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Introduction

Les préoccupations actuelles sur la préservation de I’'environnement dans le contexte du

réchauffement climatique global mobilisent la communauté scientifique. .’Organisation Mon-
diale de la Météorologie (OMM) et le Programme Environnement des Nations Unies (UNEP
pour United Nations Environment Programme) ont mis en place un Groupe d’experts Inter-
gouvernemental sur I'Evolution du Climat (GIEC ou IPCC) chargé d’établir un bilan sur les
prévisions et les conséquences du changement climatique. Le dernier rapport date de 2001
et fait entre autre état de la variation de la température moyenne globale de la surface de
la Terre au cours des deux derniers siécles. L’augmentation de température moyenne globale
de surface est de 0.6 +0.2K depuis 100 ans. Selon les scénarios envisagés, tenant compte des
évolutions possibles de la consommation énergétique des différents pays et en particulier des
pays émergents comme la Chine par exemple, les perspectives indiquent un doublement du
COs et une augmentation de la température de 2 4 6K d’ici la fin du siécle.
Dés lors, I'impact significatif sur les ressources en eau de la planéte comme la répartition
et la variabilité des précipitations a la surface a un effet direct sur le fonctionnement des
couverts végétaux. Les ressources hydriques d’eau douce a la surface ne représente que 2.5%
de I'eau totale sur Terre dont plus de la moitié se trouve dans les nappes phréatiques et les
glaciers (selon Hornberger et al. 1998). La dimension de ce réservoir dont dépend une grande
partie des régnes animaux et végétaux, est telle que sa variabilité temporelle et spatiale peut
étre affectée drastiquement a court terme. Des programmes internationnaux visant a étudier
les échanges énergétiques entre la surface continentale et 'atmosphére comme I'International
Geosphere Biosphere Program (IGBP) ou le projet actuel d’Analyse Multidisciplinaire de la
Mousson Africaine (AMMA) par exemple, ou visant a décrire et cartographier I’état hydrique
des surfaces continentales comme le Global Soil Wetness Project (GSWP) ou prochainement
la mission spatiale Soil Moisture and Ocean Salinity (SMOS) sont donc d’actualité ces der-
niéres années et leur intérét ne cesse de croitre avec ’amélioration des connaissances des
processus régissant les écosystémes naturels et les moyens pour les sonder.

La télédétection spatiale est un outil trés puissant pour caractériser 1’état énergétique
et hydrique de surface. Début 2007 verra par exemple le lancement du programme SMOS
(Kerr et al. 2001) dont le but est de cartographier par satellite I’humidité du sol dans les 5
premiers centimétres avec une résolution spatiale de 40km tous les un a cing jours et avec une
précision de l'ordre des mesures de terrain. Ces observations compléteront de fagon inégalée
et en temps réel des bases de données d’observations in situ ponctuelles et éparses existantes
comme la "Global Soil Moisture Data Bank" (Robock et al. 2000).

Ces données ne permettent cependant pas de caractériser directement 1’état énergétique des



surfaces dont la description joue un role essentiel dans la compréhension du microclimat
local et de son évolution.

Une variable clé pour évaluer les échanges d’énergie entre le sol la biosphére et ’atmosphére
est la température de surface. En effet, les échanges de chaleur entre la surface et I'atmo-
sphére se font sous forme de chaleur latente (évaporation ou transpiration) ou de chaleur
sensible. La répartition de ces flux va déterminer en partie la température de surface. Cette
température est mesurée par satellite dans le domaine spectral de l'infrarouge thermique
(entre 8 et 14um) puisque I'atmosphére se comporte comme une fenétre affectant moins le
signal émis par la surface que d’autres bandes spectrales. La connaissance de cette tempé-
rature sur de grandes étendues spatiales et avec une couverture temporelle réguliére rend
possible le suivi des échanges d’énergie et de masse de facon continue.

L’enjeu est néanmoins multiple puisque, d’une part, la température mesurée par télédétec-
tion infrarouge thermique n’est pas la température thermodynamique de la surface (moyenne
des températures propres des éléments qui composent la surface) intervenant dans le bilan
énergétique de surface (Norman et Becker, 1995) et, d’autre part, le lien entre la température
de surface et les flux d’énergie ou I’humidité de surface est complexe et doit étre envisagé
soit, de facon empirique soit de facon plus déterministe a ’aide de modéles représentant le
bilan énergétique.

L’utilisation de modéles numériques de type TSVA (Transferts entre le Sol la Végétation
et I’Atmospheére) pour représenter les échanges et I’état de surface est une démarche large-
ment utilisée depuis le début des années soixante-dix jusqu’a aujourd’hui. Du simple modéle
"bucket" ("seau d’eau") proposé par Manabe (1969) aux modéles intégrant un grand nombre
de processus d’échanges (Deardorff 1977, 1978 ; Soer et al., 1980 ; Dickinson et al. 1986, Noil-
han et Planton, 1989 ; Ducoudré et al., 1993 ; Braud et al., 1995; Norman et Kustas, 1995 ;
Sellers et al., 1996 ; etc...) la simulation des variables du bilan d’énergie (flux de surface)
et de masse (contenu en eau du sol et éventuellement flux de C'Os) est basée sur des para-
métrisations. Ces modéles nécessitent donc d’ajuster ou d’étalonner un certain nombre de
paramétres et de variables initiales mais aussi de connaitre le forgage atmosphérique (vent,
humidité et température de l'air, forcage radiatif) et les variables décrivant le couvert végétal
et sa dynamique.

La problématique se décline alors de la fagon suivante : comment controler ou contraindre
ces modéles par étalonnage de leurs paramétres avec la température de surface et ainsi re-
monter aux contenus en eau superficiel du sol et de la zone d’extension des racines 7 Comment
utiliser la température de surface obtenue par télédétection a partir de 'espace a faible ré-
solution spatiale a I’échelle de fonctionnement des modéles et résoudre ainsi le probléme du
transfert d’information & plus fine échelle (désagrégation) ?

Le modéle TSVA développé depuis de nombreuses années (Bernard et al., 1986 ; Taconet
et al., 1986 ; BenMehrez et al., 1990 ; Ottlé et Vidal-Madjar, 1994 ; Coudert et al., 2006) au
Centre d’étude des Environnements Terrestre et Planétaires (CETP) que nous avons récem-
ment baptisé SEtHyS pour Suivi de I'Etat Hydrique des Sols est utilisé pour appréhender
cette problématique. C’est un modéle de bilan d’énergie a l'interface sol végétation atmo-
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sphére qui calcule simultanément les contributions du sol et de la végétation. Ce modele
bien adapté aux couverts bas et homogénes a été utilisé et validé a plusieurs reprises sur des
couverts végétaux agricoles. L’étude que nous proposons dans ce travail de thése est donc
appliquée dans ce contexte. Le suivi des bilans énergétiques et hydriques en zones agricoles
revét un intérét primordial & ’heure ou I'optimisation des pratiques agricoles telles que l'ir-
rigation et la fertilisation est un enjeu dans le contexte de la gestion des ressources en eau
et de la pollution des sols.

La simulation de la température "apparente" de la surface telle qu’elle est "vue" par un
radiométre est réalisée par le couplage du modéle SEtHyS au modéle de transfert radiatif
dans 'infrarouge thermique issu des travaux de Verhoef (1984), Olioso (1995) et proposé par
Francois (2002). L’utilisation de la température de surface pour contraindre les modéles de
type TSVA a déja montré de beaux succeés dans la communauté scientifique en s’appuyant
sur I'imagerie en provenance de satellites défilants comme ceux de la famille des NOAA (Se-
guin et Itier, 1983 ; Taconet et al.; 1986, 1994 ; Courault et al., 1994 ; Ottlé et Vidal-Madjar,
1994 ; Norman et al., 1995; Olioso et al., 1999). Néanmoins, cette approche s’est heurtée
au probléme de la faible quantité de données exploitables du fait de la nébulosité souvent
présente sous nos climats tempérés. La disponibilité récente des mesures de température de
surface a la résolution temporelle du quart d’heure par le capteur SEVIRI (Spinning Enhan-
ced Visible and InfraRed Imager) de Météosat Seconde Génération (MSG) relance 'intérét
de cette approche.

L’originalité de I’étude est de tirer profit de cette information & haute résolution temporelle
donnant la dynamique de la température de surface avec la description de son cycle diurne.

Le travail consiste donc a analyser 'apport de la température de surface dans I’étalon-

nage des paramétres du modéle dans le but de développer et proposer une méthodologie
basée sur l'utilisation de la haute résolution temporelle de cette variable. Cette étude a
été menée en plusieurs étapes : la premiére concerne le développement des méthodologies
a I’échelle locale. Ce travail a été réalisé sur une parcelle agricole instrumentée associant
mesures radiométriques et micrométéorologiques permettant de bien comprendre les liens
entre la température de surface et les paramétrisations du modéle. Les données dont nous
disposons pour mener I'étude sont celles de la campagne européenne Alpilles-ReSeDA (Baret,
2002 ; Olioso et al., 2002a) pour laquelle un ensemble de parcelles agricoles dans le sud-est de
la France furent instrumentées. Les données acquises sur une parcelle de blé d’hiver incluent
des mesures de température de surface obtenues par un radiométre infrarouge thermique au
sol mesurant une température de brillance directionnelle dans la bande [8 — 14pum).
La seconde partie du travail a pour but d’étendre la méthode développée au niveau local
vers ’échelle d'un pixel satellitaire dans le but de contraindre localement le bilan d’éner-
gie et d’eau dans le cas du paysage hétérogéne. Plus précisément, il s’agit d’assimiler des
températures de surface fournies par le capteur SEVIRI & bord du satellite géostationnaire
MSG2-Météosat8. L’échelle des mesures est alors celle du pixel MSG (3 * 5km a nos lati-
tudes), supérieure a I'échelle résolue par le modéle TSVA SEtHyS (échelle de la parcelle
agricole plane et homogéne). Cette étude a été menée sur la région agricole de la Beauce
ol une base de données associant mesures au sol et mesures spatiales MSG-SEVIRI a été
constituée entre début 2004 et juillet 2005.
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Cette présentation est divisée en 4 parties :
Le premier chapitre présente succintement les bases physiques des échanges d’énergie et
d’eau a 'interface Sol Végétation Atmosphére (SVA) et leur représentation numérique dans

le modéle SEtHyS.

La deuxiéme partie développe I'enjeu et I'apport de la température de surface mesurée
dans I'InfraRouge Thermique (IRT) pour le suivi du bilan hydrique a I’échelle locale.

Le développement et la mise en oeuvre de la méthodologie d’étalonnage du modéle ba-
sée sur la dynamique temporelle de la température de surface est présentée dans le chapitre 3.

Aprés une présentation des approches possibles pour traiter le probléme du transfert
d’échelle de I'information télédétectée vers le modéle, 'approche "montante" agrégative est

présentée ainsi que sa mise en oeuvre et les premiers résultats, encore préliminaires, obtenus.

Les conclusions et perspectives de ce travail sont finalement proposées.
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Chapitre 1

Echanges d’énergie et d’eau a l'interface
Sol Végétation Atmosphére (SVA) : de
la physique a la représentation
numérique dans le modeéle SEtHyS

Les processus d’échanges d’énergie et d’eau a la surface terrestre sont gouvernés en pre-
mier lieu par le rayonnement solaire incident au sommet de ’atmosphére. De facon globale, la
quantité d’énergie ou densité de flux disponible incidente sur le disque associé a I’hémisphére
terrestre éclairé correspond a la constante solaire Iy prise égale & 1370 W.m 2.

Cette quantité rapportée en moyenne annuelle a toute la surface du globe donne une
énergie solaire incidente moyenne d’environ 350 W.m~2 au sommet de ’atmosphére. Aprés
absorption et diffusion par les constituants atmosphériques et réflexion par les nuages (fig.
1), le rayonnement global incident (Rg) divisé en rayonnement solaire direct et en rayon-
nement solaire diffus dirige le forgage radiatif courtes longueurs d’onde (entre 0,3 et 3 pm)
avec environ 193.5 W.m~2 en moyenne spatiale, spectrale et annuelle incident sur la surface
terrestre. Ce forcage auquel s’ajoute le rayonnement thermique grandes longueurs d’onde de
I'atmosphére (entre 3 et 100 um) est a I'origine des processus d’échange d’énergie et de masse
a l'interface Sol Végétation Atmosphére (SVA). La résultante du bilan radiatif disponible a
la surface est appelée rayonnement net (noté Rn).

La présentation de la modélisation des échanges de surface se limite dans la suite au cas
des couverts a faible développement vertical comme les couverts agricoles.

1.1 Bilan d’énergie et de masse au niveau de l'interface

La notion de bilan d’énergie correspond a l’expression du principe de conservation de
I’énergie dans les conditions d’équilibre de l'interface SVA. Il est usuellement écrit sous la
forme :

R,=H+ LE+ G+ (AS + P) (1.1)
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350 W.m?

66.5 W.m? 21 W.m2 10.5 W.m2
Atmosphere
Réflection Absorption
Nuages 70 W.m=2 Diffusion
17.5 W.m?
18.5 W.m2

29 W.m?

Surface
Sol

164.5 W.m?

F1G. 1.1 — Schéma du bilan radiatif global courtes longueurs d’onde

F1G. 1.2 — Termes du bilan d’énergie a la surface
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Le rayonnement net (R, ) est compté positivement lorsqu’il est dirigé vers la surface, Les
flux de chaleur sensible (H) et latente (LE) sont positifs vers 'atmospheére, le flux de conduc-
tion de la chaleur dans le sol (G) est positif vers le sol. Les termes entre parenthéses sont
les termes puits généralement négligés dans 'expression du bilan. AS formalise le stockage
de la chaleur au sein du couvert végétal qui est en moyenne faible devant les flux de chaleur
du fait de la faible capacité thermique du systéme {couvert végétal + air dans le couvert}
face a la capacité thermique du sol, on considérera dans la suite que la végétation ne se
comporte pas comme un milieu conductif et qu’elle a par conséquent une inertie thermique
nulle (hypothése valable pour les couverts végétaux bas). P représente le flux associé a la
photosynthése qui, selon Thom (1975), ne dépasse pas 2 & 3% du rayonnement net. La figure
1.2 donne une illustration simple de ce bilan d’énergie. Rg est le rayonnement solaire global
incident et Ra le rayonnement atmosphérique incident.

Dans la suite on considére I'égalité :

R,=H+LE+G (1.2)

Les 3 parties suivantes s’attachent a décrire les flux (qui sont en fait des densités de flux
exprimées en W.m2) R, (radiatif), G (conductif), H et LE (convectif) et le formalisme
utilisé pour leur modélisation dans SEtHyS.

1.1.1 Le bilan radiatif

L’écriture du terme de bilan radiatif R,, se base sur les lois qui régissent le rayonnement
électromagnétique. Son expression dépend des caractéristiques des éléments rayonnants en
présence.

Les lois du rayonnement électromagnétique

La loi de Planck :

cette loi établit, a partir de la mécanique quantique, l'intensité du rayonnement d’un
corps noir (corps idéal absorbant tout rayonnement incident quelle que soit sa longueur
d’onde) a une température et une longueur d’onde donnée. L’émittance spectrale est donnée

en W.m—2m~! par :

2mhc?
A [exp (75F) — 1]
avec h la constante de Planck (6,63.1073* J.s), ¢ la célérité de la lumiére (=~ 3.10°m.s™!),
k la constante de Boltzmann (1,381.1072 J.K=1), T' la température du corps noir (K) a
I'équilibre thermodynamique et A la longueur d’onde (m) considérée.
On déduit de cette expression la loi suivante.

La loi de Stefan-Boltzmann :
L’intégration spectrale de Egy (A, T') donne :

Ecn(A\,T) = (1.3)

+oo

Ecn(T) = /ECN A\, T)d\=oT* (1.4)
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avec o la constante de Stefan-Boltzmann (5,67.107% W.m~2.K™%). Les surfaces naturelles
qui nous intéressent ne sont pas des corps noirs bien que I'approximation soit souvent faite.
On définit alors leur efficacité & émettre un rayonnement électromagnétique par rapport au
corps noir par leur émissivité spectrale £,y (on considére ici une surface isotrope) :

Es<)‘7T) = gsAECN<)‘7T) (15)

et aprés intégration spectrale et en faisant I’hypothése que la surface se comporte comme
un corps gris (dont 1’émissivité est dans un rapport constant avec celle du corps noir pour
I’ensemble des longueurs d’ondes) :

E(T) = e,oT* (1.6)

avec €, I’émissivité de la surface.

Avant de donner ’expression du bilan radiatif a I'interface SVA, il est nécessaire de définir

les grandeurs relatives aux interactions rayonnement matiére. Trois phénoménes physiques
sont alors possibles : la réflexion, I’absorption et la transmission, les coefficients associés
sont respectivement les coefficients de réflectivité, d’absorptivité et de transmittivité dont la
somme est égale a 1. Les valeurs de ces coefficients dépendent largement du corps et de la
longueur d’onde considérée. Le coefficient d’absorptivité est égal, a ’équilibre thermique, a
I’émissivité selon la loi de Kirchhoff.
Pour des longueurs d’ondes supérieures a 10pum 1'émissivité des surfaces naturelles est proche
de 1 et la réflectivité quasi nulle, la transmittivité étant nulle (surface opaque). Lorsque 'on
considére I’ensemble du domaine solaire, le coefficient de réflectivité permettant de calculer
le rayonnement réfléchi par la surface a partir du rayonnement global (Rg) est donné par
I’albédo a, de la surface. Il est défini comme la fraction de rayonnement solaire incident
réfléchi par la surface continentale, intégré sur les directions d’observation. L’albédo peut
étre directionnel (calculé pour un angle solaire donné, il est aussi appelé "black-sky albedo")
ou hémisphérique (intégré sur toutes les directions d’éclairement, il est aussi appelé "white-
sky albedo"), spectral ou large-bande (intégré spectralement sur le domaine solaire). Ce
coefficient est principalement affecté par le type de surface et dans le cas du sol nu par ses
propriétés telles que son humidité, sa rugosité ou sa couleur par exemple. L’albédo des sols
naturels varie généralement entre 0,1 et 0,35 en fonction de leur humidité. Dans le cas d’une
surface couverte de végétation, ces grandeurs sont estimées en modélisant les interactions
entre le sol et le couvert ainsi qu’a l'intérieur du couvert. Nous verrons par la suite comment
ces transferts sont représentés dans le modéle SEtHyS.

Expression du bilan radiatif & ’interface SVA

Le rayonnement net a I'interface SVA s’exprime simplement en fonction des composantes
électromagnétiques courtes (domaine solaire) et grandes longueurs d’onde (domaine ther-
mique) comme 'énergie disponible a l'origine des flux conductifs et convectifs :

Rn = RCLL - RC’LT + RGLL - RGLT (17)

ol les indices ¢, et o7, se référent respectivement aux contributions courtes longueurs d’onde
et grandes longueurs d’onde et les fleches | et ; a la direction de propagation descendante et
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montante. Chaque terme correspond a :
Rep) = Rg , rayonnement global
Recry = asRg , rayonnement global réfléchi

Rery = €,0T) , rayonnement atmosphérique descendant

qui est la somme des émissions des différentes couches de 1'atmosphére. Ce rayonnement
peut étre représenté comme 1’émission d’une atmosphére a la température équivalente 7}, et
d’émissivité ¢,. Les couches les plus basses de I’atmosphére étant les plus chaudes et les plus
humides, elles sont aussi les plus contributives.

Ainsi, la température T, est souvent approchée par la température de 'air au niveau de la
surface et I’émissivité ¢, modélisée en fonction de la nébulosité, de la température et de 1’hu-
midité au niveau du sol. Plusieurs approximations sont proposées dans la littérature, comme
celle de Brunt(1932) exprimée uniquement en fonction de ’humidité de I’air (sous abri a 2m
du sol) ou la formulation de Brutsaert (1975) pour laquelle I'incertitude est inférieure & £5%
en conditions de ciel clair (Kustas et al., 1989). Nous utiliserons cette derniére formulation
lorsque les mesures de rayonnement atmosphérique ne sont pas disponibles. €, peut aussi
s’exprimer en fonction de la température (Swinbank, 1963) ou en fonction de la température
et de la pression de vapeur de l'air au niveau de la surface (Idso, 1981).

Rery = (1 — g5)eq0Ty + es0T | réflexion du rayonnement atmosphérique et émission
propre de la surface.

Nous reviendrons plus en détail sur la définition de la température de surface 7T, dans la
partie 1.3. En effet, celle-ci ne peut étre calculée qu’a partir des températures des éléments de
la surface (hétérogénes) et du modeéle de transfert radiatif utilisé au sein du couvert végétal
(sol et végétation).

L’expression du bilan radiatif au niveau de la surface est finalement donné par :

Rn = (1 — a,)Rg + e,(e,0T} — oT?) (1.8)

Dans le cas d’un couvert végétal le bilan radiatif peut étre calculé pour un systéme a 2
couches au niveau de la végétation (semi-transparente) et au niveau du sol (opaque). La par-
tition de I’énergie radiative est alors définie par le facteur d’écran o, proposé par Kanemasu
(1977) et Deardorff (1978). Le calcul du bilan radiatif dépend ensuite des hypothéses et des
approximations formulées (surfaces lambertiennes, caractére diffusant des surfaces, prise en
compte de la directionnalité et de la géométrie). L’annexe de I'article 1 présente briévement
ce bilan a partir des contributions du sol et de la végétation pour le modéle SEtHyS avec les
formulations utilisées (Taconet et al., 1986).

1.1.2 Les échanges conductifs

Le mode de propagation de I’énergie sous forme de chaleur par conduction correspond a
la redistribution ou au transfert d’énergie cinétique entre molécules (agitation moléculaire).
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L’intensité de la conduction thermique va étre fonction de la densité du milieu, de la mobilité
des molécules et des gradients thermiques. Les échanges par conduction sont le principal
mode de transfert de chaleur dans le sol (milieu solide) alors qu’ils sont souvent négligés
dans les fluides comme I'air devant les échanges convectifs. De facon simplifiée, le flux de
conduction de la chaleur dans le sol, modélisé de facon mono-directionnelle selon la verticale,
est donné par la loi de Fourier sous forme de relation flux gradient par :

OTs01(2,1)

G(z,t) = =)X(2) P

(1.9)
Le terme G intervenant dans le bilan d’énergie (équation 1.2) est obtenu pour z=0 (en
surface).Ty, (K) représente la température du sol a la profondeur z (positive vers le bas),
As(z) est la conductivité thermique du sol (W.m™1.K~1) & la profondeur z. Pour étre plus
complet, la description des transferts thermiques dans le sol nécessiterait de prendre en
compte les transferts par convection pour les fluides (air et eau) coexistants dans les inter-
stices du sol. Le flux de chaleur sensible total serait alors la somme des flux transférés par
conduction et convection thermique. Le flux G est en général négligé en moyenne journaliére
du fait du stockage en journée dans les couches superficielles du sol et de la restitution vers
I'atmosphére pendant la nuit (Seguin et Itier, 1983). Nous verrons par la suite que la dyna-
mique diurne est a considérer dans notre cas d’application.
La modélisation des échanges conductifs dans le modéle SEtHyS repose sur le formalisme
"force-restore" proposé par Bhumralkar (1975) et Blackadar (1976) et appliqué par Dear-
dorff (1978) pour un modeéle a 2 réservoirs. En supposant une variation sinusoidale de la
température du sol et en résolvant explicitement ’équation de la chaleur ci-dessous (cas
1D) :

OTso1(2, 1) 0G(z,t)

pscs(2) ot - 0z

oul pscs(z) est la capacité calorifique du sol a la profondeur z et Ty, la température du sol,
I’expression d’évolution de la température de surface du sol peut s’écrire comme :

(1.10)

oT, oms
ot pycedy

G —w(T, — Tp) (1.11)

avec T}, la température superficielle du sol, d; = (1/97')%, v, et pyc, respectivement la
diffusivité thermique et la capacité calorifique de la couche superficielle de sol, w la pulsation
(22) diurne (7 = 24h) et T,, la température moyenne journaliére de la surface de sol. Celle-ci
repose sur ’hypothése que sans le forcage du flux G, la température est identique sur toute
la colonne de sol et égale a la moyenne journaliére. De facon abusive, T, est remplacée par
T», la température profonde de sol donnant sens ainsi a la notion "force" (forcage par le flux
G) "restore" (terme de rappel par le gradient T, —T5). Le facteur p,c,d; dans la formulation
de Deardorff (1978) est remplacé par :

S

PgCqth = T/(T)‘gpgcg)% + (1 =) (TA2p2c2) (1.12)

avec 7' = 0.6 + 0.05,% un facteur de partition entre la couche superficielle (indice g) et la
couche racinaire (indice 2). w, et wy sont respectivement les contenus en eau de la couche
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superficielle de sol et de la zone racinaire.

De facon similaire, il est possible d’exprimer I’équation d’évolution de la température
profonde du sol, valable pour des périodes supérieures a 24h selon Deardorff (1977) :
oT, G

Z 1.13
ot p202d2 ( )

I'indice o fait référence ici a la couche racinaire. dy = (365v,7)2 avec vy = pz—é la diffusivité
thermique pour la couche racinaire.

Remarque : dy correspond donc a 72 fois la profondeur d’amortissement de ’onde ther-
mique annuelle dans le sol. Assimiler 75 a la température moyenne de la couche de sol ds,
induit une certaine approximation pour cette température et une incertidude sur le terme
"restore". La dynamique de 7, (Eq. 1.11) va donc étre affectée par la taille du puits ou de
la source de chaleur associée a la couche de sol dy. Dans les équations (1.11) et (1.13), les
termes pcd ont donc été multipliés par un paramétre correctif dans la modélisation SEtHyS
(voir Article 1, Annexe A, Eq.(20)).

La capacité calorifique volumique du sol p;c; utilisée dans les équations précédentes peut
étre définie comme la somme des capacités calorifiques volumiques (C') des éléments consti-
tutifs du sol par leur fraction volumique 6 (de Vries, 1963) :

pici = Con + Colly + Cob + Coba (1.14)

avec m, o, e, a les indices référant respectivement a la matiére minérale, organique, a I'eau et
a ’air. La contribution de I’air est généralement négligée. La paramétrisation de la capacité
volumique du sol dans le modéle SEtHyS est définie selon I'expression ci-dessous :

pic; = 2.10°(1 — por) + 4.18.10%w; (1.15)

ol le premier terme est la capacité calorifique volumique de la matrice du sol sec, 2.10°
(J.K~'.m™3) est une valeur moyenne pour I'ensemble des types de sols et por (la porosité)
est prise égale a 'humidité volumique & saturation (en m3.m™3). 4.18.10° (J.K~1.m™3) est
la capacité calorifique volumique de I'eau liquide et w; 'humidité volumique de la couche de
sol 7 considérée.

La conductivité thermique apparente du sol N; (W.m~1.K~1) est approchée par différentes
formulations comme par exemple celle de Laurent (1989) nécessitant I’ajustement empirique
de 5 paramétres ou celle de Van de Griend et O’Neill (1986) utilisée dans SEtHyS qui a
I’avantage de ne dépendre que de la texture du sol et de son humidité :

1 1 2
() = (A +2 —1 1.1
Xi(6) e (0.654( . + 23000 890)) (1.16)
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ot A, (Jm 2K 1s72) est un coefficient (tabulé par Van de Griend et O’Neill, 1986)
dépendant de la texture du sol.

1.1.3 Les échanges convectifs

A la différence des processus d’échange décrits dans les paragraphes précédents, les
échanges convectifs caractérisent les transferts de chaleur et de masse par déplacement de
matiére. Plusieurs formes sont alors possibles :

— la convection libre qui résulte des gradients de densité issus des gradients de tempéra-

ture dans l'air

— la convection forcée qui est provoquée par la turbulence induite par le champ de vent.

— la convection mixte qui se rencontre dans des conditions de vent faible, les mouve-

ments de 1’air sont alors produits par I'action combinée de la convection libre et de la

convection forcée.
Le phénomeéne de diffusion simple impliquant, au méme titre que les échanges convectifs un
déplacement de matiére et d’énergie exprimé par la loi de Fick du type diffusivité molécu-
laire x gradient, est souvent négligé face a la convection dans la description des transferts
entre la surface et ’atmosphére. De fagon théorique, lorsque 1’on considére la Couche Limite
de Surface (CLS), quelques dizaines de métres au dessus de la surface, les flux turbulents
verticaux sont supposés conservatifs. L’expression des flux de quantité de mouvement, de
chaleur sensible, de chaleur latente est reliée aux gradients verticaux par les coefficients de
diffusivité turbulente (K-theory) par analogie avec la diffusion moléculaire. C’est le principe
de fermeture au premier ordre du systéme d’équations de Reynolds (basé sur les équations
de Navier-Stockes et le principe de conservation de la quantité de mouvement, de la masse,
et de la chaleur) qui permet d’écrire :

— le flux de quantité de mouvement,

T = —pa K (2) oy (1.17)
— le flux de chaleur sensible,
T (z
1 = —pucy k() 70 (1.18)
— le flux de chaleur latente,
0q(z uC Oe(z
LE = —Lp, K, () a(z) — —pfypK,,(z) 8(2) (1.19)

ot p, (kg.m™3) est la masse volumique de l'air, ¢, la chaleur massique isobare de l'air
(Jkg7'.K~1), L la chaleur latente de vaporisation de I'eau (J.kg™'), v la constante psy-
chrométrique (0.66hPa. K1), u le module du vent (m.s™1), T la température de lair (K),
q Phumidité spécifique de 1'air (kg.kg™!), e la pression partielle de vapeur d’eau dans 'air
(Pa) au niveau z et K; les coefficients de diffusivité turbulente.
Seuls les flux H et LE interviennent explicitement dans le bilan d’énergie, le flux 7 traduit
la dissipation d’énergie cinétique selon la verticale qui d’aprés la formulation de Prandtl
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(1925) donne un profil logarithmique de vitesse du vent et un profil linéaire de la diffusivité
turbulente dans les conditions de neutralité thermique (Thom, 1975) :

u(z) = %*m (3) (1.20)

20

K (2) = ku*z (1.21)

ou k = 0.4 est la constante de von Karman, u(z) est le module du vent a la hauteur z, z
est la hauteur (m) de rugosité aérodynamique pour la quantité de mouvement (hauteur a
laquelle le vent s’annule) et u* la vitesse de frottement définie par 7 = —pu*2.

Dans le cas des couverts végétaux, il faut faire un changement de repére selon la verticale
par translation de la hauteur de déplacement d, en remplacant z par z —d dans les équations
(1.20) et (1.21). d est de 'ordre de 60 & 70% de la hauteur du couvert et z, compris entre
5 et 10% de celle-ci. zg + d est désormais la hauteur & laquelle I'extrapolation du profil
logarithmique de vitesse du vent au dessus du couvert s’annule. Le calcul des flux H et
LE peut alors étre réalisé par intégration des équations (1.18) et (1.19) entre deux niveaux
atmosphériques z; et zo aprés avoir formulé I’hypothése que les diffusivités turbulentes pour
les flux de chaleur sensible et latente sont identiques a celle de la quantité de mouvement
(K., = K, = K,), c’est la théorie de similarité (Monin et Obukhov, 1954 ; Thom, 1975). On
obtient dés lors :

(T —Th)
H= PaCe (1.22)
z1 Km(z)
et
[ P le2—e1) (1.23)

) d
v le sz(z)
L’écriture des flux selon l'analogie électrique (loi d’Ohm) permet d’écrire la résistance
aérodynamique aux transferts turbulents de chaleur 74, _..,) comme :

22 dz 22 dz 1 29 — d
[ _ 1y 1.24
Ta(z1—22) /Zl Km(z) /z1 k’u*(z — d) ku* n (Zl - d) ( )

L’expression de la résistance aérodynamique selon un profil logarithmique sous ’hypo-
thése de similarité a néanmoins une conséquence importante : les profils de pression de vapeur
d’eau et de température entre les niveaux z1 et z2 ou les flux associés sont considérés comme
conservatifs vont aussi étre de type logarithmique.

Cependant a l'intérieur et prés du couvert végétal les profils de vitesse de vent, de tempéra-
ture et de pression de vapeur d’eau s’écartent du profil logarithmique du fait de la structure
des organes végétaux qui se comportent comme autant de freins aérodynamiques. Le pro-
bléme est alors décomposé sous la forme suivante : la couche limite de surface est divisée
en deux sous-couches : la sous-couche inertielle ou dynamique (partie supérieure au dessus
du couvert) pour laquelle s’applique la théorie de Prandtl (équations précédentes) dont la
caractérisation par zg et d sera définie par les propriétés structurales du couvert (Monteith,
1973 ; Shaw et Pereira, 1982 ; Perrier 1982 ; Choudhury et Monteith, 1988) et la sous-couche
rugueuse ou de transition (partie inférieure s’étendant jusqu’a l'intérieur du couvert) au sein
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de laquelle les relations précédentes ne s’appliquent plus (flux non conservatifs). Il est alors
nécessaire d’introduire des paramétrisations des flux a partir des gradients (Choudhury et
Monteith, 1988) ou basées sur d’autre principes (théorie lagrangienne, Raupach, 1989).

La difficulté dans la paramétrisation des flux de chaleur au sein du couvert végétal réside
donc dans la définition du niveau atmosphérique inférieur (z1) et des grandeurs d’échanges
turbulents associées (diffusivité, vitesse du vent).

Une modélisation de la surface par une seule couche revient a adopter la solution de Mon-
teith (1963) en définissant une température de surface aérodynamique T,, au niveau d + zg
défini précédemment. Cette température est en fait 'extrapolation du profil logarithmique
de température de I'air au niveau virtuel z5+d. L’expression de la résistance aérodynamique
associée au flux H est alors obtenue a partir des équations 1.22 et 1.24 en remplacant 2o
par le niveau atmosphérique de référence z. (en pratique la ot sont réalisées les mesures
micrométéorologiques au dessus du couvert, trés souvent 2m) et z; par zg + d. Cependant
Thom (1972) propose de modifier ces expressions en introduisant une résistance supplémen-
taire afin de prendre en compte 'efficacité moindre du transfert de chaleur (par diffusion).
zo est alors remplacé par zg) (rugosité pour les transferts de chaleur inférieure a zy) et T,
par T, (température aérodynamique pour le flux de chaleur sensible, Norman et al., 1995).
La nouvelle résistance aérodynamique ainsi définie s’écrit comme :

/ 1 2y —d 1 2

Tadazt—zy) = Ta = " In ( TZE) ) = Ta(d+z0—z) + T In (Z_Z) (1.25)
Le transfert de chaleur latente pourrait suivre a priori le méme formalisme puisqu’aucune
différence entre les niveaux de sources de chaleur respective n’a pu été mise en évidence
(Garrat et Hicks 1973, Brutsaert, 1982). Cependant, 1'origine des deux types de flux n’est
pas strictement la méme puisque la transpiration des végétaux (transfert de chaleur sous
forme de chaleur latente) se fait par les stomates a I'intérieur desquels la pression de vapeur
d’eau est saturante. Le flux de chaleur latente s’écrit alors :

L — P Cat(Taw) — € (1.26)
y T, +Ts
avec (rs)une résistance de surface proposée par Monteith (1965) pour le modéle "big
leaf". I’ensemble du couvert végétal est considéré comme une unique large feuille qui résiste
aux transferts d’eau vapeur (transpiration et évaporation du sol). ey (T,) est la pression
(Pa) de vapeur saturante a la température T, . Nous reviendrons plus en détail par la suite
sur la paramétrisation de la résistance stomatique a proprement dit.
Cette représentation (une seule couche) des échanges de surface est contraignante puisqu’elle
nécessite la définition d’'une température moyenne de surface pour une source virtuelle a
un niveau d + zé qui varie nécessairement avec le comportement aérodynamique du couvert
végétal. Dés lors, des approches multicouches et multisources ont été proposées (par exemple :
Deardorff, 1978 ; Shuttleworth et Wallace, 1985 : van de Griend et van Boxel, 1989). Celles-
ci consistent a directement considérer les éléments de la surface en strates successives se
comportant chacune comme des sources. En suivant ’analogie électrique, un schéma résistif
entre les "potentiels" en présence est alors proposé.
Le modéle multicouche le plus simple est le modéle bicouche (comme le modéle SEtHyS)
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z,+d Ty l—/\/%AA/—< "\ WWW—WW\V—¢ 4,

F1G. 1.3 — Schéma résistif représentant les échanges de surface

partageant la surface en une couche de sol et une couche de végétation. L.’expression des flux
s’écrit cette fois entre 4 noeuds du schéma résistif : le sol, I’air au sein du couvert, le couvert
végétal lui-méme et le niveau de référence atmosphérique, suivant Shuttleworth et Wallace
(1985). La figure 1.3 présente ce schéma résistif.
[’expression correspondante des flux est décrite dans 'annexe A de I'article 1.

Nous ajouterons simplement ici le choix de la paramétrisation des coefficients d’échange (ré-
sistances aérodynamiques, résistance de sol). Plusieurs autres paramétrisations basées sur
un schéma résistif équivalent sont ainsi proposées dans la littérature, on distingue celles
de Choudhury et Monteith (1987), Cowan (1968), Thom (1972), Shuttleworth et Gurney
(1990), Lafleur et Rousse (1990) ou encore Sellers (1996). Une intercomparaison de ces para-
métrisations a été récemment proposée par Demarty et al. (2002) concluant a un bon accord
général entre ces paramétrisations quant au calcul de la résistance aérodynamique (et des
flux turbulents totaux) entre I'air au sein du couvert et le niveau de référence atmosphérique
bien que la partition entre la végétation et le sol puisse étre trés différente. Cependant, des
différences de I'ordre de 2K sur la température aérodynamique ont été mises en évidence de
nuit ainsi qu’une dispersion des valeurs de température de sol en fonction du calcul de la
résistance aérodynamique au niveau du sol pouvant atteindre 2.5K a midi.

La modification du modéle de Shuttleworth et Wallace (1985) par Lafleur et Rousse
(1990) est disponible et utilisée dans le modéle SEtHyS. Elle consiste a décrire le profil
exponentiel de la vitesse du vent et la diffusivité turbulente au sein du couvert (indice ac),
de hauteur h, avec un coefficient d’atténuation n dépendant du LAI ("Leaf Area Index" en
anglais, défini comme la surface foliaire par unité de surface de sol exprimée en m?.m=2) :

Uae(2) = u(h) exp (—n(LAI)(1 — %)) (1.27)
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Koo(2) = Ky (h) exp (—n(LAI (1 — %)) (1.28)

avec

n(LAI) = 2.6.LAI*%* pour 0.4 < LAI <25
n(LAI) = 1.87 si LAI < 0.4 (1.29)
n(LAI) = 3.62 si LAl > 2.5

Sur la base de ce profil exponentiel au sein du couvert et du profil logarithmique au
dessus du couvert, en considérant que le profil considéré dans la sous-couche rugueuse (juste
au dessus du couvert) est I’extension du profil logarithmique de la couche inertielle et en
assimilant z(l) a zp, les résistances aérodynamiques s’expriment comme suit :

— entre 2g4 (rugosité aréodynamique du sol) et d + 2o,

e peotnan
Tas(z0s—20+d) = Kac(z) o n(LAI)Km<h)

- (_ n(Lf}ll[)zOs)

— exp (_n(LA[)}EzO n d))

20s

(1.30)

— entre d + zp et 2z,

/ dz h
T p) = =
“otd=z) = Kac Km(z)  n(LAI) K., (h)

exp (n(LAI) (1 - (zo;lrd)) - 1) + kl In ( . _g) (1.31)

le dernier terme étant déduit de 1'équation (1.24).

L’expression de la résistance aérodynamique au dessus du couvert (entre h et z,.) est
écrite pour des conditions de neutralité thermique de la Couche Limite de Surface et pour la
convection forcée. Des corrections des profils de diffusivité, de vitesse de vent et de tempé-
rature sont utilisées pour les cas de stabilité (Webb, 1970 ; Brutsaert, 1982) et d’instabilité
(Paulson, 1970) modifiant ainsi la résistance aérodynamique entre 2o + d et z,. Le caractére
stable ou instable est défini par la valeur et le signe de la longueur de Monin-Obukhov définie
par ’équation 1.32 :

pacpTau*3
kgH

oll g est I'accélération de la pesanteur (m.s™2) et H le flux de chaleur sensible.

Lyo = — (1.32)

Remarque : Pour les cas de forte stabilité, les équations précédentes décrivant les trans-
ferts turbulents par la convection forcée ne s’appliquent plus. La résistance aérodynamique
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au dessus du couvert peut donc étre mal estimée. Nous verrons par la suite la conséquence
sur la simulation de la température de surface du sol par SEtHyS.

Les flux de chaleur rencontrent une résistance de couche limite foliaire, qui caractérise
I'écoulement laminaire autour des feuilles (cas de diffusion moléculaire). Son expression est
donnée (par unité de surface foliaire) par Jones (1983) :

ra(z) = A (%) (1.33)

oit A" est une constante intrinséque aux propriétés moléculaires de Dair (prise égale a 100
mfl.s%), l; est la dimension de la feuille dans la direction du vent (approchée dans la
modélisation par la largeur de la feuille). r, est donnée par unité de surface foliaire, il est
donc nécessaire de la calculer pour ’ensemble du couvert en I'intégrant comme une multitude
de résistances en paralléle sur la totalité de I'indice de surface foliaire (LAI). En supposant
une répartition uniforme du LAI sur la hauteur du couvert végétal et en se basant sur
I'expression du profil de vent au sein du couvert (équation 1.27), on obtient :

B A'n(LAI) Iy
LA - exp(—LAD)Y) (u(h)) (1.34)

Pour les flux de chaleur latente, deux autres résistances doivent étre prise en compte :

— la résistance du couvert, intégrant la résistance stomatique a la transpiration et la ré-
sistance a I’évaporation de I’eau libre sur les organes végétaux, est définie en fonction
de la proportion d’eau libre a la surface des feuilles selon Monteith et Szeicz (1962).
L’annexe A de 'article 1 détaille I'expression de cette résistance (équations A9, A16
et A17). Le terme de résistance stomatique (RST) fait I'objet d’une paramétrisation
détaillée dans le modeéle SEtHyS basée sur le formalisme de Sellers (1992, 1996). Cette
résistance est en effet calculée a partir de ’activité photosynthétique et des pressions
partielles de CO, et de vapeur d’eau a la surface de la feuille (Ball, 1988) sur la base
d’un modéle biochimique (Farquhar et al, 1980; Collatz et al, 1991). Les facteurs limi-
tants définissant cette résistance dépendent de 'efficacité photosynthétique régulée par
la capacité photosynthétique de 'enzyme Rubisco (paramétre Vmax, dans SEtHyS),
des conditions de température de la végétation et des conditions de stress hydrique et
de luminosité au niveau du couvert.

— la résistance de surface du sol a I’évaporation qui limite I’évaporation du sol avec la
diminution de la disponibilité en eau du sol (écart a la saturation). Cette résistance dé-
pend du type de sol (de part sa texture) et de son humidité, Soarés et al. (1988) propose
le concept d’évaporation limite du sol Ej;,, comme limite supérieure de 1’évaporation
par I’équation suivante définie de facon empirique :

Wsat (1.35)

2
Eiim = agiim eXp<bElimwg)
Wsat — wg
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ol agim et bgum sont des constantes ajustées en fonction du type de sol, wy, est
I’humidité du sol a saturation et w, I'humidité de la surface du sol. Cette définition
de I’évaporation limite du sol a été légérement modifiée dans le modéle SEtHyS par
la formulation (A15) de I'annexe A de l'article 1 de maniére & avoir une évaporation
limite nulle lorsque wy atteint ’humidité résiduelle w,cg;q.

1.2 Bilan hydrique et contenu en eau du sol

1.2.1 Quelques bases physiques

[’état énergétique de ’eau dans le sol est défini par la notion de potentiel. On ne retient
en général que le potentiel hydrique (ou matriciel) définissant I’affinité de I’eau pour le milieu
poreux que représente la matrice solide du sol et le potentiel gravitaire qui n’est autre que
I’énergie potentielle de I’eau & une profondeur de sol donnée. Le potentiel osmotique di a
la présence de solutés dans l'eau ou le potentiel pneumatique lié a la pression de la phase
gazeuse dans le sol sont en général négligés.

Le potentiel est en fait exprimé (en m) simplement sous la forme d’une charge hydraulique
totale H; comme la somme d'une charge de gravité z, et d'une charge de pression maticielle
(ou encore piézométrique) h, :

Hy=z,+h, (1.36)

Les transferts d’eau vont alors pouvoir s’exprimer a partir du gradient de potentiel hy-
drique selon la loi de Darcy et de la définition d’une conductivité hydraulique K (w) (m.s™1).
Si on limite 'expression a sa composante verticale, le flux d’eau liquide s’écrit alors (loi de
Darcy-Buckingham) :

@ =—K(w) (8hg—iw) + 1) (1.37)

ou ¢; est la densité de flux d’eau dans le sol (infiltration, diffusion et remontées capillaires)
exprimé en m.s .
Le transfert d’eau dans le sol peut aussi étre sous forme gazeuse, I'expression de la loi de

Fick appliquée au gradient de masse volumique d’eau vapeur (p,) donne :

Dy 9p,
p 0z

Qo = (1.38)
avec D, le coefficient de diffusion de I'eau vapeur dans lair (m2.s7!), p; la masse volu-
mique d’eau liquide (kg.m~3). Cette équation peut se mettre sous la forme :
Oh,, ar
oh—L — Dyp— 1.39
"0z "0z (1.39)
avec D, le coefficient de diffusion de vapeur d’eau associé au gradient thermique (m?.s7 1. K1)
et Dy, le coefficient de diffusion isotherme de vapeur d’eau (m.s™1).

Qv:_D
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La continuité du flux d’eau en surface est déduite du bilan hydrique :

Gsurface = (qv + q1)surface = Pr— Eg (140)

avec Pr le taux de précipitation et £, le taux d’évaporation a la surface du sol. De facon
générale, I’équation de continuité pour le flux d’eau dans le sol s’écrit :

ot~ oz (1.41)

ce qui permet d’écrire ’équation de Richards (1931) & une dimension (verticale) comme suit :

ow 0 oh, oT
ETar® ((Dvh + K(hp))a + DvT% + K(hp)) (1.42)

En négligeant le potentiel gravitationnel devant le potentiel matriciel (h,) et en négligeant
le flux ¢, devant le flux ¢;, on obtient I'expression simplifiée :

ow 0 oh
— = — | K(h,)—=2% 1.43
at 0z ( (hy) 0z ) ( )
En définissant la capacité capillaire (m™!) par :
dw
Clw) =— 1.44
() = (1.44)
et la diffusivité hydrique (m?.s™!) comme :
K(w)
D =—— 1.45
() = s (1.5
I’équation de Darcy devient :
ow
= —D(w)— 14
al2) = ~D(w) =" (146
ce qui permet d’exprimer 1’équation de Richards :
ow 0 ow
— = — | D(w)— 1.47
ot az( <“’)az) (1.47)

La représentation numérique de I’équation de Richards repose donc sur le formalisme
utilisé pour calculer la diffusivité du sol. Le choix de cette représentation dans le modéle
SEtHyS est présenté dans la partie suivante.

1.2.2 La modélisation des échanges hydriques

La représentation du sol dans le modéle SEtHyS est volontairement simple (2 couches)
afin de limiter le nombre de paramétres requis pour sa description. Des modéles discrétisés
plus détaillés comme par exemple SiB (Simple Biosphere, Sellers et al.,1986), SiB2 (Sellers
et al.,1996), SiISPAT (Braud et al.,1995) ou PROGSURF (Acs et Hantel, 1998) se basent sur
le formalisme plus complet de Milly (1982).
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Le principe du formalisme "force-restore" décrit dans la partie 1.1.2 pour les échanges ther-
miques dans le sol a été étendu aux échanges hydriques (Deardorff, 1978). La couche de
surface du sol (incluse dans la zone racinaire) et la zone racinaire sont chacune traitées en
fonction de leurs processus propres d’échanges hydriques (précipitation, évaporation, trans-
piration, échanges ascendants ou descendants intercouche).

L’évolution des contenus en eau du sol pour la couche de surface du sol et la zone racinaire
peut alors s’écrire de la facon suivante (les indices g et 2 se référent respectivement a la
couche de surface et a la zone racinaire) selon Deardorff (1978) :

0wy __g Bt aby = Pr_ g (0, —wa) (1.48)
ot Pld1 1
et
Ows _ _Eg + By — Pr (1.49)

ot pidy

Deardorff propose de prendre o« = 0.1 dans (1.48) pour tenir compte de 'extraction raci-
naire dans la couche de surface pour la transpiration (F.), nous prendrons o = 0.2%
de facon a moduler cette extraction racinaire par le contenu en eau dans la couche de surface.
al'1 est ’épaisseur de la couche de surface affectée par le cycle diurne du contenu en eau de
surface et d, est la profondeur au dela de laquelle le flux vertical d’eau est négligeable. C; et
Cs sont des constantes a ajuster localement avec des mesures expérimentales ce qui limite
I'intérét d’un tel modéle.

Bernard et al. (1986) proposérent une expression basée sur I’équation de continuité du flux
d’eau dans le sol en introduisant un terme de "pseudo-diffusivité" C(w,,wy) basé sur la
diffusivité D(wy, we) traduisant les échanges d’eau liquide a "I'interface" entre la couche de

surface et la zone racinaire. L’expression du flux s’écrit alors :

ow Wy + Wo, Wy — Wa
Qinter face = _D(w) = _D( . 2 ) d?)2—dp1
2

- 1.50
P (1.50)
ou dp; et dpy sont les profondeurs des couches de surface et racinaire. En se basant sur
les expressions du flux en surface (1.40), du flux a l'interface (1.50) et sur I’équation de
continuité (1.41) du flux dans la couche de surface entre les niveaux "surface" et "interface",
I’équation d’évolution du contenu en eau de surface s’écrit :
ow, E, — Pr

5 an — C(wgy, w2)(wy — ws) (1.51)

ou 0ot
2D(QTQ)

(dpy — dp1)dp:
L’équation d’évolution du contenu en eau de la couche racinaire en supposant le flux nul a
la limite inférieure s’écrit :

Cwg, wa) = (1.52)

Owy _ _Eg + B — Pr (153)

La diffusivité hydrique utilisée dans les équations précédentes, définie comme le rapport
de la conductivité hydraulique par la capacité capillaire (1.45), elle-méme définie par (1.44)
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est modélisée dans SEtHyS selon la formulation de Van Genuchten (1980). Les transferts
d’eau dans le sol nécessitent, en effet, la définition de deux fonctionnelles : la courbe de
rétention reliant le potentiel hydrique au contenu en eau et celle reliant la conductivité
hydraulique au contenu en eau basée sur des relations de type puissance (Brooks et Corey,
1964 ; Campbell, 1974 ; Van Genuchten, 1980) plus couramment utilisées dans la modélisation
TSVA ou exponentielle (Gardner, 1958).

La paramétrisation de la courbe de rétention proposée par Van Genuchten (1980) s’écrit :

- Wresy, h meN e
W Wresid  _ (1 + <_p) ) (1.54)
Wsat — Wresid hg

ou hy, nyg et myq sont des parametres d’échelle et de forme ajustés par des mesures
expérimentales. Haverkamp et al. (1998) et Zammit et al. (1999) ont montré que nyg et
my g peuvent étre déterminés a partir de la distribution de taille des particules de sol.
Ces deux paramétres étant reliés entre eux selon ’hypothése de Burdine (1953) :

2
myg=1-— (1.55)
nva
ou selon I’hypothése de Mualem (1976) :
1
myg=1— — (1.56)
nva

C’est cette hypothése que nous utiliserons pour les simulations de SEtHyS en accord avec
Van Genuchten (1985). La validité de cette courbe de rétention pour le régime sec a été
remise en question (Chanzy, 1991). Braud et Chanzy (2000) proposent, selon I'approche de
Ross et al. (1991), une expression de cette courbe de rétention selon la formulation de Van
Genuchten et sous I'hypothése de Burdine. Cette modification consiste & ajouter un terme
supplémentaire pour une valeur de potentiel inférieure a une valeur critique de telle sorte
que le potentiel soit inférieur a celui déduit de (1.54) pour les faibles humidités. Cependant
cette extrapolation pour le régime sec nécessite ’ajout de trois nouveaux paramétres. Il faut
par ailleurs vérifier la continuité et la dérivabilité de la courbe de rétention pour la valeur
critique du potentiel entre les régimes sec et humide. Par simplification nous n’utiliserons
pas dans la suite cette extrapolation de la courbe de rétention pour le régime sec bien qu’elle
soit en option dans le modéle SEtHyS. La méthode itérative permettant le calcul de la déri-
vabilité et de la continuité est celle de Newton-Raphson utilisée par Braud et Chanzy (2000).

La conductivité hydraulique proposée par Van Genuchten (1980) s’écrit :

1 _1 o\ mvey 2
W — Wres; 2 W — Wres; mva
K(”LU) _ Ksat ( resid ) 1— 1— ( resid ) (157)
Wsat — Wresid Wsat — Wresid
ol K, est la conductivité hydraulique a saturation.

L’expression de la diffusivité hydrique est enfin déduite de (1.44), (1.54) et (1.57).
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1.3 La température de surface : transfert radiatif dans
I’'infrarouge thermique

La définition de la température de surface n’est pas triviale et fait souvent I'objet d’ap-

proximations. Nous avons vu précédemment (partie 1.1.3) que pour le calcul des flux de
surface, la définition d'une température "moyenne" a un niveau z, + d (a déterminer) dans
le couvert végétal intégrant 1’hétérogénéité de distribution au sein du couvert est nécessaire.
Norman et al. (1995a et 1995b) et Norman et Becker (1995) définissent alors une température
aérodynamique pour le flux de chaleur sensible T, .
Lorsque la surface est représentée par un modéle bicouche (cas du modeéle SEtHyS) pour
lequel une température de la végétation T, et une température du sol Ty, sont définies, la
température aérodynamique peut alors étre directement déduite a partir des températures
et résistances définies en 1.1.3 par :

T — Ta/ra _'_Tsol/'ras +Tv/r(w
U rg 1 res + 1/7a

Les flux peuvent alors directement s’exprimer a partir des températures 7T, et T,. Ce-
pendant, il faut que ces températures puissent étre représentatives de la distribution des
températures des éléments constitutifs de la végétation d’une part et du sol de I'autre.

Le probléme réside donc dans l’estimation et la mesure de ces températures et par consé-
quent, celle de la température de surface.

Becker et Li (1995) donnent plusieurs définitions de la température de surface pour des sur-
faces homogeénes et hétérogénes :

(1.58)

— la température thermodynamique T, est la température intrinséque aux surfaces, elle
est représentative de l’agitation thermique d’un milieu & I’équilibre thermique. C’est
la température mesurée par le thermomeétre localement. En effet, pour un milieu non
isotherme, la température Ty (z,y, z) varie selon la position (x,y,z) dans le milieu et
correspond localement & 'énergie d’agitation moléculaire.

la température radiométrique Ty, est définie par la télédétection a partir de la luminance
spectrale émise par la surface L(\). Si R(\) est la luminance spectrale mesurée par un
radiométre et B(\, Ty.) la luminance du corps noir (loi de Planck) a la température
T, on obtient alors :

R(\) = € B(A\, Ty) + (1 — €5x) Rat (N) (1.59)

ol €5 est I'émissivité spectrale de la surface, R, () est la luminance spectrale hémi-
sphérique émise par 'atmosphére vers la surface (les luminances spectrales sont exprimées
en Wom™2.sr~t.m™1).

Lorsque la surface est homogeéne et isotherme, les températures thermodynamique et radio-
métrique sont équivalentes, ce qui n’est en principe jamais le cas pour 1I’étude des couverts
végétaux.

Si on associe la luminance mesurée par un radiométre a une température apparente, on définit
alors une température de brillance spectrale (K) pour la surface, obtenue par inversion de la
loi de Planck, ce qui revient a considérer la surface comme un corps noir :
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Tp(\) = B~ (R(N)) (1.60)

Cette température intégre ainsi le terme de réflection de la luminance atmosphérique par la
surface.

Pour I’étude présentée dans la suite, nous utilisons cette température de brillance. L’avan-

tage est qu’il n’est pas nécessaire d’utiliser I’émissivité de surface pour I’évaluer puisqu’elle
est "directement" mesurable par radiométrie et qu’elle intégre les variations spectrales et
angulaires de celle-ci. Ces variations ne sont pas négligeables comme ont pu le montrer Sa-
lisbury et d’Aria (1992) au cours de mesures intensives sur des éléments végétaux. Ainsi, des
feuilles trés chlorophylliennes présentent un maximum d’emissivité aux alentours de 12.4pum,
alors qu’il peut étre proche de 8.5um pour des feuilles sénescentes, écorces ou des litiéres et
voisin de 10.1um pour certains lichens.
De méme, les variations angulaires (zénithales et azimutales) peuvent étre importantes (sols
nus et végétation). Labed et Stoll (1991) ont montré la décroissance de 1’émissivité avec
I’angle zénithal, cette décroissance étant accentuée dans le cas de sols agricoles méme pour
de faibles angles d’observation. Lagouarde et al. (1995) rapportent d’autre part des résultats
similaires dans le cas d’un sol nu et parfaitement lisse pour lequel la géométrie ne joue pas.
Les travaux de thése de Coret (2002) montrent par ailleurs I'effet de 1'anisotropie de I’émis-
sivité sur la luminance directionnelle de surfaces hétérogénes de sols nus ou de végétation.
Récemment, Sobrino et al. (2005) mirent en évidence la forte dépendance angulaire de I’émis-
sivité pour des couverts végétaux épars et bas alors qu’elle est négligeable pour des couverts
denses. Leur étude repose sur I’hypothése que le sol et les feuilles ont un comportement
lambertien.

Du point de vue de la modélisation, il apparait donc nécessaire de pouvoir relier la tempé-
rature associée aux sources de chaleur composant la surface & une température représentative
de I’ensemble de la surface et qui plus est de pouvoir la relier a la mesure télédétectée.

Ce lien est pris en charge par le modéle de transfert radiatif qui a partir des températures
physiques des différents éléments de la surface, de leurs propriétés électromagnétiques et de
leur géométrie va calculer le rayonnement qui va étre observé au dessus du couvert dans une
direction et une bande spectrale données. Différents types de modéles existent. On distingue
I’approche géométrique de I'approche radiative.

L’approche géométrique représente le milieu par une distribution spatiale d’éléments de
forme géométrique simple (sphéres, cylindres, parallélépipédes) et de température donnée.
La moyenne pondérée des températures apparentes des sections efficaces de ces éléments
donne alors une température apparente d’ensemble. Ce type de modéle est particuliérement
adapté au cas des cultures en rangs (Sutherland et Bartolic, 1977; Jackson et al., 1979;
Kimes et Kirchner, 1983 ; Sobrino et Caselles, 1990 ; Snyder et Wan, 1998).

L’approche radiative (Ambartsumian, 1958 ; Kimes et al., 1980 ; Verhoef, 1984 ; Prévot, 1985 ;
Frangois et al., 1997, 2002 ; Hapke, 1993 ; Snyder et Wan, 1998) décrit les échanges de flux
entre les éléments du milieu connaissant leurs températures thermodynamiques. Le milieu
est décrit par une superposition de couches horizontales et turbides caractérisées par des
paramétres physiques (LAI par exemple) et leur température et dont les propriétés optiques
sont décrites par une approche probabiliste. Le rayonnement a ainsi une certaine probabilité,
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dans une direction donnée, d’atteindre chaque couche. Cette probabilité est uniquement dé-
finie & partir d’une direction, d'une distribution des angles de feuilles et d’'une densité foliaire
(le LATI). Ces modéles sont bien adaptés aux couverts homogénes comme les cultures mais
en général inadaptés a 1’étude des milieux hétérogénes tels que les foréts.

Nous nous limitons a présenter ici le modéle de transfert radiatif pour le couvert végétal
développé par Francois et al. (1997, 2002), modéle paramétrique, couplé au modeéle SEtHyS
pour simuler la température de brillance de la surface dans l'infrarouge thermique a partir
des températures du sol et de la végétation (T} et T),) dans les conditions d’observation d’un
radiométre.

Ce modéle se classe parmi les modéles de transfert radiatif qualifiés de "turbides" avec une
température pour le sol et une température pour la végétation. Il est basé sur le forma-
lisme du modéle SAIL (Verhoef et al., 1984) qui est plus précis mais aussi plus complexe. Il
considére la contribution de trois sources de rayonnement thermique : le rayonnement atmo-
sphérique Ry, le rayonnement émis par le sol (L, = €¢,B(T})) et celui émis par la végétation
représentée par une feuille (L, = €,B(T},)).

€g et €, représentent respectivement 1’émissivité du sol nu et I’émissivité du couvert végétal.
Ils sont considérés comme constants (le sol et le couvert végétal sont représentés comme des
surfaces lambertiennes). Le rayonnement émis par la surface de fagon directionnelle intégré
sur un domaine spectral dans les grandes longueurs d’onde (tel qu’il serait mesuré par un
radiométre) peut alors s’écrire de fagon générale comme :

R(0) = 115(0)e, B(T,) + wio(0) B(Ty) + (1 — €0(0)) Ray (1.61)

avec R(f) la luminance directionnelle émise par la surface (sol-+végétation), 7,(0) la
transmittance directionnelle montante du couvert, wy,(6) la fraction du rayonnement direc-
tionnel émis vers le haut par la végétation et €.,(0) I’émissivité directionnelle de la surface.
Différentes paramétrisations sont alors possibles pour ces coefficients. Il est d’abord néces-
saire de définir une fonction de trou directionnelle qui correspond en fait a la probabilité
qu'un rayonnement descendant vers la surface atteigne le sol. Cette fonction dépend de la
distribution des angles de feuilles du couvert. Francois et al. (1997) propose une distribution
sphérique bien adaptée pour les cultures et de nombreuses espéces et en particulier pour les
graminées. Cette fonction s’écrit alors :

b(0) = exp (—0.5LAI/cos(0)) (1.62)

avec 6 I'angle zénithal.
L’intégration de cette fonction sur I’hémisphére supérieur permet d’introduire un facteur
d’écran hémisphérique :

us

op=1- / b(8)dd (1.63)

™

2
qui apres intégration numérique est approximé par :

op =1 — exp(—0.825LAI) (1.64)

Note : Les expressions des facteurs d’écran utilisés dans le visible et dans l'infrarouge
thermique sont différents (cf. annexe A de larticle 1).

32



Le modeéle prend en compte les réflections multiples entre le sol et la végétation et prend
en compte implicitement les effets de cavité par le fait que €, ne représente pas I’émissivité
d’une feuille mais celle du couvert végétal dans son ensemble (liés a la nature volumique de
la végétation). Les coefficients 74, (0), wi,(0) et €.,(0) peuvent alors s’exprimer en fonction de
b(0) et oy comme suit (Francois et al., 2002) :

Ti0(0) = b(0)/ (1 = (1 = ¢g)os(1 — €)) (1.65)

wio(0) = 1= (1=0(0))(1 =€) = (L = 07)(1 = €)b(0) +€4b(6)) /(1 = (1 = ¢y)a (1 —€,)) (1.66)

€o=1—(1=b(0))(1 =€) = (1 =07)(1 = ¢)b(0)/(1 = (1 = €¢g)os(1 - &) (1.67)

Le domaine sur lequel nous ferons l'intégration spectrale dans la suite pour le calcul de
la température de brillance de la surface correspond a l'intervalle [8 — 14]pum.
Dans le modéle SEtHyS, les flux sont donc calculés a partir des températures de sol et de la
végétation et la température considérée pour toute la surface est la température de brillance
directionnelle calculée a partir du modéle de transfert radiatif décrit ci-dessus. L’annexe A
de I’article 1 donne le détail du bilan radiatif calculé par SEtHyS au niveau du sol et de la
végétation.

Conclusion :
Ce chapitre s’est attaché a présenter briévement la représentation de la physique dans le
modéle SEtHyS de facon a pouvoir analyser et discuter les résultats des expériences menées

avec ce modéle et qui sont souvent largement dépendantes du choix de la simplicité ou de la
complexité des processus représentés.
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Chapitre 2

Apport de la température de surface
infrarouge thermique (IRT) pour le suivi
du bilan hydrique a I’échelle locale

Ce chapitre a pour but de décrire le contexte de notre étude, sa mise en oeuvre ainsi que les
résultats obtenus quant a l'intérét de la température de surface IRT pour le suivi des bilans
énergétique et hydrique. L’étude est d’abord développée a 1’échelle de la parcelle agricole
plane et homogéne (étude locale) avant d’étre étendue a I’échelle du paysage hétérogéne
(Chapitre 4).

La problématique posée s’inscrit dans le contexte d’une étude de faisabilité de 1’assimilation
de la température de surface dans le modeéle SEtHyS. Aprés un bref état de 'art sur I'intérét
de l'utilisation de la température de surface pour le suivi de I'état hydrique et des flux
d’énergie a la surface, nous présentons l'approche proposée et 'application au niveau local
sur la base de données Alpilles-ReSeDA (Baret et al., 2002 ; Olioso et al., 2002). Nous utilisons
pour cette étude la température de brillance de la surface dans 'intervalle [8 — 14]um dans
les conditions de mesures du radiomeétre.

Nous présentons ensuite la faisabilité et les limites d’un étalonnage du modéle basé sur la
seule connaissance de cette variable. Les conclusions et perspectives introduiront enfin le
chapitre 3.

2.1 Enjeu de l'utilisation des données IRT pour caracté-
riser et suivre les variables de surface - présentation
de I’état de Part

La variable température de surface présente un intérét majeur pour le suivi ou le controle
du bilan d’énergie et de masse a l'interface SVA. Cette variable intégre une information sur
la répartition des flux de chaleur entre flux de chaleur sensible, latente et de conduction dans
le sol ainsi que sur leur intensité et est donc reliée indirectement au contenu en eau du sol par
les processus d’évaporation et de transpiration. La restitution des variables caractéristiques
de la surface (contenu en eau de la couche superficielle de sol, de la zone racinaire, flux d’éva-
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potranspiration, inertie thermique, stade phénologique du couvert végétal...) par la mesure
de la température de brillance de la surface dans 'infrarouge thermique (3 — 100um) crée
une émulation scientifique intense en agronomie, hydrologie, météorologie depuis plusieurs
décennies. Elle a d’ailleurs donné lieu a des approches trés variées plus ou moins précises qui
ont souvent suivi et orienté 1’évolution, la conception de nouveaux capteurs ou la définition
des spécifications de nouveaux instruments (en particulier celles des capteurs spatiaux).
Nous illustrerons briévement dans cette partie les différentes utilisations de la mesure de
température de surface pour restituer I’humidité du sol et les flux de surface. Nous pro-
posons de les présenter selon trois catégories entre lesquelles les limites sont parfois ténues
pour certaines approches : (i) 'estimation directe des variables de surface par 'utilisation
des données IRT télédétectées, (ii) I'utilisation des données IRT dans des équations (ou
modéles) simples du bilan d’énergie a la surface (Energy Balance Model en anglais), (iii)
I’assimilation de données ou 'optimisation de la variable IRT télédétectée dans les modéles
de bilan d’énergie plus complexes décrivant ’évolution des variables de surface (comme les
modeéles TSVA).

— L’estimation directe des variables de surface par l'utilisation des données IRT télédé-
tectées, nécessite une relation suffisamment directe entre la ou les variables de surface
a restituer et la donnée IRT télédétectée.
Plusieurs approches sont envisagées basées sur 'utilisation de la wvariabilité spatiale
dans le paysage naturel et de la variabilité temporelle des données IRT.

Ezploitation de la variabilité spatiale

Des méthodes d’estimation de 'humidité du sol a partir de la télédétection se basent
sur I'utilisation combinée de mesures acquises dans I'optique (domaines solaire et ther-
mique), (Price, 1990; Carlson et al., 1994; Moran et al., 1994 ; Gillies et Carlson,
1995). Celles-ci consistent a expliquer la variabilité spatiale de température observée
dans le paysage naturel par I’humidité du sol pour une fraction végétale donnée. Cette
fraction végétale ou fecover en anglais est déterminée par la mesure d’un indice de végeé-
tation par exemple, le NDVI ou Normalized Difference Vegetation Index défini comme
le rapport de la différence sur la somme des réflectances mesurées dans les bandes
spectrales rouge et proche infrarouge. Cependant la relation fcover / NDVI n’est pas
unique et dépend du type de végétation et du LAI Sandholt et al. (2002) proposent
une revue bibliographique compléte de 1'utilisation de la combinaison température de
surface / NDVI pour caractériser 'humidité et les flux de surface . Ce type de mé-
thode n’est pas toujours précis, les résultats obtenus peuvent en effet étre normalisés
par 'utilisation d’équations semi-empiriques du bilan d’énergie (Moran, 1994) ou de
modéles TSVA (Carlson et al., 1990, 1995 ; Gillies et Carlson, 1995 ; Gillies, 1997) qui
permettent de normaliser les relations par rapport aux conditions atmosphériques et
donc de pouvoir suivre de facon temporelle les bilans d’énergie et d’eau a la surface.
Ces méthodes donnent des résultats intéressants sur les paysages homogénes en région
semi-aride (Sandholt et al., 2002 ; Moran, 1994) mais aussi en zone tempérée (Gillies
et Carlson, 1995).
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Ezploitation de la variabilité temporelle

Wetzel et al. (1984) et Wetzel et Woodward (1987) proposent et valident une relation
statistique entre I'humidité du sol et les caractéristiques du cycle diurne de la tempéra-
ture de surface. Celle-ci est déterminée par des tests de sensibilité des caractéristiques
de cette température de surface sur les paramétres physiques d’'un modéle de couche
limite atmosphérique et de I'interface sol-atmosphére.

De la méme facon, Van de Griend et al. (1985) proposent, a partir de simulations d’un
modéle de bilan d’énergie et d’eau en surface, des courbes standard (en fonction du
type de sol) permettant de relier les extrema du cycle de température journalier (mi-
nimum et maximum) de température de surface au contenu en eau du sol.

Des méthodes plus complexes basées sur la décomposition des séries temporelles de
température de surface télédétectée sont aussi proposées pour restituer le flux de cha-
leur dans le sol et potentiellement le contenu en eau de surface lié a I'inertie thermique
(Verhoef, 2004). Le principe consiste & ajuster des paramétres dans des équations res-
tituant les variables de surface ou le bilan d’énergie de la méme facon que ce qui est
présenté dans le paragraphe suivant.

Lutilisation des données IRT dans des équations (ou modéles) simples du bilan d’éner-
gie a la surface est une démarche souvent utilisée pour le couplage avec des modéles
météorologiques, agronomiques ou hydrologiques a des échelles supérieures a 1’échelle
locale.

L’estimation du flux de chaleur latente a été proposée a partir de relations semi-
empiriques 'exprimant a partir de la différence entre la température de surface et
la température de l'air. Le principe a été largement utilisé (Idso, 1975 ; Jackson et al.,
1977, 1987, 1988 ; Price, 1982 ; Seguin et al., 1982; Seguin et Itier, 1983 ; Klaassen et
al., 1985; Menenti, 1989 ; Kustas, 1990 ; Lagouarde et Brunet, 1991 ; Caselles et al.,
1992 ; Moran et al., 1994 ; Seguin et al., 1991, 1994 ; Courault et al. 1996 ; Bastiaanssen
et al., 1998a, 1998b; Wang et al., 2001, 2006 ; Diak et al., 2004 ; Verstraeten et al.,
2006).

Cette approche permettant d’exprimer les flux de chaleur journaliers au dessus de la
surface avec une mesure instantanée de la température de surface est cependant trés
dépendante de ’échelle considérée et des hypothéses sur les conditions de surface (cou-
verture végétale, homogénéité, disponibilité en eau ...). Les résultats sont aussi trés
dépendants des données météorologiques de forcage (température de ’air, vent prin-
cipalement). L’accés au contenu en eau (Idso, 1975, Moran et al., 1994 ; Bastiaanssen
et al., 1998a, 1998b) ou a un indice de disponibilité en eau (Verstraeten et al., 2006) a
partir de ce type de méthodes semi-empiriques nécessite une autre source d’information
pour les surfaces recouvertes de végétation (comme la réflectance spectrale) permet-
tant de caractériser ’état de la surface. Le couplage & un modéle de bilan hydrique
décrivant les transferts d’eau dans le sol (Courault et al., 1996) permet de suivre plus
précisément le contenu en eau du sol en controlant ’évapotranspiration sur de longues
périodes.
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Fi1G. 2.1 — schématisation du principe de I’assimilation variationnelle

La démarche consistant a ajuster les parameétres par des méthodes numériques dans
les expressions des flux de surface fat par ailleurs proposée par Raffy et Becker (1985,
1986) avec une technique de minimisation basée sur l’acquisition de la température de
surface par télédétection IRT.

Le développement de modéles détaillés du bilan d’énergie et d’eau au niveau de la
surface a ouvert le champ & une approche consistant & directement assimiler ou forcer
les modéles (couplés a des modéles de transfert radiatif) avec les données IRT pour
améliorer la simulation des flux de surface et du contenu en eau du sol.

L’assimilation de données ou l'optimisation de la variable IRT télédétectée dans les
modeéles de bilan d’énergie plus complexes décrivant I’évolution des variables de surface
justifie sa place importante dans la communauté scientifique avec le développement des
modéles numeériques depuis le début des années 80. Le terme "assimilation de données"
regroupe un certain nombre de méthodes avec des niveaux de complexité différents.
Il peut s’agir soit de forcage ou d’optimisation de la variable IRT par ajustement de
parametres soit d’ajustement plus complexe de variables ou de parameétres par assi-
milation séquentielle ou variationnelle dont la mise en oeuvre correspond a un cadre
mathématique plus complexe.

Ces deux derniéres techniques sont utilisées dans les modéles numériques (météoro-
logiques, hydrologiques, agronomiques). Le principe de [l’assimilation variationnelle
consiste a corriger 'initialisation et/ou les paramétres du modéle en ajustant les si-
mulations aux mesures sur une fenétre temporelle. Le modéle est d’abord considéré
comme parfait dans le processus de minimisation puis ensuite en fonction de 1’écart
aux observations sur la fenétre d’assimilation, un poids est affecté a I’ébauche (état
initial de la simulation) afin de corriger la trajectoire du modéle selon les propriétés
des erreurs de modélisation et d’observation.

L’assimilation séquentielle correspond quant a elle & 'ajustement ponctuel des va-
riables et/ou des paramétres du modeéle dés qu'une observation est disponible. Les
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F1G. 2.2 — schématisation du principe de ’assimilation séquentielle

poids respectifs donnés a cette nouvelle observation et a la prédiction du modéle dé-
pendent des caractéristiques de I’erreur du modéle et de I'erreur sur les observations.
Une technique d’assimilation séquentielle couramment utilisée est le filtre de Kalman
(1960) d’ensemble (EnKF, Ensemble Kalman Filter en anglais) pour les modéles non
linéaires (Evensen, 1977).

L’ajustement de parameétres dans des modéles du bilan d’énergie en surface par I'op-
timisation de la température de surface a d’abord été envisagée avec I'assimilation de
mesures "ponctuelles" ou instantanées dont la fréquence temporelle est faible et pas
forcément réguliére (Soer, 1980 ; Carlson, 1981 ; Hechinger et al.,1982; Carlson et al.,
1986, 1990 ; Taconet et al., 1986, 1995 ; Vidal et al., 1987 ; Camillo, 1991 ; Brunet, 1991 ;
Diak et Whipple, 1993 ; Kreis et Raffy, 1993 ; Ottlé et Vidal-Madjar, 1994 ; Norman,
1995; Zhang et al. (1995); Kustas, 1999; Olioso et al., 1996b, 1999; Li et al, 2006).
Cette approche correspond en fait & une assimilation séquentielle de la température
en attribuant le maximum de confiance aux observations. Les paramétres ou variables
ajustés sont en général les résistances de surface (aérodynamiques, stomatiques) ou les
contenus en eau. L’assimilation séquentielle de la température de surface a cependant
ses limites puisque cette variable est caractérisée par une variabilité temporelle impor-
tante. Hors la faible répétitivité temporelle des mesures ou les problémes de nébulosité
ne permettent pas de suffisamment contraindre le bilan d’énergie par cette approche.
L’assimilation variationnelle est donc plus adaptée pour les données ayant une plus
grande fréquence temporelle (cas des capteurs actuels). Nous citerons dans la suite des
exemples d’application aux modéles TSVA.

Les techniques d’ajustement utilisées ci-dessus reposent sur la minimisation des écarts
entre température simulée et observée (optimisation) pour inverser les variables de
surface (évapotranspiration, contenu en eau) ou ajuster les paramétres (résistances
stomatiques et aérodynamiques, propriétés du sol et de la végétation) permettant de
controler le bilan d’énergie et d’eau. On notera en particulier qu’un intérét des modéles
TSVA bicouches (sol et végétation sont différenciés dans le bilan), qui calculent les tem-
pératures du sol T, et de la végétation T;,, couplés a des modeles de transfert radiatif
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est de pouvoir utiliser des mesures de température de brillance dans deux directions
de visée (Norman, 1995 ; Francois, 2002 ; Jia, 2001, 2003 ; Menenti, 2001). II est alors
possible & partir de ces deux mesures indépendantes d’inverser les températures T} et
T, et potentiellement les humidités de surface et de la zone racinaire.

L’assimilation variationnelle des données IRT dans les modéles TSVA pour le suivi
des flux de surface et de I'état hydrique du sol est assez récente.

Calvet et al. (1998) ont utilisé 'assimilation variationnelle de la température de sur-
face IRT dans le modéle TSVA ISBA (Interactions entre le Sol, la Biosphére et I’Atmo-
sphére). Leur propos était 'ajustement des contenus en eau initiaux de la zone racinaire
pour des couverts herbacés (jachéres agricoles). Ils ont montré que la méthode avait
un intérét seulement en condition de stress hydrique pour un couvert végétal dense.
Jones et al. (1998) se sont intéressés a I’assimilation (interpolation optimale) des taux
d’accroissement de la température de surface dans un modéle TSVA couplé & un mo-
déle atmosphérique. Ils ont montré en particulier 'intérét de leur méthode dans la
restitution de la variabilité spatiale de I’humidité des sols & méso-échelle.

L’intérét d’assimiler la température de surface et plus particuliérement la température
de surface du sol dans un modéle de bilan d’énergie fut mis en évidence par Boni
et al. (2001a, 2001b). Bien qu’ils n’utilisent pas la température de surface IRT, les
résultats de leur méthode d’assimilation variationnelle (utilisant un modéle adjoint)
meéritent d’étre mis en avant pour notre propos (Cf. chapitres 3 et 4). Ils montrent
qu'une fenétre de 3 heures autour du maximum de température journalier correspond
a I’échantillonnage temporel le plus efficace pour I'estimation d’un indice d’humidité
du sol.

Margulis et Entekhabi (2003) ont utilisé I’assimilation variationnelle de la température
radiométrique de surface dans un modéle TSVA couplé a un modéle de couche limite
atmosphérique. La encore leur résultats montrent 'efficacité et la robustesse de cette
approche pour estimer les flux de surface.

Caparrini et al. (2004) appliquérent une technique d’assimilation variationnelle de la
température de surface multi-capteur et multi-échelle. I.’intérét de leur approche était
de pouvoir disposer d'une information a haute résolution temporelle afin de recons-
tituer le cycle diurne de la température. Les fractions évaporatives du sol et de la
végétation ainsi que I’humidité du sol semblent restituées de facon satisfaisante.
L’ajustement ou lI’étalonnage des paramétres des modéles de type TSVA par des mé-
thodes d’optimisation rentre dans le cadre des techniques variationnellles puisqu’il
s’agit de minimiser ’écart entre une trajectoire de modéle et une série d’observations
sur une fenétre temporelle. Parmi ces méthodes, les approches stochastiques d’étalon-
nage ont été largement utilisées ces derniéres années. Récemment, Crow et al. (2003a,
2003b) et Demarty et al. (2004, 2005) ont montré I'intérét de la température de surface
pour améliorer le bilan hydrique de surface.

Enfin, derniérement, Olioso et al. 2005 ont appliqué une procédure d’assimilation varia-
tionnelle de différents types de données (IRT, NDVI, coefficient de rétrodiffusion radar)
dans le modéle TSVA ISBA pour ajuster le contenu en eau initial. Les résultats obte-
nus mettent en évidence que les données IRT sont bien appropriées pour contraindre
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I’évapotranspiration et le contenu en eau racinaire aussi bien par cette méthode que
par simple ajustement.

Les références ci-dessus ne sont évidemment pas exhaustives mais ont pour but d’illus-
trer le contexte dans lequel s’inscrit ’approche choisie pour ce travail. Nous présentons cette
approche dans le paragraphe suivant.

2.2 Présentation de approche proposée

L’efficacité des modéles TSVA a simuler les variables du bilan d’énergie et de masse a
la surface dépend de la connaissance liée a la représentation du sol, de la végétation mais
aussi des incertitudes sur les conditions de forgage météorologique et radiatif ainsi que de
la complexité du modéle. En effet, comme nous I’avons illustré dans le chapitre 1 ce type
de modéle repose sur des paramétrisations de la représentation des processus physiques a
I’échelle microscopique qui sont en fait des approximations pouvant étre déduites de statis-
tiques, de moyennes, d’hypothéses dépendantes de I’échelle de représentation. Les processus
physiques représentés y sont de plus limités. Le choix des simplifications opérées dans ces
modéles dépend en général de 'échelle et du contexte d’application (zone géographique, type
de végétation, couplage avec des modéles de culture, météorologiques, hydrologiques ...).

Il y a donc un compromis a établir entre la complexité des représentations dont découlera le
nombre de parameétres a déterminer et la connaissance du contexte d’application du modéle,
c’est a dire les données qui seront disponibles pour étalonner le modéle.

Dans notre cas, nous avons choisi de travailler avec les outils suivants :

— Une méthode d’ajustement des paramétres par une approche stochastique qui permet
d’une part de faire une analyse compléte de sensibilité quantifiant I'influence des valeurs
des paramétres sur les variables de sortie et d’autre part de fournir un ensemble de
solutions au probléme d’optimisation ou d’étalonnage. Cette méthode a aussi comme
atout sa simplicité de mise en oeuvre.

— Le modéle SEtHyS développé au CETP bien adapté a la simulation des couverts agri-

coles (couverts bas et homogénes) couplé a un modeéle de transfert radiatif dans la
végétation. La représentation du sol et des échanges hydriques dans le modéle SEtHyS
est restée volontairement simple et conceptuelle puisque validée a plusieurs reprises
lors de programmes expérimentaux en zones agricoles (Taconet, 1986; Ben Merhez,
1992 ; Ottlé, 1994 ; Olioso, 1996). Nous discuterons de I'impact de cette représentation
dans la suite. Cependant I'intérét a priori est le nombre plus limité de paramétres par
rapport a un modeéle discrétisé.
SEtHyS est un modéle bicouche pour lequel "’état" de la végétation et du sol sont
calculés de facon distincte. L’intérét principal est de pouvoir calculer la température
de brillance directionnelle du couvert (sol+végétation) en fonction des températures
propres des deux couches. La répartition des contributions du sol et de la végétation
est ainsi intégrée dans le signal de température de brillance.
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L’objectif principal du travail étant d’évaluer comment la connaissance de la tempéra-
ture de surface & haute résolution temporelle permet de contraindre un SVAT comme
le modéle SEtHyS, il est important de limiter le nombre de paramétres requis au
fonctionnement du modéle, le probléme "multi-paramétres, mono-variable" étant sous-
dimensionné. Le modéle SEtHyS nécessite, dans la version utilisée pour cette étude,
la prescription de 22 paramétres (nombre relativement faible pour un modéle TSVA)
dont I'initialisation de 3 variables : les contenus en eau de la couche de surface wy, et
de la zone racinaire wy, ainsi que la température profonde du sol T5,.

L’enjeu est donc d’ajuster les valeurs des paramétres pour le fonctionnement du modéle,
le choix de la complexité ou de la simplicité du modéle selon les processus représentés étant
fixé, le forcage météorologique et la dynamique de la végétation étant connus (LAT et hau-
teur).

L’étude que nous proposons est d’abord menée au niveau local (échelle de la parcelle
agricole) sur la base de données Alpilles-ReSeDA. L’enjeu est de définir 'apport de la tem-
pérature de brillance IRT mesurée sur la bande spectrale [8 — 14]um dans I’étalonnage des
paramétres du modéle. Le développement d’une méthodologie basée sur 1'utilisation de la
haute résolution temporelle de la température de surface peut alors étre envisagée.

Les étapes principales que nous détaillons par la suite définissent le cheminement suivi
dans ce travail :

— Une analyse de sensibilité des paramétres du modéle a d’abord été menée sur différentes
périodes du cycle végétal (couvert de blé d’hiver). La mise en évidence des paramétres
les plus influents du modeéle sur les variables du bilan d’énergie et ’analyse de ces liens
et de leurs variations temporelles est une étape primordiale pour le développement de
la méthode d’étalonnage du modéle.

— L’étalonnage des paramétres du modéle a partir de différents jeux de variables a permis
de définir le role et I'apport de la température de surface.

— La mise en oeuvre d'une méthodologie d’étalonnage basée sur la connaissance de la
température de surface a haute résolution temporelle permettant de décrire le cycle

diurne complet est alors envisagée.

— L’évaluation de cette méthodologie dans un contexte d’assimilation en continu de la
température a pu étre réalisée.

— L’adaptation de la méthode d’étalonnage au probléme de la désagrégation spatiale de
I'information satellite est enfin proposée.

— La validation et les perspectives d’intercomparaison des approches possibles consti-
tuent la derniére partie de ce travail en ouvrant sur la suite logique de cette étude.
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Les 2 premiéres étapes sont détaillées dans ce chapitre. Le principe de I’analyse de sen-
sibilité et de 1’étalonnage ainsi que l’approche suivie et sa mise en oeuvre sur la base de
données Alpilles-ReSeDA sont introduits ci-dessous comme préambule de I'article 1 (2.3).

Principe de l'analyse de sensibilité et de [’étalonnage

Les valeurs de certains paramétres du modéle (s’ils ne sont pas effectifs) dans un contexte
d’application précis peuvent idéalement étre déduites directement de mesures, d’ajustements
sur des mesures ou de tables proposées dans la littérature. Néanmoins, la connaissance du
contexte d’application est limitée et posséde un certain degré d’incertitude. L’ensemble des
processus représentés par le modéle est alors en partie ajustable par un jeu de paramétres.
De plus, la relation entre le jeu de paramétres et les variables de sortie du modéle est non
linéaire et varie selon les conditions de simulation (stade phénologique du couvert, saison,
état hydrique du sol, for¢age météorologique). L’interaction entre les paramétres sur les pro-
cessus d’échanges représentés par le modeéle est aussi largement dépendante des conditions de
fonctionnement. L’ajustement du jeu de paramétres est donc la premiére étape permettant
de compenser en partie les sources d’incertitudes précédemment citées.

Cependant, comment et sur quel(s) critére(s) les paramétres doivent-ils étre ajustés? La
solution est-elle unique ? Quels sont les parameétres les plus influents ?

L’analyse de sensibilité est un outil permettant d’apporter des réponses a ces questions.
Plusieurs approches ont été envisagées :

— L’approche : mono paramétre qui consiste a faire varier un paramétre un paramétre a
la fois en analysant la dérivée des variables de sortie par rapport aux valeurs de celui-ci.
Cette approche a largement été utilisée mais ne tient pas compte des interactions entre
parameétres et est fortement dépendante du contexte d’application puisque I'ensemble
des paramétres a I'exception du paramétre libre sont fixés. On citera par exemple Wil-
son et al. (1987a, 1987b), Pitman et al. (1994), Gao et al. (1996) ou Cayrol et al. (2000)
pour 'application sur des modéles TSVA.

— L’approche multiparamétre consistant a analyser la sensibilité des paramétres simulta-
nément permet d’étre moins dépendant du contexte d’application (pas de paramétres
fixés a priori) et de tenir compte des éventuelles interactions entre paramétres. Il est
alors possible, en faisant varier tous les paramétres en méme temps, de détecter les
combinaisons de paramétres dont les effets sont comparables sur les variables de sor-
tie. Les parameétres peuvent alors étre classés de facon statistique selon leur influence
sur les variables de sortie. Plusieurs méthodes ont été proposées et appliquées sur des
modéles TSVA :

Henderson-Sellers et al. (1992) ont proposé une méthode factorielle (Lettenmaier et
al., 1996) pour analyser la sensibilité des paramétres du modéle BATS. La difficulté
principale réside dans la spécification de la table d’échantillonnage de l’espace des
parameétres définissant l'ensemble des simulations a réaliser pour I'étude. En effet, il
est nécessaire de connaitre a 1’avance les principales interactions entre les paramétres
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puisque cette méthode ne prend pas en compte leur interdépendance.

Collins et Avissar (1994) ont appliqué la méthode FAST (Fourier Amplitude Sensi-
tivity Test, Cukier, 1978) sur le modéle LAID (Avissar et Pieclke, 1989). Ils testent
avec un faible nombre de paramétres (10) plusieurs lois d’échantillonnage aléatoire de
type Monte Carlo selon des distributions uniforme, normale et log-normale dans diffé-
rents contextes d’application (forgage météorologique, couverture végétale ou sol nu).
[’analyse de sensibilité des paramétres est déterminée par la variance des variables
simulées décomposées en séries de Fourier. Cette méthode ignore aussi les interactions
entre parameétres et nécessite une estimation a priori de leur structure de covariance
(Bastidas et al., 1999).

L’analyse de sensibilité correspond a I’étude de I'influence des paramétres sur les va-
riables de sortie du modéle ou plus précisément sur I'optimisation des variables de
sortie (par rapport aux observations par exemple). L'idée que cette optimisation n’a
pas une solution unique et qu’il est alors préférable de retenir plusieurs combinaisons
de valeurs des paramétres est née en hydrologie donnant lieu & I'analyse de sensibilité
régionalisée (RSA, pour Regionalized Sensitivity Analysis) par Young (1978), Spear et
Hornberger (1980) et Hornberger et Spear (1981). Ces auteurs proposent une classifi-
cation binaire des combinaisons de paramétres testées en combinaison "acceptables" et
combinaisons "non acceptables" basée sur un critére d’acceptation/rejet. Beven (1993)
propose le concept d’équifinalité avec la méthodologie GLUE (Generalized Likelihood
Uncertainty Estimation). Cette méthode fit appliquée par Franks et al. (1997) sur le
modéle TOPUP (Beven et Quinn, 1994).

Sur ce méme principe, Bastidas et al. (1999) ont amélioré et étendu la méthode RSA
en proposant une méthode multiobjectifs (MOGSA : Multi Objective Generalized Sen-
sitivity Analysis) permettant de prendre en compte une fonction de cotit déterminée
sur plusieurs variables de sortie simultanément. Ils appliquérent la méthode au modéle
BATS (Biosphere-Atmosphere Transfer Scheme) de Dickinson et al. (1993) et mon-
trérent l'intérét de leur approche par la cohérence des résultats obtenus sur deux sites
d’application avec les propriétés physiques de ces différents environnements. L’intérét
de la méthode est aussi de réduire le nombre de paramétres avant d’étalonner le mo-
déle.

Demarty (2001, 2004, 2005) adapta la méthode pour analyser la sensibilité des para-
meétres du modéle SiSPAT. Nous reviendrons par la suite sur cette étude.

Nous avons choisi de suivre cette approche avec le modéle SEtHyS puisqu’elle permet
de prendre en compte les interactions entre paramétres et est bien adaptée aux pro-
blémes "multi-réponses" (Les modéles TSVA pronostiquant un ensemble de variables
caractérisant 1’état de la surface).

[’étalonnage du modéle représente 1’étape suivante qui consiste a définir de fagon déter-

ministe ou stochastique la solution ou I'ensemble solution du probléme d’optimisation des
variables simulées par le modéle sur un jeu de variables "référence" (en pratique ce sont
souvent les observations disponibles). Le probléme d’optimisation décomposé en analyse de
sensibilité et d’étalonnage apparait cependant difficile & résoudre de facon déterministe. Il
est donc envisagé de maniére stochastique.
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Meéthode stochastique

La maniére la plus simple de mettre en oeuvre l'analyse de sensibilité et 1’étalonnage
selon la seconde approche est de réaliser un grand nombre de combinaisons aléatoires de
valeurs possibles de paramétres.

A chaque paramétre peut étre associé une gamme de valeurs possibles. ’ensemble des inter-
valles de départ, ou gammes initiales, définit un hyper espace des paramétres qu’il convient
de balayer afin de construire 1’espace des solutions. Pour chaque point de cet hyper espace
des paramétres (combinaison de paramétres) le modeéle définit un point de Iespace solution
(simulation).

En pratique ’échantillonage de I’espace de départ va déterminer "la forme" de I'espace d’ar-
rivée. Ainsi, une approche stochastique simple consiste a échantillonner tout 'espace des
paramétres avec une loi de probabilité uniforme (Monte-Carlo) avec le plus grand nombre
possible d’échantillons. Nous avons choisi cette approche simple a mettre en oeuvre. A ce
niveau, une loi d’échantillonnage de l'espace de départ peut étre ajoutée (méthode du sim-
plex par exemple) pour améliorer I'efficacité de analyse.

En associant un "score" a chaque simulation réalisée, calculé a partir de ’écart entre la
simulation et une référence attendue (mesures ou simulation de référence) il devient possible
de classer les combinaisons de paramétres et de déterminer de facon statistique I'influence
des paramétres sur le score associé a chaque simulation.

Cette étude nécessite néanmoins de définir au préalable un certain nombre d’éléments :

— [’espace initial des paramétres, consistant a attribuer une gamme de valeurs possibles
pour chaque paramétre

— [’échantillonnage de cet espace, pour lequel nous choisissons un tirage aléatoire (Monte
Carlo) suivant une loi uniforme

— la fonction "score” ou fonction de codt. Nous utilisons I’écart quadratique moyen entre
les simulations et les observations (RMSE, Root Mean Square Error) :

Ny, 5 =\ 2
()
RMSE(X;) = - (2.1)

i=1 J

ol XZ- et )E'i sont respectivement la simulation et 'observation de la variable X; au
temps ¢ et Nx, le nombre de pas de temps considérés pour la variable X;. La fonction
score est en fait le vecteur des RMSE(X;) pour I'ensemble des variables X; pris en

compte
— un critére de séparation entre les simulations "acceptables" et les simulations "non

acceptables". La méthode de classification des simulations utilisée repose sur le ran-
gement de Pareto. Les simulations sont classées par ensembles d’équivalence (rangs
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F1G. 2.3 — Fonctions de répartition cumulée dans le cas d'un paramétre sensible (cas a) et d'un
parameétre non sensible (cas b) en rouge pour Iensemble des simulations "acceptables" et en noir
pour ’ensemble des simulations "non acceptables".

de Pareto). Un nombre minimum de simulations acceptables (fixé a priori) définit un
rang seuil permettant alors de classer les simulations au sein des deux sous-ensembles.
Bastidas et al. (1999) ou Demarty et al. (2002, 2004), par exemple, ont illustré graphi-
quement le rangement de Pareto dans leurs publications.

— le calcul de la sensibilité des paramétres est défini & partir des fonctions de répartition
cumulées des valeurs des paramétres a posteriori sur chaque sous-ensemble (Figure
2.3). Si lécart entre ces deux distributions est significatif, le paramétre auquel elles
sont associées peut étre considéré comme influent (sensible) pour les simulations (cas
a) de la figure 2.3). Au contraire, un paramétre peu influent sera caractérisé par des
distributions similaires (cas b) de la figure 2.3).

La distance de Kolmogorov-Smirnorff a été choisie pour mesurer la distance maximale
entre les deux fonctions de répartition :

F(oy|B) — F(oy| B)| (2.2)

Dma:val. = SUPq;

avec

Dmaxai la distance maximale entre les deux fonction de distribution cumulées

«; un parameétre donné;

F(a;|B) la fonction de distribution cumulée sur I’ensemble des valeurs acceptables du
parameétre ;

F (o] B) 1a fonction de distribution cumulée sur I'ensemble des valeurs non acceptables
du paramétre.

Le test de Kolmogorov-Smirnorff appliqué sur cette distance permet de définir un
niveau de significativité compris entre 0 et 1 par

Po; = Qks leaxai (\/ﬁ +0.12 + %)] (2.3)
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avec

N, = eilB) el B)
Nas|B) T M| B)

le nombre effectif (n(q,B) et 1, p5) sont les nombres de simulations de chaque sous-
ensemble), et

Qrs(\) =2 Z(—UH exp(—2j2)?)

P, définit donc la sensibilité du paramétre «;. Bastidas et al. (1999) choisissent trois
niveaux de sensibilité : P, inférieure a 0.01, comprise entre 0.01 et 0.05 et supérieure
a 0.05 selon lesquels le paramétre «; est respectivement fortement, moyennement, ou
faiblement sensible. Nous choisirons un seuil intermédiaire unique de 0.03 en dessous
duquel le paramétre sera jugé sensible.

Demarty et al. (2004, 2005) ont proposé d’utiliser la comparaison des fonctions de distri-
bution cumulée pour réduire la gamme de variation des paramétres sensibles vers la partie de
la gamme privilégiée correspondant aux meilleures simulations. L’itération de ce processus a
donné lieu a la méthode d’étalonnage MCIP (Multiobjective Calibration Iterative Procedure,
Demarty et al., 2005) basée sur le principe de I'algorithme MOGSA.

Cette méthode plus simple & mettre en oeuvre que la méthode MOCOM-UA (Multiobjec-
tive Complex evolution global Optimization Method, Yapo et al., 1998) requiert surtout un
nombre beaucoup plus faible de simulations et est en ce sens bien adaptée a notre propos.

Application sur la base de données Alpilles-ReSeDA

[’étude de sensibilité et d’étalonnage du modéle SEtHyS a été mise en oeuvre sur une
parcelle de blé d’hiver dédiée a I’étalonnage des modéles TSVA (Olioso et al. 2002a). Les me-
sures intensives réalisées sur cette parcelle ont été largement utilisées au cours d’une phase
d’intercomparaison de différents modeéles TSVA (Olioso et al. 2002b). Cette parcelle a de
plus été utilisée pendant le travail de thése de J. Demarty (2001) et les résultats obtenus
avec le modéle SiSPAT ont été publiés a deux reprises (Demarty et al., 2004, 2005). Mise a
part I'importante utilisation de cette base de données, 'intérét est bien sir de disposer de
mesures pour ’ensemble des variables du bilan d’énergie et d’eau simulé par les modéles.
L’intérét de cette parcelle d’étalonnage du programme Alpilles-ReSeDA est aussi de disposer
de données de qualité qui ont fait 'objet de corrections au fur et & mesure de leur utilisation.
Enfin, le blé est un type de couvert bas et homogéne pour lequel le modéle SEtHyS est parti-
culiérement bien adapté. L’étude locale sur cette parcelle est aussi cohérente avec la suite de
notre travail, c’est-a-dire I'utilisation de la base de données CITRAM présentée au chapitre
4 dont les classes de végétation "blé" et "orge" représentent environ 65% de 'occupation des
sols (pour 'année 2005).

La présentation de la base de données Alpilles-ReSeDA est détaillée dans la partie suivante
(2.3).
Nous disposons de mesures des huit variables suivantes : température de brillance IRT, conte-
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nus en eau du sol pour la couche de surface et la zone racinaire, flux de chaleur sensible,
latente et de conduction dans le sol, rayonnement net et rayonnement solaire réfléchi, simu-
lées par le modéle SEtHyS.

Plusieurs combinaisons d’optimisation simultanée de ces variables ont un intérét pour dé-
terminer ’apport de la mesure de la température de surface pour contraindre le modéle. La
sensibilité des paramétres et la convergence de ’étalonnage vont alors étre analysées en fonc-
tion de la présence ou non de la température de brillance (TIR Tz) dans le jeu de variables
sélectionnées.

Nous nous proposons donc de déterminer quels sont les paramétres influents du modéle se-
lon le stade de développement du couvert végétal, '’état hydrique de la surface et le forcage
météorologique. En quoi la période d’analyse choisie influence-t-elle la sensibilité des para-
métres et les résultats d’étalonnage ? En quoi la température de brillance de surface (TIR Tg)
permet-elle d’améliorer la convergence de ’étalonnage ? Quels sont les paramétres les plus
influents sur cette variable ? Et enfin celle-ci suffit-elle a contraindre les processus d’échange
dominants selon le contexte d’application ?

La partie suivante présentée sous la forme d’un article publié dans la revue Journal of Hy-
drometeorology reprend la problématique afin de répondre a ces questions. Nous avons choisi
trois périodes d’étalonnage de 20 jours caractéristiques du stade phénologique du couvert et
présentant des états hydriques de surface et un forcage météorologique différents. L’analyse
de sensibilité des paramétres montre que les paramétres influents sont cohérents avec les pro-
cessus d’échanges dominants sur chaque période. D’autre part, un étalonnage multicritére
sur chaque période caractéristique donne de meilleurs résultats qu’un étalonnage moyen (in-
cluant les trois périodes caractéristiques) mais est aussi plus spécifique. Il est alors proposé
de corriger la trajectoire du modéle en ajustant les paramétres du modéle de fagcon continue.
La comparaison de deux scénarii multicritéres incluant ou non la température de brillance
dans le jeu de variables utilisées pour I’étalonnage met en évidence l'intérét de cette variable
dans le controle du bilan d’eau.

L’utilisation de la température de brillance IRT comme seule variable d’étalonnage dégrade
cependant les résultats du fait des biais liés aux erreurs du modéle sur cette variable.
Néanmoins, les résultats des expériences d’étalonnage spécifique sur chaque période montrent
que le bilan d’eau est potentiellement amélioré comparé a un étalonnage moyen (155 jours).
Ce dernier point encourage le développement d’une méthode permettant d’extraire I'infor-
mation contenue dans la dynamique de la variabilité journaliére (cycle diurne) de la tempé-
rature de brillance et permettant de limiter I'impact de I'erreur "absolue" (instantannée) de
la simulation de cette variable sur 1’étalonnage du modéle.

2.3 Article 1 : "Contribution of thermal infrared re-

mote sensing data im multiobjective calibration of
a dual-source SVAT model"
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ABSTRACT

This study fits within the overall research on the usage of space remote sensing data to constrain land
surface models (LSMs) (also called SVA'T models for soil-vegetation—atmosphere transfer). The goal of this
paper is to analyze the potential of using thermal infrared (TIR) remote sensing data for LSM calibration.
LSMs are characterized by a large number of parameters and initial conditions that have to be specified.
This model calibration is generally performed al a local scale by minimizalion belween measuremenlts and
time series difference. Recent studies have shed light on the use of multiobjective approaches for perform-
ing calibration and for analyzing the model’s sensitivity to input parameters. Such an approach has been
implemented in the SEtHyS LSM (for “Suivi de I'Etat Hydrique des Sols,” the French acronym for soil
moisture monitoring) with the objective of assessing the information contributed by having knowledge of
the remote sensing surface brightness temperature. For this purpose, the model calibration was performed
in three different cases at field scale corresponding to different calibration design. The analysis of these
numerical experiments permits the authors to show the contribution and the limits of TIR remote sensing
data for LSM calibration, in various environmental conditions. The perspectives underline the potential of
using a dynamic calibration methodology, taking advantage of the time-varying model parameters’ influ-

ence.

1. Introduction

This paper discusses the possibilities of using TIR
brightness temperatures to estimate the parameters of
land surface models (ILSMs). LSMs have been devel-
oped to represent the energy and mass transfers at the
soil-vegetation—atmosphere interface. These models
are widely used for meteorological, agronomical, or hy-
drological purposes at various temporal and spatial
scales. Such models simulate the time series of surface
variables like surface temperature, soil moisture, and
surface energy fluxes, when provided with atmospheric
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forcing and information about vegetation growth and
surface hydrologic and thermal initial conditions. Since
the scales of the physical processes are generally
smaller than the space—time truncations of the models,
the process representation is necessarily conceptual,
and the water and energy transfers are described with
simplified parameterizations. These parameterizations
have generally been developed empirically and involve
many parameters that can sometimes be measured lo-
cally. At a larger scale (like a heterogeneous general
circulation model grid), most of these parameters are
conceptual and can be estimated from the soil and veg-
etation characteristics with a large uncertainty. There-
fore, there is a need to develop methodologies to esti-
mate these parameters at a scale representing the physi-
cal processes in order to obtain the best prediction of
the surface variables. It can be noted that the modeling
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is approximately the same when applied at the local
scale (field scale) or the grid scale of general circulation
models (GCMs).

Remote sensing data can be useful for the model’s
calibration task because it provides information at a
scale representative of the surface processes. This in-
formation can be used in soil-vegetation—atmosphere
transfer (SVAT) models if the remote sensing signals
are related to the surface parameters or variables.
These relations are ensured by the radiative transfer
models that simulate the remote sensing signals at the
level of the space instruments: for example, brightness
temperatures in the thermal infrared (TIR) or in the
microwave domains or solar reflectances. Therefore, in
order to constrain LSM with satellite data, it is impor-
tant to develop numeric tools coupling SVAT models
and multispectral radiative transfer models.

From all the space measurements available, TIR data
have proved to provide valuable information for sur-
face energy budget monitoring (Diak et al. 2004). In
fact, with a given viewing direction, TIR domain radi-
ometers are able to measure the surface emitted long-
wave and the atmospheric radiations, both transmitted
along the atmospheric path. A simple first-order mod-
eling of the radiative transter through the atmosphere
and at the soil-canopy interface allows for the simula-
tion of the directional spectral brightness temperature,
which can be compared to radiometric measurements.
It is important to note that the directional brightness
temperature is the sum of all emitting object contribu-
tions within the instrument footprint. In the case of a
vegetation cover, the emitted radiation is a complex
composition of the contributions of the different ele-
ments of the surface, in a specific instrument viewing
direction. Previous works have shown that this tem-
perature may be approximated using a two-source (soil
and vegetation) SVAT model and a simple radiative
transfer representation (see, e.g., Frangois 2002). The
measurement of this temperature can therefore be re-
lated to soil and vegetation temperatures. With the di-
rectional effects resulting from different weights of the
soil and the vegetation components, some authors have
shown that bidirectional measurements are sufficient
for retrieving both soil and vegetation temperatures
(Francois et al. 1997; Menenti et al. 2001; Jia et al. 2003)
or for estimating soil and vegetation fluxes (Norman et
al. 1995).

In this study, our purpose is to evaluate the potential
of TIR data for calibrating dual-source SVAT models.
Since the soil and vegetation temperatures are deter-
mined by the energy and water transfers in the soil-
vegetation—atmosphere continuum, the knowledge of
these variables (or strongly linked ones like the direc-
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tional brightness temperature) should be of interest for
calibrating or constraining the associated physical pro-
cesses. One of the difficulties is the dimensionality of
the calibration problem. LSMs are characterized by a
large number of parameters: for example, a simple
SVAT model like the Interaction Soil Biosphere At-
mosphere (ISBA) model (Noilhan and Planton 1989)
contains 14 parameters, and a more complex scheme
like version two of the Simple Biosphere Model (SiB2:
Sellers et al. 1996) has 48 parameters to estimate. These
parameters or initial states do not all have the same
sensitivity and, thus, do not need to be estimated with
the same accuracy. It is therefore important to identify
the most influential parameters in order to reduce the
dimensionality of the optimization problem and im-
prove the calibration technique. Among numerous sen-
sitivity analysis methods, multicriteria methods are well
adapted to SVAT models because these models present
many output variables, which are related to the differ-
ent processes represented and to the different model
parameters. Such an analysis allows for better under-
standing of the model functioning and the dominant
processes during the studied time period. The multi-
objective generalized sensitivity analysis (MOGSA:
Bastidas et al. 1999) has been applied successfully in
performing the sensitivity analysis of SVAT models.
Moreover, the method may be extended to perform the
calibration of the model, as suggested by Demarty et al.
(2005). As a result, these authors proposed the multi-
objective calibration iterative process (MCIP), which
was used in this paper for analyzing the impact of the
TIR brightness temperature on the model calibration.
The purpose is to determine (i) how remote sensing
TIR Ty is useful in model calibration and (ii) what
physical processes can be constrained by the measure-
ment of this variable during the whole crop growing
and senescent period. Our dual-source SVAT model,
SEtHyS (for “Suivi de I’Etat Hydrique des Sols,”
French acronym for soil moisture monitoring), was
chosen and applied at field scale in the framework of
the Alpilles-ReSeDA (Remote Sensing Data Assimila-
tion) experiment (Olioso et al. 2002a; http:/www.
avignon.inra.fr/reseda/base/), for which all variables to
implement, run, and calibrate the model as well as
TIR data were available. The methodology is based
on numerical calibration experiments for four time peri-
ods corresponding to different surface, climate, and
vegetation conditions. It is applied to three scenarios
corresponding to different uses of input calibration data:

e Scenario 1: Surface fluxes, reflected solar radiation,
soil water contents, and TIR brightness temperatures
are used for the calibration.
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¢ Scenario 2: Same as scenario 1 but without TIR
brightness temperature.
e Scenario 3: TIR data only are used for calibration.

After a brief description of the SetHyS model and the
database (section 2), the methodology and the [rame-
work of the numerical experiments are presented (sec-
tion 3). Section 4 focuses on the results of scenario 1.
The calibration results of both scenarios 1 and 2 are
discussed in section 5. Finally, section 6 presents the
conclusions and the perspectives on the use of TIR data
to calibrate SVAT models and proposes a methodology
to take advantage of all information contained in the
brightness temperature measurement.

2. The SEtHyS model and the Alpilles ReSeDA
database

a. The model

The SEtHyS model (presented in appendix A) is a
SVAT coupled with a radiative transfer model in the
visible and infrared domains, where vegetation is con-
sidered as a semitransparent and turbid medium (Beer—
Lambert approach), taking into account a multiple re-
flection between the soil and the canopy. This one-
dimensional modeling of water and energy surface
fluxes simulates the thermal infrared surface tempera-
ture and the soil water content at field scale.

Two sources, the soil and the overlaying vegetation,
are separately considered to solve the mass and energy
budgets. Soil is divided into two layers: a thin surface
layer and the total root zone.

The formalism of the model is the same as in Dear-
dorff (1978) for the computation of the fluxes and the
state variables: ground and canopy temperatures, spe-
cific humidity and air temperature inside the canopy,
and soil water contents. The representation of photo-
synthesis with the calculation of the stomatal conduc-
tance is the same as the SiB model described in detail in
Sellers et al. (1992, 1996).

The upper boundary conditions consist of atmo-
spheric forcing: incoming radiation, precipitation, air
temperature, specific humidity, and wind speed above
the surface at the reference level Z, = 2 m. Leaf area
index (LAI), vegetation height, and field irrigation are
also input data of the model. A prescription of the 22
input parameters (for vegetation, soil, and initializa-
tion) is required to run the model (a list is shown in
Table 2).

b. Dataser

Data used to perform the different numerical experi-
ments come from the Alpilles-ReSeDA program. This
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field experimentation was initiated to improve evalua-
tion of soil and vegetation processes from remote sens-
ing data.

Numerous data were acquired over the Alpilles
(southeast of France) flat crop fields area from October
1996 to November 1997. Data acquisition on specific
fields dedicated to SVAT model “calibration” was
more complete. In particular, we investigate in this
study measurements from field 101, a winter wheat
crop for which all the data to calibrate and run the
SEtHyS model over the whole growing and senescent
period between days of experiment (DOE) 387 (21
January 1997) and 525 (8 June 1997) are available. The
measurements performed on field 101 consisted of

¢ atmospheric forcing measurements performed by the
central meteorological station at the center of the
experimental site with a 15-s time step and an aver-
aging period of 20 min (like the model time step). Air
temperature, vapor pressure, and wind speed were
measured at 2 m above the ground; rainfall and field
irrigation were also measured and included in the
forcing dataset as model input variables.

« latent and sensible heat fluxes obtained by means of
the Bowen ratio (BR) method (over the whole simu-
lation period) and the eddy correlation (EC) method
(period 440-460). However, the BR-deduced heat
fluxes presented some cases of overestimations (bias
of +15 W m™?) and large scattering (rmse between 50
and 70 W m~?) compared to EC-deduced heat fluxes.
These fluxes have been reprocessed (Olioso et al.
2002a).

» net radiation measurements, incident solar radiation,
and reflected solar radiation performed at a 3-m
height above the canopy. These data were intercali-
brated between the different instruments used.

» thermal infrared surface temperature 75 obtained by
measurement of upward canopy radiation in the
8-14-pm waveband with an 18.5° zenith angle and a
16° field of view. Bare soil and canopy emissivities in
the 8-14-um spectra were also measured.

e plant property measurements like green ILAI or
canopy height interpolated to daily values.

» soil measurements including soil moisture, soil water
potential profiles, soil temperature, hydrodynamic
and thermal properties, and soil hydraulic conductiv-
ity. Soil moisture profile was measured with neutron
and capacitive probes. To dispose of measurements
during all simulation periods, we have used neutron
probe data between DOE 387 and 475 (rainfall epi-
sode) and capacitive probe data from DOE 476 to the
end of the crop cycle (DOE 542). Textural data pe-
dotransfer functions allowed determining the soil pa-
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TaBLE 1. Characteristics of the four simulation periods.

Period DOE LAI Vegetation height (cm)
P1 387407 0.21-0.56 12-16
P2 440-460 1.45-1.90 3243
P3 505-525 1.52-1.60 69-72
P 387-542 0.21-1.9 12-74

rameters using a retention curve and hydraulic con-
ductivity derived from Van Genuchten modeling
(free parameters in the following study). Last, deep
soil temperature was measured at different depths
every 15 s and averaged over a period of 20 min.

Four different simulation periods (see Table 1) were
investigated in order to check accuracy, efficiency, and
behavior (parameter sensitivity) of the SEtHyS model
under various atmospheric forcing and vegetation phe-
nological conditions. Period P1 spreads over 20 days
between 21 January and 31 January; it is the period with
the lowest LAI values (bare soil with sparse canopy).
Period P2 between 15 March and 4 April corresponds
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to the wheat growing period with a regular soil drying
(no precipitation). Period P3 between 19 May and 8
June is a well-developed canopy period and a senescent
phase of wheat with very dry soil and two rainfall
events (which occurred on DOE 519 and 523). Last, the
period P includes the three previous periods and
spreads over 155 days between 21 January and 25 June.

3. Presentation of the multicriteria analysis
methodology

The SEtHyS model requires the specification of 22
parameters and initialization variables, listed in Table
2. In this section, the methodology used to perform
model calibration is presented.

a. Global and multicriteria approach

The specification of the model’s parameters has a
direct influence on the system response. Thus, the first
step when one wants to run a LSM is its calibration.
This calibration consists in the optimization (hereafter

TABLE 2. List of parameters and initial variables with their initial uncertainty ranges.

Initial uncertainty range,

Name Description (units) all periods
Optical properties
1 Eg Bare soil emissivity 0.94-0.99
2 Qe Dry soil albedo 0.225-0.35
3 Othum Wet soil albedo 0.1-0.22
4 Wing Moisture parameter for albedo calculation 0.15-0.29
5 Waup Moisture parameter for albedo calculation 0.291-0.5
6 a,, Vegetation albedo 0.16-0.32
Vegetation characteristics
7 V maxo Leaf photosynthetic capacity (Rubisco) (pmol m~2s™) 30-200
8 Ly Dimension of the leaf along the wind direction (m) 0.01-0.08
9 Kystr Empirical parameter for water stress calculation 0.01-0.1
Ground properties
10 Phe “Half critic” hydrologic potential (m) —200-100
1 Winax Saturated soil water content (m* m™>) 0.3-0.5
12 Wiesid Residual soil water content (m* m™) 0.05-0.15
13 hya Scale factor in the Van Genuchten retention curve —1.161-0.251
model (m)
14 nya Shape parameter in the Van Genuchten retention 1.168-1.331

curve model
15 K. Saturated hydraulic conductivity (ms™")

16 Apiim Empirical parameter for limit evaporation
17 beiim Empirical parameter for limit evaporation
18 Fnerm Correction coefficient of the volumetric soil heat
capacity (Jm 2 K1)
19 dp, Root zone depth (mm)
Initial variables
20 We, Initial soil surface water content (m* m ™)
21 W, Initial root zone water content (m* m™?)
22 biasz, Error in deep soil temperature (K)

2.4 X 107827 x 107
1-50
1-50
05-2

200-2000
period 1/period 2/period 3 0.32-0.49/0.18-0.27/0.15-0.22

0.30-0.46/0.26-0.39/0.20-0.30
—2 < biasy, <+2
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minimization) of a cost function dealing with the
model-simulated output and observation data diver-
gence.

Several optimization techniques have been docu-
mented in the literature. Young (1978), Spear and
Hornberger (1980), and Hornberger and Spear (1981)
suggest keeping a set of parameter combinations as a
solution of the optimization problem. Actually, search-
ing for a unique global optimum is not satisfactory be-
cause of the parameter interactions, nonlinearities in
the modeling, and observation uncertainties used in the
calibration process. They propose to distinguish “ac-
ceptable” and “nonacceptable” combinations of the
model parameters, with “acceptable” sets ensuring the
higher model realism compared to the data observation
reference. The general methodology is well known as
the regionalized sensitivity analysis (RSA) or HSY al-
gorithm according to the first letter of the author’s
names. Yapo et al. (1998) extended the single-objective
global optimization shuffled complex evolution algo-
rithm from Duan et al. (1993), to a multiobjective ver-
sion, filling in the gap by exploiting all useful informa-
tion contained in the dataset. This methodology, called
the MOCOM-UA algorithm (Yapo et al. 1998), was
developed and applied in a hydrological model calibra-
tion context using two objective criteria (root-mean-
square error and heteroscedastic maximum likelihood
estimator). For the models that simulate different pro-
cesses and output variables, it is important to perform
both calibration and validation on multiple variables.

Therefore, Gupta et al. (1999) and Bastidas et al.
(1999) developed a stochastic multiobjective approach
using only one objective function (the rmse), but simul-
taneously taking into account several different surface
variables. They applied a methodology called the mul-
tiobjective generalized sensitivity analysis (MOGSA)
for studying multiobjective sensitivity analysis and cali-
bration (with MOCOM algorithm) of a SVAT model,
the biosphere—atmosphere transfer scheme (BATS:
Dickinson et al. 1993).

This methodology has been applied by Demarty et al.
(2004, 2005) on the Simple Soil Plant Atmosphere
Transfer and Remote Sensing (SiSPAT-RS) model
(Braud et al. 1995; Demarty et al. 2004) to analyze the
model sensitivity and to propose a calibration method-
ology (MCIP: Demarty et al. 2005) for the parameters
and the initial states.

b. Presentation of the MCIP methodology

1) Definition of initial ranges for each parameter: This
task can be done from an a priori knowledge of the
surface properties or from local measurements and
an estimation of their temporal and spatial variability.
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2) Uniform random sampling of the feasible parameter
space: each parameter is drawn in the defined
ranges (statistical Monte Carlo approach). An ex-
ception is for the hydraulic conductivity, for which
the logarithm of the range values is sampled (very
little values and large range). The saturated water
content of the soil depends on the initial soil water
contents to preserve the physical realism of the pa-
rameterization.

3) Achievement of a set of simulations: each parameter

combination gives rise to a simulation (stochastic

technique).

Calculation of the cost function: root-mean-square

error between simulations and observations:

4)

rmse(X) = (1

where X, and X; are, respectively, the simulated and
observed variable at time i. The rmse is calculated
on the n observations available for each monitored
output variable considered.

Pareto ranking or simple sorting and partitioning of
the simulations in acceptable or nonacceptable so-
lutions: Construction of two ensembles of solutions
is required.

Detection of parameter sensitivity by comparison of
the maximal distance between the cumulative distri-
bution of each parameter on both ensembles: The
statistical Kolmogorov-Smirnorff test relates this
maximal distance to a probability value. The appli-
cation of thresholds to this probability value permits
one to quantify the degree of parameter sensitivity.
Reduction of variation ranges for the sensitive pa-
rameters: the ranges of other parameters are kept
unchanged.

This methodology is a pure stochastic approach (easy to
implement) whereas the MOCOM-UA algorithm com-
bines the strengths of deterministic and stochastic tech-
niques.

The iteration of the procedure described above,
where reduced ranges at step 7 become the “new”
ranges at step 1, achieves the model calibration. Sensi-
tive parameter ranges are reduced iteration by iteration
and the process stops when the decreases of the criteria
ranges are all lower than 10%. A maximal number of 10
iterations was fixed to limit the computing time.

In our application, the criteria are the rmse of seven
simulated variables: the directional surface brightness
temperature 75 (K) over 8-14-pm spectra, the surface
and root zone soil moistures w,, w, (m*> m~?), the total
latent heat flux over canopy LE (W m™2), the ground
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surface heat flux G (W m™?), the sensible heat flux H
(W m™), and the solar-reflected radiation aR, (W
m ™ %). All of these variables have been measured during
the Alpilles-ReSeDA field experiment.

4. Multiobjective model calibration

This section presents the application of the MCIP
approach on the SetHyS model. The calibration dataset
includes the measurements of seven simulated vari-
ables: T, w,, wp, G, H, LE, and aR,. Note that the
latent heat flux (LE) is not used for calibration but to
control the consistency of the results for this variable.
Moreover, measurements of LE do not contain more
information than H flux to constrain the energy bal-
ance. In the methodology described above, the rmse of
surface fluxes and brightness temperature are calcu-
lated for a diurnal time period (24 h). To analyze the
impact of the calibration period, different tests have
been performed for the four time intervals (P, P1, P2,
and P3) defined in section 2b.

The parameter ranges were fixed following values
encountered in the literature, or according to the spa-
tial variability of the measurements performed on the
experimental site. For specific parameters or initial
conditions an uncertainty of 20% was prescribed. These
intervals are specified in Table 2. It is clear that the
calibration results depend strongly on the initial ranges
of uncertainty of the parameters. In this study the
whole range of possible values encountered on the
earth’s surface has not been taken into account, as was
done in Bastidas et al. (1999) and Gupta et al. (1999),
because the goal of the paper is to show, in a specific
climatic and environmental context, the impact of the
dimension of the available calibration dataset on the
optimization.

Within the four selected periods, initial parameter
ranges were identical except for initialization variables
whose initial ranges have been set to the experimental
values with a 20% uncertainty. Note that the initial
deep soil temperature (75) is actually an input variable
derived from air temperature with a random error be-
tween —2 and +2 K, introduced to test the model sen-
sitivity to 7o.

Samples of 6000 simulations were used on each stud-
ied period. The size of the simulation set was deduced
from different tests performed on the calibration
methodology to obtain robust and constant results (in-
creasing the number of simulations and resampling the
feasible parameter space). Demarty et al. (2004)
showed that a minimum sample size of 1500 simulations
was required to eliminate the impact of initial param-
eter sampling on the sensitivity analysis results of the
SiSPAT-RS model.
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After the Pareto ranking of the simulations set, the
number of selected ranks corresponds to a minimum of
150 simulations. Note that at each iteration, the set of
simulations is homogenized and the parameter space is
more precisely sampled because of the constant num-
ber of simulations (6000). Less than 10 iterations are
generally necessary to converge.

a. Effect of the calibration period on parameter
opumization

The analysis of the different calibration tests shows
the impact of the dataset period on the model calibra-
tion. As expected, the sensitive parameters are differ-
ent during the four simulation periods; the importance
of the physical processes linked to the soil is larger on
the periods P1 and P3. On the contrary, during the
second period (P2), the vegetation has a larger impact
on the surface fluxes. Such results agree with the con-
clusions of Demarty et al. (2004) with the SiSPAT-RS
model using the same dataset. Their conclusion was
that the model was sensitive to the parameters control-
ling water exchanges near the soil surface as well as in
deeper soil layers according to the high evaporative
demand of the atmosphere during this period. Conse-
quently, the calibration process does not converge to
the same solutions for each period and its evolution
along the different iterations may be completely differ-
ent.

As an example, Fig. 1 presents the result of the cali-
bration tests for the five most sensitive parameters re-
lated to the transpiration flux:

Vmaxo, lgfa dea A and —r};herm'

These parameters are key factors for water and energy
transfers. Here Vi, drives the photosynthetic capacity
of the canopy and thus the transpiration rate, Fperm
determines soil thermal properties and remains critical
in the computation of the soil heat conduction flux, L
and «, are vegetation structural and optical properties,
and finally, dp, is the amount of water available for
transpiration (root zone depth); see section ¢ in appen-
dix Ac for more information about the model param-
eterizations. In the same figure, the variation of the
parameter ranges along the iterative process (through
the 10 iterations) for these five parameters are plotted
for the long-term calibration period P (Fig. 1a) and the
three short-term calibration periods (periods P1, P2,
and P3 in Fig. 1b). The more sensitive a parameter, the
faster the parameter range is reduced along the itera-
tive process.
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The main results of the calibration tests are the fol-
lowing: because of the varying surface conditions
throughout the year (variation of the LLAI and of the
vegetation phenology), the surface processes have vary-
ing contributions: soil processes are more sensitive dur-
ing periods P1 with low ILAI values and P3 with senes-
cent vegetation and low transpiration. Consequently,
parameters like Vo, , lop, dpo, and ay, are less sensilive
(and on the contrary soil parameters like %o are
more sensitive) in period P1 than in the other periods.
Moreover, because of the strong precipitation events
characterizing period P3, the parameters linked to the
hydrodynamic transfers like K., and nyg are more in-
fluential and may be better calibrated. Itis worth noting
that for all model parameters, and especially these five
vegetation parameters, the calibration converges to co-
herent and realistic values. For example, V., reaches
larger values in P2 than in P1 and lower values in P3 in
accordance with the expected variations of the transpi-
ration; Iy, dp, reach lower values in P3 and P1 than in
P2; the same is observed for the vegetation albedo ay,;
finally #perm calibrated values are larger in P1 and P3
than in P2 where parameter is less sensitive and cannot
be calibrated. It is surprising to see that the calibration
converges to the same values in period P3 as in P1 while
senescent vegetation albedo should be larger than for
green vegelalion. In [act, it can be explained by the [act
that the soil albedo converges to the lower limit of the
uncertainty range prescribed; since these values are still
Loo high (o match the aR, measurements, the calibra-
tion process tends to decrease the vegetation albedo
and reaches the lower limit. These results allow us to
show the caveats of the calibration methodology be-
cause of the strong dependence of the solution on the
initial parameter ranges and on the respective param-
eter sensitivity to the calibration period. It is to be ex-
pected that a long-term calibration will lead to an av-
erage solution for the parameter set while a dynamic
(short-term) calibration will allow us to better optimize
the model simulation for the calibration period. In the
latter case, time discontinuities in parameters values
will appear from one calibration period to another. It is
important to constrain (by a recursive or a preventive
way) the parameter ranges to realistic values and to
analyze the time correlations between the parameters.
One way to limit the errors due to bad calibration
(leading to unrealistic parameter estimates) of nonsen-
sitive parameters would be to perform the calibration
only on the most sensilive parameters or to guide the
optimization process with an a priori solution, which
would prevent the nonsensitive parameters from vary-
ing much.
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b. Comparison of the model performances

The model performance obtained at the end of the
calibration process has been compared for the four cali-
bration tests in terms of the rmse and biases on all the
variables that have been measured during the Alpilles-
ReSeDA experiment, that is, on the six criteria used for
the calibration (T, w,, w,, G, H, and aR,) as well as
criteria on the latent heat flux LE and the net radiation
R,, (not used for calibration). The results are summa-
rized in Fig. 2 and Table 3. The statistics are calculated
for the experimental dataset (the number of available
data for each variable is noted in Table 3 column “N
data”).

Figure 2 presents the comparison of the rmse ob-
tained during the three simulation periods, P1, P2, and
P3, using the calibration set of parameters obtained
from the long-term calibration period P, to the simula-
tions obtained with the parameters optimized for the
specific short-term periods (dynamic calibration). The
results show the following.

¢ The model performs well in all cases; the rmse values
obtained from the whole period as well as from the
short-term periods are rather good: the surface
fluxes, surface soil moistures, and brightness tem-
peratures are well simulated with rmse values lower
than 50 W m™? for the surface fluxes.

o The model performances are generally better with
the dynamic calibration except for some variables
like the brightness temperature, which can be better
simulated with the mean calibration sets. This can be
explained easily by referring to the calibration results
described above.

e During period P2, since the soil parameters are less
sensitive, the calibration is mostly driven by the veg-
etation parameters, and the soil parameters can be
estimated with less accuracy than in the long-term
calibration test.

¢ During periods P1 and P3, on the contrary, the soil
parameters determining the hydrologic and thermal
transfers are better assessed and, consequently, the
soil water content and ground heat flux are better
simulated compared to the long-term calibration re-
sults.

Nevertheless, the results are quite satisfactory when
compared to other SVAT model performances using
the same dataset. As a matter of fact, an intercompari-
son of different SVAT models has been performed in
the framework of the Alpilles-ReSeDA program. The
results summarized in Olioso et al. (2002b) have been
compared to ours. Table 3 gives the bias and rmse for
the Alpilles experiment scenario 2 and for the SEtHyS
simulation in the same conditions as Olioso et al.
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(2002b) intercomparison program (i.e., model runs
without calibration). They are compared to the long-
term optimization (scenarios 1 and 3). Generally, the
model performance is much better in our case when
comparing with simple monolayer models, like ISBA
(Noilhan and Planton 1989) or Modele Agrométéorolo-
gique d’Evaporation et de Température (MAGRET;
Lagouarde 1991), and about the same when comparing
with complex multilayer models, like SISPAT (Braud et
al. 1995). Keeping in mind the expected measurement
errors, which are around 30 W m™? for the surface
fluxes (Olioso et al. 2002a), the SetHyS model results
turn out to be quite satisfactory. Results for calibration

scenarios 1 and 3 are shown as a comparison. The per-
formance is improved (expected result) for the most
complete calibration (scenario 1); scenario 3 is dis-
cussed in the next section.

Last, the time series in Fig. 3 show the model perfor-
mances (DOE 405-415) after the period P1 (DOE 387-
407). Surface fluxes LE and H are not shown because
any measurement time series were available, and soil
water contents are plotted from the beginning of period
P1 to DOE 415 because of the few measurements and
the low variation. Two simulations are plotted: the
former is obtained with the short-term calibration for
period P1 (plotted here in predictive mode from DOE

TABLE 3. Model performance for the Alpilles experiment long-term calibration: scenarios 1 and 3, DOE 387-542.

Scenario (long-term optimization: period P)

Scenario 1 Alpilles (scenario 2 without calibration) Scenario 3
Criterion (rmse) Bias Rmse Bias Rmse Bias Rmse N data
T5 (K) 68 %1072 1.38 0.20 1.83 56 X 1072 123 10 903
w, (m* m™?) -93x107* 1.09 X 1072 1.78 X 1072 218 X 1072 148 X 1072 2.06 X 1072 9582
G(W m™?) -2.4 36.8 122 455 8.9 52.3 11 055
LE (Wm?) 3.6 38.7 -124 46.7 -157 64.4 3358
HMW m™?) =37 349 —6.1 36.7 2.5 377 3358
R, (W m™?) —6.6 339 —5.7 33.6 —10.4 334 11118
aR,(Wm™) -2.8 18.6 -1.6 172 32 20.9 5687
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407 to 415) and the latter corresponds to the parameter
set calibrated with long-term optimization for period P.
Simulations from short-term optimization better match
the observations than the simulations from the average
calibration for the 8 days (DOE 407-415) following the
short-term calibration period P1. However, the farther
the prediction is from the short-term calibation, the
more quickly the error increases and the better the
simulations from the average calibration perform.

The next section presents results obtained applying
the same methodology but reducing the number of cali-
bration variables (without or with only 7). To under-
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FiG. 3. Time series of the predictive mode after period P1
for a long-term and a short-term optimization (scenario 1).

stand what necessary information is required to cali-
brate the SEtHyS model and, more particularly, how
the thermal infrared brightness surface temperature
may be used to control the model, two additional sce-
narios have been defined.

5. Contribution of TIR data in model calibration

Additional numerical experiments have been defined
to achieve the model calibration with a variable number
of criteria. Scenario 2 is the same as the previous sce-
nario 1, but without criterion 7. This scenario is com-
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pared to the first one in order to evaluate the contri-
bution of the TIR brightness temperature in multiob-
jective calibration. Finally, in scenario 3, only the
thermal infrared brightness temperature 75 is kept for
model calibration (monocriterion study). The main fo-
cus of the presentation in this section is on scenarios 2
and 3. Over all the calibration studies, less than 10 it-
erations of the MCIP methodology were necessary to
reach the termination criteria.

At first, it is interesting to qualify and to quantify the
contribution of Tz by a comparison of scenarios 1 and
2 where the most documented observation dataset for
calibration is used. We have realized a long-term opti-
mization between DOE 387 and 542 (whole crop cycle).
The set of reduced parameter ranges obtained after-
ward has been used for simulating the three periods of
interest: P1, P2, and P3. Normalized values of rmse are
plotted in Fig. 4; the initial range [0, 1] corresponds
to the first iteration of the calibration methodology.
Addition of rmse (Tp) (six criteria) permits improve-
ment of the soil water content simulation, and obvi-
ously Tz, without compromising the evapotranspiration
simulation (or negligible improvement for periods P1
and P3). Figure 4 clearly shows improvement in the
minimization of this criteria: for period P2, for example,

1.64 to 1.21 K (26% reduction) for Ty, 2.87 X 107% to
1.80 X 107> m®* m~> (37% reduction) for w, and
3.87 X 1072 to 0.45.10 > m®* m * (88% reduction) for
w,. Note that errors in simulation of ground heat flux G
(23 to 37.4 W m?, + 63%) and sensible heat flux [ (26.5
t031.8 Wm ™2, + 20%) increase. For the three different
periods, the improvement in soil water content and
brightness temperature simulation (evapotranspiration
is also improved for period P3) due to the contribution
T is associated with the increase of G and H flux simu-
lation errors.

For the SEtHyS SVAT model, the T data has at
least a real impact on error compensation between the
mass and energy budget physical processes. Scenarios 1
and 2 show which influential parameters are respon-
sible for the discrepancies in criteria minimization.
Considering both long-term and short-term optimiza-
tion cases, the 9 following sensitive parameters (over
the 22 model parameters)—e,, Fherms Vinaxg Wameaxs Ksats
nvG» Agtims PEim, and dp,—converge on quite different
values of the initial ranges for the scenarios 1 and 2.
These parameters are the most directly influential ones
in the calculation of the brightness temperature. Some
of these parameters are less constrained without the Ty
criteria, and the optimization converges toward differ-
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FIG. 5. Model performance for period P of a long-term calibra-
tion with only 7'z (scenario 3); ranges of rmse for the different
variables are plotted for each iteration of the iterative calibration
process.

ent solutions. This is the case for the bare ground emis-
sivity &,, which takes a lower value of the initial range
(0.94) and leads to a larger error for the surface tem-
perature simulation. Parameter Fpe.m 1S less con-
strained and converges on extreme values of the initial
range criteria, unlike in scenario 15 Vo, @giims b rims
and dp, are sensitive in 75 determination in an indirect
way because they regulate the evapotranspiration rate.
As for wp .., Ke, and nyg, these parameters are rel-
evant in determining the hydrologic transfer calculation
and consequently the soil moisture simulation, which
affects thermal soil conditions and evapotranspiration.
It can be noted that the parameter nyg 1S the most
influential parameter of the retention curve in dry con-
ditions (periods P2 and P3).

Surface brightness temperature data plays an impor-
tant role in model calibration as shown previously.
Moreover, long-term optimization using criteria Ty
permits improvements of the soil moisture simulation
(and potentially evapotranspiration (lux). However, it
is necessary to determine the impact on model calibra-
tion at field scale when only 7% is used in the optimi-
zation methodology.

Thus, the last scenario (scenario 3) consists of mini-
mization of the only rmse(7g). The calibration meth-
odology applied for period P (DOE 387-542, long-term
optimization) gives the results presented Fig. 5.

The reduction of the criteria ranges, iteration after
iteration, clearly illustrates the quick minimization of
rmse(7). The other criteria are not, in general, mini-
mized [except rmse(H)]. Particularly, criteria on soil
water content tend to values greater than the medium
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F1G. 6. Mean difference of brightness temperature (7’5 simula-
tion minus Tz observation) after a short-term calibration for pe-
riods P1, P2, and P3: scenario 1. The average day is plotted for
each period.

of initial ranges. An important consequence is that the
monitoring of soil moisture with brightness tempera-
ture needs to be improved and cannot be managed in
this way. As a matter of fact, initial soil water contents
tend to extreme values of their respective initial ranges
after the calibration methodology. Parameters linked to
evapotranspiration converge on values that limit the
latent heat flux, Vi, (constraining photosynthetic as-
similation rate), tends to lower values of the initial
range, about 40 umol m * s~ ', Emissivity &, tends to
the maximal one (0.99) and #perm to values less than 1
(increasing heat soil capacity). The consequence on
simulation is an overestimated G flux amplitude and an
underestimated LE during the day. The optimization of
rmse(7y) tends globally to reduce the diurnal cycle am-
plitude and limit evapotranspiration flux (compared to
the multiobjective calibration), which is a priori para-
doxical (see below). Short-term optimizations for peri-
ods P1, P2, and P3 are influenced by the characteristics
of the discrepancies between simulations and observa-
tions (model errors).

Figure 6 illustrates the mean differences of Tp (be-
tween simulation and observation) after the six-criteria
short-term calibration (scenario 1) over the three peri-
ods. A total positive bias (0.23 K for period P1, 0.27 K
for period P2, and 0.1 K for period P3) of the simula-
tions is observed: calibration with a larger relative
weight on criterion 7 will lead to a preferential cali-
bration of the processes directly linked to the surface
temperatures (soil and vegetation) and will converge to
very different solutions compared to the six-criteria
case (scenario 1). Average features allow the under-
standing of the monocriterion calibration results based
on the minimization of rmse(7) (scenario 3). Actually,
the curves for the three periods underline a negative
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(positive) bias during the night (daytime). Curves rela-
tive to periods P2 and P3 exhibit a similar shape (with
different time shifting and amplitude offset). For these
two periods canopy is more developed (greater LAT)
than for period P1, and the observed feature near mid-
day is relevant to canopy transpiration. Short-term cali-
bration for period P1 tends to minimize the positive
bias during the day, and the parameterization favors
soil evaporation (agy, and b gy, take the higher values
of the initial ranges, about 50). During period P1, the
contribution of vegetation is very low (LAI is lower
than 0.36) and the soil evaporation provides a larger
contribution to the total latent heat flux. For period P2,
canopy transpiration must be reduced near midday to
increase the surface temperature. This is relevant to the
fact that transpiration is the main physical process to
control temperature at this time of day. Parameters
take values in order to globally reduce the surface tem-
perature in daytime and increase it near midday. Soil
heat capacity is increased via lower values of the Ferm
parameter. In fact, the calibrated values decreased from
1.65 in the six-criteria study (scenario 1) to 0.71 in the
monocriterion study (scenario 3). The same features
are observed for period P3. The consequence on the
surface flux errors at the end of the calibration is an
underestimation of the simulated latent heat flux and
an overestimation of the ground heat flux.

However, short-term calibration for the three periods
leads to an important result: the minimization of
rmse(7) is correlated with the minimization of G and
LE fluxes for period P1, of w, and H for period P2, and
of w,, w,, and LE for period P3 as shown by Fig. 7. Thus,
total soil water content w, could be controlled by the
brightness temperature 7z when the canopy is developed
enough (periods P2 and P3). Note that initial soil water
content w, is retrieved compared to the observations.
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Figure 7 indicates a short-term optimization (20 days
here) compared to a long-term one over the whole crop
cycle (155 days in our case) leading to a mean cali-
brated parameter set. Actually, short-term calibration
allows improvement of criterion LE for all periods and,
also for example, T, w,, and w,, for period P3. Short-
term calibration with criterion 7 leads to minimization
of other criteria compared to long-term optimization.
However, this improvement is compensated for the
larger error on the remaining criteria. This result is not
directly usable but means that the dynamics of 7 con-
tains a powerful information to preferentially calibrate
some model parameters over short periods and thus
improve the model performance.

Finally, these numerical experiments permit one to
better understand the role of TIR data in model cali-
bration and to underline the necessity of taking advan-
tage of the dynamics of Tz on short-term periods to
constrain the dominant processes of the energy and wa-
ter balance.

6. Summary and conclusions

The different numerical experiments performed in
this study were inspired by the previous work of Bas-
tidas et al. (1999), Gupta et al. (1999), and Demarty et
al. (2004, 2005). In our case the methodology was ap-
plied to the SEtHyS model, and the objective was to
analyze the potentialities of TIR remote sensing mea-
surements for SVAT model calibration. Three sce-
narios have been defined to understand the model op-
timization behavior according to the climatic and envi-
ronmental conditions. Multicriteria model calibrations
(scenarios 1 and 2) were achieved over four simulation
periods. We have shown that the influential parameters
and their preferential values are quite different along
the period of simulation (depending on the respective
contributions of soil and vegetation) and that the fea-
sible parameter space consequently varies with time.
This result underlines the possibility of improving the
calibration by implementing a dynamic calibration
strategy (short-term optimization). In fact, the active
and growing vegetation period P2 shows a larger sen-
sitivity of the parameters related to the evapotranspi-
ration processes. Meanwhile the period P1 concerns
sensitive parameters linked to radiative properties and
soil heat flux. Moreover, the parameter sensitivity var-
ies throughout the day with the physical processes in-
volved. For example, the parameters governing the
transpiration process will show a larger sensitivity
around midday, whereas the parameters involved in
soil heat fluxes will be more influential the rest of the
day. Thus, it is clear that the choice of calibration pe-
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riods both diurnally and during the vegetation cycle
should permit optimization of the calibration process.

Comparison between scenarios 1 and 2 clearly illus-
trates the contribution of 7’5 to the multiobjective cali-
bration process. Minimization of criteria 75 allows im-
provement of soil water content and evapotranspiration
criteria with long-term calibration. However, the errors
in the brightness temperature, and especially the biases
that have been noted on the short-term calibration pe-
riods, prevent the calibration process from succeeding
when only 7% is used for calibration. As already noted
by different authors (Gupta et al. 1999; Margulis and
Entekhabi 2003), it is very imporlant to analyze the
causes of these discrepancies before performing a
model calibration. The monitoring of these biases is still
an open question. Indeed, in our case, the temperature
bias varies with time throughout the simulation and is
quasi-null when averaged over all the studied periods.
This result strengthens the necessity of analyzing the
impacts of the choice of calibration periods and adjust-
ing them optimally. When 7' is the only criterion used
for calibration (scenario 3), the results are not as good
as in the first two scenarios. However, the use of only
T for short-term calibration appears to be promising
because the minimization of T criterion allows the im-
provement of other criteria. The challenge consists now
of developing a calibration methodology that will take
advantage of not only the time-varying model param-
eter influence but also the time availability of the ob-
servations and the dynamics of the 7z diurnal cycle to
improve the model calibration methodology without bi-
asing the results.

Acknowledgments. This work was funded by the
French national programs: Programme National de
Télédétection Spatiale (PNTS) and Programme
National de Recherches en Hydrologie (PNRH), with
support of Centre National d’Etudes Spatiales (CNES),
Office National d’Etudes et de Recherches Aérospa-
tiales (ONERA), and Réseau Terre Espace (RTE)
program, from which B. Coudert, P. Guillevic, and
B. Boudevillain received Ph.D. and postdoctoral grants.
The Alpilles-ReSeDA program was funded by the EEC-
DG XII (Contract ENV4-CT196-0326-PL-952071).

The authors wish to acknowledge Albert Olioso and
anonymous reviewers for their constructive sugges-
tions. Additions and corrections suggested by Steven
Margulis were very helpful.

APPENDIX
The SEtHyS SVAT Model

This section presents a description of the soil-
vegetation—atmosphere continuum parameterization.
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a. Radiative budget

Vegetation density is a determining factor in parti-
tioning the downward solar radiative flux. The radia-
tion partition is a function of a shielding factor oy
(Deardorff 1978) depending on the leaf area index. The
following expressions of the o, factor are used in both
shortwave and longwave domains, assuming a spherical
distribution of leaves (Frangois 2002):

op=1—708AD for longwave domain
for shortwave domain’

o= 1 — (l—0STAD
(A1)

The radiation balance is then solved simultaneously at
ground and canopy levels for shortwave and longwave
radiation. In the shortwave domain, soil albedo «ay, is
assumed to be linearly dependent on surface soil mois-
ture (see parameters list). Foliage albedo ¢ is a pa-
rameter of the model.

Thus, the expression of the shortwave net radiation is
at ground level:

SJ, (1 - O-f)(l - asg)

R, - (A2)
g 1- O'fasgan
and at canopy level:
1- o0y
i ( ¥
= - + 1= oo o
Rsf S (1 asf)o-f|:1 Qg 1- O'fasgasf:|,

(A3)

where S* is the incoming shortwave radiation.

In the longwave domain, assuming that canopy and
ground emissivily are known (&; and &, are inpul pa-
rameters), longwave net radiation is given at ground
level by

g (RL —oT?
R .= (1— g g
=) el —sy
sgsfof(r(TZ, - Tﬁ)

TI— o0 - e) — ey (A4)

and at canopy level by

sgsfa( Tg. — T}l) :|

A 4
R.:= o/ e (R" — oT7) + -
Lt f[ £ 7) 1=l — el — &)

(1 — el — e)eR" — o)
1= 0p(l —gd(1 — &)

(A5)

Of

Direct solar shortwave radiation S* and atmospheric
longwave radiation R are input model data.
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The thermal infrared surface temperature 75 (ob-
served above the canopy) results from the partitioning
of the surface and the radiative interaction between soil
(whose temperature is T,) and the vegetation above
(whose temperature is Tp).

b. Heat fluxes expressions

The mass and energy transfers in equilibrium with
net surface radiation are momentum, sensible, and la-
tent heat fluxes. A conductance formalism allows ex-
pressing them by considering the canopy as a single
vegetation layer (at some height Z,;) above ground
(Thom 1972). Thus, following the electrical (Ohm’s
law) analogy, soil surface, leaf surface, air canopy
space, and atmosphere above canopy are the levels be-
tween which differences of potential (temperature and
humidity gradients) and transfer coefficients, that is,
aerodynamic conductances, can be calculated.

Heat fluxes H and LE (sensible and latent heat
fluxes, respectively) are then determined at three lev-
els,

1) atmospheric reference level:

H = pc,C(T,, — T,) (A6)
pc,
LE = Tp Ch(qav - qa) (A7)
2) vegetation level:
Hu = pCpChu(Tv - Tau) (AS)

pc, , \
LEU = 7 Cth [qsat(Tu) - Qav] (Ag)

3) ground level:

Hg = pCpChg(Tg - Tav) (Alo)

pc, ;
LEg = T Chgcs[qsat(Tg,) - Qau]

(A11)

with
LE = LE, + LE, (A12)
H=H,_+ H, (A13)

where ¢, is the specific heat at constant pressure; vy is
the psychrometric constant; 7" and g are temperature
and water vapor pressure; and a, v, av, and g are indices
relative to air, vegetation, canopy air space, and
ground.

Respectively, Cj, Cy,, and G, are aerodynamic con-
ductances between canopy air space and the overlaying
atmosphere, leaf surface and canopy air space, and
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ground and canopy air space; the R’ factor is defined
below. These variables are derived from the eddy flux
theory between two atmospheric levels. In the SEtHyS
model, the formulation follows the parameterization
proposed by Shuttleworth and Wallace (1985). A con-
stant extinction coefficient in the exponential wind
speed profile value for crops (2.5) is considered be-
tween atmospheric and canopy air space levels.

Here C; is the ground evaporation conductance; it
depends on soil moisture conditions and potential
evaporation E,,, (Bernard et al. 1986; Wetzel and
Chang 1988; Soares et al. 1988):

E]_im >
Egpot '
where E, , depends on soil properties (composition and
moisture). Soares et al. (1988) gives the expression

1},
(A15)

C, = min(l, (A14)

Ey, = aE]im{eXp[bElj_rn(Wg - Wresid)z] -

where ag;,, and bg;,, are model parameters related to
soil evaporation response.

In Eq. (A9) the R’ factor accounts for stomatal re-
sistance and that only the fraction of the canopy area
not covered by water will contribute to evapotranspi-
ration. Deardorff (1978) proposed the expression

R - dew \?3 L dew |27 1
- dmax ’ dmax (B + CﬂlRST) ’

(Al6)

R' =1 for condensation,

where “dew” (“d,,.,") is the fraction (the maximal one)
of free water on the foliage. RST is the stomatal resis-
tance; this factor governs the canopy participation to
the energy budget and is responsible for partition be-
tween sensible and latent heat fluxes.

In the model, calculation of RST is based on Collatz
et al. (1991, 1992) and is the same as in SiB models
(Sellers et al. 1992, 1996). Biophysical and environmen-
tal variables manage photosynthesis processes giving
CO, assimilation rate and then stomatal conductance of
the foliage.

Ball (1988) gives the following leaf stomatal conduc-
tance expression:

A,
g, =m ThsP + b, (A17)

s

where A, is net assimilation rate calculated by the
model of Farquhar et al. (1980), ¢, and h; are CO,
partial pressure and relative humidity at leaf surface, p
is atmospheric pressure, and m and b are empirical fac-
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tors from observations depending on vegetation type
(C5 or Cy).

Assimilation rate is determined by means of three
factors: a photosynthetic enzyme (Rubisco) limiting
rate, a light limiting rate, and a limiting rate owing to
the leaf capacity to export or utilize the photosynthesis
products (Collatz et al. 1991). In the model, the itera-
tive solution method for the photosynthesis—stomatal
conductance calculation proposed by Collatz et al.
(1991) has been implemented. Indeed, canopy is con-
sidered as a “big leaf,” assuming bulk or integral values
over canopy depth used in the integrated form of Eq.
(A17) (see Sellers et al. 1992). Stomatal conductance
and net assimilation rate are then determined for the
canopy.

¢. Governing equations for SEtHyS prognostic
variables

The soil surface temperature T,, the vegetation tem-
perature 7,, the air temperature inside the canopy 7,
and the air humidity inside the canopy g¢,, are deter-
mined by a first-order linearization of the following
mass and energy budget system:

R, =H,+LE, +G
R, =H,+ LE,
H=H,+H,
E=E,+E,

(A18)

where R,, and R,, are net radiations at ground and
canopy levels and G is the ground heat flux. Param-
eterization of the soil behavior is based on Deardorff’s
(1978) formalism. Soil surface temperature method
prediction is, namely, the force-restore method (Bhum-
ralkar 1975; Blackadar 1976) and requires deep soil
temperature 75; 75 can be estimated from the mean air
temperature over the previous 24 hours for short-range
studies (Blackadar 1976). A good approximation of 75,
may be obtained in our case of study (larger range) by
averaging the air temperature above the surface over a
2-week period preceding the day of simulation on the
Alpilles-ReSeDA site (Coudert 2003). The heat capac-
ity is prescribed by the de Vries (1963) model , and
hydrodynamic properties result from pedotransfer
functions (retention curve, hydraulic conductivity)
based on the Van Genuchten (1980) approach under
the Mualem (1976) hypothesis. The prognostic equa-
tion for ground surface temperature is written as

aT, 2

T
at C

e

2
(R,—H~LE) =" (T, = Ty.

(A19)
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The factor C, is an equivalent heat capacity related to
the diurnal thermal wave damping layer. In our model,
the parameterization of the equivalent heat capacity
has been weighted by introducing an empirical factor
(“Fiherm” In parameters list; Table 2) compared to
Deardorff (1978).

Deardorff (1978) proposed a similar treatment of
ground soil moisture, leading to the following equa-
tions:

Mg _ E, +02E, 2% P ld
ot B o ' v Wmax P
_C(Wga Wz)(wg - W2)a (AZO)
ow E +E,—P
—E= £ (A21)

ot dp, ?

where W,y is the soil moisture at soil saturation, w, and
w, are surface and root zone water contents, P is the
precipitation rate, and dp, and dp, are the surface and
root zone layers depths.
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2.4 Synthése, critiques et perspectives
Syntheése

L’étude de sensibilité et d’étalonnage 6 critéres (scénario 1) sur les différentes périodes
a permis de mettre en évidence l'intérét d’un étalonnage spécifique pour des périodes de 20
jours. Les valeurs des paramétres déduites de I’étalonnage sont en effet variables. Il est inté-
ressant de commenter, pour ce résultat attendu, la corrélation entre le paramétre V4, et
le parameétre [,;. L'étalonnage de ces parametres sur les périodes P1 et P3 est identique, les
valeurs tendent vers les limites inférieures de la gamme de départ. Pour [,f, cette tendance
limite la résistance de couche limite foliaire du couvert (I’équation 1.34 donne son expression
dans laquelle w correspond & l;¢). Pour V44, les faibles valeurs limitent la transpiration par
augmentation de la résistance stomatique. L’effet combiné de ces deux paramétres favorise
le flux H et limite le flux LE. A Uinverse sur la période P2 (maximum de développement
foliaire du blé), la combinaison de ces paramétres limite le flux H et favorise le flux LE.
Ces résultats cohérents avec les processus d’échanges d’énergie privilégiés sur chaque période
caractéristique, renforcent 'idée que la mise en place d’un étalonnage dynamique des para-
meétres pour ce type de modéle est une voie a explorer.
L’étalonnage 6 critéres (scénario 1) met en évidence un biais entre les simulations et les ob-
servations de la température de brillance Tz. Les caractéristiques de ce biais sont variables
d’une période a l'autre (Fig. 6 de P’article). Ce biais qui intégre les erreurs de mesures et sur-
tout de simulation de la température de brillance va influencer I’étalonnage basé uniquement
sur cette variable (scénario 3). Nous reviendrons sur ce point dans le paragraphe perspec-
tives. La conséquence sur I'étalonnage lorsque T fait partie du jeu de variables optimisées
se traduit par I'augmentation de I'erreur sur les flux de chaleur H et G directement liés aux
gradients de température.
L’apport de la température de brillance dans I’étalonnage permet 'amélioration de la simu-
lation des variables LE, w, ws liées au contenu en eau du sol (scénario 1 versus scenario
2). Ce résultat a été obtenu en comparant lefficacité des étalonnages moyens ("long-term")
réalisés sur le cycle végétal complet (155 jours) sur les périodes d’étude caractéristiques.
L’intérét d’avoir considéré un étalonnage moyen est d’intégrer 'apport de la variable T sur
tout le cycle de 155 jours et non de facon spécifique.
L’apport spécifique, en considérant un étalonnage sur une courte période (P1, P2 ou P3),
est moins évident pour les scenarii 1 et 2 (multicritére).
Par contre, lorsque T est la seule variable d’étalonnage (scénario 3), un étalonnage spéci-
fique sur chaque période améliore le bilan d’eau mais dégrade, la encore, les flux G et H, a
cause des biais observés sur la température.

Critiques

Pourquoi ’étude de sensibilité est-elle analysée au cours du processus d’étalonnage du
modele ?

Telle qu’elle est mise en oeuvre par Bastidas et al. (1999), 'analyse de sensibilité est
réalisée pour des gammes de variation initiales les plus larges possible. Un algorithme ité-
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ratif (MOGSA) calcule alors la sensibilité des paramétres pour un nombre de simulations
donné (échantillon) en ré-échantillonant I’espace des paramétres. Si le résultat de I’analyse
est stable, la taille de I’échantillon n’est pas augmentée et la sensibilité pour chaque para-
métre est obtenue. Pour notre étude, la taille de I’échantillon est fixée a priori et les gammes
de variations sont définies pour un contexte donné. En toute rigueur, les résultats de ’analyse
de sensibilité seraient ceux de la premieére itération de ’algorithme d’étalonnage. Cependant
un parameétre peut devenir sensible ou ne plus I’étre au cours des itérations en fonction de
la largeur des gammes de ’ensemble des paramétres. Nous analysons ainsi la sensibilité d’un
paramétre en fonction du taux de réduction de la gamme associée et de la fréquence de sa
sensibilité plutot que de facon "absolue" & partir des gammes initiales.

Y a-t-il unicité de "la solution” avec la méthode d’étalonnage ¢

La "solution" de I’étalonnage est en fait un ensemble solution qui correspond & une par-
tie de 'espace des paramétres initial défini par les gammes initiales. Cependant, I’ensemble
solution obtenu va dépendre de la "forme" de la fonction de cotit. Celle-ci n’est tout d’abord
pas déterminée avec précision puisqu’une discrétisation uniforme de ’espace des paramétres
ne correspondrait pas a une discrétisation uniforme de I'espace associé a la fonction de cotit
du fait des non-linéarités. De plus, cet espace est obligatoirement sous-échantillonné. Par
ailleurs, la méthode de réduction des gammes de paramétres n’envisage pas de gamme solu-
tion comme une réunion de gammes disjointes. En effet, aprés qu’'un paramétre ait été jugé
"sensible", une seule partie de la gamme associée est choisie. Il n’y a donc pas unicité de
la solution & proprement parlé, cependant la robustesse de la méthode tient au fait qu’un
étalonnage répété plusieurs fois en rééchantillonnant I'espace des paramétres donne des ré-
sultats identiques ou trés proches dans I'espace des paramétres.

Pourquoi ne pas avoir pris en compte les incertitudes liées auz variables de forcage dans
cette étude ?

Cette étude s’est attachée a analyser les solutions de 'ajustement des paramétres qui
optimisent un jeu de variables de sortie du modéle. L'influence du forcage atmosphérique
et radiatif ainsi que le forgage relatif a la dynamique de la végétation (LAI et hauteur du
couvert) n’a pas fait 'objet d’une étude systématique comme celle de I'influence des para-
metres. En ce sens 'analyse de sensibilité et les résultats de ’étalonnnage sont dépendants
de ce forcage.

Nous illustrons simplement ci-dessous l'effet de l'incertitude sur le LAI. La mesure du
LAT du couvert (surface de feuille par surface de sol) par télédétection est peu précise. Le
LAI que nous avons utilisé en entrée du modéle pour cette expérience est un LAI déduit des
mesures réalisées par télédétection par I'instrument Licor LAI2000 (mesure de la transmit-
tance du couvert). Les valeurs de LAI utilisées sont en fait obtenues par une interpolation
journaliére des mesures par des fonctions splines. Des mesures plus précises par prélévement
des organes végétaux et calcul de la surface de feuilles vertes par surface de sol (LAI plani-
métrique) ont aussi été réalisées. Ces mesures sont interpolées au pas de temps journalier par
des fonctions de croissance et de sénescence (documentation de la base de données Alpilles;
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F1G. 2.4 — Estimations du LAI par deux méthodes de mesure sur la parcelle 101 de Blé d’hiver

Prévot, 2000). La dispersion des valeurs entre les estimations du LAT obtenues par ces deux
méthodes montrent d’importantes différences aprés la phase de croissance (Figure 2.4).

Il faut noter que le LAI2000 télédétecté ne mesure pas seulement le LAI vert mais la
surface de I’ensemble des organes végétaux dans la direction de visée. L’approximation entre
le LAI vert et le LAI total dans le modéle est une hypothése forte et engendre une erreur
importante surtout vers la fin du cycle végétal en période de sénescence. Une des conséquences
est la mauvaise estimation du bilan radiatif. Le rayonnement incident sur la surface rencontre
un albédo de surface dépendant de la fraction végétale déduite du LAIL Sur la période P3,
le rayonnement réfléchi est légérement surestimé a U'issue de 'étalonnage 6 critéres (scénario
1) bien que I'albédo de la végétation tende vers les valeurs les plus faibles de la gamme de
variation. [’albédo du sol convergeant vers des valeurs plus élevées, 'effet d’un forcage du
modéle avec le LAT planimétrique accentuerait largement la surestimation du rayonnement
réfléchi. Les rayonnements réfléchis simulés pour le LAI planimétrique et le LAI 2000 en
entrée du modéle avec le jeu de paramétre obtenu aprés 'étalonnnage 6 critéres (scénario 1)
sur la période P3 (phase de sénescence) sont présentés Figure 2.5.

[’étalonnage du modeéle avec un forcage du LAI planimétrique donnerait donc des ré-
sultats trés différents pour les paramétres associés a l’albédo du sol et de la végétation.
L’influence du L AT sur I’étalonnage n’a cependant pas été étudiée de facon systématique. Le
choix de se limiter aux paramétres du modéle sans prendre en compte 'influence des variables
d’entrée est volontaire puisque les expériences d’analyse de sensibilité et d’étalonnage n’ont
pas pour but d’étre étudiées dans I'absolu mais de fagon comparative sur le méme forcage
du modéle.

Discussion

L’utilisation de la seule donnée de température de brillance pour contraindre le modéle
semble a la fois délicate et encourageante suite aux résultats du scenario 3. Cependant ces
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F1G. 2.6 — Cycles diurnes moyens simulés et observés pour chaque période de 20 jours

résultats sont bien sir, fortement dépendants des incertitudes a la fois des données d’entrée
et du modéle. Ils sont en particulier dépendant des caractéristiques du biais entre simulations
et observations de Tz. En effet, la minimisation de ce biais conduit & dégrader les résultats
de I'étalonnage (sénario 3). La forme du cycle diurne moyen de la température de brillance
est différente entre les simulations et les observations et les caractéristiques de cette erreur
sont variables selon les processus dominants. La figure 2.6 présente les cycles diurnes moyens
pour chacune des périodes de 20 jours P1, P2 et P3.

La température Tz simulée est en général surestimée de jour sauf autour du maximum
de transpiration (quand le couvert est développé). La cause de ce biais peut étre cherchée
dans la simulation de P'albédo, le calcul des résistances (aérodynamiques et stomatique),
les poids respectifs des contributions de la température de sol T}, et de la température de
la végétation T, a la température de brillance ou les propriétés thermiques du sol. A ces
caractéristiques des erreurs sont associés un ou plusieurs processus et par conséquent des
paramétres, un ajustement est donc envisageable. Néanmoins le choix de la paramétrisation
oriente nécessairement le type d’ajustement possible. Aucune capacité thermique du couvert
végétal n’est, par exemple, prise en compte. L’albédo du sol, par ailleurs, ne dépend que de
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F1G. 2.7 — Cas de vent faible. Simulations des températures Tg, T, T, et du flux H
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FI1G. 2.8 — Cas de vent fort. Simulations des températures Tg, T, T, et du flux H

I’humidité superficielle, il n’y a pas de dynamique temporelle journaliére avec la position du
soleil, c’est un albédo moyen. Le bilan radiatif courtes longueurs d’onde ne prend pas non
plus en considération la direction du rayonnement solaire direct incident. Ce dernier point a
été testé et bien que les résultats tendent & minimiser le biais sur les branches ascendantes et
descendantes du cycle diurne, la correction reste insuffisante pour expliquer cette erreur. En
ce qui concerne les résistances aux échanges, nous n’avons pas modifié le calcul des résistances
puisque les paramétrisations de celles-ci sont largement admises et utilisées classiquement
dans les modeéle TSVA. Cependant, des erreurs liées a leur hypothése de validité influent sur
le calcul de Tpg.
Les contributions relatives des températures T, et T, a la température de brillance de la
surface T's vont influencer a la fois le phasage de celle-ci et le biais, il est donc intéressant
d’analyser plus en détail les séries temporelles de ces trois températures. La période P2 (phase
de maturation du blé) présente des résultats intéressants. Sur cette période la différence de
phase entre les températures du sol et de la végétation est la plus marquée. La température
du sol est en retard sur la température de la végétation a cause de I'inertie thermique du sol
(I'inertie thermique de la végétation étant nulle). Ces déphasages combinés aux contributions
relatives des températures T, et T, au signal T vont influencer la forme du cycle diurne de
TB-
D’autre part, les biais de la température de brillance de nuit sont assez hétérogénes. Les
figures 2.7 et 2.8 présentent les séries temporelles de ces températures dans un cas de vent
faible et un cas de vent fort. Le flux H de chaleur sensible est aussi représenté.

En cas de vent fort et de flux H fort, le biais nocturne disparait. Le calcul des résistances
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F1G. 2.9 — Comparaison des résultats d’étalonnages monocritéres (scénario 3) "court terme" et
"long terme" sur les périodes P1, P2 et P3

aux échanges turbulents peut alors étre mis en cause, le formalisme ne s’appliquant pas en
condition de vent faible et de forte stabilité (Olioso, 1992; Troufleau 1996) comme nous
I’avons déja noté au chapitre 1.

Par ailleurs, la température profonde du sol ainsi que le paramétre Fije., (corrigeant
I'inertie thermique) ont un impact important sur le biais nocturne. On notera les valeurs
similaires du Fyer, (maximum de la gamme de variation) pour les périodes P1 et P3 qui
limitent I'inertie thermique du sol. Les biais froids nocturnes obtenus sur ces deux périodes
(jusqu'a —2K en moyenne sur la période P3) s’expliquent a la fois par ce résultat et aussi
par des intensités de vent plus faibles.

Un autre point ouvert a la discussion permettant d’expliquer ces biais pourrait étre attribué
a 'incertitude liée a la mesure du rayonnement atmosphérique.

Néanmoins I'ensemble des ces erreurs de simulation sur la température de brillance qui
peuvent avoir des causes multiples et qui sont aussi dépendantes du forcage d’entrée du
modéle n’ont pas fait I'objet d’études spécifiques. Nous avons fait le choix par la suite de
chercher a limiter I'impact de ces erreurs dont la maitrise parait limitée compte tenu des
paramétrisations utilisées nécessairement approximatives.

Perspectives

Les résultats de la derniére partie de I'article sont complétés par la figure 2.9 pour les
trois périodes P1, P2, P3.

Ces résultats montrent qu'un étalonnage spécifique du modéle ("court terme") basé sur
I'optimisation de la température de brillance permet de réduire I’erreur sur le flux LE et
sur le contenu en eau de la zone racinaire (périodes P2 et P3) par rapport a un étalonnage
moyen ("long terme") sur les 155 jours de simulation.

Bien que les résultats soient moins bons (RMSE plus élevés) que ceux d’un étalonnage mul-
ticritére plus complet (scénarii 1 et 2), apport de la seule connaissance de la température
de brillance pour contraindre le bilan hydrique sur des courtes périodes doit étre étudié de
facon plus approfondie.

Cette étude doit donc envisager maintenant comment réduire 'influence de I’erreur de simu-
lation (spécifique au contexte d’application) sur I'étalonnage du modéle. L’utilisation de la
dynamique temporelle (cycle diurne) de cette variable doit en outre étre analysée pour mieux
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F1G. 2.10 — Principe de ’étude de faisabilité. Comparaison de 1’étalonnage monocritére basé sur
Tp synthétique a I'étalonnage multicritére (le plus complet) permettant d’obtenir Tz synthétique

cibler I'information télédétectée pertinente pour controler les processus d’échange dominants
relatifs a la période considérée.

La premiére étape de I’étude est d’analyser la faisabilité et les limites d’un étalonnage basé
sur la seule utilisation des observations de température de brillance et de définir dans quel
cadre la méthodologie peut-elle étre développée.

2.5 FEtude de faisabilité

[’étalonnage multicritére du modéle SEtHyS dans le scénario 1 présenté partie 2.3 cor-

respond a I’étalonnage le plus complet pour lequel ’ensemble des processus d’échange du
bilan d’énergie et d’eau sont optimisés sur chaque période caractéristique.
La simulation de la température de brillance & partir du modéle étalonné sur chaque pé-
riode peut alors servir de séries temporelles synthétiques (Cf. schéma de principe Fig. 2.10)
permettant de s’affranchir des erreurs de modéle et des observations sur la température de
brillance dans le processus d’étalonnage du modéle.

La comparaison des résultats d’étalonnage du scénario 1 et d’un étalonnage monocri-
tere basé sur les mesures synthétiques de température de brillance permet donc d’étudier
la faisabilité théorique d’ajustement des paramétres du modéle par cette variable. L’intérét
est aussi d’évaluer la "taille" de 'espace solution du probléme d’optimisation traduisant la
robustesse de cette approche.

[’étalonnage monocritére du modéle avec les mesures synthétiques de Tz est mené sur
les trois périodes caractéristiques de 20 jours définies en 2.3 avec les mémes gammes initiales
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pour les 19 paramétres et 3 conditions initiales.
Nous résumons ict les résultats obtenus :

— Un bon accord général est obtenu entre les deux étalonnages pour la convergence
des gammes de paramétres et des RMSE. Bien que certaines différences existent, les
directions de convergence des gammes des parameétres sont identiques.

— Certaines différences concernent les paramétres de 1’albédo du sol, la valeur du para-
meétre ny de la courbe de rétention et de la conductivité hydraulique & saturation
(Ksqt) pour la période P1 uniquement, la taille du réservoir associé a la zone racinaire
(dpy) pour les périodes P1 et P3, les paramétres ajustant la résistance de sol a 'évapo-

ration (période P3), I'initialisation du contenu en eau de la zone racinaire (différences
faibles).

D’ot proviennent les différences obtenues ?

I’albédo du sol est déterminé par quatre paramétres (see, Qhum, Wing, Wsup) €t le contenu
en eau de surface définissant une fonction continue par morceaux (travaux de Ross et
al.; 1991) :

Qsol = Qgec pour wy < Winf

Agol = Qgee — ( ) (asec - ahum) pour winf S wg S wsup (24)

Qsol = Qhum Pour Weyp < Wy

’Ll)g*winf
Wsup—Winf

Ol Qlgee €F Qpym sont les valeurs d’albédo de la surface du sol supposé sec et humide
respectivement.

Sur chacune des périodes d’étalonnage P1, P2 et P3 une partie seulement de la gamme
d’humidité superficielle du sol, comprise entre 'humidité résiduelle (paramétre w;esiq)
et "humidité a saturation (parameétre w,,q, ), est balayée compte tenu des forgages mé-
téorologiques et des stades phénologiques différents caractérisant chaque période. Dés
lors, la combinaison des paramétres de la fonction donnant 1’albédo du sol peut ne
pas étre unique. Il est donc nécessaire d’analyser si les différences obtenues entre les
deux étalonnages proviennent de cette liberté d’ajustement selon la gamme de valeurs
balayée pour 'humidité du sol ou du manque de robustesse de la méthode basée sur la
seule connaissance de T synthétique.

Nous avons tracé sur la figure 2.11 les paramétrisations de 1’albédo obtenues sur cha-
cune des trois périodes pour la derniére itération de 1’étalonnage. La derniére gamme
obtenue pour chaque paramétre étant plus ou moins large en fonction de la sensibilité
du parameétre, il peut y avoir une indétermination sur les courbes associées.

Sur les périodes P1 et P3 (courbes a) et ¢)), des valeurs un peu plus élevées sont obte-
nues avec 1’étalonnage monocritére basé sur Tz synthétique. La fraction de couverture
végétale o n'est cependant pas la méme sur les deux périodes. Elle est comprise entre
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F1G. 2.11 — Courbes de la paramétrisation de I'albédo du sol en fonction de '’humidité de la couche
superficielle obtenues apreés étalonnage 6 critéres et monocritére sur chaque période caractéristique :
a) P1, b) P2, ¢) P3. Les droites verticales tiretées délimitent les valeurs d’humidité balayées sur
chaque période et pour chaque étalonnage.

10 et 25% sur la période P1 et entre 53 et 55% sur la période P3. Par ailleurs, sur
ces deux périodes I'albédo de la végétation (ag,) est aussi légérement supérieur pour
I’étalonnage monocritére. Il y a donc une certaine incertitude sur ['inversion de [’albédo
de la surface.

Les résultats obtenus sur la période P2 montrent toutefois une parfaite concordance
entre les deux étalonnages pour I’'albédo de la végétation et 'albédo du sol. En ef-
fet, concernant 'albédo du sol, la partie de courbe explorée (Cf. Figure 2.11 b)) pour
les conditions hydriques rencontrées (conditions séches) est quasiment identique pour
les deux étalonnages. Il apparait clairement une large incertitude pour les parameétres
ajustant la partie droite de la courbe qui n’est pas explorée sur la période. Cette incer-
titude n’ayant aucun effet sur les simulations. Ce dernier point est important et permet
de comprendre comment des paramétres faiblement sensibles peuvent étre ajustés dif-
féeremment d’'une étude a 'autre. Leur gamme de variation restant en général large a
la derniére itération de 1’étalonnage.

les paramétres ajustant I’état hydrique et les transferts d’eau dans le sol : ny g, est

un paramétre de forme de la courbe de rétention de 'eau dans le sol, il est ajusté de
facon identique par les deux étalonnages sur la période P3 ou les conditions hydriques
les plus séches sont atteintes. Ce paramétre n’est pas sensible sur la période P2. Ce-
pendant, sur la période P1, les valeurs opposées extrémales de la gamme de départ
sont obtenues pour chaque étalonnage.

Ce paramétre intervient dans le calcul du potentiel hydrique du sol (définissant 1’état
énergétique de I'eau dans la matrice de sol), de la capacité capillaire , de la conductivité
hydraulique et par conséquent dans le calcul de la diffusivité hydrique du sol. Nous
avons donc représenté sur la figure 2.12 dans le cadre de chaque étalonnage 'effet de la
valeur du paramétre ny ¢ entre le minimum et le maximum de sa gamme de variation
initiale ([1.168;1.331]) sur ces propriétés hydriques du sol.

Le paramétre ny ¢ a donc un impact important sur la détermination du potentiel hy-
drique en conditions séches et sur les trois autres grandeurs représentées prés de la
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saturation. Pour la gamme d’humidité rencontrée sur la période P1, nyg n’a aucun
impact sur la valeur du potentiel hydrique qui est quasiment nul (les forces de tension
entre la matrice du sol et 1’eau sont négligeables). Par contre, il influe sur la diffusivité
hydrique controlant les transferts d’eau entre la zone racinaire et la couche superficielle
pour des valeurs moyennes d’humidité & "l'interface" entre la couche superficielle et la
zone racinaire supérieures a 0.3 m3.m 3. Les valeurs élévées de ny ¢ pour les courbes
bleu (6 critéres) et les valeurs les plus faibles pour les courbes vertes (étalonnage mono-
critére) obtenues pour chaque étalonnage tendent a restituer des valeurs de diffusivité
d’autant plus éloignées.

Néanmoins, la valeur du paramétre K, est largement plus déterminante sur la diffusi-
vité hydraulique pour les valeurs d’humidité considérées. Ce paramétre, dont la gamme
de variation initiale s’é¢tend sur deux ordres de grandeur ([2.4.107%;2.7.10 5m.s7])
converge vers les valeurs les plus faibles de la gamme pour les deux étalonnages bien
qu’il y ait un ordre de grandeur entre les deux : il tend vers 3.10~"m.s~! pour 'éta-
lonnage 6 critéres et 5.5.10%m.s~! pour I’étalonnnage monocritére.

L’inversion n’est donc pas strictement identique entre les deux étalonnages pour les
propriétés hydriques du sol sur la période P1 pour des conditions de sol trés humide.
La simulation de la température de brillance IRT n’est en fait pas affectée par les
différences obtenues sur les valeurs des paramétres "sol" (dpa, nyg, K, wa,). Ceci
s’explique par le fait que la disponibilité en eau importante dans la couche de surface
n’affecte pas I’évaporation du sol (et donc le flux de chaleur latente puisque la trans-
piration est négligeable sur cette période) et que les propriétés thermiques du sol sont
comparables entre les deux étalonnages.

Il y a donc, dans le cas d’un couvert végétal peu développé pour des conditions hy-
driques de surface proches de la saturation, une indétermination sur I'inversion des
paramétres du modéle conditionnant les transferts hydriques et thermiques dans le sol.

les paramétres déterminant la résistance de sol & ’évaporation sur la période P3
convergent, vers des valeurs différentes pour chaque étalonnage. Les deux paramétres
agiim €t bgun définissent en fait 1’évaporation limite du sol, dont le concept a été
proposé par Soarés et al. (1988 ; Cf. Eq.1.35). La figure 2.13 représente les faisceaux de
courbes pour les derniéres gammes obtenues aprés chaque étalonnage sur cette période.
Nous avons représenté les contenus en eau initiaux (w,,) dont les valeurs obtenues sont
aussi différentes pour chaque étalonnage.

Les valeurs d’évaporation limite sont apparemment différentes (faisceaux de courbes
en vert et bleu sur la figure 2.13). Cependant, les contenus en eau initiaux superficiels
le sont aussi. Nous avons donc représenté en rouge sur la figure 2.13 une translation
du faisceaux de courbes en vert afin de superposer les contenus initiaux. On fait alors
I’hypothése que la dynamique de I'humidité de la couche de surface est la méme pour
les simulations issues des deux étalonnages. Les courbes sont tout a fait comparables
pour les valeurs d’évaporation limite rencontrées sur la période P3 avant d’atteindre
la saturation en eau de la couche de surface. Plus précisément, cette période est ca-
ractérisée par deux épisodes de pluie. Le premier (DoE 518) ne permet pas d’atteindre
la saturation. La fleche ascendante selon la courbe rouge de la figure 2.13 indique, en
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F1G. 2.13 — Evaporation limite obtenue par les étalonnages 6 critéres et monocritére. Le faisceau
de courbes en rouge est la translation du faisceau de courbes en vert superposant les contenus en
eau initiaux obtenus pour chaque étalonnage (traits tiretés). Les humidités résiduelles du sol et a
saturation sont représentées en trait tireté vertical noir

effet, qu’en prenant en compte les différences d’humidité initiale entre les deux éta-
lonnages les valeurs d’évaporation limite sont comparables. Pour le deuxiéme épisode
de pluie (DoE 522) qui a lieu a la fin de la période (P3 : DoE 505 — 525) la satu-
ration est atteinte pour la couche de surface. La fleche descendante indique alors les
valeurs d’évaporation limite aprés cet épisode de pluie pour I’étalonnage monocritére
(vert). Ces valeurs sont trés différentes de celles de 1'étalonnage 6 critéres (bleu) prés
de la saturation. Cependant, ces différences n’ont aucun impact sur I’évaporation du
sol puisque la demande climatique est inférieure & ces valeurs élevées d’évaporation
limite sur les deux derniers jours de la période.

Conclusion : Les trois parameétres wy,, agiim et bgiin, étant fortement liés vis a vis de
I’évaporation limite, une combinaison différente de leurs valeurs entre les deux étalon-
nages permet de contraindre de la méme facon ’évaporation limite. L’inversion de ces
paramétres n’est donc pas unique pour les conditions hydriques de surface et de forcage
météorologique de la période P3 caractérisées par un sol sec et deux épisodes de pluie.

la taille du réservoir associé a la zone racinaire (dpy) est inversée avec des tendances
cohérentes mais des valeurs différentes pour les périodes P1 et P3 alors que les valeurs
sont identiques sur la période P2. Ce paramétre du modéle influence la simulation de
la température de brillance surtout quand il conditionne I’évapotranspiration et plus
particuliérement le stress hydrique (Van de Griend et al.1985, Carlson et al. 1995 ; Ta-
conet et al., 1986 ; Calvet et al., 1998) ou lorsqu’il influe sur les propriétés thermiques
par la régulation des contenus en eau. Sur la période P2, I'accord est bon entre les deux
étalonnages du fait de 'impact de dps sur la transpiration. Sur les périodes P1 et P3
il influence plutot les propriétés hydriques et thermiques de la surface pour lesquelles
la solution de l'inversion n’est pas unique comme nous ’avons illustré.
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Conclusion
Les différences obtenues entre les deux étalonnages peuvent avoir deux origines possibles :

— la faible influence (sensibilité) des paramétres sur la température de surface

— la compensation des combinaisons de paramétres intervenant dans les processus d’échanges

influents sur la température de surface

Ces deux possibilités dépendent des conditions d’application sur la période d’étalonnage
et donc des processus représentés.
Nous avons vu que les conditions initiales wg, et wy, ne sont pas toujours restituées de fa-
con identique par les 2 étalonnages, dans le cas d'un étalonnage basé sur Tjp, il vaut donc
mieux prescrire ces conditions initiales d’humidité en débutant la simulation & saturation
par exemple. L’inversion de celles-ci est, en effet, liée aux paramétres régissant I’évapotrans-
piration.
L’inversion de ’albédo de la surface parait incertaine a partir de la température de brillance.
On note par ailleurs que pour les parameétres liés aux transferts hydriques dans le sol et pour
les parameétres liés a I’évaporation limite du sol, I’ensemble solution n’est pas toujours unique
pour la gamme d’humidité balayée. En effet les processus physiques peuvent étre contraints
de la méme facon avec une certaine liberté dans la combinaison des paramétres associés pour
une méme optimisation de la variable température de brillance.
L’accord entre les 2 étalonnages est par ailleurs assez bon pour les paramétres associés aux
propriétés radiatives de surface et aux propriétés physiologiques et structurales de la végeé-
tation.
La faisabilité d’un étalonnage basé sur la seule connaissance de la température de brillance
IRT de la surface est donc envisageable lorsqu’on compare la convergence moyenne de 1’en-
semble des paramétres et la minimisation des fonctions de coiut (RMSE) sur I'ensemble des
variables du bilan d’énergie et d’eau.
L’enjeu a partir de données réelles est donc de diagnostiquer les cas d’indétermination, de
non sensibilité des parameétres et surtout de déterminer comment limiter I'impact de I'er-
reur de simulation et de mesure sur I’étalonnage des paramétres du modéle. L'utilisation
de la dynamique du cycle diurne de la température est alors envisagée pour aborder cette
problématique.
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Chapitre 3

Méthodologie d’étalonnage basée sur la
dynamique du cycle diurne de la
température de surface

Le chapitre précédent s’est attaché a analyser I’apport de la température de brillance de

la surface dans I’étalonnage du modéle SEtHyS. Le développement d’une méthode n’utili-
sant que cette donnée pour controler un modéle TSVA comme le modéle SEtHyS se heurte a
priori au probléme de la robustesse de I’estimation des combinaisons de paramétres solution
lié au fait que ces parameétres ne sont pas indépendants. Parmi cet ensemble solution une par-
tie seulement peut étre physiquement acceptable dans un contexte d’application donné. Une
simple optimisation des températures simulées et observées par une technique des moindres
carrés ne permet pas, en général, d’ajuster I’ensemble des processus d’échange simultané-
ment. Cependant, I’étude précédente indique que la température de brillance contient une
information intégrée sur le bilan d’énergie et d’eau. L’enjeu est alors de chercher un moyen
d’extraire cette information et de définir selon le contexte d’application quels sont les pro-
cessus qu’elle permettrait effectivement de contraindre.
Ce chapitre présente le développement et I'application d’une méthodologie d’étalonnage ba-
sée uniquement sur la connaissance de la température de brillance IRT a haute résolution
temporelle (20 minutes) a 1’échelle de la parcelle agricole. Nous détaillerons d’abord I'intérét
de tirer partie de la dynamique du cycle diurne avant de présenter la méthodologie elle-méme.
Sa mise en oeuvre sous la forme d’un étalonnage dynamique puis dans un contexte d’assi-
milation de la température en temps réel précéderont les conclusions de cette partie. Nous
envisageons ensuite les perspectives d’application aux données de température de surface
basse résolution spatiale dans le cas du paysage hétérogeéne.

3.1 Utilisation de la dynamique de la température a haute
résolution temporelle

Intérét de D’utilisation de la variabilité diurne
L’utilisation de la variabilité temporelle de la température de surface a un triple intérét
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pour notre étude :

— nous avons vu que la représentation des différents processus d’échange au sein d’une
période d’étalonnage conditionne I'inversion des paramétres a partir de la température
de surface. A I’échelle de la journée, les processus d’échange privilégiés (échanges ra-
diatifs, évaporation, transpiration, flux de chaleur sensible, flux de conduction de la
chaleur) évoluent avec I’heure et la plage horaire considérée. Il y a donc un intérét de
décomposer le cycle diurne de la température de surface afin de tirer partie au mieux
de I'information qu’il contient & 1’échelle horaire ;

— d’autre part, toute l'information journaliére n’est pas utile ni pertinente pour ajus-
ter chaque paramétre du modéle di au fait que les processus d’échange privilégiés et
I’erreur du modéle évoluent au cours d’une journée. Ce deuxiéme point concerne la
fonction de cotit a optimiser pour étalonner les paramétres. La décomposition du cycle
diurne permet donc d’envisager comment "adapter" cette fonction de cotit & minimiser ;

— enfin, I'utilisation de la dynamique du cycle diurne de la température de surface permet
de s’affranchir en partie de I’erreur "absolue" du modéle ou des observations. La série
temporelle de température va alors étre considérée comme un signal et décomposée en
gradients temporels, amplitude et phase.

Différentes études ont déja proposé d’utiliser les caractéristiques du cycle diurne de la

température de surface IRT (amplitude, gradients temporels) pour inverser les propriétés de
la surface comme I’humidité du sol (Van de Griend et al., 1985; Wetzel et al, 1984 ; Wetzel
et Woodward, 1987 ; McNider et al. 1994 ; Diak et Whipple 1995 ; Jones et al, 1998a, 1998b
par exemple) en utilisant des modeéles de bilan d’énergie a la surface.
Ces études ont été généralement réalisées a 1’échelle régionale et visent a restituer la va-
riabilité spatiale de ’humidité du sol. Notre propos est d’adapter le principe de ces études
d’abord a l'échelle locale dans le but de contraindre la modélisation détaillée du bilan (mo-
déle SEtHyS) pour ensuite restituer la variabilité spatiale et temporelle a ’échelle régionale
(chapitre 4).

Présentation et application de la méthodologie développée

L’enjeu consiste a développer une méthode qui exploite uniquement I'information conte-
nue dans la dynamique de la température de brillance IRT pour étalonner les paramétres du
modeéle et qui étalonne les seuls paramétres qui influent sur cette dynamique.

Pourquoi ? 1’étalonnage des paramétres du modéle par I'optimisation de 'intégralité du
signal de température de brillance n’est pas satisfaisante (partie 2.3). Ceci est lié d’une part
a l'erreur de simulation et d’observation mais aussi au fait que seule l'optimisation d’une
"partie du signal" est pertinente pour contraindre certains paramétres et le reste n’apporte
que du bruit et dégrade ainsi ’étalonnage global.
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Le principe de la méthode est d’étalonner chaque parameétre du modéle avec les caracté-
ristiques du cycle diurne (amplitude, phase, gradients temporels) sur lesquelles le paramétre
est influent.

— La premiére étape consiste a analyser la sensibilité des parameétres aux caractéristiques.

— L’étape suivante est d’étalonner chaque paramétre de facon multicritére en optimisant
simultanément 1’ensemble des caractéristiques auxquelles il est sensible.
Note : Les paramétres influents sur les mémes caractéristiques sont étalonnés simulta-
nément, l'interaction entre paramétres est alors prise en compte. La particularité de
cette méthode est d’utiliser comme variables les caractéristiques du cycle diurne de la
température de brillance.

Un schéma de principe détaillé est présenté dans I'article 2 partie 3.2 Figure 1.
Mise en oeuvre :
Prescription de contraintes a priori sur les gammes de variation des parameétres

Nous avons réalisé une premiére expérience numérique avec cette méthode d’étalonnage
a partir des mémes gammes initiales des paramétres du modéle et dans les mémes conditions
d’application. Nous avons appliqué la méthode sur des périodes successives de 20 jours en
se basant sur les résultats de chaque étalonnage pour déterminer les gammes de variation
initiales de I’étalonnage suivant. Bien que plusieurs tests aient été réalisés, il s’est avéré
que I'étalonnage convergeait vers des solutions inacceptables autour de la période de fin de
croissance et de début de maturation du couvert de blé ou la transpiration joue un role
prépondérant dans la régulation de la température de la canopée.
Ces solutions consistaient a limiter la transpiration par des valeurs minimum du paramétre
régulant le taux d’assimilation des produits de la photosynthése (V,4z,) et & favoriser le flux
de conduction de la chaleur dans le sol par 'augmentation de la capacité calorifique du sol
en minimisant les valeurs du paramétre Fijepp,.
Dans la partie 2.3, nous avons vu que I’étalonnage monocritére simple basé sur ’optimisation
"en valeur absolue" de la température de brillance convergeait ainsi vers les mémes solutions
inacceptables.
La méthode proposée parait donc a ce stade d’'un intérét limité. [’analyse de la forme de
la fonction de cout dans l'espace des paramétres V.., €t Fiperm NOUs a permis de mieux
comprendre la direction prise par la méthode d’étalonnage.
Nous avons choisi deux périodes pendant la phase de croissance du blé sur lesquelles est

— fixé ’ensemble des paramétres du modéle au milieu des derniéres gammes obtenues par
I’étalonnage a 'exception des deux parameétres Va2, €t Finerm ;

— réalisé un ensemble de simulations basées sur les combinaisons des valeurs des para-

meétres Vi, €t Finerm €n balayant I’ensemble de leurs gammes respectives. Les RMSE
sont alors calculés sur les variables du bilan d’énergie et d’eau pour chaque simulation.
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Les gammes de variations pour Vy,uz, et Fiperm sont respectivement [30; 200] (umol.m=2.s71)
et [0.5;2]. Le tracé des fonctions de cott (RMSE entre simulations et observations) est pré-
senté Figure 3.1 pour les variables T, wy, wo, LE, H, G, aRg, Rn et pour deux périodes
d’étalonnage correspondant aux jours de I'expérience (DoE) 417 — 437 (cas a) et 442 — 462
(cas b).

Sur la premiére période (cas a) la minimisation du RMSE(Tg) correspond aux faibles
valeurs du parametre Fyjep,. Le parameétre V,,,,, n’a pas d’influence notable sur la valeur
du RMSE(Tg). Par contre des valeurs comprises entre 50 et 100 permettent de minimiser
le RMSE(Tg) sur cette période. Les faibles valeurs de Fye,,,, augmentent 1'erreur sur le flux
G. En effet, comme nous I'avons déja analysé, cela revient & augmenter 'inertie thermique
du sol, a surestimer (G et par conséquent a limiter le biais froid de nuit sur la température
de brillance.

Lorsqu’on passe a la période suivante (cas b), il apparait clairement que la minimisation
du RMSE(Tg) est obtenue pour des valeurs minimales des paramétres V., et Fiperm qui
maximisent 'erreur sur les flux LE et G.

Remarque : On note que la minimisation du RM S E(w,) pour les valeurs minimales de V,,,44,
parait contradictoire avec la maximisation de I'erreur sur le flux LE, ce résultat s’explique
par la surestimation du contenu en eau initial de la zone racinaire (w,,) en début de période.

Conclusion : Ces résultats montrent que la solution minimisant le RMSE(Tg) par les
valeurs minimales des parameétres V4., €t Fiperm doit étre exclue.

Nous choisissons donc de limiter la gamme du paramétre Fyje.,, & Uintervalle [1;2] pour
la suite de I’étude. Ce choix est d’abord déduit de la forme des fonctions de cotut (RMSE)
sur les flux de surface Figure 3.1, cas b. Par ailleurs, ce choix est encouragé par I’étalonnage
6 critéres du modéle (partie 2.3) qui ajuste des valeurs supérieures a 1 pour ce paramétre.
Ce choix parait limité au cas étudié (parcelle 101 d’Alpilles) cependant 'intervalle inclut la
valeur par défaut (Fyuer,, = 1) pour laquelle on a la paramétrisation de I'inertie thermique
du sol d’origine. Donc la transposition de la méthode & d’autres cas d’étude permettra uni-
quement d’augmenter ou de ne pas modifier I'inertie thermique du sol par rapport a la
paramétrisation de départ.

La gamme de variation du parametre V,,,,, est inchangée puisqu’aucune valeur n’est a pri-
vilégier a priori et que la méthode doit aussi étre évaluée sur I'inversion de ce paramétre.

Application sur des périodes successives

Le cycle saisonnier du blé d’hiver de la parcelle utilisée pour 1’étude correspond a environ
155 jours (DoE 387 — 542). Nous avons sélectionné la période du 21 Janvier (DoE 387) au
10 Juin (DoE 527) 1997 que nous avons divisée en 7 périodes d’étalonnage de 20 jours.
Nous avons vu précédemment (partie 2.5) que l'inversion des paramétres du modéle peut
mener a une certaine indétermination selon les conditions d’application (forcage, état hy-
drique de surface, stade phénologique du couvert) de la période d’étalonnage. Il parait donc
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a) Période 417 — 437

0.04 x10°
RMSE(T,) RMSE(w,) - RMSE(w,)

4
3
200
1 100 100 100
facttherm 00 vmax0 70 facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0 40
RMSE(G) RMSE(LE) 38 RMSE(H)
: 60 : : 35
100 50 30
; 50 ;
" 25
50 / 40 %
2
o . o .
9 30 ) )
200 200
1 100 1 100
facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0
RMSE(aRg) 2 RMSE(Rn) 32
facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0
L.
b) Période 442 — 462
0.018
0.016
0.014
0.012
0.01
0.008
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facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0
RMSE(G) RMSE(LE) 70 RMSE(H) 70
70
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40
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1 1
facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0 facttherm 00 vmax0
36
RMSE(aRg) 185 RMSE(Rn)

facttherm 00 vmax0 facttherm 0o vmax0

F1G. 3.1 — Tracé des RMSE dans l'espace des paramétres Viaz, €t Fiperm pour deux périodes
d’étalonnage DoE 417 — 437 et 442 — 462. Les valeurs des RM SE sont en K pour Ty, en m3.m™3
pour wy et wy et en W.m~2 pour G, LE, H, aRg et Rn
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nécessaire de controler le modéle de fagcon continue pour corriger une dérive éventuelle causée
par un ajustement de parameétres dans des conditions non favorables.

L’étalonnage sur la premiére période est réalisé a partir des mémes gammes initiales que
pour la partie 2.3 & I'exception de Fjepy désormais compris dans U'intervalle [1;2].

La "continuité" entre deux périodes d’étalonnage est prise en compte selon des régles simples
permettant & la fois d’assurer le transfert d’information d’'une période a I'autre en contrai-
gnant les gammes de paramétres et en permettant aussi leur réajustement. Le protocole est
décrit dans la partie 3.2.

Etudes comparatives

Afin d’évaluer la méthodologie proposée nous comparons I’étalonnage multicritéres basé
sur les caractéristiques du cycle diurne de la température T (référencé meth! dans la partie
suivante) a I’étalonnage monocritére basé sur la minimisation du RMSE(Tg) c’est a dire
minimisant "l’écart absolu" entre simulations et observations de Tp (référencé meth2 dans
la partie suivante).

Note

Pour cette étude le modele SEtHyS a été modifié par rapport a la partie 2.3. Les deux
changements principaux concernent :

— Le calcul de la température profonde du sol a partir du formalisme "force-restore"
de Deardorff (1978). Nous avons en effet supprimé le forcage de cette température
profonde de sol par la moyenne de la température de I'air en surface sur une période
temporelle antérieure (Coudert, 2003). La transposition & un autre cas d’application
était délicate puisqu’il fallait pouvoir déterminer la durée de la période de calcul de
cette moyenne.

— La position zénithale du soleil pour la contribution directe du rayonnement courtes
longueurs d’onde est désormais prise en compte dans le bilan radiatif visible. La base
de données Alpilles donne, en effet, le rayonnement solaire direct et diffus. Cette consi-
dération a pour but de limiter I'impact des simplifications du bilan radiatif courte
longueur d’onde sur le biais de la température Tz simulée pour la branche ascendante
et descendante du cycle diurne. Cet apport a cependant un effet trés faible dans la
corrections des biais.

Présentation de ['article 2

Les résultats de I’étalonnage dynamique du modéle sont présentés dans I’article 2 soumis
a la revue Remote Sensing of Environment en juillet 2006.
La méthodologie d’étalonnage basée sur les caractéristiques y est détaillée. L’étude de sen-
sibilité des paramétres du modéle aux caractéristiques du cycle diurne est analysée de facon
temporelle et pour I’ensemble des 7 périodes d’étalonnage. Les résultats de I’étalonnage sont
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analysés qualitativement et quantitativement en comparant les deux études meth1 et meth?2.
Les perspectives d’amélioration et d’application de la méthode dans un contexte "d’assimi-
lation de données" sont enfin présentées.

3.2 [Etalonnage dynamique. Article 2 : "Monaitoring land
surface processes with thermal infrared data :
Calibration of SVAT parameters based on the op-

timisation of diurnal surface temperature cycling
features"
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Monitoring land surface processes with thermal infrared data:
Calibration of SVAT parameters based on the optimisation of diurnal surface

temperature cycling features

B. Coudert', C. Ottlé', X. Briottet’
'CETP-IPSL-CNRS-UVSOQ,
10, avenue de I’Europe, 78140 Vélizy, France
’DOTA-ONERA,

2, avenue Edouard Belin, 31055 Toulouse, France

Abstract :

Land Surface Models (LSM) have been designed to describe water and energy transfers at the
soil-vegetation-atmosphere interface, and are therefore essential in many environmental
disciplines. These numerical models, driven by the boundary conditions in the atmosphere
and soil, require adequate knowledge of those vegetation and soil characteristics which are
determinant in the characterisation of mass and energy transfers. In view of the fact that,
firstly this information is often only partially known, and secondly the transfers are sometimes
incorrectly represented, these models can rapidly drift and need to be regularly corrected. To
this aim, remote sensing is a promising tool and many studies are currently devoted to the
development of assimilation techniques to control their inputs or internal variables. The
research presented in this paper contributes to this effort. Its ambition is to explore new
methodologies, designed to make use of remote sensing thermal infrared data recorded from
space. This study is based on the analysis of links between the characteristics of the diurnal
cycle of the surface brightness temperature and the soil-atmosphere interface parameters and
variables. The proposed methodology takes advantage of these features, instead of absolute
temperature values, to calibrate the LSM. The results show that the model parameters have a
significant impact on the diurnal temperature dynamics, sometimes to a greater extent than on
the temperature itself, and that these relationships have diurnal and seasonal variations. As a
consequence, the use of TIR data for LSM calibration can be optimised by considering only

those parts of the information which are really relevant to parameter calibration.
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1. Introduction

For many environmental disciplines such as meteorology, climatology, agronomy or
hydrology, accurate monitoring of land surface water and energy fluxes is required. To this
intent, various Land Surface Models (LSM) or Soil-Vegetation-Atmosphere-Transfer (SVAT)
Models have been designed to account for the interactions between plant canopy processes
and the environment. Most of these models are driven by meteorological data, and solve a
surface energy budget to estimate surface temperature, and a soil hydrology budget in order to
compute prognostic soil water content. Several levels of complexity exist in the transition
from these crude representations to physical models describing the soil-canopy-atmosphere
exchange processes at different levels in each medium. Such models are very useful for the
quantification and understanding of energy and water fluxes between the different parts of the
system. Unfortunately, their use is limited by our knowledge of the surface and vegetation
properties which regulate these transfers, and in particular by the choice of parameters scaled
to the resolution of the SVAT models. As a consequence, model errors, due to erroneous input

data or incorrect parameterisation, often occur and need to be corrected on a regular basis.

Remote Sensing (RS) instruments can provide information relevant either to the correction of
input data or to the monitoring of estimated model variables. Many studies have demonstrated
the ability of these techniques to estimate either surface characteristics such as vegetation or
soil properties, or surface variables such as soil moisture and temperature. Various reviews in
the literature describe the state of the art relevant to the direct RS retrieval of soil moisture,
surface temperature, land cover, vegetation characteristics like LAI or fAPAR, and soil
parameters such as thermal inertia, from the analysis of just one spectral domain, or through
the coupling of information from two or more spectral domains or measurement techniques
(active and passive microwaves for example). These estimations are performed in the solar,
thermal infrared and microwave spectral domains.

The present paper investigates the potential of thermal infrared (TIR) data in LSM
monitoring. In practice, surface temperature is a key variable in LSM because it results from
both energy and water processes which are linked by the common phenomenon of

evapotranspiration. This flux is strongly modulated by soil moisture, another key variable in
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soil hydrological processes, which explains why considerable efforts are devoted to the
interpretation of surface temperature in terms of soil moisture.

In the TIR spectral domain, many methods exist to estimate surface brightness temperature
and in some cases both soil and canopy surface temperatures from remote sensors (Francois
C. et al. 1997; Jia L. 2004; Menenti M. et al. 2001; Norman J.M. et al. 1995). Since these
variables (at least the surface brightness temperature) are estimated from SVAT models, the
latter can be directly monitored using assimilation procedures.

Until recently, relatively little research has been reported in which optimal control of
SVAT model prognostic variables or parameters is achieved with TIR data. Sequential and
variational techniques have been explored (Calvet J.-C. et al. 1998; Caparrini F. et al. 2004;
Crow W.T. et al. 2003; Crow W.T. 2003; Jones et al. 1998a, 1998b; Margulis S. A. and
Entekhabi 2003; Ottlé C. and Vidal-Madjar 1994) as well as parameter optimisation (Demarty
J. et al. 2005; Olioso A. et al. 1999; Taconet et al. 1986).

Other research work has been reported, based on the direct estimation of surface variables or
fluxes from TIR data, using either

i) the resolution of a simple energy balance equation, for example the inversion of
thermal inertia (Cracknell A.P. and Xue 1996a, 1996b; Price J.C. 1977; Raffy M. and Becker
1985, 1986; Van de Griend A.A. et al.1985; Verhoef A. 2004; Verstracten W.W. et al. 2006),
the estimation of surface fluxes like evapotranspiration (Courault D. et al. 1996; Seguin B. et
al. 1994), soil moisture indexes (Carlson T.N. et al. 1995; Moran M.S. et al. 1994; Sandholt
et al. 2002; Wetzel P.J. et al. 1984; Wetzel P.J. and Woodward 1987), or

ii) the resolution of more complex surface exchanges models (Diak G.R. et al. 2004;
Gurney R.J. and Camillo 1984; Kustas W. P. et al. 2003; Kustas W.P. et al. 1998; Norman J.
M. et al. 1997; Norman J.M. et al. 1995; Soer G.J.R. 1980). The above-referenced research is
more widely documented in the literature, and has demonstrated that strong links exist

between TIR measurements and surface variables.

As explained above, the surface temperature can be estimated using data from various TIR
radiometers, provided clear sky conditions are available, and after atmospheric corrections
(due essentially to water vapour absorption) following by temperature and emissivity
separation. The accuracy of such estimations is difficult to assess because of the complexity
of their validation over land surfaces characterised by high spatial heterogeneities, and for
which local measurements are in general poorly representative. Errors result from both

inaccurate corrections for atmospheric effects, and from the use of estimated surface
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emissivities taken at the scale of the integrated pixel. Depending on the instrument used and
its ability to measure other parameters which can be used to provide appropriate corrections,
the errors in surface temperature estimation can exceed 5K (Kerr Y.H. et al. 2000). Moreover,
as a result of instrumental calibration drifts or inaccurate inversion algorithms, biases may
appear in the retrieved temperatures, when different satellite products are compared.
Consequently, when added to the SVAT model errors, the use of absolute values of surface
brightness temperature may generate errors in the assimilation process, as previously shown
by Demarty J. et al. 2005 and Coudert B. et al. 2006. To overcome this difficulty, several
authors have proposed the use of temporal temperature gradients instead of absolute
temperature values (Jones et al. 1998a, 1998b; Wetzel P.J. et al. 1984; Wetzel P.J. and
Woodward 1987). It is therefore important to understand what additional information is
inherent to time-related changes in temperature, as opposed to the absolute temperature itself,
what links exist between the diurnal cycles of temperature and surface characteristics, and
finally, what advantages and drawbacks can be expected for LSM, when assimilating these
signal features instead of absolute temperatures. All of these objectives are driven by the
recent availability, over Europe and Africa, of land surface products at frequent repetition
rates, thanks to the Meteosat-8 and 9 geostationary satellites. Their SEVIRI (Spinning
Enhanced Visible and InfraRed Imager) sensor provides the science community with data
covering complete diurnal temperature cycles, with 15 min. sampling intervals. Various
developments in progress in the scientific community, (in particular Van der Hurk B.J.J.M. et

al. 1997) are enabling this data to be assimilated into numerical weather forecast models.

The aim of this paper is to explore the advantages of recording the diurnal cycle of surface
temperature for the purpose of SVAT calibration, and to identify the specific components
relevant to each part of the temperature cycle (morning rise, afternoon fall, amplitude, etc...),
in relation to the dominant surface processes and parameters.

In order to analyse correlations between the temporal gradients of surface temperature and
model parameters, the Multi-objective Calibration Iterative Process (MCIP) methodology was
used (Demarty J. et al. 2005; Coudert B. et al. 2006) combining sensitivity analysis and
calibration in a Monte-Carlo approach. This was applied to the SEtHyS two-source SVAT
model already described in Coudert B. et al. 2006, using the database acquired from
observations of an agricultural landscape in South-East France, during the Alpilles-ReSeDA

experiment (Olioso A., et al., 2002, http://www.avignon.inra.fr/reseda/base/ ).
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The present paper describes the chosen methodology, and presents a comparison between the
calibration results obtained by optimisation of parameter-dependent temperature dynamics,
and those obtained by simple optimisation of the absolute surface brightness temperature.
Section 2 presents the calibration methodology based on the optimisation of parameter-
dependent dynamics of the diurnal temperature cycle. Section 3 deals with the implementation
of our methodology at field scale, and compares the results with a calibration based on a
single optimisation of the global temperature signal. The advantages and limitations of this
methodology are discussed in Section 4. Finally, conclusions and perspectives are provided in

Section 5.

2. Calibration methodology

2.1. Application to SEtHyS SVAT model

The simple two-source 1D SVAT model referred to as SEtHyS (Coudert B. et al. 2006) was
used in the present study. In this model, the soil-plant-atmosphere system is modelled with
two sources representing the soil and the above-ground vegetation (Deardorff 1978). An
energy budget is computed for these two layers, thus allowing both soil and vegetation
temperatures to be determined. Detailed descriptions of radiative transfer in the visible and
thermal infrared domains were introduced (Frangois C. 2002), together with a model for
photosynthesis-conductance according (Collatz G.J. et al. 1991; Collatz G.J. et al. 1992) and
(Sellers P.J. et al. 1996a; Sellers P.J. et al. 1996b). The soil is modelled by two layers (surface
and root zone), allowing the transfer of energy and water to be estimated locally. This model,
which requires the calibration of 21 parameters and initialisation variables, has been applied
to agricultural landscapes on different occasions, and has demonstrated its ability to correctly
monitor water and energy budgets, provided certain calibration parameters have been
initialised using in situ measurements (Coudert B. et al. 2006 ; Olioso A. et al. 1996 ).
Recently, Coudert B. et al. 2006 presented the advantages of using thermal infrared surface
brightness temperature (TIR Tg) to calibrate the model. In the present paper, it is proposed to
make full use of the diurnal temperature cycle characteristics, and to explore the model

sensitivity to these characteristics.
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The 21 model parameters, including initialisation of soil moisture and deep ground
temperature, are described in Table 1.

It should be noted that there are two differences between the parameters used here, and those
described by Coudert B. et al. 2006: firstly, the empirical parameter used for the calculation of
soil moisture stress (kwstr in the SEtHyS model) has been set to 0.02, according to Sellers’
(Sellers P.J. et al. 1996a) SIB2 model description, since the SEtHyS model has been shown to
be insensitive to variations in this term. Secondly, the “deep ground temperature” (7>) is
computed using Deardorff’s force restore expression (Deardorff 1978) instead of being forced
to a given value derived from measurements. Consequently, its initial value T, is included
here in the parameter list, instead of being used as a bias term “bias;»” as was previously the
case.

In the optimisation process described below, correct initialisation of the parameter uncertainty
ranges is crucial. These should not be too large, in order to avoid solutions with unacceptable
values, and should not be too small, in order to ensure convergence to optimum values. In the
present study, similarly to the approach of Coudert B. et al. 2006, the uncertainty ranges
(Table 1) were set to = 20% of the experimental values for initial soil water contents (for the
root zone and the surface layers), in agreement with the spatial variability encountered over
the studied area or in order to account for experimental errors in the parameters. One
exception was made in the case of the empirical thermal parameter Fy,, , which controls the
thermal inertia of the soil and has a strong impact on the water and heat balance. Our previous
studies have shown that this factor should be greater than unity, in order to ensure that
realistic values of ground heat flux are determined. Its initial uncertainty range was thus
reduced from the interval [0.5 2] to [1 2], in order to prevent the calibration methodology

from converging to a non-realistic solution.
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Name Description (units) Initial uncertainty
ranges
Optical properties £q bare soil emissivity 0.94-0.99
1
2 Olsec dry soil albedo 0.225-0.35
3 Olhum wet soil albedo 0.1-0.22
4 Wing moisture parameter 0.15-0.29
for soil albedo
calculation
5 Wsup idem 0.291-0.5
6 Olsy vegetation albedo 0.16-0.32
Vegetation characteristics Vimaxo leaf photosynthetic 30-200
7 capacity (Rubisco)
(umol.m2.s71)
8 lof leaf width (m) 0.01-0.08
Ground properties Phc *half critic” hydric -200 - -100
9 potential (m)
10 Wmax saturated soil water 0.3-0.5
content (m3.m3)
11 Wresid residual soil water 0.05-0.15
content (m3.m3)
12 hye scale factor in Van -1.161 - -0.251
Genuchten retention
curve model (m)
13 NyG shape parameter in 1.168-1.331
Van Genuchten
retention curve model
14 Ksat saturated hydraulic 2.4.10%-2.7.10°®
conductivity (m.s™?)
15 AElim empirical parameter 1-50
for limit evaporation
16 bEiim idem 1-50
17 Ftherm correction coefficient 1-2
of the volumetric heat
soil capacity
18 dp, root zone depth (mm) 200-2000
Initial variables Wyo initial soil surface 0.32-0.49
19 water content (m3.m™3)
20 Wso initial root zone water 0.30-0.46
content (m3.m™3)
21 Tao Initial ‘deep soil 282.15-286.15

temperature’ (K)
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2.2.  Principle of the calibration methodology

The objective of our methodology is to calibrate each model parameter with the relevant
information embodied in the diurnal variations in surface temperature (temporal gradients,
phase and amplitude). This was achieved by taking advantage of the parameter’s sensitivity to
the output variables, as shown by Bastidas et al. 1999 and Gupta et al. 1999. These authors
proposed a stochastic Monte Carlo approach to the analysis of parameter sensitivities
(Bastidas et al. 1999), associated with the search for a set of optimal solutions within the
multidimensional parameter space (Gupta et al. 1999). They developed the Multi-Objective
Generalised Sensitivity Analysis (MOGSA) algorithm. Their procedure simultaneously
minimises cost functions (RMSD between simulations and observations) on several SVAT
model output variables (multicriteria).

An extension of the MCIP (Multiobjective Calibration Iterative Procedure) technique
(Demarty J. et al. 2005), based on MOGSA was used in the following.

With the methodology presented here, the multicriteria optimisation process has the
particularity of taking advantage of the dynamics of the diurnal temperature cycle.

Two main steps can be distinguished in this approach:

1) A sensitivity analysis is first carried out, in order to determine the sensitivity of cyclic
diurnal features of surface TIR brightness temperature to each model parameter.

ii) A multi-objective calibration is carried out in order to reduce the uncertainty range of the
parameters, based on the optimisation of a specific set of cost functions (RMSD) related to the
temperature cycle ‘“characteristics” and deduced from i). The RMSD are calculated by
comparing simulated values with experimentally acquired in sifu measurements.

Temporal gradients, and the amplitude and phase (the characteristics) of the TIR Ty signal
are computed from the temperature cycle, taking advantage of the high temporal resolution of
the Tp measurements. Such signal processing was inspired by the previous work of Wetzel
P.J. et al. 1984, Wetzel P.J. and Woodward 1987, which determined the influence of several
parameters (surface albedo, biomass, soil moisture, emissivity, wind speed, etc...) on the
diurnal cycle of surface temperature (determined with only 2 daily measurements), using a
one-dimensional boundary-layer, surface-soil model. Their study concluded that the mid-
morning temperature change was the most significant variable in a statistical multiple linear

regression in soil moisture state retrieval (Wetzel P.J. and Woodward 1987).
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In order to limit the number of optimisation criteria based on the dynamics of the temperature
cycle, the following choices were made in the present study:

e Temporal gradients were calculated over one-hour intervals, centred on 09:00, 10:00,
11:00 U.T.C. (morning slopes) and 14:00, 15:00, 16:00, 17:00 U.T.C. (afternoon
slopes).

® The daily amplitude of the temperature cycle was determined from the maximum
temperature (around noon) and the temperature at sunset. This time interval was
chosen because simulated night surface temperatures are generally underestimated (a
well known drawback of SVAT models), since the parameterisations used to describe
atmospheric convection are valid only during daytime. The use of the sunset
temperature in the daily amplitude calculation limits the impact of night time bias on
the results.

® The phase of the temperature signal is given by the time at which the daily maximum

temperature is reached.

The above characteristics of the temperature cycle dynamics were calculated for the measured
and simulated surface temperature time series, after application of a wavelet transform (which
in this case is more appropriate than a Fourier Transform because the signal properties
change over time) to the temperature signal, in order to remove the influence of high
frequency variations on the estimation of the temporal characteristics of surface temperature
variations.

After the above calculation of surface temperature characteristics, the RMSD between the
observed and simulated values of temporal gradients, amplitude and phase are calculated,
resulting in the definition of 9 cost functions (see Figure 2). A set of just 9 criteria is thus
produced, which can be used to calibrate the model parameters. The sensitivity analysis then
defines a set of cost functions for each parameter throughout the calibration process. As
illustrated in Figure 1, calibration is achieved by iteratively reducing the uncertainty ranges of
the initial parameters.

The allowed number of iterations is a priori limited to 4, in order to avoid the use of excessive
computing times for the sorting process, when only small differences remain between the
results from successive simulations. The following section presents the application and the
evaluation of our approach. The newly proposed methodology, referred to as ‘methl’ (Figure
1) in the following, is first applied to relate the model parameters to the temperature cycle

characteristics (section 3.1). In section 3.2, methl is compared with a model parameter
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calibration technique referred to as ‘meth2’, based on the point to point minimisation,
calculated over the complete diurnal cycle, of the RMSD between the simulated and observed
surface brightness temperatures.

Prescription of ranges of values for each parameter (from literature, '
measurements or an a priori knowledae for the first iteration) '

> Uniform random sampling of the feasible parameter space. Each parameter is
chosen in the defined range value (Statistical Monte Carlo approach)

v

Generation of a set of simulations scanning the whole parameter space

e

TIR Tg simulations H TIR T Observations i
1 1

Diurnal cycle temperature signal processing:
SWavelet transform of the signal (« noise » filtering). Tg a2: smoothed signal
SCalculation of the signal Ts_a2 characteristics: temporal gradients at 0900, 1000,
New 1100. 1400. 1500. 1600. 1700 UTC. amplitude and phase
iteratio *

Calculation of the Root Mean Square Differences (RMSD)
on each criteria

v

Parameter’s sensitivity calculation to each of the criteria on TIR Tg wave
characteristics
A set of pertinent criteria is then associated to each parameter

i=1

SPareto ranking or simple sorting and partitioning of the simulations in

« acceptable » and « non acceptable » solutions based on the optimization of the set
of pertinent criteria for parameter i.

SEvaluation of the parameter’s sensitivity to the optimization of the
associated set of criteria by comparing the cumulated distributions on “acceptable”
and “non acceptable” sets of simulations.

v
yes If Parameteriis no
sensitive
Reduction of the range The range of parameter
of parameter i. i is kept unchanged.

Figure 1. Flow chart of the calibration methodology based on TIR brightness temperature (Tg) cycle
dynamics.

95



3. Application at field scale using the Alpilles-ReSeDA database

The Alpilles ReSeDA database (Olioso A. et al. 2002) was used for this study. Previous
studies (Demarty J. et al. 2004; Demarty J. et al. 2005; Coudert B. et al. 2006) have made use
of the winter wheat crop field number 101, for which detailed measurements were available
for SVAT model calibration and validation.

Following the concluding remarks of Coudert B. et al. 2006, who observed temporal
variations in the sensitivity of their model’s parameters, continuous monitoring of the latter

appeared necessary in order to correctly constrain the SEtHyS SVAT model.

The 155 day seasonal cycle of the winter wheat crop was thus divided into seven 20-day
periods of analysis, covering the wheat’s full vegetation cycle. The choice of 20 day periods
was mainly due to the need for each period to contain sufficient data to enable accurate
calculation of the RMSD. Moreover, the exploitation of 7 contiguous periods, covering the
complete crop vegetation cycle, including a growth phase and phases characterised by soil
drying or wetting trends, allowed the influence of temperature dynamics on the calibration
results to be analysed under various atmospheric forcing and surface conditions.

The ground-based measurements of TIR Ty (8-14 micrometers) are almost complete and form
a continuous time series. The methl methodology can thus be applied to this dataset, using the
same quantitative information for each of the 7 periods. Evaluation and validation of the
results is possible due to the simultaneous in situ observation of surface fluxes (latent and
sensible), net radiation, and reflected solar radiation and soil water content profiles. In
practice, surface soil water content (to a depth of 10 cm below the soil surface) and total root
zone water content (defined by the depth dp;, a variable parameter in the model) are
determined from observations.

The first period of calibration, referred to as DoE (Day of Experiment) 387 — 407,
corresponds to the period at the end of winter during which the soil is wettest, with the lowest
LAI and vegetation height values. The simulations begin at DoE 387, with nearly saturated
soil. From this period up until the senescent phase (partly covered by the last calibration
period, ending on DoE 527, i.e. 10 June), the model parameters and initial conditions are
calibrated with larger initial uncertainty ranges for the first period, and then ‘“readjusted”

during the following periods if necessary, according to the protocol described below:
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The soil radiative properties, i.e. ground emissivity (parameter €,) and ground
albedo (4 terms used in the parameterisation: Olsec, Othum, Winf, Weup) are calibrated or
“readjusted” if the corresponding vegetation shielding factor (in the longwave or
shortwave domains), given by the radiative transfer model (Frangois C. 2002), is
less than 50% during the calibration period. Otherwise, these parameters are
maintained at their previously calibrated values.

Initial soil water contents are set to the values measured on DoE 387, during the
first period (according to the total root zone depth dp, for wyg). The deep ground
initial temperature Ty is calibrated during this period, with variations limited to
+ 2K relative to the surface temperature at sunrise. After the first period, “new
uncertainty range” limits are defined for the soil water content of each new
calibration period, by respectively adding or subtracting the value of RMSD the
model would produce (if no readjustment were achieved), to the soil water content
simulated during the first time step. For the initial deep ground temperature the
“new uncertainty range” is given by the value simulated at the first time step of the
new calibration period, plus or minus 1K.

Following the first period, with the exception of the initialisation variables, the
new parameter uncertainty ranges are defined by the mean calibrated parameter
value, as determined from the previous calibration period, plus or minus 12.5% of
the initially assumed uncertainty (the uncertainty ranges are greatest during the
first period). This constraint is imposed in order to drive the calibration of each
parameter with the relevant knowledge accumulated during each successive
period. It also allows for parameter corrections.

The last constraint concerns the total root zone depth parameter dp2: following the
first period, the bounds of the uncertainty range for this parameter cannot decrease,
as this equivalent water reservoir is expected to follow the root growth with time.
An initial calibration trial with methl has shown that the minimisation of the cost
function can lead to unsuitably low values for dp2. By constraining dp, according
to the above physical reasoning, such solutions are avoided. This observation again
underlines the importance of limiting the parameter space to realistic values, a

requirement which is not easy to satisfy a priori.
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In accordance with the above constraints, the model calibration was carried out for the 7 test
periods, using both methodologies: methl (multicriteria on TIR Ty features) and meth2

(mono-criterion on the absolute values of Tg). The results are presented in the following.

3.1. Sensitivity of the simulated surface temperature cycle to SEtHyS model parameters

In the following subsections the sensitivity of the diurnal temperature cycle characteristics to
the model parameters is analysed both specifically and globally. The study of specific
sensitivities is designed to identify relationships between a parameter and a specific set of
temperature cycle characteristics. The occurrence frequency of a given sensitivity, over the 7
calibration periods, is used to define its classification. The estimation of global sensitivity can
be used to evaluate the impact of a given parameter on global temperature dynamics
throughout successive calibration periods. The various temperature cycle characteristics are
represented in Figure 2, for mean diurnal cycles covering the 7 periods totalling 140 days
(between 21 January and 10 June). These characteristics are numbered from 1 to 9
(corresponding to 7 temporal gradients, plus the amplitude and phase of the temperature

cycle).

3.1.1. Specific sensitivity

It is interesting to analyse the sensitivity of surface diurnal temperature cycle characteristics to
model parameters (see the flowchart in Figure 1), in order to determine which of these
characteristics should be used for parameter calibration. Note that the sensitivity of surface
diurnal temperature cycle characteristics to model parameters is analysed in a reciprocal way
in the following. In practice, a parameter’s sensitivity is defined from the influence of its
value on the temperature cycle characteristics’ optimisation. A parameter is classified as being
“sensitive” or “non sensitive”, according to the maximum distance occurring between
cumulative distributions of its values calculated from “acceptable” and ‘“unacceptable”
simulation sets, sorted by their RMSD resulting from a given diurnal temperature cycle
characteristic. This maximum distance can be associated with a significance level following
Bastidas et al. 1999. Thus, a parameter can be classified as sensitive or not, for a given
characteristic (i.e. depending on whether the associated significance level is respectively
below or above a threshold fixed at 3% for the present study; see Bastidas et al. 1999 for

details), within the 4 iterations of a given calibration period. The analysis of these sensitivities
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was made for the complete set of calibration periods, corresponding to a total of 28 iterations
(7 periods by 4 iterations).

Table 2 presents the results of this analysis by sorting, for each temperature cycle
characteristic (numbered from 1 to 9), each model parameter according to the occurrence of
its sensitivity in the calibration process.

If a parameter exhibits a certain sensitivity to a given characteristic, characterised by a
minimum occurrence frequency of X% over the total number of periods, it is allocated to the
corresponding class of occurrence. Four such classes are proposed: less than 50%, between
50% and 70%, between 70% and 90%, and between 90% and 100% occurrence for the 7
calibration periods. Note that the parameters between parentheses were calibrated for just one
or two periods, such that their classification does not have the same significance as that of the
other parameters, which were calculated from the seven periods.

A first result is that some parameters do not have a statistically strong relationship to the
characteristics used for the study, when their influence is studied for the 7 calibration periods.
The parameters dp> (reservoir size) and iy (Van Genuchten retention curve parameter, Van
Genuchten M.T. and Nielsen, 1985), both of which are involved in canopy transpiration, are
classified as having “less than 50 % occurrence” for their sensitivity to the complete set of
characteristics. A parameter with a statistically low sensitivity is characterised by a weakly
constrained calibration. In this study, as mentioned above, the bounds of the uncertainty range
for the parameter dp; are prevented from decreasing, from one calibration period to the next.
The low sensitivity of this parameter requires this additional constraint, which has a physical
basis (since root depth increases from the growing to the senescent phase - see Figure 5), and
is needed to prevent the calibration from reaching an unrealistic minimum. Such a minimum
would lead to a low estimated value of dp;, resulting in a reduced water storage capacity and
faster drying of the soil, such that the total soil water content would be considerably
underestimated.

The parameters K, agmin are classified as having “less than 50 % occurrence”, except for the
temporal gradient at 11:00. These parameters are related to hydraulic transfers in the soil, and
influence the temperature dynamics mainly around noon.

The parameters w20, Viaxos Finerms 18fy Wiaxs Wresia» bEiim and Ty are statistically the most
sensitive to the temperature cycle dynamics, with each having a 70% occurrence in the case of
at least one of the characteristics.

The parameters most sensitive to the diurnal cycle characteristics of the surface temperature

are Vo and Fiemm. Vinaxo strongly influences canopy transpiration and Fj,,,, controls thermal
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inertia of the soil as discussed in Coudert B., et al., 2006, and consequently determines the
ground heat flux which closes the energy budget in the SEtHyS model. Both parameters are
usually sensitive to the complete set of characteristics, particularly to the temporal gradients
in the afternoon. Characteristics 6 and 7 (temporal gradients at 16:00 and 17:00, Figure 2)
thus play a determinant role in the estimation of these parameters for 90% to 100 % of the
iterations.

It is interesting to note that 7% is related to the first and last temporal gradients, those most
strongly influenced by nocturnal dynamics, and to the amplitude of the Tg time series (1% is
sorted in “class 70-90%” for characteristics 1, 7 and 8 in Table1). In this study, the nocturnal
characteristics have been removed because of Ty model underestimations. However, another
result not shown here is the sensitivity of 759 and Fi,, to the minimum nocturnal value of Tg.
Without solar radiative forcing, the soil’s thermal properties are determinant in the surface
brightness temperature signature. This confirms, as discussed in many papers such as
Cracknell A.P. and Xue, 1996b; Van de Griend A.A. and Boxel, 1989; Verhoef A., 2004, that
nocturnal values of surface temperature embody information relevant to the retrieval of the
soil’s thermal properties (thermal inertia and then soil water content).

An important parameter in the partitioning of incoming solar radiation is the vegetation
albedo (ay,). The sensitivity of this parameter is statistically higher for the temporal gradients
calculated at 09:00, 10:00, 15:00, 16:00 and 17:00, and lower for the temperature slopes
around noon. For temperature gradients 1 to 7 (Figure 2), the occurrence sensitivity of this
parameter varies as follows: 67.8% (1), 57.1% (2), 32.1% (3), 35.7% (4), 57.1% (5), 64.3%
(6), 60.7% (7). This result can probably be attributed to variations between the fixed value of
modelled albedo and the real vegetation albedo, which undergoes diurnal variations. The
influence of vegetation albedo on the temporal gradients of Ty being higher in the morning
and at the end of the afternoon, the temperature dynamics at these times of the day will have
the strongest influence on its calibration. As a consequence, higher than midday values are
expected and effectively retrieved for this albedo with methl. Grant LE., et al., 2000 showed
that albedo estimations, which do not take diurnal variations into consideration, can lead to
relative errors of up to 15%. This observation highlights the risk of overestimating the

vegetation albedo with methl.
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Figure 2. Daily averaged diurnal thermal infrared surface brightness temperature cycle. The temperature
cycle curve is averaged over the 7 calibration periods, totalling 140 days. Nine cycle characteristics
(temporal gradients, cycle amplitude and phase) are represented. The vertical dashed line represents the
time of sunset.
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Table 2. Clasification based on the occurrence of parameter sensitivities to the temperature cycle

(Coeer Chum)

characteristics (numbered on Figure 2).

3.1.2. Global sensitivity

Global sensitivity to the diurnal cycle characteristics can be qualitatively evaluated for each
parameter by studying, for each calibration period, the mean occurrence frequency of its
sensitivity to the complete set of characteristics. The aim of this procedure is to monitor the
global sensitivity of each parameter to the overall temperature dynamics, during successive

periods of calibration. The proposed index (/) of mean statistical sensitivity to the full set of

Wing)

diurnal temperature cycle characteristics is given, for each calibration period, by:
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Zl’li, i(Par)
Ii(Par)=< s O<I(Par)<l (1)

> Nij(Par)

j
where nij(Par) is the occurrence frequency of the parameter’s sensitivity to the j'h
characteristic (0<nij(Par)<4 ), and i is the calibration period number. N ;(Par) is equal either
to 4 (the maximum number of iterations for a given calibration period) if the parameter is
sensitive to the jth characteristic, or to 0. The value of [i(Par)lies in the range between 0
and 1, with higher values accounting for greater statistical sensitivities to the dynamics of Tp.
Figure 3 presents the temporal evolution of li(Par) for the 4 following parameters: lgs, Kga,

wyo and dp,, all of which exhibit qualitatively interesting global sensitivities.

0 I I I I I I I

2 3 4 5
Number of the calibration period

Figure 3. Mean statistical sensitivity index of the parameters to diurnal temperature cycle characteristics,
as a function of time (over 7 sequential calibration periods).
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Figure 4. Planimetric and remote sensed Leaf Area Index (LAI acquired with a LICOR LAI2000 device).
The 7 periods of study are confined between the dotted lines.
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Figure 5. Maximum rooting depth for field 101, planted with winter wheat.

Parameter wy (initialisation of total soil water content) is highly sensitive to the
characteristics of the temperature cycle, as can be seen from its /i(Par) value which is greater
than 0.8 for all periods. Moreover, according to Table 3, w;y does not have any specific
sensitivity, but exerts a similar influence on all of the characteristics. Environmental
conditions such as atmospheric forcing and surface moisture state do not affect this global
sensitivity. This result demonstrates the strong relationship which exists between root zone

soil moisture and surface temperature features.
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Contrary to wzg, the parameter dp; is seen to have a relatively low impact on the temperature
characteristics, throughout the successive periods described above.

The sensitivity of the parameter K, is minimal for periods 4 and 5 (DOE 447 to 487). In
addition, it can be noted that model calibration leads to a strong underestimation of total soil
water content (see Part 3.2, Figure 7) for both of these periods, which are also the driest (from
simulations), and are characterised by growing vegetation and maximum LAI (Figure 4). Soil
hydraulic conductivity decreases more and more slowly when soil moisture value approaches
the residual soil water content. As a consequence, the transfer of water through the soil is not
strongly affected by K, . even if relatively high moisture gradients exist between the root
zone and the surface layer. It is therefore interesting to note the correlation between the low
sensitivity of K, during these 2 periods, and the low significance of calibrating this parameter
when the soil is dry.

The parameter [y (leaf dimension aligned in the prevailing wind direction, parameterised by
the mean leaf width) has a globally increasing sensitivity to the temperature characteristics
between period 1 and period 4, with a relatively high global sensitivity index during the last
periods. [y affects the aerodynamic leaf boundary layer parameterisation (Jones, 1983;
Choudhury B.J. and Monteith, 1988) and regulates the heat flux (latent and sensible) of the
vegetation. The trend of this parameter’s sensitivity is well correlated with the increasing
contribution of the vegetation to the surface energy budget throughout these periods (from 21

January to 10 June, DOE 387-527, see Figure 4).

3.2. Comparison with the global optimisation of the TIR Tp signal (meth2)

The two numerical experiments methl and meth2 are compared in the following. The goal is
to evaluate our proposed methodology (methl), using the same protocol as for meth?2
(identical calibration periods and constraints for the parameter ranges). Both calibration

results are compared with in situ observations.

3.2.1. Calibrated parameters

For each of the seven calibration periods, a set of reduced model parameter ranges is
determined using both calibration methodologies. The median value of these parameter ranges

is representative of the “solution” reached during calibration, and discrete time evolution of
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the parameters and initialisation variables can be implemented from one period to the next. As
concluded in Coudert B., et al., 2006 calibration using a single criterion (meth 2) does not
lead to satisfactory calibration of the model, because of model biases and the influence of
errors on parameter estimation. It is thus instructive to compare methl and meth2 in order to
evaluate the potential improvements achieved by taking temperature dynamics (rather than
absolute temperature data) into account. Figure 6 shows the time evolution of calibrated
parameter estimations, using both methodologies, for the four parameters lg, Kiqr, w20 and dp;
described above, and for the two most determinant parameters in terms of energy and water

budget modelling: Fiern and Va0
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Figure 6. Evaluation of calibrated parameter values, over the 7 calibration periods. Values obtained with
methl are indicated by light grey lines, whereas those obtained with meth2 are indicated by dark lines.
Parameter ranges corresponding to the last cycle of the iterative calibration process are indicated by
dotted lines.

The reduced parameter ranges reached after the calibration process are represented by dotted
lines (range limits) and the mean values are represented by bold lines. These values have been
shown together as a series, corresponding to successive calibration periods, to facilitate
qualitative appreciation of their evolution as a function of time. The results for these six key

parameters are seen to be quite different.
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Throughout the seven periods, the values of the parameter Fi, determined according to
meth2 (simple mono-criterion calibration) are close to 1, i.e. considerably lower than those
(close to 1.5) found with methl.

The consequence of using methl is a 33% lower value for soil thermal inertia, and a more
limited value of ground heat conduction flux. This result is in agreement with ground heat
flux observations (see part 3.3.2), and prevents the energy balance computation from
underestimating the sensible and latent heat fluxes. It is also supported by our previous study
Coudert B., et al., 2006, where a complete calibration scenario based on simultaneous
optimisation of several variables (surface fluxes, brightness temperature, soil water contents)
gave a similar result for this parameter. The difference between the results found by both
methodologies can be accounted for by the biased nocturnal surface temperatures used in
meth2. By using the temperature characteristics described in the present paper, methl enables
this parameter to be determined with improved accuracy.

The parameter dp, (total reservoir size) estimated using methl (Figure 6) remains more
closely correlated to the root zone profile (Figure 5) than that obtained with meth2, even
though its sensitivity to the temperature characteristics is statistically low as explained above.
With the same constraints placed on the calibration ranges of dp- (see Part 3), a simple mono-
criterion calibration (meth2) does not allow even a rough estimate of this parameter to be
achieved.

In the case of Ky, , the calibrated value determined for this parameter is higher with methl
than with meth2. The latter methodology provides the value closest to that derived from the
model of Van Genuchten M.T. 1980, using pedotransfer functions proposed by Rawls W.J.
and Brakensiek, 1985, 1.e. 2.558 . 1 0% ms”. However, according to the computed soil water
content time series plotted in Figure 7 for the surface layer (w,) and the total root zone (w»),
and compared with the corresponding observations, simulations made with methl are more
accurate after strong rainfall events, with a higher K, when the soil surface is drying. Note
that the retrieval uncertainty for K, is larger than for the other parameters (with
correspondingly larger reduced ranges after calibration, as shown by the dotted line in Figure
6). This could translate the fact that K, is an effective parameter in our model, and that its
order of magnitude is more important than its exact value in the case of soil water content
simulations. It is interesting to note that the two methodologies produce quite different
temporal evolutions for the parameter lo. A regular and continuous decrease occurs with
methl, thus increasing the canopy boundary layer conductance with time. This result needs to

be related to the increasing sensitivity of /o (see Part 3.1.2). However, the opposite trend is
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physically correct, as LAl and leaf dimensions increase, and should slightly improve the
simulated fluxes. The low impact of this parameter (with the defined uncertainty ranges) on
the energy budget limits the consequences of this outcome on the calibration results. In
conclusion, correct retrieval of I, cannot be expected with methodology methl. This result
highlights the fact that the inversion problem cannot be accurately solved for all parameters,
and that the width of the initial parameter space (determined by the initial uncertainty ranges)
has a strong influence on the final results.

Calibration of the total initial soil water content (w»p) for each of the seven periods has a
strong impact on the outcome of soil water content simulations. As described above, wy is
highly sensitive to the surface temperature dynamics, and its estimation using methl is
strongly dependent on the temperature characteristics, and associated errors, used to
determine its calibration. This effect is illustrated in Figure 6 for periods 4 and 5. The initial
condition wy is considerably underestimated by methl for both periods (see next section),
although the general drying trend is correctly correlated to total soil water content.
Methodology meth2 leads to an overestimation of the total soil water content initialisation for
these successive periods, and gives results which are quite different from the observations.
Few differences exist for the parameter V. which regulates transpiration, because its
sensitivity is limited to daytime surface temperature values. As a consequence, both
methodologies yield comparable results for the calibration of this parameter.

The above qualitative results illustrate the differences between methl and meth2, in terms of
parameter retrieval for the described set of seven calibration periods. Various comparisons
illustrate the usefulness of methl for the determination of parameters Fijerm, dp2, Ksar, and also
its limitations with respect to parameters lq;, a,. The above qualitative results provide a
description of the behaviour of parameters, which this methodology intends to inverse. The

quantitative improvements contributed by methl are described in the following subsection.

3.3.2.  Cost function optimisation

The methodologies methl and meth2 provide, for each of the seven calibration periods, a
calibrated parameter set. These were used to carry out two simulations, between DOE 387
(21 January) to DOE 542 (25 June). Statistical estimators (Root Mean Square Differences and
biases with respect to in sifu measurements) were calculated for soil water contents (w, and
wy), surface fluxes (G, H and LE), net radiation (Rn) and brightness temperature (73), by

comparing the “calibrated” simulations with field measurements (see Table 3). Before
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analysing these results, it is important to consider the total ground water reservoir dp»: total
soil water content w; is related to dp,, and Figure 6 shows that there are significant differences
between the values of this parameter, depending on which of the two methodologies is used.
As a consequence, observed depths correspond to quite different values of the computed
parameter dp,, depending on whether it is derived from methl or meth2. Lower and more
realistic values of dp; are estimated by methl. The RRMSD (relative RMSD) and Rbias
(relative bias) are provided in Table 3 for w;, to enable the results given by both
methodologies to be correctly compared.

The general results for surface fluxes are quite good for both methodologies, which yield
RMSD values of less than 45 W.m? for sensible (H) and latent (LE) heat fluxes. The
calibration protocol which imposes range constraints for each parameter, adjusted from one
calibration period to the next (as described in Part 3), and in which the values of parameter
Fiperm are forced to be larger than /, seems to provide accurate surface flux simulations.

As can be seen in Table 3, soil water content monitoring is improved by meth!, which
provides better RMSD and Rbias scores for the variables w, and w,. The score for latent heat
flux (LE) is equivalent with both methodologies. The simulation of water budget is thus
globally improved by applying the methl calibration technique, even though the initial soil
moisture content (w,p) was strongly underestimated for periods 4 and 5, as discussed above
(see the w; time series in Figure 7). In the case of thermal inertia (related to the parameter
Fiherm), the values determined with methl and meth2 are different, and the ground heat flux
RMSD is reduced by 15 W.m™ in the case of methl. The improvements obtained with methl
for the water budget and ground heat flux are due to the reduced impact of the “absolute
error” (observation and simulation) in brightness temperature, resulting from the dynamics of
the temperature cycle. Consequently, the RMSD of T (the only minimised criterion) can be
expected to be greater with methl than with meth2. Sensible heating (H) is thus affected, with
a RMSD about 9 W.m™ greater in the case of methl.
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Meth1 Meth2

Variable RMSD bias RMSD bias N data
Wg 2.9 102 -0.2 102 0.102 8.1 102 10846
(m—3m—=)
Wo ; i, i }
o 3.9 102 -2,510¢ 5.9 102 4,2 102
(m==3.m=3)
9582
RRMSD 0.14 Rbias -0.09 RRMSD 0.22  Rbias 0.15
LE
44.2 -5.1 43.2 -7.4 3358
(W.m™)
G
30.1 i.5 44.7 4.0 11055
(w.m?)
H 44.0 -5.4 35.1 -5 3358
(W.m>) ' ' '
Rn 33.1 1.5 34.7 -11.9 11118
{(W.m=2) ' ) ) ‘
(TKB) 1.68 5107 1.10 0.02 10903

Table 3. RMSD and biases obtained with the calibration methodologies meth1 and meth2, over the period
DOE 387-542.

The propagation of errors through the seven calibration periods, in the determination of soil
water content, is not simple to explain. According to the protocol described in Part 3, the
parameter uncertainty ranges are defined by the RMSD calculated without « readjusting » the
model parameters to the new calibration period. The uncertainty ranges are thus widened if
the RMSD increases with the observations. The time evolution of RMSD and biases is plotted
in Figure 8 for the seven calibration periods. The number of data points used to calculate the
model performance is relatively constant throughout the 7 successive periods (between 1305
and 71440, for 1440 time steps associated with each period). Error propagation is well
illustrated by the results obtained with meth2. The RMSD and absolute bias of w; increase
continuously, and the w, scores become rapidly unacceptable: the w, bias and RMSD both
reach a value of 0.143 m>.m> during the calibration period 4, for a mean simulated value of
0.325 m®>.m™. The methodology methl gives lower maximum RMSD and absolute bias values
than meth2, and has the potential to correct the model errors (see periods 6 and 7, Figures 7
and 8). However, the largest soil moisture errors determined during the experiment are such
that an additional technique is needed to ensure appropriate detection and correction of the
total soil moisture diagnostic. According to Figure 7, the calibration determined using methl/
performs well, compared to meth2, for the surface soil water content parameter w,. However,
the simulation of total soil water content (w;) is penalised by the incorrect initial estimation of

root zone water, given by wyy. It should be noted that the maximum associated latent heating
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RMSD reached by both methodologies is about 70 W.m™ (during period 5 for methl and
period 6 for meth2).
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Figure 7. Soil water content time series. Simulations derived from both calibration methodologies, methl

and meth2, are shown. Observations for subplot b) are shown by a thick line. The 7 calibration periods
are separated by vertical dashed lines.
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Figure 8. Performance of both methodologies (methl and meth2), in terms of RMSD and bias, for soil
water content determination, over the 7 calibration periods (DoE extends along the x axis). Averaged
RMSD and biases are shown by horizontal dotted lines.

4. Discussion

The study presented above reveals two important results: firstly, the interest of using
temperature cycle dynamics instead of the absolute value of temperature for calibration of the
model parameters and, secondly, the interest of exploiting the time varying sensitivity of
model parameters throughout the day, in order to select the most significant part of the
temperature signal for the purposes of calibration (methl). However, the performance
obtained in this context with the described protocol (described Part 3) does not allow efficient
readjustment of soil water content to be achieved (for the total root zone). Consequently, it
appears necessary and relevant to develop a method for diagnosing incorrect readjustments,
before eventual application of the meth! methodology to Land Surface Model (LSM)

monitoring.

4.1 Dynamic calibration in an assimilation context
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From one calibration period to the next, it can be observed that the values of the calibrated
parameters evolve. The simulation derived from a set of calibrated parameters, associated
with a specific period, can reveal any divergence of the model with time as well as the
relevance of readjustments. The RMSD of a given parameter calibration set, with the
associated number of data measurements, are calculated over a 20 day sliding window, from
one calibration period to the next (bold lines in Figure 9). The calculation is extended to the
end of the total period (dotted lines in Figure 9). The results are presented for 6 variables: the
surface brightness temperature (7), the soil water contents (w, and w») and the surface fluxes
(G, LE, H). It should be noticed, in evaluating the significance of these results, that the
volume of data plotted on this figure is related to the /440 time steps of the sliding window. A
new calibration or readjustment obtained with methodology meth2 systematically reduces the
RMSD on T (only this cost function is minimised). The same result is not generally achieved
with methl, as a calibration based on parameter sensitivity to the diurnal characteristics does
not systematically optimise the simulation of Tp, as discussed above. The set of curves
corresponding to the calculation of RMSD after a calibration period, up until the end of the
total period (after period 7), is located mainly beneath the curve segments which represent the
calibrated simulation (from meth2), from one period of calibration to the following (in bold),
for the soil water content and ground heat flux. Conversely, with the exception of calibration
periods 4 and 5, the results obtained with methl exhibit a divergence for the determined
values of total soil water content w,. The newly proposed methodology (methl) appears to be
more accurate in an assimilation context, if the errors in initial total soil water content can be
reduced. However, Figure 9 shows an interesting result relative to this issue: RMSD(Tp)
increases strongly during periods 4 and 5, from the parameter set related to the previous
calibration period to the readjusted set, since RMSD(w-) also increases strongly. Thus, large
soil water content readjustment errors could be qualitatively diagnosed by detecting strong

increases in computed RMSD(Tg), from one parameter set to the next.
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Figure 9. RMSD calculated over a 20 day sliding window, from one calibration period to the next (bold

lines) and between each calibration period and the end of the total period of experimentation (dotted line).
The number of data points (right-hand scale) used to calculate the RMSD is shown by a black dashed line.

4.2 Initial soil water content readjustment

Initial soil water content (w29) is shown to be sensitive to all of the diurnal temperature cycle
characteristics, as described in Part 3. This broad level of sensitivity associated with a limited
set of characteristics, together with the model errors for the simulation of 7 and the large
imposed uncertainty ranges described in Part 3, leads to inaccurate retrieval of initial total soil
water content. The compromise which has to be found in the calibration of wyy can be more
easily understood with the help of Figure 10. During periods 4 and 5, the new calibrated set of
parameters and initial conditions obtained with meth! (from a maximum uncertainty range for
wyg) systematically reduces the RMSD computed for the morning temporal gradients
(calculated at 09:00, 10:00 and 11:00), but increases the RMSD calculated at 17:00, the last

afternoon gradient. The calibration of wy based on the RMSD minimisation calculated at
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17:00 would lead to the retrieval of the opposite trend: the upper value of the uncertainty
range would be reached. In fact, a higher value of soil water content would also have the
effect of increasing the soil’s thermal inertia and consequently reducing the modelled
temperature drop which occurs in the late afternoon, when solar radiative forcing stops. The
readjustment of wyy thus depends on the limited set of temperature cycle characteristics
available. Although the lack of information relevant to the use of temperature dynamics after
sunset is probably detrimental to the use of methl, it should be pointed out that in the case of
meth2, for which the full diurnal cycle is used, the correction of the substantial
underestimation of 7 in the night time model leads to an overestimated readjustment of wy
and soil thermal inertia (Figure 7). Consequently, we propose that in future studies w,y be
readjusted, only in cases where the new calibrated set of parameters does not increase

RMSD(Tg).
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Figure 10. RMSD of Ty temporal gradients calculated at 0900, 1000, 1100 and 1700 over a 20 day sliding
window, from one calibration period to the next (bold lines) and between each calibration period and the
end of the total period of experimentation (dotted line). The number of data points (right-hand scale) used
to calculate the RMSD is shown by a dashed line.

115



5. Conclusions

A new calibration methodology is proposed for a SVAT model, based on the benefits of high
temporal resolution knowledge of the TIR surface brightness temperature (7). Two
calibration methodologies are compared, namely the proposed methodology methl, based on
the optimisation of diurnal characteristics of the 7p diurnal cycle, and methodology meth2,
involving simple model parameter calibration based on least squares minimisation of the
differences between simulated and measured 75. A set of temperature cycle characteristics
(temporal gradients at 09:00, 10:00, 11:00, 14:00, 15:00, 16:00, 17:00, amplitude and phase of

the diurnal cycle) is calculated in methl.

Analysis of the sensitivity of model parameters to these characteristics, during the complete
calibration exercise (7 periods of calibration over 140 days), allows global and specific
parameter sensitivities to surface temperature cycle characteristics to be determined.

The results clearly show that some parameters are relatively insensitive to all of these
characteristics. This is the case for dp, (total “reservoir” size), whose sensitivity to the 7
dynamics is statistically low throughout every calibration period. As a consequence, its
calibration requires an additional constraint which, in the present study, consisted in
preventing the uncertainty bounds from decreasing during the growth phase of the vegetation.
It was also shown that, statistically, 8 of the 21 calibration parameters exhibit sensitivities to
one or more characteristics of the diurnal temperature cycle for 70 % of the iterations of the
calibration process, during the 7 successive periods. These parameters regulate canopy heat
fluxes (W20, Vinaxos lgfs Winaxs Wresia), ground heat flux (Fyem, T20, Wmax) and hydraulic properties
of the soil (bejim, Wiax> Wresid)-

Some parameters exhibit a specific sensitivity to a limited number of characteristics, showing
that a reduced set of parameters is responsible for specific surface temperature dynamics, and
should preferably be calibrated by optimisation of these characteristics only. This also shows
that it is important to use the surface temperature behaviour taken at different times of the day
to calibrate the model, and that the surface temperature is related to different surface
processes. Depending on surface conditions and atmospheric forcing, the sensitivity of some
parameters to surface temperature characteristics evolves from one calibration period to the
next. As an example, under dry soil conditions (encountered during 2 calibration periods) the

parameter Ky, is statistically less sensitive than after rainfall events, or when the soil is close
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to saturation. In conclusion, a selective and dynamic calibration process could be expected to

be more suitable for enhancing the model’s performance than a global calibration approach.

The temporal evolution of the calibrated parameters, throughout the 7 periods, has been
qualitatively compared for methl and meth2 and analysed in a physical sense. The results
obtained with the newly proposed methodology methl substantiate the potential advantages of
introducing the dynamics of the diurnal temperature cycle rather than using absolute values,
in SEtHyS monitoring. In fact, RMSD and bias values are lower for the hydric budget and
ground heat flux when methl is used. The main limitation of this methodology is its unstable
retrieval of initial soil water content wyy. This consequence is exacerbated by the large
uncertainty ranges imposed by methl, when a large correction of soil water content
(compared to the measurements) is required. This can be explained by the high sensitivity of
wy to all of the surface temperature characteristics and by the fact that, due to model
simulation problems at night, only daytime characteristics can be used. These drawbacks are
particularly crucial in dry periods, when rainfall events are too infrequent to ensure regular
reinitialisation of the reservoir’s water content. The observation of daytime temperatures is
thus clearly inadequate for the control of soil water content, in the absence of other
constraints. In the case of continuous monitoring using a model, as described in the present
study, close monitoring of the total RMSD of TIR surface temperature (75) could be used to
decide whether or not parameter calibration is correct, thereby enabling errors in the latter to
be reduced. In other cases, similar types of constraint could be provided by other sources of
observed data. Various studies have revealed the usefulness of optical and microwave data for
adjusting SVAT model parameters (Olioso A., et al., 2005; Verstraeten W.W., et al., 2006,
etc...). When the possibilities of remote sensing instruments are considered, the information
provided by multispectral data is certainly the most promising in terms of its potential for

improving the control of surface process models.
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3.3 Critiques et perspectives d’application dans un contexte
d’assimilation de la température de surface en temps
réel

Syntheése

Nous avons développé une méthode d’étalonnage multicritére sélective basée sur la dyna-
mique du cycle diurne de la température de surface. Cette méthode a été appliquée et évaluée
sur les données d’'une parcelle de blé instrumentée de la base de données Alpilles-ReSeDA.
La mise en oeuvre de cette méthode nécessite de contraindre a priori la taille du réser-
voir racinaire pour guider la convergence de I’étalonnage. Ce paramétre du modéle montre,
en effet, une sensibilité relativement faible quelle que soit la période considérée. L’applica-
tion des méthodes multicritére et monocritére sur 7 périodes successives d’étalonnage ou de
ré-étalonnage des paramétres en suivant le méme protocole qui consiste a autoriser le ré-
étalonnage des paramétres autour du dernier étalonnage réalisé nous a permis d’analyser la
sensibilité des paramétres aux caractéristiques du cycle diurne de la température (gradients
temporels, amplitude, phase) dans le cas multicritére de fagon moyenne mais aussi tempo-
relle d'une période d’étalonnage a la suivante. Il ressort que certains paramétres ne sont pas
ou peu sensibles a la dynamique de la température. C’est le cas de la profondeur du réservoir
racinaire dp2 mais aussi du paramétre de forme de la courbe de rétention de ’eau dans le sol
hya. Les résultats indiquent aussi que les paramétres ont une sensibilité plus ou moins "sé-
lective" & la dynamique de la température comme par exemple la conductivité hydraulique
a saturation K, et le paramétre agy, conditionnant la résistance de sol a I’évaporation qui
sont statistiquement plus sensible au gradient de température & 11h. Enfin, 8 des 21 para-
meétres du modéle sont statistiquement sensibles & la dynamique de la température. Les deux
parametres Vi,uz, €t Fiperm conditionnant respectivement la transpiration et les propriétés
thermiques du sol sont les plus influents.

La méthode multicritére améliore la simulation du bilan énergétique et hydrique avec un
meilleur controle de la trajectoire du modéle que la méthode monocritére.

Cette étude permet de proposer l'ajout d'un critére sur la valeur "absolue" (c’est a dire sur
la valeur elle-méme et non pas sur la dynamique) de la température afin de limiter la dérive
dans le réajustement des contenus en eau initiaux et donc d’améliorer les performances de
la méthode.

Critiques
La méthode proposée n’est-elle pas instable pour [’étalonnage de certains parametres ¢

Dans le cas de parameétres influents sur peu de caractéristiques du cycle diurne de la
température, I’étalonnage sera trés dépendant et trés sensible a I’erreur sur 'estimation des
caractéristiques concernées. En effet, selon la combinaison de ces caractéristiques pour éta-
lonner un paramétre, le poids accordé a celles-ci et donc aux erreurs respectives est plus
fort que dans le cas monocritére. La sélection de I'information pertinente du cycle diurne
pour étalonner les parameétres du modéle risque donc d’étre compensé par l'erreur associée
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et engendrer plus de variabilité pour ’étalonnage de certains paramétres.

L’intérét de guider les gammes de paramétres d'une période a la suivante joue alors le role
de "filtre" ou de contrainte limitant ces effets. Leur variabilité a par ailleurs plus de chances
d’étre moyennée sur un ensemble de périodes successives que le biais associé a I'ensemble
du cycle diurne dans le cas de la méthode monocritére meth2 (ce biais risque, en effet, de
perdurer sur plusieurs périodes d’étalonnage).

Cette solution n’est pas satisfaisante et nécessiterait une étape supplémentaire afin de diag-
nostiquer cette possible sensibilité aux erreurs et d’interdire dans ce cas I'ajustement (pas
de réduction des gammes).

Néanmoins, pour mieux appréhender ce probleme, nous intercomparons, Dans la partie 3.4,
leffet d’un bruit aléatoire gaussien sur les observations de température pour les méthodes
methl et meth2.

L’étalonnage du contenu en eau initial de la zone racinaire parait, par exemple, relativement
aléatoire d'une période d’étalonnage a ’autre quant au "sens" du réajustement si I’on com-
pare les résultats entre les deux méthodes (partie 3.2, Fig.7). Dés lors, une contrainte plus
forte sur la gamme d’incertitude peut étre envisagée. Nous accorderons, par la suite, une
confiance plus grande a la simulation pronostique du modéle qu’au réajustement lui-méme
pour les contenus en eau initiaux (Cf. partie 3.4).Une gamme de réajustement pour les conte-
nus en eau initiaux ne dépassant pas £2% de la valeur simulée au premier jour de la période
de réajustement sera envisagée. L’état initial de la premiére période de simulation devra
alors étre connu avec précision (état initial a saturation aprés de fortes pluies par exemple).

L’intercomparaison proposée n’est-elle pas biaisée par la prise en compte des caractéris-
tiques du cycle de température pendant la seule période diurne pour la méthode methl alors
que ’ensemble du cycle journalier est considéré dans la méthode meth2 ?

Comme 'ont proposé plusieurs auteurs (Van de Griend, 1985 ; Cracknell et Xue, 1996a,
1996b ; Verhoef, 2004 par exemple) I'utilisation des données de température nocturne per-
met d’inverser l'inertie thermique du sol. Les paramétres liés aux propriétés thermiques et
radiatives de la surface pourraient, en effet, étre contraints par les gradients temporels noc-
turnes par exemple. Cependant la relation paramétres-caractéristiques est trés dépendante
de I'erreur du modéle constatée dans des conditions nocturnes de vent faible (Cf. partie 2.4).
Les caractéristiques de la dynamique de la température de nuit ne sont donc pas prises en
compte par la méthode methi. La sensibilité a cette erreur est moindre pour la méthode
meth2 puisque tout le cycle est pris en compte pour 'optimisation des paramétres. Néan-
moins, il aurait été en effet plus pertinent de limiter le calcul du RMSE(Tg) a la période
diurne.

De facon plus générale, le choix de caractéristiques discrétes limitées en nombre pour
loptimisation multicritéres n’influence-t-il pas [’étalonnage par la méthode methl ?

Le nombre de caractéristiques optimisées simultanément (multicritéres) est nécessaire-

ment limité. Cependant nous avons aussi calculé des gradients moyens sur les branches
ascendantes et descendantes du cycle de température sur deux, trois ou quatre heures. En
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cas de sensibilité d’un parameétre a ces gradients "moyens", les gradients horaires consécutifs
ont été remplacés par le gradient moyen. Ceci permet de prendre en compte plus de carac-
téristiques dans la limite de six permettant de couvrir le cycle complet pendant la période
diurne (et de réduire I'impact de données trop bruitées). Par ailleurs, la prise en compte des
périodes d’inflexion du cycle diurne de température ont été en partie exclues afin de limiter
leffet de "changement de régime" (variable d'un jour a I'autre en fonction des conditions
de forcage, de I'état de surface par exemple) dans ’étalonnage des paramétres. Le nombre
de caractéristiques total calculées permet donc une bonne couverture du cycle de tempéra-
ture limitant ainsi I'effet du choix des plages horaires de calcul des gradients sur I’étalonnage.

En quoi la méthode proposée peut-elle diagnostiquer ’échec ou le succes de [’étalonnage
des paramétres ¢

Nous avons vu (3.2, Fig.9) que I'accroissement des RMSE(Tg) et RMSE(ws,) sur les
périodes 4 et 5 et leur décroissance (période 6) obtenus aprés réajustement par la méthode
methl semblent corrélés. L’ajustement de I'initialisation du contenu en eau de la zone raci-
naire conduit a des valeurs beaucoup trop faibles sur les périodes 4 et 5 alors qu’il correspond
aux observations sur la période 6 (partie 3.2 Fig.6 et 7). L’évaluation de I’ajustement obtenu
pour cet état initial semble donc possible par le controle de I’évolution du RMSE(Tg). Ce
critére pourrait donc étre ajouté aux fonctions de coiit sur les caractéristiques pour empécher
la dérive du modéle sur le contenu en eau (voir partie 3.4).

Perspectives d’application dans un contexte d’assimilation de la température de surface
en temps réel

Nous proposons d’appliquer la méthode développée dans un "contexte d’assimilation"
consistant a :
— déterminer & partir de quand un étalonnage des paramétres du modéle est nécessaire.
Cette étape nécessite d’estimer la dérive temporelle du modéle
— ajuster les paramétres pertinents sur la période d’étalonnage.

Cette démarche est présentée dans la partie suivante sous la forme d’un article soumis
a la revue Geophysical Research Letters en novembre 2006, dans lequel 1’étalonnage meth1
est appliqué a I’échelle locale en tenant compte des améliorations possibles et des remarques
proposées ci-dessus. La deuxiéme partie présente 1’étude de I'impact d'un bruit gaussien sur
la série temporelle de Tz sur I’étalonnage, en mettant en avant l'intérét et les limites de cette
méthode.

3.4 Article 3 : "An wmproved SVAT wmodel calibra-
tion strategy based on the optimisation of surface
tempéerature temporal dynamacs”
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An improved SVAT model calibration strategy based on the optimisation of surface
temperature temporal dynamics

B. Coudert, C. Ottle,
CETP-IPSL-CNRS-UVSQ, 10 avenue de I’Europe, 78140 Vélizy, France

Abstract :

Water and energy balance monitoring at the Soil Vegetation Atmosphere (SVA) interface
remains an open issue, because of the complexity of the large number of transfer processes
involved and of the uncertainties associated with the meteorological forcing input and the initial
states and characteristics of the surface. Correct simulation of these transfers requires the use of
control techniques generally based on the assimilation of surface observations. Remote sensing
data, particularly that derived from thermal infrared measurements, can be useful for this
purpose. Indeed, various studies have demonstrated the potential of thermal infrared brightness
temperature (TIR Tg) for monitoring surface exchanges of water and energy. This study focuses
on the contribution of TIR Ty data for Land Surface Model (LSM) calibrations. For the purposes
of the present study, a numerical representation of the SVA transfer (SVAT model), named
SEtHyS, was used. A calibration methodology of the model based uniquely on the optimisation
of TIR T diurnal cycle features has been developed and applied, in an assimilation context, to
the full vegetation period of wheat. The results illustrate the advantages of such a methodology
for the monitoring of a SVAT model, and in particular the root zone soil moisture. The impact of
observation and simulation errors on TIR Ty was analysed and quantified in controlled numerical
experiments. The results demonstrate the advantages of using relative temperature characteristics,

instead of point-to-point temperature values, to minimise the impact of noise.

1. Introduction and background

SVAT (Soil Vegetation Atmosphere Transfers) models have been designed to compute both
water and energy budgets at the SVA interface, with varying degrees of complexity in the
described physical processes. These models allow the state variables, describing the transfer
processes at different levels within the SVA continuum, to be assessed. They require an
application context constrained by input variables (atmospheric forcing and vegetation variables)
and input parameters (soil and vegetation properties, initialisation). The number of parameters is

generally related to the complexity of the model, and their calibration requires the development
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of optimisation methodologies. Numerous studies of the characterisation of the surface properties
and variables (soil moisture state, thermal inertia, soil texture) have been reported, based on the
knowledge of surface temperature: ([Price J.C., 1977], [Soer G.J.R., 1980], [Wetzel P.J., et al.,
1984], [Wetzel P.J. and Woodward, 1987], [Raffy M. and Becker, 1985], [Raffy M. and Becker,
1986], [Van de Griend A.A, et al., 1985], [Moran M.S., et al., 1994], [Carlson T.N., et al., 1995],
[Xue Y. and Cracknell, 1995), [Cracknell A.P. and Xue, 1996], [Sandholt, et al., 2002], [Verhoef
A., 2004], [Verstraeten W.W., et al., 2006]). The work described in the present paper concerns the
application of a newly proposed methodology ([Coudert B., et al., 2006b]) used to control the
simulated variables and input parameters of a Land Surface Model (the SEtHyS two-layer, two-
source SVAT model described in [Coudert B., et al., 2006]), using the surface temperature
variable only. Actually, a model calibration based on the optimisation of temporal dynamics
characteristics (temporal gradients, amplitude, phase) of the TIR (Thermal Infra Red) brightness
surface temperature has been proposed by [Coudert B., et al., 2006b], and applied over a seasonal
winter wheat cycle at field scale. The comparison of this selective method with a global
optimisation approach in which the global surface temperature is monitored, has demonstrated
the advantages, in the case of SEtHyS SVAT monitoring, of introducing the dynamics of the
diurnal temperature cycle rather than using point to point values. The next step is to test this new
methodology in a remote sensing brightness temperature assimilation context, where both
observations and model errors need to be handled. For this purpose, a dynamic calibration of the
model was carried out, and was then compared with the results achieved using classical global
optimisation. The impact of TIR Tg errors has been quantified with both methods, and the results
are presented in this paper. Section 2 briefly presents the calibration methodology and its
objectives in an assimilation context. Section 3 presents the application at field scale. Section 4
evaluates the sensitivity of this methodology to observation and model errors, and compares it

with that obtained with classical global optimisation of the TIR Ty variable.

2. Dynamic calibration methodology

Previous studies (Coudert et al., 2006a, 2006b) showed the advantages of continuous
recalibration of the SEtHyS SVAT model, in terms of increased model performance. Depending
on which time-dependent parameters are considered, and their sensitivity to the dominant transfer
processes, surface conditions and atmospheric forcing, the use of regular optimisation procedures
(which are then relevant to comparatively short calibration periods), has proven to be more
accurate than a global calibration methodology applied to the whole simulation period. Moreover,

the use of TIR surface brightness temperature data in a multi-criteria model optimisation process
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of optimisation methodologies. Numerous studies of the characterisation of the surface properties
and variables (soil moisture state, thermal inertia, soil texture) have been reported, based on the
knowledge of surface temperature: ([Price J.C., 1977], [Soer G.J.R., 1980], [Wetzel P.J., et al.,
1984], [Wetzel P.J. and Woodward, 1987], [Raffy M. and Becker, 1985], [Raffy M. and Becker,
1986], [Van de Griend A.A, et al., 1985], [Moran M.S., et al., 1994], [Carlson T.N., et al., 1995],
[Xue Y. and Cracknell, 1995), [Cracknell A.P. and Xue, 1996], [Sandholt, et al., 2002], [Verhoef
A., 2004], [Verstraeten W.W., et al., 2006]). The work described in the present paper concerns the
application of a newly proposed methodology ([Coudert B., et al., 2006b]) used to control the
simulated variables and input parameters of a Land Surface Model (the SEtHyS two-layer, two-
source SVAT model described in [Coudert B., et al., 2006]), using the surface temperature
variable only. Actually, a model calibration based on the optimisation of temporal dynamics
characteristics (temporal gradients, amplitude, phase) of the TIR (Thermal Infra Red) brightness
surface temperature has been proposed by [Coudert B., et al., 2006b], and applied over a seasonal
winter wheat cycle at field scale. The comparison of this selective method with a global
optimisation approach in which the global surface temperature is monitored, has demonstrated
the advantages, in the case of SEtHyS SVAT monitoring, of introducing the dynamics of the
diurnal temperature cycle rather than using point to point values. The next step is to test this new
methodology in a remote sensing brightness temperature assimilation context, where both
observations and model errors need to be handled. For this purpose, a dynamic calibration of the
model was carried out, and was then compared with the results achieved using classical global
optimisation. The impact of TIR Tg errors has been quantified with both methods, and the results
are presented in this paper. Section 2 briefly presents the calibration methodology and its
objectives in an assimilation context. Section 3 presents the application at field scale. Section 4
evaluates the sensitivity of this methodology to observation and model errors, and compares it

with that obtained with classical global optimisation of the TIR Ty variable.

2. Dynamic calibration methodology

Previous studies (Coudert et al., 2006a, 2006b) showed the advantages of continuous
recalibration of the SEtHyS SVAT model, in terms of increased model performance. Depending
on which time-dependent parameters are considered, and their sensitivity to the dominant transfer
processes, surface conditions and atmospheric forcing, the use of regular optimisation procedures
(which are then relevant to comparatively short calibration periods), has proven to be more
accurate than a global calibration methodology applied to the whole simulation period. Moreover,

the use of TIR surface brightness temperature data in a multi-criteria model optimisation process
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has demonstrated its potential for water budget monitoring (surface soil moisture, root zone soil
moisture, evapo-transpiration flux [Coudert B., et al., 2006]). Surface flux (sensible heat, latent,
soil conduction fluxes), soil water contents (surface and root zone), atmospheric forcing and
vegetation characteristics (Leaf Area Index and canopy height) measurements are in practice
rarely measured simultaneously, and even then are limited to specific experimental field
programmes, as was the case for the Alpilles-ReSeDA experiment ([Olioso A., et al., 2002],

http://www.avignon.inra.fr/reseda/base/) whose database is used in the following. Conversely,

thanks to the presence of space-borne remote sensing instruments, including new geostationary
satellites which provide data with a high temporal frequency (around 15mn), TIR Tg
measurements are provided, under clear sky conditions, at frequent intervals. Consequently, the
development of a SVAT model calibration methodology, based on knowledge of TIR Ty data, is

of particular interest.

Principle:

Our methodology computes the sensitivity of each model parameters to the characteristics of the
TIR Ty dynamics, following the same statistical approach as [Bastidas, et al., 1999], and
calibrates each model parameter by optimising a specific set of characteristics defined by the
previous sensitivity analysis. The method differs from the multi-objective calibration proposed by
[Gupta, et al., 1999] and [Demarty J., et al., 2005], in that all the parameters are optimised with
possible different sets of criteria (using the same set of simulations). In practice, just a specific set
of criteria is used to calibrate each parameter, at each given time interval. This particular
difference in approach is appropriate to the specific sensitivity of the model parameters to the
“under-influence” regime of the temperature dynamics (morning rise, afternoon fall or amplitude,
etc...). Previous use of this methodology over seven successive 20 day calibration periods,
covering the full vegetation cycle of wheat, concluded that an additional criterion on the daily Ty
measurements would improve water budget monitoring, by limiting drifts in the computed value

of root zone soil moisture.

This improved calibration methodology has been applied to an assimilation context, and the first
results are presented in the present paper. In practice, instead of making use of regular model
calibration, more exactly making readjustments (because the model parameters’ uncertainty
ranges are determined by the results of the previous calibration) with successive calibration
periods fixed a priori, the model requiring recalibration is defined by the model errors on the

brightness temperature. These model divergences are evaluated on the basis of the evolution of
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statistical TIR TB criteria. The following section briefly presents the results obtained for a winter

wheat crop field, recorded in the Alpilles-ReSeDA database.

3. Application at field scale

a. Successive readjustments

RMSD (Root Mean Square Differences) are calculated between the measured and simulated TIR
Tg time series features, during the calibration process. Of these, 7 are calculated over temporal
gradients for one-hour intervals (morning and afternoon slopes). A further two RMSDs are
calculated firstly from the daily amplitude of the temperature cycle, determined on the basis of
the temperature maximum (around noon) and its value at sunset, and secondly on the basis of the
phase of the temperature signal, given by the time at which the daily maximum temperature is
reached. The last criterion is the RMSD between the daily value of simulated and in situ
measurements of TIR Ty (between sunset and sunrise). Notice that no RMSD are calculated for
night-time values. The reason for this is that the parameterisation of atmospheric stability in
SVAT models is not accurate at night, which leads to greater model errors. Previous studies
concluded that retrieval of the initial soil moisture state, based on the TIR Ty optimisation, was
inaccurate. Consequently, reduced uncertainty ranges (x 2 % of the simulated values) are
determined at the first time step of a new calibration period, for re-initialisation of the soil water
content (surface and root zone).

The parameters’ sensitivity-dependent calibration is carried out for 20 day periods, in order to
compute the RMSD over a significant volume of data, thus providing adequate representation of
the transitions between the vegetation’s phases of growth, maturation and senescence, and of
seasonal meteorological changes. After each calibration period, the resulting set of model
parameters is used to continue the model run. The accuracy of the prediction is evaluated using
the Relative Root Mean Square Differences (RRMSD) of the 7 temperature features
(characteristics) compared with in situ measurements computed over a 20 day sliding temporal
window, starting at the beginning of the calibration period. A new calibration is performed when
one or several RRMSD increases by 50% with respect to the previous calibration period.
Successive calibration periods can be intersected or disjoined, according to the evolution of the

temperature features drifts.

b. Results
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Starting from the Day of Experiment (DoE) 387 (21 January), 10 calibration periods were needed
to monitor the SEtHyS simulations, using TIR Tg data assimilation, in order to reach DoE 495
(28 February). In order to limit the computing time, no additional calibrations were carried out
between the latter period of calibration (DoE 475 to 495) and the date at which the wheat was
harvested (DoE 542, 25 June). It is of interest to discuss the frequency of the calibration periods
over the total period of simulation. All the calibration periods intersect one another, except for the
third (DoE 404-424) and fourth (DoE 433-453), which are separated by 9 days. During this time
interval (regular soil drying), atmospheric conditions were quite regular and the LAI was close to
1. The calibrated set of parameters obtained during the third period is thus accurate for a period
of 29 days. Elsewhere, frequent readjustments are required because of variations in
meteorological and phenological vegetation conditions, which affect the surface brightness

temperature features.
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Figure 1. Soil water content time series obtained for the 10 calibration periods. The first day of each of the
calibration periods is represented by grey, dashed vertical lines.

Figure 1 plots the results obtained for the surface and total root zone water contents time series,
and includes a representation of the first day (readjustment) of each of the calibration periods. It
can be seen that a very good degree of accuracy is obtained for the total water content w;, as

opposed to that obtained for the surface soil water content simulation. The systematic
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overestimation of the latter variable can be explained by a tendency to overemphasise the soil’s
resistance to evaporation, which in turn leads to undervalued soil evaporation rates. The impact
of this outcome on the simulations is particularly significant, since surface water content is high
at the beginning of the simulation period and after intense rainfall events starting on DoE 475 (19
April). A large shift (about 0.1m’>.m™), compared to the observations, can then be observed. A
similar result is observed when only TIR Ty is optimised. This additional criterion, used in the
methodology presented here, thus appears to be responsible for the observed overestimation. On
the other hand, after rainfall events, the soil drying rate is accurately estimated (DoE 483, 27
April for example), thus showing that water diffusivity is accurately retrieved. The mean
performances over the whole simulation period, between DoE 387 (21 January) and DoE 542 (25
June), are given in Table 1 in terms of biases, relative biases (Rbiases), RMSD and RRMSD
calculated between the measurements and the SEtHyS output variables: TIR Tg, sensible heat
flux (H), latent heat flux (LE), ground heat flux (G), net radiation (Rn) and solar reflected
radiation (aRg). Generally good results are obtained, with a mean RMSD of less than 45 W.m?
for the surface fluxes, and low biases (lower than 8 W.m'z) with the exception of surface water
content (wg). The latter variable is overestimated by about 51 % in terms of RRMSD, and by 44
% in terms of Rbias. Note that RRMSD and Rbias are adapted to the evaluation of the water

content simulations because of a range of low but non-zero values.

Variable RMSD bias N data
(m";\.’?n'3) 9.5 102 8.5 102
RRMSD: 51.1% Rbias: 43.5% 10846
(m":fn'ﬂ) 1.2 102 1.1 102
RRMSD:  3.8% Rbias:  3.6% |
(W'_'ri_z) 44.5 -41 3358
(an,z) 28.3 0.4 11055
(W.'-rin’z) 43.4 7.1 3358
(Wa_':qgfz) 24.4 12.7 5687
(WF.(r:'Z) 32.9 -12.8 11118
(Tk") 1.78 -0.39 10903

Table 1. Performances (RMSD, biases, RRMSD, Rbiases) obtained with the calibration methodology over the
seasonal wheat cycle between DoE 387 and 542

The relevance of the “readjustments” described here needs to be analysed, in order to ascertain

the usefulness of the methodology in an assimilation context. To this intent, a comparison has
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been made between the soil water content simulations obtained from the first calibration period
(DoE 387 to 407), and those obtained over the following calibration periods. Figure 2 shows, for
both simulations, a plot of the RMSD calculated over a 20 day sliding window, from the first
period up until DoE 542, which defines the end of the simulation period. This illustrates the
cumulative effect of model errors, incurred by the dynamic calibration methodology. The model
parameters calibrated on the first period would be inappropriate, particularly after DoE 487. In
the case of this application, it is interesting to note that successive readjustments are of interest

for a long term simulation.
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Figure 2. Soil water contents RMSD calculated for a 20 day sliding window. Simulations obtained from the
first calibration period (DoE 387-407) are in grey. Simulations from successive readjustments are in black.
DoE indicated on the x axis are the final days of the calibration periods

The following section is devoted to the study of the influence of TIR Ty estimation errors on
calibration results, in the case of a controlled simulation. A detailed comparison is given for a

simple calibration, based on point-to-point TIR Ty optimisation.

4. Impact of errors
a. Sources of error

Differences between TIR Tpy time series result from both observational and model errors. In the
case of our application, observational errors are the smallest. The ground-based Heimann KT17
thermal radiometer, used to measure surface brightness temperature, is characterised by a
minimum error of 0.7 K (Olioso personal communication). Since its commissioning, this sensor
has demonstrated negligible drift over a one year period of experimental recordings. When space-
borne remote sensing data is used, observational errors would include additional atmospheric and
surface emissivity correction errors, as well as various other sources of error such as registration
uncertainties and calibration effects resulting from the presence of clouds. Simulation errors arise

from model input errors (atmospheric forcing, vegetation input variables) and from model
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simulation errors (incorrect representation of physical processes). Although the former effects
can have a strong impact on the simulation results, their discussion is beyond the scope of this
paper. The latter forms of error are responsible for systematic biases and characteristic features of
computed TIR Tg. This has been illustrated by [Coudert B., et al., 2006a] and [Olioso A., et al.,
1996] who showed, for example, the impact on surface fluxes and TIR Tg simulations of a
simplified stomatal resistance representation in SVAT models.

In order to evaluate the impact of such errors on the calibration methodology, a set of controlled
numerical calibration experiments has been carried out in the presence of various levels of noise.

The results of these experiments are presented in the following.

b. Application in a simulated case

A SVAT simulation which made use of calibrations based on multi-objective model parameters
and the same Alpilles-ReSeDA experimental dataset, was used as a reference (6-criteria model
calibration, referred to as scenario I in [Coudert B., et al., 2006a]. Surface brightness
temperatures calculated with this scenario were used instead of measured values, thus permitting
the authors to control the noise levels applied to the synthetic observations. The TIR Ty time
series data obtained from this multi-objective calibration, over the period DoE 440-460 (wheat
growing period with regular soil drying) was degraded by the addition of noise in the form of

biases and random errors. The errors were assumed to be Gaussian with a standard deviation oy
(0.5K, 1K), and the biases were taken as mr, (-1.5K, -1K, 1K, 1.5K). The impact of such errors

has been evaluated on both calibration methodologies: the calibration proposed in this paper
based on the TIR Ty diurnal cycle characteristics (referred to in the following as CM_multiTs),
and the former (classical) calibration based on the simple optimisation of point to point TIR
Ty values (referred to as CM monoTp). Each of the above two model calibrations was then
performed for each of the experiments characterised by the 8 different permutations of the two

noise parameters (mTB, O'TB). The results obtained from both methodologies are shown in Figure

3, for surface fluxes LE and H and for soil water contents (wg and w).
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Figure 3. Normalised RMSD obtained for both calibration methodologies: CM_multiTB and CM_monoTB, for
each of the experiments characterised by the 8 different permutations of the two noise parameters (m g, o135).

Normalised RMSD values obtained with a given calibration methodology and a given value of

or, are linked by the same line. It can be seen that CM multiTy gives better results than

B

CM_monoTy for o7,=0.5K (low temperature noise) whatever the value of the bias. When the
value of o7, increases (o7,=1K), CM_multiTp conserves its advantage (excepted for w,) for the

larger biases (-1.5K and 1.5K) but is more sensitive to random errors than CM monoTp. It is
interesting to note that the two cases UTB:0.5K and aTBZIK lead to almost identical results for
CM _monoTp (the black and grey lines are nearly identical) as opposed to the CM multiTs
method. Note that maximum RMSD on LE and H are respectively 85 and 74 W.m” when
CM_monoT} is used, to be compared with respectively 25 and 15 W.m” when CM_multiT} is
used, for mr, = 1.5K. The results obtained for w, with CM_monoT are surprising, when mr, =

1K. In fact, the largest RMSD are obtained for this value of mr, and the variables aRg and Rn

show the same features (not presented here). The solution of the calibration reached by

CM_monoTy for this value of mr, is the following: the surface albedo is minimal (over the

prescribed parameter uncertainty ranges) and the saturated hydraulic conductivity parameter
converges towards the upper limit of its uncertainty range. Such a combination is not accurate for
simulations of aRg, Rn and wg, and is not in general the solution obtained by the calibration for

other bias values. Table 2 shows the RMSD dispersion with the bias mr, for the SEtHyS output

variables. An expected result is the low sensitivity of CM_multiTs to bias, since the random error

on TIR Tg is low. The dispersion is lower than 30% for the complete set of variables, whereas
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CM_monoTy has a dispersion ranging between 60 and 90 %. Since o7, increases up to 1K, the

dispersion on RMSD due to the bias is still lower for CM_multiTs than CM_monoTs, except for
aR, and consequently R,. In practice, aR, depends only on the albedo, the calibration of which
can be strongly affected by random errors, especially with the CM_multiTz method, because of
the greater sensitivity of TIR Ty characteristics to noise, when compared to the point to point

complete cycle optimisation for wich the effect of the noise is averaged.

bl O =00k Teg= 1K

variable
CM_monaTB CM_multi TR CM_monaTB CM_muli TR

(I‘n':\l:n'-') 27.6% 24 5% BT .49 a0,9%
(m_:"‘m_,j 72.7% 15.8% 62,19 55.6%

LE
{ 4] T2.69% 5.9% TO.8% 27.29%
W ?n‘] 61.8% 11.0% 53.99% 4 450
(w0 ll-'|n‘] 59,39 9.9% 68.0% 5.8%

af,
(W< BT B9 23.0% 22,99 45,459
(WRI':"] TO.1% 25.8% 29.29% B0, 7%

il 10,69 27.9% 349 45,99

®)

Table 2. Percentage dispersion of RMSD obtained by application of 4 different values of bias (1), for both
calibration methodologies.

5. Conclusions

A dynamic calibration methodology based on the SEtHyS SVAT model parameters’ sensitivities
to the diurnal surface TIR Ty features has been proposed in an assimilation context. Correct root
zone soil moisture monitoring is obtained in this applied case, over the full seasonal cycle of a
wheat crop. However, surface soil moisture is overestimated due to poor retrieval of the soil’s
resistance to evaporation. A set of ten 20-day calibration periods was needed to control the SVAT
model over more than 100 days of simulation. Compared with a calibration based on a simple
optimisation of TIR Ty simulations with respect to measured values, the proposed methodology
shows better results and a lower sensitivity to error biases on Tp, but becomes unstable when the
random errors increase. This work demonstrates that TIR Ty diurnal variations contain useful
information for SVAT model monitoring, but that further development will be needed in order to
develop operational techniques for assimilating thermal infrared data into SVAT models. Such a

stochastic calibration technique has the advantage of being straightforward to implement,
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although it requires considerable computing resources and is necessarily limited to optimisation

problems with a relatively small number of degrees of freedom.

The next step in this study programme will involve the further development of operational
assimilation techniques, in order to test the usefulness of rapid refresh rate remote sensing
satellites, such as Meteosat-8 and 9, to control water and energy budgets over regional

landscapes, with the spatial resolution of the SVAT model.
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Figure captions

Figure 1. Soil water content time series obtained for the 10 calibration periods. The first day of
each of the calibration periods is represented by grey, dashed vertical lines.

Figure 2. Soil water contents RMSD calculated for a 20 day sliding window. Simulations
obtained from the first calibration period (DoE 387-407) are in grey. Simulations from
successive readjustments are in black. DoE indicated on the x axis are the final days of the
calibration periods

Figure 3. Normalised RMSD obtained for both calibration methodologies: CM_multiTB and
CM _monoTB, for each of the experiments characterised by the 8 different permutations of the
two noise parameters (m1B , oTB).

Table captions

Table 1. Performances (RMSD, biases, RRMSD, Rbiases) obtained with the calibration
methodology over the seasonal wheat cycle between DoE 387 and 542.

Table 2. Percentage dispersion of RMSD obtained by application of 4 different values of bias
(mTB), for both calibration methodologies.
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3.5 Conclusion : Limites et perspectives d’application aux
données de température de surface basse résolution
spatiale

Syntheése

La méthode multicritére basée sur l'utilisation sélective des caractéristiques de la dyna-
mique du cycle diurne de la température a été appliquée dans un contexte d’assimilation de
données pour lequel la fenétre de ré-étalonnage est déterminée automatiquement par la dérive
du modéle. Cette dérive de la trajectoire du modéle est évaluée par I'erreur sur la simulation
de la dynamique du cycle diurne. Les erreurs obtenues sur les flux de surface sont satisfai-
santes puisqu’elles sont inférieures a 45W.m=2 et de 'ordre de 0.1m3.m~2 pour le contenu
en eau du réservoir total. Cependant, les résultats montrent aussi une large surestimation
du contenu en eau superficiel dii & la surestimation de la résistance de sol a4 I’évaporation.
Il apparait donc clairement qu’un certain nombre de paramétres peu sensibles et/ou mal
estimés par la dynamique de la température doit étre déterminé par une autre source d’in-
formation ou fixé & des valeurs moyennes par défaut. Cette méthode est donc potentiellement
intéressante pour les problémes de faible dimension dans I’hypothése ot I’espace des para-
meétres peut étre réduit.

Limites attendues de la méthode d’étalonnage proposée

La non-unicité des combinaisons de valeurs de paramétres pour l'ajustement de certains

processus d’échange avec la température (Tp IRT) comme les transferts d’eau dans le sol
dans des conditions de proche saturation ou les parameétres liés a la résistance de sol a ’éva-
poration, la faible sensibilité de la taille du réservoir associée a la zone racinaire (dp2) aux
caractéristiques du cycle de température, I'instabilité de ’ajustement des contenus en eau,
la sensibilité de I'ajustement de certains paramétres comme 1’albédo par exemple a l'erreur
sur la température sont autant de limites & 'application de la méthode proposée et surtout
de nouvelles contraintes a ajouter pour étendre son application.
Cependant, cette méthode s’avére plus efficace qu’une simple optimisation de la température
dans le cadre d'un étalonnage dynamique pour contraindre les bilans d’énergie et d’eau a
I'interface SVA puisque dans les mémes conditions d’application et avec les mémes hypo-
théses de continuité des gammes des paramétres d'une période d’étalonnage a la suivante, la
dérive du modéle est corrigée.

Perspectives d’application aux données de température de surface basse résolution spatiale

Les observations satellite de la température de surface (Land Surface Temperature) sont
déduites de mesures IRT de luminances mesurées au sommet de I’atmosphére. Les corrections
a apporter (angulaires, atmosphériques...) pour déduire la température de surface ajoutent
alors une incertitude de mesure sur cette variable. L’utilisation de la dynamique (haute
résolution temporelle) de cette température pour inverser les variables du bilan d’énergie
et d’eau a la surface en l'assimilant dans les modéles apparait alors comme une solution
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intéressante. Cependant, ’application n’est pas directe puisque la résolution spatiale du
modéle se limite, dans le cas d’'un modéle TSVA comme SEtHyS, a l'entité de végétation
plane et homogéne alors que les mesures satellitales correspondent en général a des pixels
mixtes. Il y a donc d’une part un probléme d’échelle (agrégation ou désagrégation) a résoudre
d’autant plus que les mesures "haute résolution temporelle" ne sont obtenues pour l'instant
qu’a "basse résolution spatiale". D’autre part, le modéle SEtHyS ne s’appliquant qu’aux
couverts bas et homogénes (type couverts agricoles), le contexte d’application doit pour
I'instant se limiter & un paysage agricole sans relief.

Le chapitre suivant aborde cette problématique avec la volonté d’adapter la méthodologie
développée a I’échelle locale, au niveau du paysage hétérogéne.
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Chapitre 4

Extension de la méthodologie
d’étalonnage a plus grande échelle pour

I’assimilation de la température de
surface MSG-SEVIRI

Ce chapitre présente I’application aux données de température de surface "basse réso-

lution spatiale - haute résolution temporelle" et I'extension au paysage hétérogéne de la
méthode d’étalonnage développée a I'échelle locale. L’échelle de la mesure de la température
de surface par télédétection satellitale intégre un ensemble d’informations agrégées au sein
d’un pixel mixte. Le capteur SEVIRI ( Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager) de
Météosat Seconde Génération (MSG - Météosat8) permet d’obtenir de telles mesures pour la
température de surface avec une résolution temporelle trés élevée (15 minutes). Nous avons
vu dans les deux chapitres précédents l'intérét de cette mesure de température de surface
d’une part et de sa connaissance a haute résolution temporelle permettant de caractériser
son cycle diurne d’autre part pour contraindre le bilan d’énergie et d’eau a 'interface SVA.
L’enjeu est alors de déterminer comment désagréger cette information pour suivre locale-
ment ’état hydrique et les échanges de surface. L’intérét étant d’obtenir au sein d’une petite
région une information distribuée géographiquement par parcelle ou entité homogéne.
La problématique est détaillée dans la partie 4.1. L’approche développée est présentée en 4.2.
La description de la base de données CITRAM fait I'objet de la partie 4.3. Nous présentons
ensuite, partie 4.4, I'application de ’approche choisie en comparant une méthode "mono"
et "multicritére" basée sur la mesure de la température de surface MSG-SEVIRI. Enfin, les
conclusions et les perspectives de cette étude sont envisagées partie 4.5.

4.1 Problématique

Deux approches principales sont possibles pour aborder la problématique de I'assimilation
des données "basse résolution spatiale" (BR) dans les modéles de bilan d’énergie a la surface
fonctionnant a plus fine résolution :

— une approche montante ou "upscaling" en anglais qui consiste a agréger ou estimer
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I'information puis a I'assimiler & I’échelle de la mesure;

— une approche descendante ou "downscaling" dont la difficulté est de transférer ou
désagréger I'information de 1’échelle de la mesure vers 1’échelle résolue par le modéle.
L’assimilation des données est alors réalisée au niveau local.

Quelle que soit I'approche considérée, il est nécessaire de caractériser 1’échelle la plus fine
par des données associées aux entités fonctionnelles (classes de végétation, parcelles agricoles
etc...) telles qu'une carte d’occupation des sols donnant la classe et le pourcentage des entités
présentes dans le pixel satellite ainsi que des informations caractérisant chaque entité (LAIT,
hauteur du couvert ...). Ces données haute résolution spatiale permettent alors de définir
des contraintes guidant alors chaque approche.

4.1.1 De la résolution du modéle vers I’échelle spatiale des données :
approche agrégative

Cette approche est la plus simple puisqu’elle consiste a calculer une moyenne, a I’échelle
du pixel, des signaux simulés & partir des données haute résolution spatiale. Cette moyenne
fait cependant 'objet de simplifications lorsqu’il s’agit de propriétés radiatives de la surface
comme les émissivités. On comprend que dans le cas de surfaces inclinées composant le pixel,
le probléme devient rapidement complexe puisqu’il faut tenir compte des interactions mu-
tuelles dans la pondération. Nous considérerons dans la suite uniquement le cas de surface
planes et des quantités radiatives.

Cette approche montante consiste donc & pondérer les signaux simulés (additifs) par les mo-
déles de processus d’échange couplés a des modéles de transfert radiatif par les pourcentages
d’occupation du sol associés.

L’estimation des signaux moyens a basse résolution par une méthode stochastique (Gupta et
al., 1999 ; Bastidas et al., 1999 ; Demarty et al.; 2004, 2005) comme celle utilisée a I’échelle
locale est alors intéressante puisque le maximum de combinaisons de parameétres locaux a
estimer et donc de solutions envisageables sont testées pour optimiser le signal moyen basse
résolution. La variabilité spatiale caractérisant I’hétérogénéité au sein des pixels basse résolu-
tion peut alors étre restituée bien que puisse se poser le probléme d’équifinalité des solutions.
D’autres techniques suivant 'appproche montante et ’assimilation de données a basse résolu-
tion ont été proposées ces derniéres années, basées sur I’ajustement de paramétres de modeéles
de processus de surface, on citera par exemple Burke et al. (2001a et 2001b) ; Crow et Wood
(2003a et 2003b). L’ajustement des paramétres des modéles permet alors de contraindre les
processus de transfert et donc d’inverser indirectement une partie des variables du bilan
d’énergie et de masse au niveau local.

Nous détaillerons partie 4.2 et 4.4 'approche agrégative que nous avons développée et son
application avec les premiers résultats obtenus.
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4.1.2 De I’échelle des données vers la résolution du modéle : prin-
cipe de désagrégation

L’approche descendante permettant de "transférer" I'information basse résolution a I’échelle
intra pixellaire est plus délicate et est envisagée soit de fagon statistique ou bien de maniére
déterministe. L’avantage est de pouvoir ensuite assimiler directement les données désagrégées
a I’échelle de fonctionnement des modéles.

La méthode statistique est basée sur la contrainte des variances spatio temporelles des

signaux simulés a I’échelle locale par la connaissance de ces variances a basse résolution
spatiale. A partir de la carte d’occupation des sols et des réflectances dans le domaine
visible fournies par le capteur SPOT4/Végétation, Faivre et Ficher (1997) ont spatia-
lisé les réflectances a l'intérieur des pixels hétérogénes. Cardot, Faivre et Maisongrande
(2003, 2004) ont ensuite intégré I'information temporelle des signaux basse résolution
spatiale a cette méthode en proposant une régression sur des effets temporels aléa-
toires. Ces méthodes plus complexes sur le formalisme mathématique donnent de bons
résultats pour les réflectances visibles.
Cependant leur application au domaine infrarouge thermique dans le cas de lumi-
nances de surface ne semble pas satisfaisante pour l'instant (Olioso, communication
personnelle). La luminance moyenne pour chaque classe est restituée correctement sur
I’image par contre la variabilité intra classe n’est pas retrouvée. Ce probléme ne semble
pourtant pas étre lié au domaine infrarouge puisque le méme type de résultats a été
obtenu avec des réflectances visibles. On peut signaler qu’une des limites d’application
peut étre liée aux propriétés statistiques intra classe des luminances IRT ou des réflec-
tances ne respectant pas forcément a priori les hypothéses d’application de la méthode
(distribution gaussienne en l’occurrence). En effet, celles-ci sont affectées spatialement
par 'humidité des sols, par exemple, dont la loi de distribution dépend de I’échelle
considérée et n’est pas forcément gaussienne.

La méthode déterministe consiste a guider la désagrégation des données de télédétection
de I’échelle du pixel basse résolution vers une plus fine échelle par 1'utilisation de don-
nées moins fréquentes a haute résolution spatiale provenant de mesures de télédétection
et/ou de 'utilisation des modéles déterministes de processus de surface ou encore de
relations empiriques.

L’utilisation de données de télédétection a plus fine résolution se base sur l'interdé-
pendance des signaux de télédétection acquis dans des bandes spectrales différentes
(micro-ondes, solaire, IRT). En effet, 'indice foliaire et la température de surface res-
pectivement issus de mesures dans les canaux rouge, infrarouge et infrarouge thermique
ou 'humidité de surface des sols et la température de surface déduites de mesures
micro-ondes et infrarouge thermique sont liées par les processus d’échange d’énergie
et d’eau en surface. En utilisant ces interdépendances et le fait que les données de
télédétection associées sont obtenues a des échelles différentes, il devient possible de
désagréger les données basse résolution et d’estimer les variables de surface d’intérét
a I'échelle plus fine des processus. Merlin et al. (2005, 2006) ont proposé une méthode
de désagrégation des humidités de surface obtenues a basse résolution dans le cadre
du projet SMOS (Soil Moisture and Ocean Salinity, Kerr et al., 2001). La méthode
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combine les données acquises en micro-ondes passives permettant d’estimer ’humidité
des sols a basse résolution (40 km) aux données de température de surface de réflec-
tance dans le visible & plus haute résolution spatiale (1 km). Kustas et al. (2003) ont
aussi combiné des données de télédétection a différentes résolutions pour estimer les
températures et les flux d’énergie de surface a partir de relations entre la température
radiométrique et un indice de végétation. L'utilisation additionnelle de modélisations
des processus de surface est aussi un moyen d’obtenir une estimation de la variabi-
lité locale pour restituer les variables d’intérét a haute résolution spatiale. Merlin et
al. (2006) ont ainsi utilisé le modéle de type TSVA décrit dans Kustas et Norman
(1999) pour estimer une température a I'échelle locale et a I’échelle du pixel basse
résolution leur servant ainsi de systéme de projection des humidités superficielles du
sol entre les deux échelles. On citera aussi Burke et al. (2001a, 2001b) et Reichle et al.
(2001b) pour le méme type d’approche basée sur I'utilisation de modeéles déterministes.

Nous avons envisagé le couplage de la méthodologie d’étalonnage développée a 1’échelle
locale avec une méthode d’agrégation/désagrégation dans le but d’assimiler I'information
basse résolution spatiale dans le modéle TSVA SEtHyS. La méthode développée et son
application sont détaillées dans la partie suivante.

4.2 Méthode développée : exploitation directe du signal
basse résolution (agrégation)

Nous avons d’abord considéré deux approches pour contraindre localement le modéle

SEtHyS distribué a l'intérieur de chaque pixel hétérogéne MSG a partir des données de
température de surface. La premiére se divise en deux étapes : une étape d’estimation de la
température de brillance de surface au niveau de I’entité fonctionnelle du modéle (désagréga-
tion), de fagon stochastique, suivie d’une phase d’étalonnage (optimisation simple du signal
de température par les moindres carrés). Cette méthode a été mise en oeuvre et appliquée
sur la base de donnée CITRAM, cependant les résultats sont trop préliminaires pour étre
présentés ici.
La méthode que nous avons choisie de développer fait partie de I’approche montante puisque
I’assimilation est réalisée a partir des données a 1’échelle du pixel MSG faible résolution. La
particularité est d’avoir adapté I’étude de sensibilité et la méthode d’étalonnage stochastique
des paramétres du modéle TSVA SEtHyS a I’échelle basse résolution. L’influence de la valeur
des paramétres du modéle sur la température de surface est alors prise en compte au niveau
global (voir schéma 4.1).

Utilisation du modéle pour estimer le signal global (basse résolution spatiale)
Le modéle SEtHyS couplé au modéle de transfert radiatif permet de simuler le flux radia-
tif grandes longueurs d’ondes dans la direction de visée du capteur. Nous prenons un angle

zénithal de 53 degrés pour la position du capteur SEVIRI.
Note : les effets directionnels selon [’azimuth ne sont pas pris en compte, on suppose qu’il y
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a isotropie. Les effets de hotspot liés a la position du soleil par rapport au capteur ne sont

pas non plus considérés dans le modeéle de transfert radiatif.

Par abus de langage nous appellerons par la suite luminances les flux radiatifs émis par unité

de surface dans la direction du capteur en considérant qu’ils sont distribués de fagon isotrope

sur tout 'hémisphére supérieur.

Ces luminances (L;) correspondent donc & une température de brillance directionnelle (T, (0)).
Pour une entité fonctionnelle homogeéne, dans le cas ot ’on fait I’hypothése du corps gris et

en intégrant spectralement sur toutes les longueurs d’ondes, nous noterons :

L; = 0Tg,(0) pour lentité i (4.1)

En suivant une approche radiométrique (Becker et Li, 1995) consistant a déterminer la
luminance mesurée par un radiométre, le signal simulé agrégé au sein d'un pixel peut alors
s’écrire comme une somme pondérée par un certain coefficient a; des luminances constituant
le pixel :

L5¢ = ZZ'I:1 o;L;, 1=1,..,1 dans le pixel J (4.2)

oll y; sera pris égal au pourcentage des différents types d’occupation des sols dans le pixel
J (rapport des surfaces des différents types d’occupation des sols dans le pixel a la surface du
pixel). En théorie «; est égal au rapport de I’angle solide sous lequel est vue I'entité i (dwy)
sur I'angle solide €) sous lequel est vu tout le pixel J; a; = % I est le nombre d’entités a
intérieur du pixel J et 5¢ référe au signal Simulé Global (au niveau du pixel).
L’emissivité directionnelle moyenne du pixel est aussi calculée selon le méme principe par
composition des emissivités directionnelles du couvert de chaque entité (ou wunité fonction-
nelle) du pixel. On a alors :

I
e3¢ = Z i€, (6) (4.3)
i=1

avec €, (f) I'émissivité directionnelle du couvert pour I'entité i dans le pixel J. e, (0) varie
dans le temps avec l'indice foliaire puisqu’elle résulte d’une pondération entre 1’émissivité
de surface du sol et I’émissivité de la végétation, eﬁG va donc aussi avoir une dynamique
temporelle qu’il est important de considérer pour notre étude. L’hypothése d'une émissivité
du couvert égale & 1 est donc ici exclue.
La température de surface (LST) simulée au niveau du couvert est alors calculée a partir de
I’émissivité €3¢ de la fagon suivante :

S (L= (- e @)L™) i

SG
g€y

LST?C = (4.4)

ol L?tml est la luminance atmosphérique descendante vers 'entité 1.
Le lien entre les paramétres du modéle et la température de surface (LSTP) est donc
moins "direct" qu’au niveau local puisque cette variable intégre 1’ensemble des contribu-
tions du modéle spatialisé au sein de chaque pixel (Cf. schéma 4.1). Le nombre d’inconnues

148



du systéme défini par le probléme d’étalonnage des paramétres est donc d’autant plus grand.
Réduction de l’espace des parameétres

Il apparait donc nécessaire d’appliquer un jeu de contraintes sur I’ensemble des para-
meétres. On propose de définir une portée spatiale pour chacun des paramétres du modéle.
De maniére conceptuelle et relative au cas d’application sur la base de données CITRAM
(présentée dans la partie suivante), trois niveaux de portée sont définis :

— portée locale : la valeur du paramétre dépend de l'entité, le parameétre est étalonné

pour chaque entité

— portée dépendant de la classe de végétation : la valeur du paramétre est la méme

pour I’ensemble des entités appartenant a la méme classe de végétation. Les parcelles
ont été préalablement regroupées (voir partie 4.3) pour ne conserver que cinq classes
principales : blé, orge, betterave, forét et bois, urbain (villes, routes etc...). Chaque
paramétre de type "végétation" sera donc étalonné pour chacune des classes

— portée dépendant du type de sol : les propriétés géologiques et pédologiques sur la zone

CITRAM ont permis de différencier trois classes principales de sol que nous noterons
1, 2 et 3. Les types 1 et 3 sont majoritaires sur la zone d’étude. Les paramétres de type
"sol" ont donc en général une portée beaucoup plus étendue (voir carte pédologique
4.3.2).
Parmi les 21 paramétres du modéle & étalonner (voir la liste détaillée en 3.2) :
— 3 paramétres ont une portée locale, ce sont en fait les variables d’initialisation des
contenus en eau wy, et wy, et de la température profonde du sol T,
— 5 parameétres ont une portée associée a la classe de végétation : Vi,400, Phe, lgf, dp2, Qg
— 13 parameétres ont une portée associée au type de sol : €5, Wimaz, Wresia; Mva, Nva, Ksar,
A Elim, bElima Ftherma Winf, Wsupy Nsecy Xhum:
Si on considére un nombre N d’entités présentant tous les types de sol et les classes de
végétation, le nombre total de paramétres (P) a étalonner est donné par :

P=3xN+5x5+13x3 (4.5)

Le cas minimum N = 5 donne 79 paramétres a étalonner. Ce cas n’est pas le plus favo-
rable puisque le nombre de pixels MSG associés a 5 entités est probablement inférieur ou égal
a 2. Le probléme d’optimisation est donc largement sous déterminé méme si 'information
temporelle de la série de température de surface est utilisée. Il y a cependant un optimum a
déterminer maximisant le nombre de pixels (I'information) par rapport au nombre de para-
métres (les inconnues) quant au choix de la dimension de la zone d’étude.

La réduction a priori du nombre de paramétres s’impose tout de méme. En cohérence
avec les conclusions des études menées au niveau local (chapitres 2 et 3), nous avons fixé 10
des 21 paramétres.

Les contenus en eau wy, et wsy, sont initialisés aux mesures locales dont nous disposons (Cf.
partie 4.3). Nous choisissons de débuter la simulation aprés un épisode de pluie assurant la
proche saturation des sols.

Le paramétre hy g de la courbe de rétention est fixé, ny ¢ le plus sensible et le plus influent
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en condition séches est laissé libre.

Les paramétres ajustant les résistances de couche limite foliaire ({,7) et la résistance de sol
(@ g1im et bgym) sont fixés a des valeurs moyennes (milieu des gammes de variation).

Les 4 paramétres définissant 1’albédo du sol sont aussi fixés a des valeurs moyennes. I’indice
foliaire (LAT) étant relativement élevé pour la période d’étalonnage (supérieur a 4 pour les
% des couverts végétaux), 'albédo de la végétation sera plus influent sur la détermination de
I’albédo de surface.

Les parameétres libres a étalonner sont donc les 6 paramétres de type "sol" : €4, Wiqa,
Wresidy MGy Ksats Finerm €t les 4 paramétres de type "végétation" : Viazy, Phes dp2, Qs Le
nombre total de paramétres a étalonner pour N entités est donc réduit a :

P=N+4x5+6x3=N+38 (4.6)

si tous les types de sol et de végétation sont représentés dans la zone considérée.
Une contrainte préalable supplémentaire est ajoutée sur la taille du réservoir racinaire dps.
Selon la classe de végétation les gammes initiales de ce paramétre sont différentes. Dans la
partie 3.2, nous avons remarqué 'incertitude dans ’ajustement de ce paramétre avec une sen-
sibilité statistique relativement faible sur des périodes d’étalonnage successives. Nous avons
donc fixé les gammes initiales comme suit :

1.5] m pour les classes blé et orge,
1.0] m pour la classe betterave,
;2.0] m pour la classe forét,
; 1.0] m pour la classe urbain.

Principe de l'étude de sensibilité et de l’étalonnage au niveau global

[’analyse de sensibilité des paramétres du modéle SEtHyS (spatialisé) a la dynamique
temporelle de la température de surface (LST) a I’échelle du pixel MSG est ménée pour
chaque paramétre individuellement (comme au niveau local) mais en tenant compte dé-
sormais de la portée des paramétres. Chaque parameétre sera commun - selon sa portée (a
I'exception d’une portée locale) - & un ensemble ou groupe d’entités de la zone géographique
d’étude. Dés lors il convient de sélectionner I’ensemble des pixels MSG associés a ces entités.
L’ensemble des séries temporelles des températures de ces pixels est considéré pour déter-
miner la sensibilité de chaque parameétre.

Le principe est similaire a celui présenté au niveau local parties 2.2 et 2.3, nous rappelons
ici les étapes et présentons 'adaptation aux données "basse résolution spatiale" :

— échantillonnage aléatoire selon une distribution uniforme des gammes initiales de para-
meétres pour chaque entité. Les parameétres dont la portée est valable pour un ensemble
d’entités prennent la méme valeur sur ce groupe d’entités

— réalisation d'un ensemble de simulations. Nous avons limité a 1500 ce nombre de si-
mulations en raison du temps de calcul
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— calcul des critéres a optimiser au niveau global (pixel MSG) : de la méme facon
que pour I’étude réalisée au niveau local (partie 3.2), les écarts quadratiques moyens
(ou RMSD dans le texte pour Root Mean Square Differences) sont calculés entre les
observations et les simulations de la température de surface ou des caractéristiques
de son cycle diurne (les gradients temporels, la phase, et 'amplitude) selon 'étude
considérée (monocritére ou multicritére)

— classement des simulations par simple tri croissant en monocritére et par rangement
de Pareto en multicritére selon les simulations "acceptables" et "non acceptables"

— réunion des sous-ensembles "acceptables" respectivement "non acceptables" des pixels
associés aux entités concernées

— calcul des distributions cumulées des valeurs du paramétre sur chaque sous-ensemble

— calcul de la sensibilité du parameétre

La réduction des gammes se fait ensuite classiquement selon ce qui est expliqué au cha-
pitre 2 partie 2.2. Il y a donc ici I'étape supplémentaire de la réunion des sous-ensembles
pour le calcul des distributions cumulées puisque toute l'information sur laquelle chaque
parameétre influe doit étre prise en compte.

Les données de température de surface MSG ne constituent pas des séries continues (voir
les parties 4.3 et 4.4) ; les caractéristiques sont en effet calculées sur les fenétres temporelles
associées uniquement si le nombre de données est suffisant.

La partie suivante présente la base de données sur laquelle nous avons appliqué (partie 4.4)
la méthode "agrégation-étalonnage" présentée ci-dessus.

4.3 La base de données CITRAM et le produit LST de
MSG-SEVIRI

Nous avons choisi le cadre du programme expérimental CITRAM (Conseil a I'Irriguant
par Télédétection Radar et Modélisation) pour tester les potentialités de spatialisation de
la méthode d’étalonnage du modéle SEtHyS que nous avons développé et mis au point a
I’échelle locale.

Le programme CITRAM est un projet de développement de service pour les exploitants
agricoles et leurs organismes de conseil, établi conjointement par ’AFEID, le CETP, AR-
VALIS, GEOSYS et Météo France. Son objectif est le développement de services basés sur
la télédétection spatiale et radar sol pour améliorer la gestion de ’eau pour une agriculture
raisonnée et le développement de I'agriculture de précision. Le projet s’appuie sur des in-
novations marquantes telles que le RADAR polarimétrique en bande X (10GHz) HYDRIX
développé par le CETP, I'utilisation de données de télédétection et les outils et services déja
mis au point par GEOSYS et ARVALIS. Ce projet a été financé par le programme Réseau
d’innovation Terre Espace du Ministére de la Recherche entre 2003 et 2005.

Les deux parties principales du projet ont consisté a évaluer la qualité du radar hy-
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drométéorologique HYDRIX pour la mesure des précipitations & haute résolution spatiale
et temporelle ainsi qu’a évaluer 'apport des données du satellite MSG2 pour le suivi du
contenu en eau des sols et en particulier I’é¢tat de la réserve utile des cultures. Pour cela,
une infrastructure de terrain comprenant un réseau de stations météorologiques, des sites de
mesure de 'humidité du sol a été mise en place pour la durée du projet. Ces mesures ont
été complétées par des mesures réguliéres de ’état de la végétation, et de l'identification de
I’'occupation des sols.

4.3.1 Instrumentation mise en oeuvre
Le radar HYDRIX

Le radar HYDRIX, développé par la société NOVIMET, met en oeuvre une technologie
inventée au Centre d’études des Environnements Terrestres et Planétaires (CETP) et breve-
tée par le CNRS. Un prototype de ce radar a été mis en place dans le cadre de 'expérience
CITRAM en partenariat avec ARVALIS (Institut du Végétal). NOVIMET a aussi développé
le logiciel d’extraction ZPHI(C), permettant d’estimer & partir de la rétrodiffusion radar, les
hauteurs d’eau précipitées au pas de temps de 6mn sur une grille d’espace de 1km?. L aé-
rien du radar HYDRIX a été installé sur le toit d’'un batiment de la station expérimentale
d’ARVALIS a Boigneville. Un systéme de balayage a été mis au point permettant un champ
de vue de 60° et une portée d’une soixantaine de kilométres.

Le réseau de stations météorologiques

Cet ensemble est composé d’un réseau dense de pluviométres destiné a valider les hauteurs
d’eau estimées par HYDRIX et de stations de mesures des principales variables météorolo-
giques nécessaires au fonctionnement des modéles de suivi du bilan hydrique des sols. Ce
réseau a fonctionné sur une période de 2 années entre Janvier 2004 et Décembre 2005.

Le nombre ainsi que la description technique des stations acquises pour le projet CITRAM
sont reportés dans le tableau 4.1 :

Stations Capteur Détail du capteur
15 pluviomeétres Précis mécanique : Surface 400 cm?
enregistreurs Pluviometre Résolution 0.2 mm
CIMEL ENERCO 402
5 stations réduites Capteur Sonde & résistance de platine 100 ohms a °C
(Thir, Humidité de Montage 4 fils
relative, températures Précision de I’étalonnage : 0.1°C Type CE 185 A
précipitation) Abri Abri météorologique modéle BMO

Pluviomeétre Précis mécanique : Surface 400 cm?
CIMEL ENERCO 404 Résolution 0.2 mm
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Stations Capteur Détail du capteur
Capteur Sonde a résistance de platine 100 ohms a °C

5 stations complétes de Montage 4 fils

. , P températures Précision de I’étalonnage : 0.1°C Type CE 185 A

(stations réduites + —— e

ravonnement elobal Capteur Sonde a variation capacitive

+yanémométr§) d’humidité Cellule HUMICOR équipé d’un filtre amovible
relative Précision initiale entre 20 et 95 % : 1.5 %
Abri Abri météorologique modéle BMO

CIMEL ENERCO 408 . Précis mécanique : Surface 400 cm?
Pluviometre , .

Résolution 0.2 mm

Pyranométre Type CE 180, Précision 1%
Vent Anémomeétre CE 155 positionné a 2 métres

TAB. 4.1: Description technique des stations météorolo-
giques du projet CITRAM

Les données d’humidité du sol

Les mesures d’humidité du sol sont des données nécessaires pour la validation des modéles
de bilan hydrique. Trois types de mesures ont été effectués :
— une mesure en continu sur un site par sondage automatique TDR a 5 niveaux de profon-

deur (10, 30, 50, 70 et 100cm) au pas de temps horaire entre février et novembre 2005).
Il s’agissait de 10 sondes TDR CS 616 reliées a une centrale d’acquisition Campbell.
Le site était couvert de betterave.

des mesures manuelles sur 5 autres sites a fréquence hebdomadaire pendant la saison
de végétation entre Mai 2004 et Novembre 2005 a ’aide d’une sonde TDR, Trime FM3.
Il s’agit d'une sonde mobile permettant de mesurer une humidité volumique au travers
de tubes d’accés enfoncés dans le sol. Pour chaque site, trois tubes ont été installés
dans un périmétre de 5 m2. Deux de ces sites étaient couverts de blé, deux en orge de
printemps et le dernier, en betterave.

des mesures gravimétriques ponctuelles pour I’étalonnage des sondes TDR. Ces préleé-
vements ont été effectués a deux dates en 2004, en conditions humides et en conditions
seches et a 4 dates en 2005.

La figure 4.2 présente la région d’étude et la localisation des sites instrumentés. Les sta-
tions réduites sont représentées en couleur bleue, les complétes en vert et les pluviométres en
noir. La zone couverte par le radar est visualisée par le triangle vert et la grille de localisation
de I'instrument SEVIRI de Meteosat 8 est tracée en rose. Les sites de mesure de 'humidité
des sols sont aussi numérotés.

Les données de végétation

LAI et hauteur du couvert sont les données d’entrée du modéle TSVA concernant la
végétation. Pour la spatialisation de la méthode a I’échelle d’un pixel MSG, 'occupation du
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F1G. 4.2 — région d’étude et la localisation des sites instrumentés

154
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F1G. 4.3 — Dynamique du LAI du blé entre le 1/04/2005 (DoE 547) et le 30/09/2005 (DoE 639)

sol est également nécessaire.

Le LAI et 'occupation du sol ont été obtenus a partir de mesures de terrain couplées a
I’acquisition d’images satellite. Les hauteurs des couverts ont été estimées par des modéles
agronomiques.

Mesures de LAI

Des mesures sur le terrain ont été effectuées a chaque acquisition d’une image programmeée
a l'aide du LICOR LAT 2000. Pour obtenir des valeurs journaliéres, il a été ensuite nécessaire
d’interpoler les valeurs de LAT calculées a quelques dates a partir des images satellite. Une re-
lation liant le LAI & la somme de degrés-jour a été utilisée par ARVALIS pour I'interpolation.

Concrétement, 2 parcelles de blé et 2 d’orge ont fait 'objet d’un suivi hebdomadaire de
LAI Tl s’agit des sites sur lesquels un suivi de 'humidité du sol a également été réalisé (cf.
partie 4.3.1).

Les figures 4.3, 4.4 et 4.5 présentent respectivement les dynamiques du LAI vert pour
une culture de blé, d’orge et de betterave, en fonction du jour de I'expérience (jour julien +
366 en 2005) entre le 1/04/2005 et le 30/09/2005.

Occupation des sols
La classification de I'occupation du sol sur la zone a été obtenue par classification super-
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F1G. 4.4 — Dynamique du LAI de l'orge
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F1G. 4.5 — Dynamique du LAT de la betterave
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Occupation des sols
BDD_CITRAM_2005
<all other values>

classe

B ceerave

Blé
Orge
I Foret

Urbain

- Non classifié

F1G. 4.6 — Classification de 'occupation du sol saison 2005

visée d’images satellite a haute résolution spatiale SPOT 4 et 5 et réalisée par la société
GEOSYS. Quatre images on été nécessaires pour couvrir la saison 2005 en avril, mai et
juillet et 3 seulement ont pu étre acquises pour la saison 2003. Les parcelles d’entrainement
sont celles qui ont été suivies au sol pour le LAI.

Hauteur de la végétation

Des mesures ont été faites durant la saison 2004-2005 sur les différentes cultures pour
essayer de modéliser une vitesse moyenne de croissance en fonction du temps. Des mesures
effectuées lors d’une étude menée par 'INRA montre que la croissance de la végétation peut
étre interpolée par une fonction logistique. Ces fonctions sont tracées sur les figures 4.7 a
4.9. Une seule cinétique a été retenue pour le blé (Fig. 4.7).

Présentation des données MSG

Dans le cadre du programme CITRAM, les mesures sont celles du radiométre SEVIRI a
bord du satellite Meteosat8. Cet instrument mesure dans différentes bandes de fréquence et
en particulier dans I'infrarouge thermique a 11 et 12 microns, la température radiative de la
surface sur des pixels de 3km sur 5km (a la latitude de la région CITRAM) et avec une fré-
quence temporelle de 15mn. Ces mesures permettent d’estimer une température de surface
a cette méme résolution. Ces estimations sont produites par le SAF-Land d’Eumetsat situé
au Portugal, et couvrent spatialement la zone européenne et temporellement, la période de
Février a Aott 2005. La grille de localisation MSG sur la région CITRAM est visible sur la
figure 4.2 (grille représentée en rouge).
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F1G. 4.7 — Cinétique de croissance pour le blé
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F1G. 4.8 — Cinétique de croissance pour l'orge
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F1G. 4.9 — Cinétique de croissance pour la betterave

Estimation de la température de surface MSG

La température de surface est estimée a ’aide d’un algorithme de Split-Window proposé
par Wan et Dozier (1996) et développé par le SAF-Land portugais. Cet algorithme prend
en compte ’émissivité de la surface, elle-méme estimée a partir de I'algorithme de Caselles
et al. (1997). La précision du produit est de P'ordre du degré (LandSaf Eumetsat product
documentation). La figure 4.10 présente la variation de la température estimée sur les 6
pixels centraux de la région pendant une période de 7 jours entre les 11 et 18 juillet 2005.

4.3.2 Spatialisation sur la zone CITRAM

La premiére étape consiste a définir les entités homogeénes sur toute la zone d’étude. Cette
définition des entités a été réalisée en croisant :
— une carte d’occupation des sols & haute résolution (30m),
— une carte de la pédologie (1km) extraite de la base de données sols de 'INRA (King
et al., 1995),
— la grille de localisation des pixels MSG ainsi que la localisation des stations météoro-
logiques.
Sur la région, 3 types de sols ont été différenciés (Figure 4.11). 1l s’agit des limons anciens,
des sols calcaires et des calcaires secondaires.
La cartographie de I'occupation des sols nous a aussi permis de différencier 5 types de
couvertures : blé, orge, betterave, bois et forét, urbain (Figure 4.6). L’entité homogéne résulte
du croisement de ces 3 types de sol, 5 types de couverture et 14 pixels MSG couvrant la zone
CITRAM. Le nombre d’entités maximum est donc égal & 121. Il est en réalité inférieur et
varie avec la période étudiée puisqu’en hiver le nombre de types de couverture est inférieur.
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F1G. 4.10 — variation de la température estimée sur les 6 pixels centraux de la région pendant une
période de 7 jours entre les 11 et 16 juillet 2005

4.4 Application et comparaison des méthodes monocri-
tére et multicritére basée sur la LST & basse résolu-
tion spatiale

L’objectif de cette partie est de présenter ’application de la méthode "agrégation-étalonnage"
et les premiers résultats obtenus. L’enjeu est aussi de mettre en avant les intéréts et limites
de notre approche et de proposer des perspectives d’amélioration et de comparaison future
afin de mieux I’évaluer.
Nous comparons, selon le méme principe qu’a 1’échelle locale, les méthodes d’étalonnage
monocritére et multicritére basées sur les données de température de surface MSG-SEVIRI
a l’échelle du pixel MSG et au niveau local de I'entité fonctionnelle du modéle TSVA-SEtHyS.

choiz de la période d’étalonnage

La période d’étalonnage débute le 18/05/2005 (jour de I'expérience ou DoE 504) aprés
une série d’épisodes de précipitations, I’état hydrique du sol est proche de la saturation sur
les 3 sites de mesures et se termine le 19/06/2005 (DoE 536) soit une durée de 32 jours.
L’étude réalisée au niveau local (chapitres 2 et 3) se basait sur des périodes d’étalonnage de
20 jours. Le choix de prolonger la durée est ici imposé par le manque de données MSG en
début de période et I'absence de cycles diurnes de température complets.

Les couverts végétaux agricoles sont en fin de phase de croissance sur cette période pour le
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F1G. 4.11 — Cartographie des sols sur la zone CITRAM
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F1G. 4.12 — Localisation des pixels 10, 11, 16 (zone hachurée) sur la zone d’étude

blé et 'orge et en début de croissance pour la betterave.

Résultats a basse résolution spatiale

Nous avons sélectionné 3 pixels MSG a I'Est de la zone CITRAM pour appliquer la
méthode de désagrégation-étalonnage. Ces trois pixels constitués de 23 entités homogénes
(entre 5 et 9 entités par pixel) sont numérotés 10, 11 et 16 sur une grille de 18 pixels (3 * 6)
couvrant la zone (voir carte 4.12).

Cette limitation spatiale a 3 pixels permet, d’une part, de se placer dans les mémes conditions
que I'étude menée au niveau local. En effet, d’aprés (4.6) il y a 61 paramétres a étalonner avec
I'information de 3 pixels sur la température de surface, ce qui correspond en moyenne a 20
parameétres pour une série temporelle de température. D’autre part, les contraintes imposées
aux parameétres par leur portée spatiale (Cf. partie 4.2) ont une probabilité plus forte d’étre
réalistes pour des entités de pixels voisins sur la zone d’étude que pour des entités éloignées.
En effet, un paramétre de type végétation comme 'albédo de la canopée par exemple prend
la méme valeur pour une classe de végétation (on considére qu'’il n’y a pas de variabilité intra
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Pixel MSG10 - multi Pixel MSG11 - multi

——LST sim.
LST mes.
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Pixel MSG16 - multi

2807,

270 . . . ,
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Jours de I'expérience (DoE) — année 2005

F1G. 4.13 — Ensemble des 1500 séries temporelles de température de surface simulées obtenues a
Pitération 8 de ’étalonnage multicritére.

classe), cette hypothése aura plus de chance d’étre valable pour des entités rapprochées.
On note cependant que les pratiques agricoles comme la date de semis, l'irrigation ou la
fertilisation peuvent étre wvariables localement en fonction des exploitants agricoles et du
regroupement de leurs parcelles pouvant rendre ainsi la variabilité intra classe plus forte lo-
calement.

Enfin, le choix de ces 3 pixels MSG sur la zone CITRAM a été défini en fonction des sites
de mesures d’humidité du sol comme nous I’avons présenté dans la partie 4.3.

Le résultat de I'étalonnage au niveau global est présenté Figure 4.13 pour les séries de
température de surface. Nous avons tracé [’ensemble des simulations obtenues a la derniére
itération de 1’étude multicritere.

Les résultats montrent une incertitude encore importante a la itération en particu-
lier sur la période diurne. Nous n’avons pas ajouté les résultats obtenus avec I’étalonnage
monocritére puisqu’ils sont similaires et l'incertitude sur les simulations ne permet pas de
distinguer aisément sur ce type de courbe les différences entre les deux méthodes. Les si-
mulations font apparaitre le biais froid nocturne que nous avons mis en évidence au niveau
local sur la base de données Alpilles avec I'étalonnage a 6 critéres.

La figure 4.14 présente les écarts quadratiques (a) et les biais (b) entre les simulations obte-

Sieme
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nues avec chaque étalonnage et les données de température de surface MSG pour les 14 des
18 pixels de la base de données CITRAM. Les statistiques sont calculées sur environ 1000
points de mesures (entre 986 et 1025) sur chaque pixel. Les valeurs moyennes des paramétres
étalonnés & partir des données de température de surface des 3 pixels délimités par les traits
pointillés ont été utilisées pour réaliser la simulation sur les 121 entités de la base de données
CITRAM.

Cette représentation schématique des pixels met d’abord en évidence des écarts quadra-
tiques (a) élevés (erreurs entre simulations et observations) compris entre 2 et 2.9K pour
I’ensemble des pixels et pour les deux étalonnages. Le biais est cependant faible - compris
entre —1.2 et 0.3K - et n’explique donc pas ces erreurs. Ce biais moyen négatif pour la ma-
jorité des pixels s’explique par le biais froid nocturne (Fig. 4.13) des simulations du modéle
SEtHyS.

La comparaison des RMSD obtenus avec les deux études (a) montre la meilleure minimi-
sation de I’erreur moyenne par I’étalonnage monocritére. Ce résultat était attendu puisque
I’étalonnage multicritére a la différence de I’étalonnage monocritére n’est pas basé sur ’op-
timisation de la température de surface. Il apparait aussi que l'erreur et le biais sont plus
faibles sur les 3 pixels de la "zone d’étalonnage" dans le cas monocritére.

L’étalonnage multicritére optimise donc moins bien les séries temporelles de température de
surface a basse résolution qu’un étalonnage monocritére. Ces résultats sont identiques a ceux
obtenus au niveau local (partie 3.2). Cette dégradation des performances sur la simulation
de la température de surface par rapport a I’étalonnage basé sur 'optimisation point a point
de celle-ci permet, selon les résultats des études menées aux chapitres 2 et 3 a I’échelle de
la parcelle, d’améliorer les performances des simulations du bilan d’eau (contenus en eau
et flux d’évapotranspiration). L’analyse des résultats d’étalonnage au niveau local présentée
ci-dessous conforte aussi ces conclusions.

Résultats au niveau local

Pour chacune des classes de végétation et pour chacun des types de sols, il est intéressant
de comparer I'étalonnage des paramétres selon les deux méthodes. La réduction des gammes
de variation des parameétres au cours des itérations est donnée par les figures 4.15 a 4.20.
Parmi les paramétres libres (4 étalonner) du modéle, 4 paramétres ont une portée associée
au type "végétation" et 6 ont une portée associée au type "sol".

Les figures présentent la réduction des gammes normalisées a la gamme initiale. Pour chaque
paramétre, quelle que soit la classe considérée, les gammes initiales sont les mémes excepté
pour la taille du réservoir de la zone racinaire dp, (voir partie 4.2).

A chaque entité homogéne ou unité fonctionnelle du modéle SEtHyS est associée une com-
binaison de la classe de végétation a un type de sol.

Nous considérons dans un premier temps I'étalonnage des paramétres dont la portée suit la
classe de végétation. Seules les 3 classes associées au couverts agricoles ("betterave", "orge"
et "blé") sont présentées, les classes "forét" et "urbain" étant marginales. Les 3 figures 4.15
a 4.17 mettent en évidence une différence de rapidité de convergence des gammes parameétres
entre les étalonnages monocritére (cas a) et multicritére (cas b) en particulier pour les classes
"betterave" (Fig.4.15) et "blé" (Fig.4.17) avec une plus forte incertitude pour I’étalonnage
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Zone CITRAM (3 * 6 pixels) — RMSD LST (K)
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F1G. 4.14 — Valeur des RMSD et des biais sur la température de surface pour la période d’étalonnage
DoE 504 — 536 sur les 14 pixels de la base de données. Les 3 pixels utilisés pour I’étalonnage sont
délimités par les traits pointillés.
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a) monocritére b) multicritére

Gammes de variation Classe végétation: betterave Gammes de variation Classe végétation: betterave

4 6 8 0 2 4 6 8
itération itération itération itération

F1G. 4.15 — Réduction des gammes de paramétres pour la classe betterave

monocritére pour lequel les gammes peuvent ne pas étre réduites. Les paramétres ont une
sensibilité plus forte en moyenne avec la méthode multicritére (Cf. Chapitre 3) puisque le
principe de cet étalonnage est de filtrer et d’'utiliser uniquement I'information du cycle diurne
de la température a laquelle chaque paramétre est sensible. Au contraire, I’étalonnage mo-
nocritére n’est pas sélectif et utilise la méme information moyenne sur le cycle diurne pour
définir la sensibilité et étalonner chaque paramétre. Dans le cas de la classe "orge", cepen-
dant, les deux étalonnages permettent de réduire les gammes des 4 parameétres V42, Phe, dp2
et ay, et de converger rapidement. Les tendances sont comparables (on note une différence
de convergence pour Vmazx, avec une valeur maximale dans le cas multicritére). Quelle que
soit la classe considérée, ’albédo du couvert tend vers les valeurs maximales de la gamme
initiale ([0.16;0.32]) et la taille du réservoir de la zone racinaire dp, vers les valeurs infé-
rieures de la gamme. Ce dernier résultat est intéressant puisque nous verrons dans la suite
que les simulations du contenu en eau de la zone racinaire surestime les mesures avec un
assechement trop faible. Les faibles valeurs de dp, tendent a priori & compenser le drainage
gravitaire qui n’est pas pris en compte dans le formalisme "force-restore" du modéle. En
effet, une taille de réservoir racinaire plus faible permet d’accroitre le taux d’asséchement
puisque le flux d’eau est supposé nul a la base de la zone racinaire.

Les résultats pour les classes "orge" et "blé" (Fig. 4.16 et 4.17) sont assez différents pour
les deux parameétres V)., et Pr. bien que ces deux cultures aient une phénologie comparable.

Les figures 4.18 & 4.20 présentent les résultats d’étalonnage pour les paramétres dont la
portée suit le type "sol". Le type 1 (Cf. carte pédologique 4.3.2; partie 4.3) est le plus repré-
senté au sein des trois pixels pris en compte dans ’étude, les types 2 et 3 sont minoritaires
et représentent respectivement 1.5 et 6% de la superficie de ces trois pixels. La convergence
des paramétres est, en effet, plus forte pour les paramétres associés au type 1 qu’aux types
2 et 3 et refléte simplement I'influence plus forte de ces paramétres sur la température de
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F1G. 4.16 — Réduction des gammes de paramétres pour la classe orge
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F1G. 4.17 — Réduction des gammes de paramétres pour la classe blé
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a) monocritére b) multicritére
Gammes de variation Classe sol: 1 Gammes de variation Classe sol: 1
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F1G. 4.18 — Réduction des gammes de parameétres pour la classe sol 1

surface a I’échelle du pixel.

Les quatre paramétres "sol" : Wimaz, Wresids Ksar €t Finerm relatifs a I'état hydrique, aux
transferts d’eau et a la capacité calorifique présentent le plus de différences de convergence
entre les deux étalonnages. Lorsque les paramétres sont sensibles les gammes convergent en
général vers les valeurs extrémales de la gamme initiale, ce résultat met en avant le caracteére
effectif des parameétres dans un contexte d’application ot la moitié des paramétres du modéle
est fixée a des valeurs moyenne par défaut.

Conclusion :
Les paramétres sont plus sensibles et la convergence de leurs gammes plus nette avec 1'éta-
lonnage multicritére. La tendance de la convergence est comparable pour les paramétres
dont la portée suit la classe de végétation. Les différences concernent les paramétres liés au
type de sol pour lesquels les convergences a partir des gammes initiales peuvent étre opposées.

Les résultats sur la simulation des contenus en eau selon les études d’étalonnage monocri-
tére et multicritére sont comparés au niveau local. Les mesures de I’humidité du sol acquises
par la sonde TDR automatique au pas de temps horaire (voir partie 4.3) ont été réalisées a
proximité du site identifié "Boi2" sur la carte 4.2 localisé sur le pixel 11 de la grille de 18
pixels MSG couvrant la zone CITRAM. Nous choisissons d’analyser les résultats sur ce seul
site de mesures automatiques pour lequel des mesures ponctuelles ont aussi été réalisées.
L’entité correspondante est un couvert de betterave sur un sol de type 1. Les figures 4.21
(a) et (b) présentent respectivement les simulations issues des étalonnages monocritére et
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b) multicritére
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Réduction des gammes de paramétres pour la classe sol 2

Classe sol: 3
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F1G. 4.20 — Réduction des gammes de paramétres pour la classe sol 3
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multicritére. Les simulations et les mesures des contenus en eau de surface w, (sur les 15
premiers centimétres de sol) et de la zone racinaire wy (sur la profondeur dp, étalonnée)
sont tracées du début de la période d’étalonnage (DoE 504) jusqu’au jour 578 (fin des me-
sures micrométéorologiques) soit 74 jours. Les séries temporelles d’humidité moins la valeur
moyenne sur la période considérée sont données par les courbes wx— < wx > (X est l'in-
dice g ou 2). L’intérét de ces courbes est de mieux pouvoir comparer la dynamique simulée
a celle observée en éliminant le biais moyen sur la période de simulation. La simulation de la
température de surface T est tracée sur 8 jours (DoE 528 a 536) bien qu’aucune observation
a haute résolution spatiale ne soit disponible pour l'évaluer.

Sur la figure 4.21, la taille du réservoir de la zone racinaire fixée par le paramétre dps
est différente entre les étalonnages. Les mesures d’humidité sont donc moyennées sur les
profondeurs respectives pour estimer I’humidité de la couche dp,, la moyenne étant basée
sur une interpolation linéaire des données entre les profondeurs de mesures. Les mesures TDR
ponctuelles sont initialement données en humidité pondérale, leur transformation en humidité
volumique nécessite donc de connaitre la densité apparente du sol sec. L’estimation de cette
densité apparente a différentes profondeurs apporte une incertitude supplémentaire sur la
donnée d’humidité par cette méthode. Les mesures semblent de plus avoir une variabilité
temporelle que ni le modeéle ni les mesures par la sonde TDR automatique ne reproduisent.
Nous accorderons donc une confiance aux seules mesures de la sonde TDR automatique, ces
Les résultats sur la période d’étalonnage (traits tiretés verticaux sur la figure 4.21 pour
I’humidité de surface sont assez satisfaisants en particulier pour I’étalonnage multicritére. La
simulation du contenu en eau racinaire reproduit cependant moins bien la série d’observations
bien que la dynamique soit aussi plus cohérente avec les mesures dans le cas multicritére.
Les différences visuelles sont cependant assez faibles.

L’asséchement trop lent de la zone racinaire pour les deux cas a) et b) indique une limite
du modéle SEtHyS par la simplification de la représentation du sol. L’ajout d’un simple
terme de drainage gravitaire doit étre testé. Ce processus supplémentaire ne requiert pas de
paramétre additionnel puisqu’il correspond au terme de conductivité hydraulique (Cf. Eq.
1.37 chapitre 1). Une meilleure prise en compte du ruissellement superficiel autrement que
par simple débordement du réservoir superficiel est aussi a préconiser au vue de la simulation
du contenu en eau de surface pendant et aprés les épisodes de pluie.

Les tableaux 4.22 et 4.23 donnent les écarts quadratiques moyens (RMSD), les biais ainsi
que leurs valeurs relatives (bien adaptées ici pour wy puisque la profondeur dp, n’est pas
identique dans les cas a et b) entre les contenus en eau simulés et les mesurés pour la période
d’étalonnage (tableau 4.22) et pour la période comprise entre les jours 504 et 578 (tableau
4.23).

Sur la période d’étalonnage (504 — 536), les critéres statistiques utilisés dans le tableau
4.22 indiquent de meilleurs résultats que sur la période 504 — 578 (tableau 4.23). En effet
I’erreur du modéle sur les contenus en eau est plus élevée aprés la période d’étalonnage que
pendant. Cela s’explique en partie par les épisodes de pluie plus fréquents et plus intenses
aprés le jour 540 (Cf. courbes 4.21) et la nécessité de ré-étalonner le modéle compte-tenu
de sa dérive. Les résultats des deux tableaux donnent, sans entrer dans les détails, un léger
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a) monocritére

Résultats moyens étalonnage monocritére classe betterave — sol 1 - dp2:0.514 m
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b) multicritére
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FIG. 4.21 — Simulation des contenus en eau du sol wy et wy et de la température de surface obtenue
par étalonnage monocritére (a) et multicritére (b) sur I'entité classe "betterave" - sol 1 du pixel MSG
11 (en référence a la grille MSG 3 x 6 pixels couvrant la zone CITRAM) ; la période d’étalonnage

est délimitée par les traits tiretés verticaux
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Monocritére Multicritére (caractéristiques)
Variable RMSD biais RMSD biais N,
données
W 0.066 0.062 0.046 0.040
(m3.m"3) : ' ' . 1799
RRMSD: 23.9% Rbiais: 21.3% RRMSD: 17.1% Rbias: 14.2%
w2 0.071 0.066 0.055 0.051
(m3.m3) ' ) ' ' 1799
RRMSD: 24.8% Rbiais: 22.3% RRMSD: 18.2% Rbias: 16.2%
WgT <Wg> 0.025 - 0.024 - 1799
(m-3.m3)
War SWa> 0.027 - 0.022 - 1799
(m=3.m"3)

F1G. 4.22 — Statistiques sur les simulations des contenus en eau de surface et racinaire pour les
deux étalonnages sur la période 504 — 536

avantage a la méthode multicritére.

Conclusion :
Ces premiers résultats d’application de la méthode multicritére basée sur la dynamique du
cycle diurne de la température de surface a basse résolution tendent a conforter les résultats
obtenus a I’échelle locale (chapitres 2 et 3). Le filtrage sélectif de I'information contenue dans
la dynamique du cycle de température pour étalonner les paramétres du modéle SEtHyS
conduit en moyenne a dégrader la simulation de la température de surface par rapport a un
étalonnage basé sur son optimisation et & améliorer la simulation des contenus en eau.

4.5 Conclusion du chapitre et perspectives

Syntheése :

Parmi I’ensemble des approches existantes et envisageables pour aborder le probléme de
I’assimilation des données de télédétection a basse résolution spatiale dans le but d’estimer
les variables et processus décrivant I'état énergétique et hydrique de la surface a plus fine ré-
solution, ’approche montante est certainement la plus simple. L’avantage de cette approche
est qu’elle ne nécessite pas d’étape intermédiaire comme la désagrégation et que la méthode
d’assimilation est mise en oeuvre directement a partir des données a basse résolution. Elle
permet néanmoins de controler la simulation des modéles de bilan d’énergie et d’eau ou des
modeéles de fonctionnement de la végétation a I’échelle locale des processus.

L’approche montante que nous avons développée et appliquée sur la base de données CI-
TRAM a consisté a adapter la méthode d’analyse de sensibilité et d’étalonnage stochastique
(Bastidas et al, 1999 ; Gupta et al. 1999 ; Demarty et al; 2004, 2005) basée sur les caractéris-
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Monocritére Multicritére (caractéristiques)

Variable RMSD biais RMSD biais N
données
W 0.143 0.120 0.122 0.098
(m3.m3) ' ) ) ' 1799

RRMSD: 50.9% Rbiais: 42.5% RRMSD: 43.3% Rbias: 34.5%

Wy

.067 061 061 .057

(o) 0.06 0.06 0.06 0.05 1795
RRMSD: 25.1%  Rbiais: 22.4% | RRMSD: 22.0%  Rbias: 20.2%

W~ <Wg> 0.078 - 0.072 - 1799

(m=3.m"3)

Wp-<Wy> B )

e 0.029 0.021 1799

F1G. 4.23 — Statistiques sur les simulations des contenus en eau de surface et racinaire pour les
deux étalonnages sur la période 504 — 578

tiques du cycle diurne de la température de surface (gradients temporels, phase, amplitude).
Nous avons alors comparé cette méthode multicritére & une méthode monocritére basée sur
I'optimisation point & point de la simulation de température. Nous avons limité la zone
d’étude a 3 pixels MSG voisins incluant les sites de mesure de I’humidité du sol. Cette zone
correspond a 23 entités définies par la combinaison d’une classe de végétation et d’un type
de sol. Un ensemble de 61 paramétres est a restituer a partir des 3 séries temporelles de
température sur une période de 32 jours d’étalonnage. On note cependant que la variabilité
interpixel est faible puisque le pourcentage d’occupation des sols est assez similaire pour les
3 pixels choisis :

— pixel 10, 31% d’orge, 36% de blé et 18% de betterave

— pixel 11, 30% d’orge, 33% de blé et 23% de betterave

— pixel 16, 33% d’orge, 33% de blé et 19% de betterave
Les résultats obtenus a I’échelle du pixel montrent, de facon attendue, que les simulations
issues de I’étalonnage monocritére optimisent mieux la température que celles obtenues avec
I’étalonnage multicritére. La réduction des gammes de paramétres est plus forte avec 'éta-
lonnage multicritére et les différences de convergence entre les deux étalonnages concernent
surtout quatre paramétres suivant le type de sol et controlant ’état hydrique, les transferts
d’eau dans le sol et la capacité calorifique.
Doit-on voir dans ces résultats un filtrage de 'erreur de modélisation et de mesure de la tem-
pérature sur I'ajustement des parameétres puisque le suivi du bilan hydrique au niveau local
est 1égérement meilleur dans le cas de I’étalonnage multicritére 7 Ces premiers résultats sont
néanmoins limités a une seule entité pour laquelle des mesures reguliéres sont disponibles.
Cependant, ils sont cohérents avec les résultats obtenus a 1’échelle locale de la parcelle agri-
cole (présentés le chapitre précédent) sur un ensemble de fenétres d’étalonnage successives.

Critiques :

173



Les contraintes sur les parameétres permettant de limiter le nombre d’inconnues du sys-
teme sont une hypothése forte a priori qui empéche de restituer une variabilité intra classe.

La variabilité au sein d’une classe de végétation est due au type de sol sur lequel elle
se trouve mais aussi au forcage radiatif et météorologique local puisque chaque entité est
rattachée a la station métérologique la plus proche. Néanmoins, on suppose que les para-
métres dont la portée n’est pas locale (et suit donc soit le type de végétation ou le type de
sol) prennent la méme valeur quelle que soit la localisation de la parcelle sur la zone géo-
graphique considérée. Cette contrainte empéche, en effet, toute variabilité des paramétres
estimés au sein d’une méme classe. La restitution de cette variabilité intra classe nécessite une
source d’information supplémentaire puisque le nombre de paramétres associés aux entités
augmente en général plus vite que I'information basse résolution nécessaire pour les restituer.

La variabilité inter pizels de la température de surface basse résolution permet-elle d’ob-
tenir une information supplémentaire en augmentant le nombre de pizels ¢

Méme si deux séries temporelles de température basse résolution spatiale sont semblables
d’un pixel & 'autre, I'information relative peut etre différente puisque I'occupation des sols
dans chaque pixel et le forcage micrométéorologique ont peu de chance d’étre exactement les
mémes. Cependant, dans le cas de paysages comme la zone CITRAM composés de parcelles
agricoles réparties de facon homogéne pour les différentes classes, une faible variabilité de
température entre des pixels voisins sur un méme type de sol correspond & une information
redondante. Il serait donc intéressant pour répondre plus précisément a cette question, de
considérer (pour un cas d’application donné) un signal moyen issu d’'un nombre limité de
pixels et de réaliser ’étalonnage avec cette seule information afin de mesurer la plus-value
apportée par la connaissance des informations sur chaque pixel.

Quelle confiance apporter aux valeurs des parametres estimés ?

La moitié des paramétres du modéle a été fixée a des valeurs moyennes correspondant au
milieu des gammes d’incertitude. L’étalonnage de la moitié restante impose aux paramétres
libres de compenser en partie les erreurs engendrées par ce choix. Ces paramétres ont alors
un caractére effectif et la valeur estimée n’est pas tant importante que l'effet qu’elle produit
sur la simulation du bilan d’énergie. On remarque d’ailleurs que les gammes de paramétres
tendent plus souvent vers les extrémes de la gamme de variation initiale que vers des va-
leurs intermédiaires, ces convergences reflétent a la fois les possibles compensations entre les
convergences des parameétres libres et les compensations permettant de corriger I'erreur des
paramétres fixés.

L’analyse, au niveau de l'entité, des résultats de I’étalonnage est basée sur les mesures

d’humidité locales. Leur représentativité permet-elle d’avoir confiance dans l’évaluation des
résultats ¢
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Le probléme de représentativité des mesures locales est double : d’une part, les mesures
sont réalisées sur une parcelle sur un nombre limité de sites entre lesquels il y a une variabilité
locale a laquelle s’ajoute ’erreur de mesure elle-méme. D’autre part, du point de vue de la
simulation, on considére une entité représentative de la classe et non pas une parcelle bien
que les conditions de forcage météorologique et radiatif soient considérés localement. L’effet
de la variabilité intra classe des mesures biaise donc aussi la comparaison.

Qu’en est-il du codt numérique de la méthode ?

D’un point de vue informatique, 'approche montante a un coiit numérique plus faible,
I’assimilation stochastique est la limite principale puisqu’elle repose sur I’échantillonnage de
I’espace des paramétres du modéle spatialisé sur toute la zone d’étude par tirage aléatoire.
Le temps de calcul augmente rapidement avec le nombre de simulations, il doit rester infé-
rieur a la fenétre d’étalonnage si on envisage I’assimilation variationnelle de la température
de surface en temps réel sur des périodes successives comme 'étude présentée partie 3.4.
Dans cette limite, ’enjeu est de maximiser le nombre de simulations dans le temps imparti
et d’améliorer I’échantillonnage de I'espace des paramétres.

Perspectives
A court terme :

Concernant I’évaluation de la méthode d’étalonnage multicritére, aprés la période 504 —
536, il reste encore 42 jours de mesures d’humidité des sols disponibles sur la parcelle ins-
trumentée avec la sonde TDR automatique. Un autre étalonnage a partir du jour 536 est
envisagé afin d’évaluer la correction de la dérive du modéle observée. Les données de tempé-
rature MSG sont suffisamment denses pour réaliser cet étalonnage.

La prise en compte du terme de drainage gravitaire afin d’améliorer I’hydrologie du modéle
s’avere nécessaire pour reproduire les données d’humidité de la zone racinaire.

La comparaison des températures de brillance simulées au niveau local avec les données AS-
TER dont la résolution spatiale est de 90m va permettre sur quelques dates d’évaluer la
"désagrégation" par I’étalonnage du modéle.

A plus long terme :

Les différentes approches envisagées pour aborder la problématique d’assimilation de la
température de surface basse résolution spatiale dans les modéles de type TSVA pour suivre
le bilan d’énergie et d’eau au niveau local sont & intercomparer sur la méme base de données.
La méthode de "désagrégation-étalonnage stochastique" basée sur I’estimation de la tempé-
rature au niveau local par une hypothése de redistribution de I'erreur de fagon identique
quelle que soit la classe de végétation doit étre & nouveau mise en oeuvre et comparée a
la méthode "d’agrégation-étalonnage stochastique" présentée dans ce chapitre. L’utilisation
d’une base de données synthétiques serait alors utilisée.

Cette méthode pourrait aussi étre elle-méme comparée a la méthode de désagrégation sta-
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tistique proposée par Cardot et al. (2004) appliquée aux données IRT.

Enfin, une étude permettant de "compléter" les données MSG manquantes pour reconsti-
tuer le cycle diurne de la température de surface aurait un réel intérét. Cette problématique
de T'utilisation combinée de données de télédétection a des résolutions spatiales différentes
pourrait alors étre étudiée, comme le couplage des données MSG et des données MODIS par
exemple.
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Conclusion générale

Mon travail de thése a consisté a étudier I’apport de la température de surface mesurée
par télédétection infrarouge thermique pour contraindre le modéle TSVA SEtHyS développé
au CETP. Cette étude fait suite aux travaux initiés par Demarty (2001, 2004) sur 1’étalon-
nage du modeéle TSVA SiSPAT (Braud et al; 1995) a partir de la température de brillance et
du contenu en eau de la couche superficielle de sol avec une méthode stochastique originale.
L’adaptation de cette méthode pour évaluer I'intérét et la faisabilité d’un étalonnage basé
uniquement sur la température de surface a conduit au développement d’une méthodologie
utilisant la dynamique temporelle de celle-ci. En effet, la connaissance a trés haute réso-
lution temporelle de la température et par conséquent de son cycle diurne a permis de la
considérer comme un signal dont les caractéristiques (gradients temporels, amplitude, phase)
ont été exploitées comme autant d’informations renseignant le bilan énergétique et hydrique
a 'interface sol végétation atmosphére. L’étalonnage multicritére proposé a la particularité
d’utiliser de fagon sélective l'influence (ou la sensibilité) des parameétres du modéle sur la
dynamique de la température. Cette nécessité permet de filtrer 'information pertinente pour
étalonner chaque paramétre. La mise en oeuvre d’un tel étalonnage sur des fenétres tem-
porelles d'une vingtaine de jours permet a la fois d’utiliser la variabilité journaliére de la
sensibilité des parameétres du modéle selon les processus d’échanges privilégiés en fonction
de I'heure de la journée et aussi de prendre en compte I’évolution de cette sensibilité selon
les conditions de forcage météorologique, d’état hydrique du sol et du stade phénélogique du
couvert végétal. Bien que cet étalonnage requiére un certain nombre de contraintes servant de
"guide" pour les paramétres peu sensibles a la température de surface, les résultats obtenus
a I'échelle locale par comparaison a un étalonnage monocritére simple basé sur ’optimisation
de la température point a point, permet d’envisager son extension a 1’échelle du pixel MSG
ou la température est effectivement disponible. La partie suivante du travail traite donc du
probléme de l'assimilation de données a faible résolution spatiale dans les modéles de bilan
d’énergie a la surface. La problématique de désagrégation envisagée selon ’approche mon-
tante consiste a estimer les paramétres du modéle par comparaison des simulations agrégées
a basse résolution aux observations satellitales. LL’enjeu de cette étape a été d’étendre et
d’adapter la méthode développée au niveau local au cas du modéle spatialisé sur une zone
agricole pour laquelle les mesures de température intégrent toute I'information contenue dans
le pixel hétérogéne.

La premiére partie de mon travail a été d’analyser la sensibilité des paramétres du modéle

SEtHyS en fonction des conditions d’application sur une parcelle de blé d’hiver de la base de
données Alpilles-ReSeDA. Compte tenu de sa facilité de mise en oeuvre et du grand nombre
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d’expériences numériques envisagées, le principe de la méthode stochastique (Bastidas et
al., 1999 ; Gupta et al., 1999 ; Demarty et al., 2004, 2005) a été retenu. Une série d’analyse
de sensibilité et d’étalonnage des paramétres du modele sur 4 périodes caractéristiques du
stade phénologique du couvert végétal a été menée. Les conclusions de cette étude sont les
suivantes :

— la sensibilité des parameétres évoluent dans le temps en fonction des processus d’échange
privilégiés sur la période considérée.

— Les performances du modéle sont améliorées si les paramétres influents sont réajustés
réguliérement pour corriger la trajectoire du modéle.

Ces résultats servant le propos de notre étude étaient cependant attendus puisqu’un mo-
deéle conceptuel simple (le sol est assimilé a un simple réservoir ouvert en surface) comme
le modéle SEtHyS et ne représentant pas I’ensemble des processus d’échanges hydriques par
exemple, a des parameétres relativement effectifs qui offrent de ce fait une certaine liberté
dans leur ajustement selon le contexte d’application. Un étalonnage dynamique permet alors
de compenser les "erreurs locales" de la trajectoire du modéle et de rendre possible la va-
riabilité temporelle des paramétres qu’il sera intéressant d’analyser au moins qualitativement.

La phase suivante de la thése vise a étudier I'apport de la température de surface dans le
controle du bilan énergétique et hydrique a I'interface sol végétation atmosphére et a dévelop-
per une méthode d’étalonnage basée uniquement sur cette donnée. La difficulté d’apprécier
I’apport de cette température dans l’étalonnage du modéle SEtHyS a motivé la mise en
place de critéres objectifs pour analyser les résultats. Une série d’expériences comparatives
incluant ou non la température de surface dans le jeu de variables utilisées pour I’étalonnage
des parameétres a été mise en oeuvre. 3 scenarii d’étalonnage ont été réalisés sur 3 périodes
caractéristiques de 20 jours et sur I'ensemble du cycle végétal (couvrant 155 jours). Les ré-
sultats de ces études ont mis en avant les points importants suivants :

— la température de surface permet en général d’améliorer la simulation du bilan hydrique
quand elle fait partie du jeu de variables & optimiser (étalonnage multicritére)

— L’optimisation simple du signal par minimisation de 1’écart quadratique moyen entre
simulation et observation de la seule donnée de température de surface (étalonnage
monocritére) ne permet pas d’étalonner tous les paramétres du modéle et conduit
dans le cas étudié & maximiser le flux de conduction de la chaleur dans le sol et a
minimiser le flux d’évapotranspiration.

— L’étalonnage avec la seule donnée de température sur de courtes périodes temporelles
de 20 jours améliore les performances du modéle sur la simulation du bilan d’eau
par rapport & un étalonnage moyen sur les 155 jours. Ce résultat incite de nouveau a
considérer de courtes fenétres temporelles (de 20 jours ici) pour suivre le bilan hydrique
avec la température de surface.

— une méthode d’étalonnage basée sur la seule connaissance du cycle diurne de la tem-
pérature doit envisager un moyen d’étre moins sensible aux biais et aux erreurs de
simulation du modéle.
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Dés lors, le développement d'une méthode d’étalonnage multicritére sélective basée sur la
seule connaissance de la dynamique du cycle diurne de la température de surface a été entre-
pris. Cette méthode a été ensuite appliquée et évaluée a 1’échelle locale. La mise en oeuvre
de celle-ci nécessite de contraindre a priori la taille du réservoir racinaire pour avoir une
chance de converger vers des résultats acceptables. L’application des méthodes multicritére
et monocritére sur 7 périodes successives d’étalonnage ou d’ajustement des paramétres avec
le méme protocole consistant a autoriser le ré-étalonnage des paramétres autour du dernier
étalonnage réalisé nous a permis :

— d’analyser la sensibilité des paramétres aux caractéristiques du cycle diurne de la tem-
pérature (gradients temporels, amplitude, phase) dans le cas multicritére

— de mettre en évidence l'intérét de la méthode multicritére pour la simulation du bilan
énergétique et hydrique avec un meilleur controle de la trajectoire du modéle

— de proposer 'ajout d’un critére sur la valeur "absolue" (c’est a dire sur la valeur elle-
méme et non pas sur la dynamique) de la température afin de limiter la dérive dans le
réajustement des contenus en eau initiaux

Compte tenu de ces résultats la méthode multicritére a ensuite été appliquée dans un

contexte d’assimilation de données pour lequel la fenétre de ré-étalonnage était déterminée
automatiquement par la dérive du modéle elle méme évaluée sur la dynamique du cycle
diurne. Les étalonnages du modéle obtenus conduisent a des erreurs inférieures a 45W.m =2
sur les flux de surface simulés, de I'ordre de 0.1m?.m =3 pour le contenu en eau du réservoir
total mais aussi & une large surestimation du contenu en eau superficiel liée & la surestima-
tion de la résistance de sol a ’évaporation.
Il apparait donc clairement qu’un certain nombre de paramétres peu sensibles et/ou mal
estimés par la dynamique de la température doit étre déterminé par une autre source d’in-
formation ou fixé a des valeurs moyennes par défaut. L’évaluation de la méthode proposée
sur une autre base de données permettrait de mieux définir sa robustesse.

La derniére partie du travail ouvre sur un grand nombre de perspectives et un exercice
d’intercomparaison de méthodes pour assimiler la température basse résolution spatiale et
haute résolution temporelle dans les modeéles de type TSVA fonctionnant & une échelle proche
de la parcelle agricole. Une méthode basée sur I’étalonnage stochastique du modéle selon une
approche aggrégative montante a été développée et testée sur la base de données CITRAM.
L’adaptation de I’étalonnage multicritére et monocritére au probléme basse résolution a per-
mis d’intercomparer leurs résultats sur une période de 32 jours d’étalonnage. Les premiers
résultats indiquent les mémes tendances qu’au niveau local se résumant par la dégradation
de la simulation de la température de surface et la meilleure performance des simulations
des contenus en eau dans le cas de ’étalonnage multicritére.

Outre la validation sur d’autres périodes d’étalonnage, I’ajout d’une représentation plus

réaliste de la simulation du bilan hydrique dans le sol, ou la comparaison des températures
simulées au niveau local avec les données haute résolution spatiale ASTER, les perspectives
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a plus long terme sont multiples et visent a multiplier les études de cas. En faisant varier,
par exemple, le nombre de pixels considérés pour l'étalonnage nous pourrions déterminer
des conditions numériques maximisant le rapport information sur nombre de paramétres a
déterminer.

La validité et l'intérét des contraintes sur les paramétres doivent aussi faire 'objet d’études
détaillées. On peut imaginer coupler a I’avenir le modeéle SEtHyS spatialisé & un modéle hy-
drologique permettant de mieux contraindre spatialement le bilan hydrique en assimilant de
facon variationnelle la température de surface dans le modéle SEtHyS. Cette étude consiste-
rait a reprendre le principe de I’étude menée par Ottlé et Vidal-Madjar (1994) en y apportant
I'intérét des données haute résolution temporelle de température de surface MSG-SEVIRI.
D’autre part, le couplage des données IRT basse résolution spatiale & des données a plus
haute résolution moins fréquentes permettrait de coupler la synergie de 'approche séquen-
tielle & haute résolution spatiale a 1’assimilation variationnelle basse résolution.
L’utilisation combinée de données multispectrales pour augmenter I'information du systéme
est assurément une voie a explorer comme le proposent Olioso et al. (2005) ou Li et Kus-
tas (2006). Néanmoins, le probléme de l'interdépendance entre les signaux de différentes
longueurs d’onde doit étre bien pris en compte au méme titre que dans l'approche de désa-
grégation proposée par Kustas et al. (2003). En conclusion, ce travail nous a permis de
montrer 'apport de la mesure dans l'infrarouge thermique pour contraindre les variables
et parameétres des modéles d’interface sol-végétation-atmosphére. Il ouvre de larges pers-
pectives dans différents domaines environnementaux comme la météorologie, I’hydrologie ou
I’agroclimatologie o le besoin de recalage des modéles de fonctionnement est important
particuliérement dans les centres opérationnels. L’exploitation future des données spatiales
dans ces systémes permettra a terme ’amélioration des prévisions de ces modéles.
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Apport des mesures de température de surface
par télédétection infrarouge thermique pour
la modélisation des échanges d’énergie et d’eau
a linterface sol végétation atmosphére

Résumé

La représentation numérique des transferts d’énergie et de masse a I'interface entre le sol,
la végétation et I'atmosphére (modéle TSVA) permet de modéliser le fonctionnement des
surfaces végétales a différentes échelles spatiales et temporelles. Le modéle SEtHyS utilisé
pour ce travail de thése est un modéle bicouche simple basé sur le formalisme de Deardorff
("force-restore") dont la trajectoire doit étre réguliérement corrigée. Cette étude a eu pour
objectif de déterminer comment la température de la surface (sol et couvert végétal) peut
contraindre ce type de modéle dans le but de suivre le bilan d’énergie et d’eau a l'interface
SVA.

La température de surface est, en effet, une variable clé représentative de I'’ensemble des
processus d’échange et de la répartition des flux de surface entre flux de chaleur sensible,
latente et flux de conduction de la chaleur dans le sol. Cette variable peut étre estimée grace
a la télédétection infrarouge thermique (IRT) de fagon réguliére et a différentes échelles de
temps et d’espace. Le lien entre les températures du sol et de la végétation et la température
de surface mesurée par radiométrie est alors assuré par un modéle de transfert radiatif
permettant de simuler cette variable dans la configuration de la mesure instrumentale.

Une premiére étape du travail a consisté a étudier I’apport de la température de surface IRT
au niveau local de la parcelle agricole pour étalonner les paramétres du modeéle SEtHyS.
Celle-ci a ensuite conduit au développement d’une méthodologie d’étalonnage basée sur
la connaissance du cycle diurne de la température de surface mettant en avant l'intérét
de mesures a haute résolution temporelle. La méthode proposée a ensuite été adaptée et
étendue au cas du paysage hétérogéne avec les mesures basse résolution spatiale (5x3km),
haute résolution temporelle (quart horaire) du capteur SEVIRI de météosat 8 (MSG2).
L’approche repose sur I'agrégation des contributions locales du modéle SEtHyS, spatialisé
sur une zone agricole, & I’échelle du pixel MSG et sur I’étalonnage local des paramétres du
modéle. Les résultats, montrent 'intérét d’assimiler les caractéristiques de la dynamique du
cycle diurne de la température de surface pour le suivi du bilan d’énergie et d’eau plutot
que des mesures point & point. A ’échelle du paysage hétérogene, la gestion des contraintes
spatiales sur les paramétres du modéle ouvre des perspectives intéressantes d’évolution et
d’amélioration de la méthodologie proposée.



