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Résumé 

L'objectif principal de cette thèse est de comprendre le fonctionnement d’un écosystème semi-

aride, en développant des méthodologies permettant de combiner des mesures satellites 

optique et micro-onde et un modèle semi-empirique pour estimer l’évapotranspiration et sa 

dynamique saisonnière dans une région semi-aride (plaine de Kairouan). L’estimation de cette 

dernière nécessite une bonne description de la dynamique du couvert végétal  et un suivi du 

stock d’eau dans le sol. 

Pour se faire, une analyse de la dynamique de la végétation est faite sur la base de la série 

temporelle SPOT VEGETATION de 1998 à 2010. Pour appréhender le comportement de la 

végétation face à des fréquentes périodes de sècheresse, une analyse fractale est developpée 

pour étudier la persistance du couvert végétal. Un nouvel indice statistique VAI « Vegetation 

Anomaly Index » décrivant l’état du stress hydrique de la végétation a été proposé. Cet indice 

quantitatif permet de décrire à l’échelle mensuelle l’état de la végétation. Plusieurs approches 

de validation sont mises en œuvre pour montrer la performance de cet indice. 

En termes de suivi du stock d’eau dans le sol, l’analyse est basée sur des produits d’humidité 

(IPF Université de Vienne) des diffusiomètres spatiaux ERS et ASCAT/METOP. Ces 

produits ont été validés sur notre site d’étude via deux approches différentes. Un indice de 

sécheresse a été proposé à partir de la longue série de produits d’humidité qui couvre vingt 

années (de 1991 à 2010). L’indice proposé MAI « Moisture Anomaly Index » est basé sur une 

analyse des anomalies des variabilités temporelles des stocks d’eau dans le sol, estimées par 

les satellites ERS et ASCAT/METOP. Une analyse comparative avec d’autres indices de 

sécheresse, particulièrement le SPI « Standardized Precipitation Index » est faite pour mettre 

en évidence la performance de cet indice.  

Ces informations tirées à partir des deux séries temporelles optiques et micro-ondes sont 

ensuite intégrées dans un modèle simple et opérationnel, le modèle FAO-56 (approche double 

coefficient culturale) pour la cartographie de l’évapotranspiration réelle journalière. Une 

validation de cette approche est proposée en confrontant les résultats avec des sorties d’un 

modèle SVAT : ISBA-A-gs. 

Mot clés : Télédétection optique, Télédétection micro-ondes, Evapotranspiration, FAO-56, 

dynamique végétation, indice de sècheresse. 
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Abstract 

The main objective of this thesis is to understand the functioning of a semi-arid ecosystem by 

developing methodologies from combined optical and microwave satellite measurements in 

order to assess evapotranspiration and its seasonal dynamics in a semi-arid region (Kairouan 

plain). The retrieving of the latter requires a good description of the vegetation dynamics and 

monitoring the water content in the soil. 

For this purpose, an analysis of vegetation dynamics is made on the basis of the SPOT 

VEGETATION time series from 1998 to 2010. To understand the vegetation behavior along 

frequent periods of drought, fractal analysis is an appropriate tool to study the vegetation 

persistence. A new statistical index referred to VAI «Anomaly Vegetation Index» describing 

the state of vegetation water stress is proposed. This quantitative index can be used to 

describe at a monthly scale the state of vegetation. Several validation approaches are 

implemented to test the performance of this index that confirms its reliability. 

In terms of monitoring the soil water content, moisture products derived from ERS and 

ASCAT / Metop scatterometer are availables. These products are validated in our study using 

two different approaches. A statistical drought monitoring index is proposed from a long time 

series of moisture products that covers twenty years (from 1991 to 2010). The index proposed 

referred to MAI «Moisture Anomaly Index» is based on anomaly analysis of temporal 

variability of soil water content, estimated from ERS and ASCAT / Metop scatterometers. A 

comparative analysis with other drought indices, particularly SPI «Standardized Precipitation 

Index» is made and shows the performance of our index. 

This information derived from the two time series optical and microwave are then integrated 

into a simple and operational model FAO-56 (dual crop coefficient approach) for mapping at 

a daily scale the evapotranspiration at 1km resolution. A validation of this approach is 

generated by comparing the results with the outputs of a SVAT model: ISBA-A-gs. 

 

Keywords: Optical remote sensing, microwave, evapotranspiration, FAO-56, vegetation 

dynamic, drought index. 
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خ.صة  ال
 
 

امة و بسهول القيروان  الأيكولوجيةتهدف هذه الأطروحة أساسا إلى دراسة النظم  بالمناطق الشبه قاحلة ع

النتح و التبخر و دينامكيتها   و تقنيات الرادار لتقدير كميةالمرئية خاصة و ذلك بتطوير التقنيات الفضائية 

 .الموسمية

الممتدة " NTITETEGEV-TOEE"و في هذا التوجه تم إستعمال معطيات صور الأقمار الصناعية  

كما اعتمدنا على تقنية النمط الهندسي المتكرر لدراسة مدى تحمل و مقاومة  . 0282إلى  8991من 

 NTG"(Vegetation Anomaly"المسمى ب  إحصائي جديد مؤشر النباتات للجفاف و اقترحنا

Index )لذلك تم وضع عدة نماذج لإثباث .المقياس الشهري الذي يصف كمية نقص المياه للنباتات خلال

أما بخصوص متابعة مخزون المياه في التربة ٱعتمدنا على معطيات الرطوبة المتأتية . فعالية هذا الأخير

PT"و " TRT"من الجهاز الفضائي  EEO/TTCTE ." هذه المعطيات بٱستخدام و قد تم ٱثبات فعالية 

إذ تم ٱقتراح مؤشر جفاف متأتي من معطيات الرطوبة التي تمتد على عشرين سنة  . منهجين مختلفين

PT"كما يستند هذا الأخير المسمى . 2010لى إ 8998من G( "Pn dnI yo TsnA er  Gsi oM ) على

أخرى و  كما قمنا بمقارنة هذا المؤشر بمؤشرات جفاف.تحليل الإختلاف الزمني لمعطيات الرطوبة 

تم دمج هذه . لتأكيد فعاليته( (TOG "Standardized Precipitation Index"خصوصا منها المؤشر

المتأتية من سلسلتين زمنيتين مختلفتين الأولى من النقاط المرئي و الأخرى من الردار في نموذج النتائج 

لصياغة خرائط النتح ـ التبخر الفعلي اليومي ( معامل محصول مزدوج ذو" )OTE-65" مبسط و عملي  

 "                       TNTE : sn-T- ISBA" كما أثبتنا فعالية هذا النموذج بالمقارنة مع نتائج نموذج من نوع. 

(Soil Vegetation Atmosphere Transfert). 

               

 .مؤشر الجفاف -دينامكية النباتات -التبخر ,النتح  -الرادار -إستشعار عن بعد المرئي :  كلمات المفاتيح
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Introduction générale 

Les terres arides et semi-arides représentent plus de 40% des terres émergées du globe 

terrestre. Ces zones sont dotées de climats chauds et des ressources en eau très limitées suite à 

des fréquentes périodes de sècheresse. Ces régions sont notamment répondues en Afrique du 

nord et particulièrement en Tunisie centrale : plaine de Kairouan.  Le contexte climatique de 

la région se caractérise par une variabilité spatiale et interannuelle d’une pluviométrie 

globalement faible (300 mm/an) en regard d’une forte demande évaporative pouvant atteindre 

1700 mm/an. La plaine de Kairouan présente un déficit hydrique croissant sous l’effet 

conjugué de ces caractéristiques climatiques et de la croissance des besoins (démographie 

galopante et extension des périmètres irrigués). Dans ces zones, plus de 80% de l’eau 

disponible est utilisée pour l’agriculture irriguée avec une efficience d’utilisation relativement 

médiocre. 

Pour faire face au déficit hydrique croissant, une gestion rationnelle et rigoureuse de l’eau 

dans le domaine agricole s’avère donc nécessaire. Il apparait ainsi essentiel d’appréhender le 

rôle de l’homme et du climat sur l’évolution de cette ressource. Ceci demande une 

compréhension de l’ensemble des composantes du cycle de l’eau et nécessite, en particulier, 

le développement d’outils qui apportent une vision synoptique du fonctionnement d'un 

écosystème en région semi-aride.  

Le suivi des transferts de masse et d’énergie au niveau d’une surface est prépondérant pour la 

gestion des ressources hydriques. Il est également nécessaire à la bonne compréhension des 

systèmes hydrologiques et climatiques. En fait, l’évapotranspiration constitue le lien entre 

l’équilibre hydrique et énergétique à l’interface sol-plante-atmosphère. La connaissance de ses 

variations spatiales et temporelles est indispensable pour les études climatiques et 

agrométéorologiques. En fonction de la localisation géographique d’une surface terrestre, 

l’évapotranspiration représente généralement entre 60 à 80 % du retour vers l’atmosphère des 

précipitations (Balaji  et Raghavan, 2000). Par conséquent, elle constitue un des phénomènes 

majeurs dans le bilan hydrique, surtout dans les régions semi-arides. 

Il existe cependant plusieurs méthodes d’estimation de l’évapotranspiration plus précises que 

les méthodes habituellement utilisées pour la gestion de l’irrigation. Ces méthodes se divisent 

grossièrement entre celles basées sur la modélisation et celles basées sur les mesures directes 

sur le terrain (même si la plupart des modèles ont besoin des mesures de terrain). Parmi les 

approches de modélisation pour l’estimation de l’ET d’une culture, les plus précises sont les 
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modèles TSVA (Transfert Sol – Végétation – Atmosphère) (Noilhan et Planton, 1989 ; Braud 

et al. 1995 ; Mahfouf et al. 1995 ; Olioso et al. 1999a ; Calvet et al. 1998 ; Coudert et al. 

2006). Ces modèles utilisent un réseau de résistances pour décrire les interactions (les 

échanges de l’énergie et de la masse) entre le sol, la végétation et l’atmosphère. La complexité 

de ces modèles offre l’avantage d’être applicables sur une grande variété de couverts. 

Cependant, la contre partie de cet avantage est la demande d’un grand nombre de paramètres 

d’initialisation et de calibration qui ne sont pas toujours disponibles aux échelles de temps et 

d’espace requises pour les applications sur des vastes étendues. L’approche proposée dans ce 

contexte est cartographier l’ET par un modèle simple et surtout peu gourmand en termes de 

paramètres d’entrées. La télédétection est un outil privilégié pour la réalisation de ce suivi, car 

elle fournit des informations liées aux états des surfaces, et en particulier aux processus 

d’évapotranspiration. 

Dans ce contexte de gestion régionale, la télédétection permet l’acquisition de données 

régulièrement distribuées dans l’espace et le temps pour caractériser les surfaces continentales 

en termes d’occupation du sol, de fonctionnement des plantes et de transferts d’energie et de 

masse dans continuum sol-plante-atmosphère (Bastiaanssen et al. 2000; Bastiaanssen and 

Perry 2000 ; Bastiaanssen and Makin 2003 ; Courault et al. 2003 ; Scotford and Miller 2005). 

Ces caractéristiques peuvent être utilisées dans un schéma de modélisation spatialisée pour 

appréhender le fonctionnement et la dynamique des agro-écosystèmes. D’un point de vue 

économique, l’utilisation de la télédétection offre la possibilité de réduire les coûts 

d’obtention de l’information à l’échelle d’une région ou d’un pays. 

Les informations accessibles par télédétection sont très variées, ce qui est un avantage 

important pour ce type d'observations. Cette variété provient de la capacité des capteurs 

spatiaux à observer dans différentes bandes spectrales et selon différentes configurations 

géométriques (angles de visée). Les bandes spectrales exploitables, de l'ultraviolet aux 

microondes, montrent en effet des sensibilités différentes aux états de surface (Kerr, 1992). 

Ainsi la biomasse est couramment observée avec les réflectances dans le rouge et proche 

infrarouge et l'observation dans le domaine des microondes est fortement sensible au contenu 

en eau du sol et à la nature de la surface (Merlin et al., 2005). Les caractéristiques 

multispectrales et multiangulaires des données de télédétection représentent donc une source 

très riche d'informations à priori complémentaires sur les états de surface. 

Dans le domaine solaire, on dispose, des capteurs à large champ (e.g. SPOT VEGETATION) 

permettant l’observation quotidienne de l’ensemble du globe, mais à une résolution (~1 km) 

généralement bien supérieur à la taille d’une parcelle agricole. Les capteurs à résolution 
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spatiale décamétrique n’autorisent qu’une à deux observations par mois en mode nominal 

(cycle orbital) sur des scènes de taille relativement réduite. Cependant, pour étudier la 

dynamique de la végétation, composante clé pour une meilleure estimation de 

l’évapotranspiration à l’échelle d’une grande plaine comme le cas de plaine de Kairouan 

(10000km2), il est difficile d’obtenir des séries temporelles d’images à haute résolution 

spatiale et à haute répétitivité temporelle. Dans un contexte de gestion opérationnelle, 

l’utilisation des données issues des capteurs à basse résolution spatiale, gratuitement 

accessibles sur internet, apparaît ainsi plus adaptée. 

Dans le domaine micro-onde, l’intérêt d’un capteur actif est son utilisation de jour comme de 

nuit, et aux longueurs d’onde utilisées, quasiment insensible aux conditions météorologiques. 

Le capteur actif permet la maîtrise de la source d’énergie, contrairement au capteur passif 

dont la source est le soleil, et donc d’avoir le choix dans les paramètres qui vont caractériser 

cette source. Dans ce domaine des micro-ondes, le signal radar est sensible aux états de 

surface su sol, tel que l’humidité de surface, la rugosité et la texture du sol.  

Bien que la quantité d'eau contenue dans le sol soit insignifiante par rapport à la quantité 

totale d'eau à l'échelle globale, l'humidité du sol est une variable d'état fondamentale dans 

plusieurs sciences de l'environnement tel que l'agronomie, l'hydrologie et la météorologie. 

Ainsi, les prévisions sur la production agricole et la gestion optimisée des irrigations 

nécessitent des informations sur l'état hydrique du sol et sur ses variations spatio-temporelles. 

En hydrologie, il est bien connu que l'humidité de surface antérieure à une précipitation 

conditionne le ruissellement et l'infiltration de la pluie. Enfin, en météorologie et 

climatologie, l'humidité de surface contrôle les contributions relatives des flux de chaleur 

latente (évaporation et évapotranspiration) (Vauclin, 1983). 

La problématique de cette thèse est de comprendre le fonctionnement d'un éco-système en 

région semi-aride en se basant sur des données satellites multi-capteurs à basse résolution 

spatiale. Il s’agit de décrire dans l’espace et sur des longues périodes temporelles au mieux la 

dynamique la végétation et son comportement face à des fréquentes périodes de sècheresse et 

d’analyser le stock d’eau dans le sol dans une perspective d’une meilleure estimation de 

l’évapotranspiration. Dans cet objectif, deux grands axes de recherche ont été explorés :  

• Développer des méthodes qui utilisent de manière opérationnelle les données à basses 

résolutions spatiale pour déterminer l’évapotranspiration réelle et sa dynamique 

saisonnière sur la plaine de kairouan ; 
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• Développer certains indicateurs de sècheresse en favorisant la technique de 

télédétection pour discerner au mieux les périodes de sècheresse et quantifier le stress 

hydrique de la végétation. 

Le présent travail est une contribution au développement d’une méthodologie qui s’appuie sur 

l’utilisation conjointe du modèle FAO-56 (approche double coefficient culturale) et des 

données de télédétection à basse résolution spatiale pour la cartographie de 

l’évapotranspiration réelle journalière sur un paysage hétérogène dans les conditions semi-

arides de la plaine. Les séries d’images optiques (SPOT VEGETATION) sont utilisées pour 

étudier la dynamique de la végétation et l’occupation du sol. En termes d’analyse du stock 

d’eau dans le sol, on dispose des produits d’humidités développés à partir des diffusiomètres 

radar ERS et ASCAT/METOP. Ces informations sont ensuite intégrées dans un modèle 

simple et opérationnel, le modèle FAO-56 selon l’approche à double coefficient (Allen et al., 

1998).  

Le manuscrit comprend ainsi cinq chapitres distincts : 

• Le premier chapitre introduit les concepts relatifs à la télédétection et son rôle dans la 

caractérisation des états de surface. 

• Le deuxième chapitre est consacré à la description de la région d’étude, du matériel 

expérimental et des jeux de données satellites utilisés. 

• Le troisième chapitre présente l’analyse de la dynamique du couvert et son 

comportement face à des événements de sècheresses en étudiant la persistance des 

végétations. Nous avons également quantifié l’état de stress de la végétation en 

développant un indice de sècheresse simple à partir des séries temporelles optiques. 

• Le quatrième chapitre est dédié à l’analyse du stock d’eau dans le sol à partir des 

diffusiomètres spatiaux. Nous avons validés les produits d’humidité ASCAT/METOP 

sur notre région d’étude. Une analyse d’anomalie de la série temporelle ERS et 

ASCAT a mené à la proposition d’un indice simple, qui peut fournir une 

représentation quantitative de l'intensité de la sécheresse, en se basant sur l’humidité 

en profil du sol. 

• Le cinquième chapitre est consacré à la spatialisation du modèle FAO-56 par à partir 

des données satellites multi-capteurs.  
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Introduction 

Au cours des prochaines décennies, le changement climatique, ainsi que les développements 

socio-économiques, sont susceptibles de mettre une contrainte encore plus importante sur les 

ressources en eau, déjà insuffisantes, dans les régions aride et semi-aride. A cet égard, une 

connaissance précise des différents processus décrivant le cycle de l’eau et plus 

particulièrement l’évapotranspiration est d’une importance primordiale pour une meilleure 

gestion des ressources en eaux puisqu’elle représente le terme prépondérant du bilan 

hydrique. Les états des surfaces continentales jouent un rôle essentiel dans la modélisation de 

ces processus. Longtemps, ces états ont été caractérisés à travers des mesures in situ 

incapables d’appréhender toutes les variabilités spatio-temporelles des surfaces. C’est ainsi 

que ces trente dernières années, plusieurs développements ont eu lieu pour exploiter le 

potentiel de la télédétection spatiale dans l’estimation et le suivi des états des surfaces. 

Notre analyse va se concentrer sur le suivi de l’évapotranspiration (flux de chaleur latente), 

essentiel pour le suivi de l’irrigation, ce qui nécessite une caractérisation fine des états de 

surface. 

Ce chapitre sera consacré à définir les processus de surface et les techniques de télédétection 

proposées dans cette étude pour le suivi des états de surface dans cette étude. Une première 

section est dédiée à la description des processus des surfaces. La deuxième section sera 

consacrée au rappel des notions fondamentales de base de la télédétection optique et micro-

ondes. Dans un troisième temps, nous présentons une brève synthèse bibliographique sur la 

caractérisation des états des surfaces par télédétection.  

I-1 Les processus de surface 

A la surface terrestre, les échanges d’énergie et d’eau sont gouvernés en premier lieu par le 

rayonnement solaire incident. La quantité d’énergie ou densité de flux disponible au sommet 

de l’atmosphère est la constante solaire I0 égale à 1370 W/m2. Cette énergie rapportée à une 

moyenne annuelle à toute la surface du globe correspond à environ 350 W/m2 au sommet de 

l’atmosphère. Cette densité de flux incident subit, dans l’atmosphère, les phénomènes 

d’absorption et de diffusion liés aux molécules atmosphériques, et aux phénomènes de 

réflexion par les nuages. Le rayonnement solaire incident est ainsi divisé en rayonnement 

solaire direct et en rayonnement solaire diffus. 

Ces deux termes constituent le forçage radiatifs courtes longueurs d’onde (de 0.3 à 3 μm), il 

est égal à 193.5 W/m2 en moyenne annuelle intégrée spectralement à la surface. A ce terme de 
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forçage radiatif, s’ajoute le rayonnement thermique grandes longueurs d’onde (entre 3 et 100 

μm) de l’atmosphère.  

La somme de ces deux grandeurs est à l’origine des échanges d’énergie et d’eau à l’interface 

sol-végétation-atmosphère. La résultante du bilan radiatif de la surface est appelé 

rayonnement net et représente la quantité d’énergie disponible pour l’ensemble de ces 

processus.   

I-1-1 Bilan d’énergie et d’eau à l’interface continentale  

Le bilan d’énergie est décrit par le principe de conservation d’énergie dans les conditions 

d’équilibre à l’interface sol-végétation-atmosphère. Il s’écrit usuellement sous la forme :  

)PS(GLEHRn     (Eq I.1) 

Le rayonnement net Rn est occupé positivement lorsqu’il est dirigé vers la surface, les flux de 

chaleur sensible H et latente LE sont positifs vers l’atmosphère et le flux de chaleur dans le 

sol G est positif vers le sol. Tout flux est compté positivement lorsqu’il entre dans le système 

et négativement lorsqu’il le quitte. Les termes entre parenthèses sont des termes généralement 

négligés dans l’expression du bilan. Il est admis que le stockage de chaleur ΔS au sein du 

couvert est en moyenne petit devant les autres flux de chaleur car la capacité thermique du 

système couvert végétal-air dans le couvert, est négligeable par rapport à la conductivité 

thermique du sol. P représente le flux associé à la photosynthèse. Ce flux ne dépasse 

généralement pas 2 à 3% du rayonnement net (Thom, 1975.a etb). Dans la suite, on considère 

que le bilan d’énergie s’écrit :  

GLEHRn   (Eq I.2) 

La figure I.1 illustre ce bilan d’énergie de manière simplifiée. H et LE sont les contributions 

de la végétation et du sol. Rg et Ra sont respectivement le rayonnement solaire global et le 

rayonnement atmosphérique incident. 

 

 

 

 

 

 



Chapitre I : Caractérisation des états de surface par télédétection 

 
9 

 

Figure I.1: Schéma du bilan d’énergie pour une surface agricole 

On décrira dans ce qui suit brièvement le bilan radiatif, les échanges conductif et convectif.  

I-1-2 Le bilan radiatif  

La résolution du bilan radiatif fournit le rayonnement net disponible au niveau de l’élément 

considéré. Le formalisme qui décrit le bilan radiatif se base sur les lois de 

l’électromagnétisme, et son expression dépend des caractéristiques des éléments considérés et 

de l’atmosphère. 

Le rayonnement net à l’interface sol-végétation-atmosphère s’exprime en fonction des 

composantes électromagnétiques courtes et grandes longueurs d’onde (respectivement 

domaine solaire et domaine thermique). C’est l’énergie disponible pour alimenter les flux 

conductifs et convectifs. L’expression générale s’écrit : 


 GLGLCLCL RRRRRn  (Eq I.3) 

Où les indices CL et GL réfèrent respectivement aux contributions courtes longueurs et 

grandes longueurs d’onde, et les flèches ↓ et ↑ à la direction de propagation descendante et 

montante. 

- RCL↓ est le rayonnement solaire incident correspondant à Rg, rayonnement global. 

- RCL↑ est le rayonnement solaire réfléchi par la surface : RCL↑= αsRg où αs est l’albédo 

de la surface. 

- RGL↓ est le rayonnement atmosphérique descendant. C’est la somme des émissions des 

différentes couches de l’atmosphère. 



Chapitre I : Caractérisation des états de surface par télédétection 

 
10 

- RGL↑ est la somme de la réflexion du rayonnement atmosphérique et de l’émissivité 

propre de la surface. 

I-1-3 Les échanges conductifs  

Le mode de propagation de l’énergie sous forme de chaleur par conduction correspond à la 

redistribution ou au transfert d’énergie cinétique entre molécules (agitation moléculaire). 

L’intensité de la conduction thermique va être 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 l’air devant les échanges convectifs. On ne considère que le flux vertical 

dans le sol, dont l’expression est donnée par la loi de Fourrier sous forme de relation flux 

gradient par : 

z
)t,z(T)z()t,z(G sol

s



   (Eq I.4) 

Tsol(z,t) représente la température (en K) du sol à la profondeur z (compté positivement vers le 

bas, λs(z) est la conductivité thermique du sol (W.m-1.K-1). Le terme G intervenant dans 

l’expression générale du bilan d’énergie est obtenu pour z=0. 

I-1-4 Les échanges convectifs  

A la différence des processus d’échange décrits précédemment, les échanges convectifs 

caractérisent les transferts de chaleur et de masse par déplacement de matière. Plusieurs 

formes sont alors possibles :  

- La convection libre qui résulte des gradients de densité issus des gradients de 

température 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 

mouvements de l’air sont alors produits par l’action combinée de la convection libre et 

de la convection forcée. 

Le phénomène de diffusion simple impliquant au même titre que les échanges convectifs un 

déplacement de matière et d’énergie exprimé par la loi de Fick du type diffusivité 

moléculaire×gradient, est souvent négligé face à la convection dans la description des 

transferts entre la surface et l’atmosphère. De façon théorique, lorsque l’on considère la 
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Couche Limite de Surface (CLS), quelques dizaines de mètres 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 par analogie avec la diffusion moléculaire. C’est le 

principe de fermeture au premier ordre du système d’équation de Reynolds (basé sur les 

équations de Navier-Stokes 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  

z
)z(u)z(Kma




   (Eq I.5) 

- Le flux de chaleur sensible 

z
)z(T)z(KH hpa




   (Eq I.6) 

- Le flux de chaleur latente 

)z(
)z(e)z(K

c
z

)z(q)z(KLLE v
pa

va













  (Eq I.7) 

Où ρa (kg.m-3) est la masse volumique de l’air, cp la chaleur massique isobare de l’air (J.kg-

1.K-1), L la chaleur latente de vaporisation de l’eau (J.kg-1), γ la constante psychrométrique 

(0.66hPa.K-1), u le module du vent (m.s-1), T la température de l’air (°K), q l’humidité 

spécifique de l’air (kg.kg-1), e la pression partielle de vapeur d’eau dans l’air au niveau de z et 

Ki les coefficients de diffusivité turbulente.  

Seuls les flux H et LE interviennent explicitement dans le bilan d’énergie, le flux τ traduit la 

dissipation d’énergie cinétique selon la verticale qui, d’après la formulation de Prandtl (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) au dessus de la surface. 

Dans ce contexte les états de surface jouent un rôle essentiel dans la description et la 

modélisation des mécanismes de surface. 

I-1-5 Rôle des états des surfaces 

Les états des surfaces continentales jouent un rôle essentiel dans la répartition des 

précipitations entre infiltration, évapotranspiration et ruissellement. Ces états sont essentiels 

dans la comprhénsion des multiples interactions à l’interface sol-plante-atmosphère. 
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Longtemps, ces paramètres de surface ont été suivis à travers des mesures ponctuelles. Ces 

mesures sont incapables de retrouver la variabilité spatio-temporelle, indispensable pour une 

modélisation précise des différents processus de surface, d’où l’intérêt de la télédétection 

spatiale. Dans ce contexte, les techniques de télédétection optique et radar ont montré un fort 

potentiel dans le suivi de différents paramètres décrivant la surface du sol et le couvert 

végétal. En effet, ces dernières trente années, la communauté scientifique a proposé différents 

capteurs satellite et méthodologies permettant de restituer ces paramètres à partir des mesures 

spatiales.  

I-2 Application de la télédétection pour le suivi des états de surface 

L’objectif de cette section est de décrire les états du sol et du couvert végétal estimés par 

télédétection via les mesures spatiales. Dans ce cadre, nous considérons les états des sols 

(humidité, rugosité et texture) généralement estimés par les techniques micro-ondes, et le 

couvert végétal mesuré par télédétection optique. Nous rappelons en premier le principe 

physique de la télédétection optique et radar. 

La télédétection est définie comme l'ensemble des connaissances et techniques utilisées pour 

déterminer des caractéristiques physiques et biologiques d'objets par des mesures effectuées à 

distance, sans contact matériel avec ceux-ci. Ces caractéristiques sont déterminées après 

mesure d’un signal électromagnétique émis ou réfléchi par l’objet et son environnement dans 

un certain domaine de fréquence / longueur d’onde, (Figure I.2). Les capteurs embarqués sur 

des missions d’observation de la terre ont pour rôle de mesurer le signal émis ou réfléchi par 

les surfaces terrestres et de le transmettre à des stations de contrôle au sol.  

 
Figure I.2: Spectre du rayonnement et transparence de l’atmosphère. 
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En raison de contraintes technologiques ou physiques, et notamment des propriétés de 

transparence de l’atmosphère (Figure I.2), la télédétection spatiale n'utilise qu'une partie du 

spectre électromagnétique. On distingue les domaines solaire (λ=0.38 à 3 μm), infrarouge 

thermique (λ=3 à 1000 μm), et micro-onde (λ = 10-3 m à 0.3 m). Le rayonnement est réfléchi 

par la surface dans le domaine solaire, émis  par les surfaces elles mêmes dans l’infrarouge 

thermique ; il peut être émis ou réfléchi dans le domaine des micro-ondes en fonction du 

caractère passif ou actif du système d’observation. 

I-2-1 Télédétection optique 

La télédétection optique permet la mesure du rayonnement d’origine solaire réfléchi par les 

surfaces et par l’atmosphère (Figure I.3). Cette mesure est fonction des caractéristiques de la 

scène observée et des conditions d’observations. Les caractéristiques de la scène décrivent la 

nature, l’état, la structure géométrique et l’agencement des éléments qui la constituent. Ces 

caractéristiques vont conditionner les propriétés de réflexion, d’absorption ou de transmission 

du rayonnement à l’interface sol-végétation-atmosphère. La géométrie d’illumination et 

d’observation, ainsi que l’atmosphère (absorption et diffusion du rayonnement), vont 

également fortement influencer la mesure. Les conditions d’éclairement de la scène, en 

particulier la proportion de rayonnement diffus et direct, dépendent à la fois des propriétés de 

l’atmosphère (composition et turbidité) et du trajet du rayonnement incident (position du 

soleil). L’atmosphère perturbe également le rayonnement émis par la surface et réfléchit elle-

même une partie du rayonnement observé. Tous ces processus d’interaction 

rayonnement/matière dépendent bien évidemment de la longueur d’onde d’observation. Une 

observation est ainsi fonction : 

de la nature de la surface observée ; 

de la longueur d’onde du rayonnement; 

de l’énergie incidente au niveau de la surface (intensité et distribution); 

de la géométrie soleil-cible-capteur. 
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Figure I.3 : Mesure de télédétection dans le domaine solaire (Bacour, 2001). 

On introduit ainsi la notion de facteur de réflectance bidirectionnelle, que l’on nomme 

souvent réflectance par souci de simplification qui décrit la capacité d’une surface à réfléchir 

le rayonnement. Elle est définie pour une certaine gamme de longueur d’onde λ par la formule 

suivante (Eq. I.8): 

),(E/)(L),,(R iiir,rr,rii      (Eq I.8) 

Avec  

Eiλ (θi, φi) : éclairement incident du soleil suivant la direction (θi, φi) ; 

Lλ (θr, φr) : luminance mesurée dans la direction d’observation (θr, φr)  

θi et φi, θr et φr : angles zénithaux et azimutaux solaire et visée. 

 

 Figure I.4: Géométrie de mesure de la réflectance (GDTA 1991). 

θi et θr : angles zénithaux 

respectivement solaire et de 

visée. 

φi et φr : angles azimithaux 

respectivement solaire et de 

visée. 
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Les différents éléments constitutifs de la surface terrestre réfléchissent différemment le 

rayonnement d’origine solaire. Ces différences proviennent des propriétés de réflexion, 

d’absorption et de transmission des éléments présents à la surface (particules des sols, organes 

de la végétation, cristaux de neige, molécule d’eau…), ainsi que de leurs agencements 

(densité, structure et géométrie). On donne en Figure I.5 quatre exemples de spectres de 

réflectance très contrastés: 

- La réflectance de la neige est très élevée dans le visible et le proche infrarouge (> 90 

%). Elle diminue à partir de 1 μm pour atteindre des valeurs très faibles dans le moyen 

infrarouge à 1.55 μm; 

- L’eau absorbe la majorité du rayonnement reçu quelle que soit la longueur d’onde 

(reflectance < ~10 %). La réflectance diminue progressivement avec la longueur 

d’onde pour atteindre des valeurs quasi-nulles dans le proche infrarouge après 0.9 μm; 

- La réflectance du sable, et plus généralement celle des sols nus, est faible aux courtes 

longueurs d’ondes, puis augmente quasi-linéairement (valeurs inférieures à 5 % dans 

le bleu et autour de 20 % dans le proche infrarouge); 

- Le comportement de la végétation « verte » est typique, avec une forte absorption dans 

le visible, et en particulier dans le rouge et le bleu, pour la photosynthèse, et une très 

forte reflectance dans le proche infrarouge (jusqu’à 50 %). 

 

Figure I.5: Spectres typiques de réflectances de la neige, de l’eau, du sable et de la végétation. 

Les bandes spectrales correspondent aux capteurs embarqués sur SPOT : B1=Bleu, B2=rouge, 

B3=Proche Infrarouge, MIR=Moyen Infrarouge. (http://vegetation.cnes.fr). 

 

http://vegetation.cnes.fr/
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Les spectres présentés en Figure I.5 sont des cas typiques. Dans la réalité, les réflectances des 

surfaces varient en fonction d’un grand nombre de facteur, par exemple l’état de la surface du 

manteau neigeux, et notamment la proportion de neige fraîche et humide, où la turbidité de 

l’eau, sa « couleur » et son état de surface (vague, ondelettes, écumes…). Les propriétés des 

sols et de la végétation seront discutées ultérieurement. 

I-2-2 Caractérisation et suivi du couvert végétal pat télédétection optique 

Les images satellitaires offrent la possibilité de mesurer et de suivre de manière systématique 

à différentes échelles spatiales et temporelles l’état de couverts végétaux. Les techniques 

d'imageries optiques (du visible au thermique : 0.4 à 12.5 μm) sont adéquates pour accéder 

aux paramètres caractérisant la végétation, ceci découle du fait que le comportement de la 

végétation dans divers domaines spectraux et surtout dans le domaine solaire est typique. En 

effet, les feuilles vertes réfléchissent une faible proportion du rayonnement incident dans la 

bande rouge et une forte proportion dans la bande proche infrarouge (Guyot, 1990) (Figure 

I.6).  

 

Figure I.6 : Représentation de la réflectance d’un couvert végétale, l’eau et le sol 

(source : Lili chabaane, 2012) 

Le caractère directionnel de la réflectance est également changé selon la proportion de 

végétation (active et/ou sénescente), et, pour un couvert végétal, selon l’état physiologique, la 

structure et l’agencement des différents éléments qui le constituent. Les mêmes observations 

peuvent être effectuées pour le sol dont la fonction bidirectionnelle de réflectance dépend des 

propriétés de la surface (humidité, rugosité et composition minérale ou organique). Ces 
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considérations sont à la base de nombreuses recherches visant à décrire les surfaces terrestres 

en terme de variables biophysiques relatives au sol (Cierniewsk, 1989 ; Baret et al. 1992 ; 

Jacquemoud et al. 1992 ; Mathieu et al. 1998 ; Nagler et al. 2000 ; Lobell et al. 2002) et de la 

végétation (Baret and Guyot 1991 ; Hall et al. 1995 ; Carlson et Ripley 1997 ; Myneni et al. 

1997 ; Duchemin et al. 1999 ; Gutman, 1999 ; Bastiaanssen, 2000 ; Guérif et al. 2001 ; 

Scotford et Miller 2005 ; Duchemin et al. 2006 ; Zribi et al. 2011). 

Globalement, on peut distinguer deux types de méthodes visant à estimer ces variables 

biophysiques : les méthodes d’inversion de modèles de transferts radiatifs (Bicheron and 

Leroy 1999 ; Kimes et al. 2000) et les relations semi-empiriques (Asrar et al., 1984 ; Baret et 

al., 1989 ; Richardson, 1992 ; Duchemin et al,. 2006) 

 Les méthodes d’inversion des modèles de transferts radiatifs reposent sur la 

modélisation des interactions électromagnétiques à l’interface sol-plante-atmosphère. 

On cherche dans un premier temps à restituer le rayonnement observé dans une ou 

plusieurs longueurs d’onde et selon certaines configurations géométriques de mesures. 

Dans un deuxième temps, on vise à diminuer la différence entre observations et 

simulations en modifiant certains paramètres intervenant dans la modélisation. Ces 

méthodes sont relativement difficiles à mettre en œuvre car elles nécessitent la 

connaissance à priori de certains paramètres du modèle.  

 Les méthodes des relations semi-empiriques utilisent les caractéristiques spectrales des 

couverts pour établir des correspondances entre variables biophysiques et 

observations. On utilise en général des indices de végétation, combinaisons 

d’observations effectuées dans plusieurs longueurs d’onde, généralement le rouge et le 

proche infrarouge, pour maximiser le contraste entre sol et végétation (Asrar et al. 

1984 ; Baret et al. 1989 ; Richardson, 1992 ; Duchemin et al. 2006). L’avantage de ces 

indices réside en outre dans la minimisation de certains effets indésirables (variation 

de la configuration géométrique soleil-cible-capteur, effets atmosphériques ou 

changement de la couleur du sol ou de l’état de surface). 

L’indice le plus fréquemment utilisé dans le cadre de la télédétection de la végétation est le 

NDVI « Normalized Difference Vegetation Index » (Rouse et al. 1973 ; Rouse et al. 1974), 

défini comme le ratio entre la différence des réflectances proche infrarouge et rouge et la 

somme de ces réflectances. Cet indice est sensible à la présence de végétation (Sellers, 1985). 

Il a été utilisé en plusieurs applications régionales et mondiales, dans les études concernant la 

distribution et l'activité photosynthétique potentielle de la végétation (Deblonde et Cihlar, 

1993 ; Propastin et Kappas, 2009). Cet indice est également considéré comme un indicateur 
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fiable des variations d'occupation du sol (Myneni et al. 1996 ; Cuomo et al., 2001) puisque 

ses variations temporelles sont étroitement liées à l'évolution des conditions de la surface de la 

terre. 

Pour diminuer l’influence du sol sous-jacent, d’autres indices ont été proposés comme le SAVI 

(Soil Adjusted Vegetation Index, Huete, 1988) ou le TSAVI (Transformed SAVI, Baret et 

Guyot, 1991). Même si différents indices de végétation en télédétection sont développés 

spécifiquement pour mesurer certaines caractéristiques de couverts végétaux ou pour réduire 

des effets sols ou atmosphériques (Bannari et al. 1996), le NDVI reste le plus utilisé pour 

suivre l’état des couverts végétaux, principalement pour sa capacité à représenter le niveau ou 

l’intensité de l’activité végétale dont les variations intra et inter annuelles peuvent traduire des 

situations de stress de la végétation ou de recouvrement (Glenn et al., 2008). 

La disponibilité de longues séries temporelles de NDVI (AVHRR depuis 1984 et SPOT-

VEGETATION depuis 1998) a beaucoup incité les chercheurs à l’utiliser pour appréhender la 

dynamique de végétation. Ces séries chronologiques de NDVI peuvent être analysées pour 

générer un ensemble de paramètres qui résument la phénologie de la végétation (Lloyd, 1990 ; 

Malingreau, 1986 ; Reed et al, 1994 ; Hall-Beyer, 2003 ; Pettorelli et al., 2005). Ces séries 

temporelles de NDVI sont également utilisées pour la détermination de l’occupation du sol 

(Tieszen et Reed, 1998 ; Benhadj, 2008) et la prévision de la biomasse en se basant sur les 

modèles agronomiques. 

L’indice foliaire LAI « Leaf Area Index » et la fraction du couvert Fc ou Fcover « Fraction 

cover » sont les variables biophysiques du couvert végétal, généralement utilisées dans les 

modèles de processus de surface, et extraites des observations de télédétection dans le 

domaine de réflexion solaire. Les estimations de ces deux variables par télédétection seront 

détaillées dans les sections suivantes. 

1-2-2-1 L’indice foliaire 

Le LAI « Leaf Area Index » est une variable biophysique qui caractérise les phénomènes de 

transfert radiatif entre la végétation et l’atmosphère. Elle constitue une variable clé dans les 

modèles écologiques, hydrologiques, climatologiques et agronomiques. Le LAI est utilisé dans 

les processus d’évapotranspiration et de photosynthèse qui permet notamment d’estimer la 

biomasse aérienne. 

La première définition définis le LAI comme l’aire totale d’une face des feuilles par unité de 

surface du sol (Watson, 1947). Cette définition a évoluée pour s’adapter à des types de 
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couverts très différents. Chen et Black (1992) le définissent comme la moitié de la surface 

foliaire totale par unité de surface au sol.  

Le LAI est une variable sans dimension et dont les valeurs s’échelonnent de 0 à 15 environ 

selon le type de couvert. Plus le couvert est dense, plus le LAI est fort (figure I.7). 

Sol nu           Cultures annuelles                               Feuillus                Forêts tropicales  

0                 2                        5                            8                              15    

Figure I.7 : Type de végétation en fonction des classes de valeur du LAI 

Il existe deux méthodes de mesures du LAI : (i) la méthode directe qui permet d’avoir un LAI 

réel du matériel végétal utilisé. Elle consiste à mesurer directement la surface de chaque 

feuille par planimètre. L’inconvénient de cette méthode est qu’elle est destructive et souvent 

lourde à mettre en œuvre surtout pour des campagnes de mesures à grande échelle ; (ii) la 

méthode indirecte : ce sont des méthodes dans lesquels la surface foliaire est inférée à partir 

d'observations d'une autre variable, sont généralement plus rapides, modifiables à 

l'automatisation, et permettent ainsi à un plus grand échantillonnage spatiale. 

La technique la plus utilisée pour déterminer cette variable repose sur l’acquisition et le 

traitement de photographies hémisphériques. Elle présente de nombreux avantages : faible 

coût de l’instrument (environ 1 k€), facilité et rapidité d’utilisation sur le terrain, 

représentativité spatiale, mémoire visuelle du système étudié. Le système de mesure est 

composé d’un simple appareil photographique numérique muni d’un objectif grand angle 

(180°). Lorsque les prises de vue sont verticales, ce système permet d’appliquer une théorie 

développée par Warren-Wilson (1959) pour les couverts homogènes (voir également la revue 

de Weiss et al. (2003), que l’on résumera par l’équation suivante : 

dθ)w(θK2LAI
2π/

0

          (Eq. I.9) 

Où K dépend du taux de couvert directionnel et θ est l’angle de visée. 

Dans la littérature, il existe plusieurs types de relations liant les deux paramètres clés NDVI et 

LAI. Selon Wardley et Curran (1984), la relation NDVI-LAI est supposée linéaire mais pour 

les valeurs de LAI se trouvant dans l’intervalle 2 à 6 cette relation n’est plus valable. Les 

travaux de Asrar et al., (1984) et Richardson et al., (1992) ont montré une relation de type 

logarithmique entre l’indice de végétation normalisé et l’indice foliaire. En général, la relation 

NDVI-LAI est obtenue en comparant les observations du LAI sur les parcelles tests 

LAI 
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d’occupation céréales en irriguées et en secs avec les valeurs linéairement interpolées du 

NDVI pour les dates d’acquisition du LAI (Duchemin et al., 2006 ; Shabou, 2010). 

1-2-2-2 La fraction du couvert 

La fraction du couvert « Fcover » est définie comme la part de la surface couverte par la 

végétation.  

Ce paramètre biophysique est tout de même estimé par inversion des modèles radiatifs. Elle 

est calculée en appliquant différents algorithmes aux données des capteurs VEGETATION et 

POLDER dans le cadre de plusieurs projets de recherches. 

L'algorithme biophysique utilisé pour estimer Fcover (CYCLOPES) est basé sur l'inversion de 

modèle de transfert radiatif. Une approche réseau de neurones a été choisie pour plusieurs 

raisons: les réseaux de neurones sont connus pour être très efficace en termes de calcul, ce qui 

est primordial pour les applications opérationnelles sur une longue série chronologique de 

données globales. Une étude récente sur les caractéristiques des méthodes d'extraction des 

variables biophysiques (Baret et Buis, 2008) ont montré que les réseaux de neurones quand 

formés au cours des simulations de modèles de transfert radiatifs offrent des performances 

dans les estimations grâce à leurs capacités d'interpolation efficace (Leshno et al. 1993). Cette 

technique d'inversion de modèle a été appliquée avec succès à la télédétection de la surface du 

sol depuis une dizaine d'années (Baret et al., 1995 ; Atkinson et Tatnall, 1997 ; Abuelgasim et 

al., 1998 ; Kimes et al., 1998 ; Gong et al., 1999 ; Danson et al., 2003 ; Fang et Liang, 2005). 

Récemment, plusieurs chercheurs ont développé des produits opérationnels biophysiques pour 

les capteurs à résolution moyenne, avec la réflectance du couvert comme données d’entrées: 

(Lacaze, 2005) pour POLDER, (Bacour et al., 2006) pour MERIS. 

I-2-3 Télédétection micro-ondes 

I-2-3-1 RADAR 

 Principe physique  

Le Radar, capteur actif pour l’observation de la terre, opère dans le domaine des fréquences 

micro-ondes du spectre électromagnétique (300 MHz à 30 GHz). Le principe du radar, pour 

l’observation des surfaces, consiste à émettre une onde électromagnétique dans une 

configuration choisie (fréquence, polarisation, angle de visée). Cette onde se propage dans 

l’espace jusqu’à la surface observée et une partie de l’énergie émise est renvoyée dans la 

direction d’observation. On dit que l’énergie est rétrodiffusée, elle est fonction à la fois des 

caractéristiques du système et de la nature de surface (propriétés électriques et état de 

surface). La mesure radar revient ainsi à comparer le signal reçu avec le signal émis, sur les 
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plans temporel et énergétique. La mesure du temps de parcours de l’onde permet d’accéder à 

la distance entre l’antenne et la surface, et par conséquent à la distance entre les cibles 

élémentaires constituant la surface. Du point de vue énergétique, les puissances émises et 

reçues sont reliées par l’équation du radar :  





re43

2

er GG
R)4(

PP    (Eq I.10) 

Avec  
Pe, Pr puissances émise et reçue ; 

λ : longueur d’onde du Radar ; 

R : distance entre le Radar et la cible ; 

Ge, Gr : le gain de l’antenne d’émission et de réception ; 

σ : section efficace du Radar. 

Les systèmes radar utilisent une gamme de longueurs d’onde qui s’étale de 1.33 m à 0.83 cm. 

Cette région du domaine spectral a été divisée en bandes, dont les noms proviennent des 

désignations militaires. 
Tableau I.1 : Bandes radar, plages de fréquences et de longueurs d’onde (Maître, 2001) 

Bandes Fréquences Longeurs d’onde 
P 0.225-0.390 GHz 133-76.9 cm 
L 0.39-1.55 GHz 76.9-19.3 cm 
S 1.55-4.20 GHz 19.3-7.1 cm 
C 4.20-5.75 GHz 7.1-5.2 cm 
X 5.75-10.90 GHz 5.2-2.7 cm 
Ku 10.9-22.0 GHz 2.7-1.36 cm 
Ka 22.0-36.0 GHz 1.36-0.83 cm 

 
Polarisation 

La polarisation est une propriété de l’onde électromagnétique qui décrit l’orientation du 

champs électrique E


 dans la direction perpendiculaire à la direction de propagation (figure 

I.3). Pour les radars existants dans le domaine de l’observation de la Terre, il s’agit d’une 

polarisation linéaire suivant deux directions. Par exemple le radar ASAR d’ENVISAT peut 

émettre et recevoir dans les deux polarisations horizontale (H) ou verticale (V), et permet ainsi 

d’avoir 4 configurations d’émission-réception, non simultanées, suivant le mode de 

fonctionnement : en polarisation parallèle HH, VV, et en polarisation croisée VH, HV (figure 

I.8). 
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Figure I.8 : Schéma représentant la polarisation du champ électrique, à gauche polarisation 
perpendiculaire, à droite polarisation parallèle (Ishimaru, 1991). 

 
Avec :  

- Ei, Er et Et respectivement le champ électrique incident, réfléchi et transmis ; 

- Hi, Hr et Ht respectivement le champ magnétique incident, réfléchi et transmis ; 

- θi, θr et θt respectivement l’angle d’incidence, réfléchi et transmis ; 

- ε la constante diélectrique (ou permittivité diélectrique) du milieu et μ la perméabilité 

diélectrique du milieu. 

Angle d’incidence 

L’angle d’incidence est l’angle entre la direction de propagation incidente et la normale à la 

surface, dans le plan de propagation. La première génération de radar satellitaire possédait une 

visée fixe (ERS 1 θi centré à 23°). D’autres capteurs ont bénéficié d’antennes à visées 

variables pouvant acquérir des images avec des angles d’incidence allant de 20° à 50° pour 

RADARSART-1 et de 15° à 45° pour ASAR/ENVISAT.  

Le coefficient de rétrodiffusion 

En télédétection radar, la mesure la plus fréquemment utilisée porte sur le coefficient de 

rétrodiffusion radar, proportionnel au rapport entre la puissance reçue et la puissance émise au 

niveau de l’antenne où les pertes de propagation sont aussi prises en compte. 

Le coefficient de rétrodiffusion σ0
pq peut être aussi exprimé en fonction des champs 

électromagnétiques. On note sE


 le champ électrique diffusé par la surface dans la direction 

d’observation. Le coefficient de rétrodiffusion dans une direction est le rapport entre la 
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puissance totale diffusée dans toutes les directions par un champ isotrope égal à sE


 et la 

puissance incidente totale sur l’aire illuminée. Il dépend des polarisations de l’antenne 

d’émission et de réception. Lorsque l’onde incidente est polarisée suivant la direction p  et 

qu’on observe la direction q , alors on a : 

2
0

2pq
s

2

2
0

2p
s

2

pq
0

EA

Er4

EA

q.Er4 
 



  (Eq.I.11) 

Avec : Es : le champ électrique diffusé par la surface dans la direction d’observation ; 

 A : aire de la surface illuminée ; 

 E0 : amplitude du champ incident ; 

r : distance entre le point d’observation et le centre de la surface observée ; 

 < > Opérateur de moyenne. 

Tout de même, on peut exprimer le signal radar sous une base logarithmique : 

pq
0dB/

pq
0 log10             (Eq.I.12) 

La variation des angles couvre une gamme dynamique étendue. Ainsi l’utilisation d’une 

échelle logarithmique est plus pratique. Lorsqu’on utilise cette échelle, l’intervalle de 

confiance autour des valeurs mesurées de σ° est indépendant de son comportement (Ulaby et 

al, 1986). 

A coté des micro-ondes actives, il existe tout de même les micro-ondes passives semblables à 

la télédétection thermique. Un capteur passif détecte l'énergie dans les hyperfréquences 

émises naturellement dans son champ de vision. Cette énergie est fonction de la température 

et de l'humidité de l'objet sur la surface émettrice. De nouveau capteurs comme SMOS, lancé 

récement ouvre de nouvelles voies par rapport aux observations traditionnelles. 

I-2-3-2 Micro-ondes passifs 

Les capteurs actifs possèdent leur propre source d'énergie pour illuminer une cible. Les 

capteurs passifs quant à eux, ne nécessitent pas de source émettrice et utilisent les capacités de 

réflexion dans le spectre d’émission micro-ondes des objets que l’on tente de caractériser. 

Pour les ondes millimétriques ou centimétriques, la transparence de l’atmosphère est très 

grande,  même les nuages (sauf pendant les précipitations) n’atténuent que très faiblement le 

rayonnement. En revanche, à ces longueurs d’onde, l’intensité du rayonnement émis 

naturellement par les surfaces est très faible. Les radiomètres microonde (télédétection 
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passive) ne peuvent mesurer le rayonnement qu’en visant des surfaces très vastes (plusieurs 

centaines de km2). L’utilisation des micro-ondes passives permet de réduire l’éffet de la 

rugosité ainsi que l’éffet de la végétation. Il existe déjà de nombreux capteurs passifs aux 

caractéristiques variées, dont on peut citer le SMMR (Scanning Multichannel Microwave 

Radiometer) fonctionnel à la fréquence de mesure 19 GHz, SSM/I (Special Sensor Microwave 

Imager), embarqués à bord de satellites américains du programme DMSP (Defense 

Meteorological Satellite Program) fonctionnel à la fréquence 37 GHz, AMSR-E (Advanced 

Microwave Scanning Radiometer - Earth Observing System) lancé sur le satellite ADEOS 

agit à aux fréquences 6 -30 GHz. Tous ces capteurs permettent de fournir des données 

régulières pour l’ensemble du globe (température de brillance, humidité, ...). Ces derniers 

utilisent des fréquences élévées, avec un angle unique de visée. À ces fréquences, le signal est 

encore sensible à la présence de la végétation, aux éffets atmosphériques et à la rugosité du 

sol. En revanche, il a été montré que l’utilisation des fréquences en bandes L permettraient 

d’éffectuer des mesures plus représentatives des condtions d’humidités (Schmugge and 

Jackson 1994 ; Jackson et al., 1995). 

La mission SMOS, lancée en Novembre 2009 pour des besoins en modélisation pour les 

prévisions météorologiques, est une mission dont les objectifs scientifiques visent à une 

meilleure estimation des bilans spatio-temporels du cycle de l'eau à l'échelle du globe et des 

interactions océan / atmosphère. Un aspect important de cette mission est qu'elle met en 

oeuvre une nouvelle technique de mesure en adoptant une approche complètement différente 

dans le domaine de la télédétection. Cette technique est utilisée sur un nouvel instrument 

capable d'enregistrer en micro-ondes passives à une fréquence de 1.4 GHz (bande L) en 

bipolarisation et à de multiples angles d'observation. 

Sur les terres émergées, il s'agit d'estimer l'humidité de surface afin de renseigner les modèles 

de circulation générale et décrire les conditions aux limites pour les modèles d'hydrologie à 

grande échelle. De nouvelles approches permettent de plus d'estimer le contenu en eau de la 

zone racinaire. L'utilisation des caractéristiques multi-angulaires et bi-polarisées de SMOS 

permettront de quantifier le contenu en eau de la végétation. Sur les surfaces océaniques, il 

s'agit d'estimer la salinité de l'eau qui est une variable importante pour la dynamique de la 

circulation océanique et le couplage océan/atmosphère. 

I-2-4 Suivi des états de surface du sol par télédétection radar 

Dans le cas d'une parcelle agricole nue (sans végétation), l'humidité et la rugosité sont les 

principaux paramètres du sol contrôlant respectivement, les propriétés diélectriques et 
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géométriques du sol. A un degré moindre, les propriétés diélectriques sont aussi fonction de la 

composition du sol (Hallikaïnen et al., 1985).  

Au cours des dernières décennies, différents modèles physiques ont été développés pour une 

meilleure compréhension de la relation entre les paramètres de la surface du sol (rugosité de 

surface, texture et humidité du sol) et les signaux micro-ondes. La réponse électromagnétique 

d’une surface est liée à ses propriétés diélectriques. La teneur en eau est déterminée à partir de 

la constante diélectrique ε, dénommée également permittivité diélectrique, en fonction de la 

composition du sol, de l’humidité et de la température. Nous présentons dans ce qui suit les 

paramètres du sol (humidité, texture et rugosité) ayant une influence sur la mesure radar. 

I-2-4-1 Effets de l’état hydrique et la texture à travers la constante diélectrique  

Partant du principe que la quantité d’eau présente dans un sol affecte ses propriétés 

électriques et par conséquence le signal radar. La constante diélectrique micro-onde du sol est 

reliée au contenu en humidité du sol et dans une moindre mesure de la texture du sol (Ulaby 

et al. 1978).  

La constante diélectrique complexe d’un matériau se présente sous la forme : 

"j'            (Eq. I.13) 

La partie réelle ε’ représente le pouvoir plus ou moins grand du matériau de stocker l’énergie 

électrique et la partie imaginaire ε’’ représente les pertes diélectriques, c'est-à-dire le pouvoir 

plus ou moins conducteur du matériau. 

Dans le cas particulier d’un sol humide, la contribution de la partie imaginaire, ε’’, est 

relativement petite, la plupart des études simplifiées considèrent seulement la permittivité ε’ 

(partie réelle) de la constante diélectrique. Etant donnée la petite valeur de la constante 

diélectrique de l’air (εair ∼ 1) et des particules solides du sol (εs ∼ 4) comparée à celle de 

l’eau (εeau ∼ 80), la constante diélectrique du sol humide dépend très fortement de la quantité 

d’eau dans le sol. C’est cette dépendance qui est utilisée pour estimer l’humidité du sol. 
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Figure I.9 : Relation entre la constante diélectrique et  l’humidité du sol (Ulaby et al., 1986) 

La constante diélectrique influence aussi la profondeur de pénétration δp de l’onde incidente 

qui est également exprimé en fonction des parties réelle ε’ et imaginaire ε’’. La profondeur de 

pénétration est exprimée par l’équation suivante : 

''2
'p



    (Eq I. 14) 

I-2-4-2 Humidité de la surface du sol 

La teneur en humidité superficielle d'un sol représente le stockage temporaire de l'eau des 

précipitations à l'intérieur d'une couche superficielle de la surface de la Terre, généralement 

limitée à la zone d'aération.  

Il existe différentes approches de mesure in situ de ce paramètre, que nous détaillerons dans 

ce qui suit. 

a) Méthodes de mesures in situ 

(i) La méthode gravimétrique (Gardner, 1986) 

Cette méthode, bien que lourde en temps et en matériel, reste une référence pour l’étalonnage 

des différents appareillages de mesure d’humidité des sols. Cette méthode consiste à prélever 

des échantillons des sols qui sont pesés avant et après passage à l’étuve à 100°C pendant 24h. 

Elle détermine l’humidité pondérale d’un échantillon du sol, en comparant la masse humide à 

sa masse sèche, selon l’équation suivante : 
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100
P

PP(%)w
s

sh
p 


    (Eq.II.15) 

Avec Ph : masse de sol humide ; Ps : masse de sol sec et wp : teneur en eau pondérale en %. 

L’humidité volumique wv (% ou cm3/cm3), se déduit de l’humidité pondérale wp (% ou kg/kg) 

en la multipliant par la densité apparente Da du sol. 

pv WDaw 
    (Eq.II.16)         

(ii) La méthode neutronique 

Le principe de cette méthode est le suivant : une source radioactive émet des neutrons à haute 

énergie qui se transforment en neutrons thermiques après collision avec des atomes 

d’hydrogène. L’hydrogène dans le sol provient surtout de l’eau. Les neutrons thermiques sont 

détectés et le taux de ces particules est relié à l’humidité du sol par étalonnage. Les mesures 

sont effectuées en glissant la sonde neutronique dans un tube en alliage d’aluminium enfoncé 

verticalement dans le sol. Le désavantage de cette méthode est que la présence d’une source 

radioactive impose des règles d’utilisation et de contrôle de l’appareil, qui sont coûteuses et 

complexes. L’avantage est que les mesures sont précises et automatisables. 

(iii)La mesure par sonde TDR (Time Domain Reflectrometry) (Topp et al., 1980) 

L’appareil mesure la vitesse de propagation d’un signal micro-onde le long de guides d’ondes 

enfoncés dans le sol, et de longueur connue. Cette vitesse est fonction de la permittivité 

diélectrique du sol, liée à la teneur en eau du sol. Cette mesure présente l’avantage d’être peu 

influencée par la nature du sol, qui nécessite toutefois un étalonnage différent pour certains 

sols. Pour des mesures en surface, cette méthode, non destructive, est rapide avec un 

appareillage qui permet des mesures extensives de l’humidité des sols. L’appareil peut être 

placé en profondeur en position horizontale pour une automatisation des mesures. 

(iv)  La méthode capacitive 

Cette méthode est basée sur les propriétés diélectriques des sols. En effet, la permittivité 

diélectrique du sol dépend de celle des constituants. Elle se fonde sur le fort contraste entre la 

permittivité de l’eau (en phase liquide : 80), et celle des autres constituants (air ~ 1 ; sol : 2 à 

10). Le principe de la mesure par sondes capacitives consiste à introduire deux électrodes 

dans le sol. Le système est alors assimilé à un condensateur électrique avec pertes. Un 

étalonnage individuel des capteurs doit être réalisé. Cette méthode dépend de la fiabilité du 
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dispositif électronique des mesures et de la résistance des électrodes aux phénomènes de 

corrosion. 

(v) La méthode de mesure par thethaprobe 

Les sondes thetaprobes mesurent la teneur en eau volumique des sols. Cette sonde est utilisée 

aussi en surface qu’en profondeur (Gaskin et Miller, 1996). Une onde haute fréquence (100 

MHz) est appliquée le long des électrodes, la différence entre l’onde émise et l’onde réfléchie 

par le sol est fonction des propriétés diélectriques du milieu, donc de la teneur en eau. Les 

mesures locales sont effectuées soit par les stations thetaprobes continues dans le temps, soit 

par des mesures ponctuelles à l’aide d’une sonde manuelle.  

b) Suivi de l’humidité par télédétection  

Les techniques radar ont apporté une forte contribution dans l’estimation de l’état hydrique. 

La technique Radar à Ouverture de Synthèse (ROS, SAR en anglais) présente comme intérêt 

majeur sa résolution spatiale décamétrique. Elle a permis d’accéder à des échelles fines, celles 

de la parcelle ou du petit bassin versant. Depuis le début des années 90, une longue série de 

satellites ROS ont été mis en orbite (ERS1/2, ASAR/ENVISAT, RADARSAT, 

PALSAR/ALOS, TerraSAR-X, ….) proposant ainsi des données multi-configurations (multi-

résolution, multi-incidences, multi-polarisations, multi-fréquences). Les mesures par 

diffusiomètres radar (résolution spatiale de quelques dizaines de kilomètres), initialement 

développés pour le suivi des vents en océan (ERS/WSC, ASCAT/METOP, …), sont 

également utilisées pour l’estimation de l’état hydrique du sol et d’autres caractéristiques des 

surfaces continentales (Frison et al., 1996 ; Wagner et al., 1999a,b,c ; Zribi et al., 2008).  

Depuis vingt-cinq années, la résolution spatiale était un point déterminant pour le choix des 

hypothèses considérées dans les approches d’inversion du signal radar pour le suivi de l’état 

hydrique. Ces méthodologies pourraient être divisées en trois catégories : 

- Approches empiriques, Un grand nombre d’études s’appuient sur une modélisation 

empirique pour relier le signal radar aux paramètres de surface. Elle est simplement 

fondée sur les données réelles avec établissement de relations, entre données radar et 

paramètres de la surface, qui servent principalement à l’inversion. Ces méthodes vont 

de la relation linéaire (Cognard et al., 1995 ; Le Hégarat-Mascle et al., 2002 ; Quesney 

et al., 2000 ; Wang et al., 1997; Zribi and Dechambre, 2002). et à des approches plus 

complexes prenant en compte d’autres effets perturbateurs tel que la rugosité ou le 

couvert végétal (Taconet et al., 1996 ; Le Hégarat et al., 2002 ; Zribi et al., 2003 ; 
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Zribi et al., 2011 ; Aubert et al., 2011). L’approche de détection de changement est 

particulièrement utilisée dans les approches basses résolution. Elle permet 

particulièrement de minimiser les effets d’autres paramètres tel que la rugosité du sol 

(Wagner et al., 1999a, Wagner et al. 1999b ; Zribi et al., 2008). Des méthodes plus 

sophistiquées basées par exemple sur les réseaux de neurones sont aussi proposées 

(Paloscia et al., 2001). 

- Approche semi-empirique : elle consiste en un développement hybride, qui prend en 

compte la physique du problème et des observations (soit estimées à partir de données 

réelles ou dérivées par simulations d’un modèle théorique). Différents modèles ont été 

développés ces dernières années avec une séparation des effets liés à la rugosité et 

ceux liés à l’humidité (Oh et al., 1992, Dubois et al., 1995, Baghdadi et al., 2006, 

Zribi et al., 2006). 

- Approche physique : elle est basée sur l’inversion de modèles de diffusion et de 

transfert radiatifs physiques. Elle est peu utilisée à cause de la difficulté d’identifier 

tous les paramètres demandés à l’entrée de ces modèles. 

Parallèlement à l’utilisation du radar, d’autres approches basées sur la technique microonde 

passive (Kerr et al., 2001) et infrarouge thermique ( Merlin et al., 2005) sont aussi utilisées 

pour le suivi de ce paramètre. Ces approches ne sont pas abordées dans ce travail. 

I-2-4-3 Rugosité  

La rugosité est un paramètre physique caractérisant l’état géométrique de la surface du sol. 

Dans le cas d’un sol nu, la rugosité du sol dépend des pratiques agricoles (labour ou semi) et 

des précipitations (destruction des mottes). Aussi, après chaque opération de travail du sol 

(labour, semi...) ou après des précipitations abondantes, la rugosité de surface des parcelles 

agricoles est relevée.  

Sur une parcelle, la rugosité est mesurée à l’aide d’un profilomètre à aiguilles. Deux 

paramètres sont caractéristiques de la rugosité (Ogivily, 1991; Ulaby et al., 1986) : l’écart-

type des hauteurs (Hrms), et la longueur de corrélation (L). 

La figure I.10 représente un exemple de profil de surface numérisé ainsi que sa fonction 

d’autocorrélation correspondante. La longueur de corrélation L vaut 3.5 cm et le Hrms=1.5 

cm. 

L’écart type des hauteurs (Hrms : Height root mean square), décrit la variation verticale de la 

rugosité du sol. Ce paramètre est exprimé comme la variation moyenne des irrégularités de la 

surface par rapport à une surface plane : 
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22 )z)x(z(Hrms   (Eq I.17) 

Avec  

z(x), l’altitude au point x 

z , la hauteur moyenne des points du profil définie par : 





N

1i
i )x(z

N
1z  (Eq I.18) 

N, étant le nombre d'altitude zi disponible dans le profil de hauteurs 

La longueur de corrélation (L), est utilisée en complément de l’écart-type des hauteurs (Hrms) 

pour décrire l’état de rugosité d’un sol. Cette longueur correspond à la distance à partir de 

laquelle les différents points de la surface ne sont plus corrélés (x = u = e-1). Elle est calculée 

grâce à une fonction (ρ(x)) décrivant les relations entre les altitudes de deux points de la 

surface écartés d’une distance « u » (fonction d'autocorrélation) : 

    
2Hrms

z)x(z.z)ux(z
)x(


   (Eq I.19) 

Selon le niveau de rugosité du sol étudié, la forme de la fonction d’autocorrélation est souvent 

représentée sous la forme d’une exponentielle (sol lisse), ou d’une gaussienne (rugosité 

élevée) (Ulaby et al., 1982 ; Oh et al., 1992 ; Rakotoarivony et al., 1995 ; Altese et al., 1996). 

)
L
x(

e)x(


   (Eq I.20) 

2)
L
x(

e)x(


   (Eq I.21) 
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Figure I. 10 : a) Profilomètre à aiguille – Exemple de mesure de rugosité sur une parcelle ; b) 

profil de surface numérisé, c) fonction d’autocorrélation 
 

Plusieurs études théoriques ou expérimentales ont montré que les mesures radar sont sensibles 

aux propriétés géométriques des surfaces naturelles (Le Toan et al., 1982 ; Ulaby et al., 1986 ; 

Chanzy et al., 1998 ; Zribi et al., 2002 ; Hajnsek et al., 2003, 2009 ; Zribi et al., 2011). En 

effet, quelle que soit la configuration radar, son signal suit approximativement une fonction 

logarithmique avec la rugosité du sol en surface (Ulaby et al., 1986 ; Fung, 1994 ). Ulaby et 

al. (1978) ont montré que l'influence de la rugosité de surface diminue avec l'augmentation de 

la fréquence radar. La dynamique de la relation entre le signal radar et la rugosité sont plus 

forts dans la bande L que dans les bandes X et C (Baghdadi et al., 2008a ; Ulaby et al., 1986) 

En outre, les données radar sont plus sensibles à la rugosité du sol à des angles d'incidence 

élevés (Baghdadi et al., 2008a, 2008b ; Zribi et Dechambre, 2002). 
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I-2-4-4 Texture  

La composition granulométrique est définie comme les quantités et la nature de particules de 

différentes tailles (sable, limon, argile) constituant le sol. Les particules du sol sont divisées 

en quatre catégories selon leur diamètre : argile, limon, sable et gravier. Le Tableau I.2 

présente la nomenclature utilisée pour différencier les composantes solides du sol (Brady et 

Weil 2001). Le pourcentage de chacune de ces catégories définit la texture du sol. 

Tableau I.2 : La granulométrie de la texture des sols 

Diamètre                      2μm                 20μm                 2mm                    20mm               200mm 

Classe  Argile Limon Sable fin Gros Sable Graviers Cailloux 

 

Plusieurs études ont été menées, afin de déterminer le comportement diélectrique du mélange 

eau-sol dans le domaine des micro-ondes. (Wang et Schmugge, 1980) ont par exemple montré 

qu’il y avait une différence d’amplitude de la constante diélectrique ε pour différents types de 

sol, mais pour un même contenu d’humidité volumique.  

Ces dernières années, certaines études ont mis en évidence le potentiel de radar à synthèse 

d'ouverture (SAR) pour l’estimation de la texture du sol. Baghdadi et al. (2008a) et Paris 

Anguela et al. (2010) ont également montré qu'un sol avec un plus faible pourcentage d'argile 

(sol B : 17% d'argile, 79% de limon et 4% de sable) avaient un signal TerraSAR (acquis en 

polarisation HH et angle d’incidence 25 °) 3 dB plus forte que celle d'un sol plus argileux (sol 

A : 32% d'argile, 64,5% de limon et 3,5% de sable). 

Zribi et al. (2012) ont établit une relation entre le signal radar en bandes X et la texture du sol, 

plus précisément le pourcentage d’argile. Cette relation a été validée à l’aide des observations 

de terrain, la RMSE est de 12% (équivalent de 120 g/kg). 
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Introduction 

Ce chapitre s’articule en deux parties. La première partie est consacrée à la description de la 

région d’étude à savoir les caractéristiques morphologiques, géologiques et hydrologiques. 

Dans une deuxième partie, on présente les différents jeux de données expérimentales et 

satellitaires qui ont été collectés et utilisés au cours de ce travail de thèse. On exposera 

également l’approche utilisée pour établier la carte d’occupation du sol à basse résolution. 

II-1 Présentation de la plaine de Kairouan 

II-1-1 Cadre géographique  

La zone d’étude est située dans la plaine de Kairouan localisée au centre de la Tunisie. La 

plaine de Kairouan est une large cuvette de 100 km de longueur (Nord-Sud) et de 40 Km de 

large (Est-Ouest). C’est une plaine à basse altitude (inférieure à 100 m), en forme de cuvette 

criblée de dépressions fermées, des sebkhas servant de niveau de base aux oueds de la région. 

Elle est entourée par les collines du Sahel à l’Est et par des montagnes à l’Ouest (Jebel 

Ouesslat, Jebel Cherichira, Jebel Touila) (Bouzaiane et Lafforgue, 1986). 

Deux cours d’eau majeurs alimentent la plaine de Kairouan : il s’agit des Oued Merguellil au 

Nord et Zeroud plus au sud dont les bassins versants s’étendent respectivement sur 1200 et 

8600 km2. En plus des eaux de ces deux importants oueds, la plaine de Kairouan recueille les 

eaux des oueds Nebhana, El Alam, Zahem et Boghal. L’exutoire naturel de la plaine est 

Sabkhet el Kalbia vers où l’Oued Ataf draine les eaux de crue des environs de la ville de 

Kairouan (Bouzaiane et Lafforgue, 1986).  

 

Figure II.1. Localisation du site d’étude 
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Pour lutter contre la menace chronique de ces immenses apports d’eau en cas de crue 

(exemple des précipitations de 703 mm pour l’année hydrologique 1969 – 1970), et pour une 

meilleure gestion des ressources hydrauliques de la région, l’état tunisien a opté pour la 

construction de deux barrages, celui de Sidi Saad sur le lit de l’Oued Zeroud en 1981 et celui 

d’El Houareb sur le lit de l’Oued Merguellil en 1989. 

Par ailleurs, l’accroissement continu de la population occupant la plaine (564 900 habitants 

recensés en 2011), les prélèvements depuis la ressource en eau dépassent, de plus en plus, les 

apports naturels. La nappe phréatique de la plaine de Kairouan est fortement sollicitée pour 

l’irrigation ainsi que pour l’alimentation en eau potable. Ce réservoir aquifère d’importance 

régionale subit une pression anthropique accrue par une surexploitation des ressources. 

II-1-2 Cadre climatique 

De part sa position géographique, la Tunisie se trouve dans une zone d’interférence 

climatique selon les saisons, elle est influencée, en alternance, soit par les perturbations du 

front polaire, soit par les processus stabilisateurs des déserts tropicaux (Henia, 1993). La 

région de la Tunisie centrale, se situe à mi-distance entre le bassin occidental de la 

méditerranée au Nord et le plein désert, au Sud. De ce fait, le bassin du Merguellil, à cause de 

sa position dans la région des basses steppes de la Tunisie centrale, se trouve soumis aux 

influences simultanées, d’une part, de la zone à tendance humide caractérisée par l’effet de la 

méditerranée à vents humides, et d’autre part de la zone présaharienne caractérisée par l’effet 

des masses sahariennes sèches et humides. Toutefois et en raison de sa topographie, ce bassin 

paraît plus ouvert sur le Sud que sur le Nord. La plaine de Kairouan fait donc partie des 

régions caractérisées par un climat semi-aride. 

II-1-2-1 Pluviométrie 

En Tunisie centrale, la saison des pluies s’étend du mois de septembre jusqu’au mois d’avril, 

en été les pluies sont quasi absentes. Les précipitations sont constituées essentiellement de 

pluie, les rosées et les brouillards étant négligeables en raison de la sécheresse quasi-

permanente de l’atmosphère. Au niveau de la région de Kairouan, la pluviométrie moyenne 

annuelle est de 400 mm/an sur les hauteurs et l’amont des bassins versants des oueds et de 

300 mm/an dans la plaine. 

Figure II.2-a illustre la forte variabilité temporelle des précipitations annuelles enregistrées 

sur quelques stations de la plaine sur la période de 1984 à 2010 (avec une valeur moyenne de 

300 mm et un écart-type entre les années de 230 mm). Dans cette figure, nous avons utilisé les 
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années hydrologiques, qui couvrent de septembre à août. 2000-2001 a été l'année 

hydrologique la plus sèche, avec un total de précipitations de 170 mm. L'année hydrologique 

la plus humide a été 1989-1990, avec 560 mm de précipitations annuelles. Les précipitations 

moyennes mensuelles sont présentées dans la figure II.2-b. 

 

 
Figure II.2: a)Variations des précipitations au cours de la période 1984-2010 ; b) Répartition moyenne 

mensuelle des précipitations au cours de la période (1984-2010). 

II-1-2-2 Température 

En analysant les données de température de la station de Kairouan pendant les 25 dernières 

années (1985-2010) (Figure II.3), on constate que la température moyenne mensuelle oscille 

entre les valeurs 11°C et 30°C. Généralement les mois les plus froids sont décembre, janvier 
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et février avec des températures moyennes mensuelles inférieure à 15°C. Les mois les plus 

chauds sont les mois de juillet et août avec une température moyenne de l’ordre de 30°C. 

Cette variation de la température justifie l’aridité du climat. 

 

Figure II.3 : Variation des températures de 1985 à 2010. 

II-1-2-3 Humidité relative 

L’humidité relative moyenne mensuelle de la région oscille entre 55% et 70% pendant la 

saison froide et entre 40% et 55% pendant la saison chaude. Le climat se trouve donc 

moyennement sec de septembre à avril et très sec de mai à août, ce qui explique la limpidité 

atmosphérique (Bouzaiane et Lafforgue, 1986). 

II-1-2-4 Vent 

Le vent dominant souffle du secteur nord et nord-ouest en hiver et du secteur sud et sud-ouest 

en été. Les vents sont généralement faibles (vitesse inférieure à 50 km/h). Deux vents 

caractéristiques de la région sont à signaler : le sirocco est un vent chaud et sec d’origine 

saharienne, souvent accompagné de sable. Il souffle entre les mois d’avril et de septembre 

(entre 20 et 55 jours par an) et provoque d’importantes hausses de température pouvant 

atteindre 50°C. Le jebbali est un vent froid d’hiver. Il prend naissance sur les massifs 

algériens (Bouzaiane et Lafforgue, 1986). A la station météorologique de Kairouan, les 

cumuls journaliers de la vitesse du vent ont été mesurés sur la période 1985-2010. Ils 

indiquent une moyenne interannuelle de 10,2 km/h. Les moyennes des maximum et minimum 

mensuels sont respectivement égaux à 16,5 et 7,5 km/h. 
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II-1-2-5 Insolation 

L’insolation varie surtout en fonction de la latitude et de la saison, des facteurs comme la 

brume, la nébulosité, le brouillard et les poussières agissent négativement sur les durées 

d’insolation. La durée d’insolation est à son maximum au mois de juillet et elle est minimale 

vers le mois de janvier (figure II.4). 

 

Figure II.4 : Durée d’insolation en heures (1990-2001). 

II-1-3 Les ressources en eaux de la zone d’étude 

II-1-3-1 Hydrologie des eaux de surface 

L’Oued Zeroud, le plus important oued de la région, draine un vaste bassin de 8600 km2, tout 

en assurant le recueil des eaux de surface de la majeure partie de la Tunisie centrale depuis la 

frontière tuniso – algérienne. Les oueds Hathob et Hatab sont les principaux affluents de 

l’Oued Zeroud. L’Oued Hathob constitue la branche Nord et s’étend sur 112 km (Bouden, 

1995) depuis les massifs de Jebels Sellaz et Semda (à l’Ouest de Sidi Saâd) jusqu’à la 

confluence, avec un bassin versant couvrant une superficie de 3000 km2. La branche Sud ou 

Oued Hatab s’étend sur 200 km et prend naissance à la frontière tuniso-algérienne et son 

bassin versant a une superficie de 5000 km2. Au niveau de Sebkhet el Bhira, l’Oued Zeroud 

constitue avec ses affluents un bassin de type endoréique, d’une superficie de 75 km2
 

(Mansouri, 1980) assurant ainsi le drainage des eaux provenant des Jebels Touila et Hallouf 

au Nord et de la terminaison nord de Jebel Siouf à l’Est. Lorsque de grandes crues se 

produisent, généralement pendant les mois de septembre, octobre ou avril, les eaux de l’oued 

Zeroud inondaient une grande partie de la plaine de Kairouan, surtout sa rive méridionale, 

affectant ainsi une bande large d’une dizaine de km et d’une vingtaine de km de longueur. 
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Cependant, pour protéger la ville de Kairouan et en même temps pour une meilleure 

mobilisation des eaux de surface, il a été décidé, dés les crues exceptionnelles de 1969, de 

construire le barrage de Sidi Saad afin de stocker les eaux de l’oued Zeroud avec une capacité 

maximale de 1993 Mm3
 (Adjili et Chadly, 1995). Depuis sa mise en eau et jusqu’à 1998, le 

barrage de Sidi Saad a subi cinq déversements intéressant des volumes plus ou moins 

importants, le déversement le plus important est celui de l’année hydrologique 1989-1990, qui 

a évacué environ 60 Mm3
 d’eau. 

L’oued Merguellil s’écoule grossièrement d’Ouest en Est et longe la plaine de Kairouan en un 

lit très large et instable, son cours principal s’étend depuis le haut plateau de Makthar 

jusqu’au barrage d’El Houareb (Bouzaiane et Lafforgue, 1986). 

En sa partie Nord-Est, le bassin versant de l’oued Merguellil est accolé à celui de l’oued 

Zeroud, tandis que sa superficie (1200 km2) comparée à celle d’oued Zeroud (8600 km2) 

apparaît comme beaucoup plus réduite. Ce bassin a une forme presque triangulaire, la base 

étant à l’aval, le cours d’eau principal draine la majeure partie du bassin, les affluents de 

quelque importance étant tous en rive droite, sauf l’oued Cherichira tout à fait à l’aval. 

Le bassin versant de Merguellil constitue pour la plaine de Kairouan à la fois un bienfait 

lorsque ses crues sont maîtrisables et utilisables (digues de Bled el Aksane et barrage d’El 

Houareb mis en eau en 1989) et une véritable menace de part sa proximité de la ville de 

Kairouan et ses différents bras qui encerclent la ville (Bouzaiane et Lafforgue, 1986). Le 

barrage d’El Houareb est construit juste à l’embouchure de l’oued Merguellil dans la plaine 

de Kairouan. Sa capacité maximale est de 212 Mm3
 à la côte des plus hautes eaux de 225 m. 

Sa digue principale est longue de 2070 m. Ce barrage est doté d’un évacuateur de crue en 

béton armé de 40 m de long (SNC, 1982a,b). 

II-1-3-2 Ressources en eau souterraines 

Selon Castany (1968), Besbes (1975, 1976), Chaieb (1988) et Mansouri (1995 ; 1997), le 

système aquifère de la plaine de Kairouan, considéré comme le réservoir le plus important de 

la Tunisie centrale (3000 km2 environ), loge plusieurs aquifères empilés les uns sur les autres 

et communicant le plus souvent entre eux. 

Le bassin endoréique d’oued Zeroud est alimenté depuis la surface principalement par les 

crues d’oued Zeroud et de l’oued Merguellil, et accessoirement par leurs affluents et par les 

piedmonts des reliefs de bordure (recharge de type localisée). La décharge de la nappe 

s’effectue vers les sebkhas où les niveaux piézométriques sont sub-affleurants (profondeur de 

l’ordre de 5 m) où les eaux sont soumises à une forte évapotranspiration (décharge naturelle). 
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Par le suivi de l’historique des travaux s’intéressant à l’hydrogéologie de la plaine de 

Kairouan, nous proposons un inventaire des différentes interprétations de la structure du 

système aquifère en question. 

Les apports moyens pour la nappe phréatique de la plaine de Kairouan sont évalués à environ 

25.2 Mm3 alors que les exploitations (47,4 Mm3) leurs dépassent largement. La plaine de 

Kairouan est l’une  des zones agricoles les plus importantes en Tunisie (plus de 12000 puits 

de surface et forages). Le nombre de forages augmente continuellement surtout après la 

révolution (janvier 2011), on assiste à la présence des forages illicites. Cet essor des 

prélèvements sur l'aquifère a été à l'origine de sa surexploitation (figure II.5). La 

surexploitation des aquifères est perceptible à travers une baisse généralisée du niveau 

piézométrique, de 0.25 à 1 m par an pour les deux dernières décennies et un rabattement 

moyen annuel de l’ordre de 0.30 m pour la période 1995-2007. 

 

Figure II.5 : Variation du rabattement moyen à l’aval du barrage (1995-2007) 

(Source : Leduc et al., 2007) 

Les prélèvements sont destinés à l'irrigation à raison de 80%. Les agriculteurs irrigants 

reçoivent l'eau soit dans des périmètres d'irrigation desservis par forages collectifs, soit par 

des puits individuels. Ces derniers sont les plus gros préleveurs au total et demeurent pourtant 

très mal connus. En dehors des périmètres collectifs irrigués, où l'eau est payée au 

gestionnaire, les agriculteurs ne payent que leurs propres coûts d'investissement et d'exhaure, 

ce qui rend difficile l'instauration d'un prix de l'eau pour gérer la demande. 

Pour tenter d'enrayer la surexploitation, les autorités ont d'abord intervenu sur l'offre à travers 

la gestion des barrages qui stockent les écoulements des oueds alimentant le système, puis sur 
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la demande, en instaurant une "zone de sauvegarde" censée contraindre la construction de 

nouveaux captages, depuis 1991. Mais dans les faits, la nappe de Kairouan demeure une 

ressource collective en accès libre : la réglementation restrictive n'est pas respectée et les puits 

continuent de proliférer surtout après la révolution (janvier 2011). L'outil réglementaire est 

d'autant plus difficile à appliquer que la police des eaux est assurée par l'institution chargée du 

développement régional (CRDA : Commissariat Régional de Développement Agricole ).  

II-2 Données expérimentales  

Dans la plaine de Kairouan, les données climatiques ont été collectées par le réseau de 

stations pluviométriques (une trentaine de pluviomètres) et météorologiques (deux stations 

uniquement). Ce réseau a été considérablement renforcé en fin 2010 par deux stations 

météorologiques complètes dans le cadre du programme de recherche SUDMED. Les 

données météorologiques (température de l’air, vitesse du vent, rayonnement global et 

humidité de l’air) nous ont servi à calculer l’évapotranspiration de référence. Certaines de ces 

données sont spatialisées sur la plaine en utilisant des algorithmes géostatistiques. Pour 

chaque saison, on s’intéresse aux données journalières de septembre à août. 

II-2-1 Précipitations 

Le réseau de stations pluviométriques comporte 36 stations réparties sur la zone d’étude (voir 

figure II.6). Les données de précipitations disponibles couvrent largement la période d’étude 

1998-2010. Les noms des stations pluviométriques sont précisés en annexe 1. 

 

a) 



Chapitre II : Région d’étude et données utilisées 

 
49 

Figure II.6 : a) Photo d’une station pluviométrique ; b) Réseau des stations pluviométriques, 
climatiques et thétaprobe existant sur la plaine de Kairouan 

II-2-1-1 Fiabilité des données 

Une analyse préliminaire des données a révélé que certaines stations étaient mal maintenues 

(absence de pluie sur des longues périodes au cours desquelles il y a eu des évènements de 

précipitation généralisés). Pour vérifier la fiabilité des données, nous avons comparé les 

stations deux à deux, chaque station étant comparée à sa plus proche « voisine ». Cette 

comparaison a été effectuée sur des cumuls avec un pas de temps d’un jour. 

Discutons à titre d’exemple le cas des deux stations de barrage Sidi Saad et Sidi Saad 

jaugeage qui sont distantes de 400 m. La comparaison de ce cas a permis de détecter certaines 

anomalies qui peuvent être liées à la collecte de données (figure II.7). La corrélation au pas du 

temps journalier est faible (coefficient R2 de l’ordre de 0.55) et il n’y a pas de biais notable. 

Les cumuls annuels des deux stations sont cohérents, avec un écart maximal en 2002-2003 de 

l’ordre de 80 mm. Cet écart peut être expliqué en partie par la variabilité spatio-temporelle 

des précipitations, qui est en particulier forte dans la période de transition entre la saison 

humide et la saison sèche (caractère orageux des pluies). Il peut être également expliqué par 

un dysfonctionnement au niveau de l’une des deux stations. Pour remédier à ce problème, on 

a utilisé la moyenne des deux stations dans le procédé de spatialisation. 

b) 
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Figure II.7: Exemple de comparaison entre la station de pluviométrie de Barrage Sidi Saad et Sidi 
Saad jaugeage (1998-2010) 

Au total, nous avons réduit le nombre de stations pluviométriques à 30 stations en ne gardant 

que celles qui ne présentent pas de dysfonctionnement. 

II-2-1-2 Spatialisation des précipitations 

Pour obtenir des champs de pluie régulièrement distribués dans l’espace et le temps, nous 

avons testé deux méthodes d’interpolation géostatistiques: le krigeage (Krige, 1951) et la 

méthode (IDW: « Inverse Distance Weighted », Shepard 1968 ; Amrhar, 2004; El Karouni et 

Koraichi, 2005). Les deux méthodes donnent des estimations de cumuls annuels des 

précipitations comparables. Nous avons opté pour la méthode IDW de part sa facilité de mise 

en œuvre et d’autre part le nombre élevé de stations de mesures de pluviométrie. 

La méthode IDW détermine les valeurs en chaque nœud de la grille par une combinaison 

linéaire des valeurs des points d’observations, sous l’hypothèse que l’influence d’un point 

d’observation diminue linéairement avec la distance qui le sépare du nœud considéré (Eq. 

II.1). Les facteurs de pondération (Wi) sont compris entre 0 et 1 et leur somme est égale à 1. 

Quand l’observation coïncide avec le nœud, le facteur de pondération est 1, et le poids des 

autres est nul. Une conséquence est la génération de bulle (en anglais bull’s eye) autour de la 

position observée si l’observation diffère fortement des observations situées à proximité 

  



n

1i
ii Pwy,xP    (Eq. II.1) 
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Avec  

 Pi : valeur des précipitations de la station i ; 

wi : facteur de pondération pour la station i (Eq. II.2); 

 n : nombre de stations de pluviométrie les plus proches du point à interpoler. Ce nombre est 

fixé au préalable par l’utilisateur, dans notre cas, nous l’avons fixé à 20 ; 

x, y : coordonnées du noeud (point de grille) considéré. 
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w   (Eq. II.2) 

               
Avec  
R : Maximum de hi (dans notre exemple R=h3, figure II.8) 

22 )()( iii yyxxh   est la distance euclidienne entre le point à interpoler X et la station 

i. 

(x, y) et (xi,yi) représentent respectivement les coordonnées du nœud et les coordonnées de la 
station pluviométrique i. 
 

X : Point à interpoler  

x : Station de pluviométrie  
 

 

Figure II.8 : Calcul du facteur de pondération dans la méthode « Inverse Distance Wighted »  

(Benhadj, 2008). 

Cette méthode a été appliquée aux données journalières de précipitations de septembre 1998 à 

août 2010 à la résolution spatiale des images satellites du capteur SPOT-VEGETATION (1 

km). Le résultat final est une série journalière de cartes des précipitations sur la plaine du 

Kairouan pour les treize saisons agricoles étudiées.  

On présente en Figure II.9 les cartes de cumuls annuels des précipitations en mm de l’année la 

plus humide et celle la plus sèche de toute la série de données (de septembre à août) ainsi 

générées. L’analyse de ces données montre que la saison 2000-2001 est très sèche avec un 

cumul de précipitations annuel autour de 150 mm/an alors que l’année 2003-2004 est l’année 
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la plus humide durant la dernière décennie avec un cumul de précipitation annuel autour de 

400 mm/an. 

 

 Figure II.9.b: cumuls annuels des précipitations en plaine de Kairouan (saison agricole 2000-

2001 et 2003-2004) 

II-2-2 Evapotranspiration de référence ET0 

II-2-2-1 Stations météorologiques 

En termes d’instrumentation du site d’étude, trois stations climatiques complètes ont été 

installées sur trois parcelles tests (sol nul, orge et olivier pluvial). Les mesures sont effectuées 

à deux mètres de hauteur. Ces stations (automatiques) mesurent : les précipitations, la 

température de l'air, l'humidité relative, la pression atmosphérique, la direction et la vitesse du 

vent et les radiations solaires, au pas de temps demi-horaire. La première station installée est 

fonctionnelle depuis octobre 2010 (figure II.10).  
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Figure II.10 : Station climatique installé sur une parcelle de sol nu. 

II-2-2-2 Définition et données disponibles 

L’évapotranspiration de référence ET0, définie comme l’évapotranspiration d’un gazon non 

stressé ayant des caractéristiques biophysiques (indice foliaire, hauteur, taux de couverture), 

traduit la « demande climatique », c’est-à-dire le pouvoir évaporant de l’atmosphère. Elle est 

nécessaire au calcul de l’évapotranspiration réelle à partir de coefficients culturaux. Elle a été 

calculée et spatialisée à partir de valeurs collectées par deux stations météorologiques (Station 

de Chébika et station de Kairouan). Ces deux stations climatiques sont gérées par l’INM 

(Institut National météorologique), donc ils ne sont pas en libre accès. Nous avons pu 

récupérer  2 saisons agricoles seulement de ces données. Les données climatiques manquantes 

(vitesse du vent, humidité relative et température de l’air) sont récupérées au pas de temps 

journalier (INM : Institut National de Météorologie).  En termes de rayonnement global, nous 

avons utilisé les données Météosat qui sont extraites du serveur SoDa (Solar radiation 

Databases for environment, http://www.soda-is.com) mis en place par l’Ecole Nationale 

Supérieure des Mines. 

Les données de rayonnement global sont disponibles de janvier 1985 à décembre 2005, au pas 

de temps journalier et avec une résolution spatiale de 20 km. La précision de ces données en 

terme de RMSE relatif calculé sur 60 sites européen et 30 sites africains de juillet 1995 à juin 

1996, est de 24% pour les données horaires, 18% pour les quotidiennes, 13% pour les 

décadaires et 12% pour les mensuelles (Wald, 2000). 

http://www.soda-is.com/
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II-2-2-3 Calcul de l’ET0 

Le concept de l’évapotranspiration de référence ET0 a été introduit pour étudier la demande 

évaporative de l’atmosphère indépendamment du type du couvert végétal et des pratiques de 

gestion. Devant la difficulté à respecter les conditions standards pour le calcul de ET0, des 

méthodes empiriques ou semi-empiriques ont été développées pour estimer 

l’évapotranspiration de référence à partir de différentes variables climatiques. Ces formules 

empiriques peuvent être classées en trois groupes : les méthodes de température (Blaney and 

Criddle, 1950; Hargreaves and Samani, 1985), les méthodes de radiation (Makkink, 1957; 

Turc, 1961; Priestly and Taylor, 1972) et les méthodes combinées (Penman, 1948; Allen et 

al., 1998). La plupart de ces relations sont obtenues et ensuite testées pour des zones 

particulières ou pour une culture donnée. Cependant, leur extrapolation à d’autres conditions 

climatiques nécessite parfois des ajustements afin qu’elles soient adaptées aux conditions 

locales. Leur utilisation est basée sur plusieurs considérations comme le type du climat et la 

disponibilité des paramètres nécessaires. L’utilisation de formules empiriques non adéquates 

peut surestimer ou sous estimer les besoins en eau des cultures (Saeed, 1986; Jensen et al., 

1990 ; Kashyap and Panda, 2001; Droogers and Allen, 2002). 

Penman (1948) fut le premier à proposer un modèle combinant la théorie aérodynamique et 

les bilans d'énergie pour le calcul de l'évapotranspiration. Ces types de modèles, dit combinés, 

ont une signification physique bien définie puisqu'ils prennent en compte à la fois les 

propriétés de la canopée et les conditions météorologiques. La formule de Penman-Monteih 

(1981) dérive de l'équation de Penman originale et forme l'approche la plus complète du 

processus d’évapotranspiration puisqu'il a l'avantage d'inclure la physiologie de la plante par 

l'intermédiaire de la résistance de surface. Le choix de calcul de l’évapotranspiration de 

référence a porté sur cette formule. Cette formule brute se présente comme suit : 

   

 2

as2n

0 u34.01

eeu
273T

900GR408.0
ET













    (Eq. II.3)  

Avec 

ETo : évapotranspiration de référence journalière (mm/j) ; 

Rn : rayonnement net à la surface de culture (M J/m2/j) ; 

G : flux de chaleur échangé avec le sol (M J/m2/j) ; 

T : température moyenne journalière (°C) ; 

2u  : vitesse moyenne journalière du vent mesuré à 2 mètres (m/s) ; 
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es et ea : respectivement la pression de vapeur saturante et la pression réelle de l'air à la même 

hauteur (kPa) ; 

  : pente de la courbe de pression de vapeur saturante à la température T (kPa /°C) ; 

  : constante psychrométrique (kPa /°C). 

II-2-2-4 Spatialisation de l’évapotranspiration de référence ET0 

L’évapotranspiration de référence (ET0) est un paramètre clé dans la détermination des 

besoins en eau des cultures. La spatialisation de ce terme est très importante pour la gestion 

des ressources en eau à grande échelle. Dans ce sens, beaucoup de travaux utilisant la 

télédétection ont été développés pour estimer ET0. Certains d’entre eux sont basés 

principalement sur des relations entre la température de la surface ou le rayonnement solaire 

afin de spatialiser ET0  (Reginato et al., 1985 ; Chaudhury, 1997 ; Stefano and Ferro, 1997 ; 

Caselles et al., 1998 ; Stewart et al., 1999 ; Rivas and Caselles, 2004). D’autres travaux 

utilisent des combinaisons entre les modèles Digital Elevation Model (DEM) et les Systèmes 

d’Information Géographique (SIG) pour cartographier ET0 (Baxter et al., 1996 ; Moore, 1996 

; Srinivasan et al., 1996 ; Chuanyan et al., 2004). D’autres méthodes utilisent les données 

climatiques spatialisées (Température, Humidité, Vent, Rayonnement global) issues de 

modèles météorologiques. Dans notre étude, l’estimation de l’évapotranspiration de référence 

a été faite en utilisant la formule de Penman-Monteih ( cf paragraphe II-2-2-1) qui repose sur 

des paramètres climatiques. 

A défaut d’accès aux données climatiques des stations sur la plaine, nous ne disposons que 

des données journalières d’une seule station climatique qui est celle de kairouan. Cependant, 

en termes de rayonnement global, nous avons utilisé les données Météosat qui sont extraite du 

serveur SoDa (Solar radiation Databases for environment, http://www.soda-is.com) mis en 

place par l’Ecole National Supérieure des Mines. Les données de rayonnement global sont 

disponibles de janvier 1985 à décembre 2005, au pas de temps journalier et avec une 

résolution spatiale de 20 km. 

La spatialisation de l’évapotranspiration a été faite en se basant sur les données de 

rayonnement global qu’on a spatialisé à une résolution de 20 km. En sortie, on a obtenu des 

cartes spatialisées d’ET0 au pas de temps journalier de chaque saison agricole, c’est-à-dire de 

septembre à août et à la même résolution que les données SoDa. Les cumuls annuels de l’ET0 

sont en accord avec ce que l’on observe sur la région (autour de 1600 mm/an). 

http://www.soda-is.com/
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II-2-3 suivi de l’humidité 

Le suivi de l’humidité du sol est effectué sur plusieurs parcelles tests situées sur la plaine de 

Kairouan en utilisant deux méthodes de mesures dont les principes de mesures sont détaillés 

en chapitre I:  

 La méthode de mesure par Thetaprobe  

 La méthode gravimétrique  

Nous avons récolté nos échantillons sur trois profondeurs prédéfinies : 0-1 cm, 1-2 cm, 2-5 

cm. Ces prélèvements de terre ont pour but d’estimer des profils d’humidité entre le sommet 

et 5 cm de profondeur. 

Des compagnes des mesures ponctuelles d’humidité sur une trentaine de parcelles test ont eu 

lieu à différentes dates et durant les saisons agricoles (2008-2009, 2009-2010 et 2010-2011).  

Simultanément, un suivi régulier et local s’effectue grâce à trois stations de mesure 

d’humidité du sol installées dans la plaine de Kairouan (figure II.6.b et tableau II.1). Ces 

stations de mesure d'humidité du sol ont été placées sur une parcelle d’olivier, une parcelle en 

sol nu et une parcelle de céréales. Chaque station possède des sondes (Thetaprobe) situés à 

différentes profondeurs et un boitier d’acquisition (figure II.11.b). Les deux stations 2 et 3 

sont installées à l’Institut des Céréales de Chebika. 

Tableau II.1 : Synthèse des stations de mesure de l’humidité du sol. 

Nom de la 
station 

Profondeurs des sondes 
d’humidité (cm) 

Date de la mise 
en 

fonctionnement 
Occupation de sol Coordonnées 

GPS 

Station 1 

Theta 1 : 5 cm ; 
Theta 2 : 20 cm ; 
Theta 3 : 40 cm ; 
Theta 4 : 80 cm ; 
Theta 5 : 120 cm. 
 

Janvier 2009 parcelle d’olivier sec Lat=35°33'23" 
Long=9°52'17" 

Station 2 5 et 40 Janvier 2010 champ de blé irrigué Lat=35°37'14"  
Long=9°56'14" 

Station 3 5 et 40 Janvier 2010 parcelle jachère Lat=35°37'14"  
Long=9°56'14" 
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Figure II.11 : (a) Thetaprobe manuelle, (b) boîte d’acquisition (photo prise le 22-02-2010) et (c) 
Variation de la teneur en eau en fonction du temps enregistrée pour la station 1 par le Thetaprobe 

automatique du 16-01-2009 au16-05-2009. 

La figure II.11.c illustre les variations  des teneurs en eau en fonction de la profondeur sur la 

parcelle d’olivier pluvial. Nous remarquons la forte variabilité de la teneur en eau surfacique 

dans les 5 premiers centimètres (courbe en bleu) ceci qui découle du fait que cette couche de 

sol est très influencée par les conditions climatiques. Quant à la teneur en eau à 20 cm de 

profondeur (courbe en vert) et à 40 cm, elles sont relativement moins variables. Les plus 

faibles variations teneurs en eau du sol sont enregistrées à la profondeur 120 cm. 

II-3 Données satellites  

En termes de caractérisations des états de surface à savoir la dynamique de la végétation et la 

caractérisation de la surface de sol, nous avons combinés plusieurs données satellites multi-

capteurs optiques et micro-ondes. Nous donnerons un aperçu sur les caractéristiques des 

différents capteurs utilisés dans cette étude en annexe 2. Nous présentons dans cette section 

les données satellites que nous avons utilisées. 

II-3-1 Données optiques 

Nous avons collecté les images SPOT-VEGETATION sur toute la période d’étude, soit 13 

saisons agricoles successives de septembre 1998 à août 2010. Les images VEGETATION 

sont des synthèses décadaires de NDVI générées par la méthode « Maximum Value 

Composite » (Maisongrande et al., 2004). Au total, on dispose de 468 produits S10 à traiter.  

Afin d’automatiser les chaînes de traitement, ces images ont été remplacées par interpolation 

de l’image précédente et suivante. Le prétraitement comprend : 

(c) 
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- L’extraction de sous-images correspondant à la plaine de kairouan ; 

- Le réechantillonnage bilinéaire à une résolution de 990 m pour VEGETATION, ce 

réechantillonnage a été opéré pour faciliter les opérations de superposition avec les 

données à haute résolution spatiale ; 

- La projection des données dans le système cartographique local de coordonnées 

Latitude-longitude ; 

- La constitution de séries d’images acquises pour une saison agricole (de septembre à 

août) et l’extraction des profils de NDVI.  

En complément de ces données à basse résolution, on dispose d’une série de données satellites 

à haute résolution spatiale SPOT 5 durant les saisons agricoles 2008-2009 et 2009-2010. 

Le jeu de données de ces 2 saisons agricoles a été obtenu par programmation d’acquisition 

SPOT 5 de sorte à couvrir le cycle de développement des cultures. 10 images ont été acquises 

durant la saison 2008-2009 et 8 images en 2009-2010. Ces images ont été géoréférencés sur la 

base d’image de référence obtenue en 21/12/2008 et corrigées des effets atmosphériques. 

Les données SPOT 5 ont été utilisées d’une part pour créer les cartes d’occupation du sol 

haute résolution (10 m) et d’autre part pour établir la relation LAI-NDVI. 

Les données SPOT traitées sur les deux saisons agricoles 2008-2009 et 2009-2010 sont listées 

dans le tableau suivant. 

Tableau II.2: Données SPOT disponibles pour les saisons agricoles 2008-2009 et 2009-2010 

Saison Agricole Type de capteur Résolution 
(mètres) 

Date d’acquisition  Bandes 

2008-2009 

SPOT5/HRG1 2,5 21/12/2008 PAN 

 

SPOT5/HRG2 
10 

 

21/12/2008 

B1 : PIR 
B2 : Rouge 
B3 : Vert 
B4 : MIR 

 

16/01/2009 
21/02/2009 
25/03/2009 

SPOT5/HRG1 14/04/2009 

SPOT5/HRG1 29/04/2009 
20/05/2009 

SPOT5/HRG2 11/06/2009 
17/07/2009 

2009-2010 

SPOT5/HRG2 

10 

08/10/2009 
B1 : PIR 

B2 : Rouge 
B3 : Vert 
B4 : MIR 

 

SPOT5/HRG1 30/12/2009 

SPOT5/HRG2 03/03/2010 

SPOT5/HRG1 28/03/2010 

SPOT5/HRG1 24/06/2010 
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II-3-2 Données RADAR 

De nombreuses études antérieures ont déjà montré le potentiel des données RADAR acquises 

en bande C pour cartographier l'humidité. Plusieurs produits radar ont été utilisés durant cette 

thèse doctorale pour analyser le stock d’eau dans le sol. Les caractéristiques des capteurs sont 

déjà détaillées dans la section (I-2-2).  

Nous disposons d’une série de produits ERS 1 et ERS 2 depuis 1991 jusqu’au 2007. A partir 

de 2007, les produits d’humidité sont issus du capteur ASCAT. 

II-3-2-1 Les produits ERS et ASCAT/METOP 

Des séries de produits ERS 1 et ERS 2 sont disponibles depuis 1991 jusqu’au 2007 en termes 

d’humidité de surface « SSM » et humidité du profil du sol « SWI » à une résolution spatiale 

de 12.5 km. La continuité des mesures du diffusiomètre ERS est assurée depuis 2007 avec les 

acquisitions du diffusiomètre ASCAT à bord du satellite METOP. Ces données issues de 

l’université de Vienne sont en format « .dat » couvrant toute la zone d’étude. Un algorithme 

de spatialisation de ces données d’humidité a été développé sous l’outil MATLAB, ce qui 

nous permet d’avoir des cartes spatio-temporelles de l’humidité du sol sur la région de 

Kairouan.  

II-3-2-2 Les images ASAR/ENVISAT 

Le capteur ASAR est capable de balayer une large gamme d’angles d’incidences (de 16 à 

45°). Nous n’utiliserons, dans cette étude, que les données acquises en mode image à haute 

résolution (12.5 x 12.5 m) aux faibles angles d’incidences en polarisation HH et VV qui sont 

les plus sensibles à l’humidité du sol. Les 17 images ASAR ont été acquises en 2009/2010. 

Un algorithme d’inversion a été développé et validé sur notre zone d’étude par Zribi et al., 

(2011). L'inversion d'humidité du sol est faite sur des sols nus à densité de végétation faible 

(parcelles d’olivier sec) où la variation de l’humidité est liée uniquement aux évènements 

pluvieux. Les images radar sont acquises à différentes configurations. On a utilisé seulement 

les données radar à faible angle d’incidence (IS1, IS2 et IS3. La méthode d’inversion de 

l’humidité du sol proposée est empirique. Elle est basée sur trois étapes : 

- Une normalisation des données multi-incidence à l’angle 20°, avec une fonction 

cosinus. 

- Une réduction de l’effet de la rugosité à travers une soustraction d’une mesure radar 

acquise à une date très sèche. 
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- Le développement d’une relation empirique linéaire, reliant le signal traité aux 

mesures d’état hydrique du sol. 

Une cartographie de l’humidité sur les parcelles d’olivier sec est établie pour une moyenne 

sur des cellules de 1 Km×1 Km (figure II.12). 

 

Figure II.12 : Illsutration d’une carte d’humidité établie par ASAR/ENVISAT à la date de 11/04/2009 

II-4 Occupation du sol 

La caractérisation de l’occupation du sol est réalisée à partir des données à basse résolution 

(BR). Il s’agit, avant tout, d’évaluer les potentialités des données BR pour cartographier 

l’occupation du sol en trois classes: les oliviers, les cultures annuelles et les pâturages. Il est 

important de noter que ces classes ont été labellisées « Olivier », « culture annuelle » et « 

pâturage », ce qui est un peu réducteur. 

La figure II. 13 illustre des photos représentatifs de ces trois classes. Les oliviers sont des 

arbres à feuilles pérennes. Les oliveraies sont très dominantes sur les régions semi-aride et 

aride puisqu’elles sont non demandeuses en eau. Ces oliviers sont plantés avec un écartement 

entre les pieds d’arbre de l’ordre de 20 m. 

Les pâturages sont des végétations courtes et pérennes, très caractéristiques des régions semi-

arides en Tunisie.  



Chapitre II : Région d’étude et données utilisées 

 
61 

Les cultures annuelles sont des végétations à cycle annuel bien prononcé. Cette classe englobe 

les céréales (blé et orge). Ces cultures annuelles sont en conduites sur la plaine de Kairouan 

soit en sec soit en irriguée. 

 

Figure II. 13 : Photos représentatifs de chaque classe de couverture : a) Olivier ; b) Cultures 
annuelles ; c) pâturage 

Ces trois classes ont été retenues car: (1) elles sont dominantes dans la région d’étude; (2) 

elles correspondent à des termes d’évapotranspiration très différentes; (3) elles sont 

contrastées en termes de phénologie du couvert végétal et, par conséquent, elles pourront être 

identifiées sans ambiguïté par désagrégation des données BR. A ce niveau, on a eu recours à 

la validation des cartes BR avec une cartographie d’une occupation du sol de « référence » à 

partir de séries d’images HR collectées pendant les saisons agricoles 2008-2009 et 2009-2010 

(Shabou, 2010). La méthode de classification multi temporelle de type arbre de décision 

adoptée pour la détermination de la carte d’occupation du sol HR de la plaine de Kairouan est 

basée sur plusieurs types de données : des profils du NDVI pour différentes dates permettant 

de différencier les différentes cultures existantes dans la zone, complétés par des données 

auxiliaires radar pour la séparation des parcelles irriguées de celles en secs. 

II-4-1 OCCUPATION DU SOL A BASSE RESOLUTION SPATIALE : 

méthode supervisée  

Nous avons adapté le modèle linéaire de désagrégation aux données basse résolution SPOT 

VEGETATION acquises durant les saisons agricoles (1998-2010). Le modèle linéaire est 

appliqué en utilisant des « signatures pures », profils temporels de NDVI typiques des trois 

classes d’occupation du sol que nous recherchons. Cette méthode restitue l’occupation du sol 

sur la plaine du Kairouan en termes de fractions de surfaces occupées par chaque classe dans 

chaque pixel basse résolution (1 km x 1 km). 

a) b) c) 
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Plusieurs études (Kerdiles and Grondona 1995 ; Cardot and Faivre 2003 ; Ballantine et al., 

2005 ; Knight et al., 2006) ont montré que : 1) les pourcentages d’occupation du sol sont 

mieux restitués lorsque l’indice de végétation NDVI est utilisé au lieu des réflectances ; 2) 

l’hypothèse de linéarité du NDVI dans l’approche de désagrégation n’engendre pratiquement 

pas d’erreurs sur le résultat des classifications ; 3) le modèle linéaire a tendance à donner de 

meilleurs résultats quand le nombre de signatures pures est réduit. Toutes ces considérations 

ont été retenues dans cette étude. Signalons enfin que les méthodes sont appliquées sous 

l’hypothèse de la stationnarité spatiale des signatures pures des trois classes recherchées (i.e 

pour chaque pixel à basse résolution, on désagrège en utilisant toujours les mêmes signatures 

pures). 

II-4-1-1 Méthode supervisée : Principe 

Cette méthode est dite supervisée car les profils de NDVI typiques (signatures pures) des 

classes sont recherchés sur une petite région « d’apprentissage » où l’occupation du sol est 

connue à haute résolution spatiale. Il s’agit donc d’étendre l’estimation de l’occupation du sol 

en dehors de la zone ayant servi à l’apprentissage. La figure II.14 rappelle le principe de la 

désagrégation supervisée pour un pixel appartenant à la zone d’apprentissage, comportant 

trois classes et caractérisé par son profil de NDVI moyen. Ce pixel est localisé sur la carte 

d’occupation du sol à haute résolution spatiale et sa composition (pourcentage de surface 

occupée par chacune des trois classes) est donc connue. Il reste alors à déterminer les profils 

de NDVI typiques de ces trois classes – les « signatures pures » – en résolvant, à chaque date 

d’observation, un système linéaire d’équation. Si l’on ne considère qu’un pixel, le nombre 

d’équations à résoudre est inférieur au nombre d’inconnues à déterminer (T équations contre 

3xT inconnues si l’on a T observations). Si l’on fait l’hypothèse que les signatures pures ne 

varient pas d’un pixel à l’autre (hypothèse de stationnarité spatiale), on peut augmenter le 

nombre d’équations du système linéaire en multipliant le nombre de pixels étudiés. 

)t()t(y= (t)Y ij

p

1j
iji  



   Eq (II.6) 

Avec 

Yi(t) : indice de végétation NDVI du pixel mixte i ; 

πij : surface occupée par la classe j dans le pixel i ; 

yj(t) : signature pure NDVI attribuée à la classe j ; 

εi : terme d’erreur ; 
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p : nombre de classes; 

Pour déterminer les signatures pures des trois classes, on procède alors par minimisation 

d’une erreur moyenne calculée sur tous les pixels mixtes de la zone d’apprentissage (Eq. II.6). 

Cette même équation, permet, une fois que les signatures pures sont identifiées, d’estimer les 

pourcentages d’occupation du sol πij sur la région en dehors de la zone d’apprentissage de 

l’algorithme. 

 



T

1t
ii (t)

T
1RMSE     Eq (II.7)    

Avec 

εi : terme d’erreur ; 

T : nombre d’observations des données BR. 

 

Figure II.14 : Principe de la méthode supervisée pour l’identification des signatures pures yj(t) des 
classes d’occupation du sol (Benhadj, 2008) 

II-4-1-2 Choix de la zone d’apprentissage 

Le choix des zones d’apprentissage a été basé sur les cartes d’occupation du sol haute 

résolution spatiale établit par Shabou (2010). Sur ces cartes, nous avons repéré des zones 
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homogènes représentatives de chaque classe d’occupation du sol. Pour les oliviers, une grande 

étendue homogène est repérée au sud de la plaine, ce qui nous a facilité le choix de la zone 

d’apprentissage. Pour les deux autres classes, les cultures annuelles et les pâturages, nous 

avons essayé de choisir des zones relativement homogènes représentatives de ces classes qui 

font 9 x 9 pixels. 

 II-4-1-3 Profils types de NDVI 

Les profils types sont déduits à partir des données acquises de septembre 2008 à août 2009, 

c'est-à-dire sur une base de 36 synthèses NDVI issues de SPOT-VEGETATION à la 

résolution de 990 m. Les signatures pures des trois classes sont représentées dans la figure 

II.15. Les signatures apparaissent bien représentatives des trois classes. Un NDVI faible et 

stable autour de 0.15 pour la classe « olivier ». La signature de la classe « pâturage », présente 

une faible dynamique saisonnière par rapport à celle des cultures annuelles, avec un 

maximum de NDVI au alentour de 0.3. Enfin, la signature de la classe « culture annuelle » 

comporte la dynamique saisonnière la plus élevée, avec un minimum en début de saison et fin 

de saison et un maximum autour du mois de Mars et début Avril. 

 

Figure II.15 : signatures pures des classes « Cultures annuelles », « Olivier » et « pâturages » calculées 
à partir des données SPOT-VEGETATION. La première décade correspond au 1èr septembre 2008 

II-4-1-4 Résultat  

L’occupation du sol restituée par la méthode de déconvolution est confrontée aux cartes 

d’occupation du sol établies à partir des données hautes résolutions pour la saison agricole 

2008-2009. Les estimations des pourcentages des trois classes sont effectuées par 
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déconvolution du signal réel SPOT-VEGETATION ou simulé (à partir des données HR). 

Cette comparaison fait l’objet des figures II.16 et II.17. L’examen visuel de ces figures 

montre que les zones à fortes et à faibles pourcentages de chacune des classes sont 

globalement détectées par la méthode. Cette première analyse qualitative est complété par 

l’analyse des erreurs entre l’occupation du sol de référence et celle restituée par la méthode de 

désagrégation. On constate au premier lieu que la méthode de désagrégation restitue bien les 

cultures annuelles (Figure II.18), l’erreur globale RMSE est de l’ordre de 17% et un 

coefficient de corrélation R2=0,50. L’explication tient pour partie au fait qu’il n’existe pas de 

grandes régions dédiées aux cultures annuelles (végétation éprouvant un grand besoin d’eau 

d’irrigation). 

 

 

Figure II.16 : Occupation du sol établie par déconvolution à partir des données SPOT VEGETATION 
(saison agricole 2008-2009) 
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Figure II.17 : Occupation du sol établie à partir des données SPOT HR (saison agricole 2008-2009)   

Pour les deux autres classes Olivers et pâturages, les restitutions sont moins bonnes, le RMSE 

peut atteindre 40%. On signale que les performances de la méthode de désagrégation varient 

sensiblement d’une classe à l’autre. En particulier, les pourcentages de la classe « pâturages » 

restitués à haute et basse résolution spatiale apparaissent nettement moins corrélés que ceux 

de la culture annuelle. L’explication tient pour partie à la forte hétérogénéité de cette classe 

(taille et densité de la végétation qui change d’une saison à une autre).  

 

Figure II.18 : Occupation du sol restituée par les données HR en fonction de l’occupation du sol 
restituée par les données BR. 
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Il est à signaler également que cette classe englobe toute végétation pas bien développé mais 

aussi les céréales abandonnées. En terme de restitution de la classe olivier, les résultats sont 

moins précises (figure II.18), ceci est probablement du au fait que la classe olivier établie sur 

la carte d’occupation du sol HR est exagérée puisque le masque d’olivier est un peu forcé sur 

la zone sud de la plaine. 

Cette méthode de désagrégation a été testé pour la saison agricole 2008-2009 puis appliquée 

pour les autres saisons à partir de 1998 jusqu’au 2010. Ces cartes d’occupation du sol 

produites vont nous servir pour le calcul de l’évapotranspiration. 
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Conclusion  

Dans ce chapitre, nous avons présenté la zone d’étude ainsi que les différentes bases de 

données acquises que ce soit expérimentales ou satellitaires. Nous avons mis en œuvre des 

méthodes de spatialisation de la pluie à partir des données recueillies sur les stations 

pluviométriques réparties sur la zone d’étude (30 stations). Les sorties sont des cartes 

pluviométrique spatialisés à la résolution des données SPOT-VEGETATION (990 m).  

Nous avons également exposés les différentes données satellitaires optiques et micro-ondes 

acquises durant cette étude qui vont servir à étudier certains paramètres des états de surfaces. 

En termes d’occupation du sol, il existe déjà des cartes d’occupations du sol établies à partir 

des données HR (10 m) effectuées sur plusieurs saisons agricoles. 

Nous avons également mis en œuvre un algorithme de désagrégation linéaire des données 

satellites à basse résolution pour restituer l’occupation du sol dans la plaine de Kairouan selon 

trois grandes classes thématiques correspondantes aux cultures annuelles, les pâturages et les 

oliviers. Ces méthodes sont appliquées aux séries temporelles de l’indice de végétation NDVI, 

SPOT-VEGETATION. 

Par confrontation à l’occupation du sol déduite des données à haute résolution spatiale, on a 

montré que cette méthode restitue globalement les classes thématiques malgré sa 

représentation fortement réductrice en seulement trois grandes classes. Par comparaison aux 

résultats obtenus à partir de données HR, l’étude a également révélé la part des erreurs 

provenant de la répartition non uniforme des ces trois classes sur la zone d’étude mais aussi 

de la forte hétérogénéité de certaines classes. Cette méthode a été validée pour une saison 

agricole (2008-2009) puis appliquée sur la période qui s’étend de 1998 jusqu’à 2010. 

Des possibilités d’amélioration de la méthode de la déconvolution peuvent être envisagées 

afin de mieux décrire l’occupation de la région d’étude. On peut d’une part augmenter le 

nombre de classes afin de mieux restituer les variations spatio-temporelles des NDVI. D’autre 

part, on pourrait étudier la sensibilité de la méthode par rapport au nombre de classes que l’on 

recherche afin d’affiner l’occupation du sol. Ces possibilités n’ont pu être pleinement étudiées 

dans le temps imparti pour cette étude. 

Outre que l’occupation du sol étudié dans ce chapitre, il serait également utile de procéder à 

des données historiques pour analyser la dynamique de la végétation sur une longue période. 

Cette partie fera l’objet du chapitre suivant. 
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Introduction 

Le couvert végétal joue un rôle clé dans le cycle de l’eau, le cycle du carbone, les flux de 

surface, …. Toute modification de la couverture végétale peut donc avoir une forte influence 

à l'échelle locale, régionale et même mondiale. Dans le cas des zones arides et semi-arides en 

particulier, en raison des fréquentes périodes de sécheresse, il est essentiel d'avoir une 

description précise de la couverture végétale et de sa variation temporelle. La sécheresse a 

fortement affecté, ces dernières années, l'ensemble des pays du bassin méditerranéen, en 

particulier les régions arides et semi-arides de la Tunisie. 

La sécheresse est une composante majeure du climat méditerranéen qui influence 

considérablement la dynamique de ses écosystèmes végétaux (Béthoux et al., 1979). Elle 

induit un fort contraste saisonnier été/hiver du cycle hydrologique. Les dernières décennies 

ont été marquées par plusieurs canicules associées à des sécheresses parfois sans précédent 

dans les annales historiques. La succession de sécheresses et canicules en région 

méditerranéenne suscite beaucoup d’inquiétudes en raison de la densité de population de cette 

région et de la fragilité de ses ressources en eaux ce qui a attiré une attention croissante à 

l'importance de la sécheresse et ses répercussions sur les états de surfaces et plus 

particulièrement à son influence sur la végétation. Les sécheresses sont généralement classées 

en quatre catégories (Wilhite et Glantz, 1985; American Meteorological Society , 2004), qui 

comprend: 

(i) Sècheresse météorologique : définie comme un manque de précipitations sur une 

zone pour une période donnée. Les précipitations sont généralement utilisés pour 

l'analyse des sécheresses météorologiques (Pinkeye, 1966 ; Santos, 1983 ; Chang, 

1991 ; Eltahir, 1992). Compte tenu de cette définition, plusieurs études ont analysé 

la sécheresse en utilisant des données de précipitations mensuelles (Gibbs, 1975). 

D'autres approches ont analysé la durée et l'intensité de cette dernière par rapport à 

une pénurie de précipitations cumulées (Chang et Kleopa, 1991 ; Estrela et al., 

2000). 

(ii) Sècheresse hydrologique : liée à une période de déficit des ressources en eau de 

surface et souterraines ce qui mène à un conflit d’usage dans le système de gestion 

de ces ressources. Des données de débits des écoulements ont été largement 

appliquées pour l'analyse sécheresse hydrologique (Dracup et al., 1980 ; Sen, 1980 

; Zelenhasic et Salvai, 1987 ; Chang et Stenson, 1990; Frick et al., 1990; Mohan et 

Rangacharya, 1991 ; Clausen et Pearson, 1995). Moyennant une analyse de 
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régression reliant les écoulements et les propriétés du bassin versant, il est constaté 

que la géologie est l'un des principaux facteurs qui influencent les sécheresses 

hydrologiques (Zacharie et Brutsaert, 1988 ; Vogel et Kroll, 1992). 

(iii) Sècheresse agricole : se réfère à une période de baisse de l’humidité du sol et 

d’une conséquence de mauvaise récolte sans aucune référence aux ressources en 

eau de surface. Une baisse de l'humidité du sol dépend de plusieurs facteurs qui 

affectent les sécheresses météorologiques et hydrologiques ainsi que les 

différences entre l'évapotranspiration réelle et l'évapotranspiration potentielle. La 

demande en eau des végétaux dépend des conditions météorologiques, des 

caractéristiques biologiques de la plante spécifique et du stade de croissance, et des 

propriétés physiques et biologiques du sol. Plusieurs indices de sécheresse, basé 

sur une combinaison d'humidité, précipitations et température et du sol, ont été 

calculés pour étudier les sécheresses agricoles.   

(iv) Sècheresse socio-économique : est associée à une insuffisance des systèmes de 

gestion des ressources en eau à satisfaire les besoins en eau associant ainsi l'offre 

et la demande à un bien économique (eau) (AMS, 2004). Ce type de sècheresse se 

produit lorsque la demande pour un bien économique est supérieure à l'offre en 

raison d'un manque d’approvisionnement en eau. 

Plusieurs études sont menées dans un but de comprendre les effets de la sècheresse, en 

particulier à travers plusieurs indices qui ont été développés pour quantifier cette dernière, 

chacun avec ses avantages et inconvénients. Ces indices de sècheresse peuvent être classés 

selon les trois catégories suivantes :  

i. Les indices de sécheresse basés sur des mesures des précipitations (par exemple, 

Palmer Drought Severity Index (PDSI,  Palmer, 1965), Rainfal Anomaly Index (RAI, 

Van Rooy, 1965), les déciles (Gibbs et Maher, 1967), crop moisture index (CMI; 

Palmer, 1968), Bhalme and Mooly drought index (BMDI; Bhalme et Mooley, 1980), 

l'indice de surface de l'eau d'alimentation (SWSI; Shafer et Dezman, 1982), l'indice 

national des précipitations (NRI; Gommes et Petrassi, 1994), l'indice de précipitations 

normalisé (SPI; . McKee et al., 1993 ;  McKee et al., 1995), la remise en état et de la 

sécheresse index (RDI; Weghorst, 1996 ). Le PDSI est l'un des indices les plus 

importants utilisés pour la sécheresse météorologique, et permet de quantifier les 

changements à long terme de l'aridité sur les masses terrestres mondiales (Palmer, 

1965). Il intègre la précipitation avant, l'approvisionnement en eau et l'humidité dans 

un système hydrologique. Un indice de sécheresse multi-scalaire basée sur les 
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précipitations et l'évapotranspiration, appelé Standardized Precipitation 

Evapotranspiration Index (SPEI), a également été proposé par (Vicente-Serrano et al., 

2010). 

ii. Les indices de sécheresse basés sur l'estimation de l'humidité du sol (Soil Moisture 

Drought Index  (SMDI, Meyer et Hubbard, 1995). 

iii. Les indices de sécheresse basés sur des observations satellitaires. Durant les dernières 

décennies, la télédétection a montré un fort potentiel pour le suivi de la dynamique de 

la végétation et de ses variations au fil du temps, principalement parce qu'elle fournit 

une large couverture spatiale de façon répétitive, homogène et systématique. Le NDVI 

(Normalized Difference Vegetation Index) est un indice de végétation qui reflète l’état 

physiologique de la végétation par simple différentiation entre les canaux Rouge et 

Proche Infrarouge.  

Grâce à sa formulation, il décrit vigoureusement la végétation verte en dépit des variations des 

conditions atmosphériques dans les bandes rouge et proche infra-rouge (Fraser et Kaufman, 

1985 ; Holben, 1990). Un fort NDVI indique un degré élevé d’activité photosynthétique (Rouse 

et al., 1974, Tucker, 1979). Diverses études de sècheresses ont été proposées en utilisant cet 

indice. Citons l’exemple du VCI (Vegetation Condition Index) proposé par Kogan (Kogan, 

1995). 

   minmaxmin NDVINDVI/NDVINDVIVCI  100    (Eq III.1)  

Avec NDVI, NDVImin, NDVImax sont respectivement NDVI lissé par semaine ; NDVI minimal 

et maximal observé sur plusieurs années. Le VCI varie entre 0 et 100, ce qui correspond à des 

conditions de végétation allant de très défavorable à optimale.  

Le DEV.NDVI est également un indice calculé à partir du NDVI décrivant l’état de la 

végétation. On le définit comme suit :  

m,ii NDVINDVINDVI.DEV     (Eq III.2) 

Avec NDVIi  le NDVI estimé au mois i et NDVIi,m le NDVI moyen au mois i, ces deux 

grandeurs sont calculées à partir de la série temporelle de NDVI. 
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Un autre indice est également proposé par Kogan (Kogan,1995) le TCI (Temperature 

Condition Index) définie comme suit :  

   minmaxmin BTBT/BTBT100TCI     (Eq III.3) 

Avec BT, BTmin et BTmax sont respectivement la température de brillance lissée à l’échelle de 

la semaine, température minimale et maximale observée sur une période de plusieurs années.  

Par exemple, Singh et Bhuiyan et al. (Singh et al., 2003 ; Bhuiyan et Kogan, 2010) ont 

analysé parallèlement les indices VCI et TCI sur des sites en Inde. Quiring et al. (Quiring et  

Ganesh, 2010) ont évalué l'utilité de l'indice VCI, en le comparant avec des indices 

météorologiques fréquemment utilisés. Ils ont montré que l’indice VCI répond plus fortement 

à des conditions de stress hydrique prolongé (6-9 mois), et semble être moins sensible à une 

diminution à court terme des précipitations. Leur analyse a montré que cet indice n'est pas un 

indicateur spatialement invariant de la sécheresse. Peters et al. (Peters et al., 2002) ont 

proposé un indice normalisé de végétation appelé Standardized Vegetation Index (SVI), en 

utilisant les données de NDVI  toutes les deux semaines issues du satellite NOAA « Advanced 

Very High Resolution Radiometer » (AVHRR) pour surveiller les zones de sécheresse. 

Gouveia et al. (2009) ont utilisé les données SPOT-VEGETATION pour évaluer la sécheresse 

et le stress de la végétation au Portugal. 

Plusieurs approches ont été développées pour exploiter l’information issue de la télédétection 

infrarouge thermique dans le but d’estimer l’état hydrique d’une végétation (Jackson et al., 

1981 ; Wanjura et al., 1984 ; Asrar et al., 1985 ; Krieg et al., 1993 ; Moran, 1994). Dans ce 

sens, plusieurs indicateurs de stress ont été développés: SDD (Stress Degree Day, Idso et al., 

1977), CT (Canopy Temperature, Berliner et al., 1984 ; Moran, 2001), CWSI (Crop Water 

Stress Index, Jackson et al., 1981), WDI (Water Deficit Index, Moran et al., 1994 ; Luquet, 

2002). 

Dans ce chapitre, nous mettons l’accent sur l’analyse de la dynamique du couvert végétal sur 

le site de Merguellil, particulièrement durant les épisodes de sécheresse qui se sont produites 

ces deux dernières décennies. Notre étude sera basée sur une analyse statistique des séries 

temporelles SPOT-VEGETATION. En première partie, nous allons aborder la question de 

persistance du couvert végétal face à un évènement extrême. En deuxième partie, nous allons 

proposer un nouvel indice de sécheresse avec sa validation. 
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III-1 Variation temporelle de NDVI  

 

Figure III.1 : Cartes de NDVI max et min de la Tunisie trouvés au cours de la période allant de 1998 à 
2010. 

Pour notre étude, on dispose de 13 années de synthèse décadaire de NDVI SPOT-

VEGETATION qui s’étend de septembre 1998 à août 2010. Ces données sont fournies et 

traitées par le VITO (Belgique).  

La figure III.1 montre deux images de la Tunisie, prises respectivement en saison sèche et 

saison humide. On observe d’abord une variabilité spatiale du nord au sud avec un maximum 

de densité végétale au nord. En effet, en termes d’étages bioclimatiques et selon la 

classification d'Emberger, la Tunisie est subdivisée en 4 étages : étage humide à l’extrême 

Nord ; étage sub-humide au Nord ; étage semi-aride et aride au centre et une partie du sud et 

l’étage saharien au sud. Cette classification est en parfaite cohérence avec la dynamique de 

NDVI en prenant l’axe Nord-Sud. Ensuite, on observe une augmentation de la dynamique 

végétale en période hivernale en cohérence avec la dynamique des précipitations, présentes 

principlament sur la période Septembre-Mai. 

Nous allons se focaliser sur notre zone d’étude située en Tunisie centrale (la plaine de 

Kairouan) qui est une zone semi-aride, caractérisée par des événements extrêmes en 

particulier des fréquentes périodes de sécheresse. Nous avons analysé sur notre zone d’étude 

la dynamique de la couverture végétale et son évolution au fil du temps.  
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Figure III.2 : Variations temporelle du NDVI pour les 3 types de couvertures de Septembre 1998 au 
Juin 2010. L'échelle de l'abscisse est exprimée en décade (= 10 jours). 

La figure III.2 (a-c) présente les séries chronologiques NDVI et les précipitations mensuelles 

enregistrées au cours des 13 dernières années (Septembre 1998-Juin 2010), pour les trois 

types de végétation: les pâturages, les cultures annuelles et les oliviers. Pour chaque cas, les 

données NDVI et les précipitations correspondent à une moyenne sur une zone sélectionnée, 

a) 

b) 

c) 

d) 

e) 

f) 



Chapitre III : Analyse de la dynamique de la végétation 

 
79 

avec un type de couvert végétal homogène. Figure III.2 (d-f) sont des photographies, illustrant 

les types de couverture végétale correspondantes. Dans tous les cas, des différences 

qualitatives peuvent être observées dans la série NDVI, entre les saisons sèches et humides.  

Pour les deux premiers types de couverts, des dynamiques relativement fortes de NDVI sont 

observés durant les années humides et des dynamiques faibles durant les années sèches, c’est 

le cas des deux saisons agricoles 2000-2001 et 2001-2002. En effet, le maximum de NDVI des 

cultures annuelles, par exemple, atteint seulement 0,2 en 2001-2002, une année très sèche, par 

rapport à la valeur de 0.65 en 2003-2004, l’année la plus humide des 13 dernières années. La 

dynamique de NDVI des oliviers n’est vraiment pas influencée par les saisons sèches et 

humides. En raison de la faible pluviométrie annuelle, les arbres en agriculture pluviale sont 

en effet plantés à une vingtaine de mètres les uns des autres, et le NDVI de ces oliveraies est 

donc proche de celui d’un sol nu, variant entre 0.15 et 0.2. 

III-2 Analyse de la persistance 

La forte dépendance de la végétation par rapport à la disponibilité en eau a été longtemps 

reconnue dans les régions semi-arides méditerranéennes (Eagleson, 2002 ; Rodriguez-Iturbe 

and Porporato, 2004 ; Vicente-Serrano and Heredia-Laclaustra, 2004 ; Vicente-Serrano, 

2007). 

Un effet combiné du manque de précipitations au cours d'une certaine période avec d'autres 

anomalies climatiques telles que la température élevée, vent fort et faible humidité relative, 

sur un domaine particulier peut entraîner une réduction du taux de la couverture végétale. 

Lorsque les conditions de sécheresse font fin, la végétation va suivre son développement 

(Nicholson et al., 1998), mais le processus de récupération peut durer pendant long temps 

(Diouf et Lambin, 2001). L’objectif de cette partie est de comprendre l’attitude de la 

couverture végétale par rapport à la sècheresse. Pour cela, nous proposons l’application de 

l’analyse fractale sur les séries de données SPOT- VEGETATION. Cette approche est déjà 

appliquée sur des zones humides en Italie (Lanfredi et al., 2004). 

III-2-1 Méthode utilisée : analyse fractale 

- Principe  

La fin des années 70 a vu se développer la notion de géométrie fractale (Mandelbrot, 1977 ; 

Petland, 1984 ; Gouyet, 1992) dans de nombreux domaines de la physique. Le concept fractal 

introduit par Mandelbrot fournit un cadre solide pour étudier de nombreux phénomènes 

naturels dans divers secteurs de la science. La géométrie fractale devient ainsi le complément 
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de la géométrie euclidienne dans cette description de la nature souvent caractérisée par des 

formes et des surfaces complexes, difficilement décrites par des formes simples et qui 

nécessitent des structures géométriques adaptées. 

L’introduction de la notion fractale a permis d’offrir des modèles très proches de la réalité de 

plusieurs objets naturels. C’est ainsi que ces dernières années, la recherche s’est orienté vers 

des domaines où de nombreux phénomènes physiques ou objets présentent une structure 

fractale (Chen et al., 1996 ; Jakemin, 1982 ; Keller, 1987), comme les nuages, les arbres, les 

montagnes, certaines plantes, … 

Mandelbrot a développé plusieurs modèles mathématiques fractals. Nous avons choisis le 

modèle fractionnaire brownien. C’est une extension de la notion usuelle du mouvement 

brownien. Le mouvement brownien présente une grande importance historique. Il fut le 

premier exemple d’un processus physique non dérivable. 

Une fonction h(x) est une fonction fractionnaire brownienne si 

x, x   )y(Fy
x

)x(h)xx(hPr H 



















   (Eq III.4) 

Où F(y) est une fonction de distribution cumulative indépendante de x. Le paramètre H 

s’appelle l’exposant de Hust. 

Cette condition est applicable dans le cas général où x et h(x) sont des vecteurs. Si x et h(x) 

sont des scalaires, alors la dimension fractale D d’un graphe décrit par h(x) s’exprime sous la 

forme suivante : 

H2D     (Eq III.5) 

H=1/2 correspond à une fonction brownienne classique. 

La fonction brownienne fractionnaire est une fonction continue qui respecte la description 

statistique établie en (Eq III.4) pour toutes les échelles Δx sur un intervalle [Δxmin , Δxmax]. 

- Calcul de la dimension fractale : 

La dimension fractale est un des paramètres les plus importants pour la description d’une 

courbe fractale (Mandelbrot, 1982). On peut la calculer par des méthodes diverses. 

La détermination de la dimension fractale est équivalente au calcul de l’exposant H (D=2-H).  

L’hypothèse fractale doit être testée statistiquement sur toute la courbe étudiée. Le tracée de 

log(Δh) fonction de log(Δx) doit vérifier une loi affine. Le paramètre H (donc la dimension 
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fractale) est calculé en ajustant la courbe par une droite par la méthode des moindres carrés. Il 

existe plusieurs autres méthodes pour le calcul de la dimension fractale tel que la méthode des 

boîtes (Chen, 1993) couramment utilisée, la méthode des boules disjointes (Gouyet, 1992). 

Tricot (Tricot, 1982) a proposé aussi la méthode des éléments structuraux et la méthode des 

intersections. 

- Application à notre cas d’étude 

Pour caractériser quantitativement les variabilités temporelles de la dynamique du NDVI, avec 

pour objectif de comprendre le comportement du couvert face à des événements extrêmes, 

nous avons procédé à l’étude de la persistance du couvert par analyse fractale (Lanfredi et al., 

2004 ). Dans la présente étude, notre caractérisation fractale est basée sur la densité spectrale 

de puissance de  la série chronologique NDVI. 

  ffS /1

On définit la densité spectrale de puissance (DSP en abrégé, Power Spectral Density ou PSD 

en anglais) comme étant le carré du module de la transformée de Fourier, divisée par le temps 

d'intégration T (ou, plus rigoureusement, la limite quand T tend vers l'infini de l'espérance 

mathématique du carré du module de la transformée de Fourier du signal, on parle alors de 

densité spectrale de puissance moyenne).  

Soit une fonction aléatoire V(t). On peut la caractériser par sa DSP Sv(f). Sv(f) est le carré 

moyen de V(f) par unité de largeur de bande par exemple à la sortie d’un filte de V(f), de 

largeur Δ f autour de f (Van Der Zeil, 1970) : 

f/)f(V)t(S 2
v    (Eq III.6) 

Si l’on définit la transformé de Fourrier V(f,T) de V(t) pour 0 < T < T par : 

dte)t(V
T
1 T)V(f,

T

0

ift2
     (Eq III.7) 

Alors   Sv(f)  =   T 2)f(V  pour T →∞ (Eq III.8) 

On peut également lier la densité spectrale à la fonction de corrélation à deux points de V(t) : 

2)t(V)t(V)t(V)(Gv     (Eq III.9) 

En particulier pour un bruit Guassien  constante = Sv(f) et )(V = )Gv(  2   est 

complètement décorrélé.  
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Pour une loi de puissance 

f1)f(Sv   avec 0 < β<1  (Eq III.10) 

on a  
1)(Gv     (Eq III.11) 

Pour un mouvement brownien fractionnaire VH(t), on a la relation : 

1H2   (Eq III.12) 

Le mouvement brownien VH(t) en dimension d, a une dimension fractale D et une densité 

spectrale  f1)f(Sv   telles que ) -(3 + d = H - 1 + d=D    

Dans le cas fractal, la densité spectrale pourrait être approximée par l’équation ci-dessous : 

f/1)f(S     (Eq III.13)          

La dimension fractale est évaluée à partir de la pente β qui décrit la variation temporelle du 

signal. La dimension fractale est donc dérivé de la pente β avec un ajustement linéaire par 

moindres carrés pour les données à l’échelle logarithmique, la dimension fractale est égale à 

D = 5/2 - β / 2. 

Nous considérons trois cas :  

• Si β=0 le signal est purement aléatoire. Dans ce cas, nous considérons le processus 

sans mémoire. Il n'y a aucun rapport entre différentes fluctuations. 

• Si (β>0)  la variabilité temporelle est persistante.  

• Si (β<0)  la variabilité temporelle est non persistante.  

III-2-2 Analyse de la persistance des différents types de couverts 

La densité spectrale de puissance de chaque série NDVI a été calculée afin d'analyser le 

comportement de persistance des trois types de la couverture végétale. 

- Pâturages 

Figure III.3 (a) représente la densité spectrale de puissance calculée. Pour ce type de 

végétation, la pente  est égale à 0.86. 
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Un pic de puissance élevé peut aussi être observé, qui correspond à la périodicité du cycle 

annuel de la végétation. L'influence de la périodicité annuelle n'a pas été éliminée directement 

à partir du signal temporel avant de calculer la densité de puissance, tel que proposé par 

(Gouveia et al., 2009). En fait, il est possible d'extraire le signal haut fréquence seulement, 

pourvu qu'il n'y ait pas d'événements extrêmes, ce qui n'est pas le cas sur notre site. Le pic 

correspondant à la fréquence annuelle n'est pas pris en compte dans le calcul de la pente. La 

valeur de la pente indique la présence d’une dynamique persistante, avec des mécanismes de 

rétroaction positive. La relation linéaire de la courbe log-log est valable pour des échelles 

comprises entre 2 ans environ et deux décennies. Ce résultat indique, en particulier, un effet 

persistant de la sècheresse pour ce type de végétation, qui peut durer plus d'un an. Ce résultat 

peut être expliqué par le fait qu'un pourcentage élevé des pâturages n’a pas de végétation 

annuel, mais est désormais couvert par la végétation courte, qui se développe sur une période 

de plusieurs années. Suite à un événement de grave sécheresse et la disparition d'une partie de 

la couverture végétale, ce dernier peut exiger plus d'un an pour récupérer le degré de 

couverture qu'il représentait avant la sécheresse. 

 

 

a) 

b) 
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Figure III.3 : Densité spectrale de puissance : a) pâturages ;b) cultures annuelles et c) olivier 

- Cultures annuelles 

Les résultats présentés dans la figure III.3 (b) indiquent deux types de comportement: le 

premier est mis en évidence par la pente nettement positive dans l'intervalle de un an à deux 

décennies, et la deuxième tendance est représentée par la pente proche de zéro, à des 

fréquences correspondant à une période de plus d'un an. Le pic qui se produit à la rupture 

entre ces deux tendances indique la périodicité annuelle de l'indice de la végétation NDVI. La 

première tendance (pente positive = 1.82) indique un comportement persistant, correspondant 

à l'échelle d'une saison agricole. Dans la pratique, les effets d'une période de sécheresse se fait 

sentir tout au long de la saison complète. Après cette saison, il n'y a aucun souvenir de ce qui 

s'est passé un an auparavant. En fait, au début de l'automne, la quantité d'eau dans le sol est 

toujours très proche de zéro, indépendamment du fait que la saison précédente était humide ou 

sèche. Pour cette raison, la deuxième tendance (fréquences inférieures à un an) correspond à 

un processus sans mémoire. 

- Olivier non irrigué 

Dans le cas des oliviers non irriguées, la figure III.3 (c) se caractérise par une faible pente de 

0.50, et donc un faible degré de persistance, comparé à celle des pâturages. L'effet de 

persistance faible indique la résistance des oliviers à la sécheresse. En effet, dans ces zones 

semi-arides, les oliviers sont très résistants à de fréquentes périodes de sécheresse, en 

particulier en raison de la grande distance entre les arbres (environ 20 m), ce qui permet à 

leurs racines la recherche du stock d'eau disponible sur des grandes surfaces et profondeurs. 

c) 
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III-3 Développement d'un indice d'anomalie de la végétation (VAI) 

Les périodes de sécheresse ont une forte influence sur la dynamique de la végétation, avec des 

effets de persistance sur de longues périodes. On observe clairement des différences entre les 

années sèches et humides, pour les trois principaux types de végétation présents sur notre site 

d’étude. 

Dans cette section, nous proposons d'utiliser un indice simple, qui peut fournir une illustration 

quantitative de l’état de stress de la végétation et de l'influence de la sécheresse sur la 

végétation. Cet indice appelé « Vegetation Anomaly Index » (VAI) est basé sur les analyses 

statistiques de la série temporelle NDVI de SPOT VEGETATION. 

 

i

meanii
i

NDVINDVI
VAI




    (Eq III.7) 

Avec  

NDVIi est le NDVI estimé au mois i ; (NDVIi)mean est la valeur moyenne du NDVI au cours du 

mois i, dérivée à partir de la série temporelle de NDVI de 13 ans ; i  correspond à l'écart 

type des NDVI au mois i, calculé sur la même période de 13 années. 

Deux cas de valeurs sont envisageables : 

- Lorsque le VAI est supérieur à zéro, cela correspond à une valeur élevée de NDVI, ce 

qui implique  l'absence de contrainte ou de sécheresse ; 

- Lorsque le VAI est négatif, cela correspond à une faible valeur NDVI, ce qui est à 

priori le résultat d'une sécheresse ou une période avec un manque de précipitations. 

Nous avons calculé cet indice pour les trois types de couverture végétale décrits 

précédemment. 

III-4 Validation de l’indice VAI 

Dans cette section, nous allons discuter les variations du VAI pour chaque mois pendant la 

saison pluvieuse, à partir du mois de décembre jusqu’au mois de mai.En termes de validation, 

nous allons en premier lieu analyser la corrélation entre cet indice et les précipitations 

enregistrées. En second lieu la validation sera faite à travers des comparaisons avec d’autres 

indices proposés dans la littérature scientifique.  
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III-4-1 Corrélation du VAI avec les précipitations 

Pour chaque mois i, nous calculons d’abord la précipitation cumulée CPn, qui s'écrit: 

 



 






 


30

1j
j1i1ninii,n 30

j30PdP....PPCP
   

(Eq III.8) 

Avec  

Pi-n est le total des précipitations au mois i-n, ... ; 

Pi-1 est le total des précipitations au mois i-1 ;  

Pdj est la précipitation au jour j, au cours du mois i. 

Pour un mois donné i, nous avons attribué un poids à la précipitation du mois précédent, parce 

que l'indice de végétation NDVI pour le mois i est influencée principalement par la 

précipitation qui est tombé au cours des mois précédents. Dans la pratique, les précipitations 

mesurées pendant les derniers jours de chaque mois ne peuvent avoir qu'un effet très limité 

sur l'indice de végétation estimé au cours de ce même mois. Par exemple, pour n = 3, ce qui 

correspond à la pluviométrie totale de 4 mois nommée CP3. 

Afin de valider l'indice proposé, nous avons étudié la corrélation de la VAI avec les 

précipitations enregistrés via les précipitations cumulées CPn,i (avec n inférieur à 6). Le 

tableau 1 illustre les coefficients de corrélation entre le VAI et les cumuls de précipitations de 

3 mois (CP2), 4 mois (CP3) et 5 mois (CP4), pour les trois types de couverture végétale. La 

plus forte corrélation est trouvée pour n égal à 3 c'est-à-dire un cumul de précipitation de 4 

mois. En général, un degré élevé de corrélation est observé entre VAI et les précipitations pour 

les cultures annuelles et les pâturages. Un VAI positif correspond généralement à un niveau 

élevé de précipitations, tandis qu'une diminution des précipitations se traduit généralement par 

une diminution du VAI. Dans le cas des oliviers, le coefficient de corrélation est plus faible, ce 

qui peut être attribuée à l'influence limitée de la sécheresse sur ce type de végétation très 

résistante (cf paragraphe III.2.2) mais aussi pour sa fraction de végétation limitée (environ 5 à 

8%).  

Le tableau 1 montre que les précipitations n’ont pas d’impact immédiat sur la végétation, mais 

plutôt un effet cumulatif. Dans la plupart des cas, les précipitations enregistrées à un mois 

donné n’affectent pas immédiatement la végétation au même mois, mais il s’agit d’une 

réponse retardée sur une plus longue période. Des études antérieures ont déterminé le temps 

de réponse du NDVI par rapport à la précipitation dans différentes régions. Yang et al. (1997) 

ont trouvé que la réponse du NDVI aux précipitations  est décalée de 5 à 7 semaines pour tous 
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les types de végétation dans le Nebraska. Une récente étude de Wang et al. (Wang et al., 

2003)  indique un temps de réponse de 4 à 8 semaines. Pour les périodes entre 6 et 12 mois, 

les corrélations ne s'améliorent pas (Yang et al., 1997), cela est dû au fait qu’une longue 

échelle de précipitation tend à diminuer la variance de la réponse de la végétation. 

Tableau III.1 : coefficients de corrélation R2 entre le VAI et les cumuls de précipitation pour les trois 

types de couvertures 

Mois 
Cultures 
annuelles Pâturages Cultures 

annuelles Pâturages Olivier Cultures 
annuelles Pâturages 

CP2 CP3 CP4 
Septembre 0,000 0,001 0,006 0,238 0,032 0,000 0,001 
Octobre 0,017 0,048 0,131 0,678 0,218 0,017 0,048 
Novembre 0,001 0,000 0,035 0,245 0,004 0,001 0,000 
Décembre 0,122 0,007 0,349 0,185 0,084 0,122 0,007 
Janvier  0,197 0,000 0,444 0,497 0,020 0,197 0,000 
Février  0,106 0,000 0,326 0,119 0,000 0,106 0,000 
Mars  0,463 0,001 0,681 0,572 0,028 0,463 0,001 
Avril  0,328 0,013 0,573 0,544 0,115 0,328 0,013 
Mai 0,111 0,000 0,333 0,222 0,013 0,111 0,000 
Juin  0,006 0,000 0,078 0,054 0,011 0,006 0,000 
Juillet  0,011 0,001 0,105 0,126 0,032 0,011 0,001 
Août 0,013 0,000 0,115 0,019 0,004 0,013 0,000 
 
L'analyse de corrélation illustre la robustesse de l'indice proposé (tableau III.1). Les plus 

fortes corrélations sont observées au milieu du stade de croissance (R2 autour de 0,68), les 

corrélations sont moins importantes en début du cycle et en période de sénescence. Par 

exemple, en Mars et Avril des corrélations positives sont observées entre l'indice de 

végétation et les précipitations. Mars et Avril sont les mois de pointe de verdure pour les 

cultures annuelles. Cela implique que les plantes sont plus sensibles à la disponibilité en eau 

au cours de la phase de croissance. En Juin, Juillet et Août, il n'y a pas de corrélation 

significative au moment où la plupart de la végétation dans cette région se rapproche la 

sénescence complète. 

III-4-2 Validation du VAI avec d’autres indices 

Plusieurs indices de végétation trouvés en littérature quantifient le stress de la végétation, 

nous avons choisies deux indices robustes et opérationnels pour les comparer avec l’indice 

proposé dans cette étude. 
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III-4-2-1 Validation avec le VCI (Vegetation Condition Index) 

Les comparaisons entre les deux indices VAI et VCI sont illustrées à la figure III.4 pour les 

trois types de végétations. Ces deux indices sont calculés sur une base mensuelle, en utilisant 

toutes les observations enregistrées à la saison pluvieuse, c’est à dire entre décembre et mai. 

Pour les trois types de végétation, ces deux indices sont corrélés. Pour les pâturages et les 

oliviers, une relation approximativement linéaire peut être observée.  

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure III.4 : Comparaison des indices VAI et VCI durant la saison pluvieuse (décembre à Mai) 

Dans le cas des cultures annuelles, on distingue deux tendances différentes, avec un début de 

saturation pour les valeurs positives de VAI se produisant lorsque le VCI atteint une valeur 

d'environ 40. Ceci est dû en premier au fait que seulement les valeurs minimales et maximales 

de NDVI sont pris en compte dans le calcul de VCI, et secondo à une forte différence entre les 

NDVI des saisons sèches et humides déterminées pour les cultures annuelles, par rapport à 

ceux calculés pour les deux autres types de couverture. Ces deux facteurs conduisent d’une 
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part à un écart élevé entre la valeur statistique moyenne de l'indice de végétation NDVI et le 

niveau moyen calculé pour l'indice VCI, et d'autre part à un écart-type élevé utilisé pour le 

calcul du VAI, ce qui tend à l’empêcher d'augmenter au-delà d'une valeur d'environ 2. 

Pour les mêmes raisons, la valeur zéro pour le VAI ne correspond pas exactement à une valeur 

de 50 pour l'indice de VCI. La différence entre les valeurs statistiques moyennes, et la valeur 

moyenne calculée à partir des valeurs minimum et maximum de NDVI seulement  peut varier 

d'une région à une autre et d'un type de couvert végétal à un autre. Sur la base des différences 

observées entre ces deux indices, le VAI se révèle avoir une meilleure performance en termes 

de mesure de l'intensité de sécheresse. 

III-4-2-2 Validation avec le DEV.NDVI (Deviation Of NDVI) 

La figure III.5 présente une comparaison entre les indices VAI et DEV.NDVI, tel que défini 

dans l'introduction.  

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Figure III.5 : Comparaison des indices de VAI et VCI durant la saison pluvieuse (de décembre à mai). 
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Certaines différences sont observées entre les deux indices. Le VAI est simplement le produit 

de DEV.NDVI et l'écart-type calculé pour chaque mois. Une bonne cohérence peut être 

observée entre les deux indices pour chaque mois. Les saisons sèches sont caractérisées par 

des valeurs négatives pour les deux indices tandis que les saisons pluvieuses par des valeurs 

positives. Cependant, d’un mois à l'autre, des variations de la relation linéaire entre les deux 

indices peuvent être observés, ceci étant une conséquence des variations de l'écart-type 

calculé d’un mois à un autre. Ce résultat met en évidence les limites de l'indice DEV.NDVI 

pour l'estimation de l'intensité de la sécheresse. Ceci est particulièrement visible dans le cas 

de la couverture d'olivier, pour laquelle il n'y a que de petites variations de NDVI. En effet, la 

division par l'écart-type mensuel utilisé dans la détermination du VAI (cf équation III.7), 

permet de calculer une valeur normalisée, ce qui est indépendant de la période de temps 

sélectionnée ou de type de végétation. Ainsi, le VAI pourrait fournir une description plus 

détaillée de la dynamique du couvert végétal, sans avoir besoin d'autres formes 

complémentaires ou auxiliaires de données. 

III-5 Application du VAI  

Dans cette section, nous allons présenter les résultats relatifs à l’application du VAI aux trois 

classes de couvertures que nous comparons avec les cumuls de précipitations. Sachant que les 

plus fortes corrélations sont trouvées pour un cumul de précipitation de 4 mois, nous avons 

donc choisis de les détailler. Nous présentons en annexes 3 et 4 les comparaisons du VAI avec 

les cumuls de précipitations de 3 mois et 5 mois.  

III-5-1 Application du VAI sur les cultures annuelles 

La figure III.6 montre, pour chaque mois, de décembre à mai, les variations du VAI avec les 

précipitations cumulées de quatre mois CP3. Selon le mois de l’année, les valeurs du VAI se 

situent entre -3 et 2. A titre d'exemple, au mois de décembre le VAI varie entre un minimum 

de -2.75 en 2000, l'année la plus sèche, et un maximum de 0.5 en 2008. En général, des 

périodes limitées de sécheresse ou d'un manque de précipitations durant une période de 

quelques semaines ont été observés chaque année. Cela conduit à une diminution locale du 

VAI.  

Qualitativement, une forte corrélation peut être observée entre le VAI et les précipitations 

cumulées CP3 : une forte diminution de la précipitation cumulative est généralement associée 

à un effet négatif du VAI. 
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Figure III.6 : Les variations du VAI pour chaque mois entre Décembre et Mai, pour le cas des cultures 
annuelles 

Ceci peut être vu par exemple en 2001 et 2002, pour tous les mois (valeurs comprises entre -

1,3 et -2). D'autre part, une forte augmentation du CP3 conduit à un effet positif sur le VAI, 

comme on le voit dans les différents cas, par exemple le mois de Mars 2003 ou 2004. 

III-5-2 Application du VAI sur les pâturages  

La figure III.7 illustre les variations du VAI pour le cas des pâturages. Un bon degré de 

cohérence est observé entre le VAI et les précipitations cumulées CP3. Au mois de Mars, les 

valeurs minimales sont de l’ordre de -1.3 observées pour les années les plus sèches 2001 et 

2002, ce qui correspond également à la période avec le plus faible niveau de précipitations de 

toute la série de données. Ces résultats correspondent également à ceux observés pour 

l'agriculture annuel, tel que discuté dans la section précédente. 
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Figure III.7 : Les variations du VAI pour chaque mois entre Décembre et Mai, pour le cas des 
pâturages 

III-5-3 Application du VAI sur le couvert des oliviers 

La figure III.8 montre les variations du VAI pour les oliviers. En conséquence des faibles 

variations de NDVI pour cette couverture et en raison de la nature très dispersée de cette 

végétation et sa résistance élevée aux périodes de sécheresse, le VAI est moins sensible à la 

sécheresse. C'est la raison pour laquelle un faible degré de corrélation est observé avec les 

cumuls de précipitations (CP3) par rapport aux autres couvertures végétales. 
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Figure III.8 : Les variations du VAI pour chaque mois entre Décembre et Mai, pour le cas des oliviers 

III-5-4 Application du VAI pour l’année la plus sèche et la plus humide 

La figure III.9 montre les variations correspondantes entre le VAI et  le CP3 pour deux 

périodes différentes; 2000-2001, la période la plus sèche avec une précipitation totale 

d’environ 100 mm, et en 2003-2004, la période la plus humide avec une précipitation totale 

d’environ 380 mm. Pour le premier cas, on observe un indice constamment négatif, pour tous 

les mois, pour  les cas des pâturages et les cultures annuelles, ce qui indique un stress de la 

végétation et la présence de sécheresse pendant toute la durée de la saison. Pour le cas de la 

couverture de l'olivier, comme mentionné dans la section précédente, la corrélation avec les 

périodes de sécheresse est moins importante, ce qui s’explique par la résistance des oliviers à 

ces périodes de sècheresse. Ainsi, le VAI n'est pas toujours négatif. 

Durant la saison 2003-2004, l'indice VAI est constamment positif pour les quatre premiers 

mois à partir de Décembre, ceci en raison de la présence de précipitations durant cette 

période. A la fin du cycle végétatif l’indice devient négatif en raison de la baisse très 

importante du stock d’eau dans le sol. 

Au cours des autres années, des valeurs positives et négatives de VAI peuvent être à la fois 

observée, ce qui semble être fortement corrélée avec la présence (ou l'absence) des 

précipitations. 
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Figure III.9 : Les variations mensuelles de VAI de décembre à mai pour les trois types de couverts 
durant l’année la plus sèche et celle la plus humide 
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Conclusion  

Ce chapitre a été dédié à l’analyse statistique de la dynamique du  couvert végétal, paramètre 

clé dans l’estimation du terme de transpiration.  

L'approche choisie repose sur l'analyse des séries temporelles de l’indice NDVI issues du 

satellite SPOT-VEGETATION sur la période de 13 ans (1998-2010). 

Dans la première section, nous avons analysé la dynamique du NDVI pour les trois types de 

végétation. Cette analyse a relevé des fortes dynamiques de NDVI en général durant les 

années humides et des faibles dynamiques durant les années sèches. C’est le cas par exemple 

des années agricoles 2000-2001 et 2001-2002 où on assiste à des événements de sécheresses. 

La plaine de kairouan est caractérisée par des fréquentes périodes de sècheresse, ce qui nous a 

incité à analyser le comportement de la couverture végétale faces ces événements, à travers 

une analyse de la persistance du couvert à la sécheresse et le développement d’un nouvel 

indice de sécheresse. 

L'analyse fractale effectuée à trois types de couverture des terres (pâturages, cultures 

annuelles et oliviers) révèle une persistance positive avec la plus grande étant observée pour 

les cultures annuelles. Pour les oliviers, la persistance est moins prononcée, ce qui prouve 

encore une fois la résistance de cette culture à des déficits en eaux. 

Un indice basé sur les statistiques de la série temporelle de NDVI, que nous appelons 

« Vegetation Anomaly Index » VAI est proposé pour le suivi et l'analyse de l'intensité de la 

sécheresse. Une valeur positive du VAI indique une dynamique satisfaisante de la végétation, 

alors qu'un VAI négatif indique la présence de stress de la végétation. Le VAI est en premier 

comparé avec les précipitations. La corrélation entre les deux variables est la plus forte pour 

les cumuls de 4 mois de précipitations (CP3). Ceci est une conséquence du fait que les déficits 

d'eau ont un effet cumulatif sur la végétation, en particulier dans les régions arides. 

La performance du VAI est aussi comparée aux deux autres indices bien connus dans la 

littérature scientifique (VCI et DEV. NDVI). Cette comparaison confirme la performance du 

VAI à détecter précisément la sécheresse et analyser son intensité. Malgré son fort potentiel, le 

VAI présente certaines limitations, du fait de sa sensibilité potentielle à d’autres effets autres 

que la sècheresse comme par exemple l’évolution des vocations des terres agricoles et 

l’hétérogénéité des occupations du sol de la zone d’étude. 

 
 
 
 



Chapitre III : Analyse de la dynamique de la végétation 

 
96 

Références  
 
American Meteorological Society (AMS), (2004). Statement on meteorological drought. Bull. 

American Meteorological Society. vol.85, pp: 771–773. 
Asrar, G., E.T., Kanemasu, R.D., Jackson, et P.J., Pinter, (1985). Estimating of total above ground 

phytomass production using remotely sensed data. Remote Sensing of Environment, vol.17, 
pp: 211-220. 

Béthoux JP., (1979). Budgets of the Mediterranean Sea. Their dependance on the local climate and the 
characteristics of the Atlantic water. Oceanol Acta, vol. 2, pp : 157-63. 

Berliner, P., Oosterhuis, D. M., and Green, G. C., (1984). Evaluation of the infrared thermometer as a 
crop stress detector. Agricultural and Forest Meteorology,vol. 31, pp: 219-230. 

Bhalme, H.N.; Mooley, D.A. (1980). Large-scale droughts/floods and monsoon circulation. Monthly 
Weather Revue. vol.108, pp: 1197-1211. 

Bhuiyan, C., Kogan, F.N. (2010). Monsoon dynamics and vegetative drought patterns in the Luni 
basin under rain-shadow zone. International Journal of Remote Sensing, vol.31, pp: 3223-
3242.  

Chang, T.J., 1991. Investigation of precipitation droughts by use of kriging method. Journal of 
Irrigation and Drainage Engineering, ASCE vol.117 (6), pp: 935–943. 

Chang, T.J., Kleopa, X.A., (1991). A proposed method for drought monitoring. Water Resources 
Bulletin. vol.27, pp: 275–281. 

Chang, T.J., Stenson, J.R., (1990). Is it realistic to define a 100-year drought for water management? 
Water Resources Bulletin, vol.26 (5), pp: 823–829. 

Chen, S. S., Keller, J. M. and Crownover, R. M. (1993). On the Calculation of Fractal Features from 
Images, IEEE Transactions On Pattern Analysis and Machine Intelligence, Vol. 15(10), pp: 
1087–1090 

Chen, J., Lo, K. Y., Leung, H. and Litva, J., (1996). The Use of Fractals for Modeling EM Waves 
Scattering from Rough Sea Surface, IEEE Transactions On Geoscience and Remote Sensing, 
Vol. 34(4), pp : 201-209 . 

Clausen, B., Pearson, C.P., (1995). Regional frequency analysis of annual maximum streamflow 
drought. Journal of Hydrology. Vol.173, pp: 111–130. 

Diouf, A., Lambin, E.F., (2001). Monitoring land-cover changes in semi-arid regions: remote sensing 
data and field observations in the Ferlo, Senegal. Journal of Arid Environments, vol.48, pp: 
129-148. 

Downing, T.E., Bakker, K., (2000). Drought discourse and vulnerability. In: Wilhite, D.A. (Ed.), 
Drought: A Global Assessment, Natural Hazards and Disasters Series. Routledge Publishers, 
UK. 

Dracup, J.A., Lee, K.S., Paulson, E.G., (1980). On the statistical characteristics of drought events. 
Water Resources Research. Vol.16 (2), pp: 289–296. 

Eagleson, P.S., (2002). Darwinian expression of vegetation form and function, Ecohydrology, 
Cambridge University Press, UK. 

Eltahir, E.A.B., (1992). Drought frequency analysis in Central and Western Sudan. Hydrological 
Sciences Journal. Vol.37 (3), pp: 185–199. 

Estrela, M.J., Penarrocha, D., Millan, M., (2000). Multi-annual drought episodes in the Mediterranean 
(Valencia region) from 1950–1996. a spatio-temporal analysis. International Journal of 
Climatology. Vol.20, pp: 1599–1618. 

Fraser, R.S., Kaufman, Y.J. (1985). The relative importance of scattering and absorption in remote 
sensing. IEEE Transactions on Geoscience and Remote Sensing. vol.23, pp: 625-633. 



Chapitre III : Analyse de la dynamique de la végétation 

 
97 

Frick, D.M., Bode, D., Salas, J.D., (1990). Effect of drought on urban water supplies. I: drought 
analysis. Journal of Hydrologic Engineering. Vol.116, pp: 733–753. 

Gibbs, W.J.; Maher, J.V. (1967). Rainfall Deciles as Drought Indicators; Bureau of Meteorology Bull. 
48; Commonwealth of Australia: Melbourne, Australia. 

Gibbs, W.J., (1975). Drought, its definition, delineation and effects. In Drought: Lectures Presented at 
the 26th Session of the WMO. Report No. 5. WMO, Geneva, pp. 3–30. 

Gommes, R.; Petrassi, F. (1994). Rainfall Variability and Drought in Sub-Saharan Africa since 1960; 
Agro-meteorology Series 9; Food and Agriculture Organization: Rome, Italy, 1994. 

Gouveia, C., Trigo, R.M., DaCamara C.C. (2009). Drought and vegetation stress monitoring in 
Portugal using satellite data. Natural Hazards and Earth System Sciences, vol.9, pp : 185-195. 

Gouyet,  J.F. (1992) Physique et Structures Fractales, Masson. 
Holben, B.N., Kaufaman, Y.J., Kendall, J.D. (1990). NOAA-11 AVHRR visible and near-IR inflight 

calibration. International Journal of Remote Sensing, vol.11, pp: 1511-1519. 
Idso, S. B., Jackson, R. D., and Pinter, P. J., (1977). Remote sensing of crop yields. Science, vol.196, 

pp: 19-25. 
Jackson, R. D., Idso, S. B., Reginato, R. J., and Pinter, P. J., (1981). Canopy temperature as a crop 

water stress indicator. Water Resource Research, vol.17, pp: 1133-1138. 
Jakeman, E., (1982).  Fresnel Scattering by a Corrugated Random Surface with  Fractal Slope, ournal 

of the Optical Society of America. Vol. 72(8). 
Keller, J M., Crownover, R M. and Chen, R Y., (1987). Characteristics of Natural Scenes Related to 

the Fractal Dimension, IEEE Transactions On Pattern Analysis And Machine Intelligence, 
Vol. PAMI-9(5), pp: 621-627. 

Krieg, D. R., Hatfield, J. L., Gertsis, A. C., and Staggenborg, S. A., (1993). Plant monitoring: water 
stress and water management. In “Beltwide cotton,”, vol. 3, pp: 1191-1193. 

Kogan, F.N. (1995). Application of vegetation index and brightness temperature for drought detection. 
Advances in Space Research.vol.15, pp: 91-100.  

Lanfredi, M., Simoniello, T., Macchiato, M. (2004). Temporal persistence in vegetation cover changes 
observed from satellite: Development of an estimation procedure in the test site of the 
Mediterranean Italy. Remote Sensing of Environment. vol.93, pp : 565-576. 

Luquet, D. (2002). Suivi de l’état hydrique des plantes par infrarouge- analyse expérimentale et 
modélisation 3D de la variabilité des températures au sein d’une culture en rang de cotonniers. 
Thèse de doctorat de l’Institut National Agronomique Paris-Grignon, France, p167. 

Mandelbrot., (1977). Fractals: Form, Chance and Dimension. W. H. Freeman. San Francisco 
McKee, T.B.; Doesken, N.J.; Kleist, J. (1993). The Relationship of Drought Frequency and Duration 

to Time Scales. In Proceedings of 8th Conference on Applied Climatology, Anaheim, CA, 
USA, 17–22 January 1993, pp: 179-184.  

McKee, T.B.; Doesken, N.J.; Kleist, J. (1995). Drought Monitoring with Multiple Time Scales. In 
Proceedings of 9th Conference on Applied Climatology, Dallas, TX, USA, 15–20 January 
1995.  

Meyer, S.J.; Hubbard, K.G. (1995). Extending the Crop-specific Drought Index to Soybean. In 
Proceedings of 9th Conference on Applied Climatology, Dallas, TX, USA, 15–20 January 
1995; pp. 258-259.  

Mohan, S., Rangacharya, N.C.V., (1991). A modified method for drought identification. Hydrological 
Sciences Journal, vol.36 (1), pp: 11–21. 

Moran, M. S., (1994). Irrigation management in Arizona using satellites and airplanes. Irrigation 
Science, vol.15, pp: 35-44. 



Chapitre III : Analyse de la dynamique de la végétation 

 
98 

Moran, M. S., Clarke, T. R., Inoue, Y., and Vidal, A. (1994). Estimating crop water deficit using the 
relation between surface-air temperature and spectral vegetation index. Remote Sensing of 
Environmen., vol.49, pp: 246–263. 

Moran, M. S., (2001). Thermal infrared measurements as an indicator of plant ecosystem health. 
ASDA-ARS Southwest Watershed Research Center, 2000 E. Allen Rd. Tucson, Arizona 
85719. 

Nicholson, S.E., (1998). Interannual and interdecadal variability of rainfall over the African continent 
during the last two centuries. IAHS Publication, vol.252, pp: 107-116. 

Palmer, W.C. (1965). Meteorologic Drought; US Department of Commerce, Weather Bureau, 
Research Paper; 58 p. 

Palmer, W.C. (1968). Keeping track of crop moisture conditions, nationwide: The new crop moisture 
index. Weatherwise, vol.21, pp: 156-161.  

Peters, J., Waltershea, E.A., Ji, L., Vliia, A., Hayes, M., Svoboda, M.D., Nir, R. (2002). Drought 
monitoring with NDVI-based Standardized Vegetation Index. Photogrammetric Engineering 
& Remote Sensing. vol.68, pp: 71-75.  

Petland, A. (1984). Fractal Based Description of Natural Scences, IEEE Transactions On Pattern 
Analysis And Machine Intelligence, Vol. PAMI(6). 

Pinkeye, S., (1966). Conditional Probabilities of Occurrence of Wet and Dry Years Over a Large 
Continental Area. Hydrol. Paper 12, Colorado State University, Fort Collins, Colorado. 

Quiring, S.M, Ganesh, S. (2010). Evaluating the utility of the Vegetation Condition Index (VCI) for 
monitoring meteorological drought in Texas. Agricultural and Forest Meteorology. Vol.150, 
pp: 330-339.  

Rodriguez-Iturbe, I. and Porporato, A. (2004). Ecohydrology of water-controlled ecosystems: soil 
moisture and plant dynamics, Cambridge University Press, Cambridge, 442p. 

Rouse, J.W., Haas, R.H., Schell, J.A., Deering, D.W. (1974). Monitoring the vernal advancement and 
retrogradation (green wave effect) of natural vegetation. In Progress Report RSC 1978-1; 
Remote Sensing Center, Texas A&M University: College Station, TX, USA.  

Santos, M.A., (1983). Regional droughts: a stochastic characterization. Journal of Hydrology. vol.66, 
pp: 183–211. 

Sellers, P.J. (1985). Canopy reflectance, photosynthesis and transpiration. International Journal of 
Remote Sensing, vol.6, pp: 1335-1372.  

Sen, Z., (1980). Statistical analysis of hydrologic critical droughts. Journal of the Hydraulics Division, 
ASCE, Vol.106 (1), pp: 99–115. 

Shafer, B.A.; Dezman, L.E. (1982). Development of a Surface Water Supply Index (SWSI) to Assess 
the Severity of Drought Conditions in Snowpack Runoff Areas. In Proceedings of Western 
Snow Conference, Reno, NV, USA, 19–23 April 1982; pp. 164-175. 

Singh, R.P., Roy, S., Kogan, F.N. (2003). Vegetation and temperature condition indices from NOAA 
AVHRR data for drought monitoring over India. International Journal of Remote Sensing. 
vol.24, pp: 4393-4402.  

Tricot, C. (1982). Two definition of fractional dimension, Mathematical Proceedings of the 
Cambridge Philosophical Society. Vol.91, pp: 57-74. 

Tucker, C. (1979). Red and photographic infrared linear combinations for monitoring vegetation. 
Remote Sensing of Environment. vol.8, pp: 127-150. 

Van Rooy, M.P. (1965).A rainfall anomaly index independent of time and space. Notos, vol.14, 43p. 
Vicente-Serrano SM, Heredia-Laclaustra A. (2004). NAO influence on NDVI trends in the Iberian 

Peninsula (1982-2000). International of Journal of Remote Sensing, vol.25, pp: 2871-2879. 
Vicente-Serrano, S. M., (2007). Evaluating the Impact of Drought Using Remote Sensing in a 

Mediterranean, Semi-arid Region. Natural Hazards and Earth System Sciences, vol.40, pp : 
173–208. 



Chapitre III : Analyse de la dynamique de la végétation 

 
99 

Vicente-Serrano, S.M.; Beguería, S.; López-Moreno, J.I. (2010). A Multi-scalar drought index 
sensitive to global warming: The Standardized Precipitation Evapotranspiration Index—SPEI. 
Journal of  Climate. Vol.23, pp: 1696-1718.  

Vogel, R.M., Kroll, C.N., (1992). Regional geohydrologic–geomorphic relationships for the 
estimation of low-flow statistics. Water Resources Research, vol.28 (9), pp: 2451–2458. 

Wanjura, D. F., Kelly, C. A., Wendt, C. W., and Hatfield, J. L., (1984). Canopy temperature and water 
stress of cotton crops with complete and partial ground cover. Irrigation Science, vol.5,  pp: 
37-46. 

Weghorst, K.M. (1996). The Reclamation Drought Index: Guidelines and Practical Applications; 
Bureau of Reclamation: Denver, CO, USA, 6 p. 

Wilhite D. A. and Glandz M. H., (1995). Understanding the drought phenomenon. The role of 
definitions, Water International, vol. 3, pp: 111-120. 

Zecharias, Y.B., Brutsaert, W., (1988). The influence of basin morphology on groundwater outflow. 
Water Resources Research. vol.24 (10), pp: 1645–1650. 

Zelenhasic, E., Salvai, A., (1987). A method of streamflow analysis. Water Resources Research. 
vol.23, pp: 156–168. 

 



Chapitre IV : Evaluation du stock d’eau dans le sol par les diffusiomètres spatiaux 

 
100 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
  

Chapitre IV. Evaluation du stock d’eau 

dans le sol par les diffusiomètres 

spatiaux 

 



Chapitre IV : Evaluation du stock d’eau dans le sol par les diffusiomètres spatiaux 

 
101 

Introduction  

Bien que l’humidité de surface du sol ne présente qu’une faible proportion de la quantité 

d’eau sur Terre, c’est un paramètre clé dans différents processus intervenant dans le cycle de 

l’eau, (Jackson et al., 1999). Elle joue un rôle majeur dans l’estimation des flux à l’interface 

entre l’atmosphère et les surfaces continentales. L’information sur le stock d’eau dans les sols 

permet aussi d’optimiser la réaffectation de l’eau pendant les périodes de sécheresse, en plus 

d’être un support à la prévision et à la gestion des inondations. D’un point de vue 

agronomique, l’humidité du sol est une variable cruciale pour le développement des cultures. 

Elle est utilisée pour la surveillance et permet une meilleure gestion de l’irrigation, 

particulièrement nécessaires en zones semi-arides.  

Il existe de nombreuses méthodes expérimentales in situ pour mesurer l’humidité de surface 

d’un sol (Gardner 1986 ; Topp et al. 1980). Or ces mesures sont lourdes à mettre en œuvre si 

l’on veut des estimations suffisamment denses spatialement et temporellement pour le suivi 

régulier de ce paramètre, et permettre ainsi une prise en compte de ces mesures dans la 

modélisation des processus physiques, particulièrement en lien avec l’hydrologie des surfaces 

continentales. C’est dans cet objectif que la communauté scientifique a exploité depuis 

plusieurs années le potentiel de l’observation spatiale pour l’estimation et le suivi de ce 

paramètre.  

Dans le domaine des micro-ondes, le signal radar est particulièrement sensible à l’humidité de 

surface à travers la constante diélectrique du milieu. La technique radar a apporté une forte 

contribution pour l’estimation de l’humidité à travers plusieurs travaux théoriques et 

expérimentaux (Ulaby et al. 1982 ; Ulaby et al. 1986 ; Ulaby et al. 1996 ; Bruckler et al. 1988 

; Beaudoin et al. 1990 ; Cognard et al. 1995 ; Bindlish et Barros 2000, Baghdadi et al. 2001 ; 

Zribi et al. 2005b ; Zribi et al. 2006a ; Zribi 2006b ; Zribi et al. 2008a). 

L'efficacité des diffusiomètres à basse résolution spatiale (micro-ondes active) a été 

démontrée pour la description du couvert végétal (Frisson et al. 1996b ; Jarlan, 2001 ; Faye et 

al., 2011) ainsi que pour la cartographie globale de l’humidité du sol (Wagner  et al., 

1999a,b ; Zribi  et al., 2008 ; Albergel, 2009 ; Gruhier  et al., 2010).  

Diverses études (Weisse et al., 2002 ; Francois  et al., 2003 ; Scipal et al., 2005 ; Sabater et 

al., 2007 ; Albergel et al., 2010 ; Brocca et al., 2010) ont été faites dans le but d’assimiler ces 

produits d’humidité dans les modèles hydrologiques et de surface. Les produits d'humidité 

basés sur les diffusiomètres ERS et ASCAT / METOP, développés par l’Université de Vienne 

(Wagner et al., 1999b), ont été validés sur différentes zones, en particulier sur les sites 



Chapitre IV : Evaluation du stock d’eau dans le sol par les diffusiomètres spatiaux 

 
102 

tempérées en Europe (Pellarin et al., 2006, Paris et al., 2008, Albergel et al., 2010 ; Brocca et 

al., 2010). Pour des régions semi-arides et arides, la validation des produits a été proposée 

pour un nombre limité d'études notamment sur l’Afrique de l’ouest (Gruhier  et al., 2010). 

Ce chapitre présente une analyse statistique de ces produits d’humidité sur notre zone d’étude. 

L’objectif est d’évaluer la dynamique du stock d’eau dans le sol dont le but d’améliorer 

l’estimation de l’évapotranspiration à l’échelle de la plaine.  

Nous proposons, dans un premier temps, un aperçu sur la méthode d’estimation développée 

par Wagner et al. (1999) puis nous présenterons l’analyse et la validation de ces produits 

d’humidité du sol sur la plaine de Kairouan.  

La deuxième partie de chapitre portera sur l’analyse d’anomalies de la série temporelle ERS 

et ASCAT enregistrées au cours de la période de 1991 à 2010 et la proposition d’un indice 

simple, qui a pour objectif de fournir une représentation quantitative de l'intensité de la 

sécheresse. 

IV-1 Aperçu sur l’algorithme de Wagner et les produits proposés par 

l’université de technologie de Vienne 

L’objectif de plusieurs travaux de recherche, notamment ceux de l’Université de Technologie 

de Vienne (TUW) était de développer des méthodologies pour restituer l'humidité du sol à 

partir des données du diffusiomètre ERS (Wagner et al., 1999a ; Wagner et al., 1999b ; 

Wagner et al., 1999c). Ces données ne sont autres que le coefficient de rétrodiffusion qui est 

fonction de la végétation, de la rugosité de surface, de la teneur en eau du sol ms, et de l'angle 

d'incidence. 

  (t)m  S(t)+ t),(t, s
0
dry  0

   (Eq IV.1) 

Avec : θ est l'angle d'incidence local, t le temps, 0
dry est le coefficient de rétrodiffusion 

observée sous un sol complètement sec (l’unité est  décibels), et S est la sensibilité en décibels 

de la σ0 à des changements dans l'humidité du sol. 

Les données d'humidité du sol sont calculées à partir du coefficient de rétrodiffusion 

normalisé à un angle d’incidence de quarante degré, en utilisant une méthode de détection des 

changements développée à l'Institut de photogrammétrie et de télédétection (IPF) à 

l’Université de Technologie de Vienne (TUW) (Wagner et al., 1999a ; Zribi et al., 2008 ; 

Naeimi et al., 2008 ; Naeimi et al., 2009).  
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Les valeurs restituées d’humidité du sol sont des mesures relatives de l’humidité dans la 

couche superficielle du sol en général de 0,5 à 2 cm de profondeur. Cependant, dans la plupart 

des applications, nous avons un fort intérêt à la teneur en eau dans le sol particulièrement dans 

la zone racinaire, divers algorithmes ont été développés et testés pour dériver cette 

information à partir des données de surface radar (Houser et al., 1998 ; Wagner et al., 1999, 

2001 ; Walker et al., 2001a-b ; Ceballos et al., 2005 ; Galarneau et al., 2001 ; Pellarin et al., 

2006 ; Albergel et al., 2010). 

Une validation de la méthode d’estimation de l’humidité développé Wagner (1998) est faite 

en se basant sur des mesures gravimétriques humidité du sol notamment sur l'Ukraine montre 

que la teneur en humidité du sol dans le premier mètre peut être estimée avec une RMS 

d'unités volumétriques 4,9%. Des cartes d'humidité du sol d'un certain nombre de régions 

avec des conditions climatiques variées (Mali, Péninsule Ibérique, Illinois, Angleterre et au 

Pays de Galles) ont été produites (Wagner, 1998). Une analyse qualitative suggère une bonne 

qualité des cartes dérivées d'humidité du sol pour un large éventail de types de climat et de 

végétation.  

IPF (Vienna University of Technology) propose des produits d’humidité du sol calculés par 

l’algorithme de Wagner et al. (1999b) qui exploite pleinement le concept instrumental du 

diffusiomètre d’ERS. La méthode a été améliorée pour prendre en compte les effets de la 

croissance et de la sénescence de la végétation, en exploitant les possibilités de mesures multi-

angulaires du capteur. Au final, des séries temporelles d’humidité de surface (< 5 cm) ms sont 

obtenues. C’est un indice relatif variant de 0 (sec) à 1 (saturé). Afin d’estimer l’humidité dans 

la zone racinaire, un modèle à deux couches, qui considère seulement les échanges entre la 

couche superficielle et le réservoir profond, est utilisé pour établir une relation entre 

l’humidité en surface et le profil du contenu en eau du sol (Ceballos et al., 2005). La quantité 

résultante est appelée « Soil Water Index » (SWI) et varie de 0 (point de flétrissement) et 1 

(capacité au champ). 

Ces produits d’humidité ERS developpés par l’Université de technologie de Vienne offrent 

l’avantage d’être en accées gratuit (http://www.ipf.tuwien.ac.at/radar) et de fournir des 

données d’humidité du sol à raison de deux fois par semaine avec une courverture spatiale 

mondiale depuis 1991. En outre, les données du diffusiomètre ERS a déjà été utilisée avec 

succès dans d'autres études (tableau IV.1). Nous présentons dans le tableau IV.1 les 

validations de ces produits sur différents zones. 

 

 

http://www.ipf.tuwien.ac.at/radar
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Tableau IV.1 : les validations des produits ERS 

Humidité RMS et R2 Application Référence 

SWI RMSE:0.05m3/m3  
R2: 0.25 Ukraine Wagner et al., 

(1999c) 

SWI 
RMSE: 0.03 à 
0.07m3/m3 
R2: 0.25 

Global Wagner et al., 
(2003) 

SWI RMSE : 0.02m3/m3  
R2 : 0.75 N-O Espagne Ceballos et 

al., (2005) 

SWI RMSE : 0.05m3/m3  
R2 : 0.8 

Russia, Ukraine, 

Mongolia, US 
Scipal et al., 

(2005) 

SWI RMSE : 0.38m3/m3  
R2 : 0.44 

Forêts 
européennes 

Verstraeten et 
al., (2005) 

SWI RMSE : 0.04 m3/m3  
R2 : 0.65 SW France Pellarin et al., 

(2006) 

SWI RMSE : 0.066 m3/m3  
R2 : 0.6 France Thais et al., 

(2008) 

SSM RMSE : 0.05 m3/m3  
R2 : 0.53 France Thais et al., 

(2008) 

SSM RMSE : 0.054 m3/m3  
R2 : 0.52 Mali Gruhier et al., 

(2010) 
 

IV-2 Discussion de la qualité des produits ASCAT 

Dans notre étude, nous utilisons les données de deux stations thetaprobes séparées par une 

distance d'environ 10 km, comme illustré dans la figure IV.1 Les mesures thetaprobe sont 

permanentes, l'humidité volumique du sol est mesurée toutes les 6 h, à partir de la surface 

jusqu'à une profondeur de 120 cm (un total de 5 sondes ont été utilisées pour chaque station, à 

cinq profondeurs différentes: 5, 20, 40, 80 et 120 cm). Les étalonnages des stations 

Thetaprobe ont été réalisés en utilisant les différentes mesures gravimétriques. 
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Figure IV.1: Localisation des stations thetaprobes et des sites de validation des produits ASCAT. 

La figure IV.2 illustre les mesures d'humidité enregistrées au cours de la période d'étude à 

différentes profondeurs du sol avec les relevés des précipitations. On observe notamment une 

forte variation de l'humidité du sol de surface (à 5 cm de profondeur) en raison de la 

précipitation et le niveau élevé de l’évaporation du sol. À de plus grandes profondeurs, 

l'humidité du sol ne dispose que de faibles variations. Nous notons l'absence de mesures entre 

fin mai 2009 jusqu’à octobre 2009. Nous avons arrêtés les mesures au cours de cette période. 

Figure IV.2:Variation de l’humidité du sol à différentes profondeurs pour la période allant de 
17/01/2009 jusqu’au 30/05/2010. 

 

Site 1 

Site 2 
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Les données d'humidité du sol en surface considérées dans notre étude correspondent à 

l'humidité moyenne enregistrée par les sondes insérées à une profondeur de 5 cm. Les 

données d’humidité du sol de la zone racinaire sont obtenues en calculant la moyenne des 

valeurs mesurées par les sondes installées entre les profondeurs de 5 cm et 120 cm (Equation 

IV.2).  

)40Hum()30Hum()5,17Hum()5,12Hum(SWI cm80cm40cm20cm5thetaprobe         (Eq. IV.2) 

Avec  

SWIthethaprobe : l’humidité du sol de la zone racinaire ; 

Hum5cm : humidité à 5 cm de profondeur ; 

Hum20cm : humidité à 20 cm de profondeur ; 

Hum40cm : humidité à 40 cm de profondeur ; 

Hum80cm : humidité à 80 cm de profondeur. 

Nous présentons dans ce qui suit en premier lieu les validations des humidités de surface 

ensuite ceux du profil du sol. 

IV-2-1 Validation des produits TUW avec les mesures au sol 

IV-2-1-1 Humidité de surface 

Les valeurs d’humidité du sol relatives varient entre 0% et 100%, c'est-à-dire entre les valeurs 

minimales et maximales, correspondant aux conditions les plus sèches du sol et les plus 

humides (Wagner, 1998). Le produit d'humidité du sol dérivé n’est autre que l'humidité de 

surface ms, qui représente la teneur en eau dans les 5 premiers cm du sol et varie entre les 

extrêmes correspondant à des conditions tout à fait sèches et des conditions de saturation du 

sol. La résolution spatiale est définie par des cellules d'environ 25 km, avec un espacement de 

grille de 12.5 km. La résolution temporelle des données est de l’ordre de deux à trois mesures 

par semaine. Pour les produits ASCAT / METOP, on a deux passages par jour, un en 

ascendant à 09h30 heure locale et un en descendant à 21h00. Pour ces derniers on a choisis de 

considérer la moyenne des deux mesures faites le même jour pour nos comparaisons. 

La figure IV-3 illustre trois cartes d’humidité de surface issues du produit ASCAT sur la zone 

d’étude à trois dates différentes. La première carte établie à la date du 12 janvier 2009 

présente des valeurs d’humidité très fortes qui peuvent atteindre la saturation. A ce jour, il y a 

eu un événement pluvieux généralisé sur toute la zone de l’ordre de 40 mm. A la date de 17 
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janvier, c'est-à-dire 5 jours après, les valeurs d’humidité baissent. Elles sont supérieur à 50% 

du coté EST de la plaine de Kairouan et aux alentours de 25% du coté sud ouest.  

Une troisième carte d’humidité établie à la date du 15 février 2009, montre des valeurs 

relativement faibles d’humidités variant de 5% à 20% au sud de la plaine. Les valeurs 

d’humidités sont un peu plus fortes au nord de la plaine qui peuvent atteindre plus de 30%. 

  

 

Figure IV.3 : Quelques cartes d’humidité de surface (ASCAT)  

Afin de comparer l'humidité de surface ms avec des mesures au sol, les produits ont été 

converties en humidités volumiques, en unités physiques de m3/m3 en utilisant l'intervalle de 
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confiance de 90% d'une distribution gaussienne (Pellarin et al., 2006) égal à (  1,65  ), 

où  et  sont respectivement la moyenne et l'écart type des données terrains : 

 

minminmaxs )()t(m)t(      (Eq IV.3) 

où  (t) est l'humidité de surface à un instant t exprimé en m3/m3, ms (t) est l'humidité de 

surface du diffusiomètre ASCAT à un instant t, max est la valeur maximale d'humidité en 

m3/m3 égal à (+ 1,65 ) et min est la valeur minimale humidité en m3/m3 égal à ( - 1,65  

). 

En raison du nombre limité des stations thétaprobes utilisées dans notre étude, nous avons 

comparé les mesures moyennes au sol et les produits ASCAT/METOP estimés pour chaque 

jour seulement pour un pixel de 25 × 25 km2 correspondant au site1 illustré à la figure IV.1, 

pour la période de Janvier 2009 à décembre 2010. Ce premier site de comparaison  « Site1 » 

est une zone complètement plate, avec un pourcentage élevé de végétation dispersée. Dans 

notre comparaison, nous considérons les mesures moyennes fournies par les deux stations au 

sol, Ces deux mesures révèlent une petite différence (avec un RMSE de 0,06 m3/m3 sur la 

période d’étude) en raison de faibles  hétérogénéités des précipitations sur la zone étudiée. La 

figure VI.4 illustre les comparaisons entre produits d’humidité de surface et les données 

terrain. Les estimations d’humidité de surface (à une profondeur de 5 cm) sont bien corrélées 

avec les mesures in situ avec (RMSE 0.043 m3/m3, faible biais 0.018 m3/m3, et R2 de 0.5).  
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Figure IV.4 : Variation de l’humidité de surface du sol mesurée et ceux dérivées de diffusiomètre 
ASCAT pour la période de Janvier 2009 à Décembre 2010. 

En raison de la grande variabilité de l'humidité dans les cinq premiers centimètres du sol (Le 

Morvan et al., 2008), il est certainement très difficile de reproduire toute la dynamique de ce 

paramètre à travers deux ou trois mesures par semaine. Toutefois, les différences 

significatives observées sur la figure VI.4 sont dues essentiellement à la vitesse avec laquelle 

l'humidité du sol diminue après des précipitations. En effet, les produits ASCAT indiquent 

une diminution plus rapide de l'humidité que celle indiquée par les mesures de terrain. Ceci 

est probablement dû à la profondeur de pénétration effective du radar ASCAT, qui est 

théoriquement inférieure à la valeur de 5 cm utilisées pour les mesures de terrain (Boisvert et 

al., 1997). Comme les premiers centimètres se sèchent plus vite avec l’effet évaporatif, 

ASCAT va produire des humidités plus faibles que celles mesurées approximativement entre 

2 et 6 cm par les thetaprobes. 

IV-2-1-2 Humidité en profil du sol 

L’humidité du profil du sol (SWI) a été dérivée à partir de ms à l'aide, l'Eq. IV.4, représente le 

contenu en eau de la zone racinaire dans le premier mètre du sol exprimé en unités relatives 

comprises entre le point de flétrissement et la capacité au champ (Wagner et al., 1999). 


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Avec ms est l'humidité de surface du sol estimée à partir du diffusiomètre ASCAT à l'instant 

ti, le paramètre T, appelée longueur de temps caractéristique, représente l'échelle de temps des 

variations d'humidité du sol en unités de temps. Nous avons le meilleur ajustement par rapport 

aux mesures au sol pour un T égal à 20 jours. 

Afin de comparer l'humidité du sol de la zone racine du diffusiomètre ASCAT (SWI) avec 

des mesures terrain, les produits SWI ont été convertis en unités physiques [m3/m3] en 

utilisant le point de flétrissement et la capacité au champ, l'Eq. IV.5: 

ppp minminmax )()t(SWI)t(      (Eq IV.5) 

θmin est la valeur minimale de l'humidité profil du sol et θmax est la valeur maximale de 

l’humidité du profil du sol. Ils sont estimés à partir des mesures en continu au sol. Ils sont 

respectivement égales à 0.1 m3/m3 et 0.35 m3/m3. 
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Les résultats de comparaison de l’humidité du sol de la zone racinaire sont présentés dans la 

figure IV.5.a. Au cours de la période d'étude de deux années, les tendances à la baisse et à 

l'augmentation de l'humidité du sol estimées par le diffusiomètre ASCAT sont généralement 

cohérentes avec celles déterminées à partir des mesures de terrain mais avec des intensités 

différentes, avec un RMSE égal à 0,039 m3/m3, un faible biais égal à 0.02 m3/m3 et un 

coefficient de corrélation R2 de 0.65. La figure IV.5.b illustre une comparaison entre les 

produits d’humidité de la zone racinaire calculé à partir du diffusiomètre ASCAT et ceux 

estimé par des mesures au sol.  

 

Figure IV. 5.a : Variation de l’humidité du profil du sol mesurée in situ avec thetaprobes et celle 
dérivé du diffusiomètre ASCAT pour la période de Janvier 2009 à Décembre 2010 
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Figure IV.5.b : inter-comparaison entre les humidités du sol de la zone racinaire estimé par ASCAT et 
ceux de mesures in situ 

Chaque point correspond à des valeurs moyennes d’humidité d’une décade. Dans le cas des 

valeurs d'humidité élevées, le produit satellite ASCAT conduit à des valeurs sous-estimées. 

Cet écart est particulièrement du à la diminution rapide de l'humidité de surface du sol déduite 

par ASCAT après chaque évènement pluvieux, en particulier dans le cas des précipitations 

importantes, qui peuvent produire une forte augmentation de l'humidité du sol de la zone 

racinaire. 

IV-2-2 Validation avec des produits d’humidité ASAR / ENVISAT  

Le deuxième type de validation des produits d’humidité ASCAT a été basé sur des 

comparaisons avec des cartes d’humidité de surface établies à partir des images 

ASAR/ENVISAT acquises durant les deux saisons agricoles 2009 et 2010 (Zribi et al., 2011). 

L'estimation de l'humidité est proposée pour deux types de couverture végétale (les oliviers et 

les céréales), qui représentent un pourcentage élevé des occupations des sols. Dans cette 

étude, nous avons utilisés uniquement les cartes d’humidité produites sur des parcelles 

d’olivier sec où la densité du couvert végétal est faible. Ils ont utilisé les données radar à 

faible angle d’incidence. Ces données ont été normalisées à un seul angle d'incidence (20°). 

Ensuite, une soustraction des images radar par rapport à une image de référence acquise en 

date sèche était faite pour réduire l’effet de rugosité. Enfin  une relation empirique linéaire a 

été établie entre le signal radar et l’humidité du sol, cette relation a été également validée par 
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des mesures terrain. L’algorithme d’inversion des données ASAR/ENVISAT est décrit dans 

Zribi et al. (2011). 

28 dates de cartographie d’humidité sur la zone d’étude ont été proposées durant les saisons 

2009 et 2010. La figure IV.6 illustre la comparaison entre les deux produits ASCAT et 

ASAR/ENVISAT. En dépit du faible nombre de dates (seulement 17) pour lequel les deux 

types de mesures par satellite ont été enregistrées à peu près au même moment (en orbites 

ascendante ou descendante), on observe un fort degré de corrélation entre le deux produits 

avec un RMSE de seulement 0,03 m3m-3. Ces comparaisons sont effectuées sur deux grilles de 

produits ASCAT, correspondant au site2 illustré à la figure IV.1. Nous considérons cette zone 

pour effectuer des comparaisons principalement sur les oliviers (représente environ 80% de 

l’occupation du sol).  

Pour chaque grille (25 x 25 km2), on calcule la valeur moyenne de l'humidité du sol provenant 

de produits cartographiques ENVISAT / ASAR. Les variances des humidités estimées par 

ASAR sont également illustrées avec des barres à erreurs dans la figure IV.6. 

 

Figure IV.6 : Inter-comparaison entre les valeurs moyennes d’humidité de surface ASCAT et ASAR / 
ENVISAT sur le site de Kairouan. 

Les variations spatiales de l'humidité du sol sont principalement liées aux variations des 

précipitations et de la couverture végétale sur la grille ASCAT. 
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IV-2-3 Corrélation avec les précipitations 

La figure IV.4 fournit une comparaison des séries temporelles de l'humidité du sol en surface 

et les précipitations. Ces précipitations sont données par la valeur moyenne des mesures 

effectuées à partir des pluviomètres sur la zone de Chebika et Houarab.  

Même si les précipitations et les valeurs d'humidité du sol estimées par ASCAT ne sont pas 

directement comparables, nous avons constaté que les pics d’humidité de surface du sol se 

produisent suite à des événements pluvieux pendant la saison pluvieuse. Pour les sites étudiés, 

nous avons dénombré 70% des valeurs d’humidité volumétriques d’ASCAT qui dépassant les 

15% correspondent à une présence des précipitations qui ont eu lieu sur les deux jours 

précédents. De même, 90% des valeurs d'humidité du sol ASCAT inférieures à 5% 

correspondent à une absence de précipitations au cours des cinq jours précédents. Ces 

résultats montrent qu'il existe un fort degré de corrélation entre les précipitations et les 

variations de l'humidité du sol.  

IV-3 Les limitations des produits ASCAT 

Malgré les résultats satisfaisants obtenus avec les différentes approches de validation, nous 

avons observé certaines limites en particulier après les événements pluvieux. Comme il est 

décrit à la section IV-2-1, cet effet est étroitement lié à l'influence combinée du gradient 

d'humidité dans les cinq premiers centimètres sous la surface du sol et la profondeur efficace 

de pénétration du Radar qui est théoriquement moins de 5 cm surtout pour les valeurs 

d’humidités moyennes et fortes. La figure IV.7 illustre l’humidité du sol obtenu par mesures 

gravimétriques sur le site étudié à 12 dates différentes sachant que nous effectuons plus de 

vingt échantillons pour chaque date pour les trois profondeurs suivantes: 1 cm, 2 cm et 5 cm.  
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Figure IV.7 : Illustration de la variation d'humidité du sol en fonction de la profondeur sur le site 
étudié pour différentes dates et sur quelques parcelles tests. 

Ces mesures ont été réalisées dans cinq parcelles tests avec trois à cinq mesures pour chaque 

profondeur pour chaque parcelle. Nous constatons que l'humidité du sol augmente avec la 

profondeur. La différence en termes des valeurs d'humidité entre le premier centimètre et la 

valeur moyenne prise sur 5 cm pourrait être supérieure à 0.1 m3m-3. Boisvert et al. (1997) et 

Le Morvan et al. (2008) ont démontré théoriquement l'influence de cette variabilité du profil 

d'humidité sur la force du signal rétrodiffusé et donc sur l'estimation de l'humidité du sol. 

Pour cette raison, les mesures au sol effectuées sur les cinq premiers centimètres peuvent être 

sensiblement différentes des valeurs dérivées par les satellites de télédétection. 

Cette limitation est généralement moins problématique dans les régions humides (Pellarin et 

al., 2006 ; Paris et al., 2008). En effet, les variations d'humidité du sol en fonction de la 

profondeur ne sont généralement pas aussi importantes dans les régions humides que dans les 

régions arides ou semi-arides. Il est très difficile de proposer une forme modifiée de 

l'algorithme de Wagner afin d’améliorer les estimations de l’humidité du sol en raison de la 

difficulté extrême dans la détermination de l’humidité du sol exact dans les premiers 

centimètres, vu que cette dernière est variable dans le temps mais en plus c’est une fonction 

des précipitations, des conditions atmosphériques et de la texture du sol. 

Malgré ces limites, les précisions retrouvées sont satisfaisantes et les produits ASCAT 

peuvent être utilisés dans les régions semi-arides, qui souffrent considérablement de 

fréquentes périodes de sécheresse. Comme indiqué dans l'introduction, l'humidité du sol et les 

précipitations pourraient être les principaux paramètres pour l'analyse des épisodes de 
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sécheresse. En littérature, il y a différents indices de sècheresse, basés sur l’humidité du sol tel 

que le SMDI : Soil Moisture Drought Index (Meyer et al. 1995)  et le SMDI : Soil  Moisture 

Deficit Index (Narasimhan et Srinivasan, 2005).  

IV-4 Analyse des données du diffusiomètre  ERS et proposition d’un indice 

d’anomalie  

Dans les sections précédentes, nous avons mis en évidence clairement les différences entre les 

périodes sèches et humides par l'utilisation de la série temporelle des indices SWI mesurant 

l’humidité du profil du sol. Dans cette section, nous proposons un indice simple qui peut 

fournir une représentation quantitative d'une période de sécheresse ainsi que son intensité sur 

la base de la teneur en eau du profil du sol (Amri et al., 2012). On se basera sur les statistiques 

provenant de séries chronologiques SWI extraites des diffusiomètre ERS (1 et 2) et ASCAT 

pour la période (1991-2010). Cet indice est appelé « Moisture Anomaly Index » (MAI), est 

définit par : 

i

meanii
i

)SWI(SWIMAI



    (Eq IV.6) 

Avec SWIi  est l’humidité SWI pour le mois i (ou plus généralement d'une durée d'un, deux ou 

trois mois), (SWIi)mean est la valeur moyenne de l’humidité SWI au cours du mois i (ou une 

période) calculé à partir de la série chronologique de SWI de 20 ans décrite précédemment et 

i correspond à l'écart type des valeurs estimées pour SWI au mois i  au cours de la même 

période de 20 ans. 

Deux cas de figures sont possibles :  

- Lorsque le MAI est supérieur à zéro, cela correspond à une valeur élevée du SWI et 

ainsi une absence de sécheresse. 

- Lorsque le MAI est négatif, cela correspond à des valeurs faibles du SWI, ce qui est 

probablement le résultat d'une sécheresse ou une période avec un manque de 

précipitations. 

Le nouvel indice MAI est calculé sur le site1 (cf figure IV.1). Environ trois observations 

satellitaires SWI sont proposées par mois. Par conséquent, l’indice MAI pourrait être proposé à 

chaque décade. Afin de valider l'indice proposé, nous avons étudié la corrélation entre le MAI 

et l'indice des précipitations SPI « Standardized Precipitation Index » (McKee, 1993) estimée 

à partir de deux stations pluviométriques. L’indice SPI permet de quantifier le déficit des 

précipitations à un endroit donné pour des échelles de temps multiples, il n’est autre que la 
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différence des précipitations à partir de la moyenne pour un temps déterminé divisé par 

l'écart-type, où la moyenne et l'écart type sont calculés à partir des données climatologiques. 

Nous avons calculé l’indice SPI pour des périodes de calcul de un, deux et trois mois, la plus 

forte corrélation est observée pour une période de 3 mois. 

La figure IV.8 illustre l'indice SPI de 3 mois de précipitations et l'indice MAI pour chaque 

mois de Décembre à Avril pendant les 20 ans enregistrés dans notre base de données. Par 

exemple, pour Décembre, les calculs de SPI et MAI sont réalisés avec des données acquises en 

Octobre, Novembre et Décembre. L'indice MAI varie, selon les mois de l'année, entre environ 

-1,5 et 2,5. A titre d'exemple, pendant le mois de Février, les plages de l’indice proposé sont 

comprises entre un minimum de -1,66 en 2010, l'année la plus sèche, et un maximum de 1,93 

en 1992. En général, des périodes limitées de sécheresse ou d’un manque de précipitations 

d'une durée de quelques semaines ont été observés chaque année. Cela est associé à une 

diminution locale de l'indice MAI. Une forte corrélation peut être observée entre le MAI et 

l'indice des précipitations le SPI. Une forte baisse de l'indice des précipitations est 

généralement associée à un indice MAI négative. Ceci peut être vu par exemple en 1995 et 

2006, pour presque tous les mois. D'autre part, dans plusieurs cas, une forte augmentation de 

l'indice SPI conduit à un indice MAI positif, c’est ce qu’on voit  pour l’exemple du mois de 

Décembre 1993. Toutefois, dans certains cas, nous observons un certain comportement 

contradictoire, c’est le cas par exemple de l’année 2007. L'analyse de ces événements peut 

s'expliquer par trois facteurs: 

- Premièrement, la méthode utilisée pour l'estimation de l'humidité du profil du sol 

présente certaines limites: nous disposons d’une estimation de l’humidité de surface 

tous les deux à trois jours, dans certains cas, nous n’avons pas d’information sur 

l’humidité du sol durant les 2 jours qui suivent un évènement de fortes précipitations 

et donc l'influence de cet événement a été certainement négligée dans le calcul de 

l'humidité du profil du sol. C'est le cas de Mars 2007, avec 38 mm de précipitations 

enregistrées en une seule journée sans estimation de l'humidité. 

- Deuxièmement, le site d’étude est caractérisé par un nombre très réduit d'épisodes de 

précipitations face à un taux très élevé d'évaporation, ainsi, de nombreux événements à 

faible précipitation ont un effet négligeable sur l'humidité du profil. 

- Troisièmement, il est possible que dans certains cas, un pluviomètre simple peut 

enregistrer un événement de précipitation très localisé, ce qui n'a qu'un effet limité sur 

les estimations de diffusiomètre (25 x 25 pixels km2). 
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Figure IV.8 : Variation des indices SPI et MAI pour chaque mois de Décembre à Avril 

pendant la période 1991-2010. 
Le MAI pourrait être complémentaire à l'utilisation des indices de précipitation. La cohérence 

entre les deux types d'indices serait certainement améliorée si les valeurs d'humidité du sol 

étaient disponibles sur une base journalière. 

Les coefficients de corrélation entre les deux indices MAI et SPI sont fournis dans le tableau 

IV.2. En général, ces deux indices sont fortement corrélés, en particulier pour les mois 
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pluvieux (R2 = 0.68 pour janvier, R2 = 0.83 pour février et R2 = 0.63 pour mars). Ce résultat 

démontre la robustesse de l'indice proposé qui est estimé à base de produits d’humidité SWI. 

Tableau IV.2 : Les coefficients de corrélation entre MAI et SPI 

Mois Coefficient de 
corrélation 

Octobre 0.45 

Novembre 0.31 

Décembre 0.44 

Janvier 0.68 

Février 0.83 

Mars 0.62 

Avril 0.29 
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Conclusion  

Les diffusiomètres spatiaux, en raison d’une forte répétitivité temporelle et d’une résolution 

spatiale adaptée à l’échelle globale, présentent d’importantes potentialités pour le suivi de 

l’humidité du sol, paramètre clé pour analyser le stock d’eau dans le sol. Durant cette thèse, 

nous avons utilisés les produits d’humidités développés par l’université de Vienne et issues 

des diffusiomètres ERS et ASCAT/Metop afin d’analyser le stock d’eau dans le sol à l’échelle 

de la plaine de Kairouan et proposer des cartes d’humidité spatialisés dans un but de les 

intégrer dans un modèle d’estimation de l’évapotranspiration. Avant de procéder à cette 

analyse, nous avons pu valider ces produits d’humidité en zone semi-aride par différentes 

approches. 

Les résultats statistiques de notre étude révèlent un bon degré de cohérence entre les mesures 

de réalité terrain et les produits de l'humidité observés par radar. Une bonne cohérence est 

aussi trouvée entre les estimations ASCAT et ASAR, avec une erreur RMS égale à 0.032 

m3m-3. Les résultats de notre validation du produit ASCAT sont encourageants.  

Afin de quantifier l’effet des sécheresses, nous proposons un indice des anomalies, basé sur 

les produits du profil d’humidité. L’indice MAI est comparé et également validé en utilisant 

l'indice des précipitations SPI. Un degré élevé de corrélation est observé entre les deux 

indices. Toutefois, certaines différences sont observées dans quelques cas ce qui pourraient 

être liés à la fréquence des estimations d'humidité du sol, à la méthodologie utilisée pour les 

estimations de l'humidité du profil du sol, les caractéristiques du climat semi-aride 

(précipitations limitées, niveau élevé d'évaporation) et les échelles spatio-temporelle à 

laquelle la précipitation est mesurée et l'humidité est estimée. L'indice des anomalies 

d'humidité pourrait être un outil utile, complémentaire aux indices de précipitations, pour 

analyser des situations de sécheresse. Ceci est particulièrement le cas dans les régions 

dépourvues de réseau de pluviomètres mais aussi dans les régions arides et semi-arides où 

l’existence d’un nombre limité d’évènement pluvieux souvent extrèmes pourrait être non 

cohérent avec la réalité du stock d'eau dans le sol. La cohérence entre les deux indices serait 

certainement améliorée si les estimations d'humidité du sol étaient disponibles sur une base 

journalière. 
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Introduction 

Dans le cadre d’une politique de gestion des ressources en eau et surtout en milieu semi-aride, 

caractérisée par un manque et une forte variabilité temporelle des précipitations, il est 

essentiel d’évaluer le bilan hydrique, entre autre le terme évapotranspiration qui est un 

paramètre clé de ce bilan. Les travaux réalisés depuis plusieurs décennies jusqu'à nos jours sur 

la détermination des besoins en eau des cultures, s'orientent essentiellement, soit vers des 

approches expérimentales (méthodes dites directes), soit vers des approches basées sur des 

modèles (méthodes dites indirectes). Pour les méthodes directes, nous pouvons citer : la 

méthode du bilan hydrique (Damagnez, 1968 ; Katerji and Hallair, 1984 ; Palomo et al., 

2002), la méthode lysimètrique (Ducrocq, 1987 ; Marek et al., 1988) et des méthodes 

microclimatiques basées sur le bilan d'énergie de la surface du couvert végétal (rapport de 

Bowen, méthode des corrélations turbulentes ou méthodes aérodynamique). Leur mise en 

œuvre nécessite toutefois un équipement sophistiqué et coûteux. Dans ce sens, de nombreuses 

techniques ont été développées au cours des dernières années pour mesurer la perte en eau par 

évapotranspiration ou par transpiration. Parmi ces dernières figurent la technique de flux de la 

sève (Sakuratani, 1981 ; Granier, 1985, 1987 ; Edwards et al., 1996 ; Burgess et al., 2001; 

Fernández et al., 2001) qui permet de mesurer seulement la transpiration de la plante et la 

méthode d’eddy-covariance (Running et al., 1999) qui mesure l’évapotranspiration à l’échelle 

de la parcelle. A l’échelle régionale, l’évapotranspiration peut être déterminée par la méthode 

de scintillation (Hill, 1997) en utilisant soit le scintillomètre micro-onde (De Bruin et al., 

1995 ; McAneney et al., 1995 ; Meijninger et De Bruin, 2000 ; Chehbouni et al., 1999 ; 2000 

; Green et al., 2000), soit le scintillomètre infrarouge thermique (Bastiaanssen et al., 1996 ; 

Van Dijk et al., 2004). 

Beaucoup de travaux utilisant la télédétection spatiale ont été développés pour la planification 

et la gestion de l’eau d’irrigation (Carlson and Buffum, 1989 ; Thuinnissen et Nieuwenhuis, 

1990 ; Chanzy, 1991 ; Moran, 1994 ; Wanjura et Mahan, 1994 ; Moran et al., 1997 ; 

Schmugge et Kustas, 1999 ; Luquet, 2002). Ces travaux sont basés sur des relations entre la 

température de surface et la transpiration : une plante en conditions de stress hydrique limite 

sa transpiration par la fermeture de ses stomates conduisant à des températures foliaires 

élevées. Plusieurs approches ont été développées pour exploiter l’information issue de la 

télédétection infrarouge thermique dans le but d’estimer l’état hydrique d’une culture 

(Jackson et al., 1981; Wanjura et al., 1984 ; Asrar et al., 1985 ; Krieg et al., 1993 ; Lili 

Chabaane, 1993 ; Moran, 1994 ; Castelli et al., 1999 ; Galleguillos et al., 2011).  
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L'objectif de ce chapitre est de développer une méthodologie permettant de combiner 

l’utilisation d’un modèle de fonctionnement et des mesures satellites multi-capteurs pour 

estimer l’évapotranspiration des cultures dans notre site d’étude, caractérisé par son climat 

semi-aride.  

Le modèle utilisé est celui de la FAO-56 (Allen et al., 1998); considéré comme un modèle 

simple et opérationnel. Nous avons adopté l’approche à coefficient cultural double du modèle 

FAO-56 permettant de calculer séparément l’évaporation du sol et la transpiration de la 

végétation. 

Au niveau de l’application de la télédétection spatiale, l’utilisation combinée de données 

terrain et de données satellite optique et radar à basse résolution (SPOT-VEGETATION et 

ERS/ASCAT) a fait l’objet de la spatialisation du modèle FAO-56 à coefficient cultural 

double. Trois paramètres sont nécessaires à spatialiser dans le modèle choisi afin de produire 

des cartes d’évapotranspiration. Il s’agit de l’évapotranspiration de référence ET0 (faite au 

chapitre II), le coefficient cultural Kcb et le coefficient d’évaporation du sol Ke que nous allons 

relier aux données de télédétection. Les sorties du modèle proposé sont validées à l’aide des 

sorties du modèle ISBA-Ags « Interaction Sol-Biosphère-Atmosphère » (Mahfouf et al., 

1996 ; Noilhan et Mahfouf, 1996). 

V-1 Description du modèle FAO-56 

Dans le cadre de cette thèse, on s’est intéressé à la méthode FAO-56 (Allen et al., 1998) qui 

constitue le niveau le plus simple de description des échanges sol‐plante‐atmosphère, utilisée 

de façon opérationnelle par la plupart des gestionnaires de l'eau agricole, et qui pondère une 

évapotranspiration de référence (celle d’un gazon ras bien irrigué soumis aux conditions 

climatiques actuelles) par des coefficients culturaux qui synthétisent la différence de 

fonctionnement bioclimatique entre le gazon et la culture en question, mais aussi les différents 

stress environnementaux. Dans ce modèle, On distingue trois types d’évapotranspiration selon 

le type de la culture et les conditions climatiques comme l’indiquent la figure V.1: 

 La première c’est l’évapotranspiration de référence ET0 qui est définie comme 

l’ensemble des pertes d’eau par évaporation et par transpiration d’une surface étendue 

de gazon bien alimentée en eau, ayant une hauteur uniforme de 8 à 15 cm, en pleine 

période de croissance, couvrant complètement le sol. 

 La deuxième c’est l’évapotranspiration sous des conditions standards ETc appelée 

aussi évapotranspiration maximale. Elle est définie à différents stades de 
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développement d’une culture donnée sous des conditions agronomiques optimales; 

c’est à dire sans maladie et sans stress ni hydrique ni nutritionnel. ETc est reliée à ET0 

par l’intermédiaire d’un coefficient Kc appelé coefficient cultural qui tient compte de 

la différence physique et physiologique entre la surface de référence et la culture 

donnée : 

0cc ETK ET      (Eq V.1)           

 Enfin la dernière c’est l’évapotranspiration sous des conditions non standards ETr 

appelée aussi évapotranspiration réelle (ETr) qui est définie comme la somme des 

quantités de vapeur d’eau évaporées par le sol et la végétation à un stade de 

développement physiologique donné et un état sanitaire réel (présence des maladies et 

des insectes, stress hydrique…). ETr est reliée aussi à ETc par un coefficient Ks appelé 

coefficient de stress hydrique ainsi : 

0cscsr ETKKETK ET      (EqV.2) 

 

Figure V.1. Trois types d’évapotranspiration estimés par le modèle FAO-56 : Evapotranspiration de 
référence (ET0), évapotranspiration sous les conditions standard (ETc) et sous les conditions réelles. 

(ETr) (Allen et al., 1998). 
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Afin de déterminer l’évapotranspiration maximale et l’évapotranspiration réelle, il est 

nécessaire de déterminer trois paramètres : l’évapotranspiration de référence ET0, le 

coefficient cultural Kc et le coefficient de stress hydrique Ks. 

V-1-1 L’évapotranspiration de référence (ET0) 

Le concept de l’évapotranspiration de référence ET0 a été introduit pour étudier la demande 

évaporative de l’atmosphère indépendamment du type du couvert végétal et des pratiques de 

gestion. Devant la difficulté à respecter les conditions standards pour le calcul de ET0, des 

méthodes empiriques ou semi-empiriques ont été développées pour estimer 

l’évapotranspiration de référence à partir de différentes variables climatiques. Ces formules 

empiriques peuvent être classées en trois groupes : les méthodes de température (Blaney et 

Criddle, 1950 ; Hargreaves et Samani, 1985), les méthodes de radiation (Makkink, 1957 ; 

Turc, 1961 ; Priestly and Taylor, 1972) et les méthodes combinées (Penman, 1948 ; Allen et 

al., 1998). La plupart de ces relations sont obtenues et ensuite testées pour des zones 

particulières ou pour une culture donnée. Cependant, leur extrapolation à d’autres conditions 

climatiques nécessite parfois des ajustements afin qu’elles soient adaptées aux conditions 

locales. A titre d’exemple, la relation proposée par Blaney et Criddle (1950) donne de bonne 

estimation de l’évapotranspiration pour des régions arides ou semi-arides. Cependant, elle a 

tendance à surestimer l’évapotranspiration pour des climats humides. Dans cette étude, nous 

avons utilisées les formules de Penman pour calculer l’ET0 que nous détaillerons dans ce qui 

suit. 

V-1-2 Le coefficient cultural (Kc) 

Rappelons que Kc est le rapport entre l’évapotranspiration maximale (ETc) et celle de 

l’évapotranspiration de référence ET0. Selon le modèle FAO-56 (Allen et al., 1998), deux 

approches ont été développées pour la détermination de ce coefficient : une approche à 

coefficient cultural simple et une autre à coefficient cultural double. Dans l’approche simple 

de la méthode FAO-56, le coefficient cultural simple Kc regroupe l’évaporation du sol et la 

transpiration de la plante. Dans la deuxième approche, Kc est divisé en deux termes: 

 Ke qui tient compte uniquement de l’évaporation du sol ; 

 Kcb qui tient compte de la transpiration de la plante. 

Le paramètre Kc représente l’effet intégral de plusieurs caractéristiques qui distinguent la 

végétation du gazon de référence. Sa valeur est largement affectée par plusieurs facteurs : les 

facteurs aérodynamiques liés à la hauteur et à la densité de la végétation, les facteurs 
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biologiques liés à la croissance et la sénescence des feuilles, les facteurs physiques liés 

principalement à l’évaporation du sol, les facteurs physiologiques liés à la réponse des 

stomates à la pression de vapeur saturante et aux facteurs agronomiques liés aux pratiques 

culturales (système d’irrigation, fréquence des pluies et d’irrigation…). Le coefficient cultural 

est donc toujours établi expérimentalement au début, pour une région et une culture données, 

puis ensuite confiné dans des tables pour une utilisation ultérieure dans la même région ou 

dans une région similaire. 

Les valeurs de Kc publiées par la FAO-56 (Allen et al., 1998) sont souvent données par 

culture, tout en tenant compte des diverses phases de croissance. Le cycle des cultures est 

souvent subdivisé en quatre phases de croissance: (1) la phase initiale de durée l ini , qui s'étend 

du semis à environ 10% de la couverture du sol, (2) la phase de développement du couvert 

végétal de durée l dev se terminant au moment où la couverture du sol est complète, (3) la phase 

mi-saison de durée l mid qui se termine par le début de la chute ou la sénescence du couvert 

foliaire, et (4) la phase de l’arrière-saison ou de maturation (l end ). La figure V.2 illustre une 

courbe représentative de l’évolution d’un coefficient cultural simple. 

 

Figure V.2 : Courbe représentative du coefficient cultural simple (Allen et al., 1998). 

L'évolution du coefficient cultural Kc au cours du cycle d'une culture présente la forme d'une 

cloche similaire à celle de l'indice foliaire (LAI) ou du taux de couverture du sol. 

La valeur du Kc est donc considérée comme constante durant la phase initiale où le sol est 

prédominant et pendant la phase de mi-saison où la couverture du sol par la culture est 

maximale. Les valeurs du Kc pendant les autres phases de croissance (2 et 4) sont obtenues 

par interpolation. Connaissant les valeurs du coefficient cultural de la phase initiale (K c ini), de 

la mi-saison (Kc mid), et de la récolte (Kc end) d'une part, et les durées des périodes de 
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croissance, d’autre part, nous pouvons obtenir pour une culture considérée la valeur du Kc à 

n'importe quel moment du cycle. 

A noter que l’évolution du coefficient cultural de base ou coefficient de la transpiration ( Kcb ) 

est similaire à l’évolution du coefficient cultural simple. 

Approche à coefficient cultural simple 

Dans cette approche, l’effet de la transpiration de la plante et de l’évaporation du sol est 

confiné dans un seul coefficient. La procédure de calcul de l’évapotranspiration maximale ETc 

consiste à : 

 Identifier les phases de croissance de la culture et les durées correspondantes, et 

sélectionner les coefficients culturaux correspondants, 

 Ajuster les coefficients culturaux pour les conditions climatiques durant les mêmes 

phases de croissance (Allen et al., 1998), 

 Construire la courbe du coefficient cultural, Kc , 

 Calculer ETc comme le produit de ET0 par Kc. 

Approche à coefficient cultural double 

Cette approche consiste à diviser le coefficient cultural Kc en deux coefficients : Un pour la 

transpiration Kcb appelé coefficient cultural de base, et l’autre pour l’évaporation du sol Ke 

appelé coefficient d’évaporation: 

0ecb ET)KK(ET      (Eq V.3) 

L’approche du coefficient cultural double est beaucoup plus compliquée et nécessite plus de 

calcul comparativement à l’approche simple. Deux termes sont nécessaires à déterminer pour 

estimer l’évapotranspiration : Kcb et Ke. 

 Coefficient cultural de base : Kcb 

Ce coefficient est défini comme étant le rapport entre ETc et ET0 lorsque la surface du sol est 

sèche et la culture est dans des conditions optimales (absence du stress hydrique). La 

procédure de calcul de ce terme est exactement similaire à celle du calcul du coefficient 

cultural simple. 

 Coefficient d’évaporation du sol : Ke 

Le coefficient d’évaporation du sol Ke décrit la composante évaporation de ETc. Quand le sol 

est mouillé suite à des précipitations ou à une irrigation le coefficient d’évaporation Ke est 

maximal, mais quand la surface du sol est sèche Ke est faible et tend à s’annuler. 
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L’évaporation de l’eau du sol sous un couvert végétal ou exposé à la radiation, est gouvernée 

par la quantité d’énergie disponible à la surface du sol. L’évaporation du sol est ainsi limitée 

par la fraction du sol exposée et mouillée few qui, par son effet d’ombre sur le sol, intercepte 

la radiation solaire. Sous ces conditions, Ke est donné par l’équation suivante (Allen et al., 

1998): 

cmaxcbcmaxre Kfew  )K - K (K = K    (Eq V.4) 

Avec : 

Kcmax : Valeur maximale de Kc obtenue à la suite d’une pluie ou d’une irrigation, 

Kr : Coefficient de réduction de l’évaporation du sol, 

few : Fraction du sol exposée et mouillée. 

Le calcul de Ke consiste à déterminer trois paramètres. 

 La limite supérieure Kcmax 

Le coefficient Kcmax représente la limite supérieure de l’évaporation et la transpiration d’une 

culture donnée. Quand le sol est humide, l’évaporation du sol est maximale, le coefficient 

cultural Kc ne peut jamais dépasser cette valeur maximale Kcmax. Ça varie avec le climat et le 

type de la surface de référence. Quand cette dernière est le gazon Kcmax est donné par (Allen 

et al., 1998) : 
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u2 : Vitesse du vent à 2 m, 

Rhmin : Humidité relative minimale, 

h : hauteur de la végétation. 

 Le coefficient de réduction de l’évaporation du sol Kr 

Quand la surface du sol est humide, Kr est égal à 1, dès que la surface commence à sécher, Kr 

décroît jusqu’à s’annuler. Kr est donné par l’équation suivante (Allen et al., 1998) : 

REWpourD
REWTEW
DTEW

K 1ie,
1ie,

r 



 

  (Eq V.6)  
 
 

Avec : 

De,i-1 : Profondeur cumulative de l’évaporation de la surface du sol pour le jour i-1, 
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TEW : Profondeur cumulative maximale de l’évaporation de la surface du sol quand Kr =0, 

REW : Eau facile à évaporer. 

TEW est donné par l’équation suivante : 

ewpfc )Z0.5θ1000(θTEW   (Eq V.7) 

Avec : 

θfc : Humidité du sol à la capacité au champ [m3.m-3] ; 

θwp : Humidité du sol au point de flétrissement [m3.m-3], 

Ze : Profondeur de la surface du sol qui subit l’évaporation [0.10-0.15 m].  

Le calcul de Kr nécessite un bilan hydrique au niveau de Ze afin de déterminer De,i : 

  i,e
ew

i

w

i
ii1i,ei,e DP

f
E

f
IROPDD        (Eq. V.8) 

Avec : 

De,i-1 : Profondeur cumulative de l’évaporation de la surface supérieure du sol exposée et 

mouillée pendant le jour (i-1) [mm] ; 

De,i : Profondeur cumulative de l’évaporation de la surface supérieure du sol exposée et 

mouillée pendant la fin du jour i [mm] ; 

Pi : Précipitations pendant le jour i [mm] ; 

ROi : Ruissellement pendant le jour i [mm] ; 

Ii : Irrigation pendant le jour i [mm] ; 

Ei : Evaporation du sol pendant le jour i [mm] ; 

DPe,i : Percolation de la surface supérieure [mm] ; 

 La fraction du sol exposée et mouillée few : 

Ce terme est donné par l’équation suivante (Allen et al., 1998) : 

 )f  ,f -(1 min = f wcew   (Eq V.9) 

Avec : 

1- fc : Fraction du sol exposée (non couvert par la végétation) [0.01-1] ; 

fw : Fraction du sol mouillée par précipitation ou irrigation. Selon Allen (1998) ce terme 

dépend du type d’irrigation. Pour une irrigation gravitaire, ce terme vaut 1. Pour l’irrigation 

localisée, fw varie de 0.3 à 0.4. 
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V-1-3 Le coefficient du stress hydrique (Ks) 

Le coefficient du stress hydrique (Ks) agit sur le coefficient cultural global ou sur le 

coefficient cultural de base, selon l’approche utilisée. Si on utilise l’approche à coefficient 

cultural simple, l’évapotranspiration réelle ETR est donnée par : 

0cs .ET .K K  ETR      (EqV.10)  

Si on utilise l’approche à coefficient cultural double, l’évapotranspiration réelle est donnée 

par : 

0ecbs )ETK(KK ETR    (Eq V.11) 

Jusqu’au là, nous avons plus au moins détaillé la méthode FAO-56 telle qu’elle a été proposée 

par Allen (1998). Selon ce modèle (méthode à double coefficients), trois paramètres sont 

nécessaires à spatialiser afin de produire des cartes d’évapotranspiration. Il s’agit de 

l’évapotranspiration de référence ET0, le coefficient cultural Kcb et le coefficient 

d’évaporation du sol Ke que nous allons relier aux données de télédétection multi-capteurs. 

V-2 Spatialisation du modèle FAO-56 à partir des données basse résolution 

La spatialisation du modèle FAO-56 est opérée sur toute la plaine de Kairouan (10000km2) à 

partir d’une série temporelle d’images satellites optiques à basse résolution spatiale (SPOT-

VEGETATION) acquises entre septembre 1998 et août 2010 et d’une série de données radar 

d’humidité (ERS et ASCAT/Metop) couvrant la période d’étude. La spatialisation des besoins 

en eau ou l’évapotranspiration réelle (ET) par ce modèle nécessite tout d’abord la cartographie 

de l’évapotranspiration de référence ET0 et la détermination du coefficient cultural de base 

Kcb et du coefficient d’évaporation du sol Ke. Nous détaillerons dans ce qui suit la 

méthodologie de spatialisation de chacun de ces paramètres. 

V-2-1 Apport de la télédétection spatiale pour l’estimation des coefficients 

culturaux 

La télédétection permet d’avoir des informations continues sur l’état de la végétation par le 

biais des indices de végétation. L’indice de végétation le plus répandu et le plus utilisé est le 

NDVI (Normalized Difference Vegetation Index).  
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Des études expérimentales et théoriques ont montré que les indices de végétation peuvent être 

reliés simplement aux caractéristiques de la végétation, notamment l'indice foliaire (LAI) 

(Asrar et al., 1984 ; Duchemin et al., 2006), le coefficient cultural (Jackson et al., 1980 ; 

Heilman et al., 1982 ; Neale et al., 1989 ; Choudhury et al., 1994 ; Garatuza and Watts, 2005) 

et la couverture végétale (Purevdorj et al., 1998 ; Er-Raki et al., 2007). 

La similitude entre l’évolution de l’indice de végétation (NDVI) au cours du cycle d’une 

culture et celle du coefficient cultural (Jackson et al., 1980 ; Heilman et al., 1982 ; Neal et al., 

1989) a encouragé les scientifiques à chercher des relations entre ces deux paramètres afin 

d’estimer les besoins en eau des cultures à l’échelle régionale. Plusieurs études ont montré 

qu’il existe une relation linéaire entre les deux paramètres (Jackson et al., 1980 ; Choudhury 

et al., 1994). Cependant cette relation peut être perturbée par l’évaporation du sol (Allen et 

Tasumi, 2003). Pour cette raison, plusieurs auteurs ont essayé de chercher des relations entre 

les indices de végétation et le coefficient de transpiration des plantes Kcb. 

Bausch et Neale (1987) et Neale et al. (1989) ont dérivé des relations linéaires entre SAVI et 

Kcb pour le maïs cultivé au Colorado (USA). Ces relations ont permis une bonne gestion de 

l’eau d’irrigation du maïs (Bausch and Neale, 1989 ; Bausch, 1993 ; Bausch, 1995). Hunsaker 

et al. (2003) ont trouvé deux relations de régression entre le coefficient cultural de base Kcb et 

le NDVI pour le coton cultivé au sud-Est des USA : une fonction linéaire entre les deux 

paramètres du semis jusqu’au plein développement et une fonction à régression multiple entre 

Kcb, NDVI et CGDD (Cumulative Growing Degree Day) pendant la phase de sénescence. 

De même, Hunsaker et al. (2005) ont trouvé aussi une fonction à régression multiple entre Kcb 

et NDVI, pour la culture du blé.  

Récemment, dans le cadre du projet SudMed une relation entre Kcb et NDVI pour le blé a été 

développé dans le bassin versant du Tensift (Duchemin et al., 2006 ; Er-Raki et al., 2007). 

Cette relation sera utilisée dans notre étude, elle nous permettra de spatialiser le modèle FAO-

56 afin d’estimer les besoins en eau à l’échelle de la plaine de Kairouan. 

V-2-2 Relation Kcb-NDVI et fc -NDVI : cas des cultures annuelles 

Dans le cadre du projet SudMed une relation entre Kcb et NDVI pour le blé a été développée 

dans le bassin versant du Tensift (Er-Raki et al., 2007):  
















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


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






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min
cb NDVINDVI

NDVINDVI107.1K   (Eq V.12) 
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Avec 

NDVI min et NDVI max sont les valeurs minimale et maximale de NDVI relatives au sol nu et à 

la végétation en pleine développement. 

De même une relation entre le taux de couverture (fc) et NDVI a été établie (Er-Raki et al., 

2007) : 

 minNDVINDVI18.1fc    (Eq V.13) 

Ces deux relations ont été combinées avec le modèle FAO-56 pour estimer les besoins en eau 

des cultures annuelles.  

V-2-2 Détermination du Kcb et fc : cas des oliviers 

Comme l’approche à coefficient cultural double du modèle FAO-56 permet de calculer 

séparément l’évaporation du sol et la transpiration de la végétation, il est plus intéressant de 

valider cette partition du flux d'évapotranspiration d’une part, et de quantifier les pertes en eau 

par évaporation du sol. Pour cela, nous avons besoin d’estimer la fraction de couvert et le 

coefficient cultural des oliviers. Les valeurs des coefficients culturaux proposés par la FAO 

dans son bulletin nº 56 (Allen et al., 1998) pour estimer les besoins en eau des oliviers ne sont 

pas applicables pour notre cas d’étude à cause du faible pourcentage de couverture de cette 

culture.   

La distance entre les pieds d’arbre est de l’ordre de 20m, considérant que le diamètre moyen 

des ces oliviers est aux alentours de 4m, donc la fraction de couvert fc est estimé à 8%. 

Partant du principe que Kc n’est autre que le rapport entre ET et ET0, plusieurs études ont été 

menées sur la base des mesures expérimentales pour déterminer le coefficient cultural des 

oliviers (Michelakis et al., 1994 ; Moreno et al., 1996; Fernandez et al., 2001 ; Doorenbos et 

Pruitt, 1977; Allen et al., 1998). La plupart des données d'évapotranspiration des oliviers sont 

disponibles particulièrement pour des sites bien déterminés ou de gestion spécifique, donc ils 

sont difficiles à appliquer à d'autres situations. 

Bien que certaines valeurs de Kc oliviers sont disponibles (Beede et Goldhamer, 1994 ; 

Michelakis et al., 1994 ; Orgaz et Fereres, 1997), la relation entre ET et la fraction du couvert 

ou l'indice de surface foliaire (LAI) n’est pas connue (Testi et al., 2004). Dans la pratique, la 

relation est développée par Fereres et al. (1981) a été appliquée à la gestion d'irrigation des 

jeunes oliviers. Testi et al., (2004) ont établi une relation entre ET et la fraction du couvert 

que nous avons utilisé pour déterminer notre Kc. 
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V-2-3 Estimation du coeffcient d’évaporation du sol 

- Etat de l’art 

L'évaporation à partir de la surface des sols nus et / ou partiellement couvert est une des 

principales composantes de l'échange à l’interface surface de la terre et l'atmosphère 

(Lawrence et al., 2007). Pour prédire l'évaporation du sol, deux approches distinctes peuvent 

être utilisées, soit l’approche mécaniste ou dite aussi physique soit l'approche simplifiée 

(Mahfouf et Noilhan, 1991). Les deux sont complémentaires. D'une part, l'approche mécaniste 

(Chanzy et Bruckler 1993 ; Yamanaka et al. 1998) décrit la couche superficiel du sol en tant 

que système multicouche qui physiquement représente l’échange de chaleur entre les couches 

de sol et l'atmosphère.  D'autre part, l'approche simplifiée (Noilhan et Planton 1989; 

Mihailovic et al., 1993) décrit le sol comme un système monocouche et représente 

empiriquement l’évaporation réelle l'aide d'une résistance (ou facteur) qui représente les 

pertes par évaporation par rapport à la demande évaporative, appelé l'évaporation potentielle. 

 Les modèles mécanistes sont très utiles pour comprendre et décrire les processus physiques à 

l'échelle locale impliquée dans l'évaporation y compris le drainage par gravité, l'ascension 

capillaire et la diffusion de vapeur. Cependant, leurs complexités les rendent peu pratiques 

pour des applications spatiales (Mahfouf et Noilhan, 1991). Chanzy et al. (2008) ont mis en 

œuvre un modèle mécaniste dans un contexte spatial avec une précision raisonnable. 

Néanmoins, leur approche repose essentiellement sur les fonctions de pédotransfert, qui sont 

pleines d'incertitudes puisqu’ils dépendent de la structure du sol,  la texture du sol et les 

agrégats du sol à différentes profondeurs et en présence de biomasse. 

L’une des approches simplifiées est basée sur la résistance rss à la diffusion de vapeur dans les 

pores du sol de grande taille (Monteith, 1981 ; Camillo et Gurney, 1986 ; Passerat de Silans, 

1986 ; Kondo et al., 1990 ; Sellers et al., 1992 ; Daamen et Simmonds, 1996). Au cours des 

40 dernières années, de nombreuses expressions de rss ont été développées et la plupart des 

études ont mis en évidence des difficultés avec le caractère unique de la formulation des 

résistances. En gros, deux principales incohérences avec la représentation de résistance ont été 

énoncées. 

Pour des raisons pratiques, rss est généralement définie en utilisant la température de la 

surface du sol au lieu de la température du sol en profondeur où se produit la vaporisation 

(Van de Griend et Owe, 1994). Cette sous-estimation systématique provoque l'évaporation du 

sol dans des conditions sèches (Yamanaka et al., 1997). En outre, l'approche basée sur la 

résistance n'est valable que lorsque le débit est limité par le transport de vapeur de diffusion. 
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En particulier, elle ne s'applique pas dans les conditions où le débit d'eau est principalement 

du aux forces de gravité (Salvucci, 1997) ou de capillarité (Saravanapavan et Salvucci, 2000).  

Parallèlement à l'élaboration d'approches simplifiées, certains auteurs ont démontré l'utilité 

des données de télédétection pour surveiller l'évaporation du sol nu, et inversement, pour 

calibrer l'évaporation des modèles. 

L'estimation de l'évaporation à partir de données accessibles par télédétection a déjà fait 

l'objet de nombreuses études avec l'utilisation de l'infra-rouge thermique qui permet la mesure 

de la température de surface (Jackson et al., 1977 ; Seguin et al., 1982 ; Nishida et al. 2003). 

Toutefois, cette approche souffre de quelques handicaps qui nuisent à l'obtention régulière 

d'une estimation précise de l'évaporation : les mesures sont souvent perturbées par la couche 

atmosphérique et les fortes variations journalières de l'évolution de la température de surface 

rendent peu précis les modèles basés, dans la plupart des cas, sur l'utilisation d'une mesure par 

jour. L'utilisation des micro-ondes semble pouvoir combler en partie ces handicaps. En effet, 

celles-ci sont peu sensibles aux conditions atmosphériques ce qui permet d'envisager d'avoir 

la régularité dans l'acquisition des données, nécessaire pour le suivi de l'évaporation (Chanzy 

et Bruckler, 1991). L'évaporation du sol peut être estimée en utilisant l'humidité du sol à partir 

des données micro-ondes (Kustas et al., 1993). 

Cependant, l'utilisation des données de télédétection nécessite un modèle d'évaporation de  sol 

dont la représentation tient compte de la profondeur de détection (Chanzy et Bruckler, 1993; 

Yamanaka et al., 1997; Komatsu, 2003). La situation est compliquée par le fait que la 

profondeur de détection varie avec la bande spectrale d’observation. En particulier, la 

profondeur de détection est d'environ 1 mm dans la bande thermique, 2 cm en bande C, et 5 

cm en bande L. Le couplage des régimes de surface terrestre avec des données de 

télédétection devrait être facilité par le développement d'une paramétrisation robuste 

d'évaporation pour une épaisseur arbitraire du sol (Komatsu 2003). Toutefois, une limitation 

importante des modèles simplifiés existants est leurs sensibilité à l'épaisseur du sol (Fuchs et 

Tanner, 1967 ; Lee et Pielke 1992 ; Wallace, 1995 ; Daamen et Simmonds, 1996 ; Yamanaka 

et al. 1997, 1998 ; Komatsu, 2003). Par ailleurs, une formulation générale est établie par 

Merlin (Merlin et al., 2011) pour les différentes épaisseurs du sol, ce modèle d’estimation de 

l’évaporation du sol sera utilisé dans notre étude. 

- Estimation de l’évaporation 

L’expression générale du modèle de Merlin (Merlin et al., 2011) pour estimer l’évaporation 

du sol est proposée comme suit: 



Chapitre V : Spatialisation du modèle FAO-56 à partir des données satellites 

 
137 

P

maxLe /.cos(.
2
1

2
1K 








      Pour θL ≤ θmax 

1Ke                                             Pour θL > θmax 

Avec θL : contenu en eau dans le sol dans la couche d’épaisseur L et P un paramètre estimé 

par l’équation V.15. 

Cette expression a été déjà utilisée par Noilhan et Planton (1989), Jacquemin et Noilhan 

(1990) et Lee et Pielke (1992), avec θmax égale à l'humidité du sol à la capacité au champ et 

avec P =1 ou P = 2. Cependant, le lien entre P et l'épaisseur du sol n'avait pas été établi. 

Cette relation est établie dans l’étude de Merlin et al. (2011), P est exprimé par l'équation 

suivante :  
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 
  (Eq V.15) 

avec L l’épaisseur de la couche de sol, L1 étant la couche la plus mince du sol représenté ici 

(0-5 cm), A3 (sans unité), B3 (W m-2) étant les deux meilleures ajustements des paramètres qui 

à priori dépendent de la texture du sol et la structure et LEp la demande évaporative à la 

surface du sol. 

Dans les études de Noilhan et Planton (1989) et Lee et Pielke (1992), θmax n’est autre que 

l'humidité du sol à la capacité au champ. Dans l’étude de Merlin et al. (2011), l'humidité du 

sol maximale est fixée à l'humidité du sol à saturation. La justification est que l'évaporation 

potentielle, qui est un processus quasi instantanée, est physiquement atteinte à la saturation du 

sol et non à la capacité au champ.  

Pour notre étude les teneurs en eau du sol et celle maximale sont déduites à partir de la série 

de données micro-ondes ERS et ASCAT acquises sur la plaine de Kairouan avec une 

résolution spatiale de 25km2. 

V-3 Application du modèle FAO-56  

Dans cette section, nous allons présenter les résultats relatifs à la détermination de 

l’évapotranspiration réelle calculée sur la plaine de Kairouan à l’aide du modèle FAO-56 à 

coefficient cultural double. Cette approche diffère par rapport au modèle FAO-56 d’Allen 

(1998) par la méthode de calcul du coefficient cultural de base Kcb, par la fraction du couvert 

fc et par le coefficient d’évaporation du sol.  

(Eq. V.14) 
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Dans notre cas, nous considérons pour chaque pixel étudié, deux types de couverture végétale, 

les céréales et les oliviers. Pour chaque pixel, nous proposons une estimation de 

l’évapotranspiration en tenant compte de la fraction de couvert en chaque pixel. L’équation de 

l’évapotranspiration est la suivante: 

         0eococbsoliveeccccbscéréale ET*Kf1K.KFrKf1K.KFrET       (Eq V.16) 

Avec  

Les indices c et o désignent repectivement « cultures annuelles » et « olivier » ; 

Frcéréale : fraction du couvert céréale au sein d’un pixel ; 

FrOlive : fraction du couvert olivier au sein d’un pixel ; 

Ces fractions d’occupation du sol sont déduites de la carte d’occupation du sol basse 

résolution obtenues par désagrégation.  

 

 

Figure V.3 : Cartes d’évapotranspirations journalières sur la plaine de Kairouan pour la saison agricole 
1998-1999. 
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La figure V. 3 illustre différentes cartes journalières de l’évapotranspiration calculée par le 

modèle FAO-56 en intégrant les données télédétection multi-capteurs. 

Nous avons constaté que l’évapotranspiration dépend de la croissance de la végétation. Elle 

augmente avec la quantité de végétation (NDVI) et atteint sa valeur maximale durant les mois 

de mars et avril qui correspondent à la période de plein développement des cultures annuelles. 

Par ailleurs, les valeurs d’évapotranspiration sont relativement faibles, c’est le cas en mi-

novembre, lorsque le sol est non cultivé et les apports d’eau qui sont généralement issues de la 

pluviométrie sont très faibles. 

Les cartes des cumuls saisonniers des besoins en eau pour les saisons agricoles 1998-1999 ; 

1999-2000 et 2004-2005 calculées par le modèle FAO-56 à coefficient cultural double en 

utilisant les données satellites sont données par la figure V.4.  

  

  

Figure V.4 : cartes des cumuls annuels des besoins en eau : saison agricole 1998-1999 ; saison agricole 
1999-2000 et saison agricole 2004-2005. 
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Nous constatons que ces cartes sont compatibles avec les cartes d’occupations du sol. Prenons 

à titre d’exemple l’année agricole 1998-1999. En effet, les besoins en eau sont légèrement 

élevés (400 mm) pour les cultures annuelles et ils sont de 200 mm pour la classe olivier. 

La comparaison des besoins en eau des cultures annuelles avec la pluviométrie moyenne 

annuelle dans la plaine de Kairouan (300 mm) donne une première estimation du niveau du 

déficit moyen qu’il faut combler par l’irrigation. 

Nous avons cherché à comparer les cartes des cumuls annuelles des pluies spatialisées des 

années agricoles 1998-1999 et 1999-2000 avec les cartes des besoins en eau annuelles en 

calculant le déficit hydrique annuel sur la zone d’étude. La figure V.5 montre les zones en 

déficit hydrique qu’il faudra combler par des irrigations. 

 

 

Figure V.5 : cartes des déficits annuels en eau : a) saison agricole 1998-1999 ; b) saison 

agricole 1999-2000. 

A l’année agricole 1999-2000, le déficit hydrique annuel est très prononcé, Les valeurs 

peuvent atteindre 120mm sur les zones occupées par les cultures annuelles. Au sud de la 

plaine, il n’y a pas de déficit à signaler sachant que ces zones sont généralement occupées par 

des oliviers, cultures non demandeuse en eau. 

V-4 Validation du modèle FAO-56 

Dans le but de valider les résultats de la spatialisation des besoins en eau des cultures, nous 

avons comparé les valeurs de  ET estimées par le modèle FAO-56 à partir des images 

satellitaires avec les sorties du modèle ISBA-A-gs. Nous présentons dans cette section le 

a) b) 
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modèle ISBA puis les validations faites en premier lieu avec l’humidité du sol et en second 

lieu sur les cartes d’évapotranspiration produites.  

V-4-1 Description du modèle ISBA-A-gs 

ISBA (Interaction Sol-Biosphère-Atmosphère) est un modèle permettant de représenter les 

surfaces continentales dans les modèles atmosphériques et hydrologiques. Le modèle ISBA 

est développé par le CNRM « Centre National de Recherches Météorologiques » (Mahfouf et 

al., 1995) en collaboration avec plusieurs laboratoires de recherche (CNRS, Météo France). 

ISBA, qui calcule les bilans d’eau, les bilans d’énergie et l’évolution du manteau neigeux des 

massifs montagneux au pas de temps de 5 minutes. 

Les modèles SVAT (soil-vegetation-atmosphere transfer) actuellement employés en 

météorologie sont conçus pour décrire les processus d'évaporation à la surface avec le 

partitionnement de l'eau entre la transpiration de la végétation, le drainage, le ruissellement et 

l'humidité du sol. 

ISBA utilise la méthode « Force-Restore » de Deardoff (1977, 1978) pour calculer la 

variation dans le temps des bilans de l'énergie et de l'eau (Noilhan et Planton, 1989). 

L'hydrologie du sol est représentée par trois couches : une couche mince de surface avec une 

profondeur uniforme, une couche de la zone racine et une couche de sol profond (Boone et al, 

1999) qui contribue à l'évaporation par capillarité. En outre, le modèle simule le stockage 

d'interception de l'eau et l'évolution du manteau neigeux basé sur un schéma simple d’une 

seule couche (Douville et al., 1995). Le drainage profond est calculé sur la base des formules 

de Noilhan et Mahfouf (1996). ISBA comprend également un paramétrage complet de la 

sous-grille de l'hydrologie afin de prendre en compte l'hétérogénéité des précipitations, 

l’infiltration, la topographie et la végétation au sein de chaque grille. Une approche 

TOPMODEL (Beven et Kirkby, 1979) a été utilisé pour simuler une fraction saturée où les 

précipitations sont entièrement converties en ruissellement de surface (Decharme et al., 

2006). 

L'infiltration sur les sols gelés et non gelés est calculée au moyen de deux sous-mailles avec 

une distribution exponentielle de l'intensité des pluies et de la capacité d'infiltration maximale 

du sol. Enfin, une approche de tuiles, dans laquelle chaque cellule de la grille est divisée en 

une série de sous-réseau patchs, est utilisée pour représenter la couverture terrestre et les 

hétérogénéités du sol en profondeur. Des bilans énergétiques et d'eau sont calculés pour 

chaque tuile au niveau de chaque cellule de la grille sachant que la fraction du couvert de 
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chaque type est utilisée pour déterminer les paramètres d’entrée de chaque de cellule de la 

grille (Decharme et Douville, 2006). La résistance stomatique de la végétation est calculée 

avec un modèle multiplicatif sur la base de Jarvis (1976), où une résistance stomatique 

minimale est divisée par des fonctions de contrainte représentant l'effet du rayonnement 

solaire, le stress hydrique du sol, l'humidité de l'air et la température de l'air. Le modèle ISBA 

LSM utilise des données climatologiques saisonnières de LAI obtenue par satellite fournies 

par ECOCLIMAP. 

 

Figure V.6 : Schéma des transferts hydriques du modèle ISBA 

Avec  

D : drainage profond 

 d1, d2, d2 : les coefficients de diffusion dans le sol ; 

E : flux d’évaporation ; 

H : flux de chaleur sensible ; 

G : flux de chaleur dans le sol ; 

Qr : ruisselement de surface ; 

Ta : température de l’air ; Va : vitesse de vent ; Ps : préssion atmosphérique ; 

Ra : flux radiatif infrarouge incident ; 

Rg : flux radiatif solaire incident ; 

Ws : le contenu en eau volumique de surface ; 

Wr : le réservoir d’interception ; 

Wg, W2 et W3: les contenus en eau en profondeur du sol ; 

Forçage atmosphérique 

ISBA 
Schéma de surface  

Précipitation 
Ta, Va 
Ps 
Ra , Rg 
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Sur la base de l'ISBA, Calvet et al., (1998) ont développé ISBA-A-gs. ISBA-A-gs simule la 

photosynthèse et son lien avec la conductance stomatique, ce qui permet de décrire l’effet de 

la concentration en dioxyde de carbone de l’atmosphère sur la transpiration foliaire et permet 

de quantifier au premier ordre l’incertitude de la réponse des plantes au changement 

climatique. Il utilise aussi une formulation originale de la réponse des plantes au stress 

hydrique, distinguant deux types de comportement (évitement et tolérance). ISBA-A-gs 

calcule de manière interactive la biomasse aérienne et le LAI (surface totale des feuilles par 

unité de surface du sol), grâce à un modèle de croissance simple. 

 

Figure V.7 : Schéma du principe de calcul des flux de surface par ISBA-Standard et ISBA-A-gs 

Avec  

LE : flux de chaleur latente ; 

LAI : indice foliaire ; 

H : flux de chaleur sensible ; 

Ts : température de surface ; 

Rn : bilan radiatif ; 

W : contenu en eau. 

La représentation de la photosynthèse est basée sur le modèle de Goudriaan et al. (1985) 

modifiée par Jacobs (1994) et Jacobs et al. (1996). Ce paramétrage est dérivé de l'ensemble 

des équations couramment utilisées dans d'autres modèles de surface (Farquhar et al., 1980, 

pour les plantes C31, et Collatz et al., 1991, pour les plantes C42) il s’agit de la même 

formulation pour les plantes C4 et C3, ne différant que par les paramètres d'entrée.  

                                                 
1 Plante produisant des molécules à 3 carbones 
2 Plante produisant des molécules à 4 carbones 
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Le modèle comprend aussi une représentation originale du stress liée à l'humidité du sol. 

Deux différents types de réponse de la plante à la sécheresse se distinguent pour une 

végétation herbacée (Calvet, 2000) et pour les forêts (Calvet et al., 2004). La réponse des 

plantes à la sécheresse se caractérise par l'évolution de l'efficacité de l'utilisation de l'eau 

(WUE : water use efficiency) soumis à un stress modéré : WUE augmente dans les stades 

précoces de stress hydrique du sol dans le cas d’une réponse évitant la sécheresse, alors que 

WUE diminue ou reste stable dans le cas d’une réponse tolérante à cette sécheresse. 

Les principales améliorations de l'ISBA-Ags par rapport à la version standard de l'ISBA sont 

les suivants (Laffont et al., 2011): (1) une représentation plus réaliste de la conductance 

foliaire, (2) une meilleure intégration à l'échelle du couvert en utilisant une paramétrisation 

(simple) de transfert radiatif, (3) un indice foliaire dérivé des modèles climatiques peut 

maintenant contribuer à mieux prendre en compte pour le contrôle biologique de 

l'évapotranspiration ; (4) le nouveau schéma peut être validé par l'assimilation nette calculée à 

l'aide de mesures in situ du flux de CO2, (5) les phénomènes complexes associés à une 

augmentation de la concentration atmosphérique en CO2 peuvent éventuellement être pris en 

compte. 

V-4-2 Validation des sorties d’humidité ISBA-A-gs 

Dans cette section, nous présenterons une comparaison des produits d’humidité de surface et 

ceux du profil du sol entre les séries temporelles ERS (intégrés dans le modèle FAO-56), les 

précipitations et les sorties d’humidités ISBA-A-gs. Pour la comparaison des ensembles de 

données ERS et ISBA-A-gs, trois paramètres statistiques ont été calculés : l'erreur moyenne 

quadratique (RMSE), le coefficient de corrélation (R2), et le biais entre les deux ensembles de 

données.  

Les estimations d'humidité du sol dérivées de la série ERS sont comparées à ceux  modélisées 

par ISBA-A-gs pour la couche superficielle (les dix premiers centimètres du sol) et pour les 

profils d'humidité du sol (100 cm de profondeur), au cours de la période allant de 1991 à 

2007. 

Les variations locales dans les produits de surface ERS ne sont pas complètement représentés 

par les sorties ISBA, puisque, cette humidité représente les dix premiers centimètres du sol, ce 

qui est moins influencé par les conditions atmosphériques (pluie, vent et rayonnement solaire) 

que les cinq premiers centimètres de sol (cas des données ERS / SSM).  
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Figure V.8 : Inter-comparaison entre les sorties d'humidité de surface ISBA-A-gs et ERS 

Les paramètres statistiques calculés à partir de la comparaison sont considérés comme 

satisfaisants (RMSE 0.04 m3/m3, le biais 0.02 et R2 de 0.52) en raison de la grande variabilité 

de l'humidité dans les premiers centimètres du sol (Le Morvan et al., 2008). 

Les produits ERS/SSM présentent des valeurs d'humidité élevés (figure V.8), en particulier 

liées à des événements pluvieux. Cette tendance est étroitement liée aux conditions 

climatiques du site, caractérisée par des valeurs d'évapotranspiration élevées, avec laquelle la 

surface s'assèche en général très rapidement après une pluie. 

La figureV.9 fournit une comparaison entre les sorties mensuelles d’humidité en profil de 

ISBA-A-gs (SWI) et ceux de ERS. Un bon degré de cohérence est observé entre les deux 

produits. Un retard, de l'ordre de quelques jours est noté entre les événements pluvieux et 

l'augmentation de la valeur de l'humidité sur les produits ERS. La simulation ISBA-A-gs est 

capable de reproduire la principale humidité de la zone racinaire estimée par ERS. Les 

paramètres statistiques issus de la simulation sont raisonnables, avec une RMSE de 0.03 

m3/m3, une bonne corrélation R2 de 0.5 et un faible biais de 0.008.  
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Figure V.9 : Inter-comparaison entre les sorties d'humidité de la zone racinaire ISBA-A-gs et ERS. 

V-4-3 Validation des sorties d’évapotranspiration du modèle FAO-56 

La figure IV.10 permet de juger la performance du modèle FAO-56 intégrant les données 

satellites multi-capteurs  pour restituer l’évolution temporelle de l’évapotranspiration sur la 

plaine de Kairouan. Cependant, pour valider les sorties ET de FAO-56 en les comparant avec 

les sorties de ISBA-A-gs, il a fallut prendre les dates où l’on dispose d’une information sur 

l’humidité du sol tout au long des trois saisons agricoles dont on a présenté les cartes de 

cumuls précédemment.  

Les sorties des deux modèles affichent une corrélation relativement forte de 0.55. 

Globalement nous constatons que l’approche double du modèle FAO-56 donne des résultats 

acceptables pour l’estimation des besoins en eau des cultures. La valeur du Root Mean Square 

Error (RMSE) entre l’évapotranspiration simulée par FAO-56 et celle simulée par ISBA-A-gs 

est 0.36 mm par jour. Cette valeur reste relativement faible en comparaison avec la valeur 

moyenne de l’ET qui est de l’ordre de 2 mm par jour. 
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Figure V.10 : Evapotranspiration simulée par le modèle FAO-56 en fonction de celle simulée par 
ISBA-A-gs 

Nous allons analyser cette validation par saison agricole.  

 La saison agricole 1998-1999 : les précipitations de cette saison sont de l’ordre de 

280mm. Nous avons choisis de comparer les dates où nous disposons d’une 

information de l’humidité du sol. Rappelons que les humidités du sol utilisées dans le 

calcul de l’évapotranspiration sont issues des diffusiomètres ERS et ASCAT à une 

fréquence d’une valeur tous les 2 à 3 jours pour les humidités de surface. 

La figure V.11 fournit une comparaison entre l’évapotranspiration simulée par ISBA-

A-gs et celle simulée par FAO-56. Un bon degré de cohérence est observé entre les 

deux sorties. Les paramètres statistiques issus de la simulation sont raisonnables, avec 

une RMSE de 0.39 mm/jour, une bonne corrélation R2 de 0.55 et un faible biais de 

0.009.  

Sur certaines dates, nous observons une sous estimation de l’évapotranspiration 

simulée par ISBA-A-gs, probablement en lien avec les évènements pluvieux considérés 

dans les simulations. 
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Figure  V.11 : Illustration des sorties d’évapotranspiration des deux modèles FAO-56 et ISBA-A-gs 
(saison agricole 1998-1999)  

 La saison agricole 1999-2000 : une saison agricole relativement sèche avec un total de 

précipitation annuelle de l’ordre de 250 mm, les  résultats de comparaisons sont plus 

cohérents. Le modèle FAO-56 retrouve pratiquement les mêmes tendances que le 

modèle ISBA-A-gs que ce soit en augmentation des valeurs d’évapotranspiration ou en 

diminution (figure V.12). Le modèle FAO-56 a tendance à surestimer certaines valeurs 

d’évapotranspiration surtout quand il s’agit de très faibles valeurs. Toutefois, les 

paramètres statistiques issus de la comparaison sont bons, avec un RMSE de 0.25 

mm/jour, une bonne corrélation R2 de 0.61 et un faible biais de 0.01.  
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Figure  V.12 : Illustration des sorties d’évapotranspiration des deux modèles FAO-56 et ISBA-A-gs 
(saison agricole 1999-2000) 

 La saison agricole 2004-2005 : elle est caractérisée par une forte pluviométrie moyenne 

annuelle de l’ordre de 380 mm. En terme de validation de notre modèle, les résultats de 

comparaison de ET simulé par ISBA-A-gs et FAO-56 sont moyens (figure V.13). En 

effet, l’erreur moyenne quadratique est de 0.47 mm/jour, le coefficient de corrélation 

R2 est de 0.25 et le biais de 0.09. Cela s’explique par la fréquence des mesures 

d’humidité par satellite qui fait qu’il y a possibilité de rater des évènements pluvieux. 

 

Figure  V.13 : Illustration des sorties d’évapotranspiration des deux modèles FAO-56 et ISBA-A-gs 
(saison agricole 1998-1999) 

  

0 

10 

20 

30 

40 

50 

60 

70 

80 

90 

100 0 

1 

2 

3 

4 

5 

6 

Ev
ap

o
tr

an
sp

ir
at

io
n

 (
m

m
) 

Date 

Année agricole 2004-2005 

Précipitation ET_FAO ET_ISBA 

P
ré

ci
p

it
at

io
n

  (
m

m
) 



Chapitre V : Spatialisation du modèle FAO-56 à partir des données satellites 

 
150 

Conclusion  

Notre objectif dans ce chapitre est de spatialiser l’approche double du modèle FAO-56 afin de 

cartographier les besoins en eau des cultures, qui est une donnée nécessaire pour le calcul de 

bilan hydrique à l’échelle régionale. L’utilisation combinée de données satellites optiques et 

radar a permis la spatialisation de l’approche double du modèle FAO-56. 

En se basant sur le modèle FAO-56 à méthode double, trois paramètres sont nécessaires pour 

spatialiser les cartes des besoins en eau. Il s’agit de l’évapotranspiration de référence ET0, du 

coefficient cultural de base Kcb  et le coefficient d’évaporation du sol Ke.  

La spatialisation d’ET0 a été faite en utilisant les données climatiques issues de la station 

météorologique de Kairouan tels que la température, l’humidité, le vent et le rayonnement 

global issues du serveur SoDa à une résolution de 20 km. Nous calculons le ET0 en se basant 

sur l’équation du modèle FAO-Penman-Monteith qui intègre ces paramètres climatiques.  

Les observations satellites sont inversées et interpolées afin de décrire les variations spatiales 

et temporelles des principales variables du couvert végétal utiles au calcul de 

l’évapotranspiration: le taux de couverture du sol par la végétation et le coefficient cultural.  

Pour les cultures annuelles, des relations  sont déjà établies  par Er-raki (2008) entre l’indice 

de végétation NDVI déduit de la série d’images temporelles SPOT VEGETATION et le 

coefficient cultural de base Kcb ainsi que la fraction du couvert 

Pour les plantations arborées à feuillage pérenne (cas des oliviers sur la plaine), il est plus 

difficile de tirer parti de la télédétection car la dynamique de la canopée est moins prononcée 

et l’hétérogénéité inter-parcellaire plus élevée (âge et densité des arbres). Nous avons adopté 

l’approche à coefficient cultural fixe déduit à partir d’une étude faite des couverts d’olivier en 

tenant compte de la fraction du couvert. 

Concernant le coefficient d’évaporation du sol, nous avons adopté un modèle Merlin et al. 

(2011) qui se base sur une formulation intégrant l’humidité au sol. Cette dernière est déduite 

de la série des produits des diffusiomètres ERS et ASCAT. 

Ce modèle fonctionne au pas de temps journalier, et simule l’évapotranspiration sur toute la 

plaine à une résolution de 1 km. Les sorties de ce modèle ont été validées par les sorties d’un 

autre modèle SVAT de météo France : ISBA-A-gs. La validation a été faite en deux étapes. 

Dans une première étape, nous avons comparé les sorties de ISBA-A-gs en termes d’humidité 

du sol en surface et en zone racinaire avec les estimations d'humidité du sol dérivées de la 

série ERS au cours de la période allant de 1991 à 2007.  
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Dans une deuxième étape, nous avons comparé les sorties d’évapotranspiration simulées par 

ISBA-A-gs et par FAO-56. Les résultats sont relativement cohérents  avec un RMSE global de 

l’ordre de 0.36 mm/jour, sachant que l’évapotranspiration moyenne est estimée à 2 mm/jour. 
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Conclusion générale 

Le suivi et la caractérisation des états de surface ainsi que leurs évolutions à l’échelle 

temporelle se sont avérés parmi les priorités des scientifiques, particulièrement dans les 

régions arides et semi-arides dotées de ressources en eau rares et caractérisées par des 

périodes de sècheresse fréquentes et d’un déficit hydrique croissant sous l’effet des demandes 

en eau galopantes. En effet, ceci permettrait de produire de la connaissance utile pour mieux 

estimer le bilan hydrique et donc mieux gérer les ressources en eau en  agriculture. 

Le bilan hydrique est établi pour un lieu et une période donnée par comparaison entre les 

apports et les pertes en eau. Les pertes sont essentiellement dues à la combinaison de 

l’évaporation et la transpiration des plantes, que l’on désigne sous le terme 

d’évapotranspiration. 

Dans ce cadre, l’objectif de cette thèse est de comprendre le fonctionnement d'un éco-système 

en région semi-aride en évaluant les potentialités des données satellites optiques et micro-

ondes à basse résolution spatiale dans le suivi des états de végétations, de l’humidité des sols 

ainsi que dans l’estimation l’évapotranspiration, paramètre clé du bilan hydrique. 

Les travaux menés dans le cadre de cette thèse sur la plaine de Kairouan en Tunisie centrale, 

ont permis de développer et de valider des méthodologies pour l’exploitation et la valorisation 

des séries temporelles satellites, en particulier celles acquises dans les longueurs d’onde 

optique pour le suivi de la dynamique de la végétation en milieu semi aride, et celles acquises 

dans le domaine des micro-ondes pour l’évaluation du stock d’eau dans le sol. 

L’analyse de la série temporelle de l’indice NDVI de SPOT-VEGETATION de 1998 à 2010 

sur les trois types de couvert végétal a relevé des fortes dynamiques de NDVI en général 

durant les années humides et des faibles dynamiques durant les années sèches. Ceci est 

valable pour les cultures annuelles et les pâturages. Pour les oliviers avec un pourcentage de 

couverture relativement faible (taux de couverture de 8%) due au grand espacement entre les 

arbres (en moyenne 20 m d’écartement), la dynamique de NDVI est très faible. 

Face à ces variabilités temporelles de la dynamique du NDVI, il paraît essentiel d’appréhender 

le comportement de la végétation face à des fréquentes périodes de sècheresse. Dans ce 

contexte, l’analyse fractale paraît être une approche adaptée pour étudier le phénomène de 

persistance des trois types de couverts.  

 L’analyse fractale des cultures annuelles révèle deux types de comportements : une 

persistance positive à l’échelle de la saison agricole et l’absence de cette dernière à des 
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fréquences correspondantes à une période de plus d'un an. Dans la pratique, les effets 

d'une période de sécheresse se fait sentir tout au long de la saison complète. Après cette 

saison, il n'y a aucun souvenir de ce qui s'est passé un an auparavant. 

 L’analyse fractale sur les pâturages indique un effet persistant de la sècheresse pour ce 

type de végétation, qui peut durer plus d'un an. Ce résultat peut être expliqué par le fait 

qu'un pourcentage élevé des pâturages n’est pas constitué d’une végétation annuelle, 

mais correspond à une végétation courte, qui se développe sur une période de plusieurs 

années. Suite à un événement de sécheresse intense et la disparition d'une partie de la 

couverture végétale, ce dernier peut exiger plus d'un an pour récupérer le degré de 

couverture qu'il représentait avant la sécheresse. 

 Enfin, l’analyse fractale sur les oliviers montre un faible degré de persistance, comparé 

à ceux des deux autres types de couverts. L'effet de persistance faible indique la 

résistance des oliviers à la sécheresse notamment en raison de grand écartement entre 

les pieds des arbres permettant d’avoir à disposition de chaque arbre un volume de terre 

important que les racines de chaque olivier exploitent pour chercher de l’eau même 

assez loin. 

La disponibilité de cette longue série temporelle de NDVI nous a permis de développer un 

indice simple et opérationnel qui peut fournir une illustration quantitative de l’état de stress de 

la végétation et de l'influence de la sécheresse sur le couvert. Cet indice, baptisé VAI 

« Vegetation Anomaly Index », est définit par le rapport de la différence entre le NDVI et le 

NDVI moyen et l’écart-type. Il est proposé au pas de temps décadaire. Une valeur positive du 

VAI indique une dynamique satisfaisante de la végétation, alors qu'un VAI négatif indique la 

présence de stress de la végétation. La validation de cet indice est faite en deux étapes.  

Le VAI est en premier comparé avec les précipitations. Les plus fortes corrélations sont 

observées pour les cumuls de 4 mois de précipitations (CP3). Ceci est une conséquence du 

fait que les déficits d'eau ont un effet cumulatif sur la végétation, en particulier dans les 

régions arides. 

Le VAI est en second lieu comparé à deux autres indices bien connus dans la littérature 

scientifique VCI (Kogan, 1995) et DEV. NDVI. Les comparaisons avec l'indice DEV.NDVI ont 

mis en évidence les limites de ce dernier dans l'estimation de l'intensité de la sécheresse. Le 

VAI permet de calculer une valeur normalisée, ce qui est indépendant de la période de temps 

sélectionnée ou de type de végétation. Ainsi, le VAI pourrait fournir une description plus 

détaillée de la dynamique du couvert végétal, sans avoir besoin d'autres formes 

complémentaires ou auxiliaires de données. Les comparaisons faites avec le VCI révèlent 
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certaines limites de cet indice, particulièrement dans sa formulation basée sur les valeurs 

minimales et maximales de NDVI. En effet, la différence entre les valeurs statistiques 

moyennes, et la valeur moyenne calculée à partir des valeurs minimum et maximum de NDVI 

seulement  peut varier d'une région à une autre et d'un type de couvert végétal à un autre. Sur 

la base des différences observées entre ces deux indices, le VAI se révèle avoir une meilleure 

performance en termes de mesure de l'intensité de sécheresse. 

Malgré son fort potentiel, le VAI présente certaines limites, du fait de sa sensibilité potentielle 

à d’autres effets autres que la sècheresse comme par exemple l’évolution des vocations des 

terres agricoles et l’hétérogénéité des occupations du sol de la zone d’étude. 

Pour l’analyse du stock d’eau dans le sol, la disponibilité d’une longue série temporelle des 

diffusiomètres ERS et ASCAT/METOP nous a permis de suivre la variabilité de l’humidité 

du sol à l’échelle spatiale et temporelle. Avant de procéder à cette analyse, nous avons pu 

valider ces produits d’humidité sur notre site par différentes approches. La validation des 

humidités en surface et en zone radiculaire avec les mesures terrain révèle un bon degré de 

cohérence. Ces cartes d’humidités ont été également confrontées à des produits d’humidité  

ASAR/ENVISAT. Une bonne cohérence est aussi trouvée entre les estimations ASCAT et 

ASAR, avec une erreur RMSE égale à 0.032 m3/m3. Les résultats de notre validation du 

produit ASCAT sur notre site en Tunisie centrale sont encourageants.  

Une analyse d’anomalie est effectuée sur les données des diffusiomètres spatiaux pour fournir 

une représentation quantitative de l'intensité de la sécheresse, en se basant sur l’humidité en 

profil du sol SWI. Ceci nous a permis de proposer l’indice MAI « Moisture Anomaly index ». 

Si le MAI est positif, ceci correspond à une absence de sècheresse par contre s’il est négatif, 

cela correspond à une période de déficit en eau (manque de précipitation). Cet indice est 

comparé et est également validé en utilisant l'indice des précipitations SPI (McKee, 1993). Un 

degré élevé de corrélation est observé entre les deux indices. Cependant, certaines différences 

sont notées dans quelques cas ce qui pourrait être lié à la fréquence des estimations d'humidité 

du sol, à la méthodologie utilisée pour les estimations de l'humidité du profil du sol, aux 

caractéristiques du climat semi-aride (précipitations limitées, niveau élevé d'évaporation) et 

aux échelles spatio-temporelle à laquelle la précipitation et l'humidité sont estimées. L'indice 

des anomalies d'humidité pourrait être un outil utile, complémentaire aux indices de 

précipitations, pour analyser des situations de sécheresse. Ceci est particulièrement le cas dans 

les régions dépourvues de réseau de pluviomètres mais aussi dans les régions arides et semi-

arides où l’existence d’un nombre limité d’évènement pluvieux souvent extrêmes pourrait être 

non cohérent avec la réalité du stock d'eau dans le sol. La cohérence entre les deux indices 



Conclusion générale 

 
161 

serait certainement améliorée si les estimations d'humidité du sol étaient disponibles sur une 

base journalière. 

Ces deux séries temporelles optiques et micro-ondes nous ont permis de faire un suivi sur 

deux paramètres des états de surfaces : la dynamique de végétation et l’humidité du sol, qui 

sont indispensables pour modéliser le processus d’évapotranspiration. 

L’approche proposée dans ce contexte est de cartographier l’ET par un modèle simple et 

surtout peu gourmand en termes de paramètres d’entrées qui pourrait donner une estimation 

spatialisée de l’ET en milieu semi-aride. Le choix a porté sur le modèle FAO-56, l’approche à 

double coefficient, considéré comme un modèle simple et opérationnel. Au niveau de 

l’application de la télédétection spatiale, l’utilisation combinée de données climatiques et de 

données satellite optique et radar à basse résolution (SPOT-VEGETATION et ERS/ASCAT) 

a fait l’objet de la spatialisation du modèle FAO-56 à coefficient cultural double. Trois 

paramètres sont nécessaires pour la spatialisation : l’évapotranspiration de référence ET0 

calculée en se basant sur l’équation du modèle FAO-Penman-Monteith ; le coefficient cultural 

de base Kcb estimé à partir de la série temporelle SPOT-VEGETATION via l’indice de 

végétation NDVI pour les cultures annuelles et le coefficient d’évaporation du sol Ke calculé 

par le modèle de Merlin (Merlin et al., 2011) qui se base sur une formulation intégrant 

l’humidité au sol déduite par les diffusiomètres ERS et ASCAT. 

Ce modèle fonctionne au pas de temps journalier, et simule l’évapotranspiration sur toute la 

plaine à une résolution de 1km. Les sorties de ce modèle ont été validées par les sorties d’un 

modèle SVAT de météo France : ISBA-A-gs. La validation a été faite à deux étapes. 

Nous avons validé en premier lieu les humidités du sol en surface et en zone radiculaire avec 

les estimations d'humidité du sol dérivées de la série ERS au cours de la période allant de 

1991 à 2007. Les résultats des validations ont révélé des RMSE de l’ordre de 0.04 m3/m3 pour 

l’humidité de surface et 0.04 m3/m3 pour l’humidité en zone radiculaire. 

Dans une deuxième étape, nous avons comparé les sorties d’évapotranspiration simulées par 

ISBA-A-gs et par FAO-56. Les résultats sont relativement cohérents  avec un RMSE global de 

l’ordre de 0.36 mm/jour, sachant que l’évapotranspiration moyenne est estimée à 2 mm/jour. 

Plusieurs axes de recherche et de développement se dégagent de ces travaux de thèse. Ces 

axes portent, d’une part, sur l’utilisation des indices de sècheresse issus de données satellites 

de façon opérationnelle, et d’autre part sur, la proposition d’une cartographie régionale de 

l’évapotranspiration. En dépit des questions scientifiques auxquelles cette thèse a répondu, il 

reste certainement des travaux à approfondir. 

Les principales perspectives qui font suite aux travaux menés dans cette thèse sont : 
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 La perspective première de ce travail est d’établir des cartes de VAI à l’échelle 

Nationale. Il est déjà convenu  dans le cadre d’un nouveau projet lancé PAPS-EAU 

(Programme d'Appui aux Politiques Sectorielles relatives au domaine de l'Eau) 

de développer un outil opérationnel permettant un suivi mensuel, avec un glissement 

décadaire de l’évolution de l’état réel du stress de la végétation à l’échelle nationale, 

avec une résolution de 1km. 

 Dans le cadre de ce même projet, une proposition d’une spatialisation de l’indice MAI 

à l’échelle du pays à une résolution de 25 km est lancée en vue de l’obtention d’une 

information mensuelle sur le stock d’eau dans le sol qui pourrait être certainement 

complémentaire aux indices de pluviométrie qui ne reflètent pas toujours les réserves 

en eau dans le sol, à cause de la faible fréquence des évènements pluvieux et aussi la 

présence d’évènements torrentiels. 

 Cette approche simple d’estimation de l’ET à l’échelle régionale développée durant 

cette thèse montre des résultats cohérents notamment en notre d’étude, il serait 

intéressant de la tester sur d’autres zones dont les conditions climatiques sont 

similaires afin d’évaluer l’approche.  

 D’autres capteurs pourront être utilisés également pour dévélopper les indices de 

sècheresses issues des produits d’humidités. SMOS, lancé en Novembre 2009, a été 

conçue pour observer l'humidité du sol au dessus des masses continentales de la Terre 

et la salinité des océans. Les données issues de ce capteur qui répondent aux besoins 

de la modélisation météorologique et climatique devraient permettre le dévelopement 

de ces indices de manière opérationnelle. 

 L’utilité de la basse résolution ou des satellites grands-champ réside dans l’étude des 

vastes étendues avec une haute répétitivité temporelle, néanmoins, leurs résolutions 

restent bien supérieures à la taille de la parcelle agricole. Si l’on cherche à faire des 

études fines en termes du bilan hydrique et estimation précise des besoins en eau, il 

serait utile d’utiliser des données haute résolution spatiale. L’arrivée de la 

constellation SENTINEL (Sentinel 1 et 2) devrait permettre grâce à des produits 

végétation et humidité haute résolution de répondre plus à ce besoin. 
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ANNEXE 1: Les stations pluviométriques sur la 

zone d’étude 

Nom de la station Coordonnées 
Latitude Longitude 

Ain Beidha 35,52110 9,70722 
Ain Jloula 35,80194 9,81611 
Ain Grab 35,58020 9,72416 
Djouamia 35,93555 9,69167 
El Ala  CTV 35,61550 9,55805 
El Alem Office 35,56110 9,54690 
Barrage El Morra 35,68330 9,39800 
Brahmia Ecole 35,59550 9,42638 
Chérichira Ecole 35,63720 9,83690 
Daar Jamia 36,01910 10,19910 
Djbel Trozza 35,53194 9,36250 
Neggaz Ecole 35,61417 9,48194 
Hajeb Ayoun 35,39722 9,54610 
Haffouz SM 35,61630 9,40140 
Haffouz RE 35,63520 9,67660 
Hamrouni Ecole 35,42550 9,45610 
Barrage El Houareb 35,56880 9,75 
Esserja 35,68750 9,68470 
Bge Hoshas 35,93550 9,69160 
Djouamia 35,93550 9,69166 
Kairouan HER 35,38500 95,46900 
Kairouan SM 35,38330 9,54440 
Chébika 35,61690 9,58500 
MORRA BRGE 35,68167 9,39722 
Barrage Nebhana 36,05660 9,86800 
Ouled Amor 35,66800 9,53330 
Ousseltia Fôret 35,84722 9,58972 
Ousseltia INRAT 35,83527 9,60250 
Pont Romain 35,98472 10,04360 
Sbikha délégation 35,91916 10,02138 
Sbikha CTV 35,91888 10,02 
Skhira Kef Labied 35,73972 9,38361 
Sidi Néji 36,05660 9,38360 
Barrage de Sidi Saad 35,35330 9,69444 
Sidi Saad Gare 35,39330 9,69630 
Zbara 35,54305 9,73166 
Zebbes Téléphérique 35,63666 9,60805 
Menzel Mhiri 35,42750 9,85380 
Nasrallah 35,35270 9,82970 
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ANNEXE 2 : Les principaux capteurs utilisés dans 

cette étude  

En termes de caractérisations des états de surface à savoir la dynamique de la végétation et la 

caractérisation de la surface de sol, nous avons combinés plusieurs données satellites multi-

capteurs optiques et micro-ondes. Nous donnerons un aperçu sur les caractéristiques des 

différents capteurs utilisés dans cette étude.  

2-1 Les capteurs optiques 
2-1-1 SPOT-VEGETATION 

L’instrument VEGETATION est un capteur à large champ embarqué sur les missions 

d’observations SPOT (depuis SPOT 4) lancées en 1998 (Tableau 1). Ce capteur a des 

fauchées de plus de 2200 km et des champs de vue de l’ordre de 110° (angle zénithal de visée 

r compris entre -55° et +55°). Un pixel d’une scène est ainsi observé selon plusieurs 

configurations géométriques, ces configurations étant rythmées par le cycle orbital du satellite 

(26 jours pour SPOT) et le cycle annuel associé à l’évolution de la position du soleil. 

Le capteur VEGETATION utilise un système à barrettes dont l’optique compense en partie la 

perte de résolution spatiale en visée latérale. Cette différence, ajoutée à la capacité de 

navigation des plateformes SPOT explique l’excellente qualité géométrique des images 

VEGETATION. 

Tableau 1: Caractéristiques du capteur SPOT VEGETATION 
(http://vegetation.cnes.fr). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

Le capteur VEGETATION opère dans quatre bandes du spectre électromagnétique: bleu, 

rouge, proche infrarouge et moyen infrarouge; on présente dans le Tableau 2 les quatre bandes 

dans les domaines visible et proche infrarouge. 

 

 

Lancement 1998 
Altitude 830 km 
Orbite polaire héliosynchrone 
Heure de passage à 
l’équateur 

10:30 am (descendant) 

Champ de vue 
~2250 km 
Angle d’observation (off-nadir) de 
l’ordre de 50.5° 

Résolution spatiale au nadir 1.15Km 
Période de revisite 1 jour 

http://vegetation.cnes.fr/
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Tableau 2: Bandes spectrales du capteur SPOT VEGETATION 
(http://vegetation.cnes.fr/). 

Bande Bandes spectrales Longueur d’ondes Résolution spatiale (m) 
1 Bleu 0.43-0.47 μm 1000 
2 Rouge 0.61-0.68 μm 1000 
3 Proche Infrarouge 0.78-0.89 μm 1000 
4 Moyen Infrarouge 1.58-1.75 μm 1000 

 

Il existe essentiellement deux types de produits disponibles (Maisongrande et al. 2004). 

Les produits « physique » (P), correspondent à des segments de prise de vue « instantanée », 

c’est-à-dire sur quelques secondes à quelques minutes d’acquisition continue. Ils sont 

étalonnés et transformés en réflectances mais non corrigés des effets atmosphériques; 

Les produits de synthèse (S) sont élaborés après assemblage de plusieurs segments de prise 

de vue sur une même zone géographique. Ils existent au pas de temps journalier (recoupement 

des fauchées) et au pas de temps de 10 jours.  Les périodes sont définies à partir du calendrier 

légal : du 1er au 10, du 11 au 20 et du 21 à la fin de chaque mois. Ces données sont corrigées 

des effets atmosphériques au moyen du modèle SMAC  « Simplified Method for Atmospheric 

Correction » (Rahman et Dedieu, 1994 ; Berthelot et Dedieu, 1997) alimenté par des différents 

données. Les entrées de données pour la correction atmosphérique de SPOT-Vegetation sont 

l’épaisseur optique des aérosols (AOD), la vapeur d'eau atmosphérique, l'ozone et un modèle 

numérique d'élévation pour l'estimation de la pression atmosphérique (Maisangrande et al., 

2004). La vapeur d'eau (mesurée toutes les 6h) est obtenue à partir de Météo-France avec un 

1,5° × 1,5°  de résolution. L'AOD est extraite de la bande B0 (0.43-0.47 µm), en combinaison 

avec le NDVI (Maisangrande et al., 2004). 

Tous les produits VEGETATION sont géoréférencés et présentés dans une projection plate-

carrée, avec des pixels à une résolution de 1/112°. Ils sont accessibles par grandes régions du 

globe via le portail http://www.vgt.vito.be/. Ils sont distribués avec des données auxiliaires 

qui fournissent les conditions de prise de vue de chaque pixel (date et heure, angles de prise 

de vue et solaire). 

2-1-2 SPOT-HRG 

Le satellite SPOT 5 est équipé de deux capteurs HRG (Haute Résolution Géométrique) offrant 

une résolution spatiale de 5 m (ou 2,5 m) en mode panchromatique, de 10 m en mode 

multispectral (trois canaux, dans les domaines du vert, du rouge et de l'infrarouge proche) et 

de 20 m dans le moyen infrarouge. SPOT 5 dispose d'un instrument "végétation" dont nous 
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venons de donner les caractéristiques précédemment et surtout d'un instrument HRS (Haute 

Résolution Stéréoscopique) offrant une résolution de 5 m en mode panchromatique, avec une 

fauchée de 120 km et visées simultanées à 20° vers l'arrière et vers l'avant du satellite, ce qui 

en fait un outil remarquable pour l'imagerie stéréoscopique. 

Tableau 3 : Caractéristiques du capteur SPOT 5 
  
 
 
 
 
 

 

2-2 Les capteurs micro-ondes 
2-2-1 Les diffusiomètres ERS 1 et ERS 2  

Les satellites ERS 1 et ERS 2 de l'ESA (Europeean Space Agency) ont été lancés 

respectivement en 1991 et 1995. Ils sont équipés d’un système micro-ondes actif. 

Les satellites ERS de l'Agence Spatiale Européenne avaient pour mission d’observer la Terre, 

en particulier les océans et l’atmosphère grâce à des techniques Radar. ERS 1 a terminé ses 

opérations en 2000 et ERS 2 en 2011. Les satellites ERS 1 et ERS 2 portent un instrument 

actif à hyperfréquence AMI (Active Microwave Instrument), qui combine les fonctions d'un 

radar à ouverture synthétique (SAR) et un diffusiomètre. Les diffusiomètres ERS, avec des 

résolutions spatiales de 50 km effectue des mesures sur une large gamme d’incidence (de 18° 

à 59°) environ tous les 5 jours aux latitudes du Ferlo. Ils fonctionnaient à une fréquence de 5,3 

GHz (bande C). Au cours de son déplacement, le diffusiomètre ERS balaye une bande de 500 

km avec ses trois (3) antennes de mesure : l’antenne du milieu (midbeam) à visée latérale et 

les antennes avant (forebeam) et arrière (afterbeam) à ouverture oblique. ERS 2, conçu à 

l’origine pour durer 3 ans, a continué pendant 16 ans à fournir sa moisson de données 

(Tableau I.5). ERS 2 transportait à son bord les mêmes capteurs que ERS 1, dont le plus 

connu, le SAR (Synthetic Aperture Radar), a été le premier capteur radar commercial.  

 

 

 

 

 

 

Lancement  2002 
Altitude  822 km 
Orbite polaire héliosynchrone 
Inclinaison 98,7 degrés 
Durée d'un cycle 26 jours 
Champ de prise de vue 60 x 60 à 80 km 
Période de révolution 101 minutes 
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Tableau 4 : Caractéristiques des diffusiomètres ERS 1 et ERS 2 (http://esa.int). 
 

 

 

 

 

 

 

2-2-2 Le diffusiomètre ASCAT/ METOP  

Parallèlement aux systèmes de satellites géostationnaires, Eumetsat a développé un système 

de surveillance météorologique basé sur des satellites à orbites polaires. Le « Eumetsat Polar 

System » (EPS) constitue la contribution européenne au système mis en place conjointement 

par l’Europe et les Etats-Unis, via la NOAA, le « Initial Joint Polar-Orbiting Operational 

Satellite System » (IJPS). Le programme EPS consiste en une série de 3 satellites METOP 

successifs, qui devraient assurer la fourniture de données jusqu'en 2020. Par rapport aux 

satellites géostationnaires, les instruments sur les satellites polaires livrent des données plus 

détaillées (résolution spatiale supérieure) mais ils ont une résolution temporelle nettement 

inférieure. Le premier satellite, METOP-A a été lancé en 2006, avec à son bord plus d’une 

dizaine d’instruments destinés à effectuer des sondages de l’atmosphère (pression, humidité, 

température, concentration en ozone...) à différentes altitudes et selon différents profils et à 

cartographier la vitesse des vents au-dessus des océans. METOP-A a été conçu pour récolter 

des données en conjonction avec le système de satellites NOAA, les satellites opérant sur des 

orbites complémentaires. 

L’instrument ASCAT (Advanced SCATterometer) est à bord du satellite METOP qui est 

opérationnel depuis 2006 (Tableau 1.6). Son plus grand avantage reste sa répétitivité 

temporelle élevée avec en moyenne 2 mesures par jour. À l'instar du diffusiomètre ERS, le 

système géométrique d’ASCAT est basé sur l'usage de trois paires d’antennes. Celles-ci 

balaient des fauchées de 550 km de large. Les données ASCAT sont prises à des incidences 

comprises entre 25° et 65 ° (34 à 65° pour les antennes forebeam et afterbeam et 25° à 55° 

pour l’antenne midbeam). Le capteur ASCAT délivre des mesures le long de deux fauchées 

de 500 km de large, de part et d'autre de sa trace. Dans le cadre de cette étude, nous avons 

utilisé des données à 25 km de résolution spatiale. 

Lancement  ERS 1 : 1991 ;  ERS 2 : 1995 
Altitude  785 km 
Orbite polaire héliosynchrone 
Polarisation  Linéaire verticale VV 
Heure de passage à 
l’équateur 

9:30 am  

Champ de vue ~500 km 
Angle d’incidence  allant de 18° à 59° 

Résolution spatiale  50 Km 
Période de revisite 2 à 3 jours 

http://esa.int/
http://www.eumetsat.int/Home/Main/Satellites/Metop/index.htm
http://www.eumetsat.int/Home/Main/Satellites/Metop/index.htm
http://projects.osd.noaa.gov/IJPS/
http://projects.osd.noaa.gov/IJPS/
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Tableau I.5 : Caractéristiques du capteur METOP (http://www.eumetsat.int) 

 

 

2-2-3 Le radar ENVISAT/ ASAR 

 Principe de fonctionnement 

Un radar à synthèse d'ouverture (RSO) est un radar imageur qui effectue un traitement des 

données reçues afin d'améliorer la résolution en azimut. Le traitement effectué permet 

d'affiner l'ouverture de l'antenne. On parle donc de synthèse d'ouverture. D'où le nom de ce 

type de système. L'abréviation anglo-saxone SAR (Synthetic Aperture Radar) est 

fréquemment utilisée pour désigner ce type de radar. La résolution en distance est 

proportionnelle à l’impulsion émise. Et en azimut, la résolution est dépendante de l’ouverture 

de l’antenne et de la distance d’observation (Maitre, 2001). 

L’antenne du radar est fixée sur une face latérale d'un porteur (avion ou satellite). Elle a une 

ouverture azimutale assez grande (plusieurs degrés) dans la direction du mouvement et 

latéralement, elle peut aller de l'horizon à la verticale ce qui donne une résolution assez faible. 

A fin d’améliorer la résolution azimutale, on doit augmenter la longueur de l’antenne. Puisque 

ça ne peut pas se faire concrètement, il faut le réaliser virtuellement. Comme le radar se 

déplace, le même point est cependant illuminé plusieurs fois, on obtient une série de données 

pour chaque point sous le radar. En combinant la variation d'amplitude et de phase de ces 

retours, le traitement de synthèse d'ouverture permet d'obtenir des images des zones observées 

comme si on utilisait une large antenne à très grande résolution 

 ENVISAT/ ASAR 
Le 1er mars 2002, l'ESA lança ENVISAT, satellite évolué d’observation de la Terre placé en 

orbite polaire, appelé à fournir des mesures de l’atmosphère, de l’océan, de la Terre et de la 

glace. Les données produites par ENVISAT sont exploitées dans le cadre de la recherche 

scientifique sur la Terre et de la surveillance des changements environnementaux et 

climatiques. En outre, ces données facilitent le développement d’applications opérationnelles 

et commerciales.   

Lancement  2006 
Altitude  840 km 
Orbite polaire héliosynchrone 
Fréquence 5.22 GHz 
Champ de vue ~500 km 

Angle d’incidence  allant de 25° à 65° 
Résolution spatiale  25 Km 
Période de revisite 2 mesures / jour 

http://www.eumetsat.int/
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Figure 1 : principe de la synthèse d’ouverture 

ENVISAT est placé sur une orbite héliosynchrone à une altitude de 800 km. Son passage à 

l'équateur s'effectue à 10h00, heure locale, 30 minutes avant le passage de ERS 2. 

Sur le satellite ENVISAT est embarqué le capteur ASAR. ASAR est un radar à ouverture 

synthétique (SAR). Il fonctionne dans la bande C (λ=5.6 cm) et il assure ainsi la continuité 

des données après ERS 2. Par rapport à ERS 2, Il comporte un grand nombre d'améliorations 

en matière de couverture, d’angle d’incidence, de polarisation et de modes de fonctionnement. 

Ces améliorations permettent de piloter le niveau des hyperfréquences et de sélectionner 

différentes fauchées, de largeur variant de 100 ou 400 km. 

Cinq modes différents sont programmables et fournissent chacun des images de taille, de 

résolution (radiométrique et spatiale), de polarisation et de fréquence temporelle différentes. 

Ils sont exclusifs et ne fonctionnent donc pas en même temps. Ils peuvent être regroupés selon 

deux principes de fonctionnement différents : 

 Stripmap (modes : Image, Wave) 

 ScanSAR (modes : Wide swath, Global Monitoring, Alternating Polarisation) 
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ANNEXE 3 : Application du VAI avec le CP2 

 
Nous présentons dans cette annexe les résultats de comparaisons entre le VAI et le CP2 

(cumuls de précipitations de 3 mois) pour les trois types de couvertures végétales. 

 

1. Cas des cultures annuelles 
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2. Cas des oliviers 

 
 

3. Cas des pâturages 
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ANNEXE 4 : Application du VAI avec le CP4 

 
Nous présentons dans cette annexe les résultats de comparaisons entre le VAI et le CP4 

(cumuls de précipitations de 5 mois) pour les trois types de couvertures végétales. 

1. Cas des cultures annuelles 
 

 
  



Les annexes 

 
174 

2. Cas des oliviers 
 

 
3. Cas des pâturages 
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