valeurs associées à des cumuls 

pluviométriques initialement nuls par zéro. Autrement dit, nous considérons que la modification 

d’une composante spectrale ne se produit que lorsqu’il pleut initialement. Cependant, ces 

corrections produisent une légère modification du contenu spectral du signal et peut conduire, 

dans une certaine mesure, à l’atténuation des contraintes préalablement imposées. 
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Figure 8.5. Construction du signal de pluie modifié en additionnant la composante altérée (d8 
ici) avec les autres composantes du signal. 
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Chaque scénario correspond à la modification d’une période de variabilité spécifique du 

signal de pluie historique. Les modifications ont été appliquées par le biais de coefficients de 

variation définis sur la base des projections de plusieurs MCG réalisées sur le nord de l’Europe 

(Li et al., 2018).  Afin de limiter la complexité des scénarios, nous avons choisi de ne tenir 

compte du changement climatique qu’en termes de précipitations. Ainsi, la chronique 

d’évapotranspiration potentielle renseignée en entrée du modèle (chronique journalière 

provenant de la station Météo-France de Rouen-Boos ; cf. chapitre 6, section 3.2.1) est 

identique pour tous les scénarios. 

Nos scénarios sont basés sur des trajectoires d’évolution plausible (voir ci-dessous) de la 

variabilité des précipitations sur le nord-ouest de l’Europe dans le cadre du changement 

climatique à l’horizon 2100. Les scénarios 6yD et 6yA portent sur une évolution de la variabilité 

interannuelle des précipitations (5-8 ans) tandis que les scénarios 1yA et 3dA considèrent 

respectivement une évolution de la variabilité annuelle (1 an) et synoptique (~3-5 j) des 

précipitations. 

• Scénario 6yD : Ce scénario prévoit pour la fin du siècle une diminution de 50% de la 

variabilité interannuelle des pluies en réponse à des changements dans les circulations 

atmosphériques à grande échelle (Rowell, 2005) (figure 8.6). 

• Scénario 6yA : Ce scenario prévoit une augmentation de 100% de la variabilité 

interannuelle des pluies pour la fin de ce siècle (Visbeck et al., 2001, Robertson et al., 2000 et 

Giorgi et al., 2004). Selon ces auteurs, une augmentation de la variabilité interannuelle des 

précipitations est à attendre, principalement en été (jusqu’à +100% en France). Celle-ci serait 

liée à la modification de la distribution de la température des eaux de surface dans l'Atlantique 

Nord (figure 8.6). 

• Scénario 1yA : Ce scénario prévoit une augmentation de 50% de la variabilité 

saisonnière des pluies (Déqué et al., 1998 ; Murphy, 2000 ; Giorgi et al., 2004 ; Christensen 

et al., 2007, Fowler & Kilsby, 2007, Laignel et al., 2010 ; Jacob et al., 2014 et Caloiero et al., 

2018). Le réchauffement climatique induit une augmentation des précipitations mensuelles 

moyennes d’hiver (novembre à mars, jusqu’à +40%). Durant l’été (mai à septembre), le 

positionnement d’un centre d’action de haute pression sur le NE de l’Atlantique dévie les 

dépressions vers l’extrême nord de l’Europe provoquant une diminution substantielle et 

généralisée des précipitations (jusqu’à -50%). Très peu de changements sont observés pour 

les saisons intermédiaires (figure 8.6).  
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• Scénario 3dA : Ce scénario considère une augmentation de 50% des précipitations 

haute fréquence en raison de l'augmentation de la capacité de transport de l'humidité 

qu'apporte une atmosphère plus chaude (l’humidité de l’air et les cumuls pluviométriques 

moyens augmentent de 7% par degré). Il suit les conclusions du GIEC (2014) qui indiquent 

que la fréquence et l'intensité des précipitations associées aux événements extrêmes 

augmenteront encore en Europe d’ici la fin de ce siècle. Giorgi et al. (2004) prévoit une 

augmentation des précipitations journalières moyennes pouvant aller jusqu’à 30% en France 

(figure 8.6). 

 

Figure 8.6. Construction des quatre scénarios climatiques (6yD, 6yA, 1yA et 3dA) à partir de la 
décomposition par ondelette du signal de pluie historique (représenté par une ligne noire) et de 
l’altération de ses composantes spectrales (d11, d8 ou d1). Pour une meilleure visualisation du 
cycle considéré dans chaque scénario, les pluies sont présentées selon différents niveaux de 
zoom (6yD et 6yA : du 25/12/1989 au 29/12/2007 ; 1yA : du 01/01/2000 au 01/03/2001 ; 3dA : du 
01/01/2000 au 01/02/2000). Attention, les écarts entre les scénarios et la situation de référence 
ne sont pas à l’échelle. 

A la différence du scénaro 3dA, l’évolution des pluies totales est faible   pour les scénarios 

6yD, 6yA et 1yA. Cela s’explique par la faible contribution des composantes spectrales 

altérées dans ces scénarios (annuelles et interannuelles) à l’énergie totale du signal de pluie 
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(figure 8.3). Néanmoins, ces scénarios pourraient produire une modification plus importante 

des débits et des flux sédimentaires que le scénario 3dA puisque, pour le Dun et 

l’Austreberthe, les fluctuations annuelles (d8) et interannuelles (d11) expliquent une part plus 

importante de la variabilité des signaux hydro-sédimentaires que les fluctuations synoptiques 

(respectivement 12, 25 et 3 % pour les débits de l’Austreberthe). 

Les caractéristiques statistiques des précipitations brutes pour la situation de référence et 

les quatre scénarios climatiques sont résumées dans les tableaux 8.1 et 8.2 pour le Dun et 

l’Austreberthe respectivement. 

Tableau 8.1. Statistiques descriptives des chroniques de précipitation brute pour la situation 
actuelle et les quatre scénarios climatiques futurs pour le bassin versant du Dun 

  Ref 6yD 6yA 1yA 3dA 

Module Depth (mm) 892.23 891.408 898.06 902.065 947.059 

 Change (%) 0 -0.092 0.653 1.102 6.145 

Mean  QMNA Depth (mm) 19.292 20.015 19.157 17.811 21.161 

 Change (%) 0 3.748 -0.697 -7.678 9.689 

Mean CRUCAL Depth (mm) 30.197 30.224 30.175 30.274 36.258 

 Change (%) 0 0.091 -0.072 0.255 20.073 

Note sur les descripteurs ‘Module’, ’Mean QMNA’ et ‘Mean CRUCAL’. 

‘Module’ est défini comme la moyenne des valeurs annuelles. 

‘Mean QMNA’ est défini comme la moyenne des valeurs mensuelles minimales de chaque année. 

‘Mean CRUCAL’ est défini comme la moyenne des valeurs journalières maximales de chaque année. 

 

Tableau 8.2. Statistiques descriptives des chroniques de précipitation brute pour la situation 
actuelle et les quatre scénarios climatiques futurs pour le bassin versant de l’Austreberthe 

  Ref 6yD 6yA 1yA 3dA 

Module Depth (mm) 981.911 978.42 991.446 993.96 1033.122 

 Change (%) 0 -0.356 0.971 1.227 5.215 

Mean  QMNA Depth (mm) 22.458 22.925 22.596 20.655 24.335 

 Change (%) 0 2.079 0.616 -8.026 8.358 

Mean CRUCAL Depth (mm) 32.292 32.269 32.314 32.346 38.724 

 Change (%) 0 -0.07 0.07 0.166 19.92 

Note sur les descripteurs ‘Module’, ’Mean QMNA’ et ‘Mean CRUCAL’. 

‘Module’ est défini comme la moyenne des valeurs annuelles. 

‘Mean QMNA’ est défini comme la moyenne des valeurs mensuelles minimales de chaque année. 

‘Mean CRUCAL’ est défini comme la moyenne des valeurs journalières maximales de chaque année. 

 Scénarios d’occupation des sols 

Les cartes d’occupation des sols (2011 et 2017) employées pour générer les scénarios 

d’occupation des sols ont été développées en combinant deux bases de données nationales : 

le registre parcellaire graphique (RPG) et le Corine Land Cover (CLC) (cf. chapitre 6, section 

3.2.2). Ces cartes distinguent 5 classes d’occupation des sols : cultures d’hiver, cultures de 

printemps, prairies, forêts, zones urbaines et plans d’eau (figure 8.7). 
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Figure 8.7. Occupation des sols observée pour les bassins de l’Austreberthe (en haut) et du Dun 
(en bas) en 2011 (à gauche) et 2017 (à droite) 
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2.2.1. CLUE-S 

Sur la base de ces cartes d’occupation des sols, quatre scenarios d’utilisation des terres 

ont été élaborés à l’aide du modèle CLUE-S (Conversion of Land Use and its Effects at Small 

regional extent ; Verburg et al., 2002). CLUE-S est rattaché à la catégorie des modèles 

géostatistiques/empiriques-statistiques largement employés pour prédire l’évolution de 

l’occupation des sols (Perry et Millington, 2008 ; Maestripieri et Paegelow, 2013). Il simule 

l’occupation des sols future à partir de modèles de régression logistiques faisant intervenir 

plusieurs variables explicatives (variables économiques et environnementales) (Verburg et al., 

2002). Dans cette étude, le modèle CLUE-S est couplé aux chaînes de Markov qui ont permis 

de prédire à moyen/long terme (2041), sur la base de la tendance d’évolution observée pour 

la période 2011-2017, l’évolution des surfaces (pixels) couvertes par chaque classe 

d’occupation des sols. 

Ces chaînes ont produit, pour le Dun et l’Austreberthe, à partir des cartes d’occupation du 

sol de 2011 et 2017 (figures 8.7), une matrice de transition indiquant l’ensemble des transitions 

observées et leur probabilité (Maestripieri et Paegelow, 2013) (tableaux 8.3 et 8.4).  

Tableau 8.3. Matrice de transition produite pour le Dun à partir des cartes d’occupation des sols 
de 2011 et 2017. Les valeurs indiquent les probabilités de transition de l’année 2011 vers l’année 
2017 entre les types d’occupation des sols.  Les valeurs en diagonales correspondent aux 
probabilités de maintien des types d’occupation des sols. 

  2017 

  Cool s. crop Warm s. crop Decid. forest Grassland B.-up areas Freshwater 

2
0
1
1
 

Cool s. crop 0.57 0.36 0.00 0.06 0.00 0.00 

W. s. crop 0.45 0.51 0.00 0.03 0.00 0.00 

Decid. Forest 0.07 0.00 0.88 0.05 0.00 0.00 

Grassland 0.14 0.10 0.01 0.75 0.01 0.00 

B.-up areas 0.00 0.00 0.00 0.01 0.98 0.00 

Freshwater 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.99 

 

Tableau 8.4. Matrice de transition produite pour l’Austreberthe à partir des cartes d’occupation 
des sols de 2011 et 2017. Les valeurs indiquent les probabilités de transition de l’année 2011 
vers l’année 2017 entre les types d’occupation des sols. 

  2017 

  Cool s. crop Warm s. crop Decid. Forest Grassland B.-up areas 

2
0
1
1
 

Cool s. crop 0.68 0.23 0.00 0.08 0.01 

W. s. crop 0.45 0.44 0.00 0.11 0.00 

Decid. Forest 0.01 0.00 0.97 0.02 0.00 

Grassland 0.14 0.10 0.01 0.75 0.01 

B.-up areas 0.00 0.00 0.00 0.01 0.99 
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De 2011 à 2017, que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, les plans d’eau, les zones 

construites et les zones boisées sont les classes les plus stables puisque, pour le Dun par 

exemple, 99, 98 et 88 % de ces surfaces n’ont pas évolué entre 2011 et 2017. Les classes les 

plus dynamiques sont les prairies, les cultures de printemps et les cultures d’hiver car, entre 

2011 et 2017, 25, 49 et 43 % de ces surfaces ont changé pour le Dun (75, 44 et 68 % pour 

l’Austreberthe). La disparition des prairies s’est principalement faite au profit des terres 

agricoles (probabilité de transition égale à 0.24 pour les deux bassins). Les pratiques de 

rotation culturale expliquent la conversion des cultures d’hiver en cultures de printemps et 

inversement.  

Ces matrices de transition ont été appliquées aux cartes d’occupation des sols de 2017 

pour prédire, pour les deux bassins, les surfaces couvertes par chaque classe d’occupation 

des sols à horizon 2041. Les résultats de la prévision montrent que le Dun et l’Austreberthe 

connaîtront, dans la poursuite de la tendance actuelle (Souchère, 2003), un recul de ses 

surfaces en prairie (-13.37 % pour le Dun et  -12.31 % pour l’Austreberthe), au profit de terres 

cultivées et de zones urbaines qui progresseront respectivement de 0.89 % et 13.60 % pour 

le Dun et 3.21 % et 22.55 % pour l’Austreberthe (tableau 8.5). 

Tableau 8.5. Fraction des bassins (%) couverte par chaque classe d’occupation des sols en 2017 
et en 2041 (prédiction). 

 2017 2041 

 Dun Austreberthe Dun Austreberthe 
Cool season crop 41.60 38.16 40.85 38.63 

Warm season crop 31.52 18.47 32.92 19.82 

Deciduous forest 0.58 9.84 1.40 9.69 

Grassland 18.7 26.48 16.20 23.22 

Built-up areas 7.13 7.05 8.10 8.64 

Freshwater 0.47 - 0.53 - 

L’allocation spatiale des changements de surface données par le modèle de Markov ont 

été simulés avec le modèle CLUE-S (Verburg et al., 2002). Ce dernier est basé sur des 

modèles de régression logistiques binomiales qui prédisent la probabilité, 𝑃𝑖,𝑢, que la catégorie 

d’occupation des sols 𝑢 appartiennent à la maille 𝑖 du raster. Ces modèles font intervenir 

plusieurs variables spatiales prédictives définies en amont comme des facteurs de 

changements possibles. La classe d’occupation des sols ayant la probabilité d’allocation la 

plus élevée est attribuée à chaque pixel tant que les contraintes imposées en entrée sont 

respectées (e.g. superficie allouée à chaque classe ; tableau 8.5). Ce modèle prend également 

en compte des variables non spatiales comme les politiques environnementales, agricoles et 

les politiques de développement économique pour modifier certains schémas de transition et 

en déduire l’occupation des sols correspondante (Lesschen et al., 2007). 
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Des modèles de régression logistique ont été appliqués pour chaque classe d’occupation 

des sols de la carte de 2011 et validés à partir de la carte d’occupation des sols de 2017. Les 

covariables utilisées pour expliquer la localisation des classes d'occupation des sols sont : la 

pente (°), l’indice de position topographique (TPI), la lithologie, la densité de population 

(Pers./km²), la densité de routes (km/km²) et le degré de fragmentation spatiale de chaque 

classe d’occupation des sols par le biais de la dimension fractale et du rapport 

périmètre/surface (m-1)  (Lesschen et al., 2007 ; Liu et al., 2009 ; Lin et al., 2010 ; Han et al., 

2015 ; Jia et al., 2018 ; Lei et al., 2019). La statistique ROC (fonction d’efficacité du récepteur) 

proposée par Pontius et Schneider (2001) est utilisée pour mesurer la capacité de chaque 

modèle à prédire la présence ou l'absence d’une classe d’occupation des sols donnée. Elle 

varie de 0,5 (séparation aléatoire) à 1 (discrimination parfaite) et une valeur supérieure à 0.7 

est généralement considérée comme satisfaisante (Pontius et Schneider, 2001).  

Comme l'indiquent les valeurs élevées du test ROC comprises entre 0.78 et 0.94 pour le 

Dun (tableau 8.6) et entre 0.67 et 0.92 pour l’Austreberthe (tableau 8.7), la distribution spatiale 

de l’ensemble des classes d’occupation des sols est bien expliquée par les variables 

explicatives sélectionnées. 
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Tableau 8.6. Variables explicatives et coefficients beta standardisés pour chaque classe d’occupation des sols du Dun. 

 

 

 

Driver Cool season crop Warm season crop Deciduous forest Grassland Buit-up areas Freshwater  

Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) 

Constant -2.510e+01 1.251e-11 1.636e+01 1.271e+07 1.296e+01 4.250e+05 4.241e+00 6.946e+01 -3.782e+00 2.277e-02 1.242e+03 Inf 

Slope -1.019e-01 9.031e-01 -1.763e-01 8.384e-01 2.735e-01 1.314e+00 2.591e-01 1.296e+00 -9.056e-02 9.134e-01 -3.785e+01 3.648e-17 

TPI 4.037e-01 1.497e+00 -1.512e-01 8.597e-01 -4.042e+00 1.756e-02 -2.594e-01 7.715e-01 2.012e-02 1.020e+00 -1.973e+01 2.690e-09 

Geology 

     Colluviums 

 

2.015e+00 

 

7.502e+00 

 

1.399e+01 

 

1.195e+06 

 

1.518e+00 

 

4.563e+00 

 

-2.364e+00 

 

9.407e-02 

 

-6.132e-01 

 

5.416e-01 

 

-8.673e+01 

 

2.153e-38 

     Sands 3.026e+00 2.062e+01 1.456e+01 2.100e+06 3.296e+00 2.700e+01 -2.392e+00 9.141e-02 -1.406e+01 7.846e-07 9.756e+01 2.342e+42 

     Limestone 1.050e+00 2.859e+00 1.231e+01 2.216e+05 1.093e-01 1.116e+00 -2.258e+00 1.046e-01 7.087e-01 2.031e+00 2.187e+02 9.513e+94 

     Flint 1.386e+00 4.000e+00 1.418e+01 1.445e+06 1.880e+01 1.455e+08 -1.909e+00 1.483e-01 -1.196e-01 8.872e-01 -7.529e+01 1.998e-33 

    Loess 2.152e+00 8.601e+00 1.457e+01 2.130e+06 1.764e+01 4.583e+07 -2.724e+00 6.563e-02 -5.050e-01 6.035e-01 -1.208e+02 3.547e-53 

Pop. Density -6.865e-04 9.993e-01 1.026e-03 1.001e+00 -3.873e-02 9.620e-01 -6.234e-04 9.994e-01 -2.834e-03 9.972e-01 7.934e-01 2.211e+00 

Roads density -3.250e-01 7.225e-01 -3.092e-01 7.340e-01 1.079e+00 2.941e+00 1.214e-01 1.129e+00 1.004e+00 2.729e+00 -6.632e+01 1.569e-29 

Perim./area 

ratio 

5.838e+00 3.431e+02 -6.844e+01 1.894e-30 -6.663e+00 1.277e-03 2.682e+01 4.455e+11 1.280e+01 3.620e+05 -1.147e+04 0.000e+00 

Fractal 
dimension 

2.059e+01 8.733e+08 -2.594e+01 5.449e-12 -3.636e+01 1.616e-16 -3.754e+00 2.342e-02 -1.959e+00 1.410e-01 -8.737e+02 0.000e+00 

ROC value 0.85 0.8825 0.8775 0.7834 0.889 0.9377  

Bold numbers indicate significant coefficients. 

Exp(Beta) values indicate the change in odds upon a 1-unit change in the independent variable. When Exp(Beta) > 1 the probability increases upon an increase in the value of the 
independent variable, when Exp(Beta) < 1 the probability decreases 
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Tableau 8.7. Variables explicatives et coefficients beta standardisés pour chaque classe d’occupation des sols de l’Austreberthe. 

 

Driver Cool season crop Warm season crop Deciduous forest Grassland Buit-up areas 

 Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) Beta Exp(Beta) 

Constant -6.645e+00 1.300e-03 1.286e+01 3.856e+05 -1.204e+01 5.912e-06 -7.377e+00 6.254e-04 4.987e+00 1.465e+02 

Slope -2.665e-01 7.661e-01 -3.056e-01 7.367e-01 4.159e-01 1.516e+00 -1.076e-02 9.893e-01 -1.563e-01 8.553e-01 

TPI 8.695e-02 1.091e+00 -8.694e-02 9.167e-01 -9.962e-02 9.052e-01 -9.457e-02 9.098e-01 -2.985e-01 7.420e-01 

Geology 

     Colluviums 

 

1.251e+00 

 

3.494e+00 

 

1.392e+01 

 

1.111e+06 

 

1.312e+00 

 

3.713e+00 

 

2.076e-01 

 

1.231e+00 

 

-9.839e-01 

 

3.738e-01 

     Limestone -6.649e-01 5.143e-01 1.568e+00 4.796e+00 2.757e+00 1.575e+01 -1.050e+00 3.501e-01 -1.327e+00 2.652e-01 

     Flint 1.149e+00 3.156e+00 1.454e+01 2.074e+06 2.517e+00 1.240e+01 -8.161e-02 9.216e-01 -2.422e+00 8.872e-02 

     Loess 1.516e+00 4.555e+00 1.475e+01 2.553e+06 6.673e-01 1.949e+00 -3.778e-01 6.854e-01 -2.229e+00 1.076e-01 

Pop. Density -4.674e-04 9.995e-01 1.523e-04 1.000e+00 -1.998e-04 9.998e-01 5.704e-04 1.001e+00 -7.824e-04 9.992e-01 

Roads density -7.780e-02 9.252e-01 -1.544e-01 8.569e-01 -1.266e-01 8.811e-01 -9.766e-02 9.070e-01 4.716e-01 1.602e+00 

Perim./area ratio -7.045e+01 2.523e-31 -4.613e+01 9.249e-21 1.156e+01 1.046e+05 7.554e+01 6.412e+32 -7.246e+01 3.384e-32 

Fractal dimension 5.734e+00 3.093e+02 -2.413e+01 3.315e-11 5.822e+00 3.376e+02 5.263e+00 1.930e+02 -5.936e+00 2.642e-03 

ROC value 0.78 0.85 0.92 0.67 0.88 

Bold numbers indicate significant coefficients. 

Exp(Beta) values indicate the change in odds upon a 1-unit change in the independent variable. When Exp(Beta) > 1 the probability increases upon an increase in the value of the 
independent variable, when Exp(Beta) < 1 the probability decreases 
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Les tableaux 8.6 et 8.7 montrent également les coefficients Beta de chaque modèle de 

régression logistique pour le Dun et l’Austreberthe respectivement.  La valeur Exp(Beta) 

associée à une variable explicative donnée indique la variation de la probabilité d’allocation 

pour une augmentation d’une unité de cette variable. Les résultats indiquent que la pente, le 

positionnement topographique et la géologie ont un effet évident sur les modes d’utilisation 

des terres. Que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, les terres labourées ont une plus grande 

probabilité de se développer sur les plateaux (valeurs élevées du TPI ; Exp(Beta) > 1) du fait 

des faibles pentes (Exp(Beta) < 1) et de la valeur agronomique des limons (Exp(Beta) > 1). 

Les secteurs « difficiles » à travailler (affleurements rocheux, sols argileux et caillouteux des 

versants et fonds de vallée, fortes pentes) sont globalement réservés aux prairies et aux forêts 

(Faure, 2009 ; Martin, 2009 ; Han et al., 2015 ; Cathala et al., 2017). La distribution spatiale 

des zones urbaines est en générale définie par la densité du réseau routier : les zones 

urbaines ont une plus grande probabilité de se développer le long des grands axes routiers. 

En effet, l’augmentation d’une unité de la densité du réseau routier entraine l’augmentation de 

la probabilité d’allocation des zones urbaines de 173% (exp(Beta) = 2.73) pour le Dun (tableau 

8.6) et 60% (exp(Beta) = 1.60) pour l’Austreberthe (tableau 8.7). La distribution spatiale des 

classes d’occupation des sols est également influencée par la forme des patchs, 

principalement la dimension fractale. Que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, les 

infrastructures urbaines ont plus de chances de se trouver sur des parcelles aux contours 

réguliers (dimension fractale faible ; Exp(Beta) < 1) tandis que les terres cultivées sont plus 

probables dans les zones aux contours irréguliers (dimension fractale élevée ; Exp(Beta) > 1) 

(tableaux 8.6 et 8.7). 

La capacité du modèle CLUE-S à prédire l’occupation des sols future a été évaluée en 

simulant les cartes d’occupation des sols de 2017 à partir des cartes de 2011 (figure 8.8). 

L’indice de validation Overall accurary (OA) est calculé afin de mesurer quantitativement le 

degré de concordance entre les cartes simulées et les cartes observées. OA est calculé 

comme le pourcentage de pixels correctement prédits divisé par le nombre total de pixels. Une 

seconde métrique, dérivée de OA et s’affranchissant du pourcentage de bonnes classifications 

dû à l’aléatoire, a été calculée : Kappa. Le coefficient Kappa peut varier de -1 à 1. Une valeur 

de 0 indique que la classification est aussi bonne que celle produite par le hasard alors qu’une 

valeur inférieure (supérieure) à 0 indique que la classification est moins bonne (meilleure) que 

celle produite par le hasard. Les coefficients OA et Kappa valent respectivement 57.33 % et 

0.38 pour le Dun et 64.77 % et 0.52 pour l’Austreberthe, indiquant une précision de prédiction 

modérée selon le référentiel de Landis et Koch (1977). Les meilleures prévisions sont 

obtenues dans l’ordre, Dun et Austreberthe confondus, pour les zones construites, les plans 

d’eau, les forêts, les prairies, les cultures d’hiver et les cultures de printemps. En effet, les taux 
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de bonne classification obtenus pour ces différentes classes sont respectivement de 94.80, 

94.58, 92.18, 67.58, 59.18 et 41.77 %. Étant donné que les pratiques de rotation culturale 

n’ont pas été incluses dans cette analyse, il n’est pas étonnant d’obtenir une moins bonne 

prédiction de la distribution des prairies, des cultures d’hiver et des cultures de printemps pour 

le Dun et l’Austreberthe. 

 

 

Figure 8.8. Comparaison entre la carte d’occupation des sols observée de 2017 (à gauche) et la 
carte d’occupation des sols simulée par CLUE-S (à droite) pour l’Austreberthe (en haut) et le 
Dun (en bas) 
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 Scénarios 

L’évolution des surfaces prédites par le modèle de Markov est renseignée en entrée du 

modèle CLUE-S calibré pour prédire l’occupation des sols future la plus vraisemblable (2041) 

pour le Dun et l’Austreberthe. Il s’agit du premier scénario d’occupation des sols considéré 

dans cette étude (Scénario « 2041 » ; Figures 8.9 et 8.10). Il prévoit le recul des prairies 

(13.46% pour le Dun et 12.32 % pour l’Austreberthe) au profit des surfaces cultivées (26.13% 

pour le Dun et 55.45% pour l’Austreberthe), des forêts (uniquement pour le Dun ; 32.49%) et 

des zones urbaines (38.76% pour le Dun et 48.95% pour l’Austreberthe). 

Trois autres scénarios, définis à partir du scénario 2041, sont également créés à partir du 

modèle CLUE-S pour explorer plusieurs hypothèses de rupture tenant compte des 

considérations économiques et sociales locales. Ils ne font intervenir qu’un nombre limité de 

modifications, le but étant d’étudier des situations contrastées ne différant que par un nombre 

limité d’éléments afin de faire ressortir les effets en termes de ruissellement et d’érosion 

(figures 8.9 et 8.10) 

Le scénario « Campagne Attractive » (CA) se focalise sur la transition prairies → zones 

urbanisées et propose un recul deux fois plus important des zones de prairies (26.92% pour 

le Dun et 24.64% pour l’Austreberthe) au profit des zones urbanisées. L’urbanisation de la 

campagne s’accélère en raison de la croissance de la population rurale et de la dévitalisation 

des grands centres-villes qui favorise l’extension des secteurs périurbains.  Les crises 

économiques (hausse des prix de l’immobilier), sanitaires (pollutions, pandémies, etc.), etc. 

incitent davantage de personnes à quitter les grands centres urbains pour s'installer à la 

campagne. Les permis de construire sont principalement accordés sur des zones de prairies, 

d’une part parce qu’elles se trouvent à proximité des habitations et qu’elles sont non 

exploitables pour l’agriculture (Ronfort, 2010) (figures 8.9 et 8.10).  

Le scénario « Intensification des Cultures Céréalières » (ICC) propose un recul deux fois 

plus important des pâturages (zones de prairie) au profit des cultures céréalières. La 

disparition des quotas laitiers en avril 2015 a entrainé une libéralisation des marchés agricoles.  

Elle a provoqué une chute des prix du lait qui oblige les exploitations laitières à abandonner 

l’élevage bovin traditionnel et à se réorienter vers la culture céréalière plus attractive 

(subventions accordées aux agriculteurs et prix de vente élevés). Des circonstances 

exceptionnelles (sècheresses, tensions géopolitiques) déstabilisent encore davantage les 

marchés agricoles et entrainent l’exploitation des surfaces en jachères pour la production de 

céréales (Souchère et al., 2005 ; Evrard et al., 2010 ; Ronfort, 2010 ; Ronfort, 2011 ; Martin et 

al., 2014 ; figures 8.9 et 8.10). 
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Le scenario « Réglementation Environnementale Stricte » (RES) fait progresser les zones 

de prairies au détriment des zones de cultures d'une quantité égale à celle perdue dans les 

scénarios CA et ICC. La réglementation environnementale est plus stricte concernant la lutte 

contre le ruissellement :  il y a un maintien des prairies et une mise en place d’aménagements 

d’hydraulique douce, en particulier des bandes enherbées, en bordure de parcelle et dans le 

réseau de talwegs. Ce scénario permet par exemple d’évaluer si la mise en œuvre de ces 

mesures permet de contenir le renforcement du ruissellement généré par l’extension des 

surfaces agricoles (Richet et al., 2017 ; figures 8.9 et 8.10). 
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Figure 8.9 Surfaces couvertes par chaque classe d’occupation des sols et distribution spatiale 
de l’occupation des sols pour la situation de référence et les quatre scénarios simulés pour le 
Dun 
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Figure 8.10 Surfaces couvertes par chaque classe d’occupation des sols et distribution spatiale 
de l’occupation des sols pour la situation de référence et les quatre scénarios simulés pour 
l’Austreberthe 

Les restrictions décrites ci-dessus sont renseignée dans le modèle CLUE-S par 

l’intermédiaire d’une matrice de conversion et d’un filtre spatial qui indiquent respectivement 

les séquences de conversion autorisées et les zones de changements possibles.  

Dans CLiDE, l’évolution de l’occupation des sols s'accompagnent naturellement d’une 

modification de la distribution des quatre paramètres physiques associées au couvert végétal 

(profondeur racinaire 𝑍𝑟, coefficient cultural 𝐾𝑐, le coefficient d’extraction 𝑝 et l’indice de 

surface foliaire 𝐿𝐴𝐼 ; cf. chapitres 2 et 6).  Par exemple, le scénario CA entraine, à l’échelle 

des deux bassins, une augmentation de la valeur journalière moyenne de 𝑍𝑟, 𝐾𝑐 et 𝑝 mais une 

diminution de celle de 𝐿𝐴𝐼 (tableaux 8.8 et 8.9). La modification de ces paramètres affectera 

les taux d’évapotranspiration réelles (𝐴𝐸𝑇 ; 𝑍𝑟 , 𝐾𝑐 et 𝑝) et les cumuls de pluie nette (𝑃 ; 𝐿𝐴𝐼) et 

donc indirectement chacune des composantes du cycle hydrologique (ruissellement, 

recharge, débit de base, etc.).  
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Tableau 8.8. Moyenne spatio-temporelle de la profondeur racinaire (𝒁𝒓), du coefficient cultural 
(𝑲𝒄), de l’indice de surface foliaire (𝑳𝑨𝑰) et du coefficient d’extraction (𝒑) pour la situation de 
référence et les quatre scénarios d’occupation des sols du Dun. 

  Ref 2041 CA ICC RES 

𝒁𝒓 Value (m) 1.116 1.128 1.166 1.111 1.180 

 Change (%) - 1.082 4.458 -0.475 5.747 

𝑲𝒄 Value (-) 0.846 0.844 0.854 0.837 0.863 

 Change (%) - -0.282 0.897 -1.038 1.984 

𝑳𝑨𝑰 Value (m²/m²) 1.327 1.305 1.269 1.304 1.306 

 Change (%) - -1.702 -4.429 -1.737 -1.582 

𝒑 Value (-) 0.759 0.769 0.781 0.776 0.746 

 Change (%) - 1.265 2.917 2.264 -1.722 

 

Tableau 8.9. Moyenne spatio-temporelle de la profondeur racinaire (𝒁𝒓), du coefficient cultural 
(𝑲𝒄), de l’indice de surface foliaire (𝑳𝑨𝑰) et du coefficient d’extraction (𝒑) pour la situation de 
référence et les quatre scénarios d’occupation des sols de l’Austreberthe. 

  Ref 2041 CA ICC RES 

𝒁𝒓 Value (m) 1.283 1.292 1.341 1.271 1.357 

 Change (%) - 0.733 4.542 -0.944 5.767 

𝑲𝒄 Value (-) 0.85 0.852 0.865 0.844 0.875 

 Change (%) - 0.215 1.736 -0.717 3.014 

𝑳𝑨𝑰 Value (m²/m²) 1.407 1.379 1.332 1.381 1.372 

 Change (%) - -2.014 -5.354 -1.854 -2.486 

𝒑 Value (-) 0.735 0.747 0.764 0.757 0.718 

 Change (%) - 1.763 3.976 3.096 -2.234 

 

 Simulation de la réponse hydro-sédimentaire des bassins pour chaque scénario 
et analyse des résultats 

Les scénarios climatiques et d’occupation des sols présentés ci-dessus ont été appliqués 

dans la version calibrée et validée de CLiDE (cf. chapitre 6) afin de caractériser l’évolution de 

la réponse hydro-sédimentaire du Dun et de l’Austreberthe. Les débits et le flux sédimentaire 

total à l’exutoire des deux bassins sont simulés journalièrement pour chaque scénario et 

comparés aux valeurs produites pour la situation de référence (situation sans changements). 

Les scénarios climatiques et d’occupation des sols se déroulent sur une période de 23 ans 

(1990-2012). Dans cette étude, les scénarios sont appliqués de manière séparée ce qui 

signifie que nous n’examinons pas l’impact combiné d’une évolution du climat et de 

l’occupation des sols. Ainsi, les scénarios climatiques sont simulés en supposant que 

l’occupation des sols future est la même que l’occupation des sols actuelle (2017). De la même 

manière, les scénarios d’occupation des sols sont simulés en supposant que le climat futur est 

le même que le climat actuel (1990-2012). 

 Pour analyser le sens et l’ampleur du changement par rapport à la valeur de référence, 

les variations absolues (𝐴𝐶) et relatives (𝑅𝐶) sont estimées pour chaque scénario (Yoon et al., 

2016 ; Chen et al., 2019b) : 
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𝐴𝐶 = 𝑅(𝑌) − 𝑅(𝑋)  

𝑅𝐶 (%) =  
𝑅(𝑌) − 𝑅(𝑋)

𝑅(𝑋)
∗ 100  

où R(Y) et R(X) sont respectivement les valeurs obtenues pour le scénario Y et la situation 

de référence X. 

Les séries temporelles ont été agrégées à différents pas de temps pour permettre une 

analyse pluriannuelle (année hydrologique), saisonnière et évènementielle des écarts.  Les 

événements de crue ont été délimités sur la base d’un seuil de ruissellement (fixé à 0.02 m3.s-

1 pour le Dun et 0.09 m3.s-1 pour l’Austreberthe) dont le franchissement signale l’occurrence 

d’une crue (Grangeon et al., 2017 ; Hopkins et al., 2019). La méthode de Lyne et Hollick (1979) 

a été utilisée pour extraire le ruissellement de l’écoulement total. Cette procédure, validée par 

une inspection visuelle des hydrogrammes, a permis d’individualiser le même nombre de crues 

pour chaque scénario (887 et 895 crues pour le Dun et l’Austreberthe respectivement). Trois 

indicateurs ont été utilisés pour comparer les événements de crue pour un même scénario et 

entre chaque scénario : le pic de débit (débit de pointe), le pic d’érosion calculé comme la 

valeur journalière maximale de flux sédimentaire total, le pic de pluie nette (𝑃 ; évolue selon le 

scénario climatique) ou efficace (𝑃 − 𝐴𝐸𝑇 ; inclus l’effet de l’évapotranspiration réelle qui 

évolue selon le scénario d’occupation des sols) et la lame précipitée (nette ou efficace) entre 

le début de la crue et le pic de crue. 

Trois descripteurs statistiques supplémentaires ont également été calculés afin de 

résumer le comportement hydro-sédimentaire du bassin pour chaque scénario considéré : le 

module (moyenne des valeurs annuelles), le QMNA moyen (moyenne des valeurs mensuelles 

minimales de chaque année) et le CRUCAL moyen (moyenne des valeurs journalières 

maximales de chaque année). Le premier permet de caractériser les flux hydro-sédimentaires 

d’une année moyenne, le second fournit une information sur la sévérité d’étiage et le troisième 

permet de caractériser la sévérité moyenne des crues d’une année. 

Des modèles de régression linéaire à retards échelonnés ont été employés pour analyser 

la relation entre la variation relative des débits, la variation relative des flux sédimentaires, la 

variation relative des précipitations nettes (évolue selon le scénario climatique) et la variation 

relative du bilan hydrique climatique (𝑃 − 𝐴𝐸𝑇 ; évolue selon le scénario d’occupation des 

sols). À la différence des modèles de régression linéaire classiques, ces modèles permettent 

de tenir compte du délai de réponse entre les conditions météorologiques et les flux simulés 

à l'exutoire du bassin. L’effet de ces variables sur les débits et les flux sédimentaires est 
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susceptible d’être modulé par plusieurs facteurs dont notamment l’état de saturation des sols 

et le niveau des nappes (Uriarte et al., 2011 ; Zhang et al., 2017 ; Sharma et al., 2018 ; 

Hettiarachchi et al., 2019 ; Rodriguez-Blanco et al., 2020).  Ces interactions ont été explorés 

par le biais de fonctions d’intercorrélation dont ont été extraits les coefficients de corrélation 

maximum (négatifs ou positifs selon les variables). Afin de ne pas alourdir la structure de ce 

chapitre, cette approche n’a été menée que pour les écarts absolus événementiels. Les 

variables considérées dans cette étude sont listées dans le tableau 8.10. 

Tableau 8.10. Liste des variables (et abréviations associées) utilisées pour expliquer la variation 
des écarts intra et inter-scénario dans les pics de débit et les pics d’érosion 

Type of variable Abbreviation Description Unit 

Discharge-
related variables 

Current 
conditions 

Peak FD AC Absolute change in peak flow mm 

Sediment/ 
Discharge-
related variables 

Current 
conditions 

Peak FDR / 
Peak TSDR 

Water/sediment discharge at flood 
peak (reference situation) 

mm 

Rainfall-related 
variables 

Current 
conditions 

Peak NR/ER 
AC 

Absolute change in peak net rainfall / 
effective rainfall 

mm 

Prior 
conditions 

ANRp/AERp Total absolute differences in net rainfall 
/ effective rainfall between the start and 
the peak of the flood 

mm 

Soil moisture-
related variables 

Prior 
conditions 

SMDstart1d AC Absolute change in average soil 
moisture deficit 1 day before the start of 
the flood 

mm 

Water table-
related variables 

Prior 
conditions 

SSSstart1d AC Absolute change of the average 
perched water table level 1 day before 
the peak of the flood (“Saturated soil 
store”, figure 2.1) 

mm water 
equivalent 
(WE) 

GWSstart1d AC Absolute change of the average chalk 
water table level 1 day before the peak 
of the flood 

mm water 
equivalent 
(WE) 

 

Enfin, une analyse des cartes finales d’érosion et de dépôt, c’est-à-dire après 23 ans de 

simulation, a été réalisée afin d’examiner l’évolution spatiale du relief pour chaque scénario. 

Les surfaces et les volumes de sédiments érodés et déposés sont comparés ainsi que 

plusieurs coupes transversales des chenaux. L’érosion et dépôt ont été analysées aussi bien 

dans les zones du bassin soumises à un changement d’occupation des sols que dans les 

zones où l’occupation des sols est restée la même. 
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3. Résultats 

 Évolution des débits et des flux sédimentaires à différentes échelles temporelles 

3.1.1. Long terme 

Les valeurs du module, du QMNA moyen et du CRUCAL moyen sont présentées dans 

les tableaux 8.11 et 8.13 pour les scénarios climatiques et d’occupation des sols 

respectivement. Elles ont été calculées pour les débits (FD) et les flux sédimentaires (TSD) à 

l’exutoire du Dun et de l’Austreberthe. Nous les avons également calculées pour les pluies 

nettes (P) dans le cas des scénarios climatiques et pour le bilan hydrique climatique (P-AET) 

dans le cas des scénarios d’occupation des sols puisque, dans le modèle, le climat et 

l’occupation des sols agissent avant tout sur ces flux. 

3.1.1.1. Scénarios climatiques 

 La variation des indicateurs est importante pour les scénarios climatiques avec des écarts 

en pourcentage pouvant aller jusqu’à ±39.8 % (Austreberthe) et ±64.8 % (Dun) pour les débits 

et ±128 % (Austreberthe) et ±214 % (Dun) pour les flux sédimentaires (tableau 8.11). Les 

scénarios 6yA (augmentation de la variabilité interannuelle), 1yA (augmentation de la 

variabilité saisonnière) et 3dA (augmentation de la variabilité synoptique) produisent une 

hausse des débits et des flux sédimentaires pour l’ensemble des descripteurs statistiques 

tandis que le scénario 6yD (diminution de la variabilité interannuelle) engendre leur baisse 

sauf pour les débits d’étiage qui sont, pour le Dun, légèrement supérieurs à ceux du scénario 

6yA. Pour ce bassin, les extrêmes de débits semblent donc à première vue moins marqués 

pour le scénario 6yD que pour la situation actuelle et le scénario 6yA. 
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Tableau 8.11.  Valeurs (mm) et évolution relative (%) du flux sédimentaire total (TSD), du débit (FD) et de la pluie nette (P) pour la situation de référence 
et les scénarios climatiques du Dun et de l’Austreberthe. 

   Dun Austreberthe 

   Ref 6yD 6yA 1yA 3dA Ref 6yD 6yA 1yA 3dA 

TSD Module Depth (mm) 1.80e-03 1.20e-03 2.99e-03 2.73e-03 5.65e-03 3.57e-03 3.37e-03 3.97e-03 3.90e-03 4.72e-03 

Change (%)       - -3.31e+01 6.57e+01 5.15e+01 2.14e+02 - -5.71e+00 1.10e+01 9.22e+00 3.20e+01 

Mean  QMNA Depth (mm) 1.26e-06 9.97e-07 1.62e-06 1.64e-06 2.20e-06 1.51e-04 1.51e-04 1.57e-04 1.61e-04 1.85e-04 

Change (%) - -2.07e+01 2.89e+01 3.05e+01 7.52e+01 - 3.05e-01 3.94e+00 6.77e+00 2.28e+01 

Mean CRUCAL Depth (mm) 8.93e-04 6.61e-04 1.35e-03 1.24e-03 2.78e-03 1.39e-04 1.41e-04 1.48e-04 1.68e-04 3.16e-04 

Change (%) - -2.60e+01 5.07e+01 3.93e+01 2.11e+02 - 1.55e+00 6.58e+00 2.13e+01 1.28e+02 

FD Module Depth (mm) 9.21e+01 8.88e+01 9.86e+01 9.93e+01 1.13e+02 3.46e+02 3.42e+02 3.57e+02 3.59e+02 3.83e+02 

Change (%) - -3.55e+00 7.08e+00 7.89e+00 2.25e+01 - -1.17e+00 3.13e+00 3.75e+00 1.08e+01 

Mean QMNA Depth (mm) 4.32e+00 4.40e+00 4.35e+00 4.50e+00 5.20e+00 2.38e+01 2.40e+01 2.41e+01 2.46e+01 2.62e+01 

Change (%) - 1.74e+00 6.06e-01 4.14e+00 2.03e+01 - 5.21e-01 1.23e+00 3.16e+00 9.85e+00 

Mean CRUCAL Depth (mm) 2.35e+00 2.14e+00 2.57e+00 2.75e+00 3.88e+00 2.36e+00 2.40e+00 2.38e+00 2.58e+00 3.30e+00 

Change (%) - -9.06e+00 9.01e+00 1.67e+01 6.48e+01 - 1.85e+00 6.96e-01 9.28e+00 3.98e+01 

P Module Depth (mm) 7.12e+02 7.11e+02 7.16e+02 7.21e+02 7.58e+02 9.82e+02 9.78e+02 9.91e+02 9.94e+02 1.03e+03 

Change (%) - -9.37e-02 6.49e-01 1.31e+00 6.47e+00 - -3.56e-01 9.71e-01 1.23e+00 5.22e+00 

Mean QMNA Depth (mm) 1.46e+01 1.53e+01 1.45e+01 1.35e+01 1.61e+01 2.25e+01 2.29e+01 2.26e+01 2.07e+01 2.43e+01 

Change (%) - 4.34e+00 -1.16e+00 -7.73e+00 1.03e+01 - 2.08e+00 6.16e-01 -8.03e+00 8.36e+00 

Mean CRUCAL Depth (mm) 2.48e+01 2.48e+01 2.47e+01 2.48e+01 2.98e+01 3.23e+01 3.23e+01 3.23e+01 3.23e+01 3.87e+01 

Change (%) - 6.31e-02 -6.29e-02 2.74e-01 2.03e+01 - -6.96e-02 6.96e-02 1.66e-01 1.99e+01 
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Les pourcentages de hausse les plus forts sont obtenus pour le scénario 3dA tous 

descripteurs, variables et bassins confondus. En effet, la hausse du débit moyen annuel atteint 

10.8 (Austreberthe) à 22.5 % (Dun) pour ce scénario alors qu’elle n’excède pas 3.75 

(Austreberthe) à 7.89 (Dun) % pour les autres scénarios. C’est également pour ce scénario 

que la hausse de la production sédimentaire annuelle et des descripteurs QMNA et CRUCAL 

est la plus forte. Par exemple, la hausse du taux d’ablation annuel moyen du Dun 

(Austreberthe) est de 210% (32%). En revanche, la valeur augmente de 66% (11%) et 52% 

(9%) pour les scénarios 6yA et 1yA respectivement et diminue de 33% (6%) pour le scénario 

6yD. Le tableau 8.12 indique que les écarts de flux sédimentaire sont étroitement corrélés aux 

écarts de débits, indépendamment du descripteur statistique considéré (corrélation de 

Pearson comprise entre 0.83 et 0.99 pour le Dun et entre 0.99 et 1 pour l’Austreberthe). Il y a 

également une bonne corrélation entre les écarts de pluie nette, imposés lors de la phase de 

création des scénarios, et les écarts de débit (tableau 8.12). 

Tableau 8.12. Coefficient de corrélation de Pearson entre les statistiques descriptives 
« Module », « Mean QMNA » et « Mean CRUCAL » du débit et les valeurs annuelles moyennes de 
flux sédimentaire total (TSD) et de pluie nette (P). 

Descripteur TSD P 

 Dun 

Module 0.99 0.95 

Mean QMNA 0.83 0.99 

Mean CRUCAL 0.99 0.99 

 Austreberthe 

Module 0.99 0.99 

Mean QMNA  1 0.99 

Mean CRUCAL  1 0.97 

 

3.1.1.2. Scénarios d’occupation des sols 

Concernant l’occupation des sols, les résultats indiquent pour le Dun une diminution quasi 

généralisée des débits quel que soit le scénario ou le descripteur considéré. En effet, pour ce 

bassin, l’écoulement annuel moyen diminue de 1.64, 3.98, 0.56 et 5.42 % pour les scenarios 

d’occupation des sols 2041, CA, ICC et RES respectivement (tableau 8.13). La plus forte 

baisse des débits d’étiage (QMNA moyen) et de crue (CRUCAL moyen) est observée pour les 

scénarios CA et RES (-3.27 à -7.07 %). Elle est légèrement moins marquée pour les scénarios 

2041 et ICC (-0.43 à -2.70 %). Pour l’Austreberthe, les scénarios 2041, CA et RES produisent 

également une baisse de l’écoulement annuel moyen (-0.81, -2.87 et -4.07 %) et une baisse 

des débits d’étiage et de crue (-1.43 à -7.28 %) (tableau 8.13). Cependant, à la différence du 
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Dun, ICC, entraine pour l’Austreberthe une légère hausse du débit annuel moyen (+0.27 %) 

et des débits d’étiage (+1.24 %) mais produit encore une baisse des débits de crue (-1.53 %).  

Pour les deux bassins, les écarts de débits annuels moyens, de débits d’étiage et de 

débits de crue entre les scénarios sont logiquement corrélés aux écarts de bilan hydrique 

climatique annuel moyen (P-AET) (corrélation de Pearson compris entre 0.82 et 0.97 pour le 

Dun et entre 0.78 et 1 pour l’Austreberthe ; tableau 8.14) puisque la pluie nette (varie selon 

LAI en raison de l’interception) et l’évapotranspiration, variables d’un scénario à un autre en 

raison d’une occupation des sols différente, agissent sur l’état de saturation des sols et donc 

sur les processus de ruissellement et de recharge des nappes. Parmi les paramètres 

représentant les propriétés physiologiques de la végétation, les écarts sont très bien expliqués 

par les écarts annuels moyens de profondeur racinaire (𝑍𝑟 ; r entre -0.83 et -0.99) et de 

coefficient cultural (𝐾𝑐 ; r compris entre -0.68 et -0.99). En revanche, la corrélation positive 

observé avec 𝐿𝐴𝐼 et 𝑝 n’a pas de sens physique puisqu’elle sous-entend une augmentation 

des débits avec l’augmentation de l’interception (proportionnelle à 𝐿𝐴𝐼) et de 

l’évapotranspiration (proportionnelle à 𝑝). Ainsi, la diminution relativement forte du débit annuel 

moyen constatée pour les scénarios CA et RES provient de la présence d’un couvert végétal 

qui se caractérise par un coefficient cultural et une profondeur racinaire plus élevés (ce que 

confirme les tableaux 8.8 et 8.9), permettant ainsi de générer de plus grandes pertes d’eau 

par évapotranspiration et donc des pluies efficaces P-AET plus faibles (tableau 8.14) 
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Tableau 8.13.  Valeurs (mm) et évolution relative (%) du flux sédimentaire total (TSD), du débit (FD) et de la pluie efficace (P-AET)) pour chaque 
scénario d’occupation des sols pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe. 

   Dun Austreberthe 

   Ref 2041 CA ICC RES Ref 2041 CA ICC RES 

TSD Module Depth (mm) 1.80e-03 1.83e-03 1.63e-03 1.88e-03 1.76e-03 3.57e-03 3.48e-03 3.30e-03 3.58e-03 3.25e-03 

Change (%) - 1.51e+00 -9.77e+00 4.48e+00 -2.34e+00 - -2.55e+00 -7.57e+00 1.85e-01 -9.00e+00 

Mean  QMNA Depth (mm) 1.26e-06 1.20e-06 1.08e-06 1.26e-06 1.06e-06 1.51e-04 1.51e-04 1.47e-04 1.56e-04 1.40e-04 

Change (%) - -4.32e+00 -1.39e+01 1.50e-01 -1.58e+01 - -1.03e-01 -2.60e+00 3.52e+00 -6.91e+00 

Mean CRUCAL Depth (mm) 8.93e-04 8.93e-04 8.04e-04 9.21e-04 8.79e-04 1.39e-04 1.34e-04 1.20e-04 1.35e-04 1.30e-04 

Change (%) - -3.71e-02 -9.99e+00 3.10e+00 -1.59e+00 - -3.71e+00 -1.33e+01 -2.97e+00 -6.35e+00 

FD Module Depth (mm) 9.21e+01 9.06e+01 8.84e+01 9.15e+01 8.71e+01 3.46e+02 3.43e+02 3.36e+02 3.47e+02 3.32e+02 

Change (%) - -1.64e+00 -3.98e+00 -5.58e-01 -5.42e+00 - -8.07e-01 -2.87e+00 2.73e-01 -4.07e+00 

Mean QMNA Depth (mm) 4.32e+00 4.20e+00 4.12e+00 4.26e+00 4.02e+00 2.38e+01 2.39e+01 2.35e+01 2.41e+01 2.31e+01 

Change (%) - -2.70e+00 -4.73e+00 -1.35e+00 -7.07e+00 - 1.28e-01 -1.43e+00 1.24e+00 -3.17e+00 

Mean CRUCAL Depth (mm) 2.35e+00 2.33e+00 2.22e+00 2.34e+00 2.28e+00 2.36e+00 2.31e+00 2.19e+00 2.32e+00 2.25e+00 

Change (%) - -1.08e+00 -5.76e+00 -4.28e-01 -3.27e+00 - -2.28e+00 -7.28e+00 -1.53e+00 -4.56e+00 

P-AET Module Depth (mm) 1.80e+02 1.79e+02 1.75e+02 1.81e+02 1.74e+02 3.66e+02 3.64e+02 3.56e+02 3.68e+02 3.51e+02 

Change (%) - -3.49e-01 -2.40e+00 7.13e-01 -3.32e+00 - -5.79e-01 -2.71e+00 6.04e-01 -4.13e+00 

Mean QMNA Depth (mm) -7.80e+01 -7.81e+01 -7.87e+01 -7.83e+01 -7.76e+01 -7.76e+01 -7.82e+01 -7.94e+01 -7.81e+01 -7.86e+01 

Change (%) - -1.71e-01 -8.86e-01 -3.59e-01 5.20e-01 - -8.10e-01 -2.38e+00 -6.70e-01 -1.29e+00 

Mean CRUCAL Depth (mm) 2.38e+01 2.38e+01 2.38e+01 2.38e+01 2.38e+01 3.09e+01 3.08e+01 3.08e+01 3.09e+01 3.08e+01 

Change (%) - -7.77e-03 9.87e-03 -1.63e-03 -2.58e-02 - -2.35e-02 -8.31e-02 1.95e-02 -1.50e-01 
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Tableau 8.14. Coefficient de corrélation de Pearson entre les statistiques descriptives « Long 
term average », « Mean QMNA » et « Mean CRUCAL » du débit et les valeurs annuelles 
moyennes de flux sédimentaire total (TSD), de bilan hydrique (P-AET), de profondeur racinaire 
moyenne (𝒁𝒓), de coefficient cultural (𝑲𝒄), d’indice de surface foliaire (𝑳𝑨𝑰) et de coefficient 
d’extraction (𝒑). 

Descripteur TSD P-AET 𝒁𝒓 𝑲𝒄 𝑳𝑨𝑰 𝒑 

 Dun 

Long term average 0.65 0.97 -0.99 -0.90 0.55 0.31 

Mean QMNA 0.96 0.93 -0.96 -0.86 0.51 0.33 

Mean CRUCAL 0.92 0.82 -0.85 -0.68 0.87 -0.20 

 Austreberthe 

Long term average 0.99  1 -0.99 -0.99 0.62 0.37 

Mean QMNA 0.99 0.98 -0.96 -0.99 0.41 0.58 

Mean CRUCAL 0.99 0.78 -0.83 -0.73  0.96 -0.24 

 

Bien qu’il existe une bonne corrélation entre les écarts de débit et les écarts de flux 

sédimentaires (comprise entre 0.65 et 0.99 ; tableau 8.14), la baisse (hausse) des débits ne 

s’accompagne pas toujours d’une baisse (hausse) des flux sédimentaires, puisque l’on 

constate une hausse d’une partie ou de l’ensemble des descripteurs pour les scénarios 2041 

et ICC, notamment pour le Dun. En effet, pour ce bassin, alors que le scénario ICC entraine 

une diminution des débits annuels moyens et des débits d’étiage et de crue, la production 

sédimentaire associée augmente d’un pourcentage compris entre 0.15 à 4.48 %. En revanche, 

les scénarios 2041, CA et RES produisent logiquement, pour les flux sédimentaires, une 

diminution du module, du QMNA moyen et du CRUCAL moyen, plus forte pour CA et RES 

que pour 2041, que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe. En effet, pour ces deux premiers 

scénarios, la baisse des valeurs est comprise, pour les deux bassins, entre 1.59 et 15.8 % 

alors qu'elle varie entre 0.04 et 3.71 % pour le scénario 2041. Enfin, bien qu’elle soit plus faible 

que pour le Dun, le scénario ICC produit pour l’Austreberthe une hausse du flux sédimentaire 

annuel moyen (+0.19 %) qui peut être associée ici, à la différence du Dun, à une augmentation 

du débit annuel moyen. 

 Échelle pluriannuelle 

Les figures 8.11, 8.12, 8.13 et 8.14 présentent l’évolution des débits et des flux 

sédimentaires annuels entre la situation de référence et les scénarios climatiques (figures 8.11 

et 8.12) et d’occupation des sols (figures 8.13 et 8.14) futures pour le Dun (figures 8.11 et 

8.13) et l’Austreberthe (figures 8.12 et 8.14).  
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Les résultats montrent une relation entre la fluctuation interannuelle des précipitations 

(nettes pour les scénarios climatiques et efficaces pour les scénarios d’occupation des sols), 

des débits et des flux sédimentaires pour la situation de référence et l’ensemble des scénarios 

du Dun et de l’Austreberthe : l’augmentation des précipitations annuelles produit une 

augmentation des débits et des flux sédimentaires (figures 8.11 D1, 8.11 D3, 8.12 A1, 8.12 

A3,  8.13 D1, 8.13 D3, 8.14 A1, 8.14 A3). Que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, la majorité 

des écoulements et du transfert sédimentaire se produit lors des maximas interannuels de 

pluie (de 1993 à 1995 et de 2000 à 2001). 

3.1.2.1. Scénarios climatiques 

Le scénario climatique 3dA, et dans une moindre mesure le scénario climatique 1yA, 

engendrent une augmentation de l’ensemble des écoulements et des flux sédimentaires 

annuels. Pour les débits, cette hausse est comprise entre 0 et 40 % pour le Dun (figure 8.11 

D2) et entre 0 et 20 % pour l’Austreberthe (figure 8.12 A2). Pour les flux sédimentaires, elle 

varie entre 10 et 5000 % pour le Dun (figure 8.11 D4) et entre 0 et 200 % pour l’Austreberthe 

(figure 8.12 A4).   
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Figure 8.11.  Pluie nette (Net rainfall ; tirets), débit (Outlet FD ; D1 ; trait plein) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; D3 ; trait plein) à l’exutoire du Dun agrégés au pas de temps annuel 
pour la situation de référence et les scénarios climatiques.  Ecarts relatifs annuels de pluies 
nettes, de débits (D2) et de flux sédimentaires (D4) entre la situation de référence et les scénarios 
climatiques. 
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Figure 8.12.  Pluie nette (Net rainfall ; tirets), débit (Outlet FD ; D1 ; trait plein) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; D3 ; trait plein) à l’exutoire de l’Austreberthe agrégés au pas de 
temps annuel pour la situation de référence et les scénarios climatiques.  Ecarts relatifs annuels 
de pluies nettes, de débits (D2) et de flux sédimentaires (D4) entre la situation de référence et 
les scénarios climatiques. 

La comparaison de la situation de référence avec les scénarios climatiques 6yD et 6yA 

montrent que les écarts imposés dans les cumuls annuels de pluie se répercutent de façon 

très proche dans les écarts de débits du Dun et de l’Austreberthe. En effet, l’ajustement de 

modèles à retards échelonnés sur les écarts relatifs de pluie et de débits permet d’expliquer 

82 (6yA) et 92 % (6yD) de la variance des valeurs pour le Dun (Annexe A, figure A.1 D1) et 

92 (6yA) et 95 % (6yD) de la variance des valeurs pour l’Austreberthe (Annexe A, figure A.1 

A1). 

En effet, le renforcement (la diminution) de la variabilité interannuelle de la pluie pour le 

scénario 6yA (scénario 6yD) engendre un renforcement (une diminution) de la variabilité 

interannuelle des débits. Une sensibilité similaire des flux sédimentaires à la pluie est 

supposée pour les scénarios 6yA et 6yD, les écarts de flux sédimentaires étant étroitement 

liés aux écarts de débits (coefficient de détermination respectivement égal à 0.64 et 0.83 pour 

le Dun et à 0.90 et 0.92 pour l’Austreberthe ; Annexe A, figure A.1 D2 et A2). Les pourcentages 

d’écart pour ces deux scénarios oscillent en opposition de phase avec, pour le Dun 

(Austreberthe), des variations comprises entre -20 et 30 % (-10 et 15 %) pour les débits et 

entre -75 et +200 % (-25 et 40 %) pour les flux sédimentaires (figures 8.11 D4 et 8.12 A4). 

Cependant, les conséquences en matière d’export total de sédiment sont très différentes 

(tableaux 8.11 et 8.13) puisqu’à l’inverse du scénario 6yD, le scénario 6yA accentue les flux 

des années initialement très érosives (figures 8.11 D3 et 8.12 A3). Par exemple, l’année 2001 

répertoriée comme l’année simulée la plus érosive (environ 30 et 12 % du transfert total pour 
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le Dun et l’Austreberthe respectivement) se voit augmenter sa production sédimentaire de 40 

(Austreberthe) à 100 % (Dun) dans le cas du scénario 6yA. En revanche, concernant le 

scénario 6yD, la production sédimentaire pour cette même année est réduite de 50 % pour le 

Dun et de 25 % pour l’Austreberthe. 

3.1.2.2. Scénarios d’occupation des sols 

A l’image de ce qui a été montré dans la section 3.1.1, les écarts entre la situation de 

référence et les scénarios d’occupation des sols sont beaucoup plus faibles : concernant le 

Dun, ils n’excédent jamais ± 10% pour les débits (figures 8.13 D2) et ± 60% pour les taux 

d’érosion annuels (figure 8.13 D4). Pour l’Austreberthe, ces taux de variations sont un peu 

moins élevés puisqu’ils sont systématiquement inférieurs à ± 5 % pour les débits (figure 8.14 

A2) et ± 15 % pour les taux d’érosion annuels (figure 8.14 A4). 
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Figure 8.13.  Bilan hydrique climatique (P-AET ; tirets), débit (Outlet FD ; D1 ; trait plein) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; D3 ; trait plein) à l’exutoire du Dun agrégés au pas de temps annuel 
pour la situation de référence et les scénarios d’occupation des sols.  Ecarts relatifs annuels de 
bilan hydrique climatique (P-AET), de débit (D2) et de flux sédimentaires (D4) entre la situation 
de référence et les scénarios d’occupation des sols. 

Les scénarios d’occupation des sols engendrent presque toujours une baisse des débits 

annuels sauf pour le scénario ICC pour lequel on observe une légère progression des débits, 

plus fréquente mais moins forte pour l’Austreberthe (jusqu’à +1%) que pour le Dun (jusqu’à 

+1.5%). En effet, pour le Dun, la hausse des débits ne semble se limiter qu’aux années les 

plus humides (années 1993, 1994, 2000, 2001, 2007 et 2010) (figure 8.13 D1 et D2). Que ce 

soit pour le Dun ou l’Austreberthe, la diminution la plus marquée des débits s’observent pour 

le scénario RES puis pour les scénarios CA et 2041. 
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Figure 8.14.  Bilan hydrique climatique (P—AET ; tirets), débit (Outlet FD ; A1 ; traits pleins) et 
flux sédimentaires (Outlet TSD ; A3 ; traits pleins) à l’exutoire de l’Austreberthe agrégés au pas 
de temps annuel pour la situation de référence et les scénarios d’occupation des sols.  Ecarts 
relatifs annuels de bilan hydrique climatique (P-AET), de débit (A2) et de flux sédimentaires (A4) 
entre la situation de référence et les scénarios d’occupation des sols. 

Une baisse des débits par rapport à la situation de référence n’induit pas nécessairement 

une baisse des flux sédimentaires comme le souligne, pour le Dun par exemple, les scénarios 

2041 et ICC lors des années hydrologiques 1995 et 2002 (figure 8.13 D2 et D4). Ces scénarios 

produisent des hausses des taux d’érosion pouvant aller jusqu’à 3 (Austreberthe) ou 16 % 

(Dun) pour le scénario ICC et jusqu’à 1 (Austreberthe) ou 10 (Dun) % pour le scénario 2041. 

En revanche, les scénarios CA et RES conduisent globalement à un maintien ou une baisse 

des taux d’érosion, plus forte pour le scénario CA que pour le scénario RES concernant le Dun 

(figure 8.13 D4) mais plus forte pour RES que pour CA pour l’Austreberthe (figure 8.14 A4). 

La relation linéaire entre les écarts relatifs de débits et les écarts relatifs de flux sédimentaire 

est faible (r² compris entre 0.18 et 0.78) mais statistiquement significative pour l’ensemble des 

scénarios des deux bassins : la diminution des flux sédimentaires est d’autant plus importante 

que la diminution des débits est forte (Annexe A, figures A.2 D6 et A.3 A6). 

Par ailleurs, la relation entre les écarts relatifs de débits et les écarts relatifs de bilan 

hydrique climatique est très faible bien que l’ajustement d’un modèle linéaire, tous scénarios 

confondus, suggère, logiquement, l’augmentation des écarts de débit avec l’augmentation des 

écarts de bilan hydrique climatique (r² égal à 0.33 et 0.36 pour le Dun et l’Austreberthe 

respectivement ; Annexe A, figures A.2 D1 et A.3 A1) et indirectement avec la diminution des 

écarts de profondeur racinaire (r² égal à 0.3 et 0.51 pour le Dun et l’Austreberthe 

respectivement ; Annexe A, figures A.2 D2 et A.3 A2) et de coefficient cultural (r² égal à 0.32 

et 0.50 pour le Dun et l’Austreberthe respectivement ; Annexe A, figures A.2 D3 et A.3 A3). Il 
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n’y a en revanche pas de relation physique entre les écarts de bilan hydrique climatique et les 

écarts d’indice de surface foliaire et de coefficient d’extraction, ce qui rejoint les résultats de la 

section 3.1.2 (Annexe A, figures A.2 D4, A.2 D5, A.3 A4 et A.3 A5). 

 Echelle saisonnière 

A la différence des figures 8.11, 8.12, 8.13 et 8.14, les figures 8.15 et 8.16 (scénarios 

climatiques pour le Dun et l’Austreberthe respectivement) et 8.17 et 8.18 (scénarios 

d’occupation des sols pour le Dun et l’Austreberthe respectivement) présentent les résultats à 

une échelle saisonnière. 

Les résultats montrent qu’il existe une relation entre l’évolution mensuelle des 

précipitations (nettes ou efficaces), des débits et des flux sédimentaires, quel que soit le bassin 

et la situation considérée (figures 8.15 A, 8.15 C, 8.16 A, 8.16 C, 8.17 A, 8.17 C, 8.18 A, 8.18 

C). En effet, bien que cela se fasse avec un déphasage de 2 à 3 mois, l’augmentation des 

précipitations mensuelles de juin à décembre produit une augmentation des débits et des flux 

sédimentaires et la diminution des précipitations mensuelles de décembre à juin provoque une 

diminution des débits et des flux sédimentaires. Les rendements sédimentaires mensuels les 

plus élevés sont obtenus durant les mois d’hiver pour l’ensemble des scénarios et des bassins. 

Les mois de novembre, décembre, janvier, février et mars représentent ainsi près de 98 et 52 

% de l’érosion nette totale pour le Dun et l’Austreberthe respectivement. 

3.1.3.1. Scénarios climatiques 

Les débits et les flux sédimentaires mensuels varient considérablement d’un scénario 

climatique à un autre. Ils sont, à une exception près, plus forts pour les scénarios 6yA, 1yA et 

3dA que pour la situation actuelle tandis qu’ils sont plus faibles pour le scénario 6yD (figures 

8.15 A, 8.15 C, 8.16 A et 8.16 C). Pour l’ensemble des scénarios du Dun, les écarts les plus 

marqués se produisent durant l’automne et l’hiver avec une variation comprise entre -10 et 

+35% pour les débits et entre -30 et +800% pour les flux sédimentaires (figures 8.15 D2 et 

8.15 D4). Pour l’Austreberthe, l’évolution des valeurs est moins forte (entre -2 et +15% pour 

les débits et entre -7 et +80% pour les flux sédimentaires) et ne se limite pas autant à l’automne 

et l’hiver (figures 8.16 A2 et 8.16 A4). Pour les deux bassins, l’évolution du régime saisonnier 

des pluies prévue par le scénario 1yA se traduit par une évolution voisine du régime saisonnier 

des débits puisqu’une montée des écarts relatifs de pluie est suivi, avec un retard de 1 à 2 

mois, par une montée des écarts relatifs de débit et inversement (r² égal à 0.67 et 0.92 pour 

les modèles de régression à retard échelonné du Dun et de l’Austreberthe respectivement ; 

Annexe A, figures A.4 D1 et A1).  
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Figure 8.15. Pluie nette (Net rainfall ; tirets), débit (Outlet FD ; D1 ; traits pleins) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; D3 ; traits pleins) à l’exutoire du Dun agrégés au pas de temps 
mensuel pour la situation de référence et les scénarios climatiques.  Ecarts relatifs mensuels de 
pluies nettes, de débits (D2) et de flux sédimentaires (D4) entre la situation de référence et les 
scénarios climatiques. 

L’augmentation de la pluie nette durant l’automne et l’hiver (+7 %) entraine une 

augmentation des débits d’environ 15 et 5 % pour le Dun (figure 8.15 D2) et l’Austreberthe 

(figure 8.16 A2) respectivement mais ces derniers restent pratiquement inchangés durant le 

printemps et l’été avec, pour les deux bassins, une hausse de 3 % des valeurs malgré la 

diminution de la pluie nette (-7 %). Les flux sédimentaires sont raisonnablement bien corrélés 

aux débits suggérant que ces variables réagissent de manière similaire à l'intensification du 

régime pluviométrique saisonnier (r² égal à 0.43 et 0.37 pour le Dun et l’Austreberthe 

respectivement ; Annexe A, figure A.4 D2 et A2). 
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Figure 8.16.  Pluie nette (Net rainfall ; tirets), débit (Outlet FD ; A1 ; traits pleins) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; A3 ; traits pleins) à l’exutoire de l’Austreberthe agrégés au pas de 
temps mensuel pour la situation de référence et les scénarios climatiques.  Ecarts relatifs 
mensuels de pluies nettes, de débits (A2) et de flux sédimentaires (A4) entre la situation de 
référence et les scénarios climatiques. 
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Le scénario 3dA produit les hausses de débits et de flux sédimentaires les plus marquées. 

Concernant les débits (flux sédimentaires), elles sont comprises entre 15 et 35 % (30 et 800 

%) pour le Dun (figures 8.15 D2 et D4) et entre 9 et 14 % (20 et 80 %) pour l’Austreberthe 

(figures 8.16 A2 et A4). La hausse est nettement moins forte pour les scénarios 6yA et 1yA 

avec une augmentation comprise entre 3 et 16 % (0 et 125 %) pour les débits (flux 

sédimentaires) du Dun et entre 3 et 5 % (6 et 20 %) pour les débits (flux sédimentaires) de 

l’Austreberthe. Le scénario 6yD produit quant à lui une diminution des débits et des flux 

sédimentaires pouvant aller jusqu’à 10 et 65 % pour le Dun et jusqu’à 2 et 7 % pour 

l’Austreberthe. Ces chiffres indiquent, par ailleurs, que même si les contraintes imposées dans 

les pluies sont identiques, l’évolution relative des débits et des flux sédimentaires est toujours 

plus importante pour le Dun que pour l’Austreberthe. Cela rejoint donc les résultats obtenus 

sur le long terme (section 3.1.1) et à l’échelle pluriannuelle (section 3.1.2). 

3.1.3.2. Scénarios d’occupation des sols 

Encore une fois, les écarts obtenus pour les scénarios d’occupation des sols sont 

beaucoup plus faibles que ceux obtenus pour les scénarios climatiques. Ils sont compris entre 

-10 et +2 % et entre -40 et +40 % pour les débits et flux sédimentaires du Dun respectivement 

(figures 8.17 D2 et D4). Pour l’Austreberthe, ils varient entre -6 et +2 % pour les débits et entre 

-12 et +5 % pour les flux sédimentaires (figure 8.18 A2 et A4). Les résultats montrent que les 

pourcentages d’écart évoluent à la fois selon le scénario et le mois considérés. 
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Figure 8.17. Bilan hydrique climatique (P-AET ; tirets), débit (Outlet FD ; D1 ; traits pleins) et flux 
sédimentaires (Outlet TSD ; D3 ; traits pleins) à l’exutoire du Dun agrégés au pas de temps 
mensuel pour la situation de référence et les scénarios d’occupation des sols.  Ecarts relatifs 
mensuels de bilan hydrique climatique (P-AET), de débit (D2) et de flux sédimentaires (D4) entre 
la situation de référence et les scénarios d’occupation des sols. 
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Figure 8.18. Pluie nette (P-AET ; tirets), débit (Outlet FD ; A1 ; traits pleins) et flux sédimentaires 
(Outlet TSD ; A3 ; traits pleins) à l’exutoire de l’Austreberthe agrégés au pas de temps mensuel 
pour la situation de référence et les scénarios climatiques.  Ecarts relatifs mensuels de pluies 
nettes, de débits (A2) et de flux sédimentaires (A4) entre la situation de référence et les scénarios 
d’occupation des sols. 

Que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, le scénario RES, et dans une moindre mesure 

le scénario CA, produisent une baisse de l’ensemble des débits mensuels, plus forte durant 

l’automne et l’hiver (hautes eaux) que durant le printemps et l’été (basses eaux) (figures 8.17 

D2 et 8.18 A2). Le pourcentage de diminution est à nouveau plus marqué pour le Dun que 

pour l’Austreberthe puisqu’il peut atteindre 5 à 10 % pour le premier (figure 8.17 D2) contre 

seulement 4 à 6 % pour le second (figure 8.18 A2).  

Pour les scénarios ICC et 2041, une hausse des débits, plus franche pour ICC que pour 

2041, est possible entre mars et juin pour le Dun (jusqu’à +2%) et entre avril et octobre pour 

l’Austreberthe (jusqu’à +1%). Elle s’explique par la hausse des précipitations efficaces (P-

AET) un peu avant et durant cette période, avec des pourcentages d’augmentation atteignant 

+20 % en mars pour le Dun (scénario ICC ; figure 8.17 D2) et +80 % en août pour 

l’Austreberthe (scénario ICC ; figure 8.18 A2). De la même façon, la baisse des débits 

observées en automne et en hiver pour l’ensemble des scénarios du Dun et de l’Austreberthe 

est associée à la baisse du bilan hydrique climatique quelques mois auparavant (juillet à 

octobre). Cette baisse, maximale en août, atteint -50 % pour le Dun (figure 8.17 D2) et -500 

% pour l’Austreberthe (figure 8.18 A2). Elle est liée pour ce mois à la hausse de 𝑍𝑟 et 𝐾𝑐 qui 

atteint par exemple, pour le scénario RES, +7 et +4 % pour le Dun et +3 et +5 % pour 

l’Austreberthe (Annexe A, figure A.5 D2 et D3 et figure A.6 A2 et A3). Tout comme pour 

l’analyse des données annuelles, la sensibilité du bilan hydrique climatique à la modification 

de 𝑝 et 𝐿𝐴𝐼 semble moins importante puisque, les régressions linéaires impliquant ces 
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variables sont de moins grande qualité (r² moins élevés) et n’ont pas de sens physique 

(Annexe A, figure A.5 D4 et D5 et figure A.6 A4 et A5). 

La relation linéaire entre les écarts relatifs de débits et les écarts relatifs de flux 

sédimentaires est modérée pour le Dun (r² compris entre 0.47 et 0.6 ; Annexe A, figure A.5 

D6) et forte pour l’Austreberthe (r² compris entre 0.8 et 0.86 ; Annexe A, figure A.6 A6). Ainsi, 

les disparités au niveau du sens et de l’amplitude des écarts sont moins fortes pour 

l’Austreberthe, ce qui signifie que l’évolution de la dynamique hydrologique de ce bassin sous 

l’effet d’une modification de l’occupation des sols se traduit par une évolution très proche de 

la dynamique sédimentaire. En revanche, pour le Dun, quel que soit le scénario retenu, les 

flux sédimentaires changent dans des proportions assez différentes de celles des débits. En 

effet, (i) la hausse des flux sédimentaires est plus fréquente et peut concerner l’ensemble des 

scénarios (avril) (ii) et les pourcentages de variation présentes des amplitudes plus 

importantes comprises entre -40 et +40 % (contre -10 à +2 % pour les débits), soulignant la 

non-linéarité du transport sédimentaire du Dun (Annexe A, figure A.5 D6). Si l'on examine les 

résultats fournis par les modèles de régression globaux du Dun et de l’Austreberthe 

respectivement (Annexe A, figures A.5 D6 et A.6 A6), une baisse de 5 % des débits provoquent 

une baisse de 10 % des flux sédimentaires, une baisse de 2 % des débits provoque une 

hausse 2 % et une baisse de 5 % des flux sédimentaires et une hausse de 1 % des débits 

provoque une hausse de 10 et 2 % des flux sédimentaires.  

 Échelle événementielle 

Les figures 8.19, 8.20, 8.21 et 8.22 permettent d’évaluer, à une échelle événementielle, 

l'impact des scénarios climatiques (figures 8.19 et 8.20) et d’occupation des sols (figures 8.21 

et 8.22) sur les débits (A) et les flux sédimentaires (B) du Dun (figures 8.19 et 8.21) et de 

l’Austreberthe (figures 8.20 et 8.22).  Pour chaque scénario (couleur), elles montrent l’évolution 

absolue (axe des ordonnées) et relative (lignes grises en fond) de chacun des pics de crue 

(887 pour le Dun et 895 pour l’Austreberthe ; cf. section 2.3 pour la méthode d’identification 

des pics de crue) en fonction de leur amplitude (axe principal) et de leur contribution au flux 

total (axe secondaire) pour la situation de référence. Les axes des abscisses et des ordonnées 

sont tracés selon une échelle racine carrée afin de faciliter la visualisation des valeurs qui sont 

très différentes pour les petites et les grandes crues. 

Les pics de débit et d’érosion sont donc classés horizontalement selon leur intensité 

initiale (les pics les moins intenses étant situés à gauche et les plus intenses à droite) et il est 

possible de déterminer, pour une crue d’intensité donnée, à l’aide de l’axe verticale, la variation 

absolue du pic produite par un scénario (couleur). Les scénarios générant une hausse du pic 
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(> 0) se placent sur la partie supérieure du graphique tandis que ceux produisant une baisse 

(< 0) apparaissent sur sa partie inférieure.  Il est également possible, à partir de ces deux 

informations (variation absolue et valeur initiale du pic de crue) d’estimer, pour chaque 

scénario, l’évolution en pourcentage du pic de crue.  Cette information supplémentaire apparait 

en fond sous la forme de lignes continues grises auxquelles sont associées des valeurs 

correspondant aux pourcentages d’évolution. Les crues faisant l’objet de discussions 

spécifiques lors de la comparaison des scénarios, sont signalées par un numéro 

d’identification (e.g. 5 et 409 en figure 8.19). Les figures associées aux pics de débit indiquent 

également, par le biais de lignes verticales en tirets noirs, les intensités correspondant à des 

événements théoriques de période de retour 2, 5, 10, 20, 50, 100, 200 et 500 ans, estimés à 

partir de la loi de Gumbel et annotés Q2, Q5, Q10, Q20, Q50, Q100, Q200 et Q500. Cette 

information supplémentaire permet de mieux caractériser la sévérité des différents pics de 

débits.  

Ces figures synthétiques permettent d’avoir une image complète de la façon dont les pics 

de débit et d’érosion évoluent d’un scénario à un autre. Par exemple, la figure 8.19 D1 indique 

que le pic de débit le plus fort du Dun, initialement égal à 11 mm (axe horizontal principal ; 

période de retour supérieure à 500 ans) soit 0.47 % de la lame total écoulée sur la période 

1990-2012 (axe horizontale secondaire), augmente respectivement de 1.63, 0.91 et 2.73 mm 

(axe vertical) pour les scénarios 6yA (vert), 1yA (bleu) et 3dA (cyan), soit une hausse en 

pourcentage de 15, 8 et 25 % (lignes grises en fond). A l’inverse, le scénario 6yD (rouge) 

entraine une diminution de ce pic de débit de 0.90 mm, ce qui équivaut à une baisse relative 

de 8 %. Les figures 8.19, 8.20, 8.21 et 8.22 indiquent également que, contrairement à 

l’Austreberthe, la majeure partie du transport sédimentaire au Dun se produit durant seulement 

quelques événements de pointe. Par exemple, pour le Dun, le pic d’érosion le plus intense 

(0.013 mm) génère 29.5 % du flux sédimentaire simulé sur la période 1990-2012 (figure 8.19 

D2) alors que pour l’Austreberthe, la contribution du pic maximal (0.00084 mm) au flux 

sédimentaire totale n’est que de 0.93 % (figure 8.20 A2). Si l’on additionne la contribution des 

10 événements de pointe journaliers, nous obtenons un pourcentage de 60% pour le Dun et 

de seulement 4 % pour l’Austreberthe. 

3.1.4.1. Scénarios climatiques 

Que ce soit pour le Dun (figure 8.19) ou l’Austreberthe (figure 8.20), les valeurs des pics 

de débit (1) et des pics d’érosion (2) sont très largement affectées par la nature du scénario 

climatique. Les scénarios 1yA et 3dA engendrent l’augmentation de la grande majorité d’entre 

eux. 
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Figure 8.19. Impact des scénarios climatiques (couleur) sur la variation absolue (axe des 
ordonnées) et relative (lignes grises en fond) des pics de débits (D1) et des pics d’érosion (D2) 
du Dun. Les pics sont classés selon leur amplitude (axe des abscisses principal) et leur 
contribution au flux total (axe des abscisses secondaire). Les lignes en tirets correspondent à 
un lissage lœss des points. Pour les pics de débit, Q2, Q5, Q10, Q20, Q50, Q100, Q200 et Q500 
représentent les événements théoriques de période de retour 2, 5, 10, 20, 50, 100, 200 et 500 ans. 
Les crues faisant l’objet de discussions spécifiques lors de la comparaison des scénarios, sont 
signalées par un numéro d’identification. 
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Figure 8.20. Impact des scénarios climatiques (couleur) sur la variation absolue (axe des 
ordonnées) et relative (lignes grises en fond) des pics de débits (A1) et des pics d’érosion (A2) 
de l’Austreberthe. Les pics sont classés selon leur amplitude (axe des abscisses principal) et 
leur contribution au flux total (axe des abscisses secondaire). Les lignes en tirets correspondent 
à un lissage lœss des points. Pour les pics de débit, Q2, Q5, Q10, Q20, Q50, Q100, Q200 et Q500 
représentent les événements théoriques de période de retour 2, 5, 10, 20, 50, 100, 200 et 500 ans. 
Les crues faisant l’objet de discussions spécifiques lors de la comparaison des scénarios, sont 
signalées par un numéro d’identification. 
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Concernant le scénario 3dA, il n’est pas rare que cette hausse dépasse les 30 

(Austreberthe) à 50 % (Dun) pour les débits et 60 (Austreberthe) à 250 (Dun) % pour les flux 

sédimentaires, qu’il s’agisse d’événements remarquables ou non (figures 8.19 et 8.20).Cette 

hausse est moins forte pour le scénario 1yA avec des augmentations excédant rarement les 

10 (Austreberthe) à 30 % (Dun) pour les débits et 30 (Austreberthe) à 50 % (Dun) pour les flux 

sédimentaires. Pour les scénarios 6yD et 6yA, à l’image des analyses menées à l’échelle 

annuelle, le sens et l’importance des écarts est variable et dépend de l’amplitude initiale du 

pic : pour les deux bassins, le scénario 6yD provoque une accentuation des petits événements 

de crue alors que le scénario 6yA engendre leur réduction. L’inverse a tendance à se produire 

pour les événements de crue forts. Pour le Dun, les courbes de lissage lœss indiquent une 

évolution des valeurs de débit (flux sédimentaires) passant, des événements faibles aux 

événements forts, de +30 à -15 % (+100 à -30 %) pour le scénario 6yD et de -15 à +20% (-30 

à +60 %) pour le scénario 6yA. Ces gradients d’évolution s’observent également pour 

l’Austreberthe avec néanmoins une moins grande amplitude des écarts relatifs de débits (±10 

% pour 6yD et 6yA) et de flux sédimentaires (±15 % pour 6yD et ±30 % pour 6yA). Plusieurs 

événements font cependant exceptions à cette distribution générale à l’image des événements 

de crue majeur 5 (Dun), 2, 331 et 850 (Austreberthe) pour lesquels on enregistre 

respectivement une hausse et une baisse des pics de débit et d’érosion pour les scénarios 

6yD et 6yA (figures 8.19 et 8.20). 

La déviation de ces points est liée, sans surprise, à la nature (positive ou négative) et à 

l’amplitude de la perturbation dans l’intensité du pic de pluie (Peak NR AC) et dans les 

quantités d’eau précipitées entre le début et le pic de crue (ANRp AC) (Tableaux 8.15). En 

effet, il y a une bonne corrélation linéaire entre ces variables et les écarts absolus de débit (FD 

AC) pour les scénarios 6yD et 6yA puisque les coefficients de Pearson varient entre 0.35 et 

0.56 pour le Dun et entre 0.62 et 0.74 pour l’Austreberthe.  

Les résultats indiquent également, pour les scénarios 1yA et 3dA du Dun et de 

l’Austreberthe, une bonne corrélation linéaire entre FD AC et Peak NR AC (r compris entre 

0.18 et 0.46) et ANRp AC (r compris entre 0.23 et 0.51). Ces variables permettent donc 

d’expliquer la dispersion des écarts absolus de débits pour des crues d’intensité voisine. 

L’analyse de corrélation révèle également pour les deux bassins un lien entre les écarts de 

débit et l’évolution des conditions de surface (SMDstart1d AC) et de subsurface (SSSstart1d AC 

et GWSstart1d AC), plus marqué pour les scénarios 6yD et 6yA (r compris entre ±0.3 et ±0.72) 

que pour les scénarios 1yA et 3dA (r compris entre ±0.11 et ±0.25). Le signe des coefficients 

r suggère notamment une augmentation des pics de débit avec la diminution du déficit 

hydrique du sol et l’augmentation du niveau piézométrique pour l’ensemble des scénarios. En 
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effet, la réduction du déficit en eau du sol à l’échelle du bassin versant se traduit par une 

extension des zones saturées favorables au ruissellement de surface et la hausse du niveau 

piézométrique entraine la libération en vallée d’une plus grande quantité d’eau souterraine. 

Ainsi une hausse de la pluie combinée à une augmentation du niveau piézométrique et à une 

réduction du déficit hydrique du sol est susceptible d’accentuer la sévérité des pics de crue. 

Tableau 8.15. Corrélation de Pearson entre les variables pluviométriques, hydrogéologiques, 
hydrologiques et sédimentaires du bassin versant du Dun (voir le tableau 8.10 pour la 
signification des abréviations). Les corrélations sont significatives au niveau 0.05 pour les 
nombres avec un astérisque.  

 FD AC TSD AC 

  

 Dun 

6yD 6yA 1yA 3dA 6yD 6yA 1yA 3dA 

abs(Peak FDR / Peak 
TSDR) 

-0.76* 0.84* 0.67* 0.8* -0.92* 0.98* 0.88* 0.78* 

Peak FD AC - - - - 0.66* 0.64* 0.69* 0.79* 

Peak NR AC 0.35* 0.37* 0.26* 0.46* 0.13* 0.1* 0.12* 0.23* 

ANRp AC 0.5* 0.56* 0.51* 0.42* 0.26* 0.18* 0.28* 0.23* 

SMDstart1d AC -0.4* -0.41* -0.22* -0.2* -0.14* -0.09* -0.1* -0.12* 

SSSstart1d AC 0.41* 0.48* 0.25* 0.24* 0.19* 0.2* 0.18* 0.14* 

GWSstart1d AC 0.3* 0.32* 0.17* 0.11* 0.04 0.02 0.06* 0.04 

 

 Austreberthe 

6yD 6yA 1yA 3dA 6yD 6yA 1yA 3dA 

abs(Peak FDR / Peak 
TSDR) 

0.5* 0.62* 0.2* 0.58* 0.53* 0.74* 0.21* 0.49* 

Peak FD AC     0.85* 0.78* 0.97* 0.92* 

Peak NR AC 0.71* 0.74* 0.18* 0.45* 0.36* 0.38* 0.14* 0.27* 

ANRp AC 0.62* 0.65* 0.23* 0.28* 0.37* 0.37* 0.19* 0.17* 

SMDstart1d AC -0.55* -0.55* -0.15* -0.15* -0.29* -0.28* -0.13* -0.08* 

SSSstart1d AC 0.56* 0.6* 0.12* 0.2* 0.31* 0.39* 0.05 0.08* 

GWSstart1d AC 0.67* 0.72* 0.16* 0.17* 0.3* 0.34* 0.02 0.03 

 

3.1.4.2. Scénarios d’occupation des sols 

A l’image des conclusions déduites aux échelles annuelles (section 3.1.2) et mensuelles 

(section 3.1.3), les écarts entre les pics sont nettement moins évidents lorsque l’on considère 

les scénarios d’occupation des sols. Pour le Dun, ils sont, de manière générale, compris entre 

-50 et +20 % pour les débits (figure 8.21 D1) et entre -100 et +100 % pour les flux 

sédimentaires (figure 8.21 D2). Ces écarts relatifs sont moins forts pour l’Austreberthe (-30 à 

+10 % pour les débits et -50 à +20 % pour les flux sédimenaires ; figure 8.22 A1 et A2), 

rejoignant ainsi les observations réalisées aux échelles pluriannuelle et mensuelle. 

Globalement, que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, les pics de débit et d’érosion sont plus 

faibles pour les scénarios CA et RES alors qu’ils ont tendance à se stabiliser ou à légèrement 

augmenter ou diminuer pour les scénarios 2041 et ICC. 
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Figure 8.21. Impact des scénarios d’occupation des sols sur la variation absolue (axe des 
ordonnées) et relative (lignes grises en fond) des pics de débits (D1) et des pics d’érosion (D2) 
du Dun. Les pics sont classés selon leur amplitude (axe des abscisses principal) et leur 
contribution au flux total (axe des abscisses secondaire). Les lignes en tirets correspondent à 
un lissage lœss des points. Pour les pics de débit, Q2, Q5, Q10, Q20, Q50, Q100, Q200 et Q500 
représentent les événements théoriques de période de retour 2, 5, 10, 20, 50, 100, 200 et 500 ans. 
Les crues faisant l’objet de discussions spécifiques lors de la comparaison des scénarios, sont 
signalées par un numéro d’identification. 
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Figure 8.22. Impact des scénarios d’occupation des sols sur la variation absolue (axe des 
ordonnées) et relative (en fond) des pics de débits (A1) et des pics d’érosion (A2) de 
l’Austreberthe. Les pics sont classés selon leur amplitude (axe des abscisses principal) et leur 
contribution au flux total (axe des abscisses secondaire). Les lignes en tirets correspondent à 
un lissage lœss des points. Pour les pics de débit, Q2, Q5, Q10, Q20, Q50, Q100, Q200 et Q500 
représentent les événements théoriques de période de retour 2, 5, 10, 20, 50, 100, 200 et 500 ans. 
Les crues faisant l’objet de discussions spécifiques lors de la comparaison des scénarios, sont 
signalées par un numéro d’identification. 
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Un lissage lœss des écarts absolus indique que l'effet de la mise en place 

d’aménagements d’hydraulique douce (scénario RES) sur la régulation des pics de crues est 

plus évident pour les petits événements que pour les grands événements. Par exemple, pour 

le Dun, la réduction des pics de débits (flux sédimentaires) peut atteindre les 30 % (150 %) 

pour les petites crues et seulement 7 % (40 %) pour les grandes crues (figure 8.21 D1). Un 

comportement similaire se remarque pour l’Austreberthe mais avec encore une fois des 

pourcentages de variation moins élevés. En effet, les pics de débits (flux sédimentaires) sont 

réduits de 10 % (20 %) pour les petits événements et seulement 4 % (5 %) pour les grands 

événements (figure 8.22 A1). L’atténuation des événements de crue majeurs est plus 

prononcée pour le scénario CA avec, pour le Dun, par exemple, un pourcentage de baisse 

compris entre 2 et 15% pour les débits et entre 1 et 45% pour les flux sédimentaires. La 

réduction de ces événements de crue par le biais du scénario CA est moins forte pour 

l’Austreberthe puisque les pourcentages de diminution varient entre 0.5 et 10 % pour les débits 

et entre 0.5 et 20 % pour les flux sédimentaires.  

A la différence des scénarios CA et RES, les scénarios 2041 et ICC provoquent, pour le 

Dun et l’Austreberthe, la hausse d’une part importante des pics de débits et d’érosion. En effet, 

pour le Dun, 22 et 37 % (46 et 66 %) des pics de débit (érosion) sont accentués par les 

scénarios 2041 et ICC respectivement contre seulement 4 et 5 % (4 %) par les scénarios RES 

et CA respectivement. Concernant l’Austreberthe, la hausse des pics de débits (érosion) 

concerne, pour les scénarios 2041 et ICC respectivement, 38 et 68 % (35 et 68 %) des 

événements contre à peine 0.5 % (10 et 2 %) des événements pour les scénarios CA et RES. 

Par ailleurs, pour le Dun, les scénarios 2041 et ICC, sont les seuls à accentuer l’intensité des 

événements de crues historiques 187 et 369, déclarés catastrophes naturelles dans la base 

de recensement CATNAT. Le scénario ICC provoque pour ces deux événements une 

augmentation de +0.5 à +1% des débits et une augmentation +6 à +7% pour les flux 

sédimentaires. L’accentuation des valeurs est légèrement moins importante pour le scénario 

2041 (+0.5% pour les débits et +3% pour les flux sédimentaires). Pour l’Austreberthe, les 

scénarios 2041 et ICC entrainent la hausse des événements de crue 414 et 448 qui sont des 

événements de période de retour 5-10 ans et 2-5 ans respectivement.  En effet, pour ces crues 

respectivement, le scénario ICC fait progresser le pic de débit de 0.8 et 0.1 % et le pic d’érosion 

de 2.2 et 0.8 %. Cette hausse est moins marquée pour le scénario 2041 puisque, par exemple, 

pour l’événement 414, elle n’excède pas 0.2 % pour les débits et 1.4 % pour les flux 

sédimentaires. 

Bien que les relations soient faibles, les résultats statistiques indiquent que les variations 

absolues dans les précipitations efficaces (Peak ER AC et AERp AC) et le déficit hydrique du 
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sol (SMDstart1d AC) déterminent principalement l’évolution des pics de débit (FD AC ; Tableau 

8.16).  En effet, les coefficients de corrélation associés à ces variables varient, à l’exception 

du scénario ICC, entre ±0.17 et ±0.35 pour le Dun et entre ±0.19 et ±0.31 pour l’Austreberthe. 

Tableau 8.16. Corrélation de Pearson entre les variables pluviométriques, hydrogéologiques, 
hydrologiques et sédimentaires pour les scénarios d’occupation des sols du Dun et de 
l’Austreberthe (voir le tableau 8.10 pour la signification des abréviations). Les corrélations sont 
significatives au niveau 0.05 pour les chiffres avec un astérisque.  

 FD AC TSD AC 

  

 Dun 

2041 CA ICC RES 2041 CA ICC RES 

abs(Peak FDR / Peak 
TSDR) 

0.41* 0.61* 0.48* 0.36* 0.69* 0.94* 0.96* 0.49* 

Peak FD AC - - - - 0.37* 0.48* 0.23* 0.41* 

Peak ER AC 0.24* 0.17* 0.08* 0.28* 0.02 0.11* 0.06 0.09* 

AERp AC 0.25* 0.29* 0.19* 0.34* 0.01 0.26* 0.05 0.23* 

SMDstart1d AC -0.29* -0.19* -0.2* -0.35* -0.07* -0.06 0 -0.1* 

SSSstart1d AC -0.09* 0.17* -0.05 0.16* -0.04 0.1* 0.01 0.08* 

GWSstart1d AC 0.02 0.07* 0.04 0.05 -0.01 0 0.02 0.01 

 

 Austreberthe 

2041 CA ICC RES 2041 CA ICC RES 

abs(Peak FDR / Peak 
TSDR) 

0.44* 0.63* 0.39* 0.46* 0.68* 0.89* 0.7* 0.73* 

Peak FD AC - - - - 0.85* 0.8* 0.86* 0.81* 

Peak ER AC 0.3* 0.26* 0.08* 0.29* 0.14* 0.19* 0.12* 0.18* 

AERp AC 0.27* 0.31* 0.06 0.27* 0.2* 0.21* 0.12* 0.27* 

SMDstart1d AC -0.21* -0.19* -0.09* -0.2* -0.18* -0.11* -0.11* -0.09* 

SSSstart1d AC 0.22* 0.23* 0.22* 0.4* 0.22* 0.16* 0.16* 0.24* 

GWSstart1d AC 0.05 0.06 0.19* 0.33* 0.01 0.12* 0.08* 0.13* 

En revanche, la corrélation linéaire avec les niveaux piézométriques (SSSstart1d AC et 

GWSstart1d AC) est significativement plus faible, notamment pour le Dun (r < +0.17), ce qui 

indique que l’évolution des niveaux piézométriques n'intervient pas dans les variations des 

pics de débit. Tout comme pour les scénarios climatiques, l’amplitude initiale du pic de débit 

(Peak FDR) joue également un rôle important sur la grandeur de l’écart absolu puisque les 

coefficients de corrélation associés à cette variable sont compris entre +0.36 et +0.61 pour le 

Dun et entre +0.39 et +0.63 pour l’Austreberthe. En effet, comme le suggère le signe de ces 

coefficients, les écarts absolus les plus importants sont obtenus pour les plus gros événements 

de crue. 

Comme l’indique les tableaux 8.15 et 8.16, l’évolution de la réponse hydrologique des 

bassins du Dun et de l’Austreberthe se reflète très largement dans l’évolution des pics 

d’érosion que ce soit pour les scénarios climatiques (r > 0.64 et 0.78 respectivement) ou les 

scénarios d’occupation des sols (r > 0.23 et 0.8 respectivement). Ainsi, nous pouvons dire 

qu’une hausse (baisse) du pic de débit entraine une hausse (baisse) du pic d’érosion. 
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 Changements dans la distribution des taux d'érosion 

Les figures 8.23, 8.24, 8.26 et 8.27 montrent la distribution spatiale des taux d'érosion  et 

de dépôt calculés à la fin des 23 ans de simulation pour la situation de référence, les scénarios 

climatiques (8.23 et 8.24) et les scénarios d’occupation des sols (8.26 et 8.27) pour le bassin 

du Dun (8.23 et 8.26) et de l’Austreberthe (8.24 et 8.27). En outre, plusieurs sections 

transversales correspondant aux emplacements marqués sur ces figures sont présentées 

dans les figures 8.25 (scénarios climatiques du Dun et de l’Austreberthe) et 8.28 (scénarios 

d’occupation des sols du Dun et de l’Austreberthe). Elles permettent d’apprécier précisément 

l’influence des processus d’érosion verticaux et latéraux dans l’évolution morphologique du 

chenal. Les écarts absolus de taux d’érosion et de dépôt des scénarios par rapport à la 

situation de référence sont également présentés au niveau de ces sections transversales. Les 

valeurs positives et négatives indiquent les zones où les scénarios ont des altitudes 

respectivement plus et moins élevées que la situation de référence. 

Les figures 8.23, 8.24, 8.26 et 8.27 montrent que, pour la situation de référence et 

l’ensemble des scénarios du Dun et de l’Austreberthe, la majorité du remaniement 

sédimentaire s’effectue dans la partie aval du bassin, dans le réseau de drainage. En effet, 

les zones de plateau et de versant présentent des taux d'érosion et de dépôt généralement 

faibles (< 0.5 mm/an), tandis qu’ils sont beaucoup plus élevés dans le chenal (> 0.5 mm/an). 

Les cartes indiquent également une distribution spatiale similaire des zones d'érosion et de 

dépôt pour les scénarios et la situation de référence. En effet, pour l’ensemble des scénarios, 

l’érosion a tendance à se poursuivre dans les zones initialement incisées alors que le dépôt 

continue de se produire dans les zones de dépôt (figures 8.23, 8.24, 8.26 et 8.27). Par 

exemple, pour le Dun, une surface importante de dépôt est présente à proximité de l’exutoire 

pour la situation de référence et l’ensemble des scénarios climatiques et d’occupation des 

sols, vraisemblablement liée à une diminution du gradient de pente du chenal dans cette zone 

(figures 8.23 et 8.26, zoom I2). 

 Scénarios climatiques 

Les écarts dans les volumes et les surfaces érodés et déposés sont importants pour 

l’ensemble des scénarios climatiques du Dun et de l’Austreberthe (tableau 8.17).  Quel que 

soit le bassin, une augmentation des surfaces et des volumes érodés et déposés est observée 

pour les scénarios 6yA et 1yA et plus encore pour le scénario 3dA, tandis que l’inverse est 

constaté pour le scénario 1yD. Pour le Dun, le volume total érodé pour la situation de référence 

est de 171367 m3 alors qu’il est respectivement de 136507 (-20 %), 218719 (+28 %), 215828 

(+26 %) et 259065 (+51 %) m3 pour les scénarios 6yD, 6yA, 1yA et 3dA (tableau 8.17). 
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Concernant l’Austreberthe, les pourcentages d’écarts obtenus sont moins importants sauf 

pour le scénario 3dA qui génère une augmentation du volume total érodé de 54 % (tableau 

8.17). 
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Tableau 8.17. Statistiques descriptives de l'érosion et du dépôt pour l’ensemble des scénarios climatiques et d’occupation des sols, après 25 ans 
de simulation pour le bassin versant du Dun.  

 

 Dun Austreberthe 

 Ref 6yD 6yA 1yA 3dA Ref 6yD 6yA 1yA 3dA 

Total erosion (m3) 171366.663 136507.174 218719.054 215827.55 259065.324 169528.879 161751.246 198919.869 182763.39 260953.852 

Change (%) 0 -20.342 27.632 25.945 51.176 0 -4.588 17.337 7.807 53.929 

Total deposition (m3) 166656.54 133352.854 210923.89 208684.512 244314.081 150408.976 143646.429 177805.487 161911.782 235384.831 

Change (%) 0 -19.983 26.562 25.218 46.597 0 -4.496 18.215 7.648 56.497 

Net erosion (m3) 4710.124 3154.321 7795.164 7143.038 14751.244 19119.903 18104.817 21114.382 20851.607 25569.021 

Change (%) 0 -33.031 65.498 51.653 213.182 0 -5.309 10.431 9.057 33.73 

SDR (%) 2.749 2.311 3.564 3.31 5.694 11.278 11.193 10.615 11.409 9.798 

Change (%) 0 -15.929 29.668 20.412 107.164 0 -0.756 -5.885 1.16 -13.122 

Area with > 0.5 mm/y 

erosion (km2) 

1.438 1.315 1.59 1.565 1.8 1.583 1.509 1.69 1.627 1.921 

Change (%) 0 -8.522 10.609 8.87 25.217 0 -4.644 6.811 2.786 21.362 

Area with > 0.5 mm/y 

deposition (km2) 

1.478 1.383 1.605 1.607 1.812 1.23 1.25 1.259 1.274 1.779 

Change (%) 0 -6.43 8.629 8.799 22.673 0 1.594 2.39 3.586 44.622 

Average erosion (m) 0.002 0.002 0.003 0.003 0.004 0.001 0.001 0.002 0.001 0.002 

Change (%) 0 -19.87 26.669 25.103 48.608 0 -4.58 17.238 7.543 52.247 

Average deposition (m) 0.005 0.004 0.006 0.006 0.007 0.002 0.002 0.002 0.002 0.003 

Change (%) 0 -20.886 28.454 26.872 51.673 0 -4.507 18.364 8.043 59.118 
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Figure 8.23. Distribution des taux d’érosion (rouge) et de dépôt (bleu) calculés à la fin des 23 ans de simulation pour la situation de référence et les 
scénarios climatiques du Dun. Les annotations XS1, XS2, XS3, XS4, XS5 et XS6 correspondent à six sections transversales présentées dans la figure 
8.25. 
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Figure 8.24. Distribution des taux d’érosion (rouge) et de dépôt (bleu) calculés à la fin des 23 ans de simulation pour la situation de référence et les 
scénarios climatiques de l’Austreberthe. Les annotations XS1, XS2, XS3, XS4, XS5 et XS6 correspondent à six sections transversales présentées 
dans la figure 8.25. 
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Figure 8.25. D1 et A1 : taux d’érosion et de dépôt au niveau de six sections transversales (XS1 à XS6) pour les scénarios climatiques du Dun (D1) et 
de l’Austreberthe (A1). D2 et A2 : variation absolue des taux d’érosion et de dépôt au niveau des six sections transversales par rapport à la situation 
de référence pour les scénarios climatiques du Dun (D2) et de l’Austreberthe (A2). Les valeurs positives et négatives indiquent les zones où les 
scénarios ont des altitudes respectivement plus et moins élevées que la situation de référence 
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L’accentuation du ruissellement pour les scénarios 6yA, 1yA et 3dA provoque l’extension des 

surfaces avec une érosion supérieure à 0.5 mm/an (jusqu’à 25 et 21 % pour les scénarios 3dA 

du Dun et de l’Austreberthe respectivement ; tableau 8.17) et l’augmentation du remaniement 

sédimentaire dans les cours supérieurs des bassins (figures 8.23 et 8.24, zoom I1). Ces zones 

sont nettement moins touchées par le ruissellement dans le cas du scénario 6yD, ce qui 

explique que l’érosion et le dépôt y soient plus faible. Les scénarios 6yA, 1yA et 3dA génèrent 

une érosion plus marquée des sols dans les zones initialement très incisées traduisant 

l’augmentation de l’énergie des écoulements dans ces secteurs (figures 8.23 et 8.24). Il y a 

un stockage important de ce matériel érodé dans les fonds de vallée à faible gradient de pente 

produisant ainsi des zones de dépôt plus volumineuses (figures 8.23 et 8.24, zoom I2). Ceci 

est encore plus visible au niveau des coupes transversales (figure 8.25), notamment 

l’extension du réseau de drainage au niveau des sections XS1 et XS2 du Dun et XS1 de 

l’Austreberthe, l’érosion plus marquée des zones déjà très incisées pour les sections XS3 et 

XS5 du Dun et XS4 et XS6 de l’Austreberthe et le dépôt plus conséquent pour les sections 

XS4 et XS6 du Dun et XS2 et XS5 de l’Austreberthe. La coupe transversale XS3 du Dun 

indique également une érosion latérale du cours d’eau, plus forte pour les scénarios 6yA, 1yA 

et 3dA que pour la situation de référence, conduisant à l’introduction immédiate de sédiments 

fins provenant de la berge. Ce phénomène s’observe également au niveau de la coupe 

transversale XS4 de l’Austreberthe mais seulement pour le scénario 6yA. 

 Scénarios d’occupation des sols 

A l’image des résultats précédents, les écarts provoqués par les changements 

d’occupation des sols sont beaucoup moins importants, notamment au niveau des surfaces 

concernées par le remaniement sédimentaire (Tableau 8.18). En effet, pour le Dun, la hausse 

des surfaces touchées par une érosion (un dépôt) supérieur à 0.5 mm/an est limitée à 1.4 % 

(2.2 %) pour le scenario 2041, 0.5 % (0.3 %) pour le scénario CA, 2.1 % (1.4 %) pour le 

scénario ICC et 1.6 % (1.2 %) pour le scénario RES. Les pourcentages d’évolution sont 

également très faibles pour l’Austreberthe puisque les scénarios entrainent une variation des 

surfaces érodées et déposées inférieur à ± 2.2 %. L’évolution des volumes de sédiments 

érodés et déposés pour le Dun et l’Austreberhe est donc principalement liée à une évolution 

de l’érosion et du dépôt moyen en chaque point. Pour le Dun, les écarts les plus importants 

s’observent pour le scénario ICC avec notamment une augmentation de 3.5 % des volumes 

totaux et moyens érodés et déposés. L’augmentation de l’érosion et du dépôt est légèrement 

moins importante pour les scénarios 2041 et RES qui génèrent une augmentation des valeurs 

totales et des valeurs moyennes de 2.5 % et 0.5 % environ. Seul le scénario CA produit une 

diminution des volumes de sédiments érodés (-1.44 %) et déposés (-1.209 %). 
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Tableau 8.18. Statistiques descriptives de l'érosion et du dépôt pour l’ensemble des scénarios d’occupation des sols du Dun et de l’Austreberthe, 
après 23 ans de simulation.  

 

 Dun Austreberthe 

 Ref 2041 CA ICC RES Ref 2041 CA ICC RES 

Total erosion (m3) 171366.663 175592.697 168899.141 177410.019 172176.869 169528.879 166499.793 162665.112 169793.162 161919.884 

Change (%) 0 2.466 -1.44 3.527 0.473 0 -1.787 -4.049 0.156 -4.488 

Total deposition (m3) 166656.54 170807.367 164642.161 172486.17 167570.888 150408.976 147848.449 144939.233 150640.115 144450.092 

Change (%) 0 2.491 -1.209 3.498 0.549 0 -1.702 -3.637 0.154 -3.962 

Net erosion (m3) 4710.124 4785.33 4256.981 4923.85 4605.981 19119.903 18651.344 17725.879 19153.048 17469.792 

Change (%) 0 1.597 -9.621 4.538 -2.211 0 -2.451 -7.291 0.173 -8.63 

SDR (%) 2.749 2.725 2.52 2.775 2.675 11.278 11.202 10.897 11.28 10.789 

Change (%) 0 -0.848 -8.3 0.977 -2.671 0 -0.676 -3.379 0.017 -4.337 

Area with > 0.5 mm/y 

erosion (km2) 

1.438 1.458 1.445 1.468 1.46 1.583 1.588 1.548 1.607 1.548 

Change (%) 0 1.391 0.522 2.087 1.565 0 0.31 -2.167 1.548 -2.167 

Area with > 0.5 mm/y 

deposition (km2) 

1.478 1.51 1.482 1.498 1.495 1.23 1.215 1.22 1.225 1.22 

Change (%) 0 2.2 0.338 1.354 1.184 0 -1.195 -0.797 -0.398 -0.797 

Average erosion (m) 0.002 0.002 0.002 0.002 0.002 0.001 0.001 0.001 0.001 0.001 

Change (%) 0 2.498 -1.322 3.53 0.48 0 -1.798 -4.041 0.114 -4.466 

Average deposition (m) 0.005 0.005 0.004 0.005 0.005 0.002 0.002 0.002 0.002 0.002 

Change (%) 0 2.428 -1.436 3.491 0.535 0 -1.686 -3.648 0.217 -3.995 
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Figure 8.26. Distribution des taux d’érosion (rouge) et de dépôt (bleu) calculés à la fin des 23 ans de simulation pour la situation de référence et les 
scénarios d’occupation des sols du Dun. Les annotations XS1, XS2, XS3, XS4, XS5 et XS6 correspondent à six sections transversales présentées 
dans la figure 8.28. 
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Figure 8.27. Distribution des taux d’érosion (rouge) et de dépôt (bleu) calculés à la fin des 23 ans de simulation pour la situation de référence et les 
scénarios d’occupation des sols de l’Austreberthe. Les annotations XS1, XS2, XS3, XS4, XS5 et XS6 correspondent à six sections transversales 
présentées dans la figure 8.28. 
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Figure 8.28. D1 et A1 : taux d’érosion et de dépôt au niveau de six sections transversales (XS1 à XS6) pour les scénarios d’occupation des sols du 
Dun (D1) et de l’Austreberthe (A1). D2 et A2 : variation absolue des taux d’érosion et de dépôt au niveau des six sections transversales par rapport 
à la situation de référence pour les scénarios climatiques du Dun (D2) et de l’Austreberthe (A2). Les valeurs positives et négatives indiquent les 
zones où les scénarios ont des altitudes respectivement plus et moins élevées que la situation de référence. 



 

430 

Pour l’Austreberthe, le scénario ICC induit également une hausse de l’érosion et du dépôt 

total et moyen mais celle-ci est plus faible que pour le Dun puisqu’elle n’excède pas 0.22 %. 

Le scénario CA permet, comme pour le Dun, une baisse des volumes totaux et moyens érodés 

et déposés atteignant -4 %. En revanche, à la différence du Dun, les scénarios 2041 et RES 

produisent, pour l’Austreberthe, une baisse des valeurs, plus fortes pour RES (4.5 %) que pour 

2041 (1.8 %).  

Si l’on observe la distribution spatiale de l’érosion et du dépôt pour le Dun (figures 8.26 et 

8.28) et l’Austreberthe (figures 8.27 et 8.28), les résultats reflètent largement ceux indiqués 

dans le tableau 8.18. L’incision dans les cours supérieurs du chenal (Zoom I1 ; XS1 et XS2 

pour le Dun et XS1 pour l’Austreberthe) et dans le fond de vallée (Zoom I2 ; XS3 et XS5 pour 

le Dun et XS4 et XS6 pour l’Austreberthe) est plus importante pour les scénarios ICC et 2041 

avec des écarts, en fond de vallée, proches de 2 mm/an pour le Dun et de 0.2 mm/an pour 

l’Austreberthe. Les zones d’alluvionnement sont également plus conséquentes pour ICC (et 

2041 mais seulement pour le Dun) avec notamment une accentuation du dépôt de 0.2 mm/an 

pour les sections XS4 et XS6 du Dun et de 0.02 à 0.13 mm/an pour les sections XS3 et XS5 

de l’Austreberthe. D’autre part, comme l’indiquent les figures 8.26 et 8.27, l’évolution de 

l’érosion et du dépôt dans les bassins n’est pas nécessairement plus forte aux endroits où les 

changements d’occupation des sols se sont produits. En effet, les modifications se produisent 

dans le chenal, aussi bien dans les sections où l’occupation des sols a changé que dans des 

sections restées inchangées. 

4. Discussions 

 Scénarios d’occupation des sols 

La mise en place d’aménagements d’hydraulique douce en bordure de parcelle et fond de 

talweg (scénario RES) permet la réduction des taux d’érosion moyens de 2.2% pour le Dun et 

8.6% pour l’Austreberthe. Autrement dit, dans ce cas de figure, l’extension des prairies permet 

sur 23 ans d’éviter l’export à la mer de 104 et 1650 m3 de sédiments pour le Dun et 

l’Austreberthe, soit 276 et 4373 tonnes de sédiments pour une densité particulaire de 2.650 

t/m3. Cela peut sembler faible, cependant lorsqu'il est exporté, ce volume de sédiments 

entraîne une accentuation des problèmes en aval, notamment une aggravation de la pollution 

marine générée par le transfert à la mer des polluants d’origine agricole, urbaine et industrielle. 

Dans le détail, ce scénario engendre pour le Dun la réduction de huit des dix événements de 

crue majeurs qui représentent à eux seuls 60% de l’exportation de sédiments sur la période 

simulée (baisse comprise entre 0.25 et 8 % pour les débits et entre 0 et 35 % pour les flux 

sédimentaires). Pour l’Austreberthe, ce scénario permet de réduire les pics de débit et 
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d’érosion de neuf des dix événements de crue majeurs répertoriés sur la période 1990-2012 

(baisse comprise entre 1 et 4 % pour les débits et entre 0.25 et 8 % pour les flux 

sédimentaires). 

D’autre part, que ce soit pour le Dun ou l’Austreberthe, l'efficacité des prairies (scénario 

RES) dans la réduction des événements de pointe semble dépendre des caractéristiques de 

la crue (cf. partie 3.1.4.2.). Il serait possible de réduire substantiellement les écoulements 

hydro-sédimentaires lors d'événements de crue modérés mais les bénéfices retirés 

s’estompent voire s’effacent complètement lors d'événements de crue "catastrophiques" tels 

que l’événement 369 du Dun. Souchère et al. (2005), Ronfort (2011), Ye et al. (2011) soulèvent 

également cet aspect et montrent que la fonction de régulation des surfaces enherbées est 

plus forte lors les crues modérées.  On peut tout à fait imaginer que pour les événements de 

crue importants, un excès de saturation se produit même pour les surfaces enherbées qui 

participent alors à la formation du ruissellement et à la hausse du pic de crue (Sharma et al., 

2018). Dans de telles conditions, les aménagements d’hydraulique douce ne suffisent plus et 

la mise en place de bassins de rétention devient nécessaire (Ronfort, 2010). 

Naturellement, compte tenu des éléments précédents, l’expansion des surfaces agricoles 

au dépend des surfaces en herbe (scénario ICC) a tendance à générer une hausse des débits 

et flux sédimentaires qui atteint 2 et 40 % pour le Dun au printemps et 2 et 5 % pour 

l’Austreberthe en été. Cette augmentation des flux s’explique par la plus faible 

évapotranspiration des surfaces 1 ou 2 mois auparavant. Les cultures, notamment les cultures 

annuelles, possèdent des systèmes racinaires (𝑍𝑟) se développant moins que ceux des 

prairies et ont un cycle phénologique plus court (𝐾𝑐), limitant l’évapotranspiration de l’eau du 

sol en hiver et au printemps (Granier, 2007). Ceci est conforme aux conclusions de Li et al. 

(2019) et de Bruijnzeel (2004) qui remarquent que l'expansion des terres cultivées entraîne 

durant le printemps une réduction de l’évapotranspiration et une hausse des débits. L’évolution 

des valeurs moyennes du 𝐿𝐴𝐼 et de 𝑝, déterminant respectivement l’interception des pluies et 

la capacité d’extraction de l’eau du sol, ne semblent pas être des termes quantitativement 

importants pour expliquer les écarts entre les scénarios. L’analyse de sensibilité réalisée par 

Eilers et al. (2007) confirme ces résultats en montrant que les sorties du modèle sont 

principalement sensibles au coefficient cultural 𝐾𝑐 et à la profondeur racinaire 𝑍𝑟.  

Nos résultats sont globalement en accord avec les travaux de modélisation de Souchère 

et al. (2005), Evrard et al. (2010) et Ronfort et al. (2011) réalisés dans la région à l’aide du 

modèle STREAM. Pour des événements de crue décennaux, Souchère et al. (2005) ont 

montré que la conversion d’une partie des terres cultivées en prairies (+1% de prairies 

réparties en fond de talweg), permettrait une réduction du ruissellement jusqu’à plus de 80% 
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alors que la conversion de 20% des prairies en terres cultivées entrainerait une hausse du 

ruissellement pouvant aller jusqu’à 110%. Ronfort et al. (2011) constatent également, sur des 

événements d’intensité voisine, une diminution du ruissellement pouvant aller jusqu’à 60% 

pour une suppression de 60% des prairies. Concernant l’érosion, Evrard et al. (2010) estiment 

que la diminution des surfaces en prairie suite au remembrement des parcelles agricoles dans 

les années 1960 (-160%) aurait généré une augmentation de 168% du taux d’érosion moyen 

annuel.  

De manière générale, les pourcentages de variation indiqués par ces études sont plus 

importants que ceux indiqués dans la présente étude. La plus grande sensibilité de leur 

prédiction à la modification de l’occupation des sols peut être expliquée de plusieurs façons.  

Premièrement, ces études portent sur des bassin versants élémentaires (surface 

inférieure à 10km²) et selon Bloschl et al. (2007), Delmas et al. (2012), Landemaine (2016) 

Rogger et al. (2017), Marhaento et al. (2017), l'impact de l’évolution de l’occupation des sols 

diminue avec l'augmentation de la taille du bassin versant. En effet, l'augmentation des 

échelles spatiales et des distances de déplacement implique plus d'opportunités de stockage 

de l'eau et de piégeage des sédiments (diminution de la connectivité ; Rodriguez-Blanco et 

al., 2020), rendant les effets de l’occupation des sols moins importants à l’échelle globale. À 

l'échelle de la parcelle, Landemaine (2016) indique que le Sediment Delivery Ratio (SDR ; 

égal à l’érosion nette divisée par l’érosion totale), qui est un marqueur de la connectivité 

sédimentaire, varie entre 30% et 60% alors qu’à l'échelle du bassin versant, il est rarement 

supérieur à 1%. Ces remarques sont en accord avec les valeurs calculées dans cette étude, 

notamment pour Dun (2 et 3 % contre 10 à 12 % pour l’Austreberthe ; Tableau 8.18). Dans ce 

travail, une légère diminution du SDR avec l’augmentation des surfaces arables (scénario ICC) 

et une légère augmentation du SDR avec l’augmentation des surfaces en prairie (scénario 

RES) sont observées (tableau 8.18). En effet, le SDR passe de 2.775 à 2.675 pour le Dun et 

de 11.28 à 10.789 % pour l’Austreberthe. Ces changements sont conformes à ce que l'on 

pourrait attendre dans le sens où ils reflètent la diminution de la connectivité sédimentaire avec 

le développement des prairies.  

Deuxièmement, les modèles CLiDE et STREAM diffèrent dans la manière dont ils 

intègrent le rôle de l’occupation des sols dans la simulation des écoulements et de l’érosion. 

Dans CLiDE, l’occupation des sols intervient sur la dynamique des écoulements en agissant 

sur la pluie, l’évapotranspiration et l’humidité des sols par le biais des paramètres 𝑍𝑟, 𝐾𝑐, 𝐿𝐴𝐼 

et 𝑝. La modification de l’occupation des sols provoque donc une modification de la distribution 

spatiale des paramètres 𝑝 (statique), 𝑍𝑟 (dynamique), 𝐾𝑐 (dynamique) et 𝐿𝐴𝐼 (dynamique), ce 

qui entraîne par conséquent une variation des écoulements. Cela affecte en retour l’érosion et 
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le dépôt se produisant dans le bassin mais, en revanche, l’occupation des sols n’agit pas sur 

la résistance du sol à l’érosion. De même, l’influence de la végétation sur la rugosité et la 

capacité d’infiltration des sols n’est pas incluse. En revanche, dans STREAM, l’occupation des 

sols agit à la fois sur la capacité d’inifiltration et la rugosité des sols et ainsi que sur les 

propriétés érosives du sol par le biais d’un coefficient d’érodibilité et d’une concentration 

maximale en MES dans les eaux de ruissellement (Landemaine, 2016). La représentation 

moins complète des effets de la végétation sur le ruissellement et l’érosion des sols dans 

CLiDE pourrait donc provoquer une réponse moins importante du bassin à une évolution de 

l’occupation des sols. 

Dans notre étude, les bienfaits du couvert végétal généralement constatés en matière de 

conservation des ressources en sols et en eau (Zhao et al., 2019) ne sont pas toujours visibles. 

En effet, la progression importante des zones urbaines prévue dans le cadre du scénario CA 

permet la réduction des débits et des taux d’érosion annuels moyens de 4.0 et 9.8 % pour le 

Dun et 2.9 et 7.6 % pour l’Austreberthe. Cela s’explique par le fait que les valeurs les plus 

élevées des coefficients 𝑍𝑟 (3 m) et 𝐾𝑐 (1.4) ont été affectées à ces zones, induisant pour ces 

surfaces les taux d’évapotranspiration les plus importants. Nous voulions montrer par ce choix 

que l’urbanisation n’accentue pas nécessairement le risque de ruissellement lorsqu’elle est 

bien gérée. En effet, en milieu urbain, les dispositifs de gestion des eaux pluviales (espaces 

paysagers et bassins de rétention) peuvent être très efficaces dans la limitation des flux et 

l’évapotranspiration peut représenter une proportion importante du bilan hydrique sur ces 

surfaces. En effet, Hopkins et al. (2019) ont comparé un bassin versant forestier et un bassin 

versant urbanisé doté de systèmes de gestion de l’eau et ont montré l’absence de différences 

significatives dans les lames ruisselées produites lors de plusieurs événements de crue. 

L’extension des surface urbanisées prévue par le scénario 2041 permettrait ainsi de 

compenser les effets négatifs liés au recul des prairies et à la progression des surfaces 

agricoles. 

L’analyse des cartes d’érosion et de dépôt du Dun et de l’Austreberthe a montré que la 

perte en sol augmente principalement avec la longueur d’écoulement. En effet, les lignes de 

crêtes et les versants sont moins érodés que les fonds de vallée et des phénomènes de dépôt 

se produisent dans les sections à faible pente. L’évolution des taux d’érosion et de dépôt se 

produit au-delà des zones où l’occupation des sols change, mettant en évidence une 

connectivité hydro-sédimentaire entre les zones impactées et les zones non impactées par 

une évolution de l’occupation des sols (Coulthard et Van De Wiel, 2017).  

Dans le cadre de cette étude, nous montrons que l’importance des débits et des taux 

d’érosion est principalement liée à la proportion de chaque classe d’occupation des sols dans 
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le Dun et l’Austreberthe. Cependant, comme l’ont montré Ronfort et al. (2010) et Shi et al. 

(2013), la manière dont se distribuent les classes d’occupation des sols à l’intérieur des 

bassins versant peut avoir une influence sur les débits et les taux d’érosion, en agissant 

notamment sur la répartition des zones contributives. Nous remarquons d’ailleurs plusieurs 

différences dans la distribution intra-annuelle des écoulements entre la situation de référence 

d’une part et les scénarios d’occupation des sols d’autre part (figures 8.17 et 8.18). Ces écarts 

pourraient s’expliquer par une organisation spatiale différente de l’occupation des sols qui se 

manifeste notamment par un degré d’agglomération et d’agrégation plus important des classes 

d’occupation des sols pour les quatre scénarios et par une plus grande concentration des 

prairies en fond de vallée (vraisemblablement liée au fonctionnement de CLUE-S) (figures 8.9 

et 8.10). Par conséquent, dans le cadre de travaux futurs, il sera intéressant de quantifier, pour 

chaque scénario, les effets de la distribution de l’occupation des sols sur les écoulements et 

la production sédimentaire dans le but de disposer efficacement les dispositifs de gestion des 

ressources en eau et en sol. Il pourra également être intéressant de simuler le fonctionnement 

du bassin versant avec des cartes d’occupation des sols pour lesquelles seule la distribution 

spatiale de l’occupation des sols change (la proportion des classes n’étant pas modifiée). Ce 

type d’analyse exploratoire permettrait alors une compréhension plus approfondie des 

processus en question. 

4.2. Scénarios climatiques 

Alors qu'un ensemble de travaux antérieurs ont montré que l’impact du changement 

d’occupation des sols peut être plus important que l'impact du changement climatique 

(Paroissien et al., 2015 ; Serpa et al., 2015 ; Simonneaux et al., 2015), les résultats pour les 

scénarios et les bassins versants considérés montrent que ce n'est pas toujours le cas, ce qui 

est en accord avec les travaux de Choukri et al. (2020) et Kim et al. (2013). En effet, les 

scénarios climatiques génèrent des écarts jusqu’à 10 fois plus importants pour les débits et 

jusqu’à 100 fois plus importants pour les flux sédimentaires. Cependant, les effets d’une 

augmentation des pluies sur les débits et les flux sédimentaires pourraient être surestimés car 

on ne tient pas compte de l’augmentation de la température avec le changement climatique. 

En effet, il est probable que l’augmentation des températures produisent une diminution des 

débits et des flux sédimentaires moyens en raison d’une augmentation de l’évapotranspiration, 

d’un assèchement des sols et d’une baisse du niveau des eaux souterraines. Cependant, 

comme le soulignent Pijl et al. (2018) et les résultats de la présente étude concernant les 

scénarios d’occupation des sols, l'impact des changements d'évapotranspiration sur les 

extrêmes hydrologiques et sédimentaires est susceptible d'être moins direct et moins sévère 

que celui des précipitations dans les zones où l’évapotranspiration est limitée par l’eau 
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contenue dans le sol (comme c’est le cas pour les bassins étudiés). Cependant, pour des 

exercices prospectifs plus complets, une évolution de la température et donc de 

l’évapotranspiration, tant en termes de variabilté que de valeurs moyennes, devra être pris en 

compte. Par ailleurs, des changements dans les cumuls pluviométriques moyens devront être 

considérés puisque cet aspect constitue une signature importante du changement climatique 

attendu. 

Traditionnellement, l'impact du changement climatique est évalué au travers de la seule 

modification du cumul de pluie moyen (Arnell, 2003). A notre connaissance, très peu d’études 

a formellement évalué les effets du changement climatique sur la variabilité climatique 

naturelle et ses impacts sur le régime hydro-sédimentaire des bassins versants. La présente 

étude contribue à combler cette lacune en explorant les effets d’une modification de la 

variabilité des précipitations sur les phénomènes de crue et d’érosion. Les résultats montrent 

l’impact conséquent du changement de la variabilité climatique sur le régime hydro-

sédimentaire des bassins versants du Dun et de l’Austreberthe et révèlent que l’évolution des 

flux liquides et solides dépend fortement du scénario climatique considéré.  

La modification des modes de variabilité des précipitations donne lieu à des lames d’eau 

écoulées et des flux sédimentaires annuels moyens très différents même si les précipitations 

annuelles moyennes sont égales. Ceci rejoint les conclusions de Hancock et Coulthard (2012) 

et Baartman et al. (2013b) qui ont montré, à l’aide des modèles CAESAR et LAPSUS, qu’une 

hausse des précipitations moyennes annuelles ne génère pas obligatoirement une hausse de 

la production sédimentaire moyenne annuelle. Ainsi, au-delà des volumes d’eau précipités, 

c’est la manière dont se succèdent les événements pluvieux qui agit sur l’importance de la 

production sédimentaire. 

 Les débits et la production sédimentaire annuels du Dun et de l’Austreberthe devraient 

considérablement augmenter pour trois des scénarios, la hausse la plus forte étant produite 

dans l’ordre croissant par le scénario 1yA (augmentation de 100% de la variabilité saisonnière 

des pluies), le scénario 6yA (augmentation de 50 % de la variabilité interannuelle des pluie) et 

le scénario 3dA (augmentation de 50% de la variabilité synoptique des pluies). Le scénario 

3dA produit notamment une hausse des débits de pointe pouvant dépasser 50 et 25 % sur 

des événements de crue décennaux du Dun et de l’Austreberthe. Cette tendance est conforme 

aux travaux de modélisation de Souchère et al. (2005) qui prévoit un renforcement des débits 

de pointe de plus de 375% avec une hausse des précipitations extrêmes de 180%. L’altération 

plus importante des pluies et la petite taille du bassin versant employée dans cette étude 

pourrait expliquer la plus grande réactivité des débits. Une sous-estimation de la hausse des 

débits de pointe et des taux d’érosion est probable pour ce scénario en raison de l’incapacité 
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du modèle à représenter le processus de ruissellement par refus d’infiltration. En effet, on peut 

émettre l’hypothèse qu’une hausse des précipitations occasionnelles et intenses prévue dans 

le cadre du scénario 3dA provoquerait une hausse importante des écoulements et de l’érosion, 

sans pour autant que cela passe par une saturation en eau du sol (Herrera-Pantoja et Hiscock, 

2008). 

Sans surprise, les analyses de corrélation ont montré que les variations dans les cumuls 

et les intensités de pluie sont des facteurs d’influence importants dans l’évolution des débits 

et des flux sédimentaires (Zhou et al., 2017 ; Peleg et al., 2020). Nous montrons notamment 

que l’augmentation de l'intensité des précipitations se traduit par une augmentation des débits 

moyens et des débits de pointe, par un renforcement des taux d’érosion, par une extension 

du réseau de drainage (jusqu’à 25% pour le Dun et 21 % pour l’Austreberthe) et par une 

augmentation de la connectivité sédimentaire.  

Les résultats de notre modélisation indiquent que l’augmentation de la variabilité 

saisonnière des pluies (scénario 1yA) pourrait jouer un rôle important sur la sévérité des crues. 

L’augmentation des précipitations l’hiver et la diminution des précipitations l’été 

s’accompagneront d’une hausse généralisée des écoulements et des flux sédimentaires à 

l’exutoire, logiquement plus marquée en hiver lorsque le potentiel de ruissellement est élevé. 

Une augmentation des débits d’été malgré la diminution des pluies durant cette période 

pourrait vraisemblablement résulter de la restitution retardée de l’eau accumulée dans les 

nappes durant l’hiver (Champagne et al., 2020). Selon Hellwig et Stachl (2018), les bassins 

versants avec des temps de réponse longs tel que ceux étudiés ici (jusqu’à 6 mois selon El 

Janyani (2013)) sont peu sensibles aux diminutions des précipitations l’été et permettent le 

maintien des débits de base à un niveau élevé.  En revanche, des bassins versants dominés 

par une porosité de fracture pourraient être plus sensible à une diminution des précipitations 

estivales (Hellwig et Stachl, 2018). 

La modification de la variabilité interannuelle des précipitations (scénarios 6yD et 6yA) 

agit considérablement sur les extrêmes de débits et d’érosion. Sa hausse accentue 

notamment la sévérité des crues qui se produisent lorsque le niveau des eaux souterraines 

est élevé. On peut notamment citer les inondations par remontée de nappe qui ont concerné 

le nord de la France et le sud de l’Angleterre durant le printemps 2001 (crues #409 et #414 

pour le Dun et l’Austreberthe respectivement ; figures 8.19 et 8.20). Lors de cette crue, la 

légère hausse du cumul de pluie (d’à peine 2mm entre le début de la crue et le pic de crue) 

combinée à des niveaux piézométriques antérieurs supérieurs, en raison de pluies efficaces 

plus abondants lors des deux hivers précédents, engendrerait un renforcement respectif des 

pics de débit et d’érosion de 20 et 50 % pour le Dun et de 10 et 20 % pour l’Austreberthe. Le 
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scénario 6yA pourrait donc substantiellement accentuer les conséquences économiques de 

ce genre d’événement (extension des zones inondées). 

Les scénarios 6yD et 6yA montrent également la manière dont la modification 

interannuelle des pluies peut affecter la variabilité intra-annuelle des écoulements et des taux 

d’érosion. En effet, pour le Dun, même en l’absence de changements dans la dynamique 

saisonnière des pluies (scénario 6yD et 6yA), une modification de la variabilité intra-annuelle 

des débits et des taux d’érosion est constatée. Une baisse des écoulements d’hiver est 

obtenue lorsque la baisse des précipitations coïncide avec la succession d’hivers humides 

favorables au ruissellement et à la recharge des nappes (scénario 6yD). En revanche, une 

hausse des précipitations durant ces hivers provoque une hausse des écoulements d’hiver 

(scénario 6yA). Cela corrobore les conclusions de Stölzle et al. (2014) selon lesquelles l’impact 

du changement climatique sur la réponse du bassin versant est modulé par l’état de saturation 

du sol (qui dépend lui-même du climat). 

Les résultats indiquent également que les impacts d’une hausse des précipitations sont 

plus importants sur la production sédimentaire que sur les écoulements.  Cela s’explique par 

la très grande non-linéarité du transport sédimentaire qui l’amène à répondre de manière 

disproportionnée à un changement du régime hydrologique lors du franchissement de certains 

seuils de débits. Coulthard et al. (2012), Coulthard et Skinner (2016) et Peleg et al. (2020) ont 

déjà discuté du rôle de l'intensité des précipitations dans le renforcement de l'érosion et de 

l'évolution du paysage.  Les résultats obtenus dans cette étude s’ajoutent à leurs conclusions 

en montrant clairement que la réponse sédimentaire du Dun et de l’Austreberthe est très 

sensible au renforcement des précipitations. Ceci est lié à la notion de multiplicateur 

géomorphologique introduite par Coulthard et al. (2012) qui reflète la réponse 

disproportionnée du transport sédimentaire face à un changement du régime hydrologique. 

En outre, la réponse hydro-sédimentaire du Dun est systématiquement plus sensible à la 

modification du climat et de l’occupation des sols que celle de l’Austreberthe. Cette plus 

grande sensibilité du Dun peut être attribuée à la plus faible capacité de stockage de son sol, 

de ses formations superficielles et de son substratum (cf. chapitre 6). En effet, dans le chapitre 

6, nous avons remarqué que le stockage de l’eau dans le bassin permet d’amortir la variabilité 

temporelle des débits ; par conséquent, on peut s'attendre à ce qu'une capacité de stockage 

d'eau plus faible pour le Dun augmente sa sensibilité à une modification du climat et de 

l’occupation des sols. Cela peut d’ailleurs expliquer la plus grande modification des flux 

sédimentaires pour le Dun, puisque les écarts dans les débits se propagent aux flux 

sédimentaires. D’autre part, la plus grande sensibilité et non-linéarité de la réponse 

sédimentaire du Dun à une évolution du climat ou de l’occupation des sols pourrait s’expliquer 
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par une évolution assez marquée de la connectivité sédimentaire pour ce bassin (représentée 

par le ratio de fourniture sédimentaire SDR ; cf. section 3.2). En effet, pour le Dun, la variation 

assez forte, d’un scénario à un autre, des débits et donc de la capacité de transport des 

écoulements affecte considérablement la part du matériel dépôsé dans le réseau 

hydrographique. Par ailleurs, la moins grande connectivité sédimentaire pour le Dun pourrait 

expliquer la plus grande non-linéarité de la relation écoulement/transport sédimentaire de ce 

bassin. 

4.3. Modèle utilisé 

Plusieurs éléments font du modèle CLiDE un modèle approprié pour les besoins de 

l’étude.  

D’une part, le stockage et les échanges d’eau entre la surface, les sols, les formations 

superficielles et l’aquifère de la craie sont pris en compte par CLiDE ce qui permet une 

représentation globale et réaliste du transfert d'eau à l'échelle des bassins versant du Dun et 

de l’Austreberthe. A la différence de beaucoup de modèles d’évolution du paysage, CLiDE 

permet de tenir compte du transport des eaux souterraines et de l’influence qu’il a sur 

l'hydrologie de surface et sur le transport sédimentaire. Il intègre également la capacité de 

stockage en eau des formations superficielles ce qui évite l’application directe de la recharge 

issue du module de bilan hydrique à la nappe de la craie et permet la prise en compte des 

effets de retard. 

D’autre part, CLiDE, en tant que modèle d'évolution du paysage, permet de simuler le 

fonctionnement hydro-sédimentaire d’un bassin versant de manière continue sur de longues 

échelles de temps. De cette manière, l’état de saturation du bassin versant (humidité des sols, 

niveaux piézométriques et volumes d’eau en surface du bassin versant) est implicitement 

représenté par le modèle lors de la simulation, ce qui évite à l’utilisateur d’avoir à le définir 

arbitrairement en amont pour un événement pluvieux donné.  Le modèle permet donc de 

définir de façon objective les conditions de saturation du bassin qui agit directement sur les 

processus de ruissellement et d’infiltration. Actuellement, certaines études qui étudient les 

impacts du changement climatique et du changement de l’occupation des sols négligent ces 

aspects en se basant sur la modélisation discontinue de seulement quelques événements de 

pluie communément appelés « pluies de projet » (Fadhel et al., 2018). Les pluies de projet 

sont des événements de pluies de période de retour donnée (e.g. 10, 50 ou 100ans) construits 

à partir d’un événement de pluie historique et d’une courbe Hauteur-Durée-Fréquence. Bien 

que cette approche permette une réduction considérable des temps de calcul et facilite le 
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traitement statistique des résultats, elle fait l’hypothèse que l’évolution d’un pic de crue n’est 

expliquée que par la seule évolution de l’occupation des sols et/ou de la pluie lors de la crue. 

Or, nous avons montré que, bien que l'on puisse s'attendre à une plus grande sévérité 

des crues avec l’augmentation des pluies ou des surfaces agricoles, la modification des 

conditions de saturation du bassin lié à l’évolution du climat ou à l’évolution de l’occupation 

des sols peut avoir un effet modulateur. Ces résultats rejoignent ceux de Wasko et Sharma 

(2017) qui ont montré lors des années chaudes une absence de corrélation entre la hausse 

des précipitations et la hausse des débits pour plusieurs bassin versants à travers le monde. 

Ils montrent qu’un assèchement accru des sols entraînerait une diminution ou du moins une 

augmentation moins importante des pics de crue. Lindstrom et Alexandersson (2004) et 

Hansson et al., (2010) ont également constaté une divergence importante et croissante entre 

les précipitations et le ruissellement fluvial au cours du 20e siècle pour plusieurs bassins 

versants situés en Suède en raison de l’assèchement des sols. 

Lors d’un événement de pluie conséquent, la hausse du pic de crue générée par la hausse 

des précipitations pourra être renforcée par la diminution du déficit en eau du sol et par 

l’augmentation des niveaux piézométriques, accentuant ainsi les risques pour la sécurité 

publique et renforçant les impacts économiques déjà importants de cet événement 

(Hettiarachchi et al., 2019). 

Il pourrait d’autre part être intéressant d’analyser l’impact du changement climatique et du 

changement de l’occupation des sols sur des échelles de temps plus longues (e.g. échelles 

centennales). Des simulations sur des échelles de temps centennales nécessiteraient en 

revanche l’activation du module de pédogénèse afin de tenir compte des processus 

d’altération météorique de la craie qui sont à l’origine de la formation de sol à l’interface 

substratum-formation superficielles. Sans l’activation de ce module, le substratum finirait par 

affleurer par endroit limitant ainsi la quantité de sédiments érodables dans les bassins du Dun 

et de l’Austreberthe. 

5. Conclusions partielles 

Nous avons constaté que CLiDE peut être très utile pour simuler les impacts du 

changement climatique et du changement de l’occupation des sols sur des échelles 

mésospatiales (~100km²) et mésotemporelles (multidécennales).  En effet, la combinaison de 

ce modèle avec une série de scénarios concernant le climat et l’occupation des sols a permis 

d’explorer la réponse hydro-sédimentaire du Dun et de l’Austreberthe pour un large éventail 

de futurs possibles. 
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Notre étude montre que le changement climatique jouera un rôle très important sur 

l’évolution des débits et des flux sédimentaires produits à l’exutoire des bassins. Nos 

simulations suggèrent notamment que la hausse de la variabilité climatique naturelle, ce que 

soit à une échelle synoptique (scenario 3dA), saisonnière (scenario 1yA) ou interannuelle 

(scénario 6yA), représente une menace sérieuse pour le ruissellement et l’érosion des sols. 

La menace sera plus forte pour le scénario 3dA avec, selon le bassin, une hausse des valeurs 

moyennes annuelles de 11 à 23 % pour le ruissellement (contre 3 à 8 % pour les scénarios 

6yA et 1yA) et 32 à 200 % pour l’érosion (contre 9 à 66% pour les scénarios 6yA et 1yA). 

Seule le scénario 6yD, qui prévoit une diminution de la variabilité interannuelle des 

précipitations, permet la diminution de ces valeurs (1 à 4 % pour le ruissellement et 6 à 33 % 

pour l’érosion) avec une diminution sensible des pics de débit et des pics d’érosion lors des 

événements de crue catastrophiques. 

Les écarts générés par l’évolution de l’occupation des sols seront beaucoup moins 

importants notamment pour le scénario 2041 qui considèrent une évolution faible des surfaces 

occupées par chaque type de couvert. Le scénario privilégiant le développement de 

l’agriculture (scénario ICC) devrait accentuer le ruissellement (+1 à +2 %) et l’érosion des 

surfaces (+5 à +40%) durant le printemps et l’été. En revanche, les scénarios considérant une 

extension des zones urbaines (CA) et des prairies (RES) produisent une diminution globale 

du ruissellement et de taux d’érosion, plus forte durant l’automne et l’hiver (jusqu’à -10 % pour 

le ruissellement et -40 % pour l’érosion) que durant le printemps et l’été (jusqu’à -5 % pour le 

ruissellement et -10 % pour l’érosion). 

A l’échelle événementielle, nous avons mis en évidence, pour le Dun et l’Austreberthe, 

une complexité des réponses hydro-sédimentaires à l’évolution du climat et de l’occupation 

des sols. Pour une crue donnée, l’évolution du pic de débit ou du pic d’érosion ne peut être 

expliquée par la seule modification des précipitations et des taux d’évapotranspiration lors de 

la crue. En effet, bien que l’on remarque une plus grande sévérité des crues avec 

l’augmentation des pluies et la diminution des taux d’évapotranspiration lors de la crue, la 

modification des conditions de saturation antérieures du bassin peut avoir un effet modulateur. 

Nous montrons notamment que l’effet d’une augmentation des précipitations sur l’intensité 

d’une crue peut être altéré par la modification de la saturation des sols ou encore la 

modification des niveaux des eaux souterraines avant la crue. La manière dont se distribue 

les classes d’occupation des sols dans le bassin pourrait également avoir un rôle important 

sur l’importance des pics de crue en agissant notamment sur la répartition des surfaces 

saturées connectées au réseau de drainage. Par conséquent, nous recommandons, pour une 
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meilleure caractérisation des impacts du changement climatique et de l’occupation des sols, 

que les simulations se fasse dans un cadre de modélisation continue et spatialisée.  

Les scénarios explorés dans ce travail offrent un point de départ pour la prise de décision 

concernant la gestion des bassins versants du Dun et de l’Austreberthe et peut guider les 

actions et les recherches futures. Très peu d'études de modélisation sur les effets du 

changement climatique et du changement de l’occupation des sols sur le ruissellement et 

l’érosion ont été mené sur le site d’étude, notamment à l’échelle de bassins versants fluviaux. 

Ce travail favorise la prise de mesures de gestion (e.g., limiter l’expansion des surfaces 

agricoles et le recul des praires) pour améliorer la protection des sols. Nous avons utilisé une 

approche continue holistique qui rassemble différentes disciplines scientifiques (modélisation 

écologique, hydrologique, hydrogéologique et sédimentaire) pour fournir une base aux 

stratégies de gestion et de conservation de des eaux et des sols. Nous encourageons ce type 

d'approche qui permet de formuler des stratégies de gestion fondées sur une simulation et 

une analyse spatio-temporelle globale du système. 
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Chapitre 9 : Conclusion générale 
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Le ruissellement et l'érosion hydrique et gravitaire des sols sont des préoccupations 

environnementales entraînant le déclenchement d’une série de phénomènes : inondation, 

coulées de boue, glissements de terrain, baisse de la fertilité des sols, comblement des 

bassins de rétention, etc. Des progrès significatifs ont été réalisés dans l’identification et la 

compréhension des facteurs de contrôle du ruissellement et de l’érosion au cours des 

dernières décennies. Cependant, de grands défis restent à relever pour démêler les relations 

entre le climat, la topographie, l’occupation des sols, la lithologie, la pédologie et la réponse 

hydro-sédimentaire des bassins versants. La compréhension de ces relations vise à mieux 

anticiper, dans différents contextes et zones géographiques, les dynamiques de transfert 

sédimentaire et hydrique face à l’évolution future des précipitations. Ainsi, le principal objectif 

de ce travail a été de comprendre de quel manière le ruissellement et l’érosion, générés par 

le climat, sont modulés par les caractéristiques des surfaces continentales, à court et long 

terme.  

Cette question a été abordée en considérant de nombreux bassins versants aux 

conditions climatiques et aux caractéristiques physiques diverses. Le fonctionnement hydro-

sédimentaire de deux cents quarante-trois bassins versants synthétiques a commencé par 

être étudié à l’aide du modèle CAESAR-Lisflood et d’une analyse corrélatoire et spectrale des 

flux sédimentaires simulés (chapitre 4). Ces bassins versants, dont les caractéristiques 

physiques sont parfaitement contrôlées, permettent, à la différence des bassins réels, une 

analyse méthodique des résultats. Les bassins versants synthétiques ont été généré à l’aide 

d’une méthode spécialement développée pour ce travail (chapitre 3). Notre méthode peut être 

utilisée pour produire des bassins versants virtuels réalistes de manière efficace, simple et 

avec un haut degré de contrôle, contrairement aux approches standard qui produisent des 

bassins versants irréalistes de type V-tilt. Ainsi, la nature plus réaliste de nos bassins limite les 

erreurs potentielles de modélisation (par exemple, la production de flux inhabituels et de flux 

de sédiments) et facilite la généralisation et la comparaison des résultats.  

Outre la taille et la forme du bassin versant, la méthode proposée a permis d’ajuster cinq 

paramètres clés de manière indépendante (c'est-à-dire que la modification de l'un des 

paramètres ne modifie pas la valeur des autres paramètres) : la densité de drainage, l’intégral 

hypsométrique, la pente moyenne du chenal principal, la granulométrie et l’occupation des 

sols. Finalement, dans le chapitre 4, l’influence séparée et combinée de ces facteurs sur la 

dynamique de transfert des sédiments a été déterminée sur une large gamme d’échelles 

temporelles. 

En complément, les liens entre le climat, les caractéristiques physiques des surfaces et la 

temporalité des flux hydro-sédimentaires ont été étudiés sur cinq bassins réels. Les mesures 
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de pluviométrie, de débits, de flux sédimentaires, de niveaux piézométriques et d’humidité des 

sols réalisées sur ces bassins ont permis d’appréhender directement la sensibilité du 

ruissellement et de l’érosion aux différents forçages. Les bassins versants réels étudiés, situés 

en France, possèdent deux profils différents : deux d'entre eux, le Laval et le Brusquet 

(chapitre 5), se situent dans les Alpes du Sud, tandis que les trois autres sont localisés sur les 

plateaux cultivés du NNW de la France (chapitre 6). L’analyse, la simulation et la comparaison 

des flux hydro-sédimentaires du Laval et du Brusquet a permis d’améliorer la compréhension 

du rôle de la végétation sur les écoulements et l’érosion et d’identifier les différents leviers de 

contrôle.  

L’analyse comparative des trois bassins de la Seine a permis de mettre à jour le rôle joué 

par le substrat et les voies d’écoulement sur le comportement hydro-sédimentaire des 

surfaces. L’application de CLiDE a permis de compléter les données de débit, de flux 

sédimentaires, niveaux piézométriques et humidité des sols par des variables difficilement 

mesurables telles que le débit de base, la recharge des nappes ou encore le flux sédimentaire 

par charriage. CLiDE a également permis de simuler le fonctionnement hydro-sédimentaire du 

Dun et de l’Austreberthe sous différents scénarios climatiques et d’occupation des sols 

(chapitre 8). Les scénarios d’occupation des sols simulés ont permis d’aborder les problèmes 

liés à une extension des surfaces agricoles et des surfaces urbanisées. Les scénarios 

climatiques ont permis d’appréhender l’influence d’un renforcement ou d’une atténuation des 

cycles climatiques sur le comportement hydro-sédimentaire des bassins. 

1. Contributions principales 

L'objectif principal de ce travail était de quantifier l'influence de différents facteurs de 

forçage sur la dynamique temporelle des écoulements et des flux sédimentaires.  

La première contribution est la compréhension du rôle et de l’effet de l’occupation 

des sols, de la lithologie et de la pédologie sur la variabilité temporelle des flux hydro-

sédimentaire 

Le premier objectif était de simuler les effets de l’occupation des sols (forêts ou surface 

dénudées), de la lithologie et de la pédologie (i.e. granulométrie des sols) sur le ruissellement 

et les exportations de sédiments à l'échelle du bassin versant. La simulation des effets de 

l’occupation des sols sur des périodes de plusieurs décennies a montré que la présence d’un 

couvert végétal favorise la persistance des débits et du transport sédimentaire sur le court, 

moyen et long terme. En effet, nous avons montré, dans l’étude numérique portant sur les 

bassins versants synthétiques, une augmentation de l’effet mémoire, de la valeur absolue des 

exposants scalaires et des fréquences de rupture du transport sédimentaire avec l’extension 
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des surfaces végétalisées. L’analyse du Laval et du Brusquet a permis de confirmer ces 

observations puisqu’un plus grand lissage des débits et des flux sédimentaires se remarque 

pour le bassin boisé du Brusquet que pour le bassin dénudé du Laval. L’action du couvert 

végétal se produit principalement sur le court terme puisque l’inclinaison des spectres dans 

leur partie basses fréquences demeure faible d’une situation à une autre. 

Concernant la pédologie (granulométrie des sols), les résultats sur les bassins versants 

synthétiques ont montré qu’un mélange de sédiments grossiers entraine une plus grande 

intermittence du transport sédimentaire, que ce soit sur le court, moyen et long terme. En effet, 

les particules grossières du lit sont plus résistantes à l'érosion que les particules fines et une 

contrainte de cisaillement plus élevée, donc susceptible d’être moins fréquemment franchie, 

est nécessaire pour permettre leur mise en mouvement et leur évacuation du bassin versant. 

A l’inverse, un bassin avec une granulométrie fine répond de manière plus continue et plus 

linéaire à la variabilité des écoulements. 

Comme l’a démontré l’analyse corrélatoire et spectrale des débits et des niveaux 

piézométriques, la lithologie a un impact majeur sur la mémoire hydrologique hautes 

fréquences et basses fréquences des bassins versants en agissant sur le temps de résidence 

des masses d’eau. En effet, les bassins de l’Austreberthe et du Dun, en raison d’une capacité 

de stockage élevé de leur aquifère et de la présence de formations superficielles, produisent 

des débits et des niveaux piézométriques qui varient lentement. La capacité de stockage plus 

élevée des sols de ces bassins pourrait contribuer à leur plus grande mémoire hydrologique 

de long terme. Le lissage particulièrement faible du signal dans les hautes fréquences pour 

ces bassins reflète une composante rapide d’écoulement associée à la présence de conduits 

karstiques. En revanche, bien que les écoulements déterminent le détachement et transport 

des sédiments, une plus grande discontinuité des flux de MES, sur le long et le court terme, 

est obtenue pour le Dun et l’Austreberthe. 

La deuxième contribution est la compréhension du rôle et de l’effet des paramètres 

de forme des bassins sur la variabilité temporelle des flux hydro-sédimentaires 

Les analyses réalisées sur les bassins versants synthétiques mettent en évidence une 

influence importante de la morphologie des bassins versants sur les propriétés statistiques et 

spectrales du transport sédimentaire. La persistance des flux sédimentaires a tendance à 

augmenter avec la hausse de la pente moyenne du chenal principal puisque l’énergie des 

écoulements est très souvent suffisante pour générer du transport. 

L’influence de l’hypsométrie sur les propriétés du signal suit la même logique et tient 

compte des forces exercées par les écoulements sur le lit. Le développement d’un profil de 
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pente convexe (intégrale hypsométrique élevée) entraine une augmentation des pentes dans 

la partie aval du bassin, autrement dit dans les zones où le débit est élevé (le débit augmentant 

naturellement avec l’aire drainée). La rencontre de ces deux conditions provoque donc, à 

l’échelle du bassin versant, une augmentation de la contrainte de cisaillement moyenne et 

donc un renforcement de la capacité érosive moyenne du réseau de drainage. En revanche, 

pour un bassin versant avec une intégrale hypsométrique faible (profil de pente concave), 

l’incision fluviale à l’échelle du bassin est nettement plus faible car le produit de la pente et du 

débit est inférieur. Il y a donc une plus grande discontinuité dans le transport sédimentaire, 

même avec une agrégation temporelle importante du signal. 

L’autocorrélation des flux sédimentaires a donc tendance à augmenter avec l'intensité du 

transport sédimentaire. 

L’influence de la densité de drainage est moins claire. Nous avons montré qu’une densité 

de drainage élevée couplée à une granulométrie hétérogène et grossière tend à renforcer 

l’intermittence des flux sur le moyen et le long terme (effet mémoire et pentes des régime 

d’invariance basses fréquences et fréquences intermédiaires plus faibles). Cette plus grande 

discontinuité des flux pourrait provenir de phénomènes de stockage/remobilisation de moyen 

et de long terme que favorisent les paysages hautement disséqués. En revanche, les bassins 

versants à densité de drainage élevée réduiraient l’instabilité des flux pour des sols 

homogènes composés de particules fines. 

La troisième contribution est la simulation de la dynamique hydro-sédimentaire de 

plusieurs bassins versants issus de contextes environnementaux contrastés 

Le troisième objectif était d'utiliser deux modèles distribués à base physique pour simuler 

les écoulements et l'érosion des sols dans les cinq bassins versants réels étudiés. 

Nous avons soumis les modèles CAESAR-Lisflood et CLiDE à une évaluation rigoureuse 

et objective de leurs performances. Les deux modèles ont montré une performance 

raisonnable en matière de débit avec des valeurs de coefficient de Nash-Sutcliffe comprises 

entre 0.57 et 0.65 pour les bassins de Draix et entre -0.26 et 0.55 pour les bassins de la Seine. 

Les biais d’estimation sont toujours compris entre ± 25 % pour l’ensemble des bassins sur 

l’ensemble de la période d’analyse. Pour Draix, l’analyse des valeurs à différentes échelles a 

montré de meilleures prédictions des débits pour les événements de crue avec des pics de 

débit élevés. Néanmoins, les résultats ont montré une sous-estimation des débits de pointe et 

des pics de flux sédimentaire pour les deux bassins.  Les biais d’estimation dans les quantités 

de sédiments exportées sont plus importants que dans les débits puisque les pourcentages 

d’écart peuvent atteindre 180 % au Laval et 71 % au Brusquet 
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Pour l’Orgeval, le Dun et l’Austreberthe, CLiDE a montré une prédiction relativement 

bonne du débit pour la période complète avec malgré tout une sous-estimation des valeurs 

pendant les périodes humides et une surestimation des valeurs pendant les périodes sèches. 

La prédiction des flux sédimentaires est relativement bonne puisque le modèle parvient à 

capturer la hausse des flux suite au passage d’une crue et à relativement bien reproduire 

l’amplitude des valeurs, avec une qualité de prédiction équivalente pour le Dun, l’Austreberthe 

et l’Orgeval. En résumé, CLiDE fournit des estimations fiables du bilan hydro-sédimentaire 

totale d’un bassin versant bien que la calibration du modèle soit perfectible à une échelle 

temporelle plus fine. 

Les paramètres auxquels les modèles sont les plus sensibles ont pu être identifiés en 

utilisant une procédure quasi Monte-Carlo qui a permis le calculer les indices de Sobol de 

premier ordre et totaux à partir de différents critères d’ajustement multi-objectif. Les indices de 

Sobol, calculés pour les paramètres agissants sur l’importance et la distribution des 

écoulements de surface et de subsurface et sur les quantités de sédiments transportées dans 

le chenal ont montré que les débits était sensible à la capacité d’infiltration des sols la 

conductivité hydraulique du substratum et aux propriétés physiques de la végétation.  La 

production sédimentaire est sensible à l’érosivité des écoulements de surface et à la texture 

des sols. 

La quatrième contribution est la simulation des effets d’une évolution de 

l’occupation des sols et du climat sur la dynamique hydro-sédimentaire de deux 

bassins de l’Ouest du bassin de Paris. 

Le quatrième objectif visait à explorer la sensibilité hydro-sédimentaire du Dun et de 

l’Austreberthe à une évolution du climat et de l’occupation des sols. Les scénarios considérés 

représentent tous des représentations plausibles du climat et de l’occupation des sols futures.  

Nous utilisons ici une méthode simple de développement de scénarios climatiques basée 

sur une décomposition fréquentielle du signal de pluie actuelle. Des coefficients de variation, 

dérivés des prédictions, à l’horizon 2100, de plusieurs MCG, sont appliqués pour ajuster 

l’amplitude des composantes fréquentielles du signal de pluie historique. Cette procédure a 

permis d’altérer la variabilité synoptique, saisonnière et interannuelle de la pluie tout en 

conservant au maximum la moyenne de la série temporelle originale.  

Les résultats montrent qu’une modification du climat joue un rôle très important sur 

l’évolution des débits et des flux sédimentaires produits à l’exutoire des bassins. La hausse 

de la variabilité climatique naturelle, ce que soit à une échelle synoptique, saisonnière ou 

interannuelle, représente une menace sérieuse pour le ruissellement et l’érosion des sols. En 
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effet, le renforcement de variabilité synoptique, saisonnière ou interannuelle des pluies 

entraine une hausse des valeurs moyennes annuelles de 3 à 23 % pour le ruissellement et de 

9 à 200 % pour l’érosion. En revanche, une diminution de la variabilité interannuelle des 

précipitations, permet la diminution de ces valeurs (1 à 4 % pour le ruissellement et 6 à 33 % 

pour l’érosion) avec une diminution sensible des pics de débit et des pics d’érosion lors des 

événements de crue catastrophiques. 

Les scénarios d’occupation des sols correspondent à des situations attendues à l’horizon 

2041. Ils ont été définis en se basant sur la tendance d’évolution observée sur la période 2011-

2017 et en considérant trois hypothèses de rupture ne faisant intervenir qu’un nombre limité 

de modifications, le but étant afin de faire ressortir les effets en termes de ruissellement et 

d’érosion. Le premier scénario (2041) considère, dans la poursuite de la tendance actuelle, un 

recul des surfaces en prairie au profit des zones urbaines et des terres arables. Le scénario 

CA (première hypothèse de rupture) considère un recul deux fois plus important des zones de 

prairies au profit des zones urbanisées seulement. Le scénario ICC (seconde hypothèse de 

rupture) propose un recul deux fois plus important des zones de prairie au profit des terres 

arables et le scénario RES (troisième hypothèse de rupture) fait progresser les zones de 

prairies au détriment des zones de cultures d'une quantité égale à celle perdue dans les 

scénarios CA et ICC.  

Les simulations n'ont montré que des effets mineurs sur les débits des deux bassins 

pendant la période d'étude de 23 ans. En revanche, les flux sédimentaires ont augmenté avec 

l'augmentation des surfaces cultivées et diminué avec l’augmentation des surfaces en prairie 

et des zones urbanisées. Dans l'ensemble, il a été constaté que c’est l'étendue spatiale des 

différents modes d’occupation des sols plutôt que leur disposition dans les bassins qui 

détermine les débits et la production sédimentaire des bassins versants. L'analyse des pics 

de débit et d’érosion a montré une baisse des valeurs de débits et de flux sédimentaire pour 

la majorité des événements dans le cas du scénario RES, indiquant une moins grande 

susceptibilité des bassins au ruissellement et à l’érosion. Par ailleurs, les cartes d’érosion et 

de dépôt ont montré une réduction du remaniement sédimentaire aussi bien en tête de bassin 

qu’en vallée. En revanche, les flux hydro-sédimentaires générés par le scénario ICC lors de 

ces événements pluvieux sont plus élevés, notamment pour le bassin du Dun. 

2. Perspectives 

Les perspectives de travail se rapportent principalement à la méthodologie et aux modèles 

employés dans ce travail de thèse. D’abord, les méthodes employées dans ce travail sont 

facilement transférables et pourraient être testées à d’autres bassins versants montrant 
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d’autres caractéristiques internes et soumis à des contextes climatiques différents. Bien que 

cela dépasse le cadre de cette étude, nous reconnaissons que plusieurs améliorations sont 

nécessaires pour augmenter la capacité de prédiction des modèles et ainsi réduire les 

incertitudes dans la simulation des impacts du changement climatique et du changement 

d’occupation des sols pour le Dun et l’Austreberthe. 

Pour CLiDE, la résolution temporelle journalière des pluies pourrait ne pas permettre une 

analyse précise des pics de débit et d’érosion en produisant une sous-estimation des valeurs 

lors de crue rapide. Le basculement du modèle vers un mode de fonctionnement horaire 

devrait permettre une meilleure prise en compte des événements pluvieux intenses et brefs et 

une analyse des changements hydro-sédimentaires à plus petite échelle. D’autre part, 

l'acquisition de mesures de flux de MES supplémentaires (pour le Dun et l’Austreberthe 

notamment), afin de couvrir une plus large gamme de conditions hydrologiques, permettrait 

une calibration et une validation plus robuste du module de transport sédimentaire. 

CAESAR-Lisflood et CLiDE pourront également être modifiés pour mieux quantifier les 

effets de l'écoulement et du transport des sédiments associés aux caractéristiques du paysage 

(par exemple, le drainage agricole, le karst) à l'échelle du bassin versant. L’implémentation 

d’un module de drainage agricole, qui joue un rôle déterminant dans le fonctionnement hydro-

sédimentaire de l’Orgeval, pourrait améliorer la capacité de prédiction de CLiDE. Les 

fonctionnalités des modèles pourront également être étendues afin de tenir compte dans les 

simulations des effets des pratiques de gestion sur le ruissellement et l’érosion des sols (mise 

en place de bassins de rétention, etc.)  

Les impacts des changements climatiques ou de l'utilisation des terres sur le ruissellement 

et l'érosion ont été évalués séparément pour différencier les impacts distincts du changement 

climatique et du changement de l’occupation des sols. Il serait cependant intéressant de 

croiser les scénarios développés dans ce travail pour identifier les impacts combinés de ces 

changements sur les bassins versants étudiés. Les effets sur l'érosion du sol des différents 

scénarios d’occupation des sols dans le cadre du changement climatique pourraient ainsi être 

quantifiés. Dans le cadre de prochains travaux, nous pourrions également considérer les 

scénarios climatiques SSP produits par les modèles CMIP6 du GIEC (GIEC, 2021) qui tiennent 

compte de différentes trajectoires d’évolution socio-économiques. Ces scénarios permettent 

de comprendre dans quelle mesure les évolutions sociétales peuvent affecter les émissions 

de gaz à effet de serre, ce qui n'était pas possible avec l’ancienne génération de scénario du 

GIEC (RCP). Par ailleurs, en ce qui concerne les scénarios climatiques, il pourrait être 

intéressant de considérer l’impact de facteurs supplémentaires sur le ruissellement et 

l’érosion, tels que la température. 
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Figure A.1. Relation entre les écarts relatifs annuels de débits (outlet FD) et les écarts relatifs 
annuels de précipitations nettes (1) et relation entre les écarts relatifs annuels de flux 
sédimentaires (TSD) et les écarts relatifs annuels de débits (FD) (2) pour les scénarios 
climatiques du Dun (D) et de l’Austreberthe (A). Note : les effets de retards entre les chroniques 
ont été corrigés avant la construction des diagrammes de dispersion.  
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Figure A.2. Relation entre les écarts relatifs annuels de débits (Outlet FD RC) et les écarts relatifs 
annuels de bilan hydrique climatique (P-AET RC) (D1), entre les écarts relatifs annuels de bilan 
hydrique climatique et les écarts relatifs annuels de profondeur racinaire (Zr RC) (D2), de 
coefficient cultural (Kc RC) (D3), d’indice de surface foliaire (LAI RC) (D4) et de coefficient 
d’extraction (p RC) (D5) et entre les écarts relatifs annuels de flux sédimentaires (Outlet TSD RC) 
et les écarts relatifs annuels de débits (D6) pour les scénarios d’occupation des sols du Dun. 
Note : les retards entre les chroniques ont été corrigés avant la construction des diagrammes 
de dispersion. 
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Figure A.3. Relation entre les écarts relatifs annuels de débits (Outlet FD RC) et les écarts relatifs 
annuels de bilan hydrique climatique ((P-AET) RC) (A1), entre les écarts relatifs annuels de bilan 
hydrique climatique et les écarts relatifs annuels de profondeur racinaire (Zr RC) (A2), de 
coefficient cultural (Kc RC) (A3), d’indice de surface foliaire (LAI RC) (A4) et de coefficient 
d’extraction (p RC) (A5) et entre les écarts relatifs annuels de flux sédimentaires (Outlet TSD RC) 
et les écarts relatifs annuels de débits (A6) pour les scénarios d’occupation des sols de 
l’Austreberthe. Note : les retards entre les chroniques ont été corrigés avant la construction des 
diagrammes de dispersion. 
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Figure A.4. Relation entre les écarts relatifs mensuels de débits (outlet FD) et les écarts relatifs 
mensuels de précipitations nettes (1) et relation entre les écarts relatifs mensuels de flux 
sédimentaires (TSD) et les écarts relatifs mensuels de débits (FD) (2) pour les scénarios 
climatiques du Dun (D) et de l’Austreberthe (A). Note : les effets de retards entre les chroniques 
ont été corrigés avant la construction des diagrammes de dispersion. 
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Figure A.5. Relation entre les écarts relatifs mensuels de débits (Outlet FD RC) et les écarts 
relatifs mensuels de bilan hydrique climatique ((P-AET) RC) (D1), entre les écarts relatifs 
mensuels de bilan hydrique climatique et les écarts relatifs mensuels de profondeur racinaire 
(Zr RC) (D2), de coefficient cultural (Kc RC) (D3), d’indice de surface foliaire (LAI RC) (D4) et de 
coefficient d’extraction (p RC) (D5) et entre les écarts relatifs mensuels de flux sédimentaires 
(Outlet TSD RC) et les écarts relatifs mensuels de débits (D6) pour les scénarios d’occupation 
des sols du Dun. Note : les retards entre les chroniques ont été corrigés avant la construction 
des diagrammes de dispersion. 
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Figure A.6. Relation entre les écarts relatifs mensuels de débits (Outlet FD RC) et les écarts 
relatifs mensuels de bilan hydrique climatique ((P-AET) RC) (A1), entre les écarts relatifs 
mensuels de bilan hydrique climatique et les écarts relatifs mensuels de profondeur racinaire 
(Zr RC) (A2), de coefficient cultural (Kc RC) (A3), d’indice de surface foliaire (LAI RC) (A4) et de 
coefficient d’extraction (p RC) (A5) et entre les écarts relatifs mensuels de flux sédimentaires 
(Outlet TSD RC) et les écarts relatifs mensuels de débits (A6) pour les scénarios d’occupation 
des sols de l’Austreberthe. Note : les retards entre les chroniques ont été corrigés avant la 
construction des diagrammes de dispersion.
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Relation entre variabilité temporelle des réponses hydrosédimentaires, signaux 
climatiques et caractéristiques physiques des bassins versants 

Résumé 

Nous ne comprenons pas encore complètement le rôle que les caractéristiques physiques des surfaces 
exercent sur la réponse hydro-sédimentaire des bassins versants aux précipitations. L’objectif de ce travail 
de thèse est donc de comprendre de quelle manière les flux hydro-sédimentaires, générés par le climat, sont 
modulés par les caractéristiques des surfaces continentales, à court et long terme. Cette question a été 
abordée en considérant de nombreux bassins versants aux conditions climatiques et aux caractéristiques 
physiques diverses. L'approche retenue est basée sur l’application conjointe de deux outils : la modélisation 
et les méthodes de traitement du signal. Les méthodes de traitement du signal (fonction d’autocorrélation et 
spectre de Fourier) ont permis de caractériser la variabilité temporelle des flux hydro-sédimentaires. Elles ont 
permis d’établir un lien entre le comportement hydro-sédimentaire des bassins versants et leurs propriétés 
physiques et climatiques. Le fonctionnement hydro-sédimentaire de 243 bassins versants synthétiques, 
simulé avec le modèle distribué à base physique CAESAR-Lisflood/CLiDE (Coulhard et al., 2013), a 
commencé par être analysé. Ces bassins versants, dont les caractéristiques physiques sont parfaitement 
contrôlées, ont permis une analyse de sensibilité méthodique. Outre la taille et la forme du bassin versant, la 
procédure de génération de bassins synthétiques, spécialement développée pour ce travail de thèse, a 
permis d'ajuster cinq paramètres de manière indépendante : la densité de drainage, l'intégrale 
hypsométrique, la pente moyenne du chenal principal, l'occupation des sols et la granulométrie. Un 
comportement plus lisse et moins intermittent du flux sédimentaire est mis en évidence pour des bassins 
végétalisés à forte pente, hypsométrie et densité de drainage et à granulométrie fine et homométrique. En 
complément, le modèle a été appliqué à cinq bassins versants réels (le Laval, le Brusquet, l’Orgeval, le Dun 
et l’Austreberthe) afin d’analyser les processus et les flux hydro-sédimentaires se produisant dans des 
environnements plus complexes. L’analyse des mesures in-situ de flux hydro-sédimentaire disponibles pour 
ces bassins a permis de corroborer certains des résultats obtenus pour les bassins synthétiques. 
Parallèlement, la capacité de CAESAR-Lisflood/CLiDE, après calibration, à reproduire la dynamique hydro-
sédimentaire des cinq bassins a été évaluée. La version calibrée du modèle a finalement été employée pour 
explorer, pour les bassins versants du Dun et de l’Austreberthe, des scénarios de changements 
environnementaux comme la modification du mode d'occupation des surfaces ou bien la modification du 
signal climatique d'entrée. Les résultats montrent une évolution importante des flux hydro-sédimentaires pour 
les scénarios climatiques testés. 

Mots clés : Bassin versant, Modélisation hydro-sédimentaire, Traitement du signal, Scénarios 
d’occupation des sols, scénarios climatiques. 

Abstract 

We do not yet fully understand the role that physical surface characteristics play in the hydro-sedimentary 
response of catchments to precipitation. The objective of this thesis is therefore to understand how climate-
generated hydro-sedimentary fluxes are modulated by the characteristics of continental surfaces in the short 
and long term. This question has been addressed by considering numerous catchments with different climatic 
conditions and physical characteristics. The approach adopted is based on the joint application of two tools: 
modelling and signal processing methods. Signal processing methods (autocorrelation function and Fourier 
spectrum) were used to characterise the temporal variability of hydro-sedimentary flows. They have made it 
possible to establish a link between the hydro-sedimentary behaviour of catchment areas and their physical 
and climatic properties. The hydro-sedimentary functioning of two hundred and forty-three synthetic 
catchments, simulated with the distributed physics-based model CAESAR-Lisflood/CLiDE (Coulhard et al., 
2013), was first analysed. These catchments, whose physical characteristics are perfectly controlled, allowed 
a methodical sensitivity analysis. In addition to the size and shape of the catchment, the synthetic catchment 
generation procedure, specially developed for this thesis work, allowed five parameters to be adjusted 
independently: drainage density, hypsometric integral, average slope of the main channel, land use and 
granulometry. A smoother and less intermittent behaviour of the sediment flow is shown for vegetated basins 
with high slope, hypsometry and drainage density and with fine and homometric granulometry. In addition, 
the model was applied to five real catchments (Laval, Brusquet, Orgeval, Dun and Austreberthe) in order to 
analyse the hydro-sedimentary processes and flows occurring in more complex environments. The analysis 
of available in-situ measurements of hydro-sedimentary fluxes for these basins corroborated some of the 
results obtained for the synthetic basins. In parallel, the capacity of CAESAR-Lisflood/CLiDE, after calibration, 
to reproduce the hydro-sedimentary dynamics of the five basins was evaluated. The calibrated version of the 
model was finally used to explore, for the Dun and Austreberthe catchments, environmental change scenarios 
such as the modification of the surface occupation mode or the modification of the input climate signal. The 
results show a significant change in the hydro-sedimentary flows for the climate scenarios tested. 

Key words: Catchment, Hydro-sedimentary modelling, Signal processing, Land use scenarios, 
Climate scenarios. 


