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Résumé

Les crues sont des aléas naturels extrêmement destructeurs qui peuvent avoir des répercussions
considérables sur les écosystèmes et les sociétés. L’activité et l’intensité des crues pourraient être
amplifiées par le changement climatique en cours. Quantifier les évolutions possibles pour les décennies
à venir est cependant difficile. L’approche classique consiste à estimer ces évolutions à partir de
projections hydrologiques obtenues par simulation à partir des scénarios météorologiques produits
pour différents scénarios climatiques futurs. Ces scénarios météorologiques, qui doivent, entre autres
choses, être adaptés aux échelles spatiales et temporelles des bassins considérés, sont typiquement
produits avec des modèles de descente d’échelle à partir des conditions atmosphériques de grande
échelle simulées par des modèles climatiques. Ces modèles de descente d’échelle sont soit dynamiques
soit statistiques. La possibilité de produire, avec ce type de modèles, des scénarios météorologiques
pertinents est supposée acquise mais est rarement évaluée.

Dans cette étude, nous avons évalué la capacité de deux chaînes de modélisation à reproduire,
au cours du dernier siècle (1902-2009) et à partir de l’information atmosphérique de grande échelle
uniquement, les variations temporelles observées des débits et des événements de crue du bassin
versant du Rhône amont (10 900 km2). Les chaînes de modélisation sont constituées (i) de la réanalyse
atmosphérique ERA-20C, (ii) soit du modèle de descente d’échelle statistique SCAMP, soit du modèle
de descente d’échelle dynamique MAR et (iii) du modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT.

Les évaluations sur les températures et les précipitations de bassin journalières soulignent la néces-
sité d’une correction de biais pour les deux modèles de descente d’échelle. Pour éviter des simulations
non pertinentes de la dynamique du manteau neigeux, en particulier pour les hautes altitudes, la cor-
rection des biais est nécessaire non seulement pour les scénarios de précipitations et de températures
mais aussi pour les scénarios de gradients altimétriques de température pour la chaîne de descente
d’échelle dynamique.
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Les évaluations sur l’hydrologie des bassins montrent que les variations multi-échelles (journa-
lières, saisonnières et interannuelles) observées des débits et les situations hydrologiques de basse
fréquence (séquences d’étiage et événements de crue) sont globalement bien reproduites pour la pé-
riode 1961-2009. Pour la première moitié du siècle, l’accord avec les débits de référence est plus faible,
probablement en raison de la moindre qualité des données (données ERA-20C et de débits) et/ou de
certaines hypothèses et choix de modélisation (e.g. calibration basée sur des signatures hydrologiques,
hypothèse de stationnarité). Ces résultats ainsi que ceux sur les variations de l’activité de crue ob-
tenus sur le siècle dernier permettent d’envisager l’utilisation des chaînes de modélisation pour des
contextes climatiques différents.

Dans une dernière partie, nous avons simulé les variations de l’activité de crue sur l’ensemble du
dernier millénaire en utilisant les sorties d’un modèle climatique rendues disponibles par le projet
PMIP (Paleoclimate Modelling Intercomparison Project). Les sorties du modèle climatique CESM
Last Millennium Ensemble, composé de 12 membres, ont été statistiquement descendues en échelle
au pas de temps journalier sur la période 850-2004 avec le modèle SCAMP (pour des raisons de coûts
de calcul) et utilisées comme forçages dans le modèle GSM-SOCONT.

Les variations de l’activité de crue du Rhône amont simulées sur le dernier millénaire ont été
comparées à celles reconstituées à partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget. Les résultats
obtenus suggèrent que les variations de l’activité de crue reconstituées sur cette période pourraient
être liées à la variabilité interne du climat et non pas à un quelconque forçage atmosphérique de
grande échelle.

Mots clés : Hydro-météorologie, Variations de l’activité de crue, Modèles climatiques, Descente
d’échelle, Dernier millénaire
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Abstract

Floods are often destructive natural hazards that can have considerable implications on ecosystems
and societies. In many regions of the world, flood activity and intensity are expected to be amplified
by the ongoing climate change. However, quantifying possible changes over the coming decades is
difficult. The classical approach is to estimate possible changes from hydrological projections obtained
by simulation using meteorological scenarios produced for different future climate scenarios. Among
other things, these meteorological scenarios have to be adapted to the spatial and temporal scales
of the considered basins. They are typically produced with downscaling models from the large-scale
atmospheric conditions simulated by climate models. Downscaling models are either dynamical or
statistical. The possibility of producing relevant meteorological scenarios with downscaling models is
taken for granted, but is rarely assessed.

In this study, we assessed the ability of two modelling chains to reproduce, over the last century
(1902-2009) and from large-scale atmospheric information only, the observed temporal variations in
flows and flood events in the Upper Rhône River catchment (10,900 km2). The modelling chains are
made up of (i) the ERA-20C atmospheric reanalysis, (ii) either the statistical downscaling model
SCAMP or the dynamical downscaling model MAR, and (iii) the glacio-hydrological model GSM-
SOCONT.

When compared to observations, the downscaled scenarios of daily temperatures and precipitations
highlight the need for a bias correction. This is the case for both downscaling models. For the
dynamical downscaling chain, bias correction is additionally necessary for the temperature lapse rate
scenarios to avoid irrelevant simulations of snowpack dynamics, particularly for high elevations.
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The observed multi-scale variations (daily, seasonal and interannual) in flows and low frequency
hydrological situations (low flow sequences and flood events) are generally well reproduced for the
period 1961-2009. For the first half of the century, the agreement with the reference flows is wea-
ker, probably due to lower data quality (ERA-20C and flow data) and/or certain assumptions and
modelling choices (e.g. calibration based on hydrological signatures, stationarity assumption). These
results, and those obtained over the last century on variations in flood activity, suggest that the
modelling chains can be used in other climatic contexts.

In the last part, we simulated variations in flood activity over the last millennium using cli-
mate model outputs made available by the Paleoclimate Modelling Intercomparison Project (PMIP).
Outputs from the climate model CESM Last Millennium Ensemble, made up of 12 members, were
statistically downscaled at the daily time step over the period 850-2004 with SCAMP (for reasons of
computational cost) and used as input to the GSM-SOCONT model.

The simulated variations in flood activity in the Upper Rhône River over the last millennium were
compared with those reconstructed from the sediments cores of Lake Bourget. The results suggest
that the variations in flood activity reconstructed over this period could only be due to internal
climate variability and not to any large-scale atmospheric forcing.

Keywords : Hydro-meteorology, Variations in flood activity, Climate models, Downscaling, Last
millennium
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ChapitreI
Introduction

1. Risque de crue et réchauffement climatique

1.1. Des sociétés de plus en plus vulnérables au risque de crue

Les crues font partie des catastrophes naturelles les plus destructrices en termes de pertes hu-
maines, matérielles et économiques. Au cours des dernières décennies, de nombreuses crues dévasta-
trices se sont produites en Europe incluant l’Europe Centrale, l’Est de la Russie et le Nord de la Chine
en 2013 ainsi que les Etats-Unis et l’Asie du Sud en 2017 [UNDRR, 2019]. Pour donner quelques
chiffres, les crues ont représenté 43 % de toutes les catastrophes naturelles pour la période 1994-2013,
touché plus de personnes dans le monde que tout autre risque naturel (2,3 milliards de personnes)
et entraîné des pertes économiques s’élevant à environ 50 milliards de dollars par an en moyenne
[CRED, 2015]. Ces événements illustrent la vulnérabilité des sociétés modernes aux extrêmes hydro-
logiques et soulignent le besoin d’améliorer la capacité à prédire la fréquence et l’intensité des crues,
en particulier dans le contexte du changement climatique [Merz et al., 2014].

Les sociétés sont de plus en plus menacées par le risque de crue en raison de l’exposition croissante
des biens et des personnes dans les zones inondables mais aussi du changement climatique, qui à
travers une intensification du cycle hydrologique, modifiera probablement l’intensité, la fréquence et
la saisonnalité des crues [Kundzewicz et al., 2014 ; Winsemius et al., 2016 ; Blöschl et al., 2017],
bien que des incertitudes considérables subsistent quant au signe et à l’amplitude de ces changements
[Kundzewicz et al., 2016 ; Roudier et al., 2016 ; Di Sante et al., 2021]. Comme des évaluations
précises des risques de crue actuels et futurs sont essentielles pour que les sociétés puissent se préparer
aux événements futurs, les hydrologues sont de plus en plus préoccupés par la nécessité de comprendre
les processus des crues et leur variabilité à la fois dans le temps et pour différents bassins versants
[Hall et al., 2014 ; Merz et al., 2014].
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1.2. Facteurs explicatifs des crues

Les crues sont généralement générées par des précipitations intenses. Les précipitations résultent
de la condensation de la vapeur d’eau présente dans l’air, qui au contact d’air plus froid, s’élève,
se condense autour de noyaux de condensation (e.g. poussières, pollens, aérosols) pour former des
nuages. Si la condensation est importante, les gouttes d’eau s’alourdissent et finissent par tomber,
pour donner de la pluie ou d’autres formes de précipitations suivant les conditions de température.
Les caractéristiques des précipitations sont fortement conditionnées par la circulation de l’atmosphère
du moment et par les caractéristiques des masses d’air en présence. Nous détaillons dans cette section
différents types de précipitations pouvant être à l’origine de crues [Hingray et al., 2014].

Les précipitations convectives résultent de la condensation d’une masse d’air instable chargée
d’humidité qui se refroidit en s’élevant du fait de son instabilité. Elles sont en général de courte
durée, de forte intensité, peu étendues et fortement variables dans le temps et dans l’espace. Elles
peuvent conduire à la formation de cellules pluvieuses uniques ou multiples regroupées dans des
systèmes de méso-échelle.

Les précipitations frontales résultent de la confrontation d’une masse d’air froid et d’une masse
d’air chaud. Les précipitations générées par un front froid sont souvent brèves et intenses, peu éten-
dues et stratiformes si l’air chaud est stable. Si l’air chaud est instable, les précipitations sont alors
convectives et peuvent conduire à des lignes de grain. Les précipitations générées par un front chaud
sont généralement longues, étendues et peu intenses. Leur variabilité spatiale et temporelle est limitée.

Les précipitations sont aussi fortement conditionnées par les caractéristiques de la surface terrestre
à petite échelle. Les précipitations orographiques sont liées à la présence des massifs montagneux
qui forcent les masses d’air à s’élever et à se condenser sur les versants au vent. Elles présentent
en général une intensité et une fréquence assez régulières. Elles peuvent conduire à des hauteurs
précipitées importantes sur des zones étendues dans le cas où les masses d’air sont bloquées de
façon prolongée par le relief. Les précipitations orographiques sont généralement non homogènes,
leur structure spatiale dépendant du relief et de l’orientation du vent.

Dans les régions plus froides, les crues peuvent être produites par l’association de la fonte nivale
et des événements pluvieux [Merz & Blöschl, 2003 ; Buttle et al., 2016]. Les conditions initiales
du bassin versant, notamment celles de saturation du sol avant un événement de fortes précipita-
tions, jouent également un rôle essentiel dans la génération des crues [e.g. Sivapalan et al., 2005].
Froidevaux et al. [2015] et Brönnimann et al. [2019] ont montré que, pour les Alpes suisses, les
crues sont principalement influencées par les précipitations des 3-4 jours précédant l’événement.

Les Alpes, densément peuplées, pourraient devenir l’une des zones sensibles aux catastrophes
induites par le changement climatique dans les décennies à venir en réponse à l’augmentation prévue
des fortes précipitations [Dottori et al., 2018 ; Fowler et al., 2021]. Ce scénario est très probable
dans les Alpes où le taux de réchauffement est amplifié [Auer et al., 2007 ; Pepin et al., 2015] et
peut entraîner davantage de précipitations extrêmes [Giorgi et al., 2016 ; Ménégoz et al., 2020 ;
Fowler et al., 2021]. Cette modification des précipitations extrêmes s’accompagnera également de
changements dans les processus hydrologiques de montagne, tels que la réduction de l’épaisseur du
manteau neigeux, de la durée d’enneigement et de l’étendue des glaciers [IPCC, 2023].
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1.3. Variabilité des crues et variabilité climatique

Les changements dans la fréquence et l’intensité des crues dépendent ainsi de nombreux facteurs
[Tarasova et al., 2019]. Certains de ces facteurs sont affectés par le changement climatique en cours
mais les variations climatiques multi-décennales jouent également un rôle.

Le système climatique est influencé à la fois par la variabilité interne, qui représente la variabilité
intrinsèque du système, et la variabilité forcée, induite par des facteurs extérieurs au système clima-
tique, appelés forçages externes [Lorenz, 1979]. Ces forçages externes sont de deux types : naturels
et anthropiques. Le rayonnement solaire et les éruptions volcaniques sont des exemples de forçages
externes naturels. Les émissions anthropiques de gaz à effet de serre sont un exemple de forçage
externe anthropique. La variabilité totale du climat peut donc être conceptuellement séparée en deux
composantes, une variabilité interne et une variabilité forcée.

Au niveau de l’Europe, l’Oscillation Atlantique Multi-décennale ou « Atlantic Multidecadal Os-
cillation » (AMO) 1 est un des principaux modes de variabilité interne à des échelles de temps
multi-décennales [Schlesinger & Ramankutty, 1994 ; Kerr, 2000 ; Deser et al., 2010 ; Cassou
et al., 2018]. L’empreinte spatiale de l’AMO est caractérisée par des anomalies de température de
surface océanique (SST pour « Sea Surface Temperature ») de même signe sur l’Atlantique Nord,
avec un maximum sur le gyre subpolaire (Fig. I.1a).

L’indice AMO, défini comme la moyenne de la SST sur l’Atlantique Nord, dont le signal forcé a
été enlevé, est caractérisé par des périodes anormalement froides ou chaudes sur plusieurs décennies
(environ 30 à 40 ans) (Fig. I.1b). Les fluctuations multi-décennales de la SST influencent le climat
des continents situés autour de l’Atlantique Nord. Une phase positive de l’AMO est associée à des
printemps plus chauds et moins pluvieux sur la France et inversement pour une phase négative. En
été, le Sud de l’Europe et le pourtour méditerranéen sont plus chauds et moins pluvieux alors que le
reste de l’Europe est plus humide [Sutton & Dong, 2012].

Un autre mode de variabilité interne qui affecte l’Europe à de nombreuses échelle de temps est
l’Oscillation Nord Atlantique ou « North Atlantic Oscillation » (NAO) [Hurrell & Van Loon,
1997 ; Trigo et al., 2002]. La NAO correspond à une modulation de la différence de pression atmo-
sphérique entre l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande. La NAO est reliée à la position
et à la trajectoire des perturbations météorologiques qui touchent l’Europe de l’Ouest ainsi qu’aux
températures océaniques du bassin de l’Atlantique Nord.

Tout comme l’AMO, la NAO est caractérisée par un indice et une alternance de phases positives
et négatives (NAO+/NAO−) qui s’accompagne de fortes variations de température et de précipita-
tions. Bien que modulée à basse fréquence par le couplage avec l’océan, la NAO est intrinsèque à
l’atmosphère et explique en bonne partie le caractère plus ou moins rigoureux des hivers du Nord de
l’Europe.

1. L’Oscillation Atlantique Multi-décennale est aussi connue sous le nom de Variabilité Atlantique Multi-décennale
ou AMV pour « Atlantic Multidecadal Variability ».
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Figure I.1 – Illustration de l’Oscillation Atlantique Multi-décennale. (a) Carte des anomalies mensuelles
de SST (« Sea Surface Temperature ») sur l’Atlantique Nord (1870-2008). (b) Évolution de
l’indice de SST de l’Atlantique Nord. La ligne verte représente une estimation de la composante
naturelle (i.e. non due à un forçage externe au système océan-atmosphère) de l’indice de SST
de l’Atlantique Nord filtrée sur 10 ans. Figure extraite et adaptée de Deser et al. [2010].

2. État de l’art sur la variabilité passée des crues en Europe

La variabilité de la fréquence et de l’intensité des crues au fil du temps a fait l’objet de nom-
breuses publications, rapportant des travaux effectués à différentes échelles et concernant des bassins
versants en particulier ou des régions entières. Les facteurs atmosphériques de la variabilité des crues
ont parfois été explorés. Nous détaillons dans cette section les travaux effectués dans ce sens pour
l’Europe. Ces travaux couvrent des échelles de temps variées, certains se focalisant sur les décennies
récentes, d’autres sur plusieurs siècles voire sur plusieurs millénaires.
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2. État de l’art sur la variabilité passée des crues en Europe

2.1. Au cours des 50 dernières années

En Europe, un signal de changement climatique dans les débits de crue au cours des cinq dernières
décennies a été démontré en relation avec les changements d’occurrence des crues au cours de l’année
[Blöschl et al., 2017]. Par exemple, dans le Nord-Est de l’Europe, le réchauffement des températures
de l’air a entraîné des crues plus précoces lors de la fonte des neiges au printemps. Plusieurs études
font également état d’une augmentation des crues en Europe de l’Ouest au cours des 50 dernières
années. Leurs conclusions comprennent des tendances à la hausse des débits de crue dans 15 % des
stations [Mangini et al., 2018], une augmentation de 44 % de l’occurrence des débits de crue extrêmes
[Berghuijs et al., 2017] et des augmentations substantielles de l’occurrence des crues majeures dans
les bassins versants de taille moyenne [Hodgkins et al., 2017]. Toutefois, ces études ne sont pas
entièrement représentatives de l’Europe car les stations sont principalement concentrées en Europe
de l’Ouest. L’évolution des débits de crue reste par conséquent contestée car aucune observation
cohérente n’a été réalisée à l’échelle continentale.

En revanche, Blöschl et al. [2019] ont analysé un ensemble de données complet d’observations
de crue en Europe [Hall et al., 2015] et mis en évidence des patterns régionaux d’augmentation et
de diminution des débits de crue observés au cours des cinq dernières décennies. Leur analyse se base
sur les observations de débit provenant de 3 738 stations hydrométriques sur la période 1960-2010. La
surface des bassins versants est comprise entre 5 et 100 000 km2. Les auteurs ont analysé le signal de
changement de trois facteurs plausibles des crues : (i) les précipitations annuelles maximales sur sept
jours, (ii) l’humidité mensuelle du sol la plus élevée de chaque année et (iii) la température moyenne
de l’air au printemps (de Janvier à Avril) comme indicateur de la fonte des neiges et de la transition
entre les chutes de neige et les pluies.

Les résultats de l’étude de Blöschl et al. [2019] suggèrent que (i) l’augmentation des précipita-
tions et de l’humidité des sols en automne et en hiver a entraîné une augmentation des crues dans
le Nord-Ouest de l’Europe, (ii) la diminution des précipitations et l’augmentation de l’évaporation
ont entraîné une diminution des crues dans les bassins versants moyens et importants du Sud de
l’Europe et (iii) la diminution de la couverture neigeuse et la fonte des neiges précoce, résultant de
températures plus chaudes, a entraîné une diminution des crues en Europe de l’Est (Fig. I.2). Malgré
l’hétérogénéité spatiale et temporelle des données d’observations, les modifications des caractéris-
tiques des crues identifiées dans leur étude seraient globalement cohérentes avec les projections des
modèles climatiques pour le prochain siècle [Kundzewicz et al., 2016 ; Thober et al., 2018].
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Figure I.2 – Tendances régionales observées des débits de crue en Europe (1960-2010). Le bleu indique une
augmentation des débits de crue et le rouge une diminution des débits de crue (en pourcentage
de variation du débit de crue annuel moyen par décennie). Les numéros 1 à 3 indiquent les
régions avec des facteurs distincts. 1. Europe du Nord-Ouest : augmentation des précipitations
et de l’humidité des sols. 2. Europe du Sud : diminution des précipitations et augmentation de
l’évaporation. 3. Europe de l’Est : diminution et fonte des neiges précoce. Les tendances ont été
estimées à partir des données de 2 370 stations hydrométriques. Figure extraite et adaptée de
Blöschl et al. [2019].

2.2. Au cours des 200 dernières années

Récemment, Brönnimann et al. [2022] ont analysé la variabilité multi-décennale des crues en
Europe sur les 200 dernières années en relation avec les processus atmosphériques et le changement
climatique. Pour cela, les auteurs ont cherché à décomposer la variabilité atmosphérique en deux
contributions : celle provenant des changements de circulation atmosphérique et celle provenant des
changements locaux d’humidité. Il en résulte que des phases riches en crues ont eu lieu au XIXème

siècle dans plusieurs régions, au début du XXème siècle en Europe du Nord et de l’Ouest et depuis les
années 1980 tandis qu’une période pauvre en crues s’est produite entre 1950 et 1980. Les auteurs ont
montré que le débit maximal annuel des cours d’eau en Europe entre 1820 et 1980 a été largement
influencé par les changements de la circulation atmosphérique tandis que pour la période postérieure
à 1980, l’augmentation de la teneur en eau dans une atmosphère qui se réchauffe a entraîné une
convergence élevée des flux d’humidité (Fig. I.3). Ainsi, le principal moteur atmosphérique de la
variabilité des crues est passé de la variabilité de la circulation atmosphérique à l’augmentation de
la vapeur d’eau.
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Figure I.3 – (a) Moyenne des maxima annuels des débits de pointe, Rx5day (maxima annuels des cumuls de
précipitations sur 5 jours) et CONV5d (maxima annuels de la convergence des flux d’humidité
sur 5 jours). Les bandes de couleur indiquent ± 1 écart-type. (b) Contributions à CONV5d
des changements de circulation, des changements de vapeur d’eau et de leur interaction. Les
bandes de couleur indiquent ± 1 écart-type de l’ensemble. Les courbes en pointillé indiquent la
température moyenne annuelle du produit maillé basé sur des observations HISTALP et de la
paléo-réanalyse atmosphérique globale EKF400. Toutes les courbes sont lissées avec une moyenne
mobile sur 30 ans. Figure extraite et adaptée de Brönnimann et al. [2022].

2.3. Au cours des 500 dernières années

L’existence de périodes riches en crues au cours des 500 dernières années a été montrée pour plu-
sieurs bassins versants individuels en Europe au moyen de documents historiques [e.g. Schmocker-
Fackel & Naef, 2010]. L’une des rares études disponibles à l’échelle régionale est basée sur 19 séries
de données documentaires et a identifié les périodes 1540-1600, 1640-1700, 1730-1790 et 1790-1840
comme des périodes riches en crues en Europe Centrale [Glaser et al., 2010].

Blöschl et al. [2020] ont analysé une base de données composée de 103 séries de crues historiques
sub-annuelles, couvrant toutes les régions d’Europe, afin d’examiner l’existence et les caractéristiques
des périodes riches en crues sur les 500 dernières années. Le nombre total de crues contenues dans
l’ensemble de données est de 9 576, dont 8 954 avec une saison assignée. Les auteurs ont montré
que les trois dernières décennies ont été parmi les plus riches en crues en Europe au cours des 500
dernières années et que cette période diffère des autres périodes riches en crues en termes d’étendue,
de température de l’air associée et de saisonnalité des crues. Au total, 9 périodes riches en crues ont
été identifiées (Fig. I.4 ; Tableau I.1).
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Figure I.4 – Périodes riches en crues en Europe depuis 1500. Les intensités des crues ont été interpolées dans
l’espace et dans le temps (lignes grises) et les périodes riches en crues identifiées sont représentées
par les zones colorées. Les zones grises indiquent les années qui dépassent le seuil d’intensité des
crue mais qui ne se situent pas dans l’une des périodes riches en crues identifiées. Les pays sur
l’axe vertical à gauche sont regroupés par région (de haut en bas : Europe de l’Est, du Nord,
Centrale, de l’Ouest et du Sud). Figure extraite et adaptée de Blöschl et al. [2020].

La constatation que les 30 dernières années sont séparées des périodes antérieures riches en crues
par un écart de 90 ans dans la plupart des pays d’Europe peut expliquer pourquoi le public et les
décideurs ont été surpris par la relative intensification des crues récentes [Merz et al., 2015].

Blöschl et al. [2020] ont également essayé d’identifier les facteurs atmosphériques de ces évolu-
tions. Ils ont constaté que, dans la plupart des régions d’Europe, les périodes passées riches en crues
se sont produites pendant des phases plus fraîches que d’habitude alors que la période actuelle riche
en crues a été beaucoup plus chaude. La saisonnalité des crues a été également plus prononcée au
cours de la période récente avec davantage de crues en Europe Centrale en été.
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2. État de l’art sur la variabilité passée des crues en Europe

Tableau I.1 – Périodes riches en crues en Europe depuis 1500. Le rang 1 indique la période la plus forte et
le rang 10 indique la période la plus faible. Les périodes Va et Vb ont été regroupées en raison
de leur chevauchement dans le temps. *2016 correspond à la fin des données mais peut-être
pas à la fin de la période IX. Tableau extrait et adapté de Blöschl et al. [2020].

Period Full time period Spatial extent (regions) Rank
I 1500-1520 Western Europe, central Europe 9
II 1560-1580 Western Europe, central Europe 4
III 1590-1640 Iberia, southern France 6
IV 1630-1660 Western Europe, west-central Europe, northern Italy 7
V 1750-1800 Va : central Europe, western Europe, southern Europe 1

Vb : Scandinavia 5
VI 1840-1880 Western Europe, southern Europe 2
VII 1860-1900 East-central Europe 8
VIII 1910-1940 Scandinavia 10
IX 1990-2016* Western Europe, central Europe, Italy 3

2.4. Au-delà des 1000 dernières années

Les études paléohydrologiques sur l’évolution de la fréquence et de l’intensité des crues sont peu
nombreuses du fait de l’absence de données instrumentales. Cependant, à partir de proxies clima-
tiques, qui sont des variables indirectes ayant un potentiel explicatif du climat ou de l’hydrologie,
des variables comme la température ou les crues peuvent être reconstruites. Wilhelm et al. [2019]
détaillent les concepts utilisés ainsi que de nombreux proxies utilisables pour la reconstitution des
crues. Les reconstitutions paléohydrologiques à partir de proxies présentent l’avantage de pouvoir
remonter très loin dans le passé mais leur résolution temporelle est souvent grossière.

Pour les Alpes, deux études paléohydrologiques montrent que les périodes passées riches en crues
ont coïncidé avec des périodes froides [Glur et al., 2013 ; Wilhelm et al., 2022]. Comme le sou-
lignent les auteurs, ces résultats sont contraires aux projections climatiques qui suggèrent qu’avec
le réchauffement climatique, la fréquence et l’intensité des crues devraient globalement augmenter
[Alfieri et al., 2015 ; IPCC, 2023].

En particulier, Wilhelm et al. [2022] ont analysé un ensemble de 33 enregistrements de crue
continus issus de sédiments lacustres couvrant les 10 000 dernières années. 7 792 crues avec une
période de retour moyenne de 32 ans ont pu être reconstituées. Les bassins versants documentés sont
répartis sur l’ensemble de la région des Alpes, couvrant les secteurs hydroclimatiques atlantique,
méditerranéen et continental. Leur superficie varie de 1 à 4 600 km2 et l’altitude de leur exutoire va
de 198 à 2 620 m au-dessus du niveau de la mer, couvrant ainsi toute la diversité des types de crue
[Tarasova et al., 2019]. Conformément à la climatologie des crues alpines, l’été est la principale
saison des crues enregistrées [Parajka et al., 2010].
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Afin de mieux comprendre la réponse des crues à un climat plus chaud à différentes échelles
de temps, les auteurs ont analysé les changements dans les taux d’occurrence des crues sur trois
périodes : (i) l’ère industrielle (1800-2000), (ii) le dernier millénaire (950-1850) et (iii) une grande
partie de l’Holocène (9000-1000 ans avant notre ère). Chaque période comprend une paire de sous-
périodes plus froides et plus chaudes qui sont toutes bien définies d’un point de vue climatique selon
la littérature. Le niveau de réchauffement entre les sous-périodes a été évalué comme le changement
moyen de température observé dans toutes les reconstitutions basées sur des proxies climatiques. En
particulier, le dernier millénaire comprend l’Anomalie Climatique Médiévale (950-1250) qui était plus
chaude de 1 °C (± 0,4 °C) que le Petit Âge Glaciaire (1450-1850).

La synthèse des résultats de cette étude indique qu’un réchauffement de 0,5 à 1,2 °C, qu’il soit
d’origine naturelle ou anthropique, a entraîné une diminution de 25 à 50 % de la fréquence des
grandes crues (de période de retour supérieure ou égale à 10 ans) (Fig. I.5). Cette tendance à la baisse
n’est persistante que dans les enregistrements couvrant au moins 200 ans. En revanche, la fréquence
des crues extrêmes (de période de retour supérieure à 100 ans) a pu augmenter avec un degré de
réchauffement similaire dans certains petits bassins versants alpins touchés par une intensification
locale des précipitations extrêmes.

Figure I.5 – (a) Changements dans le taux d’occurrence des grandes crues (de période de retour supérieure
ou égale à 10 ans) entre les sous-périodes plus froides et plus chaudes en tenant compte de tous
les enregistrements. Le taux d’occurrence est défini comme le nombre moyen d’événements de
crue enregistrés par an sur un site donné au cours d’une sous-période. La médiane, les quartiles
supérieurs et inférieurs et 1,5 × l’écart interquartile sont représentés sur chaque boxplot. IE : In-
dustrial Era. LM : Last Millennium. LIA : Little Ice Age (1450-1850). MCA : Medieval Climate
Anomaly (950-1250). NP : Neoglacial Period (5000-1000 ans avant notre ère). HTM : Holocene
Thermal Maximum (9000-5000 ans avant notre ère). (b) Changements relatifs du taux d’occur-
rence entre les sous-périodes les plus froides et les plus chaudes. Les parties hachurées indiquent
le nombre d’enregistrements avec des changements significatifs parmi tous les enregistrements.
n : nombre total d’enregistrements pris en compte dans l’analyse. (n) : nombre d’enregistrements
avec un changement significatif entre les sous-périodes. M : valeur médiane. s.d. : écart-type.
Figure extraite et adaptée de Wilhelm et al. [2022].
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Bien qu’il faille faire preuve de prudence quant à l’extrapolation des résultats de Wilhelm et al.
[2022], notamment en ce qui concerne les scénarios climatiques avec des niveaux de température
supérieurs à ceux des périodes les plus chaudes des reconstitutions utilisées, cet ensemble de données
offre une opportunité unique de tester les outils de modélisation des crues couramment appliqués
pour les projections dans une gamme de variabilité climatique beaucoup plus large que celle observée
au cours des dernières décennies.

3. Modélisation de la variabilité des crues

Afin d’estimer l’évolution de la fréquence et de l’intensité des crues dans le cadre du changement
climatique, une approche classique consiste à réaliser des simulations hydrologiques forcées par des
scénarios météorologiques pour différents scénarios climatiques futurs. Les chaînes de modélisation
couramment utilisées sont composées (i) de modèles climatiques, aussi appelés Modèles Climatiques
Globaux ou « Global Climate Models » (GCMs), (ii) de modèles de régionalisation, aussi appelés
modèles de descente d’échelle, qu’ils soient dynamiques ou statistiques et (iii) de modèles d’impact,
i.e. de modèles hydrologiques. Nous détaillons ces modèles dans les sections suivantes.

3.1. Modèles climatiques

Un modèle climatique est une représentation numérique de toutes les composantes du système
climatique : atmosphère, océan, cryosphère et biosphère. Les différentes composantes sont générale-
ment développées séparément et peuvent être utilisées seules ou bien couplées ensemble. Pour être
pertinents, les scénarios météorologiques alimentant les modèles hydrologiques doivent avoir une ré-
solution spatio-temporelle élevée et être non-biaisés [Lafaysse et al., 2014]. Ces exigences ne sont
pas remplies par les sorties des GCMs qui possèdent une résolution trop faible (de l’ordre de la
centaine de km) comparée à celle nécessaire aux modèles hydrologiques. Un GCM ne peut pas dé-
crire finement les caractéristiques physiographiques locales et une mauvaise représentation du relief
a nécessairement un impact sur les climats régionaux simulés.

De plus, les phénomènes physiques se déroulant à une échelle spatiale inférieure à la maille du mo-
dèle ne peuvent pas être physiquement résolus par les lois fondamentales de la physique et doivent être
paramétrisés. La représentation imparfaite de ces phénomènes par des paramétrisations peut conduire
à des biais importants, en particulier à l’échelle régionale. Par exemple, la convection implique des
échelles spatiales très fines et joue un rôle important pour les précipitations. Par conséquent, pour
être adaptés aux échelles spatiales et temporelles des bassins considérés, les scénarios météorolo-
giques sont généralement produits à partir de GCMs couplés à des modèles de descente d’échelle,
soit dynamiques, soit statistiques.
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3.2. Modèles de descente d’échelle dynamique

Les modèles de descente d’échelle dynamique utilisent des Modèles Climatiques Régionaux ou «
Regional Climate Models » (RCMs) imbriqués dans un GCM pour générer des informations clima-
tiques à fine résolution [Giorgi & Mearns, 1991]. Les RCMs résolvent les équations complètes des
lois de conservation de la masse, de l’énergie et de la quantité de mouvement dans l’atmosphère afin
de rendre compte des interactions physiques des processus terre-atmosphère. Ils prennent également
en considération l’hétérogénéité de la topographie, du sol, de la végétation et des variables clima-
tiques d’une région ou d’un bassin versant. Les RCMs sont adaptés au couplage avec des modèles
hydrologiques car ils produisent un ensemble complet de variables climatiques telles que les précipi-
tations, la température de l’air, la vitesse du vent, l’humidité relative, le rayonnement solaire, etc,
à des résolutions spatiales et temporelles relativement fines. La résolution actuelle d’un RCM est de
l’ordre de la dizaine de km.

Cependant, cette résolution n’est pas toujours satisfaisante dans le cadre d’études hydrologiques.
La représentation de la variabilité sous-maille peut s’avérer nécessaire d’autant plus que l’augmenta-
tion de la résolution du modèle ne résout pas tous les problèmes. Notamment, les problèmes liés aux
paramétrisations existent encore et des biais importants à l’échelle régionale peuvent subsister, no-
tamment pour les précipitations. Ainsi, la correction des biais des RCMs est très souvent une étape
indispensable pour étudier les impacts du changement climatique (e.g. Teutschbein & Seibert,
2012). Une fonction de correction est souvent construite pour le climat présent en comparant les
variables simulées et observées, puis utilisée pour corriger le scénario climatique régional passé ou
futur. Différentes méthodes de correction de biais plus ou moins complexes existent (voir Maraun,
2016, pour une revue des différentes méthodes possibles). Au cours des dernières décennies, les RCMs
ont été largement utilisés dans un certain nombre d’études hydrologiques (e.g. Arnell et al., 2003 ;
Leander et al., 2008 ; Leung & Qian, 2009 ; voir Tapiador et al., 2020, pour une revue complète).

3.3. Modèles de descente d’échelle statistique

Les Modèles de Descente d’Échelle Statistique (MDES) sont basés sur des relations empiriques
(i.e. calibrées à partir d’observations) entre des variables de grande échelle, appelées prédicteurs,
et des variables locales, appelées prédictands [Von Storch et al., 1993]. Les MDES nécessitent,
entre autres, de disposer d’un jeu d’observations fiables le plus long possible et de déterminer les
prédicteurs les mieux adaptés au problème. Les MDES sont appliqués en utilisant les champs de
prédicteurs de GCMs ou de réanalyses atmosphériques pour produire les scénarios météorologiques
à haute résolution nécessaires aux études hydrologiques.

Un grand nombre de méthodes de descente d’échelle statistique existent, que l’on peut classer
en trois grandes familles : (i) la méthode des analogues, (ii) les modèles de régression et (iii) les
générateurs de temps (voir la revue de Wilby et al., 2004, pour plus de détails). Toutes les MDES
tirent parti de la forte relation entre les conditions atmosphériques de grande échelle et les conditions
météorologiques locales. Elles reposent sur 3 grandes hypothèses :
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• Les prédicteurs sont des variables appropriées pour le problème étudié (climat régional/local)
et sont simulés de manière réaliste par les GCMs ou les réanalyses atmosphériques.

• Le modèle statistique établi et validé en climat présent reste valable dans un climat passé ou
futur, perturbé par les forçages naturels et anthropiques (hypothèse de stationnarité).

• Les prédicteurs sélectionnés contiennent le signal du changement climatique et rassemblent
suffisamment d’informations pour décrire ses effets sur les prédictants.

Au cours des dernières décennies, les MDES ont été largement utilisés pour (i) générer des scénarios
météorologiques locaux pour des climats passés ou futurs à partir de sorties de GCMs (Wilby et
al., 1999 ; Hanssen-Bauer et al., 2005 ; Boé et al., 2007 ; Lafaysse et al., 2014 ; Dayon et al.,
2015), (ii) produire des prévisions météorologiques locales sur la base des sorties de modèles de
prévision météorologique à l’échelle régionale ou synoptique (Obled et al., 2002 ; Gangopadhyay
et al., 2005 ; Marty et al., 2012, 2013 ; Ben Daoud et al., 2016 ; Bellier et al., 2017) et (iii)
reconstruire les conditions hydro-météorologiques passées à partir d’observations et de données de
réanalyses atmosphériques (Wilby & Quinn, 2013 ; Kuentz et al., 2015 ; Bonnet et al., 2017, 2020 ;
Caillouet et al., 2016, 2017, 2019 ; Devers et al., 2020, 2021).

3.4. Avantages et inconvénients des modèles de descente d’échelle

Les deux types de méthode de descente d’échelle, dynamique et statistique, présentent à la fois
des points forts et des points faibles. De plus, le choix de la méthode ne dépend pas uniquement
de considérations scientifiques car de nombreuses contraintes matérielles entrent en jeu : temps et
puissance de calcul disponibles, disponibilité des observations, type du modèle hydrologique utilisé,
etc. Des revues sur les avantages et les inconvénients de chaque méthode de descente d’échelle ont
été réalisées par Fowler et al. [2007] et Maraun et al. [2010].

Les RCMs ont l’avantage d’être formulés sur la base de principes physiques mais leurs simulations
sont coûteuses en temps de calcul, ce qui constitue leur principale limitation. Pour qu’une étude
d’impact du changement climatique puisse être réellement utile aux décideurs, il est indispensable
de prendre en compte les nombreuses incertitudes en jeu [Wilby et al., 2006]. Comme montré par
Rowell [2006], le GCM basse résolution servant à forcer le RCM est une source d’incertitude ma-
jeure. Il faut alors utiliser une approche multi-modèles pour pouvoir échantillonner ces incertitudes.
On est ainsi amené à devoir régionaliser un grand nombre de scénarios climatiques basse résolution,
ce qui n’est pas toujours réalisable pour des questions de coût numérique.

En revanche, les MDES sont très populaires en raison de leur faible coût de calcul et de leur
facilité d’utilisation. Les MDES demandent un travail préalable important afin de comprendre les
mécanismes physiques reliant la circulation atmosphérique de grande échelle et le climat régional et
de les traduire statistiquement, mais une fois la MDES établie, elle peut être utilisée simplement
pour régionaliser un grand nombre de scénarios climatiques, le coût de calcul restant très limité. Les
MDES présentent également des limitations comme l’hypothèse de stationnarité sous-jacente à leur
utilisation et la difficulté d’assurer la cohérence physique inter-variable.
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Les deux méthodes de descente d’échelle ont des champs d’application ainsi que des limitations
différentes. Pour traiter un grand nombre de scénarios climatiques, la descente d’échelle statistique
est souvent la seule solution envisageable. Néanmoins, des hypothèses importantes sous-tendent l’ap-
proche statistique. L’utilisation en parallèle d’une approche dynamique permet alors de mieux évaluer
ces hypothèses, d’étudier les processus affectant le climat régional et de comparer les deux approches
afin d’évaluer la robustesse des résultats obtenus.

3.5. Modèles hydrologiques

Les modèles hydrologiques, aussi appelés modèles pluie-débit ou « rainfall-runoff models », sont
des outils numériques qui simulent les différentes composantes du cycle hydrologique à l’échelle d’un
bassin versant dans le but de reproduire la relation qui existe entre les précipitations et les débits. Les
modèles hydrologiques requièrent des séries temporelles de données météorologiques (précipitations,
températures, etc) et des caractéristiques intrinsèques au bassin versant (caractéristiques du sol,
topographie, végétation, hydrogéologie, etc).

Les modèles hydrologiques ont une utilité importante dans le domaine de l’ingénierie civile puis-
qu’ils sont des outils de conception d’infrastructures telles que les ponts, les digues, les routes et les
systèmes de drainage. Ils permettent également de simuler les scénarios hydrologiques nécessaires à
la prise de décision et à la planification de la gestion de la ressource en eau. Ils sont également utilisés
pour faire des prévisions hydrologiques pour les études d’impact du changement climatique.

Un modèle hydrologique est adapté à un bassin versant donné via des paramètres dont la signifi-
cation peut être plus ou moins physique. L’étape de calibration ou calage consiste à trouver un jeu
de paramètres optimum de manière à ajuster la réponse hydrologique du modèle à la réponse hydro-
logique du bassin versant. Il s’agit généralement de minimiser l’écart entre les débits simulés et les
débits observés, écart mesuré à l’aide d’une fonction objectif. La calibration d’un modèle hydrologique
est cruciale puisqu’elle détermine le niveau de confiance d’un utilisateur envers cet outil.

Un modèle hydrologique n’est qu’une représentation simplifiée d’un système réel. Les incertitudes
proviennent (i) des données d’entrée (erreurs sur les données des forçages météorologiques et des
débits), (ii) de la structure du modèle (représentation imparfaite des processus hydrologiques) et (iii)
de sa paramétrisation. L’incertitude portant sur l’identification des paramètres lors du calage est très
fortement liée au problème d’équifinalité [Beven & Binley, 1992 ; Beven, 2006]. L’équifinalité est
définie par le fait que plusieurs jeux de paramètres peuvent conduire à des performances équivalentes
lors du calage d’après la fonction objectif. Un modèle hydrologique doit être adapté à l’objectif visé
et, idéalement, respecter le principe de parcimonie (i.e. ne pas être sur-paramétré et ne pas présenter
de complexité inadéquate).

La diversité des approches a conduit à une multitude de modèles hydrologiques qui se distinguent,
notamment, par leur manière de représenter les processus hydrologiques et leur degré de spatia-
lisation. Les paragraphes suivants donnent une description très synthétique et non exhaustive des
différenciations possibles (voir les revues de Singh & Woolhiser, 2002 ; Pechlivanidis et al., 2011 ;
Devi et al., 2015 ; Horton et al., 2022, pour une description plus détaillée et une présentation des
différents modèles hydrologiques existants).
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En ce qui concerne la représentation des processus physiques, il existe essentiellement trois caté-
gories de modèles, les modèles (1) empiriques, (2) conceptuels et (3) à bases physiques.

• Les modèles empiriques établissent une relation purement mathématique entre les précipita-
tions et les débits. Les méthodes basées sur les statistiques utilisant des modèles de régression
et de corrélation sont utilisées pour trouver la relation fonctionnelle entre les précipitations
et les débits. La relation est décrite par une ou plusieurs équations sans pour autant être dé-
composée en processus physiques, ce qui peut apporter un problème d’adaptabilité à d’autres
bassins versants.

• Dans les modèles conceptuels, la transformation des précipitations en débit est modélisée à
l’aide d’équations représentant les différentes composantes du cycle hydrologique. Ce type de
modèle est souvent constitué de plusieurs réservoirs conceptuels qui interagissent au cours du
temps pour générer des écoulements rapides à lents. Un grand nombre de données météorolo-
giques et hydrologiques est nécessaire pour leur calibration. Leurs paramètres sont estimés à
partir de données de terrain ou par calibration.

• Les modèles à bases physiques s’appuient sur des lois établies à petite échelle. Ils nécessitent
l’évaluation d’un grand nombre de paramètres décrivant les caractéristiques physiques du
bassin versant. Ces paramètres sont généralement mesurables indépendamment de la réponse
hydrologique du bassin versant et ont, en principe, un sens physique. Ce n’est pas toujours le
cas et en pratique, ils nécessitent toujours une certaine forme de calibration (e.g. calibration
des paramétrisations sous-mailles pour la fonction de production).

En ce qui concerne le degré de spatialisation des modèles hydrologiques, il existe essentiellement
trois catégories de modèles, les modèles (1) globaux, (2) semi-distribués et (3) distribués.

• Dans les modèles globaux, le bassin versant est considéré comme une entité à part entière. Au-
cune variabilité spatiale des forçages météorologiques et des caractéristiques physiographiques
du bassin versant n’est prise en compte dans la simulation.

• Dans les modèles semi-distribués, les forçages météorologiques sont spatialisés pour prendre
en compte leur variabilité spatiale. Pour cela, le bassin versant est divisé en plusieurs sous-
bassins, possédant chacun son propre jeu de paramètres, et dont les flux, calculés indépendam-
ment, sont sommés pour obtenir les débits aux stations situées à l’aval (après éventuellement
propagation dans le réseau hydrographique du bassin versant considéré).

• Dans les modèles distribués, le bassin versant est divisé en mailles dont les flux, calculés
indépendamment, sont routés jusqu’à l’exutoire. Ces mailles peuvent être soit régulières soit
hydrologiques, i.e. définies par la topographie. Ce découpage permet la prise en compte de
la variabilité spatiale des forçages météorologiques ainsi que des paramètres puisque chaque
maille dispose de données d’entrée ainsi que de son propre jeu de paramètres.
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Dans les bassins versants de montagne, les forçages météorologiques présentent une forte dépen-
dance à l’altitude. Pour ces bassins, quel que soit le type de modèle considéré, il est fréquent de
prendre en compte cette dépendance en considérant différentes bandes d’altitude. Les forçages mé-
téorologiques sont estimés et le comportement hydrologique est simulé pour chaque bande d’altitude.

Le choix d’un type de modèle hydrologique découle de l’objectif de modélisation, du bassin versant
étudié ainsi que de la nature et de la quantité des données à disposition. La forte variabilité spatiale
induite par la topographie dans les environnements alpins est un facteur d’augmentation de la résolu-
tion spatiale dans les modèles hydrologiques. Cependant, les modèles distribués et à bases physiques
requièrent une grande quantité de données décrivant les caractéristiques physiques du bassin versant
et celles-ci sont rarement disponibles en région de montagne. Les modèles empiriques sont, quant à
eux, décriés pour leur absence de physique. Ils sont aussi souvent mal adaptés à la simulation de
longues chroniques hydrologiques, résultant de longues chroniques de forçages météorologiques. Dans
cette thèse, nous avons choisi d’utiliser un modèle conceptuel semi-distribué pour la modélisation des
événements de crue en environnement alpin.

3.6. Incertitudes dans les projections climatiques

Les projections climatiques réalisées avec ces chaînes de modélisation comportent de nombreuses
incertitudes (Fig. I.6) que l’on peut décomposer en trois sources principales : (1) le forçage, (2) la
réponse du modèle et (3) la variabilité interne [Tebaldi & Knutti, 2007 ; Hawkins & Sutton,
2009 ; Deser et al., 2012 ; Hingray & Saïd, 2014].

• L’incertitude liée au forçage résulte d’une connaissance incomplète des facteurs externes qui
influencent le système climatique, notamment les trajectoires futures des émissions anthro-
piques de gaz à effet de serre, les concentrations d’ozone stratosphérique, les changements
d’utilisation des sols, etc.

• L’incertitude du modèle est due au fait que différents modèles (e.g. modèles de climat, mo-
dèles de régionalisation, modèles hydrologiques) peuvent produire des réponses climatiques
différentes au même forçage externe en raison de différences, par exemple, dans leurs formu-
lations physiques.

• La variabilité interne, également appelée « bruit climatique », est la variabilité naturelle du
système climatique qui se produit en l’absence de forçage externe et qui résulte de processus,
pour certains chaotiques, intrinsèques à l’atmosphère, à l’océan et au système couplé océan-
atmosphère.

16



4. Problématique générale et objectifs de thèse

Figure I.6 – Composantes d’une chaîne de modélisation classiquement utilisée pour réaliser des projections
climatiques associée à sa cascade d’incertitudes. Figure extraite et adaptée de Boé [2007].

4. Problématique générale et objectifs de thèse

4.1. Problématique générale

Pour permettre une évaluation pertinente de l’impact du réchauffement climatique sur l’évolution
de la fréquence et de l’intensité des crues, pouvoir disposer de scénarios météorologiques pertinents du
point de vue hydrologique est déterminant. Les scénarios météorologiques doivent être adaptés aux
échelles spatiales et temporelles des bassins versants considérés. Ils doivent aussi respecter certaines
contraintes imposées par la forte non-linéarité et la grande variabilité spatio-temporelle des processus
hydrologiques. Ils doivent, par exemple, être non biaisés, respecter les caractéristiques des différents
types d’événements de précipitations (extension spatiale, variabilité spatio-temporelle, saisonnalité).
En région de montagne, ils doivent également respecter les contraintes imposées par le relief comme la
forte dépendance de la température, des flux radiatifs, des précipitations, à l’altitude et à l’orientation
des massifs montagneux.
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Ces scénarios météorologiques sont généralement produits avec des modèles de descente d’échelle
dynamiques ou statistiques à partir des conditions atmosphériques de grande échelle simulées par
des modèles climatiques. La possibilité de produire, avec ce type de modèles, des scénarios météo-
rologiques pertinents à des fins hydrologiques est supposée acquise mais est rarement évaluée. La
principale question que nous nous posons dans cette thèse est de savoir si une chaîne de modélisa-
tion classique, accompagnée de toutes ses incertitudes, est pertinente, suffisante et informative pour
estimer les évolutions possibles de la fréquence et de l’intensité des crues qui résulteront des modifi-
cations des climats régionaux projetées. Afin de renforcer la confiance accordée aux modèles utilisés
pour réaliser des projections climatiques, une évaluation de ces modèles ainsi qu’une meilleure com-
préhension des évolutions passées de la variabilité des crues sont indispensables. Pour ce faire, nous
allons tester la capacité de plusieurs chaînes de modélisation à reproduire sur différentes périodes de
temps passées les variations observées de différentes variables hydro-météorologiques.

4.2. Objectifs de thèse et mise en œuvre

Dans un premier temps, nous évaluerons et comparerons la capacité de deux chaînes de modé-
lisation classiques à reproduire, au cours du dernier siècle (1902-2009) et à partir de l’information
atmosphérique de grande échelle uniquement, les variations temporelles observées des débits et des
événements de crue du bassin versant du Rhône amont. Les deux chaînes de modélisation seront
composées de (i) la réanalyse atmosphérique ERA-20C [Poli et al., 2016], (ii) soit du modèle de
descente d’échelle statistique SCAMP [Raynaud et al., 2020], soit du modèle de descente d’échelle
dynamique MAR [Gallée & Schayes, 1994] et (iii) du modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT
[Schaefli et al., 2005]. Nous évaluerons également la nécessité et la valeur ajoutée d’une étape de
correction des biais dans l’élaboration des scénarios météorologiques.

Le bassin versant retenu est celui du Rhône amont (10 900 km2) qui est un bassin versant alpin de
méso-échelle situé à cheval sur la France et la Suisse et dont l’exutoire est proche du lac du Bourget.
Avec un certain nombre de régimes hydrologiques différents, allant de régimes fortement glaciaires
dans sa partie supérieure à des régimes mixtes dominés par la neige et la pluie en aval, le bassin
versant du Rhône amont constitue une excellente opportunité d’évaluer les deux modèles de descente
d’échelle dans des configurations hydro-météorologiques contrastées et exigeantes où l’interaction
entre les variables météorologiques, à la fois dans l’espace et dans le temps, est déterminante.

Dans un second temps, nous simulerons les variations de l’activité de crue du bassin versant
du Rhône amont sur le dernier millénaire en utilisant les sorties d’un modèle climatique rendues
disponibles par les projets CMIP5-PMIP3 et CMIP6-PMIP4 [Jungclaus et al., 2017 ; Kageyama
et al., 2018]. Les sorties du modèle climatique CESM-LME [Otto-Bliesner et al., 2016], composé
de 12 membres, seront statistiquement descendues en échelle au pas de temps journalier sur la période
850-2004 avec le modèle SCAMP (pour des raisons de coûts de calcul) et utilisées comme forçages dans
le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT. Enfin, nous confronterons les variations de l’activité
de crue simulées sur le dernier millénaire avec celles obtenues dans des travaux antérieurs à partir
d’archives sédimentaires du lac du Bourget [Jenny et al., 2014 ; Evin et al., 2019 ; Wilhelm et al.,
2022]. L’activité de crue est définie ici comme le nombre de crues par année dépassant un certain
seuil en moyenne sur une période donnée.
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Les simulations hydrologiques réalisées sur le dernier millénaire au pas de temps journalier à partir
d’une chaîne de modélisation pour un bassin versant alpin ainsi que la comparaison des activités de
crue simulées avec celle reconstituée à partir d’archives sédimentaires, en particulier pour les périodes
climatiques caractéristiques relativement froides du Petit Âge Glaciaire (1450-1850) et chaudes de
l’Optimum Climatique Médiéval (950-1250), constituent un exercice inédit et sont les principales
valeurs ajoutées de ces travaux de thèse.

4.3. Plan du manuscrit

Le Chapitre II est consacré à la présentation géographique et hydrologique du bassin versant
du Rhône amont, qui comprend de nombreux aménagements hydroélectriques ayant modifié son
régime hydrologique au cours du dernier siècle. Ces différents aménagements ainsi que les règles de
régulation du Léman sont détaillés. Les diverses données disponibles et nécessaires à la modélisation
hydrologique sont également présentées.

Le Chapitre III présente de manière détaillée le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT utilisé
dans cette thèse. Les stratégies de calibration adoptées pour la simulation des débits du Rhône en
régime hydrologique « naturel », i.e. non influencé par les différents aménagements anthropiques,
sont détaillées et les résultats du calage des différents sous-bassins sont présentés. Une proposition
de modélisation simplifiée du fonctionnement du Léman est également proposée.

Le Chapitre IV présente les deux types de modèles de descente d’échelle et le modèle de correction
de biais utilisés dans cette thèse : (i) le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP basé sur
un modèle analogue, (ii) le modèle de descente d’échelle dynamique MAR qui permet de réaliser des
simulations à l’échelle régionale avec une résolution de 7 km et (iii) le modèle de correction de biais
de type quantile-quantile utilisé pour la correction des scénarios météorologiques.

Le Chapitre V présente les résultats des simulations hydro-météorologiques réalisées sur le dernier
siècle (1902-2009) à partir des deux chaînes de modélisation. Les variations multi-échelles (journa-
lières, saisonnières et interannuelles) des débits ainsi que l’activité de crue sont notamment évaluées.
L’intérêt (i) d’une correction des gradients altimétriques de température pour la descente d’échelle
dynamique et (ii) de la prise en compte ou non de gradients altimétriques de précipitations pour la
simulation des événements de crue sont également discutés.

Le Chapitre VI présente les résultats des simulations hydro-météorologiques réalisées sur le dernier
millénaire (850-2004) à partir de la chaîne de modélisation composée du modèle de descente d’échelle
statistique SCAMP et des sorties du modèle climatique CESM-LME. Une comparaison des activités
de crue simulées et de celle reconstituée à partir des archives sédimentaires du lac du Bourget est
réalisée, notamment pour les périodes climatiques du Petit Âge Glaciaire et de l’Optimum Climatique
Médiéval, permettant une mise en perspective des résultats des travaux de Wilhelm et al. [2022].

Le Chapitre VII synthétise les principaux résultats de ces travaux de thèse, précise les limites
des deux chaînes de modélisation et propose en perspectives quelques pistes de travail susceptibles
d’améliorer la simulation de l’activité de crue du bassin du Rhône amont sur le dernier millénaire.
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ChapitreII
Zone d’étude et données

1. Zone d’étude

1.1. Situation géographique

Le Rhône naît des eaux de fonte du glacier du Rhône, en Suisse, à l’extrémité orientale du canton
du Valais, où il prend sa source à une altitude de 2 209 m. De là, le Rhône coule vers le sud-ouest
en passant par Gletsch puis coule dans la vallée de Conches. Dans cette vallée, il reçoit différents
torrents de montagne tels que, sur sa rive gauche, l’Agene, le Milibach et la Minna et, sur sa rive
droite, la Minstigerbach et la Wysswasser. Son parcours est d’environ 35 km jusqu’à Brigue. Peu
avant d’atteindre Brigue, il reçoit les eaux de la Massa en provenance du glacier d’Aletsch, le plus
grand glacier des Alpes. La vallée qu’il emprunte porte dès lors son nom, la vallée du Rhône.

Cette vallée coule tout d’abord en direction de l’ouest sur une trentaine de kilomètres jusqu’à
Loèche, puis vers le sud-ouest sur une cinquantaine de kilomètres jusqu’à Martigny. La vallée du
Rhône est une vallée intérieure des Alpes, parallèle à la ligne de crête des Alpes bernoises au nord
et des Alpes valaisannes au sud. De ces deux massifs coulent de nombreux torrents de montagne. À
Martigny, où il reçoit les eaux de la Drance sur sa rive gauche, le cours du Rhône fait un fort virage
en direction du nord. En direction du Léman, il passe à Saint-Maurice dans un verrou glaciaire qui a
longtemps donné à la vallée du Rhône une importance stratégique pour le contrôle des cols alpestres.

Le Rhône marque ensuite la frontière entre les cantons du Valais (rive gauche) et de Vaud (rive
droite), séparant le Chablais valaisan et le Chablais vaudois. Il se jette dans le Léman à l’est du lac
à proximité du Bouveret et de la réserve naturelle des Grangettes. Sur une partie de son étendue,
le Léman marque la frontière entre la France et la Suisse. Sur sa rive gauche, le Léman reçoit la
Morge. Cette rivière marque la frontière entre la Suisse (Valais) et la France (Haute-Savoie). Elle
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entre dans le Léman à Saint-Gingolph, village situé de part et d’autre de la frontière. Toujours sur
sa rive gauche, il reçoit les eaux de la Dranse entre Thonon-les-Bains et Évian-les-Bains. Sur sa rive
droite, le lac reçoit la Venoge et la Morges. Les termes de Haut-Lac (région de la Riviera vaudoise,
du Chablais suisse et Lavaux), Grand-Lac (Lausanne, Évian) et Petit-Lac (entre Yvoire et Genève)
sont utilisés, même si le lac ne constitue qu’une seule entité.

L’émissaire du Léman se trouve à l’ouest du lac à Genève. Le Rhône traverse ensuite la ville et le
canton de Genève et entre en France à Chancy. Entre le Léman et Chancy, il reçoit les eaux de l’Arve
sur sa rive gauche en provenance du massif du Mont-Blanc. À sa sortie de Suisse, il entre dans le sud
du massif du Jura par le défilé de l’Écluse. À Bellegarde, il reçoit la Valserine en rive droite et oblique
en direction du sud. La station hydrométrique de Bognes marque l’exutoire du bassin versant étudié
(10 900 km2). Cette station se situe à Injoux-Génissiat, en France, à 46 km à l’aval de la confluence
entre le Rhône et l’Arve et à 6 km à l’aval de la confluence entre le Rhône et la Valserine (Fig. II.1).

Figure II.1 – Situation géographique du bassin versant du Rhône amont.

Le Rhône longe ensuite le lac du Bourget auquel il est relié par le canal de Savières puis poursuit
son cours en direction de l’ouest vers Lyon où il reçoit la Saône, son plus long affluent. À partir de
Lyon, il coule vers le sud, entre les Alpes et le Massif central. Il reçoit les eaux de la Durance en aval
de la ville d’Avignon. En amont de Beaucaire, il reçoit le Gardon. À hauteur d’Arles, il se partage
en deux bras : le Grand-Rhône à l’est et le Petit-Rhône à l’ouest, entre lesquels se situe le delta de
la Camargue, avant de se jeter dans la mer Méditerranée.
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1. Zone d’étude

1.2. Régimes météorologiques

L’altitude du bassin versant du Rhône amont varie de 300 m à plus de 4 800 m au sommet du
Mont Blanc. La présence de pentes raides rend cette région particulièrement exposée aux risques
naturels tels que les glissements de terrain, les avalanches et les crues, qui sont fortement liés aux
conditions météorologiques [Beniston, 2006 ; Raymond et al., 2019]. Dans cette région, le climat est
continental et la variabilité temporelle des variables météorologiques (précipitations et températures)
est forte (Fig. II.2). Dans les Alpes suisses et françaises, les précipitations ont tendance, en moyenne,
à augmenter avec l’altitude. Les températures dépendent fortement de l’altitude mais sont également
influencées par le relief. Une topographie marquée peut en effet entraîner d’importantes discontinuités
spatiales dans les champs de température.
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Figure II.2 – Exemples de régimes mensuels de précipitations et de températures moyennes observés pour
4 stations météorologiques sur la période 1961-2015. L’altitude des stations ainsi que leur
localisation géographique sont indiquées.
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1.3. Régimes hydrologiques

Avant la confluence du Rhône et de l’Arve, le régime hydrologique du bassin versant du Rhône
amont est glacio-nival : l’importante dynamique saisonnière du manteau neigeux, combinée à la
contribution de la fonte des glaciers à la fin de l’été, se traduit par une forte saisonnalité du débit
(Fig. II.3). Les crues sont observées au printemps en raison de la fonte des neiges et à la fin de
l’été et en automne en raison de précipitations importantes, voire très importantes (e.g. situations
« Binn-Simplon » ; OFEG, 2002). Le régime hydrologique du Rhône amont devient pluvio-nival en
aval, avec les contributions successives des zones de plus basse altitude, en particulier celle de l’Arve.
Les crues de l’Arve résultent principalement de précipitations extrêmes en automne (e.g. événements
de « retour d’Est » ; Metzger, 2023).

0

40

80

120

160

200

J F M A M J J A S O N D

Q
 o

bs
 (m

3  s
−1

)

(a) Rhône@Brigue (1965−2015)

0

20

40

60

80

100

J F M A M J J A S O N D

Q
 o

bs
 (m

3  s
−1

)
(b) Arve@Sallanches (1965−2015)

0

20

40

60

80

100

J F M A M J J A S O N D

Q
 o

bs
 (m

3  s
−1

)

(c) Arve@Taninges (1948−2015)

0

60

120

180

240

300

J F M A M J J A S O N D

Q
 o

bs
 (m

3  s
−1

)

(d) Arve@Genève, Bout−du−Monde (1904−2015)

Figure II.3 – Exemples de régimes hydrologiques observés pour 4 stations hydrométriques sur leurs périodes
respectives. Les courbes noires représentent les moyennes interannuelles et les bandes grises les
intervalles de confiance à 90 %.
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En amont du Léman, le régime hydrologique du Rhône est considéré comme naturel jusqu’aux
années 1950, avant la construction de plusieurs grands barrages et réservoirs, principalement utilisés
pour la production d’hydroélectricité et la protection contre les inondations. Les réservoirs stockent
les apports dus à la fonte des neiges et des glaciers provenant des zones de haute altitude au printemps
et en été pour produire de l’hydroélectricité en hiver. La capacité totale de stockage des réservoirs du
bassin versant s’élève à 1200×106 m3, soit environ 20 % des précipitations annuelles du bassin versant
(Fig. II.4). Depuis les années 1950, le régime hydrologique du Rhône a donc été considérablement
modifié avec une saisonnalité réduite (débits plus élevés en hiver, plus faibles au printemps et en été)
et des débits de crue réduits en été et en automne.

Figure II.4 – (a) Évolution de la capacité de stockage totale des barrages de production hydroélectrique
construits dans le canton du Valais au cours de la période 1905-2005. (b) et (c) Quantiles 10,
50 et 90 % des débits mensuels moyens du Rhône à Porte-du-Scex avant et après la construction
des principaux barrages (périodes 1905-1955 et 1955-2005). (d) Débits maximaux annuels du
Rhône à Porte-du-Scex. Les crues 1987, 1993 et 2000 peuvent être considérées comme des crues
historiques. Les losanges correspondent aux débits observés sous influence des barrages et les
carrés aux estimations des débits qui auraient été observés en l’absence de barrages [OFEG,
2002]. Figure extraite et adaptée de Hingray et al. [2010].
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1.4. Aménagements et usages de l’eau

1.4.1. Aménagements en Valais

Le Rhône a donc subi de nombreux aménagements sur sa partie amont dans les années 1950. Au
cours de cette période ont notamment été construits en Valais (Tableau II.1 et Fig. II.5) :

• Le barrage de la Grande-Dixence, le barrage poids le plus massif d’Europe et le plus haut du
monde avec ses 285 m. Il fait partie d’une vaste installation hydroélectrique nommée Cleuson
Dixence ou Grande Dixence, d’une puissance de 2 000 MW qui l’associe notamment au barrage
de Cleuson.

• Le barrage de Mauvoisin, le deuxième plus grand barrage valaisan et le plus haut barrage
voûte d’Europe avec ses 250 m. Les eaux du lac de Mauvoisin, qui est un lac artificiel désormais,
alimentent via des tunnels 4 centrales électriques. La puissance totale de l’installation est de
396 MW.

• Le barrage d’Émosson avec ses 180 m de hauteur. L’aménagement hydroélectrique est franco-
suisse en raison de la provenance des capitaux, des lieux de pompage de l’eau ainsi que des
différentes usines. Il est alimenté par des eaux du massif du Giffre et artificiellement par
des eaux du massif du Mont-Blanc et des Aiguilles Rouges. Alors que le lac et le barrage
d’Émosson sont entièrement situés en Suisse, la centrale correspondante est située en France,
à la frontière du Châtelard. L’exploitation des eaux est réalisée par une société binationale,
Électricité d’Émosson SA. La production est proportionnelle aux volumes d’eau amenés par
chaque partenaire (EDF et Alpiq) et est partagée à 50 % entre la France et la Suisse. La
puissance totale de l’installation est de 900 MW.

• Le barrage de Mattmark, le plus grand barrage naturel d’Europe et connu pour la catas-
trophe qui s’est déroulée lors de sa construction. Le lundi 30 août 1965, à 17h15, un pan du
glacier de l’Allalin s’effondre sur le chantier du barrage de Mattmark, causant la mort de 88
ouvriers, ensevelis sous 2 millions de m3 de glace, de rochers et de terre. La puissance totale
de l’installation est de 259 MW.

Tableau II.1 – Caractéristiques des principaux barrages du bassin versant du Rhône amont.

Barrage Cours d’eau Date Altitude (m) Type Hauteur (m) V retenue (m3) Puissance (MW)

Grande-Dixence Dixence 1961 2364 poids 285 400 000 000 2000

Mauvoisin Dranse de Bagnes 1957 1976 voûte 250 211 500 000 396

Émosson Barberine 1974 1930 voûte 180 227 000 000 900

Mattmark Viège de Saas 1969 2196 terre 117 101 000 000 259

Jotty Dranse de Morzine 1949 650 voûte 54 1 140 000 18,8

Houches Arve 1951 976 mobile 7 200 000 104

Seujet Rhône 1995 374 poids 1,5 89 000 000 000 5,6

Génissiat Rhône 1947 336 poids 104 56 000 000 420
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1. Zone d’étude

Figure II.5 – Caractéristiques hydrologiques du bassin versant du Rhône amont et localisation des principaux
barrages ayant modifié le régime hydrologique du Rhône à partir des années 1950.

1.4.2. Aménagements en Haute-Savoie

Aménagement des Dranses

L’aménagement hydroélectrique de Bioge (EDF) est composé de 3 centrales (Bioge, Chevenoz et
Bonnevaux), d’un barrage (le Jotty) et de 5 prises d’eau (Fig. II.6). Il se situe à proximité de Thonon-
les-Bains et de la réserve naturelle du Delta de la Dranse en Haute-Savoie. Il assure l’exploitation, la
maintenance courante et la production hydroélectrique des 3 centrales et des prises d’eau :

• La centrale de Bioge qui turbine les eaux issues du barrage du Jotty, des prises d’eaux sur le
Brevon (qui alimente le barrage de Jotty), sur l’Ugine et sur la Dranse d’Abondance.

• La centrale de Chevenoz, juste en amont de la centrale de Bioge, sur la Dranse d’Abondance.
Elle turbine les eaux issues de la prise d’eau du Fion.

• La centrale de Bonnevaux, sur la Dranse d’Abondance, qui turbine les eaux issues de la prise
d’eau dite de « Sous le Pas ».

Le barrage du Jotty, mis en eau en 1950 sur la Dranse de Morzine, est une voûte mince en béton
d’une hauteur de 54 m avec une longueur de crête de 120 m (Tableau II.1). En 1982, la Dranse de
Bellevaux (Brevon) est captée pour être dérivée dans le barrage du Jotty.

Pendant les heures de faible consommation d’électricité, les eaux de la prise d’eau d’Abondance
sont transférées dans le barrage du Jotty, permettant ainsi un stockage d’énergie plus important pour
les heures de forte consommation. La puissance totale installée de l’aménagement s’élève à 18,8 MW.
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Figure II.6 – Plaquette EDF présentant les aménagements réalisés en Haute-Savoie.

Aménagement de l’Arve

Située au pied du Mont-Blanc, la centrale au fil de l’eau de Passy est la plus puissante de Haute-
Savoie. Mise en service en 1951, elle représente à elle seule les 3/4 de la production des 10 usines
exploitées par EDF entre Chamonix et les Contamines-Montjoie. L’eau, provenant du bassin supérieur
de l’Arve, est retenue au barrage des Houches, construit à 976 m d’altitude (Tableau II.1). L’eau
emprunte alors une galerie d’amenée de 6 km, creusée dans les massifs de l’Aiguillette des Houches
et de Tête Noire, franchit l’Arve grâce à un siphon aérien puis passe dans une conduite forcée de 877
m de long avant de se diriger vers la centrale de Passy en aval. Elle est ensuite turbinée par les 4
groupes de production à turbine Pelton de la centrale de Passy, d’une puissance totale de 104 MW.
L’aménagement est complété par les apports d’eau de la Diosaz, un affluent de l’Arve, grâce à une
galerie de dérivation qui rejoint la galerie principale.

Aménagement du Giffre

EDF exploite sur le Giffre les barrages de Taninges et de Mieussy et les centrales associées de
Pressy et du Giffre (Fig. II.6) :

• La centrale hydroélectrique de Pressy comprend 2 groupes de production équipés d’une
turbine Francis, pouvant turbiner 11 m3 s−1 chacune, soit un débit d’équipement de 22 m3 s−1

pour l’aménagement. L’eau est prélevée à Taninges, au niveau de la retenue de Flérier et est
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restituée à Cluses dans le bassin versant de l’Arve, court-circuitant ainsi 16 km de rivière. La
puissance totale de l’aménagement s’élève à 28,4 MW.

• La centrale hydroélectrique du Giffre est une centrale au fil de l’eau et turbine l’ensemble du
débit supérieur au débit réservé. Elle est équipée d’une turbine Francis, pouvant turbiner 7,2
m3 s−1. L’eau est prélevée dans la retenue de Mieussy court-circuitant un tronçon cascadant
de 2 km. La retenue n’a aucune vocation de stockage et n’est utilisée qu’en prise d’eau.
Une particularité de cet aménagement est d’être placée dans le tronçon court-circuité de
l’aménagement de Pressy. L’aménagement du Giffre ne fonctionne donc que sur déversement
à Taninges.

1.5. Régulation du Léman

1.5.1. Historique

Du temps où le Léman était libre de toute régulation, les variations du niveau du lac pouvaient
atteindre plus de 2 m provoquant des inondations désastreuses sur tout le pourtour du lac [Grand-
jean, 1990]. Il aura fallu attendre 1884 pour qu’une convention intercantonale de régularisation soit
ratifiée par les cantons riverains de Genève, Vaud et Valais, sous l’égide de la Confédération suisse.
À cette époque ont été construits à Genève l’usine de la Coulouvrenière, le barrage du pont de la
Machine et le dragage des deux bras du Rhône. Les objectifs précis de cette convention et les règles
de régulation du lac n’ont pas été publiés.

En 1984, il a été décidé de réaliser un nouvel ouvrage de régularisation à Genève : le barrage de
régularisation et usine hydroélectrique du Seujet (Fig. II.5), mis en service en 1995 (Tableau II.1).
Celui-ci a pour fonctions d’assurer :

• La régularisation des niveaux du Léman.

• L’évacuation des débits de crue.

• La maîtrise des débits du Rhône afin de permettre l’écoulement des eaux de l’Arve.

• La production d’énergie électrique et la modulation des débits pour les usines hydroélec-
triques au fil de l’eau situées à l’aval.

La France n’est pas partie prenante dans la régularisation du Léman. Elle n’a, entre autres, jamais
reconnu officiellement l’acte intercantonal, le règlement du barrage et les niveaux de régularisation.
Elle a, en revanche, obtenu un « droit d’eau » dans le cadre de la réalisation du barrage franco-suisse
d’Émosson. La convention internationale d’Émosson du 23 Août 1963 prévoit que le débit provenant
du bassin versant français de l’Arve et qui a été détourné lors de l’aménagement suisse d’Émosson
vers le Léman doit être restitué par la Suisse à la France à hauteur d’un volume annuel de 87 millions
de m3. Stockées dans le Léman, ces « eaux d’Émosson » disponibles pour la France sont fournies par
le Seujet pour maintenir la navigation, la préservation des écosystèmes et surtout le refroidissement
des centrales nucléaires françaises lors des étiages sévères.
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1.5.2. Règlement de 1997

Contrairement à certains règlements en vigueur sur d’autres lacs qui imposent de manière univoque
les débits à lâcher selon la période de l’année et le niveau du plan d’eau, le mode de régularisation
du Léman ne fixe que le niveau du lac à respecter en fonction de la période de l’année. Le Règlement
sur la manœuvre de l’ouvrage de régularisation du niveau du Léman à Genève du 17 Septembre 1997
[CERCG, 1997] précise que (Fig. II.7) :

• L’ouvrage du Seujet a pour but de maintenir les eaux du lac entre les cotes 371,70 m et
372,30 m. L’abaissement hivernal à 371,70 m permet de stocker la crue de fonte estivale qui
se produit généralement de fin Avril à mi-Août.

• Chaque année bissextile, le niveau du lac est abaissé à la cote 371,50 m pour une période de
quatre semaines, si possible du 15 Mars au 15 Avril, pour permettre les travaux de construction
et de réparation sur les rives et bords du lac.

• Le débit minimum sortant du lac est fixé à 100 m3 s−1 du 1er Mai au 30 Septembre et à 50
m3 s−1 du 1er Octobre au 30 Avril.

• Le débit maximum évacué par l’ouvrage est fixé à 550 m3 s−1 sauf durant les périodes de
hautes eaux du lac.
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Figure II.7 – (a) Niveau du Léman observé et (b) débit en sortie du Léman observé à la station de Ge-
nève, Halle-de-l’Ile à partir de 1997. Les lignes rouges indiquent les niveaux/débits mini-
mum/maximum autorisés par le Règlement de 1997.
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Les données de niveau observé du Léman ont été fournies par l’Office Fédéral de l’Environnement 1

(OFEV). Elles existent au pas de temps journalier depuis 1886.

2. Données

2.1. Données géographiques

Les premières données nécessaires à la modélisation hydrologique des bassins versants de montagne
sont les données de terrain. Elles comprennent les données de surface, d’altitude et de pente mais
aussi les données relatives aux glaciers. Nous avons utilisé le jeu de données de 2015 du « Global Land
Ice Measurements from Space » [GLIMS, 2015]. Selon ce jeu de données, les glaciers couvraient 17 %
du bassin versant en amont du Léman et 10 % de l’ensemble du bassin versant en 2015. Chaque partie
du bassin versant du Rhône amont, couverte ou non par un glacier, a ensuite été caractérisée par sa
courbe hypsométrique à l’aide d’un Modèle Numérique de Terrain (MNT) de 90 m de résolution.

2.2. Données météorologiques

2.2.1. Données de précipitations et de températures moyennes

La densité des stations météorologiques couvrant le bassin versant du Rhône amont est assez élevée.
Les stations sont suivies par la Confédération suisse, par les cantons ou par différents opérateurs
privés (barragistes). Les données météorologiques sont disponibles au pas de temps journalier du
1er Janvier 1961 au 31 Décembre 2015 pour 62 pluviomètres et 39 stations thermométriques. Pour
certaines stations, les séries de précipitations et de températures moyennes étaient incomplètes et les
données manquantes ont dû être reconstituées. Les pourcentages de données manquantes s’élevaient
respectivement à 3,4 % et 24,9 % pour les précipitations et les températures moyennes sur la période
1961-2015 (Fig. II.8 et II.9). Les données météorologiques ont été fournies par l’OFEV pour la partie
suisse et Météo France 2 pour la partie française.

Pour reconstituer les données de températures moyennes T d’une station S, nous avons considéré
les trois stations les plus proches de la station S. Nous avons conservé ces trois stations (i) si chacune
d’entres elles possédait des données disponibles sur la période à reconstituer et (ii) si les coefficients
de détermination R2 des régressions linéaires simples (entre chaque station possédant des données
et la station S à reconstituer pour la date visée) étaient satisfaisants (supérieurs à 0,8). Dans le cas
contraire, nous avons considéré une ou plusieurs stations plus éloignées de la station S satisfaisant
ces critères. Ainsi, nous avons d’abord calculé les coefficients affectés à chaque station a, b et c ainsi
que la constante d de la régression linéaire multiple ci-dessous à partir d’une période de données
commune :

Tstation S = a × Tstation 1 + b × Tstation 2 + c × Tstation 3 + d (II.1)

1. https://www.bafu.admin.ch/bafu/fr/home/etat/donnees.html
2. https://donneespubliques.meteofrance.fr/
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Puis, nous avons appliqué la régression linéaire multiple pour reconstituer les données sur la période
de données manquantes. Nous avons évalué la qualité des régressions linéaires multiples à partir des
coefficients de détermination R2. Les R2 sont globalement excellents pour les températures moyennes
puisque le R2 moyen vaut 0,97 et que le R2 minimum vaut 0,83.

Pour reconstituer les données de précipitations P d’une station S, nous avons appliqué la même
méthodologie que pour les températures moyennes à la différence près que nous avons supprimé la
constante d des régressions linéaires multiples. En effet, dans le cas de précipitations nulles pour les
trois stations utilisées pour la reconstitution, les précipitations de la station S doivent nécessairement
être nulles. Ainsi, les régressions linéaires multiples s’expriment de la manière suivante :

Pstation S = a × Pstation 1 + b × Pstation 2 + c × Pstation 3 (II.2)

où a, b et c sont les coefficients affectés à chaque station.

Nous avons également évalué la qualité des régressions linéaires multiples à partir des coefficients
de détermination R2. Les R2 sont moins bons pour les précipitations que pour les températures
moyennes mais ils restent globalement satisfaisants puisque le R2 moyen vaut 0,85.

Figure II.8 – Carte des stations thermométriques avec des données (complètes ou incomplètes) de tempéra-
tures moyennes journalières sur la période 1961-2015.
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Figure II.9 – Carte des stations pluviométriques avec des données (complètes ou incomplètes) de précipita-
tions journalières disponibles sur la période 1961-2015.

2.2.2. Données d’évapotranspiration potentielle

Le modèle hydrologique utilisé par la suite nécessite, en plus des données de précipitations et
de températures moyennes, des données d’évapotranspiration potentielle (ETP) au pas de temps
journalier. Pour le bassin versant du Rhône amont, il n’existe pas de données d’ETP disponibles au
pas de temps journalier. Il en existe cependant au pas de temps mensuel. Comme l’ETP varie avec
la température, nous avons cherché à construire un modèle d’ETP fonction de la température au pas
de temps journalier à partir de données au pas de temps mensuel (Chap. III, Sect. 1.4.2).

Pour cela, nous avons utilisé les données mensuelles d’ETP et de température du CRU 1 (« Clima-
tic Research Unit ») produites à une résolution de 0,5° sur la période 1900-2010. Les valeurs d’ETP
ont été calculées à partir d’une variante de la formule de Penman-Monteith [Harris et al., 2014].
Celle-ci définit l’évapotranspiration d’un gazon court (0,12 m de hauteur), bien alimenté en eau, de
résistance de surface égale à 70 s m−1 et d’albédo de surface égal à 0,23. Les mesures des variables
météorologiques ont été réalisées à 2 m au-dessus du sol sauf pour le vent (10 m). La formule d’ETP
utilisée est la suivante :

ETP =
0, 408 × ∆ × (Rn − G) + γ × 900

T+273,16 × U2 × (es − ea)
∆ + γ × (1 + 0, 34 × U2) où U2 = U10 × ln(128)

ln(661, 3) (II.3)

1. https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/hrg/
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où :
• ETP [mm j−1] est l’évapotranspiration de référence.
• Rn [MJ m−2 j−1] est le rayonnement net à la surface du sol.
• G [MJ m−2 j−1] est le flux de chaleur dans le sol.
• T [°C] est la température moyenne à 2 m.
• U2 [m s−1] est la vitesse du vent à 2 m calculée à partir de la vitesse du vent à 10 m U10

[m s−1].
• es(T) [kPa] est la pression de vapeur saturante.
• ea(T) [kPa] est la pression de vapeur actuelle.
• ∆ [kPa °C−1] est la pente de la courbe de saturation.
• γ [kPa °C−1] est la constante psychrométrique.

2.3. Données hydrométriques

Des données de débits moyens journaliers sont disponibles pour 10 stations hydrométriques pour
le bassin versant du Rhône amont (Fig. II.10). Les périodes de données disponibles dépendent des
stations (Fig. II.11). Certaines stations comme Porte-du-Scex sur le Rhône et Genève, Bout-du-Monde
sur l’Arve possèdent jusqu’à un siècle de données. Les données de débits proviennent de l’OFEV pour
la partie suisse et de l’HydroPortail 1 (anciennement Banque Hydro) pour la partie française.

Figure II.10 – Carte des stations hydrométriques avec des données de débits journaliers.

1. https://hydro.eaufrance.fr/
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Pour certaines stations, les débits observés ne sont pas « naturels » sur toute la période de données
disponibles. Ils peuvent contenir des influences anthropiques non climatiques, telles que celles liées à
la présence de barrages, ce qui est le cas dans le canton du Valais. Nous considérons par contre que
les aménagements réalisés en Haute-Savoie ne sont pas assez importants pour modifier de manière
significative le régime hydrologique de l’Arve. Enfin, le régime hydrologique du Rhône observé à
Bognes est considéré comme naturel jusqu’en Décembre 1947 uniquement, date de fin des travaux
du barrage de Génissiat, situé juste en amont de la station de Bognes (Fig. II.5 et Tableau II.1).

Il est important que noter que les données météorologiques étant disponibles sur la période 1961-
2015, il n’existe pas de données de précipitations et de températures moyennes observées concomi-
tantes aux données de débits observés en régime hydrologique naturel pour certains bassins.

Rhône@Brigue 1965

Rhône@Viège 1922                                                                  1963

Rhône@Sion 1916                                                          1956

Rhône@Branson 1941             1956

Rhône@Porte-du-Scex 1905                                                                  1956

Rhône@Genève, Halle-de-l’Ile 1923                                           1956

Arve@Sallanches 1965

Arve@Taninges 1948

Arve@Genève, Bout-du-Monde 1904

Rhône@Bognes 1920                        1947

1900 2015

Figure II.11 – Données hydrométriques. Les périodes pour lesquelles des données de débits moyens journaliers
sont disponibles sont indiquées en vert. Les parties hachurées indiquent les périodes pour
lesquelles le régime hydrologique du Rhône est modifié de manière significative par la présence
de barrages.

2.4. Données atmosphériques

Les réanalyses atmosphériques ont pour objectifs de décrire, pour les décennies passées, l’état de
l’atmosphère, les centres d’action ainsi que leurs variations et leurs évolutions dans le temps. Dans
cette thèse, nous utilisons la réanalyse atmosphérique ERA-20C [Poli et al., 2016] produite par
l’ECMWF 1 (« European Centre for Medium-Range Weather Forecasts »). Cette réanalyse atmo-
sphérique fournit des données comme les hauteurs des géopotentiels à 1000 hPa et 500 hPa, la vitesse
verticale du vent à 600 hPa, la température à 2 m, les précipitations de grande échelle, etc, au pas
de temps 6 h sur la période 1900-2010.

1. https://www.ecmwf.int/
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La réanalyse ERA-20C assimile des observations de pression au niveau de la mer et de vent
marin de surface en utilisant une technique d’assimilation 4D-Var. Elle est forcée par la température
de surface de la mer, la couverture de glace de mer, le rayonnement solaire et la composition de
l’atmosphère (aérosols troposphériques et stratosphériques, ozone et gaz à effet de serre). Les produits
ERA-20C décrivent l’évolution spatio-temporelle de l’atmosphère (sur 91 niveaux verticaux, entre la
surface et 0,01 hPa), de la surface terrestre (sur 4 couches de sol) et des vagues océaniques (sur 25
fréquences et 12 directions). La résolution horizontale est de 1,25°. Le bassin versant du Rhône amont
est ainsi couvert par 8 mailles de la réanalyse ERA-20C.

2.5. Données climatiques

2.5.1. Les projets CMIP6-PMIP4

Les projets CMIP6-PMIP4 (« Coupled Model Intercomparison Project Phase 6 - Paleoclimate
Modelling Intercomparison Project Phase 4 ») visent à coordonner et à rassembler des simulations
climatiques provenant de nombreux centres de recherche dans le monde entier. Toutes ces simula-
tions suivent un ensemble de règles communes afin d’être comparables entre elles. Ces simulations
fournissent un cadre pour comparer les changements climatiques anthropiques actuels et futurs avec
les variations naturelles passées du climat. Des simulations sur 5 périodes différentes ont été conçues
pour répondre aux objectifs des projets CMIP6-PMIP4 :

• Le millénaire précédant l’ère industrielle (« past1000 »).

• Le milieu de l’Holocène, il y a 6 000 ans (« midHolocene »).

• Le dernier maximum glaciaire, il y a 21 000 ans (« Last Glacial Maximum » ou « lgm »).

• La dernière période interglaciaire, il y a 127 000 ans (« Last Interglacial » ou « lig127k »).

• La période chaude du milieu du Pliocène, il y a 3,2 millions d’années (« mid-Pliocene Warm
Period » ou « midPliocene-eoi400 »).

Une description détaillée des projets CMIP6-PMIP4 et des simulations climatiques associées à ces
5 périodes sont fournies dans un ensemble de publications complémentaires : Eyring et al., 2016 ;
Haywood et al., 2016 ; Jungclaus et al., 2017 ; Otto-Bliesner et al., 2017 ; Kageyama et al.,
2017, 2018.

En particulier, le millénaire précédant l’ère industrielle (850-1849) est une période bien documen-
tée (« Past Global Changes, Floods Working Group 1 ») concernant les changements climatiques aux
échelles décennales et centennales avec des périodes contrastées telles que l’Anomalie Climatique Mé-
diévale et le Petit Âge Glaciaire. Cette période se caractérise par des variations des forçages solaires,
volcaniques et orbitaux, qui ont agi dans des conditions climatiques similaires à celles d’aujourd’hui.
Les simulations couvrant le millénaire préindustriel (850-1849) sont complétées par des simulations
historiques (1850 à 2014) suivant le protocole CMIP6.

1. http://pastglobalchanges.org/ini/wg/floods/intro
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2.5.2. Choix du modèle CESM-LME

Dans les expériences climatiques, un enjeu consiste à estimer la part des évolutions simulées qui
relève de la variabilité forcée (i.e. la réponse climatique du modèle considéré à différents forçages
naturels ou anthropiques) et la part qui relève de la variabilité interne. Séparer ces deux compo-
santes est souvent difficile, en particulier lorsque les fluctuations associées à la variabilité interne sont
importantes comparées aux évolutions de la réponse climatique [e.g. Hingray et al., 2019].

Pour ce faire, les modélisateurs du climat effectuent généralement des simulations d’ensembles, i.e.
plusieurs simulations avec un même modèle de climat. Les différentes simulations ne se différencient
que par de faibles variations de leurs conditions initiales. Chaque simulation ou « membre » représente
une réalisation potentielle du climat. Une moyenne de ces simulations d’ensembles permet alors
d’isoler la variabilité forcée de la variabilité interne et d’obtenir les tendances du système climatique
sur de longues périodes.

La dispersion entre les membres d’un ensemble permet d’estimer la variabilité interne du climat
dans le monde du modèle. Comme différents modèles de climat produisent a priori à des réponses
climatiques différentes pour un même scénario d’émission, la dispersion entre les réponses clima-
tiques de différents modèles donne l’incertitude modèle, qui traduit l’incertitude de la réponse forcée
(Fig. II.12). Nous avons choisi le modèle climatique CESM-LME car il possède plusieurs membres
contrairement aux autres modèles climatiques disponibles pour le dernier millénaire.

Figure II.12 – Illustration de simulations d’ensembles. (a) Anomalies de précipitations annuelles moyennes
[mm j−1] du bassin Supérieur du fleuve Colorado par rapport à la période de référence 1971-
2000 pour 7 modèles climatiques. Les lignes représentent les moyennes d’ensembles et les
bandes de couleur les intervalles 5 % - 95 % des membres de chaque ensemble. Figure extraite
et adaptée de Deser et al. [2020].
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2.5.3. Le modèle climatique CESM-LME

Le CESM 1 (« Community Earth System Model ») est un modèle climatique couplé permettant de
simuler le système climatique. Composé de quatre modèles distincts simulant simultanément l’évo-
lution de l’atmosphère, de l’océan, de la surface terrestre et de la glace de mer, et d’un coupleur
central, le CESM permet aux chercheurs de mener des recherches fondamentales sur les états clima-
tiques passés, présents et futurs de la Terre. Le CESM succède au CCSM (« Community Climate
System Model »), en particulier la version 4 (CCSMv4 ; Landrum et al., 2013), qui a fourni la
composante atmosphérique initiale du CESM.

Dans le cadre des projets CMIP5-PMIP3 qui ont précédé les projets CMIP6-PMIP4, le groupe
de travail sur le paléoclimat du CESM au NCAR (« National Center for Atmospheric Research ») a
mené une série d’expériences communautaires sur le dernier millénaire, appelées « Last Millennium
Ensemble » (LME) [Otto-Bliesner et al., 2016]. Le modèle CESM-LME est composé de 12 membres
et utilise le « Community Atmosphere Model version 5 » (CAM5) pour l’atmosphère, le « Parallel
Ocean Program version 2 » (POP2) pour l’océan, le « Community Land Model version 4 » (CLM4)
pour la surface terrestre et le « Community Ice CodE » (CICE4) pour la glace de mer [Hurrell
et al., 2013]. La résolution du modèle est d’environ 2° pour l’atmosphère et la surface terrestre et 1°
pour l’océan et la glace de mer.

Les simulations du CESM-LME sont influencées par des forçages naturels (orbitaux, solaires, vol-
caniques) et anthropiques (gaz à effet de serre, ozone, aérosols, utilisation des sols), soit ensemble, soit
individuellement (Schmidt et al., 2011, 2012). Les seules différences entre les membres de l’ensemble
sont dues à des perturbations des conditions atmosphériques initiales. Les simulations s’étendent sur
le dernier millénaire (850-1849) et sur la période historique (1850-2005). Les sorties du modèle telles
que la pression au niveau de la mer, la hauteur du géopotentiel à 500 hPa, l’humidité spécifique à
850 hPa, la température à 850 hPa, la température moyenne à 2 m, etc, sont disponibles au pas de
temps mensuel, journalier et 6 h. Ces données sont archivées sur le site de données climatiques du
NCAR 2 sous forme de séries chronologiques à variable unique.

2.6. Données paléohydrologiques

Lors des plus fortes crues du Rhône, l’augmentation importante et brutale du débit entraîne le
transport de matériaux détritiques vers le lac du Bourget, via le canal de Savière (Fig. II.13), où ils
forment des dépôts caractéristiques tant d’un point de vue granulométrique que géochimique (voir
la revue de Sabatier et al., 2022, pour plus de détails). La datation de ces dépôts, à partir des
radioéléments de courtes périodes pour le dernier siècle [Bruel & Sabatier, 2020] et du Carbone
14 pour les derniers millénaires [Blaauw, 2010], permet de reconstituer avec une relative précision
l’occurrence des crues. Dans certains cas, il est également possible de reconstituer l’intensité des crues
à partir d’analyses granulométriques ou de l’épaisseur des dépôts [Wilhelm et al., 2022].

1. https://www.cesm.ucar.edu/
2. https://www.earthsystemgrid.org/
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2. Données

Figure II.13 – (A) Localisation du bassin versant du lac du Bourget. (B) Principaux affluents (Rhône,
Leyss et Sieroz) et effluents (Rhône) du lac du Bourget. (C) Le canal de Savière s’écoule
généralement du lac du Bourget vers le Rhône mais l’écoulement est inversé lors des fortes
crues du Rhône. (D) Bathymétrie et localisation des carottes dans la Partie Nord du lac.
Figure extraite et adaptée de Jenny et al. [2014].

Jenny et al. [2014] ont d’abord pu reconstituer les volumes de sédiments déposés dans le lac
du Bourget lors des crues des 400 dernières années à partir de l’étude et de la corrélation à haute
résolution d’un ensemble de 24 carottes sédimentaires réparties dans la partie Nord du lac (Fig.
II.13). Les auteurs ont pu ainsi démontrer que les volumes de sédiments reconstitués sont corrélés
aux débits de crue maximaux du Rhône sur la période 1853-2010. Cette corrélation suggère également
que l’augmentation des digues et des barrages sur le Rhône au cours des 150 dernières années n’a pas
affecté de manière significative le transport des sédiments lors des plus fortes crues. Sur la base de
cette relation, la fréquence et l’intensité des crues du Rhône ont pu être reconstituées au cours des
400 dernières années.
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Une mission de carottage en 2017 a ensuite permis de prélever 10 carottes longues (d’environ 3
m) stratégiquement placées afin de tenter de reconstituer une chronique de crues sur les dernières
2000 années [Wilhelm et al., 2022]. Etant donné le nombre limité de carottes, il n’a pas été possible
de reconstituer le volume de sédiments déposés par événement et, par conséquent, de remonter à
l’estimation de l’intensité de chaque événement de crue comme cela a été fait par Jenny et al. [2014].
En revanche, tous les dépôts de crue ont pu être identifiés et datés.

Ainsi, l’activité de crue du Rhône a pu être reconstituée sur le dernier millénaire. L’activité de
crue est définie ici comme le nombre de crues par année dépassant un certain seuil en moyenne sur
une période donnée. Le nombre de crues reconstituées dépassant ce seuil (1500 m3 s−1 d’après Jenny
et al., 2014) a donc été comptabilisé par année puis une moyenne mobile de 31 ans a été appliquée
afin d’obtenir la courbe de la Figure II.14.
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Figure II.14 – Activité de crue reconstituée sur la période 800-2000 à partir d’archives sédimentaires du lac
du Bourget. Seules les crues dépassant 1500 m3 s−1 ont été comptabilisées et une moyenne
mobile sur 31 ans a été appliquée.
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Synthèse

Le bassin étudié est celui du Rhône amont (10 900 km2), un bassin de montagne situé à cheval
entre la France et la Suisse et dont l’exutoire se trouve en amont du lac du Bourget. Avec des régimes
hydrologiques variés allant de régimes glaciaires dans sa partie supérieure à des régimes mixtes
dominés par la neige et la pluie en aval, le bassin versant du Rhône amont est idéal pour évaluer
différentes chaînes de modélisation dans des configurations hydro-météorologiques contrastées et
exigeantes où l’interaction entre les variables météorologiques, à la fois dans l’espace et dans le
temps, est déterminante.

À partir des années 1950, une grande partie du Rhône a été aménagée pour la production
hydroélectrique, la satisfaction des besoins en eau pour l’agriculture et la protection contre les
inondations. Le régime hydrologique du Rhône a ainsi été modifié de manière significative par la
construction, à cette époque, des barrages de Mattmark, la Grande-Dixence, Mauvoisin et Émosson
dans le canton du Valais qui stockent une partie des crues intervenant au printemps et en été lors
de la fonte nivale et glaciaire. Nous considérons par contre que les aménagements réalisés en Haute-
Savoie ne sont pas assez importants pour modifier de manière significative le régime hydrologique de
l’Arve. Par ailleurs, le Léman est régulé depuis 1884 et depuis 1997, un nouveau Règlement impose
un niveau minimal et maximal ainsi qu’un débit réservé et un débit maximal à respecter en sortie
du Léman à Genève en fonction du mois de l’année.

De nombreuses données existent pour le bassin versant du Rhône amont. Des données météo-
rologiques sont disponibles pour 62 pluviomètres et 39 stations thermométriques au pas de temps
journalier sur la période 1961-2015. 10 stations hydrométriques fournissent des débits journaliers
en différents points du bassin sur des périodes allant parfois jusqu’à un siècle. Cependant, comme
le régime hydrologique a été modifié pour certains bassins, il n’existe pas toujours de données de
précipitations et de températures moyennes observées concomitantes aux données de débits obser-
vés en régime hydrologique naturel. Concernant les données atmosphériques de grande échelle, la
réanalyse ERA-20C et le modèle climatique CESM-LME fournissent différentes variables au pas de
temps journalier sur les périodes 1900-2010 et 850-2005 respectivement. Des données paléohydro-
logiques sont également disponibles, ce qui a permis de reconstituer l’activité de crue du Rhône à
partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget sur le dernier millénaire.
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ChapitreIII
Modélisation hydrologique

1. Le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT

1.1. Historique du modèle

La première version du modèle GSM-SOCONT (« Glacier and SnowMelt SOil CONTribution
model ») a été développée dans les années 2000 au laboratoire Hydrologie et Aménagement de l’École
Polytechnique Fédérale de Lausanne (EPFL) pour des applications diverses en milieu alpin (prévision
de débits de crue, prédétermination de crues de projet, estimation de l’impact hydrologique du
changement climatique) [Hamdi et al., 2005 ; Schaefli et al., 2005 ; Horton et al., 2006 ; Hingray
et al., 2014]. La première version du modèle s’appliquait au bassin versant du Rhône Supérieur, de
sa source en Suisse jusqu’au Léman. Une deuxième version a ensuite permis de prendre en compte
la saturation des stocks de neige et la possibilité de regel des eaux de fonte avant la production de
l’infiltration et du ruissellement de surface. Pour cette thèse, nous avons étendu le domaine d’étude
à l’aval du Léman, jusqu’à la station hydrométrique de Bognes, située en amont du lac du Bourget.

1.2. Description du modèle

Le modèle GSM-SOCONT est un modèle conceptuel à réservoirs. À partir des données journalières
de précipitations (P), de températures moyennes (T) et d’évapotranspiration potentielle (ETP), il
fait évoluer l’état de 8 réservoirs conceptuels qui interagissent et alimentent la rivière (Fig. III.1).
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Modèle de séparation pluie/neige 
+ modèle de fonte/regel

P Partie 
glaciaire

Partie non 
glaciaire

T P T ETP

Spatialisation des variables météorologiques Spatialisation des variables météorologiques 

Modèle de séparation pluie/neige 
+ modèle de fonte/regel

Stock de 
glace

Qsous−bassin
Bandes d’altitude Bandes d’altitude

N G U R

P1

P2

L1

L2

Figure III.1 – Schéma du modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT. Le modèle utilise des données journa-
lières de précipitations (P), de températures moyennes (T) et d’évapotranspiration potentielle
(ETP). Un réservoir neige N représente le stock de neige qui évolue à travers les processus
d’accumulation, de fonte et de regel de la neige. Le réservoir glace G modélise la fonte de la
glace. Les pertes par infiltration et évapotranspiration sont simulées à l’aide d’un réservoir
superficiel U. L’écoulement des eaux de ruissellement (par excès de la capacité d’infiltration)
est simulé à l’aide d’un réservoir de surface non linéaire R. Une cascade de Nash composée de
deux réservoirs linéaires (L1 et L2) est utilisée pour simuler le stockage et la libération des
eaux sous-superficielles. Une cascade de Nash composée de deux réservoirs linéaires (P1 et P2)
est utilisée pour simuler le stockage et la libération des eaux souterraines profondes.

Le modèle GSM-SOCONT est un modèle semi-distribué. Pour notre étude, nous avons divisé le
bassin versant du Rhône amont en 18 sous-bassins (Fig. III.2). Ils ont été sélectionnés de manière
à ce qu’ils aient approximativement la même surface et qu’une station hydrométrique soit située à
l’exutoire d’un sous-bassin dans la mesure du possible [Obled et al., 2009]. L’unité hydrologique
considérée pour la simulation hydrologique est la bande d’altitude. Chaque sous-bassin est divisé en
partie glaciaire et non glaciaire et chacune de ces entités est subdivisée en bandes d’altitude de 500
m. Le débit simulé à l’exutoire d’un sous-bassin est la somme des débits simulés pour les différentes
bandes d’altitude composant ce sous-bassin. Les caractéristiques géographiques des 18 sous-bassins
sont présentées dans le Tableau III.1.
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Tableau III.1 – Caractéristiques géographiques des 18 sous-bassins.
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Chapitre III. Modélisation hydrologique

Figure III.2 – Découpage du bassin versant du Rhône amont en 18 sous-bassins.

Les bandes d’altitude glaciaires et non glaciaires de chaque sous-bassin sont caractérisées par leur
surface et leur altitude moyenne à travers leur courbe hypsométrique. Ces courbes représentent la
répartition de la surface du sous-bassin en fonction de l’altitude. Elles expriment donc le pourcentage
de superficie en-dessous d’une certaine altitude. Un exemple est donné sur la Figure III.3 et dans le
Tableau III.2 pour le sous-bassin 1.
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Figure III.3 – Courbes hypsométriques pour les parties englacée et non englacée du sous-bassin 1. Les lignes
horizontales représentent les limites des différentes bandes d’altitude.
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1. Le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT

Tableau III.2 – Surface et altitude moyenne de chaque bande d’altitude du sous-bassin 1.

Bandes d’altitude [m]
Surfaces englacées Surfaces non englacées
S [%] z moy [m] S [%] z moy [m]

0 - 500
500 - 1000 4 838,0
1000 - 1500 1 1437,6 15 1300,0
1500 - 2000 3 1790,0 23 1770,8
2000 - 2500 13 2308,6 34 2256,2
2500 - 3000 37 2767,8 19 2690,5
3000 - 3500 35 3224,3 3 3178,5
3500 - 4000 10 3637,7 1 3634,6
4000 - 4500 1 4030,4 1 4050,7
4500 - 5000

Pour la simulation hydrologique, chaque unité hydrologique du modèle, i.e. chaque bande d’altitude
de chaque sous-bassin, est forcée par trois chroniques journalières : les précipitations surfaciques
moyennes, les températures surfaciques moyennes pour l’altitude moyenne de l’unité hydrologique
considérée et l’évapotranspiration potentielle moyenne.

Le modèle simule, à chaque pas de temps, l’ensemble des flux et stocks suivants :

• La part des précipitations solides et liquides.
• La hauteur du manteau neigeux (hauteur de l’équivalent en eau).
• La quantité d’eau liquide disponible au sein du manteau neigeux.
• La capacité de rétention d’eau du manteau neigeux.
• La lame de fonte nivale.
• La lame de fonte glaciaire pour les unités hydrologiques englacées.
• La pluie équivalente.
• L’évapotranspiration réelle.
• L’infiltration.
• Le stock hydrique du réservoir superficiel U.
• Le ruissellement de surface issu du réservoir rapide R.
• Le débit superficiel issu du réservoir superficiel U.
• Le débit sous-superficiel issu des réservoirs sous-superficiels L1 et L2.
• Le débit de base issu des réservoirs souterrains profonds P1 et P2.

1.3. Paramétrisation du modèle

Les échanges entre les différents réservoirs, l’atmosphère et la rivière sont régis par des relations
mathématiques simples. Ces relations dépendent pour la plupart de paramètres conceptuels. Dans sa
formulation complète, le modèle GSM-SOCONT est régi par 19 paramètres par sous-bassin (Tableau
III.3). Certaines valeurs de paramètres peuvent être fixées à partir de considérations physiques ou à
partir d’informations trouvées dans la littérature. En pratique, le calage d’un sous-bassin n’est donc
jamais réalisé sur la totalité des 19 paramètres.
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Tableau III.3 – Paramètres du modèle hydrologique GSM-SOCONT.
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1. Le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT

Un jeu de paramètres est associé à chaque sous-bassin. Les valeurs des paramètres peuvent ainsi
varier d’un sous-bassin à l’autre afin de rendre compte de la variabilité spatiale de la réponse hydro-
logique. Les paramètres sont communs à toutes les bandes d’altitude d’un sous-bassin donné.

A noter que le Léman nécessite une modélisation particulière. Nous modéliserons son fonctionne-
ment par un réservoir linéaire de constante de vidange K suivi d’un ensemble de règles de régulation.
La constante de vidange K constitue un autre paramètre à estimer. La modélisation du fonctionne-
ment du Léman est détaillée dans la Section 2 de ce chapitre.

1.4. Spatialisation des forçages météorologiques

1.4.1. Températures moyennes et précipitations

La spatialisation des forçages météorologiques sur les différentes bandes d’altitude permet de
prendre en compte leur forte variabilité spatiale, notamment, la forte dépendance des températures
à l’altitude. Nous avons choisi de spatialiser les forçages météorologiques à l’échelle des sous-bassins
avec la méthode d’interpolation de Thiessen.

La méthode de Thiessen définit des polygones à partir des médiatrices entre deux stations. Elle
est équivalente à la méthode du plus proche voisin. La valeur affectée en un point donné est la valeur
mesurée à la station i la plus proche. Cette méthode produit ainsi des polygones de valeurs uniformes
dans l’espace horizontal (Fig. III.4 et III.5). Pour estimer les précipitations ou les températures
moyennes affectant une surface S, la pondération Wi, ou poids de Thiessen, affectée à la station i est
le rapport Ai/A où Ai est la superficie de la surface S interceptée par le polygone correspondant à la
station i et où A est la superficie totale de la surface S.

Figure III.4 – Carte des polygones de Thiessen associés aux stations thermométriques.
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Figure III.5 – Carte des polygones de Thiessen associés aux stations pluviométriques.

La méthode de Thiessen est une méthode assez simpliste et d’autres méthodes pourraient fournir
de meilleures estimations (e.g. la pondération par l’inverse de la distance ou le krigeage avec dérive
externe ; Wagner et al., 2012). Cependant, ces méthodes présentent aussi d’importantes limitations
dans les environnements de montagne (e.g. la difficulté à prendre en compte l’influence de la topogra-
phie sur les structures spatiales météorologiques à l’échelle de l’événement). La méthode de Thiessen
a été retenue pour sa simplicité et sa capacité à prendre en compte de manière directe une relation
température-altitude régionale variable dans le temps [Hingray et al., 2010].

Pour spatialiser les températures moyennes, nous avons supposé que la relation température-
altitude suivait chaque jour une relation linéaire définie par son gradient altimétrique. Cette relation
est variable d’un jour à l’autre. Pour prendre en compte cette variabilité, nous avons déterminé une
chronique de gradients altimétriques journaliers de température à partir des températures moyennes
journalières observées aux stations sur la période 1961-2015. Le gradient retenu pour un jour donné
est soit le gradient altimétrique de ce jour si la régression linéaire entre les températures moyennes
journalières et les altitudes des 39 stations pour ce jour est satisfaisante (R2 > 0,8), soit le gradient
altimétrique climatologique pour ce jour. Le gradient climatologique est estimé ici avec le gradient
altimétrique calendaire lissé sur 31 jours, où le gradient calendaire est le gradient estimé sur la base
des températures interannuelles moyennes pour ce jour calendaire. On a donc 366 valeurs de gradients
climatologiques.

Lorsqu’elles sont cumulées sur de longues périodes, les précipitations présentent également une
dépendance à l’altitude. Pour les simulations réalisées pour le bassin versant du Rhône amont, nous
avons cependant considéré que le gradient altimétrique journalier de précipitation était nul. Ce choix
sera discuté dans le Chapitre V Section 3.3.
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1.4.2. Évapotranspiration potentielle

Pour pouvoir estimer l’évapotranspiration potentielle (ETP) à n’importe quelle altitude, nous
avons supposé que l’ETP était fonction de la température T au pas de temps journalier :

ETP(t) = a × T(t) + b (III.1)

Ce modèle est spécifique au bassin étudié et tient compte de la saisonnalité puisque le coefficient b
du modèle linéaire est différent selon le mois de l’année. Ce modèle a été estimé à partir des données
mensuelles d’ETP et de température T du CRU (« Climatic Research Unit ») produites sur la période
1900-2010 (Chap. II, Sect. 2.2.2).

1.5. Fonctionnement du modèle

Nous expliquons dans cette section le fonctionnement du modèle GSM-SOCONT. La mise en
équations du modèle est donnée en Annexe A.

Comme décrit dans la section précédente, les précipitations et les températures moyennes journa-
lières sont estimées à partir des stations météorologiques voisines en utilisant la méthode d’interpola-
tion de Thiessen et d’une relation température-altitude régionale variable dans le temps pour chaque
unité hydrologique du modèle, i.e. pour chaque bande d’altitude d’un sous-bassin. La température
moyenne est estimée pour l’altitude moyenne de l’unité hydrologique considérée.

Les précipitations moyennes sont supposées solides si la température moyenne est inférieure à une
température seuil Ta, liquides si la température moyenne est supérieure à une température seuil Tb

et mixtes dans le troisième cas. Les valeurs de Ta et Tb sont fixées à 0 °C et 2 °C conformément
à Hingray et al. [2010] et Froidurot et al. [2014]. Ta et Tb ont été estimés à partir de stations
météorologiques réparties sur toute la Suisse : des observations de la nature des précipitations (pluie,
neige ou précipitations mixtes) ont été estimées chaque jour à 7h30, 13h30 et 19h30 par un opérateur
de MétéoSuisse. Les deux seuils de température du modèle de répartition pluie/neige sont les mêmes
pour toutes les bandes d’altitude.

Pour chaque unité hydrologique, l’évolution temporelle du manteau neigeux est calculée sur la
base des séries temporelles de précipitation et de température moyenne. Pour chaque jour de la
simulation, les précipitations solides et/ou liquides sont ajoutées au stock du manteau neigeux et/ou
à sa teneur en eau liquide respectivement. La teneur en eau liquide est également alimentée par la
fonte des neiges, le cas échéant, et le manteau neigeux est alimentée par l’eau de regel, le cas échéant.
La fonte des neiges (ou l’eau de regel) est estimée à l’aide d’un modèle degré-jour à partir des degrés
de température positifs (respectivement négatifs) du jour. Le rapport des facteurs degré-jour de regel
de l’eau de fonte nivale et de fonte de la neige ARAN est pris par défaut à 0,2. Le facteur degré-jour
de regel de l’eau de fonte nivale ar est donc déterminé par le calage du facteur degré-jour de fonte de
la neige an pour chaque sous-bassin.
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Lorsque la teneur en eau liquide atteint la capacité de rétention maximale du manteau neigeux
CR, prise par défaut à 0,1, une « pluie équivalente » est libérée. La capacité de rétention est supposée
proportionnelle à l’équivalent en eau du manteau neigeux selon Kuchment & Gelfan [1996]. Le
paramètre KF intervenant dans le calcul de la pluie équivalente est pris par défaut à 1 (voir Annexe A).
Pour les unités hydrologiques glaciaires, la fonte des glaciers peut également se produire, notamment
lorsque la surface du glacier est dépourvue de neige. La fonte de la glace est également estimée à
l’aide d’un modèle degré-jour. La température seuil de fonte de la neige et de la glace Tf est prise
par défaut à 0 °C.

Pour les unités hydrologiques glaciaires, la transformation des précipitations et de l’écoulement des
eaux de fonte s’effectue au moyen de deux réservoirs linéaires, l’un pour la fonte des glaciers et l’autre
pour les précipitations ou les précipitations équivalentes. Pour les unités hydrologiques non glaciaires,
les précipitations ou les précipitations équivalentes sont séparées en infiltration et en précipitations
effectives. L’infiltration alimente un réservoir de sol non linéaire qui produit une infiltration profonde
et un écoulement souterrain. L’infiltration (respectivement l’évapotranspiration réelle) est estimée
à partir des précipitations équivalentes (respectivement de l’évapotranspiration potentielle) et de
l’humidité du sol simulée. Les précipitations effectives alimentent un réservoir linéaire de surface qui
produit un ruissellement direct.

Le débit simulé à l’exutoire de chaque sous-bassin est la somme des différentes composantes du
débit produites par les différentes unités hydrologiques des zones glaciaires et non glaciaires du
sous-bassin. Les débits simulés pour les sous-bassins sont additionnés pour produire ceux à chaque
station hydrométrique et à l’exutoire du bassin versant. Le pas de temps journalier utilisé dans les
simulations et la surface relativement petite du bassin versant permettent de ne pas tenir compte de
l’acheminement des débits à travers le réseau hydrographique.

1.6. Bilan des paramètres à caler

Finalement, 10 paramètres doivent être calés pour chaque sous-bassin (Tableau III.4).

Tableau III.4 – Paramètres du modèle hydrologique GSM-SOCONT à caler.

Paramètre Notation Unité
Facteur degré-jour de fonte de la neige an mm °C−1 j−1

Facteur degré-jour de fonte de la glace ag mm °C−1 j−1

Constante de vidange du réservoir neige kn j
Constante de vidange du réservoir glace kg j
Constante de vidange du réservoir rapide kr j
Constante de vidange du réservoir superficiel ku j
Capacité de stockage maximale du réservoir superficiel A mm
Coefficient de répartition du débit superficiel XX -
Constante de vidange de chaque réservoir sous-superficiel kl/2 j
Constante de vidange de chaque réservoir souterrain profond kp/2 j
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2. Modélisation du fonctionnement du Léman

2.1. Problématique de modélisation

Un modèle ad hoc a été développé pour simuler l’influence du Léman sur le débit du Rhône.
Du fait de ses dimensions et indépendamment de sa régulation actuelle, le Léman a une influence
significative sur le bilan hydrologique et sur la dynamique des débits du Rhône. Même en l’absence de
régulation, le lac a pour effet de laminer les apports et les crues en provenance du bassin Supérieur
du Rhône. L’impact du Léman sur l’hydrologie du Rhône s’est accru avec la mise en place de sa
régulation. Depuis les années 1990, les débits en sortie du Léman suivent les principaux objectifs de
régulation du Règlement de 1997 [CERCG, 1997], à savoir (i) un niveau d’eau cible dans le lac pour
chaque jour calendaire, (ii) un débit d’étiage environnemental à respecter en aval et (iii) un débit à
ne pas dépasser sauf pendant les périodes de hautes eaux du lac. Les débits en sortie du Léman sont
également déterminés par les débits à turbiner par la centrale hydroélectrique située en sortie du
Léman, ces débits étant eux-mêmes déterminés par la demande électrique régionale. La chronologie
passée de la demande électrique et, par suite, celle des débits à turbiner n’étant pas disponibles, il
n’est pas possible de proposer une modélisation fine de la régulation du Léman.

2.2. Proposition de modélisation

Pour simuler les débits en sortie du Léman, nous avons seulement pris en considération (i) le fonc-
tionnement hydrologique du Léman résultant de son fonctionnement naturel (laminage des apports
associés aux phénomènes de stockage et de déstockage d’un réservoir hydraulique non régulé) et (ii)
les contraintes liées au Règlement cité ci-dessus (Fig. III.6).

L’effet tampon naturel du lac est simplement modélisé par le système classique à trois équations
nécessaire pour simuler le comportement des réservoirs non régulés, à savoir un bilan hydrologique,
une équation de stockage et une équation de débit du réservoir [Hingray et al., 2014]. Ici, pour
l’équation de stockage, une simple relation linéaire entre la hauteur d’eau et le stockage est consi-
dérée et, pour l’équation de débit, le débit sortant qui serait obtenu sans régulation est supposé
proportionnel au volume stocké dans le réservoir. La constante de vidange K du réservoir est le seul
paramètre du modèle. Elle définit en première approximation le décalage temporel entre les crues
entrantes et les crues sortantes du Léman.

Sous ces hypothèses, le système à trois équations (bilan hydrologique, équation de stockage, équa-
tion de débit) pour simuler le comportement d’un réservoir non régulé s’écrit :

dV(t)
dt = Qin(t) − Qout(t)

V(t) = S × h(t)

V(t) = K × Qsréservoir(t)

(III.2)
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où :
• V(t) [m3] est le volume d’eau stocké dans le réservoir au pas de temps t.

• Qin(t) [m3 j−1] est la somme des différents apports (précipitations, débits des sous-bassins
amont et latéraux) au pas de temps t.

• Qout(t) [m3 j−1] est la somme des différentes sorties (évaporation, débit de sortie du réservoir)
et des différents prélèvements (négligés ici) au pas de temps t.

• Qsréservoir(t) [m3 j−1] est le débit de sortie du réservoir au pas de temps t.

• h(t) [m] est la hauteur d’eau dans le réservoir au pas de temps t.

• S [m2] est la surface du Léman (S = 580 km2).

• K [j] est la constante de vidange du réservoir.

La solution discrétisée de ce système d’équations donne l’équation du débit de sortie du réservoir
linéaire non régulé (pour t2 > t1) :

Qsréservoir (t2) = Qsréservoir (t1) × e− (t2−t1)
K + apports totaux (t2) ×

(
1 − e− (t2−t1)

K

)
(III.3)

Les apports totaux du réservoir [m3 j−1] au pas de temps t sont définis par l’équation :

apports totaux(t) = QPorte-du-Scex(t) + QSous-bassins latéraux(t) + (P(t) − E(t)) × 580
24 × 3, 6 (III.4)

où :
• QPorte-du-Scex(t) [m3 s−1] est le débit en provenance du bassin Supérieur du Rhône et mesuré

à la station de Porte-du-Scex au pas de temps t.

• QSous-bassins latéraux(t) [m3 s−1] est la somme des apports des sous-bassins latéraux au Léman
(sous-bassins 9, 10, 11 et 12) au pas de temps t.

• P(t) et E(t) [mm j−1] sont respectivement les précipitations et l’évaporation du Léman au pas
de temps t, converties en m3 s−1 à partir de la surface du Léman (S = 580 km2), l’évaporation
du Léman étant estimée à partir de l’équation de Rohwer [Rohwer, 1931] (voir Annexe B).

Concernant les règles de régulation, nous avons mis en place un algorithme qui, pour chaque jour
de la simulation, calcule une première estimation du débit de sortie du lac à partir d’un niveau
cible. Une marge de manœuvre est possible de manière à ce que (i) les débits réservés et maximum
autorisés en sortie du lac soit respectés et (ii) le niveau final du lac pour ce jour reste entre les niveaux
minimum et maximum admissibles définis par le Règlement de 1997 [CERCG, 1997]. L’algorithme
de régulation du Léman est détaillé en Annexe C.

Le modèle à réservoir sera considéré lors des simulations sur le dernier siècle (Chap. V) et sur le
dernier millénaire (Chap. VI). Les règles de régulation seront uniquement prises en compte lors des
simulations sur le dernier siècle. Elles seront ignorées pour les simulations sur le dernier millénaire
puisque nous nous intéresserons au fonctionnement naturel du système.
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Figure III.6 – Le fonctionnement du Léman est modélisé par un réservoir linéaire de constante K dont les
apports sont les débits à la station de Porte-du-Scex, les débits des sous-bassins 9, 10, 11, 12
et les précipitations auxquelles sont soustraites l’évaporation du Léman. Le débit sortant du
réservoir suit ensuite un ensemble de règles de régulation définies par le Règlement de 1997
pour donner le débit effectif de sortie du Léman mesuré à la station de Genève, Halle-de-l’Ile.

3. Calibration du modèle hydrologique GSM-SOCONT

3.1. Stratégie de calibration

Dans la plupart des cas (comme ici), les modèles hydrologiques simulent le comportement naturel
des bassins versants considérés. Une approche fréquente pour l’estimation des paramètres du modèle
dans une telle configuration nécessite une période de temps avec des observations météorologiques et
de débits « naturels » concomitantes. Pour la plupart des sous-bassins du Rhône amont, il n’existe
pas de période de ce type. Les observations météorologiques journalières sont disponibles à partir des
années 1960 (ici pour la période P* = 1961-2015) tandis que le comportement hydrologique des sous-
bassins était naturel jusqu’aux années 1950 seulement, puis fortement modifié par la construction de
barrages dans le canton du Valais.

La méthode utilisée pour l’estimation des paramètres a donc été adaptée à la configuration des
données des sous-bassins en fonction (i) du niveau de « perturbation » du comportement hydrologique
des sous-bassins pendant la période P* et (ii) de la disponibilité des débits observés pour la période
antérieure aux années 1950. Pour les sous-bassins jaugés dont le comportement hydrologique peut
être considéré comme naturel (ou au moins non modifié de manière significative) sur la période P* (ou
au moins sur une sous-période significative de P*), les paramètres ont été estimés avec une approche
classique de calibration hydrologique en minimisant une fonction objectif estimée à partir des séries
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temporelles des débits simulés et observés sur la même période, à savoir :

Fnaturel = 1 − NSEchrono (III.5)

où NSEchrono est le critère « Nash-Sutcliffe Efficiency » [Nash & Sutcliffe, 1970] obtenu à partir
des écarts entre les débits journaliers observés et simulés.

Pour les sous-bassins jaugés dont le comportement hydrologique est modifié de manière significative
au cours de la période P* et pour lesquels des observations de débit « naturel » sont disponibles avant
1950, les paramètres ont été estimés sur la base de signatures hydrologiques [Sivapalan et al., 2003 ;
Winsemius et al., 2009 ; Horner, 2020]. Dans le cas présent, les paramètres ont été calibrés de
manière à ce que les signatures simulées reproduisent au mieux les signatures observées mais les
signatures observées et simulées proviennent de périodes différentes suivant Hingray et al. [2010]
(par exemple 1922-1963 et 1961-2015 respectivement pour le sous-bassin de la Viège).

Les signatures considérées ici sont le régime interannuel journalier (366 valeurs) et la distribution
statistique des maxima annuels de débit. La fonction objectif est une combinaison du critère NSE et
de la distance de Kolmogorov-Smirnov dKS, i.e. la différence maximale entre les distributions simulées
et observées des maxima annuels de débit :

Fmodifié = 0, 5 × (1 − NSErégime) + 0, 5 × dKS

max
(
QobsKS , QsimKS

) (III.6)

où dKS = |QobsKS − QsimKS | est la distance de Kolmogorov-Smirnov avec QobsKS et QsimKS les percen-
tiles correspondants de débit dans les distributions observées et simulées.

Pour les sous-bassins non jaugés, les paramètres ont été obtenus par régionalisation en suivant
les recommandations méthodologiques de Bárdossy [2007] et Viviroli et al. [2009]. Tous les sous-
bassins non jaugés situés en amont d’une station hydrométrique donnée ont été calibrés en même
temps et contraints de partager le même ensemble de paramètres. La série temporelle de débit utilisée
pour la calibration est la série temporelle simulée avec cette configuration de sous-bassins multiples
à la station hydrométrique en aval, où des observations sont disponibles. Les sous-bassins non jaugés
sont visibles sur la Figure III.2. Les sous-bassins regroupés pour la calibration de leurs paramètres
sont également listés dans le Tableau III.5.

En pratique, quelle que soit la configuration de calibration et la fonction objectif, nous avons
utilisé l’algorithme de calibration automatique DDS (« Dynamically Dimensioned Search » ; Tolson
& Shoemaker, 2007). Le choix et la structure de l’algorithme DDS sont détaillés en Annexe D.

3.2. Résultats de la calibration

Le Tableau III.5 récapitule pour chaque sous-bassin le type de calage, les périodes considérées pour
les simulations et les observations aux stations (identiques dans le cas d’un calage en chronologie ou
différentes dans le cas d’un calage en climatologie) ainsi que les valeurs des composantes des fonctions
objectifs utilisées (Éq. III.5 et III.6) lors de la calibration du modèle hydrologique GSM-SOCONT.
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Tableau III.5 – Caractéristiques du calage de chaque sous-bassin et valeurs des composantes des fonctions
objectifs utilisées lors de la calibration automatique du modèle hydrologique GSM-SOCONT.
NSEchrono et NSErégime correspondent au critère « Nash-Sutcliffe Efficiency » appliqué res-
pectivement aux séries temporelles de débit et aux régimes interannuels journaliers. dKS
est la distance de Kolmogorov-Smirnov, i.e. la différence maximale entre les distributions
simulées et observées des maxima annuels de débit. FdKS fait référence à la deuxième partie
de l’Éq. III.6. Rhône@Genève, HDI : Rhône@Genève, Halle-de-l’Ile. Rhône@Genève, BDM :
Rhône@Genève, Bout-du-Monde.

Sous-bassins Station Calage Périodes
NSEchrono NSErégime dKS FdKS

[-] [-] [m3 s−1] [-]
1 Rhône@Brigue Chronologique 1965-2015 0,82 - - -

2 Rhône@Viège Climatologique
obs : 1922-1963
sim : 1961-2015

- 0,99 48 0,17

3, 4 Rhône@Sion Climatologique
obs : 1916-1956
sim : 1961-2015

- 0,98 163 0,19

5 Rhône@Branson Climatologique
obs : 1941-1956
sim : 1961-2015

- 0,33 45 0,32

6, 7 Rhône@Porte-du-Scex Climatologique
obs : 1941-1956
sim : 1961-2015

- 0,93 35 0,12

8, 9, 10, 11, 12 Rhône@Genève, HDI Chronologique 1961-1970 0,72 - - -
13 Arve@Sallanches Chronologique 1965-2015 0,67 - - -
14 Arve@Taninges Chronologique 1961-2015 0,65 - - -

15, 16 Arve@Genève, BDM Chronologique 1965-2015 0,44 - - -

17, 18 Rhône@Bognes Climatologique
obs : 1923-1947
sim : 1961-2015

- 0,33 62 0,10

La performance est plutôt faible pour certains sous-bassins (e.g. Rhône@Branson, Rhône@Bognes).
Cependant, la « qualité » des données varie considérablement d’un sous-bassin à l’autre. Pour certains
d’entre eux, les données météorologiques journalières et les données journalières de débit non per-
turbé ne sont pas disponibles. Cela nécessite une approche basée sur les signatures qui, logiquement,
conduit à une « performance » plus faible. Même lorsque des séries concomitantes sont disponibles, la
calibration classique n’est malheureusement pas toujours très efficace. C’est le cas pour la station de
Genève, Bout-du-Monde sur l’Arve. Pour ce sous-bassin, le régime hydrologique est beaucoup moins
dominé par la neige qu’ailleurs. La densité du réseau de précipitations n’est peut-être pas suffisante
pour fournir une bonne estimation des apports de précipitations.
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Le Tableau III.6 indique pour chaque sous-bassin les valeurs des paramètres du modèle hydrolo-
gique GSM-SOCONT après calage. Les résultats des calibrations classiques et basées sur les signatures
sont donnés pour chaque sous-bassin sur les Figures III.7 et III.8 respectivement.

Tableau III.6 – Valeurs des paramètres du modèle hydrologique GSM-SOCONT après calage.

Sous-bassins
an ag kn kg kr ku A XX kl kp K

[mm °C−1 j−1] [mm °C−1 j−1] [h] [h] [h] [h] [mm] [-] [h] [h] [h]
1 4,8 5,5 6 6 12 120 239 0,67 569 2350 -
2 3,2 4,2 9 9 11 284 206 0,66 534 3081 -

3, 4 4,6 5,0 16 15 4 198 137 0,91 354 3254 -
5 2,4 3,0 5 6 11 159 65 0,08 256 3573 -

6, 7 2,1 2,3 4 5 9 354 146 0,54 533 1388 -
8, 9, 10, 11, 12 5,6 8,3 7 10 14 419 57 0,89 600 801 4,5

13 3,5 3,6 7 8 4 26 251 0,79 57 1538 -
14 1,9 4,0 3 4 6 13 56 0,53 50 375 -

15, 16 3,4 4,5 3 4 12 754 51 0,46 784 1454 -
17, 18 3,9 4,6 4 4 3 52 40 0,48 65 1702 -
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Figure III.7 – Calibration classique des sous-bassins présentant un régime hydrologique naturel (ou au moins
non modifié de manière significative). (a) Rhône@Brigue (1965-2015). (b) Rhône@Genève,
Halle-de-l’Ile (1961-1970). (c) Arve@Sallanches (1965-2015). (d) Arve@Taninges (1961-2015).
(e) Arve@Genève, Bout-du-Monde (1965-2015). (f) Exemple de niveaux du Léman observés
et simulés sur la même période que les débits observés et simulés à Genève, Halle-de-l’Ile. Le
critère de calibration est le coefficient NSE calculé à partir des séries temporelles observées et
simulées des débits à l’exutoire du sous-bassin.
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Figure III.8 – Calibration basée sur les signatures des sous-bassins dont le régime hydrologique a été modifié
par les barrages. (a) Rhône@Viège. (b) Rhône@Sion. (c) Rhône@Branson. (d) Rhône@Porte-
du-Scex. (e) Rhône@Bognes. (gauche) Régime interannuel journalier. (droite) Graphique de
Gumbel pour les maxima annuels de débit. L’axe des x est la variable réduite de Gumbel u
pour la période de retour T donnée, i.e. u = − ln(− ln(1 − 1/T)). Les lignes en pointillé
correspondent aux limites de l’intervalle de confiance à 90 % de la distribution de Gumbel
estimée sur les données observées. Les critères de calibration sont le coefficient NSE entre les
régimes simulés et observés et le coefficient de Kolmogorov-Smirnov entre les distributions
observées et simulées des maxima annuels de débit.
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3.3. Analyses complémentaires concernant la calibration

En fonction des données disponibles, nous avons donc envisagé différentes approches de calibra-
tion. En raison de ce contexte de données, il n’est pas toujours facile d’évaluer la pertinence de la
calibration. Pour les sous-bassins où des données météorologiques et de débit « naturel » concomi-
tantes sont disponibles sur une période suffisamment longue, cette évaluation peut être réalisée à
l’aide d’un « split-sample test » classique. Les « split-sample tests » effectués par Schaefli et al.
[2005] pour trois sous-bassins du Rhône amont montrent que la calibration classique est efficace et
robuste.

Pour les sous-bassins dont le comportement hydrologique est modifié de manière significative par
les barrages, un « split-sample test » n’est pas possible car les données de l’ensemble de la période
doivent être prises en compte pour la calibration basée sur les signatures. Les analyses décrites ci-
dessous suggèrent néanmoins que la calibration basée sur les signatures reste efficace et robuste dans
notre contexte.

Pour évaluer cela, nous avons recalibré les paramètres des 4 sous-bassins du Rhône amont présen-
tant un régime hydrologique naturel (ou au moins non modifié de manière significative) en utilisant
uniquement les signatures hydrologiques. Dans une première analyse, les signatures ont été estimées
en utilisant les mêmes données (période P0) que celles considérées pour la calibration classique (Fig.
III.9). Les séries temporelles simulées restent en accord avec les séries observées. Les coefficients NSE
sont logiquement inférieurs à ceux obtenus avec l’approche de calibration classique mais les différences
sont assez faibles (Fig. III.10).

Dans une seconde analyse, nous avons effectué un test similaire au « split-sample test » pour la
calibration basée sur les signatures. Pour ce faire, nous avons divisé la période en deux sous-périodes
(P1 et P2), nous avons recalibré les paramètres en utilisant uniquement les signatures hydrologiques
de la période P1 avec les données météorologiques de P1 et, avec cet ensemble de paramètres, nous
avons simulé sur la période P2 la série temporelle du débit à partir des données météorologiques de
P2. Les séries temporelles simulées restent en accord avec celles observées. Elles sont également en
accord avec celles obtenues avec une calibration basée sur les signatures lorsque les signatures sont
issues de l’ensemble de la période P0. Les coefficients NSE sont logiquement plus faibles mais les
différences sont assez faibles (Fig. III.11).
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Figure III.9 – Calibration basée sur les signatures des sous-bassins présentant un régime hydrologique natu-
rel (ou au moins non modifié de manière significative). (a) Rhône@Brigue (1965-2015). (b)
Arve@Sallanches (1965-2015). (c) Arve@Taninges (1961-2015). (d) Arve@Genève, Bout-du-
Monde (1965-2015). (gauche) Régime interannuel journalier. (droite) Graphique de Gumbel
pour les maxima annuels de débit. L’axe des x est la variable réduite de Gumbel u pour la
période de retour T donnée, i.e. u = − ln(− ln(1 − 1/T)). Les lignes en pointillé correspondent
aux limites de l’intervalle de confiance à 90 % de la distribution de Gumbel estimée sur les
données observées. Les critères de calibration sont le coefficient NSE entre les régimes simulés
et observés et le coefficient de Kolmogorov-Smirnov entre les distributions observées et simu-
lées des maxima annuels de débit.
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Figure III.10 – Comparaison des deux types de calibration pour les sous-bassins présentant un régime
hydrologique naturel (ou au moins non modifié de manière significative). Les coefficients
NSE ont été calculés en utilisant les données de débit de la même période pour les deux
types de calibration : calibration classique et calibration basée sur les signatures. (a)
Rhône@Brigue (1965-2015). (b) Arve@Sallanches (1965-2015). (c) Arve@Taninges (1961-
2015). (d) Arve@Genève, Bout-du-Monde (1965-2015).
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Figure III.11 – Procédure de calibration-validation appliquée à deux sous-bassins présentant un régime hy-
drologique naturel (ou au moins non modifié de manière significative). La calibration basée
sur les signatures a été appliquée aux signatures de la période P1 avec les données mé-
téorologiques de P1. Les signatures hydrologiques sont le régime interannuel journalier et la
distribution statistique des maxima annuels de débit. Les séries temporelles de débit obtenues
avec cette calibration basée sur les signatures sont montrées avec celles observées et celles
obtenues pour la calibration basée sur les signatures lorsque les signatures sont issues de l’en-
semble de la période P0. Les coefficients NSE ont été calculés à partir des séries temporelles
observées et simulées du débit sur la période P2 à partir des données météorologiques de P2.
(a) Rhône@Brigue : P0 = 1965-2015, P1 = 1965-1989, P2 = 1991-2015. (b) Arve@Taninges :
P0 = 1961-2015, P1 = 1961-1987, P2 = 1989-2015.
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3. Calibration du modèle hydrologique GSM-SOCONT

Synthèse

Le modèle hydrologique utilisé est le modèle GSM-SOCONT, un modèle spécialement conçu
pour la simulation hydrologique en zone de montagne. Il s’agit d’un modèle conceptuel à réservoirs
qui représente la dynamique des processus rapides, moyens et lents que l’on retrouve sur un bassin
versant : ruissellement, infiltration et percolation, évapotranspiration, dynamique des nappes, ac-
cumulation et fonte/regel de la neige et fonte glaciaire.

Le modèle GSM-SOCONT est semi-distribué : le bassin versant est divisé en 18 sous-bassins,
chaque sous-bassin est divisé en partie glaciaire et non glaciaire et chacune de ces entités est subdi-
visée en bandes d’altitude de 500 m. Le modèle utilise en entrée les caractéristiques géographiques
de chaque sous-bassin ainsi que des chroniques de précipitations, de températures moyennes et
d’évapotranspiration potentielle au pas de temps journalier pour chaque unité hydrologique.

Les échanges entre les différents réservoirs, l’atmosphère et la rivière sont régis par des relations
mathématiques simples. Ces relations dépendent de 10 paramètres par sous-bassin. Les valeurs des
paramètres peuvent varier d’un sous-bassin à un autre mais les mêmes paramètres s’appliquent à
toutes les bandes d’altitude d’un même sous-bassin.

Le débit simulé à l’exutoire de chaque sous-bassin est la somme des différentes composantes
du débit produites sur les différentes bandes d’altitude des zones glaciaires et non glaciaires du
sous-bassin. Les débits simulés pour les sous-bassins sont additionnés pour produire ceux à chaque
station hydrométrique et à l’exutoire du bassin versant.

Le fonctionnement du Léman nécessite une modélisation particulière. Nous proposons une
modélisation simplifiée de son fonctionnement par un réservoir linéaire de constante de vidange K
qui définit en première approximation le décalage entre les crues entrantes et les crues sortantes du
Léman, suivi d’un ensemble de règles de régulation définies par le Règlement de 1997.

Le régime hydrologique du Rhône ayant été modifié de manière significative par la construction
de barrages dans les années 1950, il n’existe pas toujours d’observations météorologiques et de débit
« naturel » concomitantes pour certains sous-bassins. Pour ces sous-bassins, une calibration basée
sur des signatures hydrologiques (le régime interannuel journalier et la distribution statistique des
maxima annuels de débit) a été envisagée. Pour les sous-bassins au régime hydrologique naturel,
une calibration classique en chronologie a été réalisée.

Des fonctions objectifs ont été optimisées grâce à l’algorithme de calibration automatique DDS,
ce qui a permis de déterminer des jeux de paramètres optimaux pour chaque sous-bassin. Des ana-
lyses complémentaires ont également permis de conclure que la calibration classique et la calibration
basée sur les signatures sont efficaces et robustes dans ce contexte.
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ChapitreIV
Modèles de descente d’échelle et de

correction de biais

Dans ce chapitre, nous présentons les modèles de descente d’échelle statistique SCAMP et dyna-
mique MAR utilisés séparément pour produire des séries temporelles de précipitation et de tempéra-
ture moyenne au pas de temps journalier à partir de l’information atmosphérique de grande échelle.
Comme les scénarios météorologiques produits par ces modèles présentent des biais, nous avons envi-
sagé leur correction. Le modèle de correction de biais de type quantile-quantile considéré dans cette
thèse est présenté en fin de chapitre.

1. Le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP

Le modèle SCAMP (« Sequential Constructive atmospheric Analogues for Multivariate weather
Predictions » ; Raynaud et al., 2020) est un modèle de descente d’échelle statistique qui permet de
générer des ensembles de scénarios météorologiques à partir de sorties de réanalyses atmosphériques
ou de modèles climatiques. Un scénario est défini ici comme une réalisation possible du système
climatique. Le modèle SCAMP sera appliqué au pas de temps journalier aux sorties de la réanalyse
atmosphérique ERA-20C [Poli et al., 2016] sur la période 1902-2009 dans le Chapitre V et aux
sorties du modèle climatique CESM-LME [Otto-Bliesner et al., 2016] sur la période 850-2004
dans le Chapitre VI. Les différentes composantes du modèle SCAMP (Fig. IV.1) sont décrites dans
cette section.
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Figure IV.1 – Schéma du modèle de descente d’échelle statistique SCAMP. (orange) Composantes utilisées
dans la simulation SCAMP. (vert) Composantes supplémentaires utilisées dans la simulation
SCAMP avec correction de biais. Les sorties obtenues après chaque étape et les résolutions
spatiale et temporelle sont indiquées en gras et en italiques respectivement. P : Précipitations.
T : Températures moyennes.

1.1. Caractéristiques du modèle analogue

Le modèle SCAMP est basé sur un modèle analogue classique [e.g. Obled et al., 2002 ; Bontron,
2004 ; Chardon et al., 2014]. Il repose sur l’hypothèse que deux situations atmosphériques similaires
à grande échelle conduisent à des situations météorologiques locales similaires [Lorenz, 1969]. Pour
chaque jour cible caractérisé par un ensemble de variables atmosphériques de grande échelle (appe-
lées prédicteurs), des dates analogues sont identifiées à partir de dates candidates extraites d’une
période d’archive suivant un critère d’analogie appliqué à cet ensemble de prédicteurs. La période
d’archive (1961-2009) est la période pour laquelle les prédicteurs et les variables météorologiques
locales (appelées prédictants) sont disponibles. Afin de tenir compte de l’éventuelle saisonnalité dans
la relation petite échelle / grande échelle, les dates candidates sont toutes les dates de la période
d’archive situées à l’intérieur d’une fenêtre calendaire de 61 jours centrée sur la date du jour cible.
Les prédictands observés pour les situations analogues les plus proches sont ensuite utilisés pour
construire des scénarios météorologiques probabilistes pour le jour cible (Fig. IV.2.).
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Figure IV.2 – Schéma de principe d’un modèle analogue. À partir des conditions météorologiques synoptiques
du jour cible, des jours analogues sont identifiés parmi les archives climatiques disponibles.
Les conditions météorologiques locales de ces jours analogues sont ensuite utilisées comme
scénarios météorologiques pour le jour cible. Figure extraite et adaptée de Raynaud [2016].

Nous avons utilisé les caractéristiques (prédicteurs, fenêtres d’analogie, critères d’analogie) du mo-
dèle analogue optimisé par Raynaud et al. [2020] pour un bassin versant similaire et proche du bassin
versant du Rhône amont, à savoir le bassin versant de l’Aare, situé en Suisse. Les fenêtres d’analo-
gie de Raynaud et al. [2020] ont simplement été recentrées sur le bassin versant du Rhône amont
(Fig. IV.3). Les paramètres d’analogie ont été optimisés pour la prévision probabiliste des précipita-
tions journalières. Ces paramètres peuvent être sous-optimaux pour la prévision de la température
moyenne journalière. Le modèle analogue retenu est composé de deux niveaux d’analogie :

• Le premier niveau d’analogie utilise les hauteurs des géopotentiels à 1000 hPa (HGT1000) et
500 hPa (HGT500) comme prédicteurs. Le critère d’analogie utilisé pour la sélection des dates
analogues est le TWS (« Teweles-Wobus Score » ; Teweles & Wobus, 1954). Il quantifie la
similitude entre deux champs de géopotentiel en comparant leurs formes, ce qui permet de
connaître l’origine des masses d’air. De Septembre à Mai, l’analogie est basée sur les hauteurs
des géopotentiels du jour J et du jour suivant J+1 à 12h00. En été, seules les hauteurs des
géopotentiels du jour J sont utilisées. Pour le premier niveau d’analogie, 100 dates analogues
sont sélectionnées pour chaque jour de la période de simulation.
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• Le deuxième niveau d’analogie fait une sous-sélection de 30 dates analogues parmi les 100
dates analogues retenues lors du premier niveau d’analogie. Le score d’analogie utilisé est
l’erreur quadratique moyenne (« Root-Mean-Square Error » ou RMSE). De Septembre à Mai,
les prédicteurs sont la vitesse verticale du vent à 600 hPa (VV600) et la température moyenne
à 2 m (T). En été, les précipitations de grande échelle (P) sont utilisées comme prédicteur.

Figure IV.3 – Fenêtres d’analogie des prédicteurs retenus pour les deux niveaux. Pour le premier niveau
d’analogie, les prédicteurs sont les hauteurs des géopotentiels à 1000 hPa (HGT1000) et 500
hPa (HGT500). Pour le deuxième niveau d’analogie, les prédicteurs sont la vitesse verticale
du vent à 600 hPa (VV600) et la température moyenne à 2 m (T) de Septembre à Mai et les
précipitations de grande échelle (P) en été.

Le choix des prédicteurs et de leur fenêtre d’analogie est justifié dans Raynaud et al., 2017, 2020.
Dans l’ensemble, ces jeux de prédicteurs garantissent à la fois la cohérence physique entre les variables
de précipitation et de température moyenne et possèdent de bonnes capacités de prédiction selon le
critère d’évaluation probabiliste CRPSS (« Continuous Ranked Probability Skill Score » ; Chardon
et al., 2014). Alors que de nombreuses applications de modèles analogues produisent des scénarios
à des stations météorologiques spécifiques, Chardon et al. [2016] ont montré que, pour la France,
la qualité de la prévision est considérablement améliorée lorsqu’elle est produite pour des variables
régionales moyennes, i.e. lorsque la prévision s’applique à la moyenne spatiale de la variable considé-
rée, la performance étant d’autant plus grande que la surface considérée pour la moyenne est grande.
Nous avons donc utilisé le modèle analogue pour générer des scénarios météorologiques à l’échelle
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1. Le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP

de l’ensemble du bassin versant du Rhône amont. Pour chaque jour de la période de simulation, 30
scénarios de précipitations et de températures moyennes de bassin ont ainsi été produits.

1.2. Génération de nouvelles valeurs de précipitations de bassin

Comme les scénarios météorologiques sont obtenus en rééchantillonnant les observations des jours
analogues, il n’est pas possible de générer des scénarios avec des valeurs supérieures à celles observées
dans la période d’archive. Le modèle SCAMP corrige cette limitation en ajoutant un processus de
génération aléatoire à la méthode des analogues. En pratique, une distribution Gamma est ajustée
pour chaque jour de la simulation (ou presque) aux 30 valeurs de précipitations de bassin associées aux
dates analogues identifiées pour ce jour [Chardon et al., 2018 ; Raynaud et al., 2020]. La distribution
Gamma est ensuite utilisée pour générer un nouvel échantillon de 30 valeurs de précipitations de
bassin, non observées et potentiellement plus élevées que celles observées (Fig. IV.4).
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Figure IV.4 – Échantillon de précipitations de bassin retenu en fonction du nombre de jours pluvieux associés
au 30 dates analogues pour un jour de simulation donné. Les courbes grises indiquent la
dispersion de 20 échantillons tirées au hasard dans la loi Gamma. Dans les configurations (a)
et (b), l’échantillon retenu au hasard est indiqué en bleu.
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L’ajustement d’une distribution Gamma aux 30 valeurs de précipitations de bassin associées aux
dates analogues n’est réalisé que s’il y a au moins 10 jours pluvieux et au moins 5 valeurs de précipi-
tations de bassin différentes parmi les 30 (Fig. IV.4 a,b). S’il y a au moins 10 jours pluvieux et moins
de 5 valeurs de précipitations de bassin différentes (Fig. IV.4 c) ou s’il y a moins de 10 jours pluvieux
parmi les 30 (Fig. IV.4 d), les valeurs des précipitations de bassin retenues sont simplement celles
correspondant aux dates analogues. Dans ces deux derniers cas, les jours analogues correspondent à
des jours « secs » avec des précipitations nulles ou inférieures à 1 mm.

1.3. Génération de séries temporelles par Schaake shuffle

Les scénarios météorologiques requis pour les simulations hydrologiques sont des chroniques. Ces
chroniques doivent être construites à partir des scénarios journaliers générés pour chaque jour de la
période considérée. La construction d’une chronique nécessite de choisir, pour chaque jour, un des 30
scénarios journaliers produits pour ce jour. Plusieurs méthodes sont possibles pour cette construction.
La méthode la plus simple consiste, pour chaque jour de la période considérée, à choisir au hasard
(avec ou sans remise) un des 30 scénarios disponibles pour ce jour. Les chroniques générées ainsi ne
fournissent pas nécessairement des scénarios météorologiques pertinents, permettant, par exemple,
de reproduire les propriétés de persistance ou d’intermittence des précipitations.

1) On veut réordonner les dates analogues du jour J :

DA1 DA2 DA3 DA4 DA5

ID 30712 30710 33232 33242 35401

Pbassin (mm) 4,1 0 2,4 10,2 1,3

Rang 4 1 3 5 2

DA1 DA2 DA3 DA4 DA5

ID 35401 33242 30710 33232 30712

Pbassin (mm) 1,3 10,2 0 2,4 4,1

Temps

Jour JJour J-1

DA1 DA2 DA3 DA4 DA5

ID 24468 22991 32528 23755 30710

2) On va chercher les dates analogues du jour J-1 : 3) On va chercher le lendemain des dates analogues du jour J-1 :

DA1 DA2 DA3 DA4 DA5

ID 24469 22992 32529 23756 30711

Pbassin (mm) 2,2 6,2 1,8 3,5 5,8

Rang 2 5 1 3 4

4) On identifie un schéma basé sur les rangs des Pbassin

5) On applique ce schéma pour les dates analogues du jour J

Figure IV.5 – Exemple du Schaake shuffle avec 5 dates analogues. DA : Date Analogue. ID : Identifiant de
la date analogue (ID = 1 correspond au 1er Janvier 1900).
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Dans ce travail, pour améliorer la cohérence temporelle entre deux jours consécutifs et ainsi favori-
ser la succession de jours pluvieux dans chaque série temporelle, les 30 scénarios de précipitations de
bassin obtenus pour un jour donné sont appariés à ceux du jour précédent. Pour cela, une méthode de
réarrangement temporel des dates analogues basée sur une méthode de corrélation de rang adaptée
de l’algorithme du Schaake shuffle a été utilisée [Clark et al., 2004]. Quelques applications de cette
méthode peuvent être trouvées dans les travaux de Schefzik [2016] et Bellier et al. [2017]. Dans
cette thèse, le Schaake shuffle a consisté à modifier les séquences des valeurs de précipitations de
bassin en conservant l’association des rangs et en réorganisant les séquences entre les jours J et J-1
[Raynaud et al., 2020]. Le lendemain des dates analogues du jour J-1 a alors été utilisé comme proxy
du jour J (Fig. IV.5).

Les séquences des précipitations de bassin après réarrangement temporel ont alors des apparie-
ments de rang similaires à ceux observés. Cette étape permet d’améliorer la reproduction de la
persistance des fortes précipitations. Ceci est illustré avec la reproduction des maxima annuels des
cumuls de précipitations de bassin observés sur 3 et 5 jours (Fig. IV.6).

0

40

80

120

160

200

1.1 2 5 10 20 50 100

C
um

ul
s 

su
r 

3 
jo

ur
s 

(m
m

)

Analogues

(a)

T (année)

M
A

P
_o

bs
_B

V
_B

og
ne

s_
m

ax
_3

j[1
, ]

1.1 2 5 10 20 50 100

Scénarios après Schaake shuffle

T (année)

obs
30 scénarios
scénario médian

−2 −1 0 1 2 3 4 5

0

40

80

120

160

200

C
um

ul
s 

su
r 

5 
jo

ur
s 

(m
m

)

(b)

u

−2 −1 0 1 2 3 4 5

u
u

Figure IV.6 – Maxima annuels des cumuls de précipitations de bassin sur (a) 3 jours et (b) 5 jours. Un ajus-
tement de Gumbel a été réalisé sur les 30 scénarios issus (gauche) directement des analogues
et (droite) après ajustement des lois Gamma et du Schaake shuffle. L’axe des x est la variable
réduite de Gumbel u pour la période de retour T donnée, i.e. u = − ln(− ln(1 − 1/T)).

Nous avons donné la priorité à la cohérence temporelle des précipitations. La génération des
scénarios doit aussi idéalement produire des scénarios inter-variables cohérents. La cohérence tem-
pérature/précipitations a été traitée dans un second temps. Les scénarios de températures moyennes
de bassin ont été réarrangés temporellement en suivant le schéma des dates analogues réarrangées
temporellement sur la base des précipitations de bassin.

73



Chapitre IV. Modèles de descente d’échelle et de correction de biais

1.4. Désagrégation spatiale des précipitations de bassin

Conformément à Mezghani & Hingray [2009] et Viviroli et al. [2022], les séries temporelles de
précipitations de bassin ont été désagrégées avec une méthode non paramétrique de fragmentation
pour produire des scénarios locaux de précipitations pour le bassin versant du Rhône amont. Cette
approche permet de produire des scénarios dont la structure spatiale est cohérente pour chaque jour
de la période considérée car elle utilise les structures spatiales observées, i.e. les structures spatiales
des analogues identifiés dans la période d’archive.

Pour chaque jour de la période de simulation et chaque scénario de précipitations de bassin
Pbassin SCE , le principe de cette approche de désagrégation est le suivant. Pbassin ANA , la précipita-
tion de bassin analogue la plus proche de Pbassin SCE , est identifiée parmi les 30 jours analogues. La
structure spatiale des précipitations pour ce jour analogue est utilisée pour la désagrégation du scéna-
rio de précipitations de bassin. Les valeurs locales du jour analogue le plus proche sont ensuite mises
à l’échelle à l’aide du coefficient Pbassin SCE

Pbassin ANA
puis utilisées comme scénarios locaux. Cette configuration

correspond à 99,9 % des jours de simulation.

Pour les autres configurations (les 0,1 % restants), cette approche conduit à appliquer des facteurs
d’échelle trop importants et, par suite, à générer des valeurs de précipitations locales irréalistes. Un
ensemble de précipitations de bassin issues d’un modèle de secours a alors été appliqué. Ce modèle
de secours est décrit en Annexe E.

1.5. Correction des séries temporelles de température moyenne

Les caractéristiques atmosphériques de grande échelle prises en compte pour l’identification des
dates analogues (forme des champs de géopotentiel en particulier) ne sont pas aussi informatives pour
les températures. La méthode de correction additive des températures de Kuentz et al. [2015] a été
utilisée pour rendre chaque jour les scénarios de températures moyennes de bassin cohérents avec la
température moyenne de grande échelle (i.e. la température moyenne de la réanalyse atmosphérique
ERA-20C ou du modèle climatique CESM-LME).

Pour chaque jour de la période de simulation et chaque scénario, le facteur de correction est la
différence entre la température moyenne de grande échelle et la température moyenne de bassin
du scénario. Ce facteur de correction journalier a ensuite été appliqué pour corriger la température
journalière moyenne de chaque station thermométrique pour ce scénario. Par exemple, si pour un jour
donné, la température moyenne de bassin d’un scénario est plus chaude de 2 °C que la température
moyenne de la réanalyse atmosphérique ERA-20C, alors toutes les températures moyennes locales
du scénario sont abaissées de 2 °C.

La correction des températures moyennes peut affecter la corrélation entre les scénarios de pré-
cipitations et de températures moyennes. Cependant, l’utilisation des mêmes dates analogues pour
les deux variables météorologiques garantit la cohérence spatiale et physique des scénarios météoro-
logiques générés.
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2. Le modèle de descente d’échelle dynamique MAR

2.1. Description du modèle

Le Modèle Atmosphérique Régional (MAR ; Gallée, 1995 ; Gallée & Schayes, 1994 ; Gallée
et al., 1996), développé à l’Université de Liège (ULiège) en Belgique et à l’Institut des Géosciences
de l’Environnement (IGE) en France, est un modèle de descente d’échelle dynamique utilisé pour
réaliser des simulations à l’échelle régionale.

Le modèle MAR est un modèle hydrostatique à équations primitives dont les coordonnées verticales
sont définies en coordonnées sigma. Le transfert radiatif à travers l’atmosphère utilise le schéma
radiatif de la réanalyse de l’ECMWF (« European Centre for Medium-Range Weather Forecasts » ;
Morcrette, 2002). Le modèle MAR comprend un schéma détaillé de la microphysique des nuages
avec six équations pronostiques pour l’humidité spécifique, la concentration des gouttelettes dans
les nuages, les cristaux de glace dans les nuages (concentration et nombre), la concentration des
particules de neige et les gouttes de pluie.

La convection est paramétrée selon Bechtold et al. [2001]. Le modèle MAR est couplé au schéma
unidimensionnel de surface terrestre SISVAT (« Soil Ice Snow Vegetation Atmosphere Transfer » ;
De Ridder & Schayes, 1997 ; Gallée et al., 2001) qui inclut un schéma multicouche de neige
[Brun et al., 1992 ; Gallée & Duynkerke, 1997], des équations pronostiques pour la température,
la masse, le contenu en eau et les propriétés de la neige (dendricité, sphéricité et taille) ainsi qu’un
module de glace [Lefebre et al., 2003].

La physique du modèle MAR peut être ajustée à la région d’intérêt et peut être utilisée avec des
résolutions relativement élevées (40 à 7 km). Des résolutions plus fines ne seraient pas possibles en
utilisant la configuration hydrostatique.

2.2. Exemples d’application du modèle

Le modèle MAR a d’abord été conçu pour les régions polaires, en particulier l’Antarctique [Gallée
et al., 1996 ; Naithani et al., 2002 ; Gallée et al., 2013 ; Amory et al., 2015 ; Agosta et al., 2019] et
le Groenland [Fettweis et al., 2017]. Le modèle MAR a ensuite été utilisé, entre autres, pour simuler
le climat aux latitudes moyennes [Wyard et al., 2017] et pour étudier l’évolution des précipitations
en Europe [Doutreloup et al., 2019]. Il a également été appliqué à l’Afrique de l’Ouest [Chagnaud
et al., 2020] et à diverses régions de montagne, comme l’Himalaya [Ménégoz et al., 2013], le Svalbard
[Lang et al., 2015] et l’archipel des Kerguelen [Favier et al., 2016 ; Verfaillie et al., 2019].

Récemment, le modèle MAR a été forcé par les données de la réanalyse atmosphérique ERA-20C
afin d’étudier les tendances des précipitations sur les Alpes européennes [Ménégoz et al., 2020] et
les changements de la température de l’air et de la couverture neigeuse dans les Alpes françaises
[Beaumet et al., 2021].
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2.3. Configuration du modèle pour le bassin versant du Rhône amont

Pour cette thèse, nous avons utilisé les sorties de la simulation MAR réalisée par Ménégoz et al.
[2020] et Beaumet et al. [2021] sur la période 1902-2009 (Chap. V). Le modèle MAR a été forcé
latéralement par les données de la réanalyse atmosphérique ERA-20C au pas de temps 6 h et ses
schémas dynamiques et physiques ont été appliqués avec un pas de temps de 60 s. La configuration
du modèle MAR est basée sur une résolution horizontale de 7 km, 24 niveaux pour l’atmosphère, 7
niveaux pour le sol et une couverture neigeuse décrite avec un nombre de couches variant de 1 à 20.
Le bassin versant du Rhône amont est couvert par 281 mailles (Fig. IV.7).

Les sorties au pas de temps journalier de la simulation MAR incluent les précipitations (P) et
les températures moyennes (T) pour l’ensemble du bassin versant du Rhône amont mais aussi la
pression atmosphérique de surface (psurf), la vitesse du vent à 10 m (U10m) et l’humidité spécifique
à 10 m (HS10m) pour les 23 mailles couvrant le Léman (Fig. IV.7). Ces variables additionnelles sont
utilisées pour calculer l’évaporation du Léman (voir Annexe B).

Figure IV.7 – Carte des mailles MAR couvrant le bassin versant du Rhône amont.
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3. Modèle de correction de biais

3.1. Principe de la correction de biais de type quantile-quantile

Comme nous le verrons dans le Chapitre V, les scénarios météorologiques produits par les modèles
MAR et SCAMP peuvent être très différents de ceux observés. Ceci est vrai pour chaque jour de la
période de simulation et en moyenne climatologique. Les caractéristiques statistiques des variables
considérées dans les scénarios simulés et les observations peuvent aussi différer de manière significa-
tive. Nous avons donc construit, pour les deux modèles de descente d’échelle, des scénarios corrigés
de précipitations et de températures moyennes.

Une correction de biais de type quantile-quantile, aussi appelée « Quantile-Mapping », a été
utilisée pour les deux variables [Déqué, 2007]. En pratique, la fonction de répartition empirique d’une
simulation est corrigée pour correspondre à la fonction de répartition empirique des observations sur
une période de contrôle (1961-2009) générant ainsi une fonction de correction empirique dépendant du
quantile. Les différentes séries temporelles de précipitations et de températures moyennes de bassin
ont été corrigées en utilisant celles observées comme références. Comme cela se fait généralement, la
correction est additive pour les températures et multiplicative pour les précipitations. Une fonction
de correction a été estimée pour chaque mois. Pour les deux modèles, une fonction de correction
analytique a été utilisée pour faciliter les interpolations des facteurs de correction estimés entre les
percentiles empiriques. Pour cela, un polynôme de degré 4 a été ajusté aux facteurs de correction
empiriques.

Une difficulté réside dans la correction à appliquer pour les quantiles élevés, pour lesquels la
fonction de correction ne peut pas être estimée par manque d’observations. Pour pouvoir appliquer
la méthode de correction de biais aux valeurs extrêmes, il est nécessaire de faire une hypothèse
sur le comportement asymptotique de la fonction de correction. Une hypothèse courante consiste à
considérer que la correction devient constante et égale à la correction estimée pour le quantile le plus
fort où elle peut être déterminée. Cette hypothèse est forte et il est difficile d’en estimer la pertinence.
Elle peut potentiellement conduire à des extrêmes irréalistes.

Dans ce travail, afin d’éviter des extrapolations non pertinentes des facteurs de correction pour des
valeurs de précipitations extrêmes non observées dans la période de contrôle, la valeur de correction
a été limitée. Pour les percentiles de précipitations les plus élevés (percentiles 95 à 100), la valeur
de correction a été limitée à leur valeur moyenne de correction empirique. Pour les températures, les
corrections pour les percentiles les plus faibles (0 à 5) et les plus élevés (95 à 100) ont été fixées de
la même manière à leurs valeurs moyennes de correction empirique.

Pour SCAMP, les corrections de précipitations et de températures moyennes n’ont pu être effec-
tuées qu’à l’échelle du bassin versant entier. Afin de conserver la variabilité de petite échelle entre
les différents scénarios produits par SCAMP, une seule fonction de correction a été considérée pour
les 30 séries temporelles. Pour MAR, des corrections spécifiques ont été appliquées pour chacun des
5 principaux sous-bassins du système (Fig. IV.8). Des exemples de fonctions de correction de biais
sont présentés pour les précipitations de bassin sur la Figure IV.9 pour les deux modèles.
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Figure IV.8 – Carte des 5 principaux sous-bassins du système.
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Figure IV.9 – Exemples de correction de biais pour les précipitations de bassin. MAR : Sous-bassins 1 à 4,
Janvier. SCAMP : Bassin versant entier, Août. Période de contrôle : 1961-2009. (a) Fonctions
de répartition empiriques. (b) Fonctions de correction. Pour SCAMP, les bandes grises et
vertes représentent les intervalles de confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par
les lignes noires et vertes.
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3.2. Correction des gradients altimétriques de température de MAR

Pour les simulations MAR, une correction des gradients altimétriques journaliers de température
s’est aussi avérée nécessaire. Pour les simulations hydrologiques, des estimations de température
sont requises pour chaque bande d’altitude. Dans ce travail, elles sont obtenues par interpolation à
partir des valeurs de température disponibles aux localisations voisines et en utilisant une relation
température-altitude régionale. Cette relation a été supposée linéaire et sa pente, appelée « gradient
altimétrique de température », a été estimée pour chaque jour à partir des températures simulées au
niveau de toutes les mailles MAR couvrant le bassin versant du Rhône amont.

Comme illustré par sa distribution statistique sur la Figure IV.10 b, le gradient altimétrique de
température estimé à partir des simulations MAR varie d’un jour à l’autre, tout comme le gradient
altimétrique de température estimé à partir des observations. Cependant, il est en moyenne plus
élevé que celui des observations, comme illustré également sur la Figure IV.10 a avec les relations
température-altitude moyennes estimées à partir des deux jeux de données. Le biais dans le gradient
altimétrique de température, qui résulte probablement d’un biais chaud dans les basses couches
atmosphériques du modèle, est assez important, de l’ordre de 0,3 °C/100 m (Fig. IV.10 b).
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Figure IV.10 – Illustration du biais dans la relation température-altitude dans les simulations du mo-
dèle dynamique de descente d’échelle MAR. (a) Relation température-altitude interannuelle
moyenne (et régressions linéaires correspondantes) à l’échelle du bassin versant à partir des
températures moyennes observées (obs, rouge), des simulations MAR brutes (MAR, cyan),
des simulations MAR corrigées pour la température moyenne de bassin à une altitude de
référence et pour le gradient altimétrique de température (MAR double correction, bleu) et
des simulations MAR corrigées pour la température moyenne de bassin à une altitude de
référence uniquement (MAR simple correction, noir). (b) et (c) Exemples de fonction de ré-
partition empirique et de modèle de correction pour le gradient altimétrique de température
(sous-bassins 1 à 4, Juillet). Il est à noter que les courbes bleue et rouge se superposent sur
les figures (a) et (b).
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Le biais dans les températures simulées par les RCMs est connu et corrigé depuis longtemps. Le
biais dans les gradients altimétriques de température a aussi été discuté dans plusieurs publications
mentionnant des biais froids à haute altitude et des biais chauds à basse altitude [Kotlarski et
al., 2015 ; Beaumet et al., 2021 ; Napoli et al., 2023]. Une approche courante pour utiliser les
températures d’un de ces modèles pour des simulations hydrologiques consiste à identifier une fonction
de correction de biais pour une altitude de référence donnée et à utiliser cette fonction pour corriger
les températures du modèle à toutes les autres altitudes. Cependant, dans ce processus, les gradients
altimétriques de température du modèle restent inchangés et la température de bassin corrigée peut
encore présenter des biais résiduels pour toutes les altitudes autres que celle de référence. Pour
le contexte montagneux considéré ici, comme discuté dans le Chapitre V Section 3.2, cela a des
conséquences importantes sur l’hydrologie simulée.

Nous avons donc développé une méthode de correction de type quantile-quantile des températures
de MAR en deux parties qui tient compte des deux biais, celui de la valeur de la température de bassin
simulée à une altitude de référence et celui du gradient altimétrique de température. La valeur corrigée
de la température de bassin à une altitude donnée z au pas de temps t, notée T bassin MAR-BC (z, t)
[°C], est obtenue comme suit :

T bassin MAR-BC (z, t) = T bassin MAR-BC (zréf, t) + ∇T MAR-BC (t)
100 × (z − zréf) (IV.1)

où :

• T bassin MAR-BC (zréf, t) [°C] est la valeur corrigée de la température de bassin à l’altitude de
référence zréf et au pas de temps t. La correction dépend du quantile de la température de
bassin à l’altitude de référence zréf et au pas de temps t.

• ∇T MAR-BC (t) [°C (100 m)−1] est la valeur corrigée du gradient altimétrique de température
au pas de temps t. La correction dépend du quantile du gradient altimétrique de température
estimé à partir des températures de MAR au pas de temps t.

En pratique, nous avons choisi l’altitude moyenne du bassin versant du Rhône amont (i.e. 1525
m) comme altitude de référence. Les corrections des températures moyennes journalières de bassin et
des gradients altimétriques journaliers de température ont été effectuées de manière indépendante,
à l’échelle mensuelle et pour les 5 principaux sous-bassins du système (Fig. IV.8). Les résultats
présentés dans le Chapitre V pour les simulations MAR ont été obtenus avec cette correction de biais
en deux parties.

Notons que pour les simulations SCAMP, une correction des gradients altimétriques de tempéra-
ture n’est pas nécessaire. Dans les simulations SCAMP, la relation température-altitude régionale est
estimée chaque jour à partir des températures SCAMP aux stations. Pour chaque jour de simulation,
comme ces températures sont dérivées d’un jour analogue, la relation du scénario correspond toujours
à une relation observée. La relation température-altitude et ses variations dans le temps sont donc
cohérentes avec les observations.
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3. Modèle de correction de biais

Synthèse

Deux modèles de descente d’échelle, l’un statistique (SCAMP), l’autre dynamique (MAR),
sont utilisés séparément pour produire des scénarios météorologiques locaux à partir de l’informa-
tion atmosphérique de grande échelle. Des séries temporelles de précipitations et de températures
moyennes au pas de temps journalier sont ainsi produites sur le passé permettant la simulation de
scénarios hydrologiques à partir du modèle hydrologique GSM-SOCONT.

Le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP est une amélioration d’un modèle analogue
classique et permet de générer des ensembles de 30 scénarios météorologiques au pas de temps
journalier à partir de prédicteurs atmosphériques issus de réanalyses atmosphériques ou de modèles
climatiques. Le modèle SCAMP sera appliqué aux sorties de la réanalyse atmosphérique ERA-20C
sur la période 1902-2009 et aux sorties du modèle climatique CESM-LME sur la période 850-2004.

Le modèle de descente d’échelle dynamique MAR a été largement utilisé à travers le monde
pour réaliser des simulations à l’échelle régionale. Nous utiliserons les sorties d’une simulation MAR
réalisée au niveau des Alpes Européennes sur la période 1902-2009. Le modèle MAR a été forcé
latéralement par les données de la réanalyse atmosphérique ERA-20C. Les sorties de la simulation
MAR sont disponibles au pas de temps journalier à une résolution de 7 km.

Comme nous le verrons dans le prochain chapitre, les scénarios météorologiques produits par
les deux modèles de descente d’échelle présentent des biais à la fois pour les précipitations et les
températures moyennes. Une correction de biais de type quantile-quantile a été appliquée pour les
deux variables et les deux modèles. Pour le modèle MAR, une correction des gradients altimétriques
de température s’est aussi avérée nécessaire. Les scénarios météorologiques bruts et corrigés seront
considérés par la suite lors des simulations hydrologiques.
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Chapitre IV. Modèles de descente d’échelle et de correction de biais
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ChapitreV
Simulations hydro-météorologiques sur le

dernier siècle (1902-2009)

Les résultats de ce chapitre font l’objet d’une publication intitulée « Assessing downscaling me-
thods to simulate hydrologically relevant weather scenarios from a global atmospheric reanalysis : case
study of the Upper Rhône River (1902-2009) » actuellement en révision dans la revue « Hydrology
and Earth System Sciences » (HESS) : https://doi.org/10.5194/hess-2023-92.

1. Description des simulations réalisées

Dans ce chapitre, 4 chaînes de modélisation hydro-météorologique sont évaluées sur le dernier
siècle (1902-2009) et résumées sur la Figure V.1. Les scénarios météorologiques ont été produits, soit
avec le modèle de descente d’échelle dynamique MAR, soit avec le modèle de descente d’échelle sta-
tistique SCAMP, à partir de l’information atmosphérique de grande échelle, i.e. à partir des données
de la réanalyse atmosphérique ERA-20C. Les séries temporelles de précipitation et de température
moyenne ainsi produites au pas de temps journalier sont utilisées en entrée du modèle hydrologique
GSM-SOCONT pour générer des scénarios hydrologiques. Les scénarios météorologiques sont d’abord
utilisés avec leurs valeurs brutes puis avec leurs valeurs corrigées. Par la suite, les simulations cor-
respondant aux scénarios météorologiques bruts sont appelées « MAR » et « SCAMP » tandis que
les simulations correspondant aux scénarios météorologiques corrigés sont appelées « MAR-BC »
et « SCAMP-BC » (BC pour « Bias-Correction »). Les scénarios météorologiques et hydrologiques
peuvent être comparés à leurs références observées ou simulées comme expliqué ci-dessous. Entre
autres choses, nous comparerons la capacité de chaque chaîne de modélisation hydro-météorologique
à reproduire les variations temporelles des variables météorologiques et des débits (Tableau V.1).
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)
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Figure V.1 – Résumé des différentes chaînes de modélisation hydro-météorologique évaluées sur le der-
nier siècle (1902-2009). (orange) Modèles utilisés : MAR (modèle de descente d’échelle dy-
namique), SCAMP (modèle de descente d’échelle statistique), BC (modèle de correction de
biais), GSM-SOCONT (modèle hydrologique). Les sorties obtenues après chaque étape et les
résolutions spatiale et temporelle sont indiquées en gras et en italiques respectivement. (*) Pé-
riode dépendant de la station hydrométrique considérée. P/T obs : précipitations/températures
moyennes observées. P/T : précipitations/températures moyennes simulées. P/T BC : préci-
pitations/températures moyennes simulées corrigées. Q obs : débits observés. Q réf : débits
simulés à partir des données météorologiques observées. Q : débits simulés.

Comme de nombreux sous-bassins ont des régimes hydrologiques perturbés, la « référence hy-
drologique » utilisée pour la comparaison est la série temporelle des débits obtenue par simulation
hydrologique à partir des données météorologiques observées. Pour certains sous-bassins, comme le
sous-bassin de Brigue en tête de bassin ou les sous-bassins de l’Arve, dont le comportement hydrolo-
gique peut être considéré comme naturel (ou très peu perturbé), l’évaluation hydrologique pourrait
également être réalisée à partir des débits observés. Nous avons toutefois choisi d’utiliser la référence
simulée. Cela permet (i) de rendre l’évaluation homogène pour tous les sous-bassins du Rhône amont
et (ii) de se concentrer uniquement sur la capacité des modèles de descente d’échelle à produire des
scénarios météorologiques pertinents d’un point de vue hydrologique. En d’autres termes, cela permet
de ne pas fausser l’évaluation par des erreurs intrinsèques introduites par le modèle hydrologique.
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2. Résultats

Tableau V.1 – Résumé des différentes variables hydro-météorologiques simulées et évaluées dans cette étude.
Pbassin : Précipitations de bassin. Tbassin : Températures moyennes de bassin.

Objectif d’évaluation Variable Résolution spatiale Période
Variations annuelles des
variables météorologiques

Série temporelle des Pbassin annuelles 2 principaux sous-bassins 1902-2009
Série temporelle des Tbassin annuelles 2 principaux sous-bassins 1902-2009

Saisonnalité des variables
météorologiques

Cycle saisonnier des Pbassin mensuelles 2 principaux sous-bassins 1961-2009
Cycle saisonnier des Tbassin mensuelles 2 principaux sous-bassins 1961-2009

Variations multi-échelles
des débits

Série temporelle des débits journaliers 4 stations hydrométriques 1981-1983 à titre d’exemple
Série temporelle des débits mensuels moyens 4 stations hydrométriques 1961-2009
Série temporelle des débits annuels moyens Bassin versant entier 1902-2009

Extrêmes hydrologiques

Étiage 4 stations hydrométriques 1961-2009
Débit maximum annuel journalier 4 stations hydrométriques 1961-2009
Activité d’étiage Bassin versant entier 3 sous-périodes de 30 ans
Activité de crue Bassin versant entier 3 sous-périodes de 30 ans

Une évaluation multi-échelle des simulations a été réalisée. Nous présenterons les évaluations mé-
téorologiques réalisées à l’échelle de 2 des 5 principaux sous-bassins du système (Chap. IV, Fig. IV.8)
et les évaluations hydrologiques aux 4 principales stations hydrométriques. La station de Porte-du-
Scex (5 390 km2) est l’exutoire du bassin versant du Rhône Supérieur jusqu’au Léman. La station de
Genève, Halle-de-l’Ile (7 945 km2) correspond à l’exutoire du Léman. La station de Genève, Bout-
du-Monde (1 990 km2) est située sur l’Arve juste avant sa confluence avec le Rhône et la station de
Bognes (10 900 km2) correspond à l’exutoire du bassin versant du Rhône amont.

2. Résultats

2.1. Météorologie

Les variables météorologiques simulées sont comparées aux observations pour les deux modèles
de descente d’échelle. La Figure V.2 montre les variations annuelles observées et simulées des préci-
pitations et des températures de bassin et la Figure V.3 les cycles saisonniers des précipitations et
des températures de bassin mensuelles. Les résultats sont présentés pour les sous-bassins de la partie
supérieure du bassin versant du Rhône amont (sous-bassins 1 à 4) et pour les sous-bassins autour
du Léman (sous-bassins 8 à 12). Pour le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP, les deux
figures présentent la dispersion entre les 30 valeurs de précipitations de bassin obtenues à partir des
30 scénarios de séries temporelles (bandes grises et vertes). Il est à noter que la dispersion est assez
importante pour les précipitations (jusqu’à 600 mm pour les précipitations de bassin annuelles ; Fig.
V.2), ce qui illustre l’incertitude importante de la relation grande échelle / petite échelle pour cette
variable dans cette région.
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)
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Figure V.2 – Séries temporelles annuelles des (a) Précipitations de bassin et (b) Températures de bassin pour
deux principaux sous-bassins (1902-2009). L’altitude moyenne de chaque sous-bassin principal
est indiquée entre parenthèses. Pour les précipitations de bassin, les bandes grises et vertes re-
présentent les intervalles de confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par les lignes
noires et vertes. Pour les températures de bassin, les 30 scénarios SCAMP sont identiques et
correspondent à la série temporelle annuelle brute ou corrigée de la réanalyse ERA-20C. obs :
météorologie observée. MAR/MAR-BC : scénario météorologique brut/corrigé produit avec le
modèle de descente d’échelle dynamique MAR. SCAMP/SCAMP-BC : scénarios météorolo-
giques bruts/corrigés produits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP.

Pour les deux modèles de descente d’échelle, les variations annuelles simulées des précipitations et
des températures de bassin sont en adéquation avec celles observées quelle que soit la zone considérée
(Fig. V.2). La tendance à la hausse de la température à partir de 1980, résultant de la combinaison
du réchauffement global lié aux gaz à effet de serre anthropiques et du refroidissement des aérosols
anthropiques [Reid et al., 2016] particulièrement prononcé sur l’Europe [Nabat et al., 2014], est
également reproduite de manière adéquate.

Cependant, les variables simulées peuvent être assez différentes de celles observées. Pour le mo-
dèle de descente d’échelle dynamique MAR par exemple (lignes en cyan), les précipitations de bassin
annuelles simulées sont 12 % plus élevées que celles observées autour du Léman et 58 % plus élevées
pour les sous-bassins de la partie supérieure du Rhône amont. Pour le modèle de descente d’échelle
statistique SCAMP (bandes grises), les différences, bien que beaucoup plus faibles, restent significa-
tives : en fonction du scénario SCAMP, les précipitations de bassin annuelles simulées sont 2 à 8 %
plus faibles que celles observées autour du Léman et 10 à 15 % plus faibles pour la partie supérieure
du bassin versant du Rhône amont.
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2. Résultats

Des différences sont également obtenues pour les températures de bassin annuelles. Elles sont
faibles pour MAR (0,1 °C autour du Léman et 0,3 °C pour la partie supérieure du bassin versant du
Rhône amont). Pour SCAMP, les simulations sont plus chaudes d’environ 1 °C pour l’ensemble du
bassin versant (lignes noires).
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Figure V.3 – Cycles saisonniers des (a) Précipitations de bassin et (b, c) Températures de bassin pour
deux principaux sous-bassins (1961-2009). L’altitude moyenne de chaque sous-bassin principal
est indiquée entre parenthèses. Pour les précipitations de bassin, les bandes grises et vertes
représentent les intervalles de confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par les
lignes noires et vertes. Pour les températures de bassin, les 30 scénarios SCAMP sont iden-
tiques et correspondent au cycle saisonnier brut ou corrigé de la réanalyse ERA-20C. obs :
météorologie observée. MAR/MAR-BC : scénario météorologique brut/corrigé produit avec le
modèle de descente d’échelle dynamique MAR. SCAMP/SCAMP-BC : scénarios météorolo-
giques bruts/corrigés produits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP.
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

Comme illustré sur la Figure V.3, les écarts par rapport aux observations peuvent varier consi-
dérablement d’une saison à l’autre. Pour la partie supérieure du bassin versant du Rhône amont,
les précipitations de bassin simulées avec MAR sont similaires aux observations en été mais sont
beaucoup plus importantes en automne et au printemps (+56 % et +71 % respectivement) et sont
encore plus importantes en hiver (+110 %). Autour du Léman, les précipitations de bassin simulées
sont presque similaires aux observations en automne (+8 %) et en été (-7 %) mais sont à nouveau
plus importantes en hiver et au printemps (+24 %). Pour les scénarios SCAMP, les différences sont
presque exclusivement constatées en été avec des précipitations de bassin simulées 15 à 30 % plus
faibles par rapport à celles observées pour l’ensemble du bassin versant. Une saisonnalité significative
des écarts est également constatée pour les températures de bassin. Pour MAR, la différence est de
-0,7 °C au printemps et de +1,1 °C en hiver. Pour SCAMP, la saisonnalité des écarts est encore plus
importante : les simulations sont jusqu’à 3,7 °C plus chaudes que les observations en été et jusqu’à
2,7 °C plus froides en hiver.

Pour les deux modèles de descente d’échelle, les différences mentionnées ci-dessus sont significati-
vement réduites et parfois disparaissent complètement après correction des biais (lignes bleues pour
MAR-BC et bandes/lignes vertes pour SCAMP-BC). Cela est valable pour les variables annuelles
(Fig. V.2) mais aussi pour les variables mensuelles (Fig. V.3) car la fonction de correction est esti-
mée pour chaque mois. Pour SCAMP, comme la correction de biais est réalisée à l’échelle du bassin
versant entier, certains biais peuvent subsister à l’échelle des sous-bassins. Pour les précipitations de
bassin annuelles par exemple, les simulations sont encore plus faibles de 3 à 9 % par rapport aux
observations pour la partie supérieure du bassin versant du Rhône amont et plus élevées de 0 à 6 %
autour du Léman en fonction du scénario (Fig. V.2).

2.2. Saisonnalité et variations des débits

Pour rappel, les débits obtenus par simulation hydrologique à partir des scénarios météorologiques
sont comparés à leurs références, i.e. aux débits obtenus par simulation hydrologique à partir des
données météorologiques observées. La comparaison a été appliquée aux séries temporelles de débit
aux résolutions journalières, mensuelles et annuelles, et à des variables de débit caractéristiques (i.e.
le débit mensuel minimum observé chaque année et le débit maximum annuel journalier). Il convient
de noter que pour les simulations SCAMP et SCAMP-BC, pour lesquelles 30 scénarios de séries
temporelles sont simulés, la valeur du débit de référence considérée est comparée aux 30 valeurs
obtenues à partir des 30 scénarios respectivement.

Au pas de temps journalier, les séries temporelles de débit des simulations MAR-BC et SCAMP-
BC sont en adéquation avec celles de référence, comme le montrent les résultats obtenus pour les
4 principales stations hydrométriques (Fig. V.4). L’accord est encore plus important pour les séries
temporelles des débits mensuels moyens (Fig. V.6, gauche). La forte saisonnalité des débits mais
aussi leurs variations journalières et mensuelles sont bien reproduites, en particulier pour le Rhône
en amont du Léman. Ces résultats sont obtenus pour la quasi-totalité des stations hydrométriques,
même pour les stations en aval du Léman malgré l’influence significative de la régulation du lac sur
les débits et le modèle de régulation simplifié utilisé pour sa représentation (Fig. V.4 e).
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Figure V.4 – Séries temporelles des débits journaliers aux stations de (a) Porte-du-Scex, (b) Genève, Halle-
de-l’Ile, (c) Genève, Bout-du-Monde et (d) Bognes pour la période 1981-1983. (e) Série tem-
porelle du niveau journalier du Léman pour la même période. Les bandes vertes représentent
les intervalles de confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par les lignes vertes.
réf : débit simulé à partir des données météorologiques observées. MAR-BC : débit simulé à
partir des variables météorologiques corrigées produites avec le modèle de descente d’échelle
dynamique MAR. SCAMP-BC : débit simulé à partir des scénarios météorologiques corrigés
produits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP. obs : niveau observé du Lé-
man.
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Figure V.5 – Séries temporelles des débits journaliers aux stations de (a) Porte-du-Scex, (b) Genève, Halle-
de-l’Ile, (c) Genève, Bout-du-Monde et (d) Bognes pour la période 1981-1983. (e) Série tem-
porelle du niveau journalier du Léman pour la même période. Les bandes grises représentent
les intervalles de confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par les lignes noires.
réf : débit simulé à partir des données météorologiques observées. MAR : débit simulé à partir
des variables météorologiques brutes produites avec le modèle de descente d’échelle dynamique
MAR. SCAMP : débit simulé à partir des scénarios météorologiques bruts produits avec le
modèle de descente d’échelle statistique SCAMP. obs : niveau observé du Léman.
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2. Résultats

Pour les deux modèles de descente d’échelle, la correction des biais des scénarios météorologiques
améliore significativement les simulations (Fig. V.4 versus Fig. V.5, Tableau V.2). La correction des
biais est nécessaire à la fois pour les variables de précipitation et de température moyenne. Ceci
est particulièrement visible sur les résultats obtenus pour la partie supérieure du bassin versant du
Rhône amont. À la station de Porte-du-Scex (Fig. V.5 a), les variations de débit sont plutôt bien
reproduites avec les scénarios météorologiques bruts mais les débits sont surestimés avec SCAMP et
sous-estimés avec MAR pendant le printemps et l’été. Ces écarts peuvent être surprenants car les
précipitations brutes simulées par SCAMP et MAR sont biaisées avec des précipitations estivales
insuffisantes dans SCAMP et inversement des précipitations hivernales, printanières et automnales
beaucoup plus importantes dans MAR (Fig. V.3). Ces écarts dérivent des scénarios de température
moyenne qui sont trop chauds dans SCAMP en été et pas assez chauds dans MAR. Ce point sera
discuté dans la Section 3.2 de ce chapitre.

Tableau V.2 – Évaluation de la performance des chaînes de modélisation pour la période 1961-2009. Pour
le modèle de descente d’échelle dynamique (MAR/MAR-BC), le coefficient NSE est calculé
à partir des séries temporelles de débit de référence et simulé à chaque station. Pour le
modèle de descente d’échelle statistique (SCAMP/SCAMP-BC), l’indice statistique CRPSS
(« Continuous Ranked Probability Skill Score » ; Chardon et al., 2014) est utilisé pour
l’évaluation. Pour chaque station, le CRPSS compare les prévisions probabilistes de débit
obtenues pour chaque jour de simulation à partir (i) de la distribution climatologique et (ii)
des 30 scénarios de séries temporelles simulées. Pour un modèle parfait : NSE = 1 et CRPSS
= 1. Pour un modèle moins bon que la climatologie : NSE < 0 et CRPSS < 0.

MAR MAR-BC SCAMP SCAMP-BC
Rhône@Porte-du-Scex 0,84 0,90 0,10 0,68
Rhône@Genève, Halle-de-l’Ile 0,71 0,83 0,11 0,63
Arve@Genève, Bout-du-Monde 0,33 0,55 0,23 0,43
Rhône@Bognes 0,60 0,74 0,14 0,55

2.3. Séquences d’étiage et événements de crue

La pertinence hydrologique des scénarios météorologiques produits par les deux méthodes de des-
cente d’échelle est également évaluée à partir des simulations des séquences d’étiage et des événements
de crue. Il est important de noter que les maxima annuels de débit journalier sont utilisés ici comme
indicateurs des événements de crue. La Figure V.6 (milieu, droite) présente les nuages de points des
valeurs simulées et de référence des débits mensuels minimum observés chaque année et des maxima
annuels de débit journalier obtenus pour les 49 années de la période 1961-2009. Les résultats cor-
respondant à la première moitié du siècle sont présentés sur la Figure V.7 (milieu, droite). Pour
les séquences d’étiage, le mois présentant le débit mensuel le plus faible dans la série temporelle de
référence est identifié pour chaque année de la période. Les 49 débits mensuels les plus faibles de
référence sont comparés à leurs équivalents simulés pour les mêmes mois. Pour les maxima annuels
de débit journalier, une comparaison similaire est effectuée : pour chaque année, le jour avec le débit
journalier de référence le plus élevé est identifié et le débit correspondant est comparé aux débits
maximum journaliers obtenus autour de ce jour dans les simulations. Le débit maximum journalier
considéré pour la comparaison dans chaque simulation est identifié à partir d’une fenêtre de 7 jours
centrée sur le jour de référence.
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

Pour toutes les stations hydrométriques, la simulation MAR-BC conduit à des résultats très satis-
faisants pour les séquences d’étiage. En revanche, les maxima annuels de débit journalier ont tendance
à être sous-estimés (à Porte-du-Scex, Genève, Halle-de-l’Ile et Bognes) ou mal simulés (à Genève,
Bout-du Monde). Pour les simulations SCAMP-BC, les séquences d’étiage et les maxima annuels
de débit journalier sont caractérisés par une très grande variabilité inter-scénario, ce qui rend l’in-
terprétation de ces résultats plus difficile. Pour les séquences d’étiage, les médianes des scénarios
simulés sont proches de celles de référence pour toutes les stations. Pour les maxima annuels de débit
journalier, les médianes sont également proches de celles de référence à Porte-du-Scex. Elles sont par
contre décentrées vers le bas pour les trois autres stations. Les maxima annuels de débit journalier les
moins bien reproduits sont ceux du bassin de l’Arve et ceux de la station de Bognes. Contrairement
à la partie supérieure du bassin versant du Rhône amont, les maxima annuels de débit journalier
se produisent principalement à la fin de l’été et en automne (Fig. V.8). Les simulations MAR-BC
et SCAMP-BC pourraient donc ne pas réussir à reproduire les grandes quantités de précipitations
de cette saison, en particulier les événements convectifs, connus pour générer les plus grandes crues
automnales dans la région.

Pour les maxima annuels de débit journalier et les séquences d’étiage, la valeur ajoutée d’une
correction de biais des scénarios météorologiques est à nouveau importante (Fig. V.6 et V.7). Selon
la variable hydrologique considérée, la valeur ajoutée d’une correction de biais des températures n’est
pas nécessairement équivalente à celle des précipitations. Dans la partie supérieure du bassin versant
du Rhône amont par exemple, les étiages se produisent principalement en hiver en raison des basses
températures de cette saison. La qualité des étiages simulés dépend donc en grande partie de la qua-
lité des scénarios de température et beaucoup moins de la qualité des scénarios de précipitations. À
l’inverse de la correction des précipitations, la correction des températures conduit donc à une amé-
lioration significative des simulations des étiages. Ceci est illustré par les analyses complémentaires
présentées dans la Section 3.2 de ce chapitre.
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2. Résultats
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Figure V.6 – Nuages de points des débits mensuels moyens, des séquences d’étiage et des maxima annuels
de débit journalier aux stations de (a) Porte-du-Scex, (b) Genève, Halle-de-l’Ile, (c) Genève,
Bout-du-Monde et (d) Bognes pour la période 1961-2009. Q réf : débit simulé à partir des
données météorologiques observées. MAR/MAR-BC : débit simulé à partir des variables mé-
téorologiques brutes/corrigées produites avec le modèle de descente d’échelle dynamique MAR.
SCAMP/SCAMP-BC : débit simulé à partir des scénarios météorologiques bruts/corrigés pro-
duits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP.
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Figure V.7 – Nuages de points des débits mensuels moyens, des séquences d’étiage et des maxima annuels
de débit journalier aux stations de (a) Porte-du-Scex (1905-1956), (b) Genève, Halle-de-l’Ile
(1923-1956), (c) Genève, Bout-du-Monde (1904-1960) et (d) Bognes (1920-1947). Q obs : débit
observé. MAR/MAR-BC : débit simulé à partir des variables météorologiques brutes/corrigées
produites avec le modèle de descente d’échelle dynamique MAR. SCAMP/SCAMP-BC : débit
simulé à partir des scénarios météorologiques bruts/corrigés produits avec le modèle de descente
d’échelle statistique SCAMP.
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Figure V.8 – Nuages de points des maxima annuels de débit journalier par saison aux stations de (a)
Porte-du-Scex, (b) Genève, Halle-de-l’Ile, (c) Genève, Bout-du-Monde et (d) Bognes pour
la période 1961-2009. MAM : Mars-Avril-Mai. JJA : Juin-Juillet-Août. SON : Septembre-
Octobre-Novembre. DJF : Décembre-Janvier-Février. Q réf : débit simulé à partir des don-
nées météorologiques observées. MAR/MAR-BC : débit simulé à partir des variables météo-
rologiques brutes/corrigées produites avec le modèle de descente d’échelle dynamique MAR.
SCAMP/SCAMP-BC : débit simulé à partir des scénarios météorologiques bruts/corrigés pro-
duits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP.
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

2.4. Activités de crue et d’étiage et débits annuels moyens

Les chaînes de modélisation considérées précédemment sont généralement utilisées pour réaliser
des projections hydro-climatiques en utilisant les sorties grande échelle des GCMs comme variables
de forçage. L’impact potentiel du changement climatique sur l’hydrologie est souvent évalué en consi-
dérant des changements dans les caractéristiques statistiques des régimes hydrologiques, comme des
changements dans la saisonnalité et la variabilité annuelle, des changements dans les activités de crue
et d’étiage, etc. Nous évaluons donc dans ce qui suit la capacité des chaînes de modélisation consi-
dérées à reproduire les variations de référence de différentes caractéristiques du régime hydrologique
du Rhône amont au cours du dernier siècle (1920-2009). Dans cette section, étant donné qu’aucune
autre série temporelle de référence n’est disponible, les « références » sont les débits observés pour
la période 1920-1960 et les débits simulés à partir des données météorologiques observées pour la
période 1961-2009. Les résultats doivent donc être interprétés avec précaution.

Les variations simulées des débits annuels moyens sont d’abord comparées à celles de « référence »
pour la période 1920-2009 (Fig. V.9 c, d). En raison de la grande variabilité interannuelle des débits, il
est assez difficile d’évaluer la capacité des chaînes de modélisation à capter d’éventuelles tendances à
long terme pour cette variable. Toutefois, les variations interannuelles sont bien reproduites, à la fois
en temps et en amplitude, en particulier pour la seconde moitié du siècle. Rappelons que le modèle
hydrologique ne fausse pas la comparaison au cours de cette sous-période puisque les deux types
de séries temporelles comparées, celles simulées et celles de référence, sont obtenues par simulation
hydrologique.

Nous considérons ensuite les variations des activités de crue et d’étiage du bassin versant du Rhône
amont. L’activité de crue est définie ici comme le nombre de crues par année dépassant un certain
seuil en moyenne par période de 30 ans. L’activité d’étiage est définie de manière similaire comme le
nombre de mois par année pendant lesquels le débit mensuel moyen est inférieur à un certain seuil
en moyenne par période de 30 ans. Les seuils retenus sont les valeurs de débit de référence dépassées
en moyenne une fois par année sur l’ensemble de la période de simulation 1920-2009. Pour l’activité
de crue, le seuil a été calculé en considérant les 90 débits journaliers les plus élevés sur la période
de 90 ans. Si le seuil est dépassé plusieurs fois pendant cinq jours consécutifs, seule la date du débit
maximal a été retenue. Pour l’activité d’étiage, le seuil correspond au 10ème percentile, i.e. aux 90
valeurs de débits mensuels moyens de référence les plus faibles sur la période de 90 ans. À la station
de Bognes, les seuils sont respectivement de 962 m3 s−1 pour les crues et de 167 m3 s−1 pour les
étiages. Les activités de crue et d’étiage, estimées pour chacune des trois sous-périodes de 30 ans :
1920-1949, 1950-1979 et 1980-2009, sont présentées sur la Figure V.9 (a, b).
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Figure V.9 – (a) Activité de crue et (b) Activité d’étiage à la station de Bognes pour trois sous-périodes de 30
ans : 1920-1949, 1950-1979 et 1980-2009. (c) Séries temporelles des débits annuels moyens à la
station de Bognes pour la période 1902-2009 simulées avec MAR-BC et SCAMP-BC. (d) Idem
pour les simulations MAR et SCAMP. Les bandes grises et vertes représentent les intervalles de
confiance à 90 %. Les scénarios médians sont indiqués par les lignes noires et vertes. Étant donné
qu’aucune autre série temporelle de référence n’est disponible, les « références » sont les débits
observés pour la période 1920-1960 et les débits simulés à partir des données météorologiques
observées pour la période 1961-2009. MAR/MAR-BC : débit simulé à partir des variables
météorologiques brutes/corrigées produites avec le modèle de descente d’échelle dynamique
MAR. SCAMP/SCAMP-BC : débit simulé à partir des scénarios météorologiques bruts/corrigés
produits avec le modèle de descente d’échelle statistique SCAMP.

97
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Le nombre d’événements de crue dépassant le seuil dans les simulations MAR-BC et SCAMP-
BC ainsi que les variations de l’activité de crue d’une sous-période à une autre sont en accord avec
ceux de référence. L’augmentation observée de l’activité de crue est assez bien reproduite (Fig. V.9
a). Les résultats concernant l’activité d’étiage sont moins satisfaisants (Fig. V.9 b). D’une part, le
nombre de débits moyens mensuels inférieurs au seuil est, quelle que soit la sous-période, nettement
supérieur à celui de la référence. Il est plus de trois fois plus élevé pour la sous-période 1920-1949.
Cette surestimation est principalement due à des durées d’étiage hivernal plus longues. D’autre part,
les variations de l’activité d’étiage d’une sous-période à une autre ne sont que partiellement repro-
duites. Alors que la légère diminution observée entre les deux dernières sous-périodes est plutôt bien
reproduite, la forte augmentation entre les deux premières sous-périodes n’est pas correctement si-
mulée. Les raisons restent indéterminées. Les grandes différences obtenues avec les simulations de
descente d’échelle brutes et corrigées suggèrent que certaines limitations subsistent dans les scénarios
météorologiques corrigés (e.g. des températures hivernales simulées trop basses). Les grandes diffé-
rences dans l’activité d’étiage de référence obtenues entre les sous-périodes suggèrent également un
problème avec l’hypothèse de stationnarité (e.g. sur les signatures hydrologiques) et/ou avec la faible
homogénéité temporelle de l’ensemble de données considéré ici (e.g. la série temporelle de débit de
référence construite à partir des débits observés/simulés pour le début/la fin de la période).

3. Discussion

Dans l’ensemble, et comme cela a déjà été illustré dans certains travaux antérieurs [e.g. Boé et al.,
2007 ; Kuentz et al., 2015 ; Bonnet et al., 2017 ; Caillouet et al., 2017 ; Weber et al., 2021],
des scénarios météorologiques (ou des reconstructions) pertinents d’un point de vue hydrologique
peuvent être obtenus avec des modèles de descente d’échelle statistiques ou dynamiques à partir de
l’information atmosphérique de grande échelle uniquement. Comme illustré ici également, cela peut
nécessiter un travail préliminaire de correction des biais présents dans les scénarios météorologiques
produits par ces modèles. La nécessité de ces corrections peut être attribuée à certaines limitations de
ces modèles. Elle peut être aussi attribuée à la qualité des « observations » disponibles. Dans cette
section, nous aborderons les questions liées aux données de réanalyse ERA-20C et aux gradients
altimétriques journaliers de température et de précipitation.

3.1. Données de la réanalyse ERA-20C

La réanalyse ERA-20C considérée dans cette étude est utilisée comme pseudo-observation de l’état
et de la dynamique de l’atmosphère sur une large zone spatiale couvrant l’Europe. Comme elle est
produite en assimilant uniquement des observations de pression au niveau de la mer et de vent marin
de surface, les données ERA-20C peuvent présenter des limitations. La qualité de la hauteur du
géopotentiel à 500 hPa et des autres variables (comme la vitesse verticale du vent à 600 hPa, la
température moyenne à 2 m, les précipitations de grande échelle, etc) pourrait donc être assez faible
et avoir un impact sur la performance des deux modèles de descente d’échelle.
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3. Discussion

C’est par exemple le cas pour les séries temporelles de température de bassin utilisées pour forcer
les scénarios SCAMP. Le biais important dans la température de bassin des scénarios SCAMP mis
en évidence sur les Figures V.2 et V.3 dérive directement du biais de la température de bassin de la
réanalyse ERA-20C sur le domaine considéré. Des limitations similaires ont été relevées par Bonnet
et al. [2017] qui a dû corriger les biais d’une version descendue en échelle de la réanalyse ERA-20C
pour simuler des débits fluviaux moyens réalistes en France.

Comme l’ont montré Horton & Brönnimann [2019], l’utilisation d’une réanalyse assimilant
davantage de données, comme la récente réanalyse ERA5 [Hersbach et al., 2020], pourrait conduire
à des scénarios météorologiques plus pertinents. De telles réanalyses n’ont pas été utilisées dans
notre étude car elles couvrent généralement une période plus courte (environ 60 ans) empêchant la
simulation et l’évaluation de scénarios hydro-météorologiques sur un siècle.

3.2. Gradient altimétrique de température

Comme illustré dans le Chapitre IV, Figure IV.10 a, les gradients altimétriques de température
estimés à partir des simulations MAR sont en moyenne plus élevés que ceux estimés à partir des
observations. Pour le contexte montagneux considéré ici, ce biais a des implications importantes sur
l’hydrologie simulée. Un gradient altimétrique de température plus élevé conduit à des températures
plus basses que celles observées pour les bandes de haute altitude (où peu d’observations sont dis-
ponibles) et vice versa pour les bandes de basse altitude. Cela rend logiquement la dynamique du
manteau neigeux simulé significativement différente de celle observée.

Des températures plus basses donnent lieu à des précipitations solides plus fréquentes, à une
accumulation de neige plus importante, à une fonte nivale moins importante au printemps, à une
couverture neigeuse plus longue et sur de plus grandes surfaces, etc. Pour les bandes d’altitude les
plus élevées, des températures plus basses peuvent même conduire à une simulation d’un manteau
neigeux pérenne, empêchant toute simulation de la fonte des glaciers (qui ne peut se produire dans
le modèle que pour les bandes d’altitude où le glacier est dépourvu de neige).

Tout cela se traduit par des régimes hydrologiques mal simulés. Comme suggéré dans la Section
2.4 de ce chapitre, un gradient altimétrique de température biaisé devrait, par exemple, conduire
à une mauvaise simulation des caractéristiques des étiages en hiver. Un gradient altimétrique de
température plus élevé devrait également conduire à des crues retardées par la fonte nivale et à des
étiages à la fin de l’été qui ne sont pas soutenus comme ils devraient l’être par la fonte des glaciers.

Si cela semble moins évident, un gradient altimétrique de température biaisé peut également
conduire à une mauvaise simulation des régimes de crue. En ce qui concerne le bassin versant du
Rhône amont, les crues les plus importantes se produisent généralement en automne en raison des
fortes précipitations. En automne, les températures peuvent être suffisamment basses pour que les
précipitations tombent sous forme de neige dans les zones de haute altitude. De telles situations
conduisent à des « crues réduites » par rapport aux crues qui auraient pu se produire si toutes les
précipitations étaient tombées sous forme de pluie. Cette situation a été observée, par exemple, lors
de la crue du 15 Octobre 2000, où les dégâts causés par la crue dans la région ont été beaucoup moins
importants que prévu [Hingray et al., 2010].

99



Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

Le gradient altimétrique de température est donc déterminant car il définit l’altitude de la sépa-
ration pluie/neige et donc la « zone de production effective » du bassin versant pour ces événements.
Le gradient altimétrique de température surestimé dans le modèle MAR, qui se traduit par des tem-
pératures trop basses dans les zones de haute altitude, devrait donc conduire à des crues de moindre
intensité en automne. Ceci est illustré par les différences entre les deux expériences de correction
de biais (Fig. V.10). Lorsque MAR n’est pas corrigé pour le gradient altimétrique de température,
l’intensité des crues en automne est significativement plus faible que lorsqu’il l’est.
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Figure V.10 – Influence sur l’hydrologie simulée du biais du gradient altimétrique de température pour le
modèle de descente d’échelle dynamique MAR. Illustration avec la série temporelle des débits
journaliers à la station de Porte-du-Scex pour la période 1981-1983. réf : débit simulé à partir
des données météorologiques observées. MAR : débit simulé à partir des variables météoro-
logiques brutes. MAR double correction : débit simulé à partir des variables météorologiques
corrigées en tenant compte à la fois de la correction du biais de la température moyenne de
bassin à une altitude de référence et de la correction du biais du gradient altimétrique de
température. MAR simple correction : débit simulé à partir des variables météorologiques
corrigées en tenant compte uniquement de la correction du biais de la température moyenne
de bassin à une altitude de référence.

La valeur ajoutée de la correction du gradient altimétrique de température pour les simulations
hydrologiques est donc clairement significative en raison des effets directs de la température sur la
dynamique de la neige (répartition pluie/neige, évolution du manteau neigeux). À notre connaissance,
la problématique du gradient altimétrique de température n’a pas reçu beaucoup d’attention dans
le passé mais elle devrait probablement en recevoir davantage, au moins dans les régions couvrant
de larges gammes d’altitude et où des comportements hautement non-linéaires par rapport à la
température doivent être simulés. Ces résultats devraient également inciter les scientifiques à intégrer
cette question lors de l’évaluation des modèles de descente d’échelle dynamiques et à envisager des
approches appropriées de correction de biais avant d’utiliser les sorties des modèles pour forcer les
modèles d’impact.
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3. Discussion

3.3. Renforcement orographique des précipitations

Un problème similaire mais différent se pose pour les précipitations. Comme mentionné dans la
Section 2.1 de ce chapitre, des différences significatives sont obtenues entre les précipitations de bassin
simulées à partir des modèles de descente d’échelle et celles observées. Cela se traduit directement par
des différences significatives dans l’hydrologie simulée. Cependant, le développement d’estimations de
précipitations pertinentes est toujours un défi en hydro-météorologie, en particulier dans les régions
montagneuses [e.g. Ruelland, 2020].

Dans notre étude, les précipitations de bassin estimées pour la simulation hydrologique de référence
ont été obtenues à partir des observations aux stations voisines en utilisant la méthode d’interpolation
de Thiessen. Pour les raisons mentionnées ci-dessous, aucune relation entre les précipitations et l’alti-
tude n’a été prise en compte dans cette estimation. Toutefois, les précipitations annuelles augmentent
généralement avec l’altitude dans la région. Cette dépendance est assez claire d’après les observa-
tions. Elle se retrouve également dans les simulations MAR même si les gradients altimétriques de
précipitation simulés peuvent surestimer les gradients réels [Ménégoz et al., 2020].

L’hypothèse d’un gradient altimétrique de précipitation nul retenue pour nos simulations n’est
donc pas vraiment valable. Pour illustrer l’influence de cette hypothèse, nous avons effectué des si-
mulations auxiliaires de référence en utilisant un facteur d’ajustement des précipitations constant
mais dépendant de l’altitude [e.g. Viviroli et al., 2022]. En pratique, toutes les données de préci-
pitations d’une station donnée sont multipliées par une valeur constante dépendant de la différence
entre l’altitude de la station et celle de l’unité hydrologique cible avant application de l’interpolation
de Thiessen. Deux expériences de référence avec des gradients altimétriques journaliers de préci-
pitation non nuls ont été réalisées. Les facteurs d’ajustement ont été obtenus avec une hypothèse
d’augmentation linéaire des précipitations de 5 et 10 % respectivement par 100 m d’altitude.

Comme illustré sur la Figure V.11, la prise en compte d’un gradient altimétrique de précipitation a
des effets contrastés selon la région considérée. Elle augmente de manière significative les estimations
annuelles de précipitations de bassin pour les sous-bassins de haute altitude (Fig. V.11 a, gauche)
mais n’a pratiquement aucune influence sur les estimations des précipitations de bassin pour les
sous-bassins de basse altitude (Fig. V.11 a, droite). Cela reflète la sous-représentation des stations
de haute altitude dans la région. Dans l’ensemble, la prise en compte d’un gradient altimétrique de
précipitation réduit de manière significative les différences entre les cumuls annuels de précipitations
observés et simulés dans MAR.

Pour les simulations hydrologiques, la dépendance entre les précipitations et l’altitude n’est pas
facile à prendre en compte. Comme l’a montré Ruelland [2020], le renforcement orographique
peut clairement être identifié à partir des moyennes annuelles et saisonnières mais difficilement à
l’échelle de l’événement. Quel que soit l’événement considéré, la répartition spatiale des précipitations
dépend généralement de l’endroit où l’événement de précipitations se produit principalement. C’est
probablement la raison pour laquelle le gradient altimétrique de précipitation est nettement plus
faible en été qu’en hiver dans la région (Fig. V.11 b), en raison d’événements convectifs beaucoup
plus fréquents [e.g. Ménégoz et al., 2020].
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

Selon Bárdossy & Pegram [2013], à l’échelle journalière, les effets orographiques contribuent
généralement peu aux variations des précipitations. Dans de nombreux cas, le renforcement oro-
graphique obtenu pour de longues durées d’accumulation est souvent lié à des précipitations plus
fréquentes en altitude plutôt qu’à des précipitations plus intenses. Bien que cela ne soit pas vérifiable
à partir des observations disponibles, c’est probablement aussi le cas dans la région.
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Figure V.11 – Influence du gradient altimétrique de précipitation. (a) Séries temporelles des précipitations
de bassin annuelles (1902-2009) et (b) Cycles saisonniers des précipitations de bassin (1961-
2009) pour deux principaux sous-bassins. L’altitude moyenne de chaque sous-bassin principal
est indiquée entre parenthèses. obs : précipitations de bassin observées en considérant différents
gradients altimétriques de précipitation. MAR : scénario brut de précipitations de bassin
produit avec le modèle de descente d’échelle dynamique MAR. (c) Séries temporelles des
débits journaliers à la station de Porte-du-Scex pour la période 1981-1983. réf : débit simulé à
partir des données météorologiques observées en considérant différents gradients altimétriques
de précipitation.
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3. Discussion

Bien que souvent déterminants, les effets orographiques ne peuvent pas être pris en compte par un
simple facteur d’ajustement constant mais pour des raisons pratiques et en l’absence de meilleures
connaissances, il s’agit d’une pratique couramment utilisée en modélisation hydrologique. L’utilisation
d’un facteur d’ajustement constant pour tous les pas de temps d’une période donnée est cependant
susceptible d’avoir des implications importantes sur les simulations hydrologiques. Cela risque en
particulier d’amplifier de manière irréaliste les événements de précipitations les plus importants,
entraînant à leur tour des crues irréalistes [Hingray et al., 2010].

Pour le bassin versant du Rhône amont, les simulations hydrologiques avec un gradient altimétrique
de précipitation produisent des crues beaucoup plus importantes (Fig. V.11 c). Avec un gradient
altimétrique de précipitation de 5 %/100 m, les maxima annuels de débit journalier de la période
1961-2009 sont augmentés de 3 à 106 % (+25 % en moyenne). Avec un gradient altimétrique de
précipitation de 10 %/100 m, l’augmentation est encore plus importante (+56 % en moyenne). Elle
atteint même 200 % pour la plus grande crue jamais observée dans la région (15 Octobre 2000).

La dépendance entre les précipitations et l’altitude n’a donc pas été prise en compte dans notre
étude afin d’éviter de telles simulations irréalistes. Cela n’est pas vraiment satisfaisant, en particulier
en ce qui concerne le bilan hydrologique annuel des sous-bassins. Ce dernier sera mal représenté
en raison du biais négatif global des précipitations. Sans une meilleure connaissance de la manière
dont les précipitations dépendent de l’altitude à l’échelle de l’événement, ne pas tenir compte de la
dépendance avec l’altitude est probablement le meilleur compromis à faire si des événements de crue
réalistes doivent être simulés.

Notons que dans nos simulations, le biais négatif des précipitations est probablement compensé
lors de l’optimisation des paramètres hydrologiques. L’optimisation des paramètres a généralement
pour effet de forcer le modèle à fermer le bilan hydrologique. Les modèles conceptuels basés sur des
réservoirs, comme celui utilisé ici, peuvent donc compenser les précipitations manquantes en réduisant
les pertes par évapotranspiration. Ce problème est bien connu mais rarement abordé. Les travaux de
Minville et al. [2014] en sont un exemple.
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Chapitre V. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier siècle (1902-2009)

Synthèse

Nous avons évalué la capacité de deux chaînes de modélisation à reproduire, au cours du dernier
siècle (1902-2009) et à partir de l’information atmosphérique de grande échelle uniquement, les
variations temporelles des débits, des séquences d’étiage et des maxima annuels de débit journalier
de référence en différents endroits du bassin versant du Rhône amont.

Les deux chaînes de modélisation sont composées d’un modèle de descente d’échelle, soit sta-
tistique (SCAMP), soit dynamique (MAR) et du modèle hydrologique GSM-SOCONT. Les deux
modèles de descente d’échelle, forcés par des données atmosphériques de la réanalyse ERA-20C,
ont fourni des scénarios de séries temporelles journalières de précipitations et de températures
moyennes utilisés comme données d’entrée dans le modèle hydrologique. La référence hydrologique
utilisée pour la comparaison est la série temporelle des débits obtenue par simulation hydrologique
à partir des données météorologiques observées.

Pour les deux chaînes de modélisation, étant donné le contexte de modélisation difficile du
bassin versant du Rhône amont (e.g. effets des grands barrages en amont, régulation du Léman,
rareté des observations pour la calibration du modèle hydrologique) et le fait que les scénarios
météorologiques ne sont produits qu’à partir de l’information atmosphérique de grande échelle, les
débits simulés sont globalement en accord avec les débits de référence, à condition que les biais des
scénarios météorologiques soient corrigés.

Pour la période 1961-2009, les variations multi-échelles des débits de référence (journalières,
saisonnières et interannuelles) et les situations hydrologiques de basse fréquence (séquences d’étiage
et maxima annuels de débit journalier) sont reproduites de manière raisonnable. Pour la première
moitié du siècle, l’accord avec les débits observés est plus faible mais encore raisonnable, proba-
blement en raison de la moindre qualité des données (données ERA-20C et de débits) et/ou de
certaines hypothèses et choix de modélisation (e.g. calibration basée sur des signatures hydrolo-
giques, hypothèse de stationnarité). Néanmoins, les deux chaînes de modélisation sont capables de
reproduire de manière convenable les variations de l’activité de crue au cours des 100 dernières
années. Les résultats concernant l’activité d’étiage sont moins satisfaisants.

La correction des biais dans les scénarios de température moyenne est cruciale pour les deux
modèles de descente d’échelle. Pour MAR, la correction du gradient altimétrique de température
est également déterminante afin d’éviter des simulations non pertinentes de la dynamique du man-
teau neigeux à haute altitude et, par conséquent, de l’hydrologie. Des différences significatives ont
aussi été constatées entre les précipitations observées et les précipitations simulées, en particulier
par MAR en hiver. Une correction de biais des précipitations a donc été appliquée. La référence
hydrologique a été obtenue sans tenir compte de la relation significative entre les précipitations et
l’altitude dans la région afin d’éviter la simulation d’événements de crue non réalistes.
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ChapitreVI
Simulations hydro-météorologiques sur le

dernier millénaire (850-2004)

1. Description des simulations réalisées

Les résultats sur le dernier siècle ont montré que les deux chaînes de modélisation semblent appro-
priées pour la génération de scénarios météorologiques à partir de sorties de GCMs pour différents
contextes climatiques. Pour les simulations réalisées sur le dernier millénaire, nous allons utiliser le
modèle de descente d’échelle statistique SCAMP pour la génération des scénarios météorologiques
requis. Le modèle SCAMP présente les avantages suivants :

• Le modèle SCAMP a un coût de calcul très faible contrairement au modèle MAR. Il permet de
descendre en échelle de grands ensembles de simulations climatiques, incluant, par exemple,
plusieurs membres d’un même modèle climatique. Il permet aussi de générer des scénarios
couvrant de longues périodes de temps et, par suite, d’explorer les variabilités basses fréquences
dans les scénarios, dont celles liées à la variabilité interne du climat.

• La nature statistique de SCAMP permet de tenir compte de l’incertitude dans la relation de
descente d’échelle. L’ensemble des scénarios météorologiques générés par SCAMP pour tout
scénario de grande échelle permet de simuler et de prendre en compte la variabilité interne de
petite échelle. L’utilisation de SCAMP par rapport à MAR permet ainsi une évaluation plus
robuste des changements possibles à basse fréquence dans les variables hydro-météorologiques
[e.g. Lafaysse et al., 2014].
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Chapitre VI. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier millénaire (850-2004)

Dans ce chapitre, nous allons forcer la chaîne de modélisation composée de SCAMP avec les
données du modèle climatique CESM-LME [Otto-Bliesner et al., 2016] afin d’évaluer les variations
des variables hydro-météorologiques du bassin versant du Rhône amont au cours du dernier millénaire
(850-2004). Nous allons également confronter les variations simulées de l’activité de crue avec celles
obtenues dans des travaux antérieurs à partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget [Jenny
et al., 2014 ; Evin et al., 2019 ; Wilhelm et al., 2022], en particulier pour les périodes climatiques
caractéristiques relativement froides du Petit Âge Glaciaire (1450-1850) et chaudes de l’Optimum
Climatique Médiéval (950-1250). Les simulations seront réalisées au pas de temps journalier avec la
couverture glaciaire actuelle et sans tenir compte des règles de régulation du Léman.

2. Adaptation du modèle SCAMP

Comme décrit dans le Chapitre IV Section 1.1, les caractéristiques du modèle analogue (prédic-
teurs, fenêtres d’analogie, critères d’analogie) ont été optimisées par Raynaud et al. [2020] pour la
région à partir des données de la réanalyse atmosphérique ERA-20C. Les prédicteurs retenus étaient
les hauteurs des géopotentiels à 1000 hPa (HGT1000) et 500 hPa (HGT500) pour le premier niveau
d’analogie et la vitesse verticale du vent à 600 hPa (VV600), la température moyenne à 2 m (T) et
les précipitations de grande échelle (P) pour le deuxième niveau d’analogie.

Toutes ces variables ne sont pas disponibles au pas de temps journalier pour le modèle CESM-LME.
Nous avons donc cherché à déterminer le meilleur jeu de prédicteurs à partir des variables disponibles
sur le dernier millénaire. Les prédicteurs testés sont la pression au niveau de la mer (PSL) qui peut
être considérée comme équivalente à la hauteur du géopotentiel à 1000 hPa (HGT1000), la hauteur
du géopotentiel à 500 hPa (HGT500), l’humidité spécifique à 850 hPa (HS850), la température à 850
hPa (T850) et la température moyenne à 2 m (T).

Nous avons testé la capacité de prédiction de plusieurs modèles analogues, chaque modèle analogue
se différenciant uniquement par son jeu de prédicteurs. Quel que soit le modèle analogue considéré,
la simulation conduit, pour chaque jour de la période de simulation, à un ensemble de 30 dates
analogues et de prédictants associés. Le critère utilisé pour évaluer et comparer les différents modèles
analogues est de ce fait un score probabiliste. La capacité de prédiction pour les prédictants considérés
(précipitations et températures moyennes de bassin) a été évaluée à partir du CRPSS (« Continuous
Ranked Probability Skill Score »). Le CRPSS est basé sur le CRPS (« Continous Ranked Probability
Score » ; Brown, 1974 ; Matheson & Winkler, 1976) calculé au pas de temps journalier :

CRPSS = 1 − CRPSanalogue

CRPSclim
(VI.1)

où :
• CRPSanalogue est le CRPS moyen obtenu avec un modèle analogue.
• CRPSclim est le CRPS moyen obtenu avec un modèle de référence.
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2. Adaptation du modèle SCAMP

Le modèle de référence fournit, pour chaque jour cible, une prédiction définie par la climatologie.
Cette climatologie est constituée de l’ensemble des valeurs des prédictands observées pour tous les
jours situés dans une fenêtre calendaire de 61 jours centrée sur le jour cible. Par conséquent, le
CRPSS est normalisé, ce qui permet de comparer la capacité de prédiction obtenue avec différents
modèles analogues utilisant différents jeux de prédictands. La valeur optimale du CRPSS est égale à
1. Une valeur nulle du CRPSS indique que le modèle analogue n’apporte aucune plus-value comparée
au modèle climatologique et une valeur négative du CRPSS indique que le modèle analogue a une
capacité de prédiction inférieure à celle de la climatologie.

Nous avons utilisé les variables de la réanalyse atmosphérique ERA-20C sur la période d’obser-
vations (1961-2009) pour le calcul des CRPSS pour différents modèles analogues (Tableau VI.1). La
première ligne de ce tableau correspond au modèle analogue de référence utilisé pour les simulations
SCAMP sur le dernier siècle (Chap. V).

Tableau VI.1 – Valeurs des CRPSS obtenues pour la prédiction des précipitations et des températures
moyennes de bassin pour différents jeux de prédicteurs de la réanalyse atmosphérique ERA-
20C sur la période d’observations (1961-2009). HGT1000 : Hauteur du géopotentiel à 1000
hPa. HGT500 : Hauteur du géopotentiel à 500 hPa. VV600 : Vitesse verticale du vent à 600
hPa. T : Température moyenne à 2 m. P : Précipitations de grande échelle. HS850 : Humidité
spécifique à 850 hPa. T850 : Température à 850 hPa.

Prédicteurs niveau 1 Prédicteurs niveau 2 CRPSS Pbassin CRPSS Tbassin

Modèle analogue de référence HGT1000 + HGT500 VV600 + T + P 0,35 0,59
Modèle analogue 1 HGT1000 + HGT500 - 0,38 0,37
Modèle analogue 2 HGT1000 + HGT500 HS850 0,38 0,51
Modèle analogue 3 HGT1000 + HGT500 T850 0,35 0,62
Modèle analogue 4 HGT1000 + HGT500 HS850 + T850 0,35 0,62
Modèle analogue 5 HGT1000 + HGT500 T 0,34 0,65

Nous avons retenu le modèle analogue 5 qui possède des capacités de prédiction similaires au
modèle analogue de référence. Le modèle analogue retenu pour les simulations millénaires est donc
composé de 2 niveaux d’analogie. Le premier niveau d’analogie est composé de la pression au niveau de
la mer (PSL) et de la hauteur du géopotentiel à 500 hPa (HGT500) et le deuxième niveau d’analogie
est composé de la température moyenne à 2 m (T) comme prédicteurs. Nous avons considéré une
fenêtre d’analogie de 6° de longitude/latitude centrée sur le bassin versant du Rhône amont pour
le deuxième niveau d’analogie selon les recommandations de Raynaud et al. [2017]. Les fenêtres
d’analogie du premier niveau restent, quant à elles, inchangées (Chap. IV, Fig. IV.3).

Nous utiliserons les mêmes composantes du modèle SCAMP (Chap. IV, Fig. IV.1) que pour les
simulations sur le dernier siècle à la différence près que les scénarios de températures moyennes
de bassin seront corrigées non pas à partir de la température moyenne de bassin de la réanalyse
atmosphérique ERA-20C mais à partir de la température moyenne de grande échelle de chaque
membre du modèle climatique CESM-LME. Étant donné la résolution grossière du modèle CESM-
LME, le bassin versant du Rhône amont est couvert par une seule maille du modèle. La température
de cette maille, une fois corrigée à partir de la température de bassin observée, sera imposée aux 30
scénarios SCAMP à l’échelle du bassin au pas de temps journalier.
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Chapitre VI. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier millénaire (850-2004)

3. Pré-traitement des données du modèle CESM-LME

Le modèle climatique CESM-LME est composé de 12 membres couvrant le dernier millénaire (850-
1849) et la période historique (1850-2005). Les seules différences entre les membres de l’ensemble sont
dues à des perturbations des conditions atmosphériques initiales. Les simulations du modèle CESM-
LME sont influencées par les forçages naturels (orbitaux, solaires, volcaniques) et anthropiques (gaz à
effet de serre, ozone, aérosols, utilisation des sols). La résolution horizontale du modèle est d’environ
2° pour l’atmosphère et la surface terrestre et 1° pour l’océan et la glace de mer.

Les données de pression au niveau de la mer (PSL), de hauteur du géopotentiel à 500 hPa
(HGT500) et de température moyenne à 2 m (T) ont été téléchargées sur le site de données cli-
matiques du NCAR (« National Center for Atmospheric Research ») 1 au pas de temps journalier
pour les 12 membres et pour les périodes du dernier millénaire (850-1849) et historiques (1850-2005)
séparément. Les fichiers de données téléchargés sont sous forme de fichiers NetCDF. Il a fallu les
pré-traiter pour pouvoir les utiliser dans le modèle SCAMP. Nous avons utilisé pour cela l’outil CDO
(« Climate Data Operator »). Nous détaillons par la suite les étapes de pré-traitement des fichiers
NetCDF qui ont pris un temps non négligeable :

• Les fichiers NetCDF, bien que téléchargés variable par variable (e.g. un fichier pour la pres-
sion au niveau de la mer (PSL) sur la période historique), possédaient tout un ensemble de
variables additionnelles telles que les rapports de mélange en volume du CH4 (ch4vmr), du
CO2 (co2vmr), du N2O (n2ovmr), la pression de référence (P0), le rayonnement solaire total
(sol_tsi), la latitude (lat), la longitude (lon), la date du jour (date), etc. Seules les variables
d’intérêt (i.e. PSL, HGT500, T) ont été extraites de chaque fichier NetCDF.

• Les fichiers NetCDF téléchargés possédaient une grille gaussienne pour la latitude donc une
grille non régulière. Nous sommes passés à une résolution horizontale régulière de 2° de latitude
en réalisant des interpolations bilinéaires pour chaque variable. La grille de la longitude était,
quant à elle, déjà régulière avec une résolution horizontale de 2,5°.

• Les mailles des différentes fenêtres d’analogie ont ensuite été extraites pour les trois variables
pour réduire la taille des fichiers NetCDF. Il aurait été plus rapide de faire cette étape en
premier mais dans ce cas, les deux étapes précédentes n’étaient pas faisables avec CDO.

• Les fichiers NetCDF correspondant aux périodes millénaires et historiques ont été concaténés
pour chaque variable et pour chacun des 12 membres du modèle CESM-LME.

• Les fichiers NetCDF téléchargés ne tenaient pas compte des années bissextiles et chaque
année possédait simplement 365 jours. Or, la recherche des dates analogues dans SCAMP
se fait à l’aide d’un identifiant à partir d’une date de référence (ID = 1 correspond au 1er

Janvier 850) et le calendrier considéré dans SCAMP est le calendrier grégorien. Nous avons
donc ajouté la valeur du 29 Février pour chaque année bissextile en considérant la moyenne
du 28 Février et du 1er Mars pour chaque variable.

1. https://www.earthsystemgrid.org
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4. Intérêt du débiaisage des prédicteurs

Nous avons fait le choix d’utiliser le calendrier grégorien pour toute la durée des simulations
(850-2004) mais historiquement, le calendrier grégorien n’était pas celui utilisé à l’époque.
Comme nous avons mis du temps à comprendre les incohérences entre les différents calendriers
et la durée de nos simulations, nous détaillons cette anecdote par la suite.

Le calendrier julien a prévalu dans le monde chrétien pendant le premier millénaire de notre
ère et une partie du deuxième millénaire mais il dépassait de 11 min et 14 s l’année tropique (le
temps que met le Soleil pour revenir à la même position, vu de la Terre). Le résultat était que
le calendrier dérivait d’environ un jour tous les 314 ans. L’un des problèmes les plus urgents
causés par cette erreur était la difficulté croissante de calculer la date de Pâques, qui, selon
le concile de Nicée en 325, devait tomber le premier dimanche suivant la première pleine lune
après l’équinoxe de printemps, qui tombait à l’époque le 21 Mars. L’écart croissant entre la
date fixée par le concile et la date réelle de l’équinoxe de printemps a été constaté au VIIIème

siècle de notre ère, voire plus tôt, et un certain nombre de propositions de réforme ont été
présentées aux papes au Moyen-Âge. Aucune mesure n’a cependant été prise et le calendrier
julien, aussi imparfait soit-il, est resté le calendrier officiel de l’Église chrétienne.

Finalement, le calendrier grégorien a été introduit en Octobre 1582 avec comme fait marquant
la suppression de 10 jours du calendrier pour ramener l’équinoxe de printemps du 11 Mars au
21 Mars. L’Église avait choisi le mois d’Octobre pour éviter de supprimer les principales fêtes
chrétiennes.

En considérant les calendriers historiques (julien puis grégorien), une simulation du 1er Janvier
850 au 31 Décembre 2004 dure 421 851 jours, soit 4 jours de moins que si le calendrier grégorien
est considéré pour toute la durée de la simulation. En effet, le calendrier julien considère les
années 900, 1000, 1100, 1300, 1400 et 1500 comme bissextiles contrairement au calendrier
grégorien (+6 jours) et le mois d’Octobre 1582 ne contient que 21 jours (-10 jours).

Par commodité, nous avons considéré le calendrier grégorien pour toute la durée des simula-
tions. Chaque simulation du 1er Janvier 850 au 31 Décembre 2004 dure donc 421 855 jours.

4. Intérêt du débiaisage des prédicteurs

Contrairement à la réanalyse atmosphérique ERA-20C, aucune observation de la pression au
niveau de la mer n’est assimilée dans le modèle climatique CESM-LME, ce qui rend la circulation at-
mosphérique simulée potentiellement biaisée. Nous avons donc comparé pour chaque mois les champs
moyens de pression au niveau de la mer (PSL) et de hauteur de géopotentiel à 500 hPa (HGT500)
du modèle CESM-LME (moyenne des 12 membres) et de la réanalyse ERA-20C sur la même période
(1900-2005) et sur leurs fenêtres d’analogie respectives. Pour les deux variables, les patterns du mo-
dèle CESM-LME et de la réanalyse ERA-20C sont globalement en accord mais présentent quelques
différences (Fig. VI.1 et VI.2). Les différences sont les plus importantes en hiver mais restent faibles :
entre -6 hPa et +4 hPa, soit environ 0,5 % pour le champ moyen de PSL et entre -80 à +80 m, soit
environ 1,5 % pour le champ moyen de HGT500.
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Figure VI.1 – Champ moyen de la pression au niveau de la mer (PSL) par mois pour la réanalyse ERA-20C
et le modèle CESM-LME (moyenne des 12 membres) sur la période 1900-2005.
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Figure VI.2 – Champ moyen de la hauteur du géopotentiel à 500 hPa (HGT500) par mois pour la réanalyse
ERA-20C et le modèle CESM-LME (moyenne des 12 membres) sur la période 1900-2005.
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De telles différences pourraient être de nature à modifier les dates analogues sélectionnées par
SCAMP et à produire des régimes pluviométriques sur la région différents de ceux qui sont obtenus
en forçant SCAMP avec la réanalyse ERA-20C. Nous avons donc cherché à déterminer si le fait
de retirer le biais moyen des champs de PSL et de HGT500 modifiait considérablement les dates
analogues sélectionnées lors du premier niveau d’analogie. Nous avons considéré la période 1900-
2005. 3 des 12 membres du modèle CESM-LME ont été testés. Pour ces 3 membres, 87 % des dates
analogues sélectionnées sont communes que les prédicteurs soient débiaisés ou non. Les résultats sont
très similaires pour les 3 membres. Notons que pour le deuxième niveau d’analogie, le critère de
sélection des dates analogues est le RMSE et que le fait de considérer la température moyenne à 2 m
(T) avec ou sans son biais moyen conduit nécessairement à la sélection des mêmes dates analogues.

Nous concluons que retirer le biais moyen des prédicteurs de chaque membre ne présente que peu
d’intérêt dans le cadre de notre étude et décidons d’effectuer les simulations millénaires à partir des
prédicteurs bruts du modèle climatique CESM-LME. En d’autres termes, nous ne corrigerons pas les
biais des prédicteurs avant d’appliquer SCAMP sur le dernier millénaire.

5. Résultats

5.1. Variations des variables météorologiques

En général, les variations des variables météorologiques sont évaluées en considérant des moyennes
sur 30 ans. Pour les variables météorologiques considérées par la suite (températures moyennes et
précipitations annuelles de bassin), la période 850-1990 a été découpée en périodes de 30 ans, ce
qui donne 38 sous-périodes pour chaque membre/scénario. Les caractéristiques des températures
moyennes et des précipitations de bassin issues de SCAMP ont été calculées pour chacune de ces
sous-périodes. Pour rappel, nous disposons de 12 membres CESM-LME composés chacun de 30
scénarios SCAMP.

5.1.1. Températures annuelles de bassin

Pour chaque membre CESM-LME, les 30 scénarios SCAMP de température annuelle de bassin
sont, par construction, identiques puisque la température annuelle de grande échelle (corrigée) de
chaque membre CESM-LME est imposée. Les variations des températures annuelles de bassin si-
mulées par les 12 membres CESM-LME sont représentées sur la Figure VI.3. Nous observons une
tendance à la baisse de la température annuelle de bassin sur le dernier millénaire avec une variabi-
lité temporelle importante pour chaque membre. Les fluctuations sont rarement synchrones entre les
différents membres. La variabilité entre les 12 membres est de l’ordre de 0,4 °C.

112



5. Résultats

850 950 1050 1150 1250 1350 1450 1550 1650 1750 1850 1950

3.6

3.8

4.0

4.2

4.4

4.6

4.8

5.0

Année

Te
m

pé
ra

tu
re

 d
e 

ba
ss

in
 a

nn
ue

lle
 (

°C
)

Figure VI.3 – Variations des températures de bassin annuelles simulées sur la période 850-1990. Les 12
membres CESM-LME sont représentés. Pour chaque membre CESM-LME, les 30 scénarios
SCAMP sont identiques et correspondent à la température annuelle de grande échelle (corrigée)
de chaque membre CESM-LME.

Comme attendu, la température moyenne de bassin annuelle est plus chaude lors de l’Optimum
Climatique Médiéval (OCM) que lors du Petit Âge glaciaire (PAG) (Fig. VI.4). La différence de
température entre ces deux périodes climatiques varie suivant les 12 membres CESM-LME. Le re-
froidissement médian est de 0,26 °C et semble faible comparé à celui estimé à partir d’archives et
de proxies climatiques qui indiquent que l’OCM était de 1 °C (± 0,4 °C) plus chaud que le PAG
(Tableau VI.2).
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Figure VI.4 – Températures moyennes de bassin annuelles simulées pour l’Optimum Climatique Médiéval
(OCM) et le Petit Âge Glaciaire (PAG). Chaque boxplot représente la variabilité des 12
membres CESM-LME, les 30 membres SCAMP étant identiques pour chaque membre CESM-
LME. De bas en haut, les boxplots sont représentés par le minimum, le premier quartile, la
médiane, le dernier quartile et le maximum.
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Chapitre VI. Simulations hydro-météorologiques sur le dernier millénaire (850-2004)

Tableau VI.2 – Différences de température entre l’Optimum Climatique Médiéval (OCM) / « Medieval Cli-
mate Anomaly » (MCA) et le Petit Âge Glaciaire (PAG) / « Little Ice Age » (LIA) obtenues
à partir d’archives et de proxies climatiques. Tableau extrait et adapté de Wilhelm et al.
[2022].

T (°C)
Site LIA MCA Diff. (°C) Ref.
From multi sites, Alps, Switzerland -1.6 -0.8 0.8 Büntgen et al. [2006]
From multi sites, Alps, Austria -0.8 -0.3 0.5 Büntgen et al. [2011]
From multi sites, Alps, France, Switzerland and Italy -1.2 -0.2 1.0 Corona et al. [2010]
Egelsee, Alps, Switzerland -0.4 1.1 1.5 Larocque-Tobler et al. [2010]
Seebergsee, Alps, Switzerland 0.2 1.3 1.1 Larocque-Tobler et al. [2012]
Spannagelcave, Alps, Austria 0.9 1.9 1.0 Mangini et al. [2005]
From multi sites, Alps, Switzerland and Austria -0.5 -0.2 0.3 Trachsel et al. [2012]
Median (± 95 % Conf. Int.) +1 (± 0.4)

Nous avons cherché à savoir si ce faible écart de température simulé entre les deux périodes
climatiques était dû au modèle de descente d’échelle SCAMP ou au modèle climatique CESM-LME
lui-même. La différence de température pour les deux périodes climatiques a été calculée pour la
maille du modèle CESM-LME couvrant le bassin versant du Rhône amont et le même écart de
température a été retrouvé (0,26 °C). Nous concluons que la différence de température assez faible
entre les deux périodes climatiques est intrinsèque au modèle climatique CESM-LME.

5.1.2. Précipitations annuelles de bassin

Nous analysons d’abord les variations des précipitations annuelles de bassin simulées pour un
membre CESM-LME donné, les 30 scénarios SCAMP étant différents (Fig. VI.5). Nous analysons
ensuite les variations obtenues pour les 12 membres CESM-LME pour les périodes du Petit Âge
Glaciaire (PAG) et de l’Optimum Climatique Médiéval (OCM), la variabilité des scénarios SCAMP
étant alors représentée sous forme de boxplots (Fig. VI.6).
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Figure VI.5 – Exemple de variations de précipitation de bassin annuelle simulées sur la période 850-1990.
Les 30 scénarios SCAMP du premier membre CESM-LME sont représentés.
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Figure VI.6 – Précipitations de bassin annuelles simulées pour l’Optimum Climatique Médiéval (OCM) et
le Petit Âge Glaciaire (PAG) pour chacun des 12 membres CESM-LME. Chaque boxplot
représente la variabilité des 30 membres SCAMP obtenus à partir de chaque membre CESM-
LME. De bas en haut, les boxplots sont représentés par le minimum, le premier quartile, la
médiane, le dernier quartile et le maximum.

Pour un membre CESM-LME donné, la variabilité inter-scénario est de l’ordre de 100 mm (soit
environ 8,5 %) et est constante sur toute la période 850-1990 (Fig. VI.5). Notre chaîne de modélisation
ne permet donc pas de simuler des variations de précipitations de bassin annuelles sur cette période.
Les mêmes conclusions s’appliquent pour chacun des 12 membres CESM-LME. De même, aucune
différence significative dans les précipitations de bassin annuelles n’est simulée entre l’OCM et le PAG
pour tous les membres CESM-LME (Fig. VI.6). L’évolution des précipitations de bassin annuelles
entre les deux périodes est même variable d’un membre à l’autre.

5.1.3. Discussion

L’inexistence de variations claires dans les précipitations de bassin annuelles sur la période 850-
1990 est sans doute pour partie due à la variabilité interne de petite échelle (variabilité inter-scénarios)
mais aussi de grande échelle importante (variabilité entre les membres) qui bruite beaucoup les
possibles changements de signal tout au long de la période.

La variabilité interne de petite échelle (variabilité inter-scénarios) pourrait résulter d’une limita-
tion du modèle de descente d’échelle dont le pouvoir explicatif est insuffisant mais toutefois non nul
car nous avons vu que le modèle SCAMP était capable de simuler correctement les variations interan-
nuelles de précipitations de bassin observées sur le dernier siècle même si la variabilité inter-scénario
était importante (Chap. V, Fig. V.2 a).

Le faible rapport signal/bruit pourrait aussi résulter du fait que les prédicteurs issus du modèle
climatique CESM-LME utilisés dans SCAMP ne varient pas beaucoup sur la période et/ou que
les régimes de circulation et les conditions atmosphériques des différents membres CESM-LME ne
présentent pas de fluctuations propres à modifier les régimes de précipitation. Si c’est effectivement le
cas, quelle que soit la méthode de régionalisation du climat utilisée, les scénarios générés ne peuvent
pas conduire à des fluctuations significatives des régimes de précipitation sur la période.
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5.2. Variations de l’activité de crue

5.2.1. Activité de crue reconstituée

Pour rappel, les variations de l’activité de crue du bassin du Rhône amont ont pu être estimées
sur la période 800-2000 sur la base des crues reconstituées à partir des sédiments du lac du Bourget
(Fig. VI.7, courbe rouge). Pour chaque crue reconstituée, il a été possible d’associer une incertitude
sur la date d’occurrence de la crue. Par exemple, l’incertitude sur la date d’occurrence de la crue
reconstituée en 1829 est de 30 ans, celle sur la crue reconstituée en 1186 est de 70 ans, etc. Plus la
crue reconstituée est lointaine, plus l’incertitude sur sa datation augmente.

Pour réduire le risque de mauvaise interprétation d’une comparaison « observations » / modèles,
nous avons estimé, pour l’ensemble de la période considérée, l’incertitude de l’activité de crue recons-
tituée. Pour ce faire, nous avons considéré que la datation de chacune des crues reconstituées était
incertaine et que d’autres datations auraient été possibles au regard de l’incertitude de la méthode de
datation. Nous avons considéré en première approximation que la date d’occurrence d’une crue était
une variable aléatoire suivant une loi normale dont la moyenne est la datation estimée et l’écart-type
est la moitié de l’incertitude de datation pour cette date.

Par exemple, pour la crue reconstituée en 1186 et d’incertitude 70 ans, une loi normale de moyenne
1186 et d’écart-type 35 a été considérée et 1000 tirages aléatoires de nouvelles dates d’occurrence ont
été réalisés dans cette loi normale. La même opération a été réalisée pour chaque crue reconstituée.
Pour chacune des 1000 réalisations, le nombre de crues a été déterminé pour chaque année permettant
d’estimer l’activité de crue puis une moyenne mobile sur 31 ans a été appliquée sur la période 800-
2000. L’incertitude sur les années d’occurrence des crues correspond aux bandes grises de la Figure
VI.7. Nous constatons que l’incertitude sur les années d’occurrence des crues est forte. L’activité de
crue reconstituée (en rouge) ne pourrait donc être qu’une réalisation possible parmi tant d’autres.
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Figure VI.7 – Activité de crue reconstituée sur la période 800-2000. Les bandes grises représentent l’incerti-
tude sur les années d’occurrence des crues. Des moyennes mobiles sur 31 ans ont été considérées.
OCM : Optimum Climatique Médiéval (950-1250). PAG : Petit Âge Glaciaire (1450-1850).

116



5. Résultats

La Figure VI.8 représente l’activité de crue reconstituée (en rouge) associée à son incertitude
(boxplot) pour l’OCM et le PAG. Nous constatons que l’activité de crue reconstituée est plus faible
pendant le PAG (0,10 crues par année en moyenne pour le PAG contre 0,13 crues par année en
moyenne pour l’OCM). La prise en compte de l’incertitude sur les années d’occurrence des crues
aboutit à la même conclusion. Ce résultat est en contradiction avec les conclusions générales de
Wilhelm et al. [2022] obtenues à partir de la synthèse d’enregistrements de crues provenant d’un
ensemble de lacs alpins, à savoir que l’activité de crue était plus importante lors du PAG (Chap.
I, Fig. I.5). L’activité de crue du Rhône amont obtenue à partir des crues reconstituées du lac du
Bourget constitue une exception, qui, en réalité, était déjà visible dans leur étude (Fig. VI.9).
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Figure VI.8 – Activité de crue reconstituée pour l’Optimum Climatique Médiéval (OCM) et le Petit Âge
Glaciaire (PAG). Chaque boxplot représente l’incertitude sur les années d’occurrence des crues.
De bas en haut, les boxplots sont représentés par le minimum, le premier quartile, la médiane,
le dernier quartile et le maximum.

Figure VI.9 – Tendances dans l’occurrence des crues du dernier millénaire. mrp : mean return period / pé-
riode de retour moyenne (nombre de crues enregistrées divisé par la durée considérée). n :
nombre d’enregistrements considérés dans l’analyse des tendances. (n) : nombre d’enregistre-
ments avec une tendance significative. Figure extraite et adaptée de Wilhelm et al. [2022].
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5.2.2. Activité de crue simulée

Pour chaque membre CESM-LME et chaque scénario SCAMP, nous n’avons conservé que les crues
simulées dépassant un certain seuil, i.e. 1500 m3 s−1, qui correspond au seuil au-delà duquel les crues
ont pu être reconstituées à partir des sédiments du lac du Bourget [Jenny et al., 2014]. Si ce seuil
était dépassé pendant plusieurs jours consécutifs (jusqu’à 5 jours), une seule crue a été considérée et
seule la date du débit maximum a été retenue. La Figure VI.10 représente l’activité de crue simulée
sur la période 850-1990 pour un membre CESM-LME. La variabilité des 30 scénarios SCAMP est
très forte et ne permet pas de conclure sur d’éventuelles variations de l’activité de crue sur cette
période. La moyenne d’ensemble ainsi que les quantiles 10 % et 90 % de l’ensemble n’apportent pas
d’information supplémentaire.
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Figure VI.10 – Exemple d’activité de crue simulée sur la période 850-1990 en considérant un seuil de 1500
m3 s−1. Les 30 scénarios SCAMP du premier membre CESM-LME, la moyenne d’ensemble
ainsi que les quantiles 10 % et 90 % de l’ensemble sont représentés. Des moyennes mobiles
sur 31 ans ont été considérées.

Les variations temporelles de l’activité de crue simulée varient énormément d’un scénario SCAMP
à l’autre et d’un membre CESM-LME à l’autre. Pour illustration, nous nous focalisons seulement
sur certains scénarios SCAMP de certains membres CESM-LME. La Figure VI.11 représente les
activités de crue reconstituées et simulées sur la période 800-2000 pour des membres CESM-LME
et des scénarios SCAMP pris au hasard. Les activités de crues reconstituées et simulées ne sont pas
en adéquation la plupart du temps et les périodes pour lesquelles un accord est constaté semble
davantage relever du hasard que d’une réelle capacité de notre chaîne de modélisation à reproduire
l’activité de crue reconstituée et ce même en tenant compte de son incertitude.
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Figure VI.11 – Exemples d’activité de crue simulée sur la période 800-2000 en considérant un seuil de 1500
m3 s−1. Chaque courbe simulée en noir correspond à un scénario SCAMP d’un membre
CESM-LME donné. Des moyennes mobiles sur 31 ans ont été considérées. (a) Membre CESM-
LME 1 et scénario SCAMP 24. (b) Membre CESM-LME 4 et scénario SCAMP 6. (c) Membre
CESM-LME 5 et scénario SCAMP 30. (d) Membre CESM-LME 10 et scénario SCAMP 6.

Concernant les deux périodes climatiques de l’OCM et du PAG, l’activité de crue simulée pour
les 12 membres CESM-LME est légèrement supérieure à celle reconstituée (Fig. VI.12). La différence
d’activité de crue entre le PAG et l’OCM a été calculée pour chaque scénario SCAMP de chaque
membre CESM-LME. Pour chacun des 12 membres CESM-LME, la médiane des scénarios SCAMP
est globalement centrée sur 0 (Fig. VI.13). Certains scénarios SCAMP simulent une hausse de l’acti-
vité de crue, certains simulent une baisse, et ce quel que soit le membre CESM-LME. Les simulations
ne révèlent donc aucun changement significatif de l’activité de crue entre les deux périodes clima-
tiques. Elles ne sont donc pas en accord avec les reconstitutions qui suggéreraient une activité de
crue plus forte pendant l’OCM pour le bassin versant du Rhône amont.
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Figure VI.12 – Activité de crue reconstituée et simulée pour les 12 membres CESM-LME pour l’Optimum
Climatique Médiéval (OCM) et le Petit Âge Glaciaire (PAG) en considérant un seuil de 1500
m3 s−1. Chaque boxplot représente soit l’incertitude sur les années d’occurrence des crues
reconstituées, soit la variabilité des 30 membres SCAMP obtenus à partir de chaque membre
CESM-LME. De bas en haut, les boxplots sont représentés par le minimum, le premier
quartile, la médiane, le dernier quartile et le maximum.
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Figure VI.13 – Différence d’activité de crue entre le Petit Âge Glaciaire (PAG) et l’Optimum Climatique
Médiéval (OCM) reconstituée et simulée pour les 12 membres CESM-LME en considérant
un seuil de 1500 m3 s−1. Chaque boxplot représente soit la différence d’incertitude sur les
années d’occurrence des crues reconstituées, soit la différence entre les 30 membres SCAMP
obtenus à partir de chaque membre CESM-LME entre les deux périodes. De bas en haut, les
boxplots sont représentés par le minimum, le premier quartile, la médiane, le dernier quartile
et le maximum.
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5. Résultats

Synthèse

Nous avons appliqué la chaîne de modélisation composée de SCAMP à partir des données du
modèle climatique CESM-LME, composé de 12 membres, afin d’évaluer les variations des variables
hydro-météorologiques du bassin versant du Rhône amont au cours du dernier millénaire (850-2004).
Les simulations ont été réalisées au pas de temps journalier avec la couverture glaciaire actuelle et
sans tenir compte des règles de régulation du Léman.

L’intérêt du débiaisage des prédicteurs atmosphériques de grande échelle (pression au niveau
de la mer, hauteur du géopotentiel à 500 hPa, température moyenne à 2 m) a été évalué. Comme
la soustraction des biais moyens des prédicteurs ne conduisait pas à une sélection significativement
différente des dates analogues, les simulations millénaires ont été réalisées à partir des prédicteurs
bruts du modèle climatique CESM-LME.

Les variations des variables météorologiques ont été évaluées en considérant des moyennes
sur 30 ans sur la période 850-1990. Les différences de températures moyennes et de précipitations
de bassin annuelles entre les périodes climatiques relativement chaudes de l’Optimum Climatique
Médiéval (OCM) et froides du Petit Âge Glaciaire (PAG) ont aussi été étudiées.

Les simulations indiquent que l’OCM était globalement 0,26 °C plus chaud que le PAG, ce
qui est faible au regard des différences obtenues à partir d’archives et de proxies climatiques. Cette
faible différence entre les deux périodes climatiques est intrinsèque au modèle CESM-LME.

Pour les précipitations de bassin annuelles, aucune différence significative n’est simulée entre les
deux périodes climatiques, sans doute en raison de la variabilité interne de petite échelle (variabilité
inter-scénarios) mais aussi de grande échelle importante (variabilité entre les membres) qui bruite
beaucoup les possibles changements de signal tout au long de la période.

Nous avons comparé les variations simulées de l’activité de crue avec celles obtenues dans des
travaux antérieurs à partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget.

• D’une part, l’activité de crue reconstituée pour le bassin versant du Rhône amont est plus
faible pendant le PAG et constitue une exception par rapport aux conclusions générales de
Wilhelm et al. [2022] obtenues à l’échelle des Alpes. D’autre part, la prise en compte de
l’incertitude sur les années d’occurrence des crues reconstituées suggère que l’activité de crue
reconstituée ne pourrait être qu’une réalisation possible parmi tant d’autres.

• La très forte variabilité des scénarios SCAMP simulée pour les 12 membres du modèle
climatique CESM-LME ne permet pas de reproduire l’activité de crue reconstituée, même
en considérant son incertitude, ni de conclure sur une activité de crue simulée plus forte pour
l’une des deux périodes climatiques.
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ChapitreVII
Conclusion

1. Rappel de la problématique et des objectifs de thèse

Pour permettre une évaluation pertinente de l’évolution de la fréquence et de l’intensité des crues
dans le cadre du changement climatique, les scénarios météorologiques utilisés dans les simulations
hydrologiques pour différents scénarios climatiques futurs doivent respecter certaines contraintes im-
posées par la forte non-linéarité et la grande variabilité spatio-temporelle des processus hydrologiques.
Ces scénarios météorologiques sont généralement produits avec des modèles de descente d’échelle dy-
namiques ou statistiques à partir de conditions atmosphériques de grande échelle simulées par des
modèles climatiques. La possibilité de produire, avec ce type de modèles, des scénarios météorolo-
giques pertinents d’un point de vue hydrologique est supposée acquise mais est rarement évaluée.

La principale question que nous nous sommes posée dans cette thèse était de savoir si une chaîne
de modélisation classique, accompagnée de toutes ses incertitudes, était pertinente, suffisante et infor-
mative pour estimer les évolutions possibles de la fréquence et de l’intensité des crues qui résulteront
des modifications des climats régionaux projetées. Afin de renforcer la confiance accordée aux modèles
utilisés pour réaliser des projections climatiques, une évaluation de ces modèles ainsi qu’une meilleure
compréhension des évolutions passées de la variabilité des crues sont indispensables. Une condition
à remplir est que la chaîne de modélisation soit capable de reproduire les variations multi-échelles
observées de différentes variables hydro-météorologiques qui résultent des trajectoires atmosphériques
de grande échelle sur la période considérée [e.g. Lafaysse et al., 2014].
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Dans une étude préliminaire, nous avons donc évalué et comparé la capacité de deux chaînes de
modélisation classiques à reproduire, au cours du dernier siècle (1902-2009) et à partir de l’information
atmosphérique de grande échelle uniquement, les variations temporelles observées des débits et des
événements de crue du bassin versant du Rhône amont (10 900 km2). Les deux chaînes de modélisation
étaient composées de (i) la réanalyse atmosphérique ERA-20C [Poli et al., 2016], (ii) soit du modèle
de descente d’échelle statistique SCAMP [Raynaud et al., 2020], soit du modèle de descente d’échelle
dynamique MAR [Gallée & Schayes, 1994] et (iii) du modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT
[Schaefli et al., 2005]. Nous avons également évalué la nécessité et la valeur ajoutée d’une correction
des biais dans l’élaboration des scénarios météorologiques.

Nous avons ensuite réalisé un exercice inédit de simulation des variations des variables hydro-
météorologiques et de l’activité de crue du bassin versant du Rhône amont sur le dernier millénaire
en utilisant les sorties d’un modèle climatique rendues disponibles par les projets CMIP5-PMIP3
et CMIP6-PMIP4 [Jungclaus et al., 2017 ; Kageyama et al., 2018]. Les sorties du modèle clima-
tique CESM-LME [Otto-Bliesner et al., 2016], composé de 12 membres, ont été statistiquement
descendues en échelle au pas de temps journalier sur la période 850-2004 avec le modèle SCAMP
et utilisées comme forçages dans le modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT. Les simulations ont
été réalisées avec la couverture glaciaire actuelle et sans tenir compte des règles de régulation du
Léman. Enfin, nous avons confronté les variations de l’activité de crue simulées avec celles obtenues
dans des travaux antérieurs à partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget [Jenny et al., 2014 ;
Evin et al., 2019 ; Wilhelm et al., 2022], en particulier pour les périodes climatiques caractéristiques
relativement chaudes de l’Optimum Climatique Médiéval (950-1250) et froides du Petit Âge Glaciaire
(1450-1850).

2. Synthèse des principaux résultats

2.1. Sur le dernier siècle (1902-2009)

Pour les deux chaînes de modélisation, étant donné le contexte de modélisation difficile du bassin
versant du Rhône amont (effets inconnus des grands barrages à l’amont du bassin versant et de la
régulation du Léman, rareté des observations pour la calibration du modèle hydrologique) et le fait que
les scénarios météorologiques n’ont été produits qu’à partir de l’information atmosphérique de grande
échelle, les débits simulés sont globalement en accord avec les débits de référence, à condition que
les biais des scénarios météorologiques soient corrigés. Nous avons choisi d’utiliser comme débits de
référence les débits simulés à partir des données météorologiques observées pour tous les sous-bassins
que leur régime hydrologique soit considéré comme naturel ou perturbé par les grands barrages à
l’amont du bassin versant. Cela a rendu l’évaluation homogène pour tous les sous-bassins et a permis
de se concentrer uniquement sur la capacité des modèles de descente d’échelle à simuler des scénarios
météorologiques pertinents d’un point de vue hydrologique.
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2. Synthèse des principaux résultats

Pour la période 1961-2009, les variations multi-échelles des débits de référence (journalières, sai-
sonnières et interannuelles) ainsi que les maxima annuels de débit journalier, utilisés dans cette thèse
comme indicateurs des événements de crue, sont reproduits de manière raisonnable. Pour la première
moitié du siècle, l’accord avec les débits observés est plus faible mais encore raisonnable, probable-
ment en raison de la qualité inférieure des données (données ERA-20C et de débits) et/ou de certaines
hypothèses et choix de modélisation (e.g. calibration basée sur les signatures hydrologiques, hypo-
thèse de stationnarité). Néanmoins, les deux chaînes de modélisation sont capables de reproduire de
manière convenable les variations de l’activité de crue au cours du dernier siècle.

Le comportement hydrologique du Rhône amont peut donc être simulé à partir de l’information
atmosphérique de grande échelle uniquement, à condition que les biais des scénarios météorologiques
soient corrigés. La correction des biais a été nécessaire pour les précipitations, mais aussi pour les
températures, en raison de la sensibilité thermique hautement non-linéaire des variables de la neige.
Pour le bassin versant du Rhône amont, la correction des biais a également été nécessaire pour le
gradient altimétrique de température simulé par le modèle de descente d’échelle dynamique MAR. La
correction du gradient altimétrique de température était essentielle pour éviter des simulations non
pertinentes de la dynamique du manteau neigeux à haute altitude et, par conséquent, de l’hydrologie.

Dans l’ensemble, nous avons vu que les deux chaînes de modélisation conduisaient à des résultats
de qualité similaire pour le bassin versant du Rhône amont et étaient susceptibles d’être appropriées
pour la génération de scénarios météorologiques pertinents pour différents contextes climatiques à
partir de sorties de modèles climatiques. Cependant, en raison de son coût de calcul plus faible,
le modèle SCAMP est à privilégier lorsque de grands ensembles de simulations climatiques doivent
être descendus en échelle. Le modèle SCAMP permet également de générer des scénarios couvrant de
longues périodes de temps et, par suite, d’explorer les variabilités basses fréquences dans les scénarios,
dont celles liées à la variabilité interne du climat.

2.2. Sur le dernier millénaire (850-2004)

Les variations des variables météorologiques (températures moyennes et précipitations de bassin
annuelles) ont été évaluées en considérant des moyennes sur 30 ans sur la période 850-1990 pour
chaque membre CESM-LME et chaque scénario SCAMP. Les simulations indiquent que l’Optimum
Climatique Médiéval (950-1250) était globalement 0,26 °C plus chaud que le Petit Âge Glaciaire
(1450-1850), ce qui est faible au regard des différences obtenues à partir d’archives et de proxies
climatiques. Cette faible différence entre les deux périodes climatiques est intrinsèque au modèle
CESM-LME. Pour les précipitations de bassin annuelles, aucune différence significative n’est simulée
entre les deux périodes climatiques, sans doute en raison de la variabilité interne de petite échelle
(variabilité inter-scénarios) mais aussi de grande échelle importante (variabilité entre les membres)
qui bruite beaucoup les possibles changements de signal tout au long de la période.
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Nous avons comparé les variations simulées de l’activité de crue avec celles obtenues dans des
travaux antérieurs à partir d’archives sédimentaires du lac du Bourget. La très forte variabilité des
scénarios SCAMP simulée pour les 12 membres du modèle climatique CESM-LME ne permet pas
de reproduire l’activité de crue reconstituée, même en considérant son incertitude, ni de conclure
sur une activité de crue simulée plus forte pour l’une des deux périodes climatiques. Par ailleurs,
l’activité de crue reconstituée pour le bassin versant du Rhône amont est plus faible pendant le
Petit Âge Glaciaire et constitue une exception par rapport aux conclusions générales de Wilhelm
et al. [2022] obtenues à l’échelle des Alpes. D’autre part, la prise en compte de l’incertitude sur les
années d’occurrence des crues reconstituées suggère que l’activité de crue reconstituée ne pourrait
être qu’une réalisation possible parmi tant d’autres. Finalement, les résultats obtenus suggèrent que
les variations de l’activité de crue reconstituées sur le dernier millénaire pourraient être liées à la
variabilité interne du climat et non pas à un quelconque forçage atmosphérique de grande échelle.

3. Limites des chaînes de modélisation

Les chaînes de modélisation présentent différentes limitations, décrites en partie ci-dessous.

3.1. Limitations de la descente d’échelle statistique

Tous les modèles de descente d’échelle statistique tirent parti de la forte relation entre les conditions
atmosphériques de grande échelle et les conditions météorologiques locales. Dans ce qui suit, nous
revenons sur les 3 grandes hypothèses sur lesquelles reposent ces modèles.

• Les prédicteurs sont des variables appropriées pour le problème étudié (climat régional/local)
et sont simulés de manière réaliste par les GCMs ou les réanalyses atmosphériques.

La qualité des données d’entrée de la méthode de descente d’échelle statistique doit être
assurée. Si un GCM ou une réanalyse atmosphérique n’est pas en mesure de simuler correc-
tement les prédicteurs sélectionnés (distributions statistiques, variabilité spatio-temporelle à
plusieurs échelles, co-variations entre les variables), on ne peut pas s’attendre à ce que les
scénarios météorologiques descendus en échelle soient pertinents. Cette idée fait référence au
concept « Garbage-In, Garbage-Out » (GIGO), issu du domaine des sciences informatiques
mais transférable à de nombreuses autres applications, en particulier à l’hydro-météorologie.

Pour les simulations sur le dernier millénaire, le premier niveau d’analogie est composé de la
pression au niveau de la mer (PSL) et de la hauteur du géopotentiel à 500 hPa (HGT500)
et le deuxième niveau d’analogie est composé de la température moyenne à 2 m (T) comme
prédicteurs. Dans notre cas, une bonne performance du modèle climatique CESM-LME est
attendue pour les formes des champs de géopotentiel en premier niveau d’analogie mais pas
nécessairement pour la température en deuxième niveau d’analogie. L’utilisation de prédic-
teurs thermodynamiques, que ce soit à la surface ou à des niveaux de géopotentiels donnés,
devraient améliorer la performance du modèle de descente d’échelle statistique.
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3. Limites des chaînes de modélisation

• Le modèle statistique établi et validé en climat présent reste valable dans un climat passé ou
futur, perturbé par les forçages naturels et anthropiques (hypothèse de stationnarité).

Dans le modèle SCAMP, les conditions météorologiques locales d’un jour cible donné sont
d’abord générées à partir des valeurs observées des prédictants associés aux jours analogues
sélectionnés dans une période d’archive (d’environ 50 ans). Par conséquent, les valeurs sélec-
tionnées pour générer les scénarios sont limitées par les valeurs observées en climat présent.
L’ajustement d’une distribution statistique Gamma pour certains jours de la simulation aux 30
valeurs de précipitations de bassin associées aux dates analogues et la génération aléatoire d’un
échantillon de 30 nouvelles valeurs, potentiellement plus élevées que celles observées, permet
de dépasser cette limitation. Toutefois, de fortes modifications du système climatique pour-
raient entraîner une modification ou une simple rupture de la relation prédicteur-prédictant et
un autre ensemble de prédicteurs pourrait être alors plus pertinent dans un climat beaucoup
plus chaud ou plus froid.

• Les prédicteurs sélectionnés contiennent le signal du changement climatique et rassemblent
suffisamment d’informations pour décrire ses effets sur les prédictants.

Le changement climatique, et par extension des conditions climatiques passées très diffé-
rentes, devraient avoir un impact non seulement sur les phénomènes météorologiques locaux,
mais aussi sur les caractéristiques synoptiques. L’ensemble des prédicteurs optimaux qui a été
identifié dans SCAMP à partir des observations a une forte capacité de prédiction pour les
précipitations en climat présent. Cependant, les informations que les prédicteurs apportent
peuvent ne pas être suffisantes pour évaluer l’impact de conditions climatiques très différentes
sur cette variable. Aucune méthode d’évaluation ne permet de confirmer de manière satisfai-
sante que les changements simulés dans le jeu de prédicteurs suffisent à saisir les changements
de précipitations qui se sont produits sur le dernier millénaire ou qui se produiront à l’avenir.

3.2. Limitations du modèle de correction de biais

Le modèle de correction de biais mis en place dans cette thèse présente un certain nombre de
limitations. Néanmoins, nous avons vu que l’utilisation de scénarios météorologiques bruts comme
forçages du modèle glacio-hydrologique GSM-SOCONT était encore moins pertinente, en particulier
lorsque le système étudié est non-linéaire, ce qui est le cas dans notre étude.

• Tout d’abord, la durée de l’échantillon utilisé pour établir les fonctions de correction est
limitée par la disponibilité des observations (environ 50 ans). Or, les valeurs de températures
moyennes et de précipitations de bassin en climat passé peuvent dépasser les plus faibles et
les plus fortes valeurs existant dans la table de correction. Il est donc nécessaire d’extrapoler
d’une manière ou d’une autre la fonction de correction. Nous avons choisi de limiter les valeurs
de correction des percentiles de précipitations de bassins les plus élevés (95 à 100) à leur valeur
moyenne de correction empirique. Pour les températures moyennes de bassin et les gradients
altimétriques de température du modèle de descente d’échelle dynamique MAR, nous avons
limité les valeurs de correction des percentiles les plus faibles (0 à 5) et les plus élevés (95 à
100) à leur valeur moyenne de correction empirique.
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On pourrait en théorie ajuster les queues des distributions observées et simulées par une loi
statistique et utiliser cet ajustement pour extrapoler la fonction de correction. Dans notre cas,
l’échantillon est trop court pour que cette approche puisse être valable. Il faut souligner que
toutes les méthodes de correction souffrent de limitations en ce qui concerne les extrêmes [e.g.
Maraun, 2016]. Dans tous les cas, la variable simulée est corrigée à partir des observations,
donc dans les bornes du climat observé. De plus, les propriétés temporelles des variables
simulées ne sont pas corrigées : l’autocorrélation temporelle, la durée des séquences sèches ou
humides des modèles sont implicitement considérées comme non biaisées.

• Ensuite, les corrections des températures moyennes et des précipitations de bassin réalisées
de manière indépendantes conduisent à une cohérence physique inter-variable dégradée. Par
exemple, elles ne tiennent pas compte du changement d’humidité spécifique. En effet, l’aug-
mentation de la température de l’air accroît la capacité de rétention d’eau de l’air.

Une solution consisterait à construire des fonctions de correction qui dépendent de toutes les
variables utilisées (en plus des quantiles). La taille limitée de l’échantillon disponible rend cette
solution totalement irréaliste en pratique. Un autre problème, lié au précédent, existe. Le biais
d’une variable n’est pas forcément indépendant de la valeur d’une ou plusieurs autres variables.
Il peut en résulter que la fonction de correction établie pour le climat présent perde une partie
de sa validité dans d’autres contextes climatiques. Par exemple, on pourrait imaginer que le
biais de précipitation soit fonction de la température.

3.3. Limitations de la modélisation hydrologique

La modélisation hydrologique considérée dans cette étude présente certaines limitations et repose
sur certaines hypothèses, potentiellement fortes.

• Nous supposons que les caractéristiques des sous-bassins n’ont pas changé au cours du der-
nier siècle. Pour la couverture glaciaire, cette hypothèse n’est pas vraiment valable. Selon
Huss [2011] cependant, la contribution de la fonte des glaciers dans la région a été relative-
ment stable au cours du XXème siècle avec une contribution des glaciers similaire au cours
des périodes 1961-1990 et 1908-2008. Le recul des glaciers s’est renforcé au cours de la pé-
riode 1988-2008 mais l’augmentation correspondante de la contribution glaciaire aux débits
du Rhône s’est avérée plutôt limitée (13 % en août). L’hypothèse d’une couverture glaciaire
constante n’est donc pas pleinement satisfaisante pour les deux dernières décennies mais reste
acceptable pour l’ensemble de la période. Pour la période du Petit Âge Glaciaire, cette hypo-
thèse n’est évidemment pas valable et une couverture glaciaire plus étendue devrait idéalement
être considérée dans les simulations.
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• La calibration du modèle hydrologique basée sur les signatures, utilisée pour les sous-bassins
au régime hydrologique perturbé par les grands barrages à l’amont du bassin versant, n’est pas
non plus optimale. Les paramètres ont été calibrés de sorte que les signatures simulées repro-
duisent au mieux les signatures observées mais les signatures observées et simulées proviennent
de périodes différentes. Nous supposons donc implicitement que les régimes météorologiques
et que le comportement hydrologique naturel des sous-bassins n’ont pas changé de manière
significative au cours du dernier siècle. Ces deux hypothèses semblent raisonnables en pre-
mière approximation. En effet, au cours du dernier siècle, aucune tendance significative sur
l’évolution des précipitations n’a été observée dans la région [Masson & Frei, 2016] et les
régimes hydrologiques des sous-bassins versants non perturbés n’ont pratiquement pas changé
(Fig. VII.1). Par ailleurs, nous ne disposons pas de données pour vérifier ces deux hypothèses
sur le dernier millénaire.
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Figure VII.1 – Évaluation de l’hypothèse de stationnarité du comportement hydrologique naturel du bassin
versant du Rhône amont sur le dernier siècle. Pour les sous-bassins au régime hydrologique
naturel (ou très peu perturbé), nous avons divisé la période de données disponibles de dé-
bits observés en deux sous-périodes. Les moyennes interannuelles journalières de débit sont
indiquées par les lignes noires et vertes. Les bandes grises et vertes représentent les inter-
valles de confiance à 90 %. (a) Rhône@Brigue. (b) Arve@Sallanches. (c) Arve@Taninges.
(d) Arve@Genève, Bout-du-Monde.
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Chapitre VII. Conclusion

4. Conclusion générale

Au vu des résultats de notre étude et des différents types de limitations des chaînes de modélisation
décrites ci-dessus, il nous semble nécessaire de considérer avec précaution les projections hydrologiques
obtenues avec des chaînes de modélisation classiques telles que celles considérées ici. Les scénarios
météorologiques obtenus avec les méthodes de descente d’échelle ne sont pas nécessairement pertinents
pour les études d’impact hydrologique. Les scénarios météorologiques produits sont souvent biaisés,
ce qui est une limitation importante pour les systèmes hydrologiques, hautement non-linéaires. Par
ailleurs, la variabilité interne dans ces scénarios est potentiellement très importante, masquant les
potentielles évolutions long terme liées aux forçages climatiques externes.

5. Perspectives

5.1. Calibration du modèle hydrologique à partir des données MAR

Nous avons vu qu’il existe des différences significatives entre les précipitations observées et les
précipitations descendues en échelle, en particulier pour le modèle de descente d’échelle dynamique
MAR en hiver. La correction du biais des précipitations a donc été appliquée de sorte que la distri-
bution statistique des scénarios de précipitations corresponde à celle de la référence mais la qualité
de la référence est discutable. Elle a en effet été élaborée sans tenir compte de la relation significative
entre les précipitations et l’altitude dans la région.

L’utilisation d’un gradient altimétrique de précipitation constant pour tous les pas de temps d’une
période donnée est susceptible d’avoir des conséquences néfastes sur les simulations hydrologiques
et d’amplifier de manière irréaliste les événements de précipitations les plus importants, ayant pour
conséquence la simulation d’événements de crue irréalistes. Les quantités de précipitations beaucoup
plus importantes simulées par le modèle MAR pour les sous-bassins de haute altitude ne sont donc
pas nécessairement non pertinentes, compte tenu des problèmes de sous-captation des chutes de neige
[Kochendorfer et al., 2017].

Une perspective intéressante de ce travail serait de recalibrer le modèle hydrologique en utilisant
les données MAR qui fournissent ces quantités de précipitations plus importantes à haute altitude
afin d’étudier leur réalisme physique. Dans l’ensemble, une meilleure compréhension de la relation
entre les précipitations et l’altitude dans les zones de montagne, en particulier de ses variations
probables dans le temps et de sa dépendance à l’égard des types d’événements, permettrait de rendre
les simulations hydro-météorologiques plus pertinentes.
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5. Perspectives

5.2. Simulations à partir d’autres modèles climatiques

Les scénarios climatiques globaux basse résolution à la base de toute étude d’impact du chan-
gement climatique constituent une des sources majeures des incertitudes que l’on retrouve dans les
variables hydro-climatiques simulées. Il est donc indispensable de considérer un ensemble de scéna-
rios climatiques issus de différents modèles pour une étude de ce type. Une hypothèse sous-jacente
à cela est que la réponse moyenne de plusieurs modèles à un forçage externe donne une estimation
plus robuste du signal climatique forcé que la réponse d’un seul modèle en raison de la réduction de
l’incertitude associée au modèle.

Nous avons choisi d’utiliser dans ce travail le modèle climatique CESM-LME car celui-ci comporte
12 membres. Il existe d’autres modèles climatiques issus des projets CMIP5-PMIP3 et CMIP6-PMIP4
fournissant des variables au pas de temps journalier sur le dernier millénaire mais chaque modèle ne
comporte qu’un seul membre (Tableau VII.1). Les données peuvent être téléchargées sur le site de
l’ESGF 1 (« Earth System Grid Federation »). Il serait tout de même intéressant de forcer la chaîne
de modélisation composée de SCAMP avec les données de ces différents modèles climatiques afin de
confirmer ou d’infirmer les résultats obtenus dans cette thèse.

Tableau VII.1 – Autres modèles climatiques issus des projets CMIP5-PMIP3 et CMIP6-PMIP4 fournissant
des données au pas de temps journalier sur le dernier millénaire.

Model Country Institute
MPI-ESM-P Germany Max Planck Institute for Meteorology
CSIRO-Mk3L-1-2 Australia University of New South Wales
IPSL-CM5A-LR France Institute Pierre-Simon Laplace
MRI-ESM2-0 Japan Meteorological Research Institute

MIROC-ESM Japan
Atmosphere and Ocean Research Institute (The University of Tokyo),
National Institute for Environmental Studies, and Japan Agency for
Marine-Earth Science and Technology

5.3. Application à d’autres bassins versants

Une dernière perspective de ce travail consisterait à transférer la méthode développée sur le bassin
versant du Rhône amont à d’autres bassins versants afin de simuler les variations passées de l’ac-
tivité de crue et de conclure sur un éventuel signal à l’échelle des Alpes, comme celui trouvé dans
l’étude de Wilhelm et al. [2022]. Un point essentiel pour réaliser ce type d’étude serait de disposer
d’observations et de reconstitutions longues et réparties de la façon la plus homogène possible.

1. https://esgf-node.ipsl.upmc.fr/search/cmip5-ipsl/
https://esgf-node.ipsl.upmc.fr/search/cmip6-ipsl/
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AnnexeA
Équations du modèle hydrologique

GSM-SOCONT

1. Spatialisation des forçages météorologiques

1.1. Températures moyennes

Pour un sous-bassin donné, la température moyenne supposée représentative de la bande d’altitude
j est estimée à partir d’une moyenne pondérée des températures moyennes observées aux NstT stations
thermométriques les plus proches et d’un gradient altimétrique journalier de température ∇T :

Tj(t) =
NstT∑
k=1

WTk,j ×
(

Tk(t) + ∇T
100 × (zj − zk)

)
(A.1)

où :
• Tj(t) [°C] est la température journalière moyenne de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Tk(t) [°C] est la température journalière moyenne observée à la kème station thermométrique

au pas de temps t.
• WTk,j [-] est le poids de Thiessen de la bande d’altitude j associé à la kème station thermo-

métrique.
• zj [m] est l’altitude moyenne de la bande d’altitude j.
• zk [m] est l’altitude de la kème station thermométrique.
• ∇T [°C (100 m)−1] est le gradient altimétrique journalier de température.
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Annexe A. Équations du modèle hydrologique GSM-SOCONT

1.2. Précipitations

Pour un sous-bassin donné, les précipitations supposées représentatives de la bande d’altitude
j sont estimées à partir d’une moyenne pondérée des précipitations observées aux NstP stations
pluviométriques les plus proches et d’un gradient altimétrique journalier de précipitation ∇P :

Pj(t) =
NstP∑
k=1

WPk,j ×
(

1 + ∇P
100 × 100 × (zj − zk)

)
× Pk(t) (A.2)

où :
• Pj(t) [mm] est la précipitation journalière de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Pk(t) [mm] est la précipitation journalière observée à la kème station pluviométrique au pas

de temps t.
• WPk,j [-] est le poids de Thiessen de la bande d’altitude j associé à la kème station pluviomé-

trique.
• zj [m] est l’altitude moyenne de la bande d’altitude j.
• zk [m] est l’altitude de la kème station pluviométrique.
• ∇P [% (100 m)−1] est le gradient altimétrique journalier de précipitation.

2. Modules neige et glace

2.1. Modèle de séparation pluie/neige

Pour estimer la nature des précipitations tombant sur chaque bande d’altitude j d’un sous-bassin
donné, un modèle linéaire de séparation pluie/neige est utilisé (Fig. A.1). Cette estimation est faite
à partir de la température moyenne pour l’altitude moyenne de l’unité hydrologique considérée. La
fonction de répartition utilisée pour estimer la proportion des précipitations totales tombant sous
formes liquide et solide est la suivante :

Nj(t) =


Ptot,j(t) si Tj(t) < Ta
(Tj(t)−Tb)
(Ta−Tb) × Ptot,j(t) si Ta < Tj(t) < Tb

0 si Tj(t) > Tb

(A.3)

Plj(t) = Ptot,j(t) − Nj(t) (A.4)

où :
• Ptot,j(t) [mm éq. eau j−1] est la quantité de précipitations totales (liquide et solide) tombant

sur la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Nj(t) [mm éq. eau j−1] est la quantité de neige tombant sur la bande d’altitude j au pas de

temps t.
• Plj(t) [mm j−1] est la quantité de pluie tombant sur la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Tj(t) [°C] est la température journalière moyenne de la bande d’altitude j au pas de temps t.
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2. Modules neige et glace

• Ta [°C] est la température seuil en-dessous de laquelle toute les précipitations tombent sous
forme de neige.

• Tb [°C] est la température seuil au-dessus de laquelle toutes les précipitations tombent sous
forme de pluie.

Tj(t)

Nj(t)

Ptot,j(t)

Ta Tb

Figure A.1 – Modèle de séparation pluie/neige. Les précipitations tombent sous forme de neige si la tempéra-
ture moyenne est inférieure à Ta, sous forme de pluie si la température moyenne est supérieure
à Tb et sous forme de neige et de pluie si la température moyenne est comprise entre Ta et Tb.

2.2. Modèle d’évolution temporelle du manteau neigeux

L’évolution temporelle de la hauteur du manteau neigeux de la bande d’altitude j d’un sous-bassin
donné est calculée de la manière suivante :

Hn,j(t)
dt = Nj(t) − Mn,j(t) (A.5)

où :
• Hn,j(t) [mm eq. eau] est la hauteur du manteau neigeux de la bande d’altitude j au début du

pas de temps t.
• Nj(t) [mm eq. eau j−1] est la quantité de neige tombant sur la bande d’altitude j au pas de

temps t.
• Mn,j(t) [mm éq. eau j−1] est la fonte de neige (si Mn,j(t) est positif) ou le regel de l’eau de

fonte nivale (si Mn,j(t) est négatif) de la bande d’altitude j au pas de temps t.

2.3. Modèle de fonte nivale

Contrairement à un modèle physique qui chercherait à représenter explicitement les différentes
strates de neige et ses échanges thermiques, le modèle GSM-SOCONT s’appuie sur une paramétri-
sation de type degré-jour pour estimer la fonte de neige à un pas de temps donné. Les méthodes de
type degré-jour ne tiennent compte que de la température locale et estiment la lame d’eau de fonte
en fonction du nombre de degrés au-dessus d’une certaine température seuil pendant un jour.
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Lorsque la température journalière moyenne de la bande d’altitude j est supérieure à la tempéra-
ture seuil de fonte, une partie du manteau neigeux fond. La fonte à un pas de temps donné est limitée
par le stock de neige disponible. La fonte de neige Mn,j(t) de la bande d’altitude j est la suivante :

Si Tj(t) ≥ Tf alors Mn,j(t) =

an × (Tj(t) − Tf) si an × (Tj(t) − Tf) ≤ Hn,j(t)

Hn,j(t) sinon
(A.6)

où :
• Tj(t) [°C] est la température journalière moyenne de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Tf [°C] est la température seuil de fonte de la neige.
• Mn,j(t) [mm eq. eau j−1] est la fonte de neige (cas où Mn,j(t) est positif) de la bande d’altitude

j au pas de temps t.
• Hn,j(t) [mm eq. eau j−1] est la hauteur du manteau neigeux de la bande d’altitude j au pas

de temps t.
• an [mm °C−1 j−1] est le facteur degré-jour de fonte de la neige.

2.4. Modèle de regel

Lorsque la température journalière moyenne de la bande d’altitude j est inférieure à la température
seuil de fonte, une partie de l’eau de fonte nivale regèle. Le regel à un pas de temps donné est limité
par la quantité d’eau liquide disponible au sein du manteau neigeux. Dans ce cas, le regel de l’eau de
fonte nivale Mn,j(t) de la bande d’altitude j est la suivante :

Si Tj(t) < Tf alors Mn,j(t) =

ar × (Tj(t) − Tf) si |ar × (Tj(t) − Tf)| ≤ Wn,j(t)

-Wn,j(t) sinon
(A.7)

où :
• Tj(t) [°C] est la température journalière moyenne de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Tf [°C] est la température seuil de fonte de la neige.
• Mn,j(t) [mm eq. eau j−1] est le regel de l’eau de fonte nivale (cas où Mn,j(t) est négatif) de la

bande d’altitude j au pas de temps t.
• Wn,j(t) [mm eq. eau j−1] est le stock d’eau liquide au sein du manteau neigeux de la bande

d’altitude j au pas de temps t.
• ar = ARAN × an [mm °C−1 j−1] est le facteur degré-jour de regel de l’eau de fonte nivale,

ARAN [-] étant le rapport des facteurs degré-jour de regel de l’eau de fonte nivale et de fonte
de la neige.

2.5. Modèle de fonte glaciaire

Pour les bandes d’altitude j couvertes de glacier, le stock de glace est supposé infini. La trans-
formation de la neige en névé et en glace n’est pas simulée. La fonte glaciaire n’est possible que
lorsque le glacier n’est pas couvert de neige. Dans le modèle, le stock de glace est soumis à une fonte
superficielle lorsque le stock de neige simulé est nul et que la température journalière moyenne de la
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3. Module de production de débit

bande d’altitude j dépasse la température seuil de fonte. La même approche de type degré-jour est
utilisée pour calculer la fonte de glace Mg,j(t) de la bande d’altitude glaciaire j :

Mg,j(t) =

ag × (Tj(t) − Tf) si Tj(t) ≥ Tf et Hn,j(t) = 0

0 sinon
(A.8)

où :
• Tj(t) [°C] est la température journalière moyenne de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Tf [°C] est la température seuil de fonte de la glace.
• Mg,j(t) [mm eq. eau j−1] est la fonte de glace de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Hn,j(t) [mm eq. eau j−1] est la hauteur du manteau neigeux de la bande d’altitude j au pas

de temps t.
• ag [mm °C−1 j−1] est le facteur degré-jour de fonte de la glace.

3. Module de production de débit

3.1. Partie non glaciaire

3.1.1. Pluie équivalente

Nous supposons que le manteau neigeux possède une certaine capacité de rétention lui permettant
de stocker l’eau liquide provenant soit de sa fonte, soit des précipitations liquides. La capacité de
rétention est supposée proportionnelle à l’équivalent en eau du manteau neigeux selon Kuchment
& Gelfan [1996]. L’évolution du stock d’eau liquide disponible au sein du manteau neigeux Wn,j(t)
de la bande d’altitude non glaciaire j est ainsi calculée comme suit :

Wn,j(t)
dt = Plj(t) + Mn,j(t) (A.9)

où :
• Wn,j(t) [mm eq. eau] est le stock d’eau liquide au sein du manteau neigeux de la bande

d’altitude j au début du pas de temps t.
• Plj(t) [mm j−1] est la quantité de pluie tombant sur la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Mn,j(t) [mm eq. eau j−1] est la fonte de neige (cas où Mn,j(t) est positif) de la bande d’altitude

j au pas de temps t.

La partie liquide du manteau neigeux évolue différemment selon que le manteau neigeux est saturé
en eau ou non. Nous supposons qu’un débit de ruissellement est produit par le manteau neigeux
lorsque sa teneur en eau liquide dépasse sa capacité de rétention d’eau maximale. La vidange d’une
partie de l’eau liquide contenue dans le manteau neigeux produit alors une pluie équivalente Peq,j(t)
issue de la bande d’altitude non glaciaire j considérée :
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Peq,j(t) =


1

KF
× (θn,j(t) − CR) × Hn,j(t) si θn,j(t) ≥ CR

0 sinon
(A.10)

où :
• Peq,j(t) [mm j−1] est la pluie équivalente produite sur la bande d’altitude j au pas de temps

t.
• θn,j(t) = Wn,j(t)

Hn,j(t) [-] est la teneur en eau liquide du manteau neigeux de la bande d’altitude j
au pas de temps t.

• Wn,j(t) [mm eq. eau j−1] est le stock d’eau liquide au sein du manteau neigeux de la bande
d’altitude j au pas de temps t.

• Hn,j(t) [mm eq. eau j−1] est la hauteur du manteau neigeux de la bande d’altitude j au pas
de temps t.

• CR [-] est la capacité de rétention d’eau maximale du manteau neigeux.
• KF [-] est un paramètre qui doit être supérieur ou égal à 1, sous peine d’entraîner une non-

conservation du volume d’eau.

3.1.2. Pluie nette et infiltration

La pluie équivalente Peq,j(t) de la bande d’altitude non glaciaire j est ensuite transformée en débit à
l’aide de deux réservoirs linéaires : le réservoir rapide R et le réservoir superficiel U. Le remplissage du
réservoir superficiel Su,j(t) varie entre 0 et une capacité de stockage maximale A. La pluie équivalente
Peq,j(t) de la bande d’altitude non glaciaire j est alors divisée en pluie nette alimentant le réservoir
rapide R et en infiltration alimentant le réservoir superficiel U :

Pnet,j(t) = Peq,j(t) ×
(Su,j(t)

A

)2
(A.11)

Pinf,j(t) = Peq,j(t) − Pnet,j(t) (A.12)

où :
• Pnet,j(t) [mm j−1] est la pluie nette produite sur la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Peq,j(t) [mm j−1] est la pluie équivalente produite sur la bande d’altitude j au pas de temps

t.
• Su,j(t) [mm j−1] est le stockage du réservoir superficiel U au pas de temps t.
• A [mm] est la capacité de stockage maximale du réservoir superficiel U.
• Su,j(t)

A [-] est le degré de remplissage du réservoir superficiel U.
• Pinf,j(t) [mm j−1] est l’infiltration produite sur la bande d’altitude j au pas de temps t.

3.1.3. Réservoir rapide R

Le réservoir rapide R étant linéaire, la composante rapide du débit qr,j(t) de la bande d’altitude j
non glaciaire s’exprime ainsi (pour t2 > t1) :

qr,j (t2) = qr,j (t1) × e− (t2−t1)
kr + Pnet,j (t2) ×

(
1 − e− (t2−t1)

kr

)
(A.13)
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3. Module de production de débit

où :
• qr,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir rapide R au pas de

temps t.
• Pnet,j(t) [mm j−1] est la pluie nette produite sur la bande d’altitude j au pas de temps t.
• kr [j] est la constante de vidange du réservoir rapide R.

3.1.4. Réservoir superficiel U

Le réservoir superficiel U possède deux sorties pour chaque bande d’altitude j non glaciaire : le
débit superficiel qu,j(t) qui dépend linéairement du stockage du réservoir superficiel U et l’évapo-
transpiration réelle ETRj(t) qui est fonction de l’évapotranspiration potentielle :

qu,j(t) = ku × Su,j(t) (A.14)

ETRj(t) = ETPj(t) ×
(Su,j(t)

A

)0,5
(A.15)

où :
• qu,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir superficiel U au pas de

temps t.
• ku [j] est la constante de vidange du réservoir superficiel U.
• Su,j(t) [mm j−1] est le stockage du réservoir superficiel U au pas de temps t.
• A [mm] est la capacité de stockage maximale du réservoir superficiel U.
• Su,j(t)

A [-] est le degré de remplissage du réservoir superficiel U.
• ETRj(t) [mm j−1] est l’évapotranspiration réelle de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• ETPj(t) [mm j−1] est l’évapotranspiration potentielle de la bande d’altitude j au pas de temps

t.

3.1.5. Partage du débit superficiel

L’écoulement vidangé par le réservoir superficiel U peut soit générer un écoulement retardé vers
la rivière, soit alimenter les nappes de vallées par percolation profonde. La répartition entre ces deux
flux se fait par l’intermédiaire d’un paramètre XX. Ce paramètre varie entre 0 et 1.

Lorsque XX tend vers 1, l’écoulement est essentiellement redirigé vers la rivière. Cela correspond
aux petits bassins de montagne dont les débits sont plutôt générés par les écoulements de surface et
les écoulements retardés, sans contribution importante des nappes profondes. A l’inverse, lorsque XX
tend vers 0, l’écoulement est essentiellement dirigé vers les nappes souterraines. Cette configuration
correspond plutôt aux grands bassins de plaine dont le débit de base est important.

Par conséquent, une partie du débit superficiel : XX × qu,j(t) alimente deux réservoirs linéaires
sous-superficiels L1 et L2 en série tandis que l’autre partie : (1−XX)×qu,j(t) alimente deux réservoirs
linéaires souterrains profonds P1 et P2 en série. Par rapport à un réservoir linéaire de constante de
vidange k, la succession de deux réservoirs linéaires en série et ayant la même constante de vidange
k/2 permet de diminuer la réactivité simulée du bassin versant.
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Annexe A. Équations du modèle hydrologique GSM-SOCONT

3.1.6. Réservoirs sous-superficiels L1 et L2

Les débits sous-superficiels ql1,j(t) et ql2,j(t) de la bande d’altitude non glaciaire j issus des réser-
voirs linéaires superficiels L1 et L2 sont simulés avec les relations suivantes (pour t2 > t1) :

ql1,j (t2) = ql1,j (t1) × e− 2(t2−t1)
kl + XX × qu,j (t2) ×

(
1 − e− 2(t2−t1)

kl

)
(A.16)

ql2,j (t2) = ql2,j (t1) × e− 2(t2−t1)
kl + ql1,j (t2) ×

(
1 − e− 2(t2−t1)

kl

)
(A.17)

où :
• ql1,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir sous-superficiel L1 au

pas de temps t.
• ql2,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir sous-superficiel L2 au

pas de temps t.
• XX × qu,j(t) [mm j−1] est la partie du débit superficiel de la bande d’altitude j qui alimente

le réservoir sous-superficiel L1 au pas de temps t.
• kl/2 [j] est la constante de vidange de chaque réservoir sous-superficiel.

3.1.7. Réservoirs souterrains profonds P1 et P2

Les débits de base qp1,j(t) et qp2,j(t) de la bande d’altitude non glaciaire j issus des réservoirs
souterrains profonds linéaires P1 et P2 sont simulés avec les relations suivantes (pour t2 > t1) :

qp1,j (t2) = qp1,j (t1) × e− 2(t2−t1)
kp + (1 − XX) × qu,j (t2) ×

(
1 − e− 2(t2−t1)

kp

)
(A.18)

qp2,j (t2) = qp2,j (t1) × e− 2(t2−t1)
kp + qp1,j (t2) ×

(
1 − e− 2(t2−t1)

kp

)
(A.19)

où :
• qp1,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir souterrain profond P1

au pas de temps t.
• qp2,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir souterrain profond P2

au pas de temps t.
• (1 − XX) × qu,j(t) [mm j−1] est la partie du débit superficiel de la bande d’altitude j qui

alimente le réservoir souterrain profond P1 au pas de temps t.
• kp/2 [j] est la constante de vidange de chaque réservoir souterrain profond.

3.1.8. Débit total d’une bande d’altitude non glaciaire

Le débit total d’une bande d’altitude non glaciaire est la somme des débits issus des réservoirs
rapide R, sous-superficiel L2 et souterrain profond P2 et s’écrit :

Qj,j∈NG(t) = cu × Aj ×
(
qr,j(t) + ql2,j(t) + qp2,j(t)

)
∀ j ∈ NG (A.20)
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3. Module de production de débit

où :
• Qj,j∈NG(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude non glaciaire j au pas de temps t.
• cu [-] est un coefficient de changement d’unités.
• Aj [km2] est la surface de la bande d’altitude non glaciaire j.
• qr,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir rapide R au pas de

temps t.
• ql2,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir sous-superficiel L2 au

pas de temps t.
• qp2,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir souterrain profond P2

au pas de temps t.

3.2. Partie glaciaire

3.2.1. Pluie équivalente

Le calcul de la pluie équivalente pour la partie glaciaire est réalisé de manière similaire à celui de
la pluie équivalente pour la partie non glaciaire (Éq. A.9 et A.10).

3.2.2. Réservoir neige N

La pluie équivalente Peq,j(t) de la bande glaciaire j alimente un réservoir neige N linéaire et produit
la composante nivale du débit comme suit (pour t2 > t1) :

qn,j (t2) = qn,j (t1) × e− (t2−t1)
kn + Peq,j (t2) ×

(
1 − e− (t2−t1)

kn

)
(A.21)

où :
• qn,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir neige N au pas de temps

t.
• kn [j] est la constante de vidange du réservoir neige N.
• Peq,j(t) [mm j−1] est la pluie équivalente produite sur la bande d’altitude j au pas de temps

t.

3.2.3. Réservoir glace G

L’eau de fonte glaciaire Mg,j(t) de la bande glaciaire j alimente un réservoir glace G linéaire et
produit la composante glaciaire du débit comme suit (pour t2 > t1) :

qg,j (t2) = qg,j (t1) × e− (t2−t1)
kg + Mg,j (t2) ×

(
1 − e− (t2−t1)

kg

)
(A.22)

où :
• qg,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir glace G au pas de temps

t.
• kg [j] est la constante de vidange du réservoir glace G.
• Mg,j(t) [mm eq. eau j−1] est la fonte de glace de la bande d’altitude j au pas de temps t.
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Annexe A. Équations du modèle hydrologique GSM-SOCONT

3.2.4. Débit total d’une bande d’altitude glaciaire

Le débit total d’une bande d’altitude glaciaire est la somme des débits issus des réservoirs neige
N et glace G et s’écrit :

Qj,j∈G(t) = cu × Aj ×
(
qn,j(t) + qg,j(t)

)
∀ j ∈ G (A.23)

où :
• Qj,j∈G(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude glaciaire j au pas de temps t.
• cu [-] est un coefficient de changement d’unités.
• Aj [km2] est la surface de la bande d’altitude glaciaire j.
• qn,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir neige N au pas de temps

t.
• qg,j(t) [mm j−1] est le débit de la bande d’altitude j issu du réservoir glace G au pas de temps

t.

3.3. Débit total d’un sous-bassin

Pour un sous-bassin donné, le débit total de chaque bande d’altitude j est obtenu en sommant les
contributions glaciaire et non glaciaire :

Qj(t) = Qj,j∈G(t) + Qj,j∈NG(t) (A.24)

où :
• Qj(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude j au pas de temps t.
• Qj,j∈G(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude glaciaire j au pas de temps t.
• Qj,j∈NG(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude non glaciaire j au pas de temps

t.

Le débit total du sous-bassin considéré est ensuite obtenu en sommant les contributions des n
bandes d’altitude le constituant :

Q(t) =
n∑

j=1
Qj(t) (A.25)

où :
• Q(t) [m3 s−1] est le débit total d’un sous-bassin au pas de temps t.
• Qj(t) [m3 s−1] est le débit total de la bande d’altitude j au pas de temps t.

4. Module de transfert de débit

Les différentes contributions du débit de chaque sous-bassin sont propagées vers leur exutoire de
manière indépendante. Les débits simulés pour les sous-bassins sont additionnés pour produire ceux
à chaque station hydrométrique et à l’exutoire du bassin versant. Le pas de temps journalier utilisé
dans les simulations et la taille relativement petite du bassin versant permettent de ne pas tenir
compte de l’acheminement des débits à travers le réseau hydrographique.
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AnnexeB
Estimation de l’évaporation du Léman

L’évaporation E du Léman est estimée au pas de temps journalier à partir de l’équation de Rohwer
[Rohwer, 1931] :

E(t) = 0, 77 × (1, 465 − 0, 0186 × p10m(t)) × (0, 44 + 0, 118 × U10m(t)) × (essurf(t) − ea10m(t)) (B.1)

où :
• E(t) [in j−1] est l’évaporation du Léman au pas de temps t.

• p10m(t) [inHg] est la pression atmosphérique à 10 m au pas de temps t. Elle est obtenue à
partir de la pression atmosphérique à la surface du lac psurf(t) au pas de temps t :

p10m(t) = psurf(t) − 1, 2 (B.2)

avec p10m(t) et psurf(t) en hPa.

• U10m(t) [mph] est la vitesse du vent à 10 m au pas de temps t.

• essurf(t) [inHg] est la pression de vapeur de l’air saturé à la température de surface du lac
Tsurf(t) au pas de temps t. Elle est calculée à partir de la formule de Tetens :

essurf(t) = 6, 1078 × exp
(17, 27 × Tsurf(t)

Tsurf(t) + 237, 3

)
(B.3)

avec essurf(t) en hPa et Tsurf(t) en °C.
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Annexe B. Estimation de l’évaporation du Léman

• ea10m(t) [inHg] est la pression actuelle de la vapeur dans l’air à 10 m au pas de temps t. Elle
est calculée à partir de la pression atmosphérique à 10 m p10m(t) au pas de temps t et de
l’humidité spécifique à 10 m HS10m(t) au pas de temps t :

ea10m(t) = p10m(t) × HS10m(t)
0, 622 (B.4)

avec ea10m(t) et p10m(t) en hPa et HS10m(t) en kgeau kgair humide
−1.

Nous avons effectué les conversions d’unités en utilisant les formules suivantes :

• 1 hPa = 0, 02953 inHg
• 1 m s−1 = 2, 237 mph
• 1 in = 25, 4 mm

Quatre variables sont donc nécessaires pour calculer l’évaporation E(t) du Léman à chaque pas
de temps t : la température de surface du lac Tsurf(t), la pression atmosphérique à la surface du lac
psurf(t), la vitesse du vent à 10 m U10m(t) et l’humidité spécifique à 10 m HS10m(t).

La température de surface du lac Tsurf(t) est extraite du modèle hydrologique GSM-SOCONT à
chaque pas de temps t. Les trois autres variables sont extraites de la simulation MAR forcée par les
données de la réanalyse atmosphérique ERA-20C au pas de temps journalier sur la période 1902-2009
et utilisées pour réaliser les simulations sur le dernier siècle (Chap. V).

Pour les simulations sur le dernier millénaire (Chap. VI), aucune donnée de pression atmosphérique
à la surface du lac psurf(t), de vitesse du vent à 10 m U10m(t) et d’humidité spécifique à 10 m HS10m(t)
n’est disponible. Un modèle d’évaporation E(t) qui ne dépend que de la température à la surface du
lac Tsurf(t) au premier ordre a été construit pour chaque mois de l’année :

E(t) = a × Tsurf(t) + b (B.5)

Les valeurs de E(t) et Tsurf(t) utilisées pour construire le modèle linéaire de chaque mois ont été
obtenues à partir d’une simulation réalisée sur la période 1961-2015 à partir des données météoro-
logiques observées. Une chronique d’évaporation journalière E(t) a ensuite été calculée pour chaque
simulation millénaire à partir de ce modèle.
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AnnexeC
Algorithme de régulation du Léman

1. Première estimation du débit en sortie du lac

Pour chaque jour de la simulation :

• Une variation de niveau cible [m] est calculée au pas de temps (t+1) à partir d’un niveau
cible du Léman à atteindre au pas de temps (t+1) et du niveau final du Léman au pas de
temps t :

∆Ncible(t+1) = Ncible(t+1) − Nfinal(t) (C.1)

Le niveau final du lac au début de la simulation est égal à 372,15 m, ce qui correspond au
niveau moyen du lac lors d’un 1er janvier (Fig. C.1).

• Une variation de volume cible [m3 s−1] au pas de temps (t+1) est déduite de la variation de
niveau cible au pas de temps (t+1) et de la surface du Léman (S = 580 km2) :

∆Vcible(t+1) = ∆Ncible(t+1) × 580 × 1000
24 × 3, 6 (C.2)

• Une variation possible du volume du lac [m3 s−1] au pas de temps (t+1) est obtenue en
considérant le minimum de la variation du volume cible au pas de temps (t+1) et du débit en
sortie du réservoir au pas de temps (t+1) :

∆Vpossible(t+1) = min
(
∆Vcible(t+1), Qsréservoir(t+1)

)
(C.3)
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Figure C.1 – Niveaux cibles et minimum/maximum admissibles utilisés pour la régulation du Léman.

• Une estimation du débit en sortie du lac [m3 s−1] au pas de temps (t+1) est par suite calculée
à partir du débit en sortie du réservoir au pas de temps (t+1) et de la variation possible du
volume du lac au pas de temps (t+1) :

Qsestimé(t+1) = Qsréservoir(t+1) − ∆Vpossible(t+1) (C.4)

2. Respect du débit réservé et du niveau minimum
admissible

Si le débit en sortie du lac estimé au pas de temps (t+1) est inférieur au débit réservé, alors le
débit final en sortie du lac au pas de temps (t+1) est imposé (à 100 m3 s−1 entre le 1er Mai et le
30 Septembre ou à 50 m3 s−1 entre le 1er Octobre et le 30 Avril) et le niveau final du lac au pas de
temps (t+1) est recalculé :


∆Vfinal(t+1) = Qsréservoir(t+1) − Qsfinal(t+1)

∆Nfinal(t+1) = ∆Vfinal(t+1)×24×3,6
580×1000

Nfinal(t+1) = Nfinal(t) + ∆Nfinal(t+1)

(C.5)

Les contraintes de débit réservé et de niveau minimal admissible peuvent ne pas être vérifiées en
même temps, i.e. dans le cas où le débit réservé au pas de temps (t+1) est respecté mais que le niveau
final du lac au pas de temps (t+1) est inférieur au niveau minimal admissible au pas de temps (t+1).
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3. Respect du débit maximum autorisé et du niveau maximum admissible

Nous considérons que le respect du niveau minimal admissible prime sur le respect du débit réservé.
Dans ce cas, le niveau final du lac au pas de temps (t+1) est imposé au niveau minimal admissible
au pas de temps (t+1) et le débit final en sortie du lac au pas de temps (t+1) est recalculé :


∆Nfinal(t+1) = Nfinal(t+1) − Nfinal(t)

∆Vfinal(t+1) = ∆Nfinal(t+1)×580×1000
24×3,6

Qsfinal(t+1) = Qsréservoir(t+1) − ∆Vfinal(t+1)

(C.6)

Il peut arriver que le débit en sortie du lac au pas de temps (t+1) calculé soit négatif. Dans ce
cas, nous fixons arbitrairement un débit final en sortie du lac de 10 m3 s−1 au pas de temps (t+1) et
nous recalculons le niveau final du lac au pas de temps (t+1) à partir du système d’Éq. C.5.

3. Respect du débit maximum autorisé et du niveau
maximum admissible

Si le débit en sortie du lac estimé au pas de temps (t+1) dépasse le débit maximum autorisé, alors
le débit de sortie final du lac au pas de temps (t+1) est imposé à 550 m3 s−1 et le niveau final du
lac au pas de temps (t+1) est recalculé à partir du système d’Éq. C.5.

Les contraintes de débit maximum autorisé et de niveau maximal admissible peuvent ne pas être
vérifiées en même temps, i.e. dans le cas où le débit maximum autorisé au pas de temps (t+1) est
respecté mais que le niveau final du lac au pas de temps (t+1) est supérieur au niveau maximal
admissible au pas de temps (t+1).

Nous considérons que le respect du niveau maximal admissible prime sur le respect du débit
maximum autorisé. Dans ce cas, le niveau final du lac au pas de temps (t+1) est imposé au niveau
maximal admissible au pas de temps (t+1) et le débit final en sortie du lac au pas de temps (t+1)
est recalculé à partir du système d’Éq. C.6.

Ainsi, en cas de fortes crues, une partie du volume d’eau est stocké dans le Léman jusqu’à atteindre
le niveau maximum admissible et le reste du volume d’eau est évacué en sortie du lac par l’ouvrage
du Seujet. Le débit de sortie du lac peut alors dépasser 550 m3 s−1. Cette exception correspond à la
période de « hautes eaux du lac » mentionnée dans le Règlement de 1997 [CERCG, 1997].
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AnnexeD
Choix et structure de l’algorithme de

calibration automatique DDS

1. Choix de l’algorithme

L’ajustement des paramètres d’un modèle hydrologique est crucial pour l’utilisateur puisqu’il
détermine le niveau de confiance qu’il peut avoir envers l’outil de simulation. L’ajustement manuel des
paramètres est toujours intéressant car il permet au modélisateur de comprendre le fonctionnement
de son modèle et quels signaux hydrologiques sont sensibles à quels paramètres. L’ajustement manuel
peut cependant devenir vite complexe et difficile à réaliser lorsque le nombre de paramètres est élevé.
Le recours à des algorithmes d’optimisation automatique est donc très souvent la méthode envisagée.

Un algorithme couramment utilisé pour le calage des paramètres d’un modèle hydrologique est
l’algorithme SCEUA (« Shuffled Complex Evolution University of Arizona » ; Duan et al., 1993). Par
sa forte popularité tant dans le domaine de la recherche que dans le milieu opérationnel, l’algorithme
SCEUA apporte un standard au niveau de la performance des méthodes d’optimisation.

On peut également trouver dans la littérature des algorithmes plus récents :

• L’algorithme MADS (« Mesh Adaptive Direct Search » ; Audet & Dennis, 2006) qui se
retrouve au sein d’un logiciel d’optimisation qui offre diverses fonctionnalités permettant à
l’utilisateur d’adapter la méthode d’optimisation au contexte du problème de calage.

• L’algorithme DDS (« Dynamically Dimensionned Search » ; Tolson & Shoemaker, 2007)
qui parvient à cibler très rapidement des jeux de paramètres ayant une valeur de fonction
objectif située très près des optima de l’espace paramétrique.
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Annexe D. Choix et structure de l’algorithme de calibration automatique DDS

L’algorithme DDS a été choisi pour le calage des paramètres de chaque sous-bassin du Rhône
amont. Parmi les nombreux atouts de l’algorithme DDS, nous pouvons citer :

• Sa stratégie de recherche adaptée au nombre maximal d’évaluations du modèle hydrologique
fourni par l’utilisateur.

• Sa capacité à explorer globalement l’espace des paramètres et à trouver les zones d’optima
de bonne qualité.

• Sa capacité à fournir rapidement une valeur de fonction objectif de bonne qualité.

• Sa grande simplicité de mise en œuvre.

2. Structure de l’algorithme

2.1. Initialisation

2.1.1. Principe de l’initialisation

Pour lancer l’algorithme, l’utilisateur doit fournir des valeurs pour les paramètres suivants :

• r : le pas de perturbation des paramètres.
• m : le nombre maximal d’itérations.

de même que pour les vecteurs associés aux paramètres du modèle hydrologique à caler :

• Xmin : le vecteur constitué des valeurs minimales que peuvent prendre les paramètres.
• Xmax : le vecteur constitué des valeurs maximales que peuvent prendre les paramètres.
• X0 : le vecteur constitué du jeu de paramètres initial (optionnel).

2.1.2. Valeurs initiales choisies

Pour le pas de perturbation des paramètres r, nous utilisons la valeur 0,2 recommandée par
Tolson & Shoemaker [2007]. La valeur de r doit être suffisamment élevée pour pouvoir sortir des
zones d’optima locaux de mauvaise qualité mais assez faible pour envisager l’exploration des zones
au voisinage des optima locaux. Toutefois, si le jeu de paramètres initial est déjà de bonne qualité, il
est recommandé d’utiliser un pas de perturbation des paramètres r plus faible afin de concentrer la
recherche autour de ce point (r de 0,1).

Le nombre maximal d’itérations m est fixé à 1000. Ce nombre d’itérations est suffisant pour faire
converger l’algorithme vers un jeu de paramètres de bonne qualité et correspond à un temps de calcul
raisonnable dans notre configuration.

Pour les valeurs maximales et minimales admissibles des paramètres, nous laissons la liberté à
l’algorithme d’explorer de vastes zones de l’espace paramétrique en choisissant de larges intervalles
(Tableau D.1). Le choix du jeu de paramètre initial a peu d’importance puisque nous effectuons le
calage sur de grandes périodes.
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2. Structure de l’algorithme

Tableau D.1 – Valeurs minimales/maximales admissibles et valeurs initiales des paramètres du modèle hy-
drologique GSM-SOCONT pour l’algorithme d’optimisation automatique DDS.

Paramètre Notation Unité Xmin Xmax X0

Facteur degré-jour de fonte de la neige an mm °C−1 j−1 1 10 2
Facteur degré-jour de fonte de la glace ag mm °C−1 j−1 2 15 3
Constante de vidange du réservoir neige kn h 1 100 10
Constante de vidange du réservoir glace kg h 1 100 10
Constante de vidange du réservoir rapide kr h 1 100 10
Constante de vidange du réservoir superficiel ku h 10 1000 200
Capacité de stockage maximale du réservoir superficiel A mm 30 300 200
Coefficient de répartition du débit superficiel XX - 0 1 0,5
Constante de vidange des deux réservoirs sous-superficiels kl h 20 2000 200
Constante de vidange des deux réservoirs souterrains profonds kp h 100 4000 400

2.2. Évaluation initiale

L’algorithme DDS travaille avec un seul jeu de paramètres qu’il perturbera par la suite. Il calcule
d’abord la valeur de la fonction objectif F(X0) pour un jeu de paramètres initial X0. Ce dernier peut
être fourni par l’utilisateur ou généré aléatoirement par l’algorithme. Puisqu’aucune perturbation
n’a encore été effectuée, la meilleure valeur de la fonction objectif trouvée Fbest est égale à la valeur
de la fonction objectif initiale F(X0). Le meilleur jeu de paramètres trouvé Xbest est égal au jeu de
paramètres initial X0 et le nombre d’itérations i du modèle est égal à 1.

2.3. Sélection des paramètres perturbés

L’algorithme DDS réalise une expérience de Bernoulli pour chaque paramètre du vecteur Xbest

avec une probabilité de succès P définie de la manière suivante :

P(i) = 1 − ln(i)
ln(m) (D.1)

où :
• i est le nombre d’itérations (i = 1, ..., m).
• m est le nombre d’itérations maximal.

Si l’expérience de Bernoulli est un succès, le paramètre en question est sélectionné pour être
perturbé.

Selon l’Éq. D.1, plus le nombre d’itérations i augmente, plus la probabilité de succès P(i) pour
qu’un paramètre soit sélectionné devient faible. Si aucun paramètre n’est choisi en raison d’une
probabilité de succès P(i) trop faible, l’algorithme sélectionnera un seul paramètre de façon aléatoire
parmi le meilleur jeu de paramètres Xbest.
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Annexe D. Choix et structure de l’algorithme de calibration automatique DDS

2.4. Perturbation des paramètres

Chaque paramètre sélectionné pour subir une perturbation Xj
best est modifié comme suit :

Xj
new = Xj

best + r ×
(
Xj

max − Xj
min

)
× N(0, 1) (D.2)

où :
• Xj

new est la valeur du paramètre après perturbation.
• N(0, 1) est une valeur aléatoire issue de la loi normale centrée réduite.

Selon l’Éq. D.2, il est possible que la valeur du paramètre après perturbation Xj
new dépasse les

valeurs admissibles Xj
max ou Xj

min fixées lors de l’étape d’initialisation. Dans ce cas, la valeur du
paramètre après perturbation Xj

new est modifiée :

• Si la valeur du paramètre après perturbation Xj
new est plus grande que la valeur maximale

admissible Xj
max, alors Xj

new est modifié comme suit :

Xj
new = Xj

max −
(
Xj

new − Xj
max

)
(D.3)

La modification ne doit toutefois pas entraîner un dépassement de la valeur minimale admis-
sible Xj

min. Si tel est le cas, Xj
new est repositionné sur la valeur maximale Xj

max.

• Si la valeur du paramètre après perturbation Xj
new est plus petite que la valeur minimale

admissible Xj
min, alors Xj

new est modifié comme suit :

Xj
new = Xj

min +
(
Xj

min − Xj
new

)
(D.4)

La modification ne doit toutefois pas entraîner un dépassement de la valeur maximale admis-
sible Xj

max. Si tel est le cas, Xj
new est repositionné sur la valeur minimale Xj

min.

2.5. Évaluation après perturbation

Une fois les perturbations et les éventuelles modifications effectuées, l’algorithme évalue la valeur de
la fonction objectif F(Xnew) du nouveau jeu de paramètres Xnew. Comme nous cherchons à minimiser
la valeur de la fonction objectif, si F(Xnew) est plus faible que la meilleure valeur de la fonction
objectif Fbest, alors le meilleur jeu de paramètres Xbest devient égal au nouveau jeu de paramètres
Xnew. Sinon, le nouveau jeu de paramètres Xnew est rejeté et le meilleur jeu de paramètres trouvé à
ce stade de l’optimisation Xbest est conservé.

2.6. Vérification du critère d’arrêt

Une vérification est faite quant au nombre d’itérations i effectuées jusqu’alors en le comparant
avec le nombre d’itérations maximal m. Si le nombre m est atteint, la recherche de l’algorithme est
terminée. Sinon, l’algorithme recommence le processus de sélection et de perturbation de certains
paramètres du meilleur jeu de paramètres Xbest.
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AnnexeE
Modèle de secours du module de

désagrégation spatiale du modèle SCAMP

1. Principe du modèle de secours

Pour chaque jour de la période de simulation et chaque scénario de précipitation de bassin
Pbassin SCE , lorsque le rapport Pbassin SCE

Pbassin ANA
de l’ensemble des 30 jours analogues est supérieur à un

seuil donné, une précipitation de bassin issue d’un modèle de secours Pbassin secours est appliquée à la
place de la précipitation de bassin de l’analogue le plus proche Pbassin ANA afin d’éviter la génération
de précipitations locales irréalistes. Cette configuration correspond à 0,1 % des jours de simulation.

2. Composition du modèle de secours

Le modèle de secours est composé d’observations de la période d’archive (1961-2009). Un ensemble
de 100 valeurs de précipitation de bassin et locales a été retenu pour chaque mois :

• Dans le cas d’une précipitation non extrême, 15 classes de précipitation de bassin :
Pbassin classes ∈ [0 ; 0,1 ; 0,2 ; 0,3 ; 0,4 ; 0,5 ; 0,8 ; 1 ; 1,5 ; 2 ; 3 ; 5 ; 10 ; 15 ; 20] ont été définies
et les jours tels que : Pbassin classes

1,5 ≤ Pbassin ≤ Pbassin classes × 1, 5 ont été repérés. Si moins de
100 valeurs de précipitation de bassin ont été sélectionnées, certaines valeurs ont été retenues
plusieurs fois au hasard. Si plus de 100 valeurs de précipitation de bassin ont été sélectionnées,
seulement 100 valeurs ont été conservées au hasard. Les précipitations aux stations associées
à ces jours ont ensuite été extraites.
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Annexe E. Modèle de secours du module de désagrégation spatiale du modèle SCAMP

• Dans le cas d’une précipitation extrême, une 16ème classe a été constituée. Les jours avec les
50 valeurs de précipitation de bassin les plus fortes ont été sélectionnés et chaque valeur a été
utilisée 2 fois. Les précipitations aux stations associées à ces jours ont ensuite été extraites.

Pour savoir si on est dans le cas d’une précipitation extrême pour un jour de simulation et un
scénario donnés, une fenêtre glissante de 3 mois centrée sur le mois du jour de simulation est consi-
dérée. Les 100 valeurs du modèle de secours pour ces 3 mois et pour la classe des extrêmes sont
sélectionnées. Le maximum de ces 100 × 3 valeurs de précipitation de bassin est ensuite identifié. Si
Pbassin SCE est supérieur à ce maximum, alors on est dans le cas d’une précipitation extrême.

3. Application du modèle de secours

Dans le cas d’une précipitation non extrême, la structure spatiale des précipitations du jour ana-
logue le plus proche est utilisée pour la désagrégation du scénario de précipitation de bassin Pbassin SCE .
La valeur de Pbassin secours sélectionnée est celle conduisant au minimum de RMSE entre les précipi-
tations aux stations du modèle de secours et les précipitations aux stations de l’analogue le plus
proche. Les valeurs locales du jour analogue le plus proche sont ensuite mises à l’échelle à l’aide du
coefficient Pbassin SCE

Pbassin secours
puis utilisées comme scénarios locaux.

Dans le cas d’une précipitation extrême, la structure spatiale des précipitations du jour analogue
ayant la valeur maximale de précipitation de bassin est utilisée pour la désagrégation du scénario
de précipitation de bassin Pbassin SCE . La valeur de Pbassin secours sélectionnée est celle pour la classe
des extrêmes conduisant au minimum de RMSE entre les précipitations aux stations du modèle de
secours et les précipitations aux stations de l’analogue ayant la valeur maximale de précipitation de
bassin. Les valeurs locales du jour analogue ayant la valeur maximale de précipitation de bassin sont
ensuite mises à l’échelle à l’aide du coefficient Pbassin SCE

Pbassin secours
puis utilisées comme scénarios locaux.
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