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Résumé

Une évaluation précise de I'évapotranspiration (ET) est indispensable a I'échelle du bassin pour étudier les
processus hydrologiques et le bilan hydrique, en particulier de I'amont vers lI'aval. Dans les montagnes, ce
terme est mal connu en raison de divers défis, notamment la diversité de la végétation, la variabilité
topographique, le manque de données disponibles et la difficulté d'effectuer des mesures sur ces terrain
complexe. Dans ce contexte, I'objectif principal de cette thése est d'étudier le potentiel de différents
modéles basés sur la télédétection, a savoir TSEB (Two-Source-Energy-Balance model), SPARSE (Soil
Plant Atmosphere and Remote Sensing Evapotranspiration), Shuttleworth-Wallace (SW) and SAMIR
(SAtellite Monitoring of IRrigation), pour estimer I'ET sur une région du piémont du montagne.
Premiérement, les modeles ont été testés a I'échelle locale en comparant avec les mesures de deux
systémes d’Eddy covariance (EC). Deuxiemement, la performance des modeles a I'échelle de la zone
d'étude a été évaluée en pondérant les estimations par le footprint d’un scintillométre a grande ouverture
(LAS) et en les comparant aux mesures.

D’abord TSEB basé sur les données de télédétection, MODIS et Landsat, a été testé a I'échelle locale en
comparant ses estimations aux mesures EC. A I'échelle locale, les résultats de comparaison des flux de
chaleur latente simulés par TSEB basé sur les données Landsat sont trés encourageants en comparant aux
mesures LAS, tandis qu’une dispersion plus importante a été observée lors de l'utilisation des produits
MODIS. Ensuite, SW a été testé a I'échelle locale et de bons accords avec la mesure ont été démontrés.
Cependant, ce modele a besoin de nombreuses variables d'entrée pour calculer les résistances du sol (r%)
et de la végétation (r7), qui sont souvent difficiles a estimer a grande échelle, en particulier I'numidité du
sol. Pour ce fait, une nouvelle approche pour spatialiser ¥ et r’ basée sur deux proxys de variables
thermiques a été proposée. La comparaison entre les valeurs ET estimées par la nouvelle approche et
mesurées confirme la capacité de I'approche proposée a fournir des cartes ET satisfaisantes. SPARSE a
montré des performances acceptables pour 1’estimation des flux de chaleur latente et sensible. Cependant,
il est limité par plusieurs hypotheses et incertitudes. Notamment, la fiabilité des données de température
de surface. De plus, le fait de prendre des parameétres calibrés constants sur toute I'année dans différentes
conditions de végétation et d'environnement n'est pas représentatif d'une surface aussi complexe, en
particulier la résistance stomatique minimale (rst,,;,). Le modele SAMIR (SAtellite Monitoring of
Irrigation), est utilisé pour effectuer un suivi journalier du bilan hydrique de la zone étudiée. SAMIR a
montré une tres bonne performance pour la prévision de I'ET. Toutefois, une surestimation est observée
de I’ET en été du fait de la non prise en compte de I’arrét des irrigations li¢ a 1’asséchement de 1’Oued.
Malgré I'avantage du modéle SAMIR dans I'estimation des composantes du bilan hydrique, la nécessité
des données des apport en eau (irrigation et pluie) nécessaires pour I'estimation de I'ET réelle reste le
principal inconvénient de ce modéle.

Enfin, SW, SPARSE et SAMIR ont été intercomparé afin d’investiguer leur précision et leur applicabilité
compte tenu des différents niveaux de complexité et des exigences en variable d'entrée. Les trois modéles
prédisent bien I'évolution saisonniére de I'ET pendant les deux saisons 2017 et 2018. Cependant, SAMIR
affiche de meilleures performances que SPARSE et SW. Cette comparaison a montré le potentiel de
chaque modele pour I'estimation de I'ET. De plus, les résultats obtenus montrent que les performances des
modeles sont contrastées et varient au cours de la saison en fonction des conditions de stress et du
développement de la végétation. Ceci met en évidence l'idée que la complémentarité de ces modéles



pourrait étre exploitée, par exemple en assimilant les estimations SPARSE dans SAMIR qui a montré une
bonne cohérence temporelle mais avec biais sur certaines périodes.

Mots clés : Evapotranspiration, piémont, modélisation, Scintillométre, Eddy covariance.
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Abstract

An accurate assessment of evapotranspiration (ET) is crucially needed at the basin scale for
studying the hydrological processes and water balance especially from upstream to downstream. In
the mountains, this term is poorly understood because of various challenges, including the vegetation
diversity, topography variation, lack of available data and because the in situ direct measurement of ET is
difficult in complex terrain. The main objective of this theses was to investigate the potential of different
models, namely Two-Source-Energy-Balance model (TSEB), Soil Plant Atmosphere and Remote Sensing
Evapotranspiration (SPARSE), Shuttleworth-Wallace (SW) and SAtellite Monitoring of IRrigation
(SAMIR), driven by remote sensing data for estimating ET over a complex mountain region. First, the
models were tested at the local scale against the EC measurements using local measurement or/and
remote sensing inputs at the satellite overpasses. Secondly, the potential of the models for evaluating the
evapotranspiration at large scale was investigated by aggregating the estimated map based on the LAS
footprint and compared them to the LAS measurements.

TSEB was tested at the local scale against the EC measurements using multi-scale remote sensing
(MODIS and Landsat) inputs at the satellite overpasses. As for the local scale, the comparison of the
latent heat fluxes simulated by TSEB driven by Landsat data performed well against those measured by
the LAS, while slightly more scattering was observed when MODIS products were used. SW was tested
at the local scale and good agreements with the measurement was shown. However, this model needs
many input variables to compute soil (r°) and vegetation (r) resistances, which are often difficult to
estimate at large scale particularly soil moisture. In this study, a new approach to spatialize r° and ¥
based on two thermal-based proxy variables was proposed. The comparison between the ET values
estimated using the proposed approach and measured confirm the ability of the proposed approach to
provide satisfactory ET maps. The parallel version of SPARSE is used by calibrating five of these more
sensitive parameters. SPARSE has shown acceptable performance in estimating latent and sensible heat
fluxes. The SPARSE model is limited by several assumptions and uncertainties. In particular, the
reliability of the surface temperature data. In addition, the fact of taking constant calibrated parameters
over the whole year in different vegetation and environmental conditions is not representative of such a
complex surface, in particular the minimum stomatal resistance (rst,,;,). The SAMIR model (SAtellite
Monitoring of Irrigation) is used to simulate water fluxes at a daily time step in the area studied. SAMIR
showed a very good performance for the estimating ET. However, an overestimation is observed of ET in
summer due to the failure to take into account the stoppage of irrigations linked to the drying up of the
river. Despite the advantage of the SAMIR model in estimating the components of the water balance, the
need for water supply data (irrigation and rain) necessary for the estimation of the actual ET remains the
main drawback of this model.

SW, SPARSE and SAMIR were compared to investigate their accuracy and practical applicability given
different levels of complexity and input variable requirements. All three models predict well the seasonal
evolution of ET during the two seasons 2017 and 2018. However, SAMIR performs better than SPARSE
and SW. This comparison has shown the potential of each approach in estimating ET and the utility of
optical and thermal remote sensing data to provide maps of ET at high temporal satellite revisit.
Additionally, the results obtained show that the performance of the models was contrasting and vary in
the season depending on the stress condition and vegetation development. This highlights the idea that the
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complementarity of these models could be exploited, for example assimilating SPARSE values in SAMIR
which has shown a good temporal coherence but with bias during some periods.

Keyword : Evapotranspiration, piedmont, modelisation, Scintillometre, Eddy covariance.
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Introduction générale

Note : Ce travail s’inscrit dans le cadre du Laboratoire Mixte International TREMA (https://www.Imi-
trema.ma/) qui a pour vocation de mener une recherche finalisée en lien avec les politiques publiques
(Plan Maroc Vert, Plan Directeur d’Aménagement et de Gestion Intégrée des Ressources PDAIRE au
Maroc, Appui a la Gestion Intégrée des Ressources en Eau au Maroc-AGIRE) sur la thématique générale
de la gestion durable de ['eau en Méditerranée du Sud en associant la modélisation hydroécologique,
l’observation spatiale et les mesures in situ recueilles dans le cadre de [ ‘observatoire TENSIFT.

Problématique générale

L'eau est essentielle & la survie humaine, non seulement en termes de consommation et d'hygiene, mais
aussi pour assurer le développement agricole et industriel, la production d'électricité, la navigation et la
protection des écosystémes. Etant donné que la quantité d'eau douce pouvant étre utilisée a tout moment
est limitée par des raisons économiques, technologiques et environnementales, il est essentiel que les
ressources en eau existantes soient gérées de maniere efficace et équitable en termes de quantité et de
qualité, au niveau local, régional et national. Avec l'augmentation du taux de croissance démographique,
les changements climatiques et I'amélioration du mode de vie, les besoins augmentent et la gestion de la
ressource devient de plus en plus complexe. La pénurie d'eau devrait augmenter en Méditerranée,
augmentant considérablement le besoin en systémes efficaces d'allocation de cette ressource. Cependant,
une approche nouvelle et plus sophistiquée de la gestion de I'eau considérant les acteurs en lieu et place
d'une approche d'ingénierie lorsque le stress hydrique est atteint est nécessaire. Ces approches visent une
gestion durable des ressources en eau basée sur un processus multidisciplinaire et multipartite.

De nombreux aspects de notre planete évoluent rapidement en raison du changement climatique et des
activités humaines (Vicente-Serrano et al. 2020). Ces changements devraient s'accélérer au cours des
prochaines décennies (Nangombe et al. 2018). Les augmentations de température seront plus élevées dans
les régions climatiques méditerranéennes. Selon Giannakopoulos et al. (2005), une élévation de la
température mondiale de 2 °C est susceptible d'entrainer un réchauffement d’environ 1 a 3 °C dans la
région méditerranéenne. Ces changements du climat mondial affecteront gravement les écosystéemes d'eau
douce intérieurs (lacs, riviéres, zones humides ; cf. Marchane et al. 2017 ; Bouras et al. 2019 ; Tramblay
et al. 2020) et les lacs cOtiers de ces régions. Les services écosystémiques hydrologiques tels que
'approvisionnement en eau pour l'agriculture, I’eau potable, la protection contre 1'érosion, la production
d'énergie hydroélectrique et la purification de l'eau sont menacés par la variabilité croissante des
précipitations dans les bassins fluviaux méditerranéens (Terrado et al. 2014).

Parmi toutes les utilisations potentielles de I'eau, la demande en eau de I'agriculture est la plus importante.
Le secteur agricole représente plus de 70% de la demande mondiale en eau et, selon I'Organisation des
Nations Unies pour l'alimentation et I'agriculture (FAO). Par ailleurs, si plus de 75% des terres agricoles
totales sont pluviales, les terres irriguées produisent la moitié de I'approvisionnement céréalier mondial
(Siebert et al. 2010). Les terres pluviales seront affectées par les changements dont les précipitations, les
régimes de températures et de |’augmentation des événements météorologiques extrémes (inondations et



sécheresses), tandis que la gestion de l'irrigation dépend de maniére critique non seulement des
précipitations mais aussi les réserves en eau (Schilling et al. 2012).

La connaissance des besoins en eau des différentes cultures est donc essentielle pour la programmation
des irrigations, la planification du systéeme d'irrigation agricole, la conception des projets d'irrigation et a
bonne gestion des ressources en eau. Par conséquent, afin d'optimiser le développement des techniques
d'irrigation, la compréhension du fonctionnement des cultures ainsi que I'estimation des besoins en eau
des cultures sont des informations nécessaires pour une utilisation durable des ressources en eau. L'une
des variables clé du bilan hydrique des cultures est I'évapotranspiration (ET). Cette variable est la somme
de I'eau évaporée par la surface et transpirée par la végétation. Le calcul et le suivi de ’ET ont plusieurs
applications. L’ET influence I'hnumidité du sol et joue un role essentiel pour la caractérisation des
sécheresses agricole hydrologique. C’est également une variable clé pour la prévision climatique, la
gestion des ressources en eau et la production alimentaire agricole (Fisher et al. 2017 ; Goulden et Bales
2014 ; Meng et al. 2014). Une estimation précise de I'ET peut aussi aider a maximiser les productions
végétales et contribue également & minimiser les colts de gestion (Wagle et Gowda 2019). De
nombreuses études ont été réalisées pour développer des méthodes de mesure et d'estimation de I'ET, en
particulier au cours des deux derniéres décennies ou la télédétection fournit des données précieuses pour
évaluer sa variation spatiale et temporelle.

Etats de [’art et verrous

Dans plusieurs bassins méditerranéens, I'eau provenant des montagnes est détournée vers les zones de
cultures irriguées d'amont en aval par des réseaux de canaux traditionnels ou collectée dans des barrages
pour une utilisation ultérieure (Bouimouass et al. 2020). Au cours des trente dernieres années, les
montagnes du Haut Atlas au Maroc ont connu de graves sécheresses, ce qui a entrainé une diminution de
I'approvisionnement en eau qui affecte a la fois I'agriculture et le systéme hydraulique urbain (Ougougdal
et al. 2020). Cependant, la production agricole continue d'augmenter et est le plus grand consommateur
des ressources en eau disponibles (Boukhari et al. 2015). Récemment, de nombreuses recherches ont été
menées sur les mesures ou les estimations de I'ET sur les cultures irriguées intensives situées en aval,
comme en témoignent les nombreuses études réalisées sur les cultures irriguées de la plaine du Haouz
dans le bassin versant du Tensift prés de Marrakech (Ezzahar et al. 2007b, 2009b, a; Er-Raki et al. 2010a;
Diarra et al. 2017; Hssaine et al. 2018b; Rafi et al. 2019). Malheureusement, dans les régions
montagneuses, ce terme est encore peu étudié. Les raisons sont nombreuses : l'agriculture en zone de
montagne est trés hétérogéne (petits champs, grande variété de cultures dont des cultures mixtes) et les
données manquent dans ces zones mal instrumentées. L’agriculture de montagne est une agriculture
familiale. Les exploitants familiaux sont les plus & méme de gérer efficacement les zones de montagne,
leurs parcelles de terres utilisables dispersées a différentes altitudes avec différents climats et leurs
paysages souvent trés fragmentés offrant des possibilités de mécanisation trés limitées (Wymann von
Dach et al., 2013). De plus, la topographie entraine des transferts de chaleur et de masse complexes avec
I'importance des processus d'advection par rapport a un terrain homogéne et plat (EI Maayar and Chen
2006; Kafle and Yamaguchi 2009; Liu et al. 2012). 1l est donc nécessaire de développer de nouvelles
méthodologies pour évaluer I'évapotranspiration dans les zones agricoles montagneuses.

Pendant plusieurs décennies, les mesures de terrain ont été largement utilisées pour évaluer I'ET des
plantes. Plusieurs méthodes ont été proposées pour mesurer I'ET et ses composants (transpiration des



plantes (T) et évaporation du sol (E)), qui different en complexité et/ou en précision. Les principes de ces
méthodes sont variés ; ils peuvent étre hydrologiques, physiologiques ou micro-météorologiques. Sur la
base du bilan hydrologique, le lysimetre fournit des mesures directes de I'évaporation ou de
I'évapotranspiration a une échelle locale et sur un couvert homogene (Allen et al. 2011; Sanchez et al.
2019). Afin d'évaluer la transpiration des plantes, I'approche physiologique a été utilisée en introduisant
une source de chaleur dans la tige ou le tronc d'une plante. Cette approche, connue sous le nom de
méthode de flux de séve, peut étre utilisée dans des cultures homogeénes, mais elle nécessite une
procédure de mise a I'échelle pour extrapoler les mesures des plantes individuelles a la transpiration au
niveau de la parcelle (Green et al. 2003; Steppe et al. 2010; Er-Raki et al. 2010a; Rafi et al. 2019).
Actuellement, les techniques micro-météorologiques telles que la méthode d'Eddy covariance sont
largement utilisées pour mesurer I'ET sur une échelle de quelques hectares, en fonction de la hauteur des
mesures (Ezzahar et al. 2007b; Allen et al. 2011; Fang et al. 2020). En revanche, la technique du
scintillometre permet de mesurer les flux de chaleur sensible (LAS optique) et latente (LAS micro-ondes)
sur des transects allant jusqu'a 10 km (Ezzahar et Chehbouni 2009; Ezzahar et al. 2009b; Zielinski et al.
2013, 2017; Yee et al. 2015). En outre, les scintillométres sont faciles a installer et a surveiller et peuvent
fournir des mesures des flux de surface sur des surfaces complexes, ce qui les rend appropriés pour la
validation des méthodes basées sur la télédétection (Duchemin et al. 2008; Tang and Li 2015; Huang et
al. 2016; Hssaine et al. 2018a; Saadi et al. 2018). Les scintillomeétres appliquent la théorie de similarité de
Monin-Obukhov (MOST) pour estimer le flux de chaleur sensible. L'applicabilité de MOST est limitée
sur des surface complexe tel que le piémont ou la topographie au-dessous du trajet est variable (Ward
2017). Cependant, nombreux les travaux qu'ils ont montré la capacité du scintillometre a mesurer des flux
turbulents sur des paysages hétérogenes et de topographie variable (Gruber et al. 2014; Rotach et al. 2017;
Isabelle et al. 2020).

En ce qui concerne I'aspect modélisation, il existe différents types de modeles pour estimer I’ET. Ils vont
des plus simples purement empiriques aux plus complexes basés sur la physique, en passant par des outils
de complexité intermédiaire appelé modéles conceptuels. Les modéles empiriques reposent sur une
relation simplifiée utilisant des données thermiques infrarouges et des données météorologiques (Jackson
et al. 1977; Seguin and Itier 1983). D'autres de complexité supérieure sont basés sur des méthodes
résiduelles du bilan énergétique (Surface Energy Balance Algorithm for Land (Bastiaanssen et al. 1998),
Surface Energy Balance System (Su 2002), Two-Source Energy Balance (Norman et al. 1995), Mapping
Evapotranspiration at a high-Resolution with Internalized Calibration (Allen et al. 2007)). Un troisieme
groupe d’outils, plus complexe, caractérise les transferts d'énergie et d'eau au sein du continuum sol-
végétation-atmosphére (Interaction Soil Biosphere Atmosphere (Noilhan and Mahfouf 1996; Aouade et
al. 2019), Simple Soil-Plant-Atmosphere Transfer (Braud et al. 1995), Soil Plant Atmosphere and Remote
Sensing Evapotranspiration (Boulet et al. 2015) et Interactive Canopy Radiation Exchange (Gentine et al.
2007)). Par rapport a ceux basés uniqguement sur le bilan énergétique, cette catégorie de modéles nécessite
davantage de données d'entrée qui ne sont souvent pas disponibles a grande échelle. Enfin, d'autres
approches de type conceptuelles utilisent un coefficient de culture pour fournir I'ET réelle a partir d'une
valeur de référence ou potentielle (Allen et al. 2005; Neale et al. 2005). Ces modeéles peuvent étre étendus
a de grandes zones lorsqu'ils sont combinés a des données de télédétection (Duchemin et al. 2008; Er-
Raki et al. 2010b; Diarra et al. 2017). Quant a la disponibilité des données, Les produits satellitaires tels
gue la température de surface (LST), I'émissivité, I'albédo et les indices de végétation ont amélioré leur
résolution spatiotemporelle au cours des derniéres années, en particulier avec le lancement des satellites



Landsat 7 et 8 et Sentinel 2. En conséquence, la cartographie et I'évaluation de I'ET sur des zones
hétérogénes et étendues est devenue un défi prometteur qui a été largement étudié ces derniéres annéees
(Albergel 2010; Singh et al. 2014; Semmens et al. 2016; Tan et al. 2019).

Dans ce contexte, I'objectif principal de cette thése est d'évaluer la performance et le domaine de validité
des différentes approches d'estimation de I'ET de complexité intermédiaire sur une surface hétérogéne
située sur le site de Tahanaout, dans le piémont du Haut Atlas (Maroc). Two-Source Energy Balance
(TSEB, Norman et al. 1995), Soil Plant Atmosphere and Remote Sensing Evapotranspiration (SPARSE,
Boulet et al. 2015), le modele Shuttleworth-Wallace (Shuttleworth et Wallace 1985) et un modéle
simplifié de bilan hydrique, SAtellite Monitoring of IRrigation (SAMIR, Simonneaux et al. 2009), ont été
testés et comparés pendant deux saisons, 2017 et 2018. Chaque modele a été calibré et validé sur la zone
d'étude en utilisant les mesures de deux stations d'Eddy covariance et d'un scintillometre large ouverture.
Tous les modéles séparent la contribution respective de la transpiration des plantes et de I'évaporation du
sol dans I'estimation de I'ET. Ces modéles ont été forcé par des données de télédétection de moyenne et
haute résolution spatiale tel que MODIS, Landsat et Sentinel. La question se pose de savoir quel est le
niveau requis de représentation de I'nétérogénéité en termes de variables de surface d'entrée pour obtenir
des prédictions précises de I'ET avec ces modéles. Par ailleurs, une étude comparative de ces modeles
peut aider les utilisateurs a choisir les produits d'ET appropriés, mais elle permettra également aux
chercheurs d'évaluer chaque approche afin d'en construire une approche hybride qui bénéficiera des
avantages de chaque méthode et de chaque donnée, a savoir la continuité des estimations basées sur le
bilan hydrique et la précision de celles basées sur les données thermiques.

Le manuscrit comprend ainsi quatre chapitres :

Le chapitre 1 introduit les concepts relatifs aux échanges énergétiques et de masse au niveau de 1’interface
Sol-Végétation-Atmosphere, les concepts relatifs a la modélisation et a la télédétection et son role pour la
caractérisation des états de surface.

Le chapitre 2 présente une description détaillée du site d'étude, ainsi que les dispositifs d'acquisition des
données de terrain/télédétection nécessaires pour extraire les caractéristiques biophysiques de surface et
les variables climatiques.

Le chapitre 3 est dédié a I’évaluation des modéles utilisés a 1’échelle locale sur une végétation clairsemée
et hétérogéne.

Le chapitre 4 est consacré a la spatialisation des modeéles a partir des données satellites multi-capteurs et a
la comparaison des modéles utilisés.

Finalement, nous conclurons ce travail en proposant des perspectives.



Chapitre I : Etat de I'art sur la
mesure et la modélisation des
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.1 Introduction

La surface continentale est un systéme complexe, fluctuant a la fois dans le temps et 1’espace. Décrire
I’évolution du systéme et sa variabilité spatiale nécessite une caractérisation appropriée des échanges
énergétiques et de masse et des propriétés intrinseques de la surface. Les interactions Sol-Végétation-
Atmosphere peuvent se résumer a travers deux bilans de conservation : celui de la masse et celui de
I'énergie. Ces bilans sont couplés entre eux par le flux d’évapotranspiration (dans le bilan de masse) aussi
appelé flux d’énergie latente (dans le bilan d’énergie). Une quantification précise des composantes du
bilan énergétique de surface, en combinaison avec le bilan hydrique, est importante pour résoudre les
guestions pratiques relatives aux sciences de I'environnement telles que la gestion d’irrigation des
cultures, la gestion des sols, le contrdle de I'érosion, les prévisions météorologiques et les changements
climatiques directement liés a la désertification et au rendement agricole.

Une variété de méthodes permet de quantifier ces composantes sur le terrain avec une représentativité
spatiale et temporelle variable. Bien que ces mesures constituent le moyen le plus direct, leur utilisation
sur de grandes surfaces est limitée. Des efforts importants ont été entrepris au cours des derniéres
décennies pour développer des méthodes fournissant une information spatiale, notamment avec le
développement de données de télédétection fournissant les caractéristiques de la surface terrestre en
utilisant des données multispectrales des bandes du spectre électromagnétique allant du visible a
I'infrarouge thermique. Dans ce chapitre, les bases physiques de la mesure et de la modélisation des
interaction interactions Sol-Végétation-Atmospheére, ainsi que de I'utilisation de la télédétection et de ces
différents produits seront présentées.

1.2 Les échanges énergétiques au niveau de 1’interface Sol-Végetation-
Atmosphere (SVA)

Un échange d'énergie a lieu en permanence entre la surface et I'atmosphere. La loi fondamentale de la
conservation de I'énergie (i.e. I'énergie entrante est égale a I'énergie sortante) décrit la redistribution du
rayonnement net (Rn) comme suit :

Rn=H+LE+G+ Ph+dS Eq:1

ou H est le flux de chaleur sensible, LE est le flux de chaleur latente, G est le flux de chaleur du sol, Ph
est I'énergie mise en jeu par le processus de la photosynthese et dS est I'énergie stockeée dans la
végetation. L’énergic mise en jeu par la photosynthese qui ne représente rarement que 2 a 3% du
rayonnement net (Thom, 1975) et le stockage d’énergie au sein du couvert végétal sont généralement
négligés dans l'expression du bilan d’énergie. Cette hypothése reste 1égitime pour les cultures d’extension
verticale limitée. Cependant, le stockage d’énergie peut néanmoins devenir significatif dans certaines
conditions, notamment a 1’échelle instantanée dans le cas de couverts forestiers développés. La surface
exerce son influence sur le bilan énergétique via plusieurs mécanismes et en fonction des propriétés de la
surface et de I’atmosphére. Rn est affecté par les propriétés radiatives telles que 1’albédo et 1’émissivité
de la surface. Ces propriétés dépendent du type du sol ou de la végétation, de leur structure ainsi que de
leur teneur en eau. Par ailleurs, G dépend principalement des propriétés thermiques du sol, qui sont
fonction de la composition du sol et de la teneur en eau du sol (Ten Berge, 1990). H et LE sont
directement déterminés par I'énergie disponible, la différence de potentiel (température ou humidité) et le
coefficient de transfert aérodynamique (Shuttleworth 1991). Ce dernier dépend principalement de la
géomeétrie du couvert et de la rugosité de la surface (Shaw and Pereira 1982; Raupach 1992). Ces effets
déterminant I'efficacité de I'échange entre la surface et l'atmosphére peuvent étre représentés par les
longueurs de rugosité pour le vent, Z,, et pour la température Z,;, (Beljaars and Holtslag 1991; Kohsiek
et al. 1993), ainsi que par la stabilité atmosphérique représentée par la longueur de Monin-Obukhov. De
plus, LE est affecté par les processus de surface, c'est-a-dire I'échange de vapeur d'eau entre les cavités de
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surface, soit les stomates dans la végétation ou les pores du sol, et I'atmosphére (Monteith J. L. 1965;
Jarvis 1976). L'ampleur de cet effet peut étre décrit par des résistances liées principalement a des entités
environnementales et a I'état de la surface.

I.2.1 Transfert radiatif

Le rayonnement échangé a la surface se compose d'une variété de longueurs d'onde (Figure 1.1), allant des
courtes longueurs d'onde (domaine du visible, 0,4-0,7 um) a des grandes longueurs d'onde (domaine de
I'infrarouge thermique, 4-100 um). Le spectre solaire se compose presque entierement de longueurs
d'onde inférieures a 4 um, tandis que le systéme surface/atmosphére émet un rayonnement a grandes
longueur d'onde (infrarouge thermique). Le rayonnement net sur la surface est le résultat énergétique de
cet échange composé de longueurs d'onde courtes et grandes :

Rn=(1—a)Rs +RIl, — Rl Eq:2

ou Rs est le flux de rayonnement solaire total atteignant la surface (W/m?) qui dépend de la transmissivité
atmosphérique, de I'heure, du jour de l'année et de la position géographique. a est I'albédo de surface
défini comme le rapport entre flux d'ondes a courtes longueur d'onde réfléchi et le flux incident. RI est le
flux de rayonnement d'ondes a grandes longueur d'onde (W/m?). La fléche vers le haut représente le flux
ascendant qui dépend de la température de la surface et de son émissivité. La fleche vers le bas représente
le flux descendant qui dépend de I'émissivité atmosphérique qui a son tour est influencée par les
concentrations des gaz atmosphériques (H-0, CO, et O.) et par la température de l'air.

Réfléchi par les nuages

Iy

et par 'atmospheére

S MMages la surface

\%u%s‘orbé par Réfléchi par

Absorbé par ’
I’'atmospheére : Frooe

v

Absorbé par la surface
Figure I.1: Les différentes Composantes du bilan radiatif.

Le rayonnement solaire, bien que relativement constant, est sujet a de Iégeres variations (£ 3,5% de la
valeur annuelle moyenne) en raison de la distance variable entre la terre et le soleil. Les changements
dans l'activité solaire peuvent également entrainer des écarts de quelques pour cent (Van Wijk, 1963). A
des fins météorologiques, une valeur moyenne de 1370 W/m? est utilisée. Le rayonnement solaire réel
atteignant la surface sera moindre en raison de l'atténuation causée par la diffusion, I'absorption, la
réflexion des nuages et la turbidité atmosphérique (Garratt, 1992). Ensemble, ces facteurs définissent la
transmissivité de I'atmosphere, qui est la fraction du rayonnement & courte longueur d'onde atteignant la
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surface. L'atténuation sera plus forte pour les faibles angles solaires, en raison du chemin plus long a
travers I'atmosphere en descendant vers la surface. Ainsi, la densité de flux de rayonnement solaire total
arrivée au surface, Rs, se compose d'une densité de flux de rayonnement solaire a faisceau direct et de
rayonnement qui a été diffusé vers la surface par des molécules et des particules (diffusion de Rayleigh et
diffusion de Mie) et de la réflexion a partir des nuages.

Outre le rayonnement solaire a courtes longueur d'onde incident, les surfaces recoivent également un
rayonnement a grande longueur d'onde de I'atmosphére. Cela est d0 a I'absorption et a I'émission
subséquente de rayonnement par les gaz a effet de serre (H.O, CO,, Os) et par I'eau liquide et la glace
dans les nuages. L'absorption par les gaz a effet de serre se produit dans certaines bandes de longueurs
d'onde. Par exemple, I'Ozone absorbe principalement entre 0,1 et 0,3 um, tandis que H2O a ses bandes
d'absorption dans le proche infrarouge (0,74 -3 um). L'atmosphére peut étre considérée comme « noire »
pour ces longueurs d'onde. La seule partie du spectre de rayonnement ou l'absorption est presque
négligeable se situe entre 8 et 14 um, ce qu'on appelle une fenétre atmosphérique. Les nuages absorbent et
émettent également dans cette fenétre atmosphérique.

La densité du flux du rayonnement émis par la surface est liée principalement a la température de cette
surface et a son émissivité. L'émissivité d'une surface dépend du type de surface (sol, végétation, eau ou
roches), de la teneur en humidité (sol humide ou sec, biomasse verte ou sénescente), de la composition
(teneur en matiére organique du sol) et de la structure ou caractéristiques de rugosité (sol lisse ou labouré,
distribution de I'angle des feuilles, densité de la canopée).

1.2.2 Transfert convectif

L'échange continu de flux de chaleur sensible et latente est le résultat de la nature principalement
turbulente de lI'atmosphere. La turbulence est entrainée par deux mécanismes, convection forcée et libre.
Le premier terme décrit le fait que le flux d'air subit une friction avec la surface de la Terre et ses
obstacles, il est donc lié a la vitesse du vent. Le deuxieme processus est provoqué par des variations
verticales de densité donnant lieu a des mouvements verticaux dans I'atmosphere. Cet effet est appelé
flottabilité (Priestley 1955).

La théorie concernant ces flux se limitera principalement aux méthodes par lesquelles ils sont mesurés.
Deux catégories peuvent étre envisagées : la premiere est basée sur la théorie de la turbulence, tandis que
le second groupe utilise les relations de profil de flux. Ce dernier relie les densités de flux verticales aux
profils verticaux de quantités telles que la chaleur, la vapeur d'eau ou la vitesse du vent.

Dans la Couche Limite Superficielle (CLS) de I'atmosphére, définie comme la couche de quelques
dizaines de metres au-dessus de la surface ou les effets des forces de Coriolis et de pression sont
négligeables, ces flux sont tous de nature turbulente. Leur description repose sur les lois de la mécanique
des fluides, et plus particulierement sur le systéme d'équations de Reynolds. Cela consiste a établir, par
analogie avec la diffusion moléculaire pour laquelle le mélange de I’air se fait uniquement par 1’agitation
propre des molécules, une relation de proportionnalité entre flux et gradient par le biais d'un coefficient
appelé diffusivité turbulente K ("K-théorie™). Sous cette hypothése simplificatrice, il devient alors
possible d'exprimer les flux turbulents par :

oT Eq: 3
H = —~pCykn~- g
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6q :
LE=—PLerg Eq:4
ou
=pK, — Eq:5
tep ™Sz a

ol 7 est le flux de quantité de mouvement, p (kg/m®) est la masse volumique de I’air, C, la chaleur
massique isobare de I’air (J/Kg/K), L,, la chaleur latente de vaporisation de I’eau (J/Kg), T la température
de I’air (K), g I’humidité spécifique de I’air (kg/kg), u le module du vent (m/s) et K; les coefficients de
diffusivité turbulente.

Le calcul des flux H et LE peut étre réalisé par intégration des Eq:3 et 4 entre deux niveaux
atmosphériques z; et z, aprés avoir formulé I’hypothése que les diffusivités turbulentes pour les flux de
chaleur sensible et latente sont identiques a celle de la quantité de mouvement (K, = K, = K,,), c’est la
théorie de similarité (Monin et Obukhov 1954).

Ky =ku,(z—d)/om Eq:6

ou k est la constante de Von Karman (= 0,4), d est la hauteur de déplacement du plan zéro et u, est la

vitesse de frottement.
z—-a) (z—d) B
z—d z—d
= — Eq:7
u, = ku (ln < Ze > Om < L )) q

ou Z,est la longueur de rugosité est ¢, est la fonction de stabilité. Cette fonction a été estimee
empiriqguement pour plusieurs expériences sur le terrain (Stull, 1988) en fonction de la longueur de
stabilité de Obukhov L, ou :

_ pC,uio,

Eq:8
kgH i

avec g est I’accélération due a la gravité et 0, la température potentielle virtuelle a proximité de la
surface.

Dans la pratique, les dérivés dans les Eq : 3 et 4 sont difficiles a mesurer, pour cela nous travaillons avec
des différences discrétes entre les niveaux z; et z,.

%2 dz %2 dz 1 (2 ¢
f f ‘ _dz Eq:9
Z Z

Kn@ ), K@ kw ), G-d)
fzz dz _ In (Z_:Z) - l/)( (ZZ;d) + l/J( (led) Eq: 10
z K (2) ku.,

Y, est la fonction de stabilité obtenue par intégration du facteur de correction de stabilite ¢., avec {
designe I'un des indices h, e ou m. Plusieurs expressions empiriques pour les fonctions de stabilité ),
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existent dans la littérature. Cependant, diverses campagnes expérimentales ont plus ou moins conduit a un
consensus sur leurs formes (Brutsaert 1982).

En conditions instables (% <0):

7 4x 1+ x2 T e Eq: 11
1!’(([)‘“”( > >+ln > —2arctan(x)+5 si¢=m Q.
z 14 x2 .
lp((z):zln 5 si¢#+m Eq:12
_ Z,-025 '

En conditions stables (= > 0) :

¢{(§)=—5% v{ Eq:14

En condition neutres (% = 0), la longueur de Monin-Obukhov est infinie. Le facteur de correction est
donc égal a 1, induisant la disparition des fonctions de correction.

1.2.3 Transfert par conduction
La chaleur est principalement transmise par conduction dans les sols, c'est-a-dire par transfert d'énergie
thermique a I'échelle moléculaire (Van Wijk et De Vries, 1963). La conduction thermique est régie par les
propriétés thermiques du sol, la capacité calorifique volumétrique et la conductivité thermique, qui
dépendent fortement de la teneur en humidité du sol. Le flux de chaleur du sol peut étre décrit par la loi de
Fourier pour la conduction thermique dans un milieu homogéne avec un écoulement unidimensionnel
dans le sens vertical :

G = —AS—T Eq: 15

6z

Par conséquent, G dépend de la conductivité thermique, A (W/m/K), et de la différence de température sur
une couche d'épaisseur infinie. Strictement parlant, Eq : 15 ne peut pas étre appliquée aux sols car un sol
n'est pas un milieu homogéne mais composite. Cependant, dans la plupart des cas, I'Eq : 15 est valable
lorsqu'une valeur moyenne appropriée de A est introduite (Van Wijk et De Vries, 1963). La moyenne A
peut étre définie sur la base d'une discrétisation de I'Eq : 15, ou 8T et 8z sont remplacés par AT et Az,
tandis que Az doit étre grand par rapport aux dimensions des particules du sol. Cette version discrétisée de
I'EQ : 15 est également largement utilisée pour le calcul de G a partir de deux températures du sol et une
estimation de A. Un autre processus par lequel la chaleur du sol peut étre transportée est la convection. La
convection thermique avec les changements de phase qui I'accompagnent peut augmenter
considérablement le transfert de chaleur. Cela est particuliérement vrai pour I'eau, qui a des valeurs tres
élevées de chaleur latente de condensation/évaporation et de congélation/fusion (Koorevaar et al., 1983).
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I.3 Bilan hydrique a I’interface SVA

L'approche du bilan hydrique est une autre fagon de déterminer 1’évapotranspiration (ET) en le quantifiant
comme résiduel dans I'équation du bilan hydrique (Figure 1.2). Cette méthode est simple et solide en
théorie et garantit une estimation précise de ET tant que les autres composantes du bilan peuvent étre
mesurées avec précision. De plus, contrairement aux autres approches, elle ne nécessite pas
d’informations météorologiques supplémentaires a I'exception des précipitations. Le lysimetre est un bon
exemple pour mesurer/estimer I'ET en utilisant I'approche du bilan hydrique. La méthode du bilan
hydrique a été utilisée pour estimer I'ET dans des études antérieures (Ramillien et al. 2006; Zhang et al.
2010a; Long et al. 2014; Zeng et al. 2014). L'estimation de I'ET a I'aide de I'approche du bilan hydrique se
fait en tenant compte de toutes les composantes entrantes et sortantes de la zone racinaire a l'aide de
I'équation ci-dessous :

ET = P + IR +ASW - R — DP Eq: 16

ou ASW est la variation de la teneur en eau du sol pendant la période considérée, P est la précipitation, IR
est la quantité d'irrigation, R est le ruissellement de surface et DP est la percolation profonde. Tous les
termes sont exprimés en mm de couche d'eau a la surface du sol, pendant l'intervalle de temps At
(généralement en heures ou plus fréquemment en jours). Tous les termes sont positifs sauf pour DP et
ASW, qui peuvent étre positifs ou négatifs. Une valeur négative du DP implique que 1’eau s’écoule vers le
haut dans le volume de la zone non saturée, ce qui correspond a la remontée capillaire.

Précipitations + Irrigation

Transpiration Evaporation

Ruissellement

Figure 1.2: Les différentes Composantes du bilan hydrique.
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I.4 Utilisation de la télédétection pour la caractérisation des propriétes

radiatives de surface

La téledétection se référe dans un sens géneral a l'instrumentation, aux techniques et aux méthodes
utilisées pour observer ou détecter la surface de la Terre, généralement par la formation d'une image dans
une position, stationnaire ou mobile, & une certaine distance éloignée de cette surface. En télédétection, le
rayonnement électromagnétique provenant d'un objet, en cas d'observation de la terre, cet objet est la
surface de la terre, est mesuré et traduit en informations sur I'objet ou en processus liés a I'objet.

La technologie de télédétection est reconnue comme le seul moyen permettant de cartographier ’ET a
I’échelle régionale d'une maniére globalement cohérente et économiquement réalisable (Kalma et al.
2008; Li et al. 2009). La technologie de télédétection présente plusieurs avantages marqués par rapport
aux mesures « ponctuelles » conventionnelles : 1) elle peut fournir une couverture spatiale large et
continue en quelques minutes ; 2) cela colte moins cher quand la méme information spatiale est requise ;
3) elle est particulierement pratique pour les zones non jaugées ou les mesures sont difficiles a réaliser ou
indisponibles (Rango 1994). La combinaison des parameétres de surface dérivés des données de
télédétection avec les variables météorologiques de surface et les caractéristiques de la végétation permet
I'évaluation de I'ET a I'échelle locale, régionale et mondiale. Les informations de télédétection peuvent
fournir la distribution spatiale et I'évolution temporelle du NDVI (indice de végétation par différence
normalisée), du LAI (indice de surface foliaire), de l'albédo de surface des bandes visibles et proche
infrarouge et de I'émissivité de la surface et de la température de surface radiométrique (Figure 1.3). Ces
informations sont indispensables a la plupart des méthodes et modéles qui répartissent I'énergie disponible
en composantes sensibles et latentes (Mauser et Schadlich 1998).

La telédétection thermique fournit la température de la surface (LST) qui est étroitement liée a I'état
hydrique de la surface et donc a ET. De nombreux modeles ont été développés pour utiliser des images
thermiques pour la cartographie ET. Lorsque des informations sur le bilan énergétique de surface, telles
gue le rayonnement net (Rn) et le flux de chaleur au sol (G), sont disponibles, la LST peut étre utilisée
efficacement pour estimer ET comme le résidu du bilan énergétique de surface apres soustraction (Rn —
G) par la perte de chaleur sensible dans I'air qui est proportionnelle & la différence entre la LST et la
température de l'air. Les images de télédétection a courtes longueurs d’ondes contiennent des
informations sur le type et la structure de la végétation (e.g.: NDVI), qui peuvent étre utilisées de
différentes manieres pour aider a quantifier I'ET. Une fagon consiste a affiner les modéles ET basés sur la
température en fournissant la fraction de végétation dans un pixel d'une image thermique (Caselles et al.
1998), et une autre consiste a dériver des parameétres structurels de la végétation, tels que l'indice de
surface foliaire (LAI), et les utiliser pour estimer le contrle physiologique des plantes en utilisant la
conductance stomatique sur la transpiration.

Les systémes de télédétection ne mesurent pas directement les parametres d'intérét de la surface terrestre.
Au lieu de cela, les capteurs regoivent un rayonnement électromagnétique refléchi, diffusé et émis a la
fois par la surface et I'atmosphére. Un algorithme d'inversion est nécessaire pour obtenir des paramétres
de surface terrestre a partir de données de la télédétection. Il n'est pas facile de récupérer de maniére
fiable les paramétres de la surface terrestre, car la signature de télédétection est fonction non seulement de
la variable d'intérét, mais aussi de nombreuses autres caractéristiques de I'atmosphére et de la surface. Les
aspects a multiples facettes des données de télédétection, tels que les informations temporelles, spectrales,
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spatiales et polarisées sont généralement utilisés pour améliorer la qualité de I’estimation des paramétres
terrestres.

10 10" 102 101 108 Fréquence (Hz)
| | | | |
-
uv |2 IR Hyperfréquences
>
T pooT e b tesag T T
108 © 108, 104, T-..1072 100 Longueur d’'onde (m)
PIR IR moyen IRT IR lointain
04050607 1 5 15 100 A (um)
Domaine Solaire

Figure 1.3: Le spectre électromagnétique (avec UV = ultraviolet, IR = infrarouge, PIR = proche infrarouge et IRT = infrarouge
thermique)

1.4.1 Visible et proche infrarouge

Les données de télédétection optiques représentent l'une des principales sources d'information pour
I’estimation des paramétres de la surface terrestre (ex. L'indice de surface foliaire et I'albédo de surface).
Ces parameétres sont largement utilisés dans la recherche et les applications en agriculture pour améliorer
la gestion des ressources en eau, en particulier dans le domaine de I'agriculture de précision, pour
surveiller I'état des cultures, prédire le rendement des cultures, détecter les maladies et soutenir la gestion
des taches agricoles. Au cours des derniéres années, les capacités techniques de I'imagerie de
télédétection aérienne et satellitaire ont été améliorées pour inclure des observations hyper-spectrales et
multi-angulaires. Parallélement a I'avancement des techniques d'observation, il y a eu un développement
important dans I'étude de l'interaction du rayonnement solaire avec la surface de la Terre.

1.4.1.1 NDVI

Divers indices de végétation ont été développés pour faciliter le suivi de la végétation. La plupart sont
basés sur les interactions contrastées entre la végétation et I'énergie électromagnétique dans les longueurs
d'onde rouge et proche infrarouge. La réponse spectrale de la végétation est caractérisée par une
réflectance dans la région rouge (environ 0,6 - 0,7) faible en raison de l'absorption par les pigments
foliaires (principalement la chlorophylle). Cependant, la région infrarouge (environ 0,8 - 0,9) présente une
réflectance élevée en raison de la diffusion par la structure cellulaire des feuilles. Un indice de végétation
trés simple peut ainsi étre obtenu en comparant la mesure de la réflectance proche infrarouge (NIR) a
celle de la réflectance rouge (R). Un certain nombre de variantes de cette logique de base ont été
développées, celle qui est le plus utilisé est l'indice de végétation par différence normalisée (NDVI),
calculé de la maniere suivante :
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NIR —R
= Eq:17
NDVI NIR +R a

[.4.1.2 LAI

Le LAI (Leaf Area Index) est défini comme la surface projetée de feuilles sur une unité de surface
(m?*m?). Il détermine la taille de l'interface pour I'échange d'énergie (y compris le rayonnement) et la
masse entre la canopée et I'atmospheére. Il s'agit d'une variable primaire intrinseque de la canopée qui ne
devrait pas dépendre des conditions d'observation. Le LAI est fortement non linéairement lié a la
réflectance. Par conséquent, son estimation a partir des observations de télédétection dépendra fortement
de I'échelle (Weiss et al. 2000; Garrigues et al. 2006). 1l est a noter que le LAI de la végétation estimé par
télédétection inclura tous les contributeurs verts, c'est-a-dire y compris le sous-étage lorsqu'il existe sous
les couvertures forestiéres.. L'un des principaux problemes liés a I'estimation du LAI calculé a partir des
différentes combinaisons de bandes des capteurs multi ou hyperspectraux est la saturation du LAI, ce qui
signifie que l'indice de végétation et le LAI n'augmenteront pas de maniere linéaire, et que la structure
complexe de la canopée forestiére, telle que la distribution angulaire des éléments du feuillage et la
structure de la canopée, affectera les radiances réfléchies. En outre, comme les relations de régression
sont spécifiques au site, au temps et aux espéces, elles ne peuvent pas étre facilement appliquées dans un
paysage ou au hiveau mondial.

1.4.1.3 Albédo

L'albédo est la réflectance de I'énergie solaire de la surface terrestre. L'albédo détermine la quantité de
rayonnement a ondes courtes absorbée par les surfaces (Vargo et al. 2013). Lorsque 1’absorption initiale
du rayonnement a ondes courtes est limitée, elle a un impact sur 1’énergie des ondes longues rayonnées
par la surface de la Terre, ainsi que sur la disponibilité de 1’énergie pour I’évapotranspiration et 1’énergie
a convertir en chaleur sensible. La glace, les terres stériles et le sable ont un albédo plus élevé, ce qui
entraine une réflectance plus élevée du rayonnement a ondes courtes (Vargo et al. 2013). L'Albédo est
plus complexe que I'hypothése d'une valeur constante unique pour une surface. Les valeurs d'albédo
changent avec la teneur en eau du sol, le type de sol, le travail du sol, la quantité et le type de couverture
de résidus de culture et I'dge du résidu.

1.4.2 Thermique

La température de la surface (LST) est une variable pertinente pour l'estimation ET, qui peut étre dérivée
de mesures de télédétection. Dans des conditions non limitées en énergie, la LST est une signature de I'ET
et de la disponibilité en eau dans le sol. Sa mesure est disponible a différentes résolutions spatiales, allant
de 60 m a 100 m et a 1 km, a partir de capteurs thermiques tels que ASTER (Advanced Spaceborne
Thermal Emission and Reflection Radiometer), Landsat et MODIS (Moderate-Resolution Imaging
Spectroradiometer). La plupart des applications opérationnelles en hydrologie et en gestion des ressources
en eau utilisent des données thermiques a I'échelle kilométrique (Stisen et al. 2008a; Tang et al. 2010). La
principale raison derriére cela est la disponibilité des données, qui pour les données MODIS a 1 km de
résolution est une ou deux fois par jour, alors que la résolution temporelle pour ASTER et Landsat est de
16 jours. 1l s'agit d'une période assez longue par rapport aux changements rapides d'humidité du sol qui se
produisent dans les régions semi-arides irriguées.

De nombreux systémes multispectraux détectent le rayonnement dans l'infrarouge thermique ainsi que
dans les parties infrarouges visibles et réfléchies du spectre. Cependant, la télédétection de I'énergie émise
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de la surface dans l'infrarouge thermique (3 pum a 15 pm) est différente de la détection de I'énergie
réfléchie. Les capteurs thermiques utilisent des photodétecteurs sensibles au contact direct des photons a
leur surface, pour détecter les rayonnements thermiques émis. Les capteurs thermiques mesurent
essentiellement la température de surface et les propriétés thermiques des cibles. En raison de la longueur
d'onde relativement grande du rayonnement thermique (par rapport au rayonnement visible), la diffusion
atmosphérique est minime. Cependant, I'absorption par les gaz atmosphériques limite normalement la
détection thermique & deux régions spécifiques 3 a5 um et 8 a 14 um. Etant donné que I'énergie diminue
a mesure que la longueur d'onde augmente, les capteurs thermiques ont généralement un grand champ de
vision instantané (IFOV) pour garantir qu'une énergie suffisante atteigne le détecteur pour effectuer une
mesure fiable. Par conséquent, la résolution spatiale des capteurs thermiques est généralement assez
grossiére, par rapport a la résolution spatiale possible dans I'infrarouge visible et réfléchi. L'imagerie
thermique peut étre acquise pendant la journée ou la nuit (parce que le rayonnement est émis) et est
utilisée pour une variété d'applications telles que la reconnaissance militaire, la gestion des catastrophes
(cartographie des incendies de forét) et la surveillance des pertes de chaleur.

La température de surface ne peut pas étre dérivée simplement des mesures thermiques. Le rayonnement
mesuré comprend non seulement le rayonnement émis par la surface mais également le rayonnement émis
par I'atmosphére. De plus, le signal de la surface est atténué par le transfert a travers I'atmosphere. La
correction de ces effets atmosphériques nécessite de connaitre le profil atmosphérique en température et
pression de vapeur. La difficulté d'obtenir le profil atmosphérique en méme temps et a la méme position
que la mesure infrarouge thermique génere des incertitudes dans la dérivation de la température de
surface. L'effet d'émissivité doit également étre pris en compte, car il affecte directement le niveau de
rayonnement émis a une température donnée, induisant des incertitudes supplémentaires. Une mauvaise
connaissance de I'émissivité de surface ou des effets atmosphériques et de réflexion entraine une erreur
dans la détermination de la température de surface a partir de la mesure de télédétection. Ces effets sont
reconnus depuis longtemps (Idso and Jackson 1968; Svendsen et al. 1990). Une erreur de + 0,01 sur
I'émissivité entraine une erreur entre 0,6 et 0,9 K sur la température de surface (Olioso 1995). Cette erreur
augmente si le rayonnement atmosphérique n'est pas considéré dans la méme gamme spectrale que le
capteur, mesure qui est particulierement complexe. De plus, sa détermination est entravée par le fait que
les couches atmosphériques les plus basses sont fortement affectées par les surfaces terrestres sous-
jacentes (Jacob et al. 2003). De nombreuses études ont été menées et différentes approches ont été
proposées pour dériver la LST a partir de données TIR satellitaires, en utilisant une variété de méthodes
pour traiter I'émissivité et les effets atmosphériques (Qin et al. 2001; Jiménez-Munoz and Sobrino 2003).

Différents algorithmes ont été développés pour récupérer la LST a partir des données TIR : la méthodes
« single-channel », la technique « split-window » et la méthode « multi-angle ». Pour appliquer les deux
derniéres méthodes, au moins deux canaux thermiques sont nécessaires. L'estimation de la LST avec un
seul canal thermique est le principal avantage de la premiére méthode. Par exemple, c'est la seule
méthode qui peut étre appliquée a la plate-forme Landsat, avec un canal thermique. Traditionnellement, le
principal inconvénient de cette méthode est que certains paramétres atmosphériques sont nécessaires,
généralement au moyen d'une base de données ou d'un radiosondage. Plusieurs études (Qin et al. 2001;
Sobrino et al. 2004) ont validé I'application de ces méthodes. (Barsi et al. 2003) ont proposé un outil de
correction en ligne qui utilise des profils globaux atmosphériques modélisés obtenus du National Center
for Environmental Prediction (NCEP) en conjonction avec le modeéle de transfert radiatif MODTRAN. Ce
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processus a permis aux auteurs d'obtenir les valeurs nécessaires de transmission atmosphérique pour
convertir les données de radiance du capteur en température de brillance de surface.

1.5 Présentation des différentes approches de modélisation de I’ET

Au cours des derniéres décennies, I'avenement de la télédétection par satellite a conduit a un travail
considérable pour déterminer si de tels systémes peuvent fournir des informations spatialement explicites
concernant les flux de surface. Les techniques de télédétection par satellite sont devenues attrayantes pour
la récupération de ces parameétres en raison de leur capacité a fournir des vues répétitives et synoptiques
de maniere contigué dans l'espace sans aucun probléeme de perturbation et d'accessibilité du site dans la
zone a étudier (De Troch et al. 1990). En conséquence, divers algorithmes ont été développés en utilisant
des informations provenant de divers types d'observations de télédétection et souvent en conjonction avec
des observations auxiliaires de surface et atmosphériques pour I'estimation de ces parameétres. L'utilisation
combinée de données satellitaires provenant de radiométres infrarouges optiques et thermiques a montré
des preuves de la récupération des flux LE et H et des variations d'humidité du sol (Liou et England 1996;
Stisen et al. 2008). Ces méthodes varient d'approches purement empiriques a des approches plus
physiques basées sur les équations des bilans énergétique et hydrique et les informations obtenues a partir
des relations entre I'indice de végétation et les mesures de la température radiative de surface dérivée du
satellite.

La télédétection par satellite fournit des estimations des variables de la surface, mais ces estimations ne
mesurent pas directement ET. Par conséquent, la plupart des algorithmes relient les variables de surface
dérivées du satellite a ET en utilisant généralement la théorie de la similitude de Monin-Obukhov
(MOST) ou I'equation de Penman-Monteith. Au cours de la derniére décennie, un grand nombre de
techniques ont été proposées pour estimer ET a partir d'observations par satellite (Overgaard et al. 2006;
Kalma et al. 2008; Chen and Liu 2020). Les équations MOST et Penman-Monteith dépendent de la
turbulence et sont donc en partie empiriques avec des hypothéses nécessaires. Les méthodes de type
MOST nécessitent des estimations précises de LST et T,. Cette sensibilité est considérablement réduite
par les méthodes de type Penman-Montheith qui utilisent I'énergie disponible et la conductance de la
canopeée, cette derniere dans certaines études est paramétrée en fonction de l'indice de végétation ou de
I'indice de surface foliaire (LAI). Cependant, deux approches différentes ont été proposées pour réduire la
sensibilité des estimations de flux aux incertitudes de LST et T, : (1) les méthodes utilisant la variation
temporelle de LST (Anderson et al. 1997; Norman et al. 2000; Caparrini et al. 2003, 2004) et (2) les
méthodes utilisant la variation spatiale de LST (Jiang and Islam 2001; Wang et al. 2006; Carlson 2007)
dites modéles conceptuels.

L'équation de Penman-Monteith et les modeéles de bilan énergétique de surface (SEB) ont évolué dans
I'nistoire parallelement au développement de capteurs satellites en termes de résolutions spatiales,
spectrales et temporelles. Cette évolution s'accompagne également d'une expansion rapide de la capacité
de calcul ainsi que d'une disponibilité croissante des données auxiliaires, telles que les données
météorologiques et pédologiques, permettant la prise en compte de contrdles physiques et physiologiques
de plus en plus complexes des processus pour simuler ET a des résolutions spatiales et temporelles
élevées. Nous observons donc une sophistication croissante des deux types de modéles au fil du temps.
Un compte rendu historique des développements des modéles simulant ET a l'aide d'entrées de
télédétection est présenté afin de comprendre I'état actuel des techniques d'estimation de ET a I'échelle
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locale et régionale. Nous couvrons également les bases théoriques des principaux modéles ET, et
commenterons leur généralité, leur applicabilité, leur utilité et leurs limites peuvent étre déduites.

1.5.1 Modéles de Penman-Monteith

L'ET est contr6lée non seulement par la demande atmosphérique définie en fonction du déficit de vapeur
d'eau et de la vitesse du vent, mais également par I'énergie disponible. Penman (1948) a été le premier a
dériver un modele d'évaporation qui combine ces deux contrbles sur le transfert de vapeur d'eau de la
surface a l'atmosphere. Penman a supposé que la seule résistance fonctionnante entre la surface humide et
I'atmosphére environnante était la résistance atmosphérique. La résistance atmosphérique exprime la
capacité de l'air a transporter une quantité donnée loin de la surface. Dans des conditions instables,
survenant lorsque la surface est fortement chauffée, la flottabilité améliorera fortement les mouvements
verticaux permettant un transport plus rapide, et donc diminuera la résistance. Dans des conditions
stables, par exemple par une nuit claire avec des vents légers, le mouvement vertical est amorti par la
stratification stable de I'air prés de la surface, conduisant a des résistances plus élevées. Cependant, la
surface agit comme un plan humide uniquement pendant et immédiatement apres un événement de
précipitation, lorsque le feuillage est humide. Dans tous les autres cas, I'évapotranspiration a deux
contrles importants. Premierement, I'évaporation des sols nus est considérablement réduite lorsque la
couche supérieure du sol se desséche, et deuxiémement, la plante contrble la perte de vapeur d'eau en
ajustant I'ouverture stomatique.

Reconnaissant I'influence des controles de surface sur I'évapotranspiration totale, Monteith J. L. (1965) a
développé I'équation de Penman pour prendre en compte les contrdles de la surface terrestre en
introduisant une résistance de surface supplémentaire. Cette résistance dépend du type de végétation, des
conditions d'humidité du sol et du climat local. Les modeles du type Penman-Monteith sont souvent
appelés modéles « monocouche » ou « big-leaf » car ils ne font pas de distinction entre I'évaporation du
sol et la transpiration, mais traitent la surface comme homogéne. Leur simplicité et pourtant leur base
physiquement solide ont rendu les modéles monocouches largement utilisés. Dans les canopées a
végétation dense, ces modeles se sont révélés suffisants pour décrire I'évapotranspiration (Monteith et
Unsworth 1990).

Sur une végétation entourée de sols nus, I'nypothese des « big-leaf » n’est pas adaptée. Ce probléme a
initié le développement de modeles de type dit patch, tuile ou mosaique, ou la zone couverte par une grille
est divisée en fractions de sol nu et de végétation, et le modéle a une couche est appliqué séparément a
chacun avec paramétres correspondant au sol et a la végétation. Le modele de type patch a été introduit
pour la premiére fois par Avissar et Pielke (1989). Des exemples de modé¢les qui mettent en ceuvre
I'approche des tuiles pour faire la distinction entre I'évaporation et la transpiration du sol sont le modéle
ISBA de la surface de Noilhan et Mahfouf (1996) et SEWAB de Mengelkamp et al. (1999). Les modeles
de patchs sont considérés comme des modéles monocouche car les flux de chaque patch n’interagissent
pas entre eux.

Dans les cas ol une végétation homogéne mais clairsemée recouvre le sol, les flux provenant de la surface
du sol et de la végétation sont connus pour interagir. Dans de tels cas, les modéles monocouches ne
parviendront pas a décrire avec précision les flux, ce qui a conduit au développement de modeles a deux
couches. Les modéles a deux couches consistent en une seule couche de canopée semi-transparente située
au-dessus de la surface de telle sorte que la seule fagcon pour la chaleur et I'numidité d'entrer ou de quitter
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la couche de surface est a travers la couche de canopée, par laquelle les flux de composants sont autorisés
a interagir. Une structure largement utilisée pour les modeles a deux couches est la structure proposée par
Shuttleworth et Wallace (1985). Cette structure incorpore une résistance des stomates pour la végétation
similaire a celle utilisée dans les modeles a « big-leaf », mais introduit également une résistance a la
surface du substrat pour contréler I'évaporation du sol. En supposant que le mélange aérodynamique au
sein de la canopée est suffisamment bon pour permettre I'existence hypothétique d'un flux d'air moyen de
la canopée, cette formulation permet aux flux de chaleur et d'eau du substrat et de la canopée d'interagir
avant qu'ils ne soient échangés avec I'atmosphére.

D'un point de vue structurel, I'approche a deux couches est facilement étendue pour inclure plus d'une
couche de végétation. Dans de tels modeles multicouches, les effets de la structure verticale de la canopée
sont pris en compte, ce qui peut étre nécessaire pour décrire les flux, par exemple, a partir d'un systéme de
forét/sous-étage ou d'autres types de végétation avec une structure verticale complexe. Les flux sont
calculés pour chaque couche et ils sont intégré sur la profondeur de la canopée afin d’obtenir le flux a
I'échelle de la canopée. Des exemples de tels modéles sont donnés par Gu et al. (1999) et Baldocchi et
Harley (1995). Gu et al. (1999) distinguent les modeles multicouches incomplets et complets. lls
définissent les modéles multicouches incomplets comme des modeles décrivant la différenciation
verticale dans I'environnement du rayonnement solaire et la vitesse du vent, tandis que d'autres facteurs,
tels que la température et I'numidité de I'air, sont supposés constants sur la profondeur de la canopée. En
revanche, des modéles multicouches complets prédisent les changements verticaux de ces variables dans
le but d'obtenir une meilleure représentation de la réalité physique et biologique. L'application de ces
modeles nécessite des informations détaillées sur l'architecture du couvert végétal, la physiologie des
cultures, la turbulence, etc. couche par couche, et ils sont généralement tres exigeants sur le plan des
calculs.

1.5.2 Modeéles de bilan énergétique

Ce type de modeles utilise la température de surface (LST) observée par les capteurs thermiques pour
estimer le flux de chaleur sensible et pour dériver ET comme résidu du bilan énergétique de surface ou
pour estimer la fraction évaporative et pour dériver ET a partir de I'énergie disponible. Des modeéles de
complexités différentes ont été développés pour estimer I'ET a partir des surfaces de degré d'hétérogénéité
différentes, et ils peuvent étre caractérises comme des modeéles a une et deux sources. Des méthodes
relativement simples ont également été développées pour estimer I'ET en déterminant la fraction
évaporative dans un espace triangulaire ou trapézoidal formé par le LST et un indice de végétation ou une
fraction de végétation. Ces modéles et méthodes sont examinés en détail par Courault et al. (2005),
Carlson (2007), Kalma et al. (2008), Li et al. (2009) et Zhang et al. (2016). Un bref apergu sur ces
modeéles sera présenté dans ce qui suit.

1.5.2.1 Modéles mono-source

Les modeles mono-source traitent la surface comme une surface homogéne, de sorte gu'ils ne peuvent pas
faire la distinction entre I'évaporation du sol et la transpiration des plantes. Leur simplicité et pourtant leur
base physiquement solide ont rendu les modéles mono-source largement utilisés. Bien que ces modéles
puissent fournir des estimations fiables des flux de chaleur turbulents, ils ont souvent besoin d'une
calibration sur le terrain et ne peuvent donc pas étre appliqués sur une gamme variée de conditions de
surface. Kustas (1990) ont montré que sur des surfaces éparses le modéle mono-source ne convient pas a
I'estimation de ET.
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Un grand nombre d'approches SEB unidimensionnelles a une source a été proposé. Ces approches
calculent LE comme terme résiduel dans I'équation du bilan énergétique en évaluant Rn, G et H. Il s'agit
de calculer le flux thermique sensible H (W/m?) & I'aide de I'analogue électrique :
Taero - Ta
H=pC)———— Eq: 18
PClp T q

ou T,ero €St la température de surface aérodynamique a la hauteur de la source de la canopée (K), T, est
la température de l'air pres de la surface (K) et r, est la résistance aérodynamique au transfert de chaleur
sensible entre la hauteur de la source du couvert et I'air @ une hauteur de référence au-dessus du couvert
(s/m). Ci-dessous, nous présenterons brievement les étapes clés de I'évolution historique des modéles de
bilan énergétique mono-source.

Simple Surface Energy Balance model (Bartholic et al. 1972). Ce modéle peut étre considéré comme le
premier modele SEB utilisé pour estimer ET en utilisant la température de surface issue de la
télédétection. Une caméra thermique aérienne a été utilisée pour obtenir la température radiative des
cultures et des sols, sur la base de laquelle I'humidité du sol et I'ET ont été estimées a l'aide d'un modele
de bilan énergétique de surface simple. Ce modele nécessite des mesures directes de la température des
cultures et des sols, il reste donc difficile a appliquer a I’échelle régionale.

Regional ET Model Using Crop Surface Temperature (Soer 1980) un modele SEB développé pour
cartographier I’ET en utilisant la télédétection thermique. Ce modeéle a été testé a l'aide des mesures d'une
caméra thermique montée au-dessus d'un couvert végetal et d'autres mesures, y compris les variables
météorologiques et du sol. Il a introduit le concept de transfert de chaleur de masse Businger-Dyer (Dyer
1967; Businger et al. 1971) et la théorie de la stabilité atmosphérique de Monin-Obukhov (Monin et
Obukhov 1954) dans le calcul du flux de chaleur de la surface. Il a aussi inclus une expression a base
physique de la résistance additionnelle pour le transfert de chaleur, mais a supposé que la longueur de
rugosité Z,, pour la chaleur est égale a celle de la quantité de mouvement Z,,, lorsqu'elle a été appliquée
a l'ensemble de données acquises parce qu'il n'y avait pas suffisamment de données de profil T, pour
estimer Z,.

Surface Energy Balance Algorithm for Land (SEBAL) (Bastiaanssen et al. 1998) présente plusieurs
développement du mono-source : (1) le gradient de température (dT) entre la surface aérodynamique et
I'air a une hauteur de référence augmente proportionnellement avec la température de surface radiative car
la température de l'air a la hauteur de référence, lorsqu'elle est beaucoup plus élevée que la canopée, peut
étre supposée faiblement variable dans 1’espace; (2) un modéle semi-empirique a été développé pour
calculer le flux de chaleur dans le sol en fonction de la température radiative et de la réflectance du
rayonnement a courtes longueurs d'onde obtenues a partir de la télédétection ainsi que de la fraction de
végétation estimée avec NDVI; (3) une méthode semi-empirique a été développée pour estimer le flux de
guantité de mouvement effectif basé sur la température radiative de surface et la réflectance des courtes
longueurs d’ondes, et le flux est ensuite utilisé pour estimer la longueur de rugosité moyenne Z,,, pour le
transfert de quantité de mouvement; (4) une équation empirique a été dérivée pour distribuer la moyenne
surfacique Z,, aux pixels selon les valeurs de NDVI; et (5) la distribution spatiale de la longueur de
rugosité Z,, pour le transfert de chaleur a été obtenue en utilisant le facteur kB~ (kB~! = In (Zy,, —
Zon))- lls n'ont pas pu quantifier la distribution spatiale du facteur kB! et ont supposé qu'il s'agissait
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d'une constante. lls ont également fourni une discussion approfondie sur les problemes de conversion de
la température radiative de la canopée en température de surface aérodynamique nécessaire pour un calcul
précis du flux de chaleur sensible et de I'ET, et ont suggéré que cette conversion n'est pas nécessaire
lorsque la résistance additionnelle est incluse dans la résistance aérodynamique totale 7. Long et al., 2011
ont montré par le biais d’une analyse de sensibilité des parametres d'entrée de SEBAL que I'augmentation
des températures des pixels chauds/froids diminuait H et augmentait les estimations de LE, tandis que la
diminution des températures des pixels chauds/froids augmentait H et diminuait les estimations de LE. En
revanche, Bastiaanssen et al. (2005) et Wagle et al. (2017) ont trouvé que SEBAL surestime I'ET.

Surface Energy Budget System (SEBS) (Su 2002) est un modéle avec une description détaillée de
I'influence de la fraction de végétation (fc) sur l'estimation de ET a l'aide de la LST par satellite. Des
limites seches et humides a une fc donnée sont définies pour mettre a I'échelle le flux de chaleur sensible
de chaque pixel. Un processus physique clé décrit en détail dans SEBS est la résistance additionnelle
totale de la canopée (r,) comme une partie de la résistance aérodynamique totale (r;). Ce modéle est
développé par Gokmen et al. (2012) pour incorporer des informations satellite sur I'numidité du sol pour
améliorer I’estimation d’ET. D'autres modéles ont également été développés pour utiliser les informations
fc extraites des données de télédétection a courtes longeurs d’ondes (Caselles et al. 1998; Boegh et al.
2002; McCabe and Wood 2006).

Mapping Evapotranspiration at High Resolution with Internalized Calibration (METRIC) (Allen et al.
2007). Ce modeéle utilise comme base le modéle SEBAL, ou les gradients de température prés de la
surface sont estimées en fonction de la température de surface, éliminant ainsi le besoin d'une température
de surface absolument précise et la nécessité de la mesure de la température de l'air. Ce modele apporte
plusieurs améliorations importantes a SEBAL. Les principaux sont: (1) la distribution spatiale du gradient
de température (dT) de la surface a I'air sur les zones a variation topographique est rendue proportionnelle
a la température de surface ajustée a une donnée commune pour tenir compte de la variation de
température avec I'élévation; (2) la relation linéaire entre dT et la LST est déterminée en utilisant dT et la
LST des pixels chauds et froids dans lI'image apreés I'ajustement d'élévation; et (3) I'équation de Penman-
Monteith est utilisée pour calculer la valeur ET de référence pour un type de végétation de valeurs ET
intermédiaires dans le but d'identifier les pixels froids et pour la mise a I'échelle temporelle de ET
instantané en valeurs journaliéres.

1.5.2.2 Les modéles double source

L'approche représentée par les modeles mono-source ne fait aucune distinction entre I'évaporation de la
surface du sol et la transpiration de la végétation, les résistances ne sont donc pas bien définies (Raupach
and Finnigan 1988). Pour répondre a ces préoccupations, des modéles a deux sources ont été développés
pour une utilisation avec des végétaux qui ne couvrent pas toute la surface (Lhomme et al. 1994; Norman
et al. 1995; Kustas and Norman 1999). Ces modéles traitent I'ET comme la somme de I'évaporation de la
surface du sol et de la transpiration de la végétation par une décomposition de la température de surface
radiométrique en températures du composantes sol et végétation. Cela se fait soit a partir de données
thermiques télédétectées multi-angulaires, soit a partir des itérations respectives des solutions du bilan
énergétique du sol et de la végétation combinée a une estimation a priori de la transpiration (a 1’aide de
I’équation de Priestley-Taylor dans TSEB par exemple). Nous présenterons ci-dessous brievement
guelques exemples de modeles de bilan énergétique double-source couramment utilisés par la
communauté scientifique.
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Two-Source Energy Balance (TSEB) model (Norman et al., 1995). Ce modéle simule le bilan énergétique
de surface des composantes du sol et de la végétation séparément. Dans ce modele, la résistance
additionnelle est également prise en compte dans 7, et une équation semi-empirique est développée pour
calculer la résistance du sol (r5) a partir de la vitesse du vent prés de la surface du sol estimée a partir de
la vitesse du vent au-dessus de la canopée. Une méthode a été développée dans TSEB pour obtenir la
température de la végétation (T,,) et la température du sol (T,) séparément grace a la LST observée sous
deux angles en utilisant 1’équation de Priestley-Taylor pour calculer ’ET au niveau de la végétation
comme une premiére estimation. Cela va permettre le calcul du flux de chaleur sensible du sol (H) et du
flux de chaleur sensible de la végétation (H,) (Norman et al. 2000). Sur la base de ce modéle, le modeéle
de bilan énergétique simplifié a deux sources (STSEB) a été développé en séparant la végétation et le sol
dans la modélisation ET (Sénchez et al. 2008).

Atmosphere-Land Exchange Inverse (ALEXI) model (Anderson et al. 1997). Basé sur TSEB, ce modele
ajoute un nouveau composant qui utilise I'énergie thermique de la couche limite planétaire (PBL) intégrée
dans le temps pour contraindre l'estimation régionale du flux de chaleur sensible afin d’améliorer
l'estimation d’ET. La méthode est particuliérement utile le matin lorsque 1a PBL se réchauffe a un rythme
qui est déterminé par le flux de chaleur de surface car il est la principale source de la PBL.

Disaggregated ALEXI (DisALEXI) model (Norman et al. 2003). Il s'agit d'un systéeme de modélisation,
dans lequel ALEXI est d'abord utilisé pour calculer le flux de chaleur sensible de grands pixels (tels que
ceux des satellites géostationnaires ; GOES a une résolution de 5 km) et la température de l'air a un
niveau élevé (50 m).Puis les estimations des flux de surface GOES a 5 km sont désagrégées en utilisant
des images a haute résolution spatiale de l'indice de végétation et de la température de surface, telles que
celles fournies par ASTER, Landsat, MODIS ou des avions, pour produire des cartes a haute résolution
spatiale des flux de surface. . Ce modéle a été appliqué a la cartographie régionale de I'ET a l'aide de
diverses données de télédétection (Anderson et al. 2007; Houborg et al. 2009).

1.5.2.3 Les modéles contextuels

Comme il est difficile d'obtenir la température aérodynamique et d'estimer la résistance aérodynamique
pour le calcul de la chaleur sensible, de nombreux modeles ont été développés pour utiliser les
informations contextuelles spatiales de la température de surface télédétectée sur des zones de différentes
fractions de végétation. En utilisant les différences relatives de température entre les pixels, une grande
partie des erreurs de biais dans l'estimation de la température aérodynamique peut étre éliminée. Pour
I'application des données satellitaires sur de grandes surfaces, les données au niveau de la surface, telles
gue la vitesse du vent, la hauteur de la végétation, la température et I'numidité de l'air, les précipitations
ou I'numidité du sol n'étaient souvent pas disponibles, des modéles contextuels ont été développés pour
estimer la fraction évaporative (EF) utilisant exclusivement des données de télédétection thermique et
optique (Nemani and Running 1989; Price 1990; Carlson et al. 1995; Gillies et al. 1997; Jiang and Islam
2001; Sandholt et al. 2002; Nishida et al. 2003). ET peut alors étre calculée a partir de EF et de I'énergie
disponible a la surface.

Les modeles contextuels peuvent dériver efficacement I'ET a l'aide de la température de surface
télédétectée car le stress hydrique sur les plantes augmente la température lorsque I'ET est réduit. Pour la
végétation clairsemée (NDVI faible), la plage de température de surface est souvent grande, et ces
modeéles peuvent différencier de maniére fiable les pixels secs et humides, mais pour la végétation dense,
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la variation de la température de surface est généralement petite et les modeles deviennent peu fiables
pour estimer ET. A condition que I'eau ne soit pas un facteur limitant, I'ET est alors limitée par I'énergie
disponible, et la sensibilité de I'ET a la température est considérablement réduite, ce qui rend les modéles
contextuels inefficaces pour les conditions a énergie limitée. Avec une amélioration continue des
résolutions spatiales des images de télédétection thermique et optique, les modeles contextuels seraient les
plus adaptés pour utiliser les informations contextuelles de ces images pour I'estimation ET.

1.5.3 Modeéles de bilan hydrique

Les modeles de bilan hydrique des sols de type réservoir prévoient des séries chronologiques
d'évapotranspiration réelle a des échelles de temps journalieres a mensuelles. Les paramétres dont ces
modeles dépendent peuvent aller d'un paramétre comme dans le modeéle Manabe (Manabe 1969) a six
parametres comme dans le modéle BBH (Bucket with Bottom Hole) (Kobayashi et al. 2001). Les
parameétres sont liés aux caractéristiques du sol, du climat et de la végétation. Cependant, on pense
généralement que la variabilité temporelle des séries d’humidité du sol dépend principalement de la
variabilité des précipitations, en particulier dans des conditions de faibles précipitations. D'autre part, les
parameétres du sol tels que la capacité au champ, la conductivité hydraulique a saturation et le point de
flétrissement sont des paramétres clés contrélant les sorties du modéle d'évapotranspiration. Dans le
calcul de I'évapotranspiration réelle, une hypothése principale est liée 1’évapotranspiration réelle
linéairement a I'évapotranspiration potentielle (ETP) pour tenir compte du stress hydrique du sol. Une
telle hypothése est utilisée dans plusieurs modéles "pluie-débit". Actuellement, de nombreux modéles
développés a des fins différentes et fonctionnant a des échelles différentes appliquent différentes
fonctions pour réduire I’ETP en se basant sur le concept de demande d'évaporation atmosphérique et
I'approvisionnement en eau du sol limitant la ET.

Les modeles hydriques unidimensionnels a I'échelle de la parcelle utilisent généralement des fonctions
plus détaillées pour prédire I’ET par rapport aux modeles de bassin versant a grande échelle. Le bilan
hydrique du sol (SWB) est un exemple de modéle unidimensionnel pour des couverts uniformes
(Annandale et al., 1999). Il s'agit d'un modéle a pas de temps journalier qui comprend un réservoir d'eau
du sol a plusieurs couches, ou I'eau d'infiltration tombe en cascade de la couche supérieure du sol vers le
bas du profil du sol (Manabe 1969). La transpiration réelle est limitée par la demande d'évaporation et
I'absorption d'eau par les racines, déterminées par I'hnumidité du sol. Le potentiel hydrique du sol se traduit
a son analogue pour la végétation en tenant compte des résistances a I'écoulement de I'eau dans le
continuum sol-plante-atmosphere (Annandale et al. 2000).

WATCROS (Water Balance and Crop Production Simulation) est un autre exemple de modéle de
simulation unidimensionnel du bilan hydrique et de la production de matiére séche, basé sur des variables
et parametres climatiques, pédologiques et végétaux (Aslyng et Hansen, 1982). Il calcule I'ET de
référence de I'herbe en utilisant une formule modifiée de Makkink (1957), et il suppose que cette
référence d'herbe représente toute culture agricole dense et verte. Cette évapotranspiration potentielle est
divisée en évaporation potentielle du sol et en transpiration de la culture en utilisant la loi de Beer. Afin
de calculer la transpiration réelle, I'eau est extraite a un taux potentiel lorsque la teneur réelle en eau du
sol est supérieure a la moitié de la capacité du réservoir de la zone racinaire. Au-dela de ce seuil, la
transpiration réelle est diminuée de fagon linéaire en fonction de I'eau restante dans le réservoir. S’il n’y a
plus d’eau dans le réservoir de la zone racinaire, le taux de transpiration est égal & 0. La taille du réservoir
de la zone racinaire dépend du sol et de la profondeur effective des racines (Hansen, 1984).
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GLEAMS (Groundwater Loading Effects of Agricultural Management System) (Leonard et al. 1987) est
également un modeéle unidimensionnel de bilan hydrique utilisé pour simuler les processus affectant la
qualité de I'eau dans les champs agricoles. Il s'agit de la version modifiée du modele CREAMS bien
validé (Knisel, 1980). Le ETP est calculé a l'aide de Priestley et Taylor (1972) ou de I'équation de
Penman-Monteith (Allen et al., 1998). Le modéle calcule I'évaporation réelle du sol et la transpiration des
cultures en fonction de la teneur en eau du sol et de I'indice de surface foliaire (LAI).

Les modeles de bilan hydrique en cascade basés sur les réservoirs d'eau du sol sont souvent utilisés en
raison de leur simplicité conceptuelle qui en font des outils peu gourmands en données d’entrée.
Cependant, le mouvement des eaux du sol dans les milieux poreux peut étre mieux décrit physiquement
avec l'équation de continuité du bilan de masse de Richards pour les flux d'eau non saturés (Richards
1931). L'équation de Richards équilibre I'eau entre des points spécifiques (nceuds) en fonction des
gradients d'énergie et de conductivité hydraulique de I'eau. L'équation de Richards est non linéaire et peut
étre résolue de facon itérative par une solution a différences finies. Elle est adoptée dans plusieurs
modéles hydrologiques pour simuler la redistribution de l'eau dans la zone des racines et pour des
estimations précises de I'absorption d'eau par les racines et de la ET. Par exemple, le RZWQM (Root
Zone Water Quality Model) est un modele de transport des contaminants basé sur la physique qui
comprend des sous-modeles pour simuler l'infiltration, le ruissellement, la distribution de I'eau et le
mouvement des produits chimiques dans le sol (Ahuja et al. 2000). Le RZWQM simule la ETP avec un
modele Penman-Monteith modifié et la ET réelle est limitée par la disponibilité de I'eau telle qu'elle est
estimée a partir de I'équation de Richards.

Le modele SWAP (Soil-Water-Atmosphere-Plant) est un modele 2-D transitoire pour I'écoulement de
I'eau et le transport des solutés dans les zones saturées et non saturées (Kroes et van Dam, 2003). Il est
appliqué aux problémes agrohydrologiques a I'échelle de la parcelle et utilise I'équation de Richards pour
la redistribution de I'eau dans le sol. L'absorption relative d'eau par les plantes est exprimée par le rapport
entre la transpiration réelle et la transpiration potentielle (T/PT) calculée avec ce modéle en fonction du
potentiel hydrique du sol (Feddes et al., 1978). La solution d'absorption d'eau par les plantes dans SWAP
est également adoptée dans le modéle HYDRUS de flux non saturés et de transport de solutés (Simunek
et al. 2007) ainsi que dans le modele SIMGRO (SIMulation of GROundwater and surface water levels)
(van Walsum et al., 2004).

Un autre exemple de modéle avec une description assez détaillée de la distribution des racines est
WAVES (Dawes et Short, 1993). WAVES est un modéle de bilan hydrique qui simule le ruissellement de
surface, l'infiltration du sol, I'ET, la redistribution de I'eau dans le sol, le drainage et les interactions avec
la nappe phréatique. La transpiration journaliére est calculée avec I'équation de Penman-Monteith et
réduite a l'aide de facteurs de pondération déterminés par la densité modélisée des racines et une somme
pondérée normalisée des potentiels hydriques du sol matriciel et osmotique de chaque couche. Le modéle
a été paramétré et utilisé pour simuler I'utilisation de I'eau de différents types de végétation en Afrique du
Sud (Dye et al., 2008). Feddes et al. (2001) ont discuté du fait que la végétation a racines profondes et la
disponibilité accrue de l'eau peuvent avoir un effet méme sur le climat mondial. Les systémes
d'enracinement profond entrainent I'exploration de grands volumes de sol par les racines, de grandes
guantités d'eau disponible dans le profil du sol et des taux de transpiration élevés. Ce phénomene est
encore plus marqué en présence d'eaux souterraines peu profondes. Jovanovic et al. (2004) ont prouvé que
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la contribution des nappes phréatiques peu profondes a I'absorption d'eau par les racines par le biais de
I'élévation capillaire peut étre un élément important du bilan hydrique.

De nombreux modeéles a I'échelle du bassin versant tiennent compte de I'humidité du sol dans I'estimation
de I'ET (Viviroli et al. 2009) en utilisant des approches plus ou moins sophistiquées. Par exemple, Zhang
et al. (2001) ont développé un modéle semi-empirique de bilan hydrique pour les bassins versants
forestiers et non forestiers du bassin Murray-Darling en Australie. Ce modele était basé sur I'nypothese
que I'ET réelle est égale aux précipitations dans des conditions tres seches, et qu'elle est égale au ETP
dans des conditions tres humides. D'autre part, Gurtz et al. (1999) ont appliqué le modéle hydrologique
PREVAH (PRecipitation Runoff EVApotranspiration HRU Model) dans un bassin alpin. Ils ont calculé
I'ET en utilisant I'équation de Penman-Monteith en modifiant la résistance stomatique du couvert en
dessous d'un seuil donné d'humidité du sol.

Des approches plus empiriques visant a décrire le cycle hydrologique prennent également en
considération I'ET. Un modéle semi-empirique appelé EARTH (Extended model for Aquifer Recharge
and moisture Transport through unsaturated Hardrock; Department of Water Affairs and Forestry, 2006) a
été développé en Afrique du Sud pour estimer la recharge des eaux souterraines a grande échelle en tenant
compte des variables du cycle hydrologique. EARTH utilise des modules pour la végétation, le sol, le
réservoir linéaire et I'écoulement saturé. Le module sol calcule I'ET comme une fonction linéaire de
I'hnumidité du sol.

1.6 Conclusion

Ce chapitre introduit le contexte théorique sur lequel ont été fondées les méthodes de quantification des
échanges entre le sol, le couvert végétal et I’atmosphere. La turbulence dans la couche limite
atmosphérique permet d’avoir un échange efficace d’énergie et de masse entre la surface terrestre et
I’atmosphére. Cette turbulence est due en particulier au cisaillement du vent ou au gradient de
température. La capacité d’évaluer ces interactions au niveau de la surface est un atout précieux pour les
gestionnaires des ressources en eau, car elle permet de décrire la consommation en eau de la végétation.
Cette capacité est renforcée par le développement des produits de la télédétection permettant un suivi de
large échelle et avec une fréquence temporelle élevée. Plusieurs méthodes de mesure et de simulation
basées sur la théorie des échanges turbulent et du bilan hydrique du sol ont été développées pour
guantifier les interactions SVA. Le chapitre suivant est consacré a la description des mesures et des
modeles utilisés dans cette these.
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Chapitre II : Site d’étude,
données expérimentales et
algorithmes des modeles
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1.1 Introduction

La connaissance d’un certain nombre de variables biophysiques, telles que celles décrivant 1’état de la
végétation, est nécessaire pour estimer I’ET a I’aide de modé¢les numériques. Ce chapitre présente
I'ensemble des données qui ont été utilisées pour mettre en ceuvre les approches proposées dans cette
these. Ces données sont acquises a différentes échelles par divers types de capteurs. Un site expérimental
entierement équipé sur un champ hétérogene dans le piemont de la montagne du Haut Atlas (Maroc) a été
utilisé comme étude de faisabilité pour évaluer différents modéles d’estimation des flux turbulents
également décrits dans ce chapitre.

I1.2 Présentation du site
[1.2.1 Cadre géographique

L'expérience a été menée a Tahanaout (N 31.36° W 7.95°), situé dans la région de Marrakech-Safi, a
30 km de Marrakech, prés des montagnes du Haut-Atlas. A une altitude de 890 m, il s’agit de I’exutoire
du bassin versant de la Rheraya (225 km?) qui est considérée comme 1un des sous-bassins les plus actifs
du bassin semi-aride du Haouz-Tensift. La Rheraya est en contact direct avec la plaine du Haouz dans sa
partie nord, et les bassins versants atlasiques du N’fis a I’ouest et de 1’Ourika a I’est (Figure 11.1).

’ Scintillometer transmitter (T) and receiver (R)

’ Eddy covariance station
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Figure Il. 1: Localisation des stations Eddy covariance et de I'émetteur et du récepteur du scintillometre superposés a une image
du site d'étude du site google earth.
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I1.2.2 Cadre climatique

Le climat de la plaine du Haouz est de type semi-aride, tandis que la zone montagneuse bénéficie d’un
climat semi-aride & humide avec des hivers frais. Les précipitations moyennes a la station exutoire
Tahanaout (1064 m d’altitude) sont de 353 mm/an pendant la période 1968-2019 et elles sont de 445
mm/an a la station d’Oukaimeden CAF a une altitude de 2612 m pendant la période 1989-2009. Le débit
moyen enregistré au niveau de la station hydrométrique de Tahanaout est de 1’ordre de 1,15 m®/s pendant
la période 1990-2009 (Hajhouji et al. 2018). Le bassin de la Rheraya est sujet a des intempéries de type
orages de forte intensité et de durée souvent inférieure a une heure (Chaponniere 2005) en fin d’été et en
période hivernale, typiques des climats méditerranéens et arides. Les phénomenes climatiques extrémes
comme les crues et les sécheresses sont fréquents au Maroc, et en particulier dans notre périmétre d’étude.
Les crues de la Rheraya, bien que n’étant pas aussi dramatiques que celle de 1’oued voisin Ourika, restent
tout de méme 1’une des contraintes principales auxquelles les agriculteurs doivent faire face. Ces épisodes
climatiques sont fréquents en fin de période estivale, en hiver ainsi qu’au printemps, et d’une trés grande
intensité, le débit de I’oued pouvant atteindre 264 m*/s, voire 649 m®/s pour une crue centennale (ABHT-
RESING, 2017).

11.2.3 Topographie

Le site d'étude est situé au niveau du piémont de la montagne du Haut Atlas et sur le lit de I’Oued
Rheraya. Cela présente une variation topographique qui a causé des difficultés pour la mesure des flux
turbulents en particulier pour le scintillométre (LAS). L'altitude au-dessous du trajet du LAS varie entre
10 m au niveau de I'emplacement de I'émetteur et le récepteur jusqu'a 50 m au milieu du trajet du LAS la
ou I'eau de I'Oued coule (Figure 11.2).
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Figure Il.2: Image Google Earth posée sur le MNT de la zone (DEM de 8 m dérivé des données PLEIADE), trajectoire du
scintillométre et I'élévation le long de la trajectoire du scintillométre.

I1.2.4 Occupation du sol

La végétation du bassin est peu développée. Les fonds de vallées étroits sont étagés et cultivés, cultures
fourragéres et arborées y sont présentes. Chaque talweg parcouru par un affluent est exploité
intensivement a des fins agricoles dés lors qu’un peu de terre est présente (Chaponniere 2005). Pour la
zone étudiée dans la thése, la figure 11.3a montre la carte d'occupation du sol réalisée en février 2018. La
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surface est hétérogéne et composée de petits champs plantés d'oliviers avec des hauteurs allant de 3 a 12
m, qui ont été mesurés dans chaque champ a l'aide de la méthode du Triangle 45°. La carte de la hauteur
des arbres est affichée sur la figure 11.3b. Sous les arbres, certains agriculteurs cultivent du blé, de la
luzerne ou du mais. Les autres cultures comprennent les abricotiers, les pruniers, les orangers et les
péchers. Le sol nu est principalement présent sur les cotés de 1’oued Rheraya et dans la partie nord-ouest
de la zone.
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Figure I1.3: a) Emplacement des stations d'Eddy covariance et de I'émetteur (T) et du récepteur (R) du scintillométre superposés
sur la carte d'occupation du sol du site d'étude. (b) Carte de la hauteur de végétation du site d'étude.

11.2.5 Systéme d’irrigation

En bordure de montagne, les habitants locaux ont profité du débit a des fins d'irrigation en développant un
grand réseau de canaux d'irrigation de surface alimentés par gravité (appelés localement Seguias) qui
détournent le débit. Pour éviter les conflits liés a I'eau, un systéme d'irrigation réglementé a été mis en
place, inspiré des droits traditionnels sur I'eau. Ce systéme d'irrigation est répandu au Maroc, mais en
particulier dans les zones de piémont sud et nord des montagnes de I'Atlas (Bouimouass et al. 2020).

29



Chapitre Il : Site d’étude, données expérimentales et algorithmes des modéles

Pendant les débits élevés et les inondations, tous les canaux d'irrigation de I'amont vers l'aval sont
alimentés. Chaque canal principal irrigue une zone donnée allant de centaines & des milliers d'hectares et
géré par des associations d'usagers (Fernald et al. 2015). Les canaux secondaires ont leurs propres
délégués qui distribuent I'eau entre les agriculteurs. La durée des apports d'irrigation a un seul agriculteur
dépend initialement de la superficie du terrain. Les canaux en amont ont priorité sur le débit et sont
alimentés en volumes plus importants que les canaux en aval (Libecap 2011). Les canaux situés en amont
ont également acces au debit pendant les périodes de faible écoulement en été et en automne ou pendant
les périodes séches prolongées, tandis que les canaux en aval ne sont alimentés que pendant les
inondations et les débits printaniers élevés. Par conséquent, les cultures dans les zones en aval dépendent
de l'irrigation des eaux souterraines pendant les périodes seches (Bouimouass et al., 2020).

11.3 Matériels : description et bases physiques

I1.3.1 Station météorologique et mesure de la température et d’humidité de

surface

Un ensemble d'instruments a été déployé au niveau des deux tours d’Eddy covariance (EC1 depuis
Octobre 2016 jusqu’a Mars 2019 et EC2 depuis Avril 2017 jusqu’a présent) dans le site d'étude pour
mesurer les données météorologiques, I'humidité du sol et la température de surface. Tous les appareils
fournis des mesures a un pas de temps de 30min. La température et I'humidité de I'air ont été mesurées par
un Vaisala (HMP155, Campbell Scientific) a une hauteur d'environ 15,6 et 17,2 m pour, respectivement,
EC1 (Figure 11.4) et EC2. Les quatre composantes du rayonnement net ont été mesurées a l'aide d'un
radiometre CNR4 (Campbell Scientific) a une hauteur d'environ 16,7 et 16,4 m pour, respectivement,
EC1 et EC2. Le flux de chaleur du sol a été mesuré en utilisant deux plaques de flux de chaleur a 5 cm de
profondeur (HPFO1, Hukseflux) I’une sous l'arbre (toujours ombragée) et I’autre entre les arbres
(directement exposée au rayonnement solaire). L'humidité du sol a été mesurée sur les deux stations a
différentes profondeurs (5 et 15 cm) a l'aide des réflectometres a teneur en eau CS655 (Campbell
Scientific). La température de brillance a été mesurée séparément sur le sol et la végétation a I'aide d'un
radiométre infrarouge (IRTS-P, Apogée), puis convertie en température de surface (LST) en utilisant
I'émissivité du sol et de la végétation fixé a, respectivement, 0,96 et 0,98. L'un des radiométres était
positionné a une hauteur d'environ 11,7 et 12 m pour, respectivement, EC1 et EC2, dirigé verticalement
vers le sol et l'autre était positionné a une hauteur d'environ 6,5 et 6,3 m, respectivement, pour EC1 et
EC2 orienté vers la végétation avec un angle de vue d'environ 60 degrés.
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Figure Il.4: Localisation de la Station d’Eddy Covariance (EC1)

11.3.2 Eddy covariance

Depuis le milieu des années 1990, la technique d'Eddy covariance (EC) est devenue un outil fréquemment
utilisé pour mesurer directement les flux de carbone et d'eau entre la biosphere et I'atmosphere (Baldocchi
and Wilson 2001). La nature aléatoire de la turbulence a conduit les météorologues a utiliser des
approches statistiques plutdt que déterministes. En appliquant la moyenne de Reynolds, une variable
atmosphérique A peut étre séparée en sa composante turbulente, A’ et sa composante moyenne non
turbulente, 4, (A = A + A’) (Stull 1988). De plus, la covariance entre deux variables est définie comme :

N-1

1 — _

=D (= A) (B - B) Eq: 18
i=0

ou A; et B; sont des valeurs instantanées de A et B, et N est le nombre d'observations dans la période
ozA - ) s 1 _

d'intérét. En utilisant la moyenne de Reynolds, cela peut également s'écrire : ;Z?':ol A;B; et donc comme

A'B’

Pour les flux de surface LE et H, nous nous intéressons a la covariance entre la composante verticale de la

vitesse du vent, w (m/s) et I'numidité spécifique, q (KQwaer/KQair), €t entre, respectivement, w et la
température de l'air, T. Avec des facteurs de multiplication appropries (pA et pC,), nous obtenons :
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LE = pAw'q’ Eq: 19
H = pCyw'T’ Eq : 20

En obtenant des mesures a réponse rapide de variables d'état telles que w et g ou T, nous pouvons générer
des séries temporelles pour lesquelles nous pouvons trouver les valeurs de perturbation des points de
données. Par exemple, en soustrayant la température de l'air (la composante verticale de la vitesse du
vent) moyenne sur 30 minutes de chaque mesure (a tres haute fréquence typiquement ~10-20 Hz), nous
obtenons une série temporelle de T’ (w'), nous pouvons calculer une série temporelle de w'T’ en
multipliant les deux. La moyenne de cette série, (w'T’), est le flux thermique vertical turbulent (Stull,
1988). La méthode EC nécessite donc des mesures a haute fréquence de la composante verticale de la
vitesse du vent (w) et des scalaires pour les flux d'intérét (par exemple la température, la vapeur d'eau ou
la concentration de dioxyde de carbone). Des capteurs a réponse rapide, capables de mesurer entre 10 et
20 Hz, sont essentiels pour détecter les flux transportés par les tourbillons a haute fréquence.
Généralement, un anémomeétre sonique a trois axes et un analyseur de gaz infrarouge adjacent sont utilisés
pour fournir les données requises pour les estimations de H, LE et de flux de dioxyde de carbone
(Moncrieff et al. 1997).

Pour vérifier la qualité des mesures par le systéme d’Eddy covariance (EC), on vérifie 1’équation du bilan
énergétique. En théorie, la somme des flux turbulents (H+LE) doit étre égale 1’énergie disponible (Rn-G)
: Rn— G = H + LE. Toutefois, la somme de LE et H mesurés par les instruments EC est souvent
inférieure a la différence de Rn et G. De nombreuses théories ont été proposées pour expliquer la non-
fermeture du bilan d’énergie. Ces théories incluent l'inadéquation des footprints des instruments, les
erreurs d'observation dans certains composants énergétiques et la violation des hypotheses de la technique
EC en raison de la divergence du flux advectif (Gao et al. 2017). Cependant, les hypotheses principales
sont actuellement la théorie du stockage de chaleur (Leuning et al. 2012) et la théorie des grands
tourbillons (Foken 2008). Leuning et al. (2012) ont suggéré qu'une partie substantielle de la sous-
estimation de ET peut s'expliquer par des décalages de phase entre les flux mesurés et I'énergie stockée
dans les sols, l'air et la biomasse en dessous de la hauteur de mesure. En mesurant la composante de
stockage d'énergie, la fermeture a été obtenue pour les terres cultivées (Meyers et Hollinger 2004) et les
foréts (Lindroth et al. 2010). Foken et al. (2011) ont examiné les résultats de plusieurs campagnes de flux
de grande surface et ont fait valoir que le probleme de la fermeture du bilan énergétique d'Eddy
covariance est fondamentalement un probléme d’échelle : l'absence de grands tourbillons de basse
fréquence. Les gros tourbillons qui coulent a une échelle comparable au footprint de la tour ne touchent
généralement pas le sol et ne peuvent donc pas étre détectés trés souvent. Kanda et al. (2004) suggeére que
la moyenne temporelle finie (sur une demi-heure) des mesures de la EC inclurait et omettrait au hasard
I'énergie fournie par les grands tourbillons en raison de leur apparence moins fréquente et de la différence
de phase entre la vitesse verticale et le scalaire d'intérét (CO. ou H20) dans les grands tourbillons
contribuent le plus a la non-fermeture d'énergie. Une étude récente a révélé que la différence de phase
élargie chez les gros tourbillons peut expliquer le degré de sous-estimation de I'ET, car les gros
tourbillons sont souvent liés aux occurrences d'advection dominantes (Gao et al., 2017).

Pour corriger le probléme de fermeture de bilan, Twine et al. (2000) ont proposé une méthode qui
suppose gue le rapport de Bowen (le rapport de H a LE) est bien mesuré pendant une demi-heure ou une
heure et a 1’aide de ce rapport ils ont corrigé les flux de chaleur sensible et chaleur latente en utilisant
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I’équation du bilan énergétique. Cette méthode a été adoptée par de nombreuses études (Wohlfahrt et al.
2009; Jung et al. 2010). Les mesures quotidiennes de EC sont en bon accord avec les mesures du flux de
séve et du bilan hydrique du sol, qui sont des indicateurs indépendants de la transpiration et de
I'évaporation. Ces résultats nous donnent confiance dans I'utilisation des données EC pour évaluer les
performances du modéle dans la simulation de ET (Liu et al. 2003; Fisher et al. 2008; Zhang et al. 2010b;
Jiang and Ryu 2016). Dans cette these, les mesures EC seront la principale source de données pour
évaluer les performances des modeles. Le site d'étude est équipé de deux systemes d'Eddy covariance
(EC) installés sur deux champs d'oliviers sur des tours d'une hauteur d'environ 17,5 m depuis Octobre
2016 jusqu’au Mars 2019 pour EC1 et depuis Avril 2017 jusqu’a présent pour EC2 (Figure 11.5).

~

Figure Il. 5: Eddy covariance systeme (station EC2).

11.3.3 Scintillometre

La technique de scintillométrie pour mesurer les flux de surface est plus récente que la méthode d'Eddy
covariance, mais elle est largement acceptée en raison de sa capacité a quantifier H et LE a I'échelle
régionale, sur plusieurs kilométres (Solignac et al. 2009). Les scintillometres deviennent de plus en plus
populaires pour leur validation des estimations de H par télédétection satellite, notamment a basse et
moyenne résolution, en raison de leurs résolutions spatiales comparables. Un scintillomeétre se compose
d'un émetteur et d'un récepteur. Le récepteur mesure les fluctuations d'intensité du rayonnement émis par
I'émetteur causées par la variation de l'indice de réfraction due a des tourbillons sur le trajet du
scintillometre. Ces atténuations d'onde permettent de calculer la variation de la mesure du parameétre de
structure de l'indice de réfraction, C2. Pour les scintillométres fonctionnant aux longueurs d'onde visible
ou proche infrarouge, le paramétre de structure de la température CZ peut étre lié au C2. En revanche,
pour les longueurs d'onde radio (> 1 mm), les fluctuations de vapeur d'eau contribuent le plus a modifier
le signal du scintillometre, c'est-a-dire que le paramétre de structure de I'humidité C7 peut étre déduit de

la mesure de C2. H et LE peuvent étre déterminés a partir de C7 et CZ par I'utilisation de la théorie de
MOST.

Les scintillométres peuvent étre classés dans le proche infrarouge (longueurs d'onde communes de 850
nm, 880 nm et 940 nm) et micro-ondes (longueurs d'onde communes de 1,86 mm, 3,19 mm et 11,11 mm)
en fonction du spectre d'émission de I'émetteur. La plage proche infrarouge est largement utilisée pour
mesurer le flux de chaleur sensible, et les appareils utilisant cette plage peuvent étre classés comme
scintillometre a petite ouverture (SAS), scintillométre a grande ouverture (LAS) et scintillométre a trés
grande ouverture (XLAS) selon la taille de lI'ouverture. Le scintillométre a onde millimétriqgue (MWS)
peut mesurer directement le flux de chaleur latente
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Le scintillométre & grande ouverture (LAS) est le type utilisé dans cette thése pour mesurer le flux de
chaleur sensible. Comme expliqué précédemment, pour le LAS qui émet une onde dans la gamme de
longueurs d'onde proche infrarouge, la scintillation est principalement liée aux fluctuations de
température ainsi, le C2 est lié au CZ comme suit (Wesely 1976) :

72\* 0.03\ 2
2 2 a .
_ 1 Eq:21
C% = (2 (yp> ( += ) q

avec y est le coefficient de I’indice de réfraction de I’air (7.8*%107 K/Pa) et B est le rapport de Bowen
calculé dans cette étude par la procédure itérative de la méthode de fermeture de Bowen (Solignac et al.,
2009). T, est la température de I’air (K) et P est la pression de 1’atmosphére (Pa). Le dernier terme entre
crochets est un facteur de correction tenant compte des effets de I'humidité. C? et CZ sont donnés en m2?
and K2/m?®, respectivement.

Dans des conditions instables, trés probablement pendant la journée, la théorie de la similitude de Monin-
Obukhov peut étre utilisée pour relier le paramétre de structure de température a I'échelle de température
T, comme suit (De Bruin et al. 1993; Odhiambo and Savage 2009) :

2
C? 9(Zyas — D)\ 3
L ~ =49 <1 _Wus—d) LAz )> Eq: 22
T?(Zpps —d) 3

Z14s est la hauteur du faisceau du scintillometre qui, dans notre cas, varie le long du trajet (entre 10 et 50
m). Cela signifie que les mesures du scintillomeétre représentent non seulement une moyenne horizontale,
mais aussi une moyenne verticale de CZ. La hauteur moyenne de I'émetteur et du récepteur, dans ce cas,
ne représente pas la hauteur du CZ moyenné verticalement, car le CZ ne varie pas linéairement avec la
hauteur, et le signal du scintilométre est pondéré vers le milieu du chemin. Il s'agit d'un probleme
important car H dérivé des mesures LAS (C7) est particuliérement sensible a la hauteur de I'instrument.
Afin de prendre en compte la variation de la hauteur du trajet entre I'émetteur et le récepteur la formule
développée par (Hartogensis et al. 2003) a été adopteée.

ZLAS = —-18

ou u est le chemin normalisé en chaque point, Z(u) est la hauteur du faisceau du scintillométre le long du
chemin et G (u) est la fonction de pondération.

Le flux de chaleur sensible H (W/m?) est ensuite calculé de maniére itérative en utilisant les équations de
vitesse de frottement et de la longueur d'Obukhov (Eqgs 7 et 8) décrites dans le chapitre 1 et la relation
suivante :

H = pC,U.T. Eq: 24
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Le flux de chaleur latente est obtenu comme terme résiduel de I'équation du bilan énergétique :
LE=Rn—G-H Eq:25

Pour obtenir LE, la mesure de R, et G est nécessaire, ce qui est peut-étre difficile dans les systémes de
végétation hétérogenes et épars. Une représentativité insuffisante des mesures de Rn et de G sur le
transect de LAS peut biaiser considérablement la valeur de LE. Les valeurs de Rn peuvent étre dérivées
en utilisant des images satellitaires d'albédo et de température de surface. Cette derniére peut varier de 30
K entre les surfaces humides et les surfaces séches le long d'un transect de scintillométre, faisant ainsi
varier Rn jusqu'a 100 W/m? Les densités de flux de chaleur du sol peuvent varier de la méme maniére le
long du transect mixte du LAS.

Sur la zone de notre étude, un scintillométre a large ouverture (LAS) a été installé sur un transect de 1464
m couvrant une zone représentative du site entre 10 et 50 m au-dessus de la surface, avec une hauteur
effective de 26 m. Il se compose d'un émetteur installé a une hauteur de 10,5 m et d'un récepteur monté a
une hauteur de 10 m (Figures 11.6). Les mesures ont été échantillonnées a 1 Hz, moyennées, puis stockées
a des intervalles de 30 minutes sur des cartes d’acquisition de données CR10X.

Reécepteur Emetteur

Figure 1.6: Emetteur et récepteur du scintillometre installés sur le site d'étude.

11.3.4 Footprint

Le footprint d'une mesure de flux définit le contexte spatial de la mesure et la zone source qui influence
les capteurs. La taille et I'éstendue du footprint dépendent de nombreux facteurs, tels que la hauteur de
mesure, la stabilité atmosphérique, la vitesse et la direction du vent et la longueur de la rugosité de la
surface. Le concept du footprint est un outil robuste pour aider les chercheurs a effectuer des
investigations spécifiques, telles que la conception expérimentale de mesures de flux (Schmid 1997),
l'analyse des variations spatiales de I'ET (étude de surfaces spécifiques, Liu et al. 2011, 2013) et la
validation des estimations ET calculées en utilisant la téledétection.

L'analyse du footprint fait désormais partie intégrante de la mise en place et du placement des tours de
flux et de l'analyse de leur production (Finnigan 2004). Les flux turbulents obtenus a partir des mesures
EC refletent I'influence de la surface sous-jacente sur I'échange turbulent (Schmid 2002). Il est nécessaire
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de déterminer la zone source des mesures EC a l'aide du modéle de footprint avant d'analyser les
caractéristiques des flux de surface. Généralement, les modeles de footprint peuvent étre divisés en deux
catégories : les modéles numériques, qui mettent I'accent sur le calcul par simulation (Flesch et al. 1995),
et les modéles paramétrés analytiques ou semi-empiriques, qui mettent I'accent sur l'applicabilité et sont
plus concis (Horst and Weil 1992; Hsieh et al. 2000; Kormann and Meixner 2001). Le modele de
footprint de flux analytique eulérien (Horst et Weil 1992) est utilisé pour obtenir le footprint de flux des
mesures de flux EC, f(x, v, z,,), comme suit :

fGy,zm) = Dy (x, VY (x,zm) Eq:26

ou x est la distance sous le vent pointant contre la direction moyenne du vent horizontal, y est la distance
du vent perpendiculaire, z,, est la hauteur de mesure, fY(x,z,) est I'empreinte intégrée au vent
perpendiculaireet D, (x,y) est la fonction de distribution du vent de travers gaussien de la dispersion
latérale. Les parametres de stabilité (longueur d'Oboukhov), de vitesse de frottement, d'écart type de la
vitesse du vent latéral, de la vitesse et de la direction du vent et de la hauteur de mesure sont utilisés
comme données d'entrée du modeéle.

Le footprint pour les observations de flux LAS peut étre obtenu en combinant la fonction de pondération
de chemin du LAS (Meijninger et al. 2002) avec le modéle d'empreinte de flux ponctuel (systeme EC) :

X2
Fons(Esy' 2m) = f WEOf(x = x'y — y'2m) d Eq: 27
X1

ol W(x) est la fonction de pondération de chemin du LAS, x; et x, sont les emplacements de I'émetteur
et du récepteur LAS, respectivement, x et y désignent des points le long de la longueur optique du LAS,
et x’ et y’sont les coordonnées au vent de chacun des points (x et y).

Afin de comparer le flux mesuré avec les résultats simulés fournis a pas de temps journalier, les footprints
journaliers ont été calculés comme la somme pondérée par les valeurs de rayonnement net des footprints
demi-horaires. La figure 1.7 présente une illustration des footprints des deux stations EC et du LAS
instantanées (figure 11.7b) et journalier (figure 11.7a).

High contribution s Low contribution

Figure I1.7: Exemples d’illustrations des footprints : footprint journalier du LAS (a), footprint instantanée des deux stations (EC1
et EC2) et LAS (b).
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1.4 Données satellitaires
11.4.1 MODIS

Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) est un instrument d'observation scientifique
couplés a un systeme embarqué satellitaire a bord de Aqua et Terra. Il observe la surface entiére de la
terre tous les un a deux jours et il acquiert des données a trois résolutions spatiales : 250 m, 500 m et 1000
m entre 0,405 et 14,385 um. La version 6 des produits de la collection a été utilisée dans la présente
étude. Le produit MOD11A1, correspond a la LST et a I'émissivité quotidiennes de niveau 3 a une
résolution spatiale de 1 km. Il est construit avec les valeurs quotidiennes des pixels LST récupérées par
I'algorithme généralisé split-window dans des conditions de ciel clair définies dans le MODS35.
MCD43A3 est le produit du modele d'albédo quotidien a une résolution de 500 m. Il fournit a la fois la
réflectance hémisphérique directionnelle (albédo du ciel noir) et la réflectance bihemisphérique (albédo
du ciel blanc) pour chacune des bandes de réflectance de la surface du MODIS (Schaaf et al., 2002 ;
Roman et al., 2010). Chaque image quotidienne est générée a partir de 16 jours de données, centrées sur
le jour donné. Dans notre cas, nous avons considéré que nous avions 85% de lumiére directe et 15% de
lumiére diffuse pour calculer I'albédo du ciel bleu (Ait Hssaine et al., 2018). Le produit MYD13Q1
fournit la valeur des indices de végétation (NDVI, EVI) a une résolution de 250 m tous les 16 jours.
L'indice de végétation par différence normalisée (NDVI) a été choisi pour cette étude. Cet indice est
calculé a partir des réflectances bidirectionnelles de surface corrigées de I'atmosphére qui ont été
masquées pour I'eau, les nuages, les aérosols lourds et les ombres portées des nuages.

11.4.2 Landsat

Dans cette étude, les données de Landsat 7 et 8 ont été utilisées. La revisite pour ces deux satellites est de
16 jours. Cependant, on peut atteindre une répétitivité de huit jours en combinant les images des deux
satellites. Le Enhanced Thematic Mapper Plus (ETM+) a été installé a bord de Landsat-7. Il acquiert des
images dans la direction du nadir dans le visible et dans le proche infrarouge a une résolution de 30 m et
dans l'infrarouge thermique a une résolution de 60 m. Le satellite Landsat-8 est équipé de capteurs
multispectraux, notamment : i) Operational Land Imager (OLI) qui acquiert des images dans neuf bandes
spectrales allant du visible a l'infrarouge moyen a une résolution de 30 m et ii) Thermal Infrared Sensor
(TIRS), qui fournit des bandes dans I'infrarouge thermique a une résolution spatiale de 100 m.

Les données d'images pour cette étude ont été téléchargées du site web de I'USGS (http://earthexlorar.com
/). Notez que toutes les données thermiques Landsat fournies par I'USGS ont été rééchantillonnées a une
résolution de 30 m et projetées en utilisant le systéme de coordonnées UTM (Universal Transverse
Mercator), Zone 29N, systeme géodésique mondial (WGS) 84. Cependant, la température de surface ne
peut pas étre directement dérivée des mesures thermiques. Le rayonnement mesuré comprend non
seulement le rayonnement émis par la surface, mais aussi le rayonnement émis par I'atmosphere. De plus,
le signal provenant de la surface est atténué par l'atmosphere. Les LST réelles ont été dérivées de la
radiance thermique Landsat en utilisant la chaine de traitement développée au CESBIO en suivant les
étapes de correction décrites dans (Tardy et al., 2016). La correction est basée sur le jeu de données ERA-
Interim pour récupérer les conditions atmosphériques verticales (température, pression, vapeur d'eau et
0zone) qui sont nécessaires pour calculer les paramétres de correction atmosphérique a l'aide du logiciel
commercial RTM MODTRAN.
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L'albédo est dérivé a partir des données Landsat, toutes les combinaisons de bandes acquises dans les
domaines visible et proche infrarouge ont été testées par une régression multilinéaire basée sur l'albédo in
situ calculé a partir des composantes d'ondes courtes de I'instrument CNR4. La meilleure combinaison
(Tableau 1.1) a été obtenue a partir des bandes Rouge (R) et InfraRouge (IR), ce qui est en accord avec
des études similaires menées pour d'autres capteurs comme FORMOSAT (Courault et al. 2008) et SPOT4
(Diarra et al. 2017).

Tableau I.1: Meilleures combinaisons de réflectance pour récupérer I'albédo des données Landsat. R est pour le rouge et IR pour
'infrarouge.

Landsat-7 Landsat-8
ECl(parcelle sur le site d’étude) | o= 0.086*R - 0.172*IR + 0.444 | o = 0.077*R + 0.444*IR - 0.032
EC2(parcelle sur le site d’étude) | a= 0.106*R + 0.072*IR + 0.126 | o = 0.158*R - 0.389*IR + 0.845

11.4.3 Sentinel-2

L'indice de végétation NDVI a été calculé en utilisant les réflectances rouge (R, bande 4) et proche
infrarouge (NIR, bande 8) fournis par Sentinel-2 a une résolution de 10 métres. Pour 2017 et 2018, les
images Sentinel-2 ont été téléchargées depuis le site web de THEIA, un centre de données terrestres
francais a code source ouvert (https://www. theia-land.fr/) fournissant des images sans nuages et corrigées
des effets atmosphériques.

I1.5 Description et implémentation des modeles étudiés

Il existe de nombreuses méthodes qui calculent I'évapotranspiration a l'aide de données de télédétection.
Certaines méthodes empiriques reposent uniguement sur la demande atmosphérique par le biais de
différentes variables atmosphériques. En particulier pour [I'agriculture irriguée, qui ne mangue
généralement pas d'eau, ces méthodes calculent un taux d'évapotranspiration potentiel ou de référence et
ponderent le flux de chaleur latente par la quantité de végétation présente pour chaque pixel, grace a
I'utilisation d'un indice de végétation tel que le NDVI. Mais ces méthodes sont peu utiles lorsque la
végétation souffre d'un stress hydrique, ce qui signifie qu'elles ne sont guére applicables a la gestion
opérationnelle de I'eau d'irrigation lorsque I'objectif est de prévenir le stress. En revanche, il existe un
couplage étroit entre la disponibilité de I'eau et la température de surface dans des conditions de stress
hydrique. Par conséquent, I'utilisation d'informations dans le domaine de l'infrarouge thermique est un
moyen approprié pour évaluer I'évapotranspiration réelle et I'état de I'numidité du sol a des échelles
spatiales et temporelles pertinentes.

Différents modeles basés sur différentes approches ont été testé dans le cadre de cette thése afin d'évaluer
leurs performances pour I’estimation de I’ET en lien avec leur complexité et leur gourmandise en données
d’entrée. On a testé SAMIR qui est un mode¢le estimant de I’ET en pondérant I’ET de référence par le
coefficient culturel basés sur I’'NDVI et le bilan hydrique du sol. Par ailleurs, on a testé I’utilit¢ de la
donnée thermique par le biais des modeles de bilan d’énergie TSEB et SPARSE. En outre, on a utilisé les
images des bandes thermiques afin de spatialiser Shuttleworth-Wallace qui un modéle basé sur I’humidité
du sol originalement. Dans cette section, la base physique de chaque modéle est présentée.
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11.5.1 Le modele TSEB

Le modeéle de bilan énergétique a deux sources (TSEB) estime distinctement les flux de chaleur sensible
et latente, pour le sol et la végétation. Ce modéle a été décrit dans Norman et al. (1995) et Kustas et
Norman (1999). Comme pour la plupart des algorithmes de bilan énergétique sol-plante-atmospheére,
TSEB considére que I'énergie disponible (R,, — G) est égale a la somme des flux turbulents (H + LE)
pour les deux composants et suppose que les autres composants énergétiques sont négligeables, tels que le
stockage de chaleur de la canopée et la photosynthése. Deux variables d'entrée dérivées des instruments
de télédétection sont essentielles au modeéle TSEB. La premiére est la température de surface, qui est
utilisée dans I'estimation du flux thermique sensible. Le second est la fraction du couvert végétal, qui
contrble la répartition de I'énergie entre la végétation de surface et le sol sous-jacent. Dans le modele
TSEB, R,,, H et LE sont en outre divisés en leurs composantes de couvert et de sol comme suit :

Rn5=LE5+H5+G Eq29

RnV = LEV + HV Eq 130

ou les composantes du flux se distinguent par les indices suivants: la végétation v et le sol s. La
végétation est supposée transpirer a son taux potentiel en utilisant I'équation de Priestley et Taylor 1972.

LEV = a’prGRnV Eq 131

y+A

ou apr est le coefficient de Priestley-Taylor, f; est la fraction de la végétation verte, y est la constante
psychrométrique thermodynamique (= 67 Pa/K) et A est la pente de la courbe de pression de vapeur de
saturation en température. Le flux de chaleur sensible de la canopée, Hy, est déterminé comme le terme
résiduel de Eq : 30, et la température de la végétation est calculée a partir de Hy:

TV - Ta

a
La température du sol, T (Eq 33) est ensuite dérivée de la température de surface permettant le calcul de
la chaleur sensible du sol Hs (Eq 34) comme sulit :

1
LST = (f,T} + (1 — f)T)+ Eq: 33
_ TS - Ta .
Hs =Pl Eq: 34

Les résistances aux flux d'énergie de surface sont fortement affectées par la stabilité atmosphérique. La
résistance est ajustée en fonction de la longueur de stabilité d'Obukhov, L, mais cette longueur dépend a
son tour des flux de surface. Par itération, L et la résistance aérodynamique (r;,) et la résistance au flux de
chaleur au-dessus de la surface du sol (r;) sont déterminées. Si LEs est négatif, ce qui signifie une
condensation sur le sol, ce qui est trés peu probable au cours de la journée, sa valeur est fixée a zéro et
une nouvelle valeur de LE} est calculée comme terme résiduel du bilan énergétique de la végétation. De
méme, lorsque des valeurs négatives pour LEy, sont trouvées, la procédure d'évaluation normale est
annulée en réglant LE,, et LE sur O et les composantes de flux restantes sont équilibrées.

11.5.2 Le modele SPARSE

Le modéle Soil Plant Atmosphere and Remote Sensing Evapotranspiration (SPARSE) a été décrit dans
Boulet et al. (2015). 11 s’agit d’un modeéle & deux sources qui resout les bilans énergétiques du sol et de la
végétation. Le modeéle calcule les températures pour deux composantes, le sol et la végétation, qui sont les
principales inconnues dans un systeme de cing équations. Deux approches peuvent étre utilisées selon le
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choix du réseau de résistances reliant a la fois les sources de chaleur du sol et de la végétation a un niveau
de référence. Tout d'abord, I'approche par couche ou les résistances sont connectées en série a partir de la
canopée a travers l'atmosphére. Deuxiémement, I'approche par patch ou le sol et la végétation sont
connectés a l'atmospheére séparément. Le modéle d'équation du systéme représente I'expression du flux de
chaleur sensible et latente dans les deux premiéres équations et le bilan énergétique du sol et de la
végeétation séparément dans les deux deuxiémes équations. La derniére équation décrit le lien entre la
température de surface et les flux radiatifs a longues longueur d'onde du sol et de la végétation, qui sont
liés aux températures du sol et de la végétation.

H = Hg + Hy Eq: 35

LE = LEg + LEy Eq: 36
Rng = G + Hs + LE; Eq: 37
Rny = Hy + LEy Eq: 38
oLST* = Rgtm — Ran Eq: 39

ou R,:m €st le rayonnement atmosphérique, R,,, est le rayonnement net a longues longueur d’onde et ¢
est la constante de Stefan-Boltzmann.

Les flux de surface dans le modele SPARSE sont le résultat de I'exécution du méme algorithme dans deux
modes prescribed et retrieval. Pour ce dernier mode, SPARSE calcule les flux de surface sur la base de la
méme méthode que le modéle TSEB (Kustas et Norman, 1999) ou le LE, est calculé d'abord en
considérant que la plante transpire a taux potentiel et en déduisant ensuite LEg en utilisant la température
de surface de mesure. Si la valeur LEs obtenue est négative, I'hypothese de végétation non contrainte
s'avere invalide. Dans ce cas, la végétation est supposée souffrir du stress hydrique et la surface du sol est
supposée séche. Par conséquent, LE est réglé sur 30 W/m? (Boulet et al., 1997) et le systéme est résolu
pour le flux de chaleur latente de la végétation (LEy). Si LEy, est également négatif, les valeurs LEs et LE},
sont mises a zéro indépendamment de LST. En paralléle, SPARSE fournit des flux potentiels en utilisant
un mode prescrit qui sont utilisés comme seuils des résultats du mode retrieval. Le mode prescribed
calcule les flux d'évaporation et de transpiration théoriques dans des conditions stressées et non limitées
en eau avec des résistances de surface variables entre un minimum et un maximum.

11.5.3 Le modele Shuttleworth-Wallace

11.5.3.1 Présentation du modele

Shuttleworth et Wallace ont développé une paramétrisation de I'évapotranspiration de la canopée en 1985.
Ce modele considére deux sources de transfert d'eau de la surface a I'atmosphére, du sol par le processus
d'évaporation et de la végétation par transpiration. Pour chaque source, le modéle prend en compte a la
fois les résistances aérodynamiques et de surface et suppose que les deux sources interagiront a la hauteur
effective du couvert compte tenu d'une autre résistance aérodynamique entre cette hauteur et la source de
hauteur de référence. Le modele est représenté comme suit:
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ou E est I'évaporation du sol, T est la transpiration de la végétation, PMs et PM;, sont des termes
similaires a I'équation de Penman-Monteith. Ils sont exprimés par les deux équations suivantes :

8 +[(pCyD = B (A= Ag)) [ + 1)

Eq: 41
A+y[1+7/(r, + 1))

PMS=

DA+ [(pCyD — ArZ As) [ (ry + 1]
v A+y[1+rF /(g +1D)]
ol A et As sont I'énergie disponible au-dessus de la canopée et des surfaces du sol (W/m?),

respectivement. A est la pente de la courbe de pression de vapeur saturante (kPa/K), p est la densité de
I'air (kg/m?®), D est la vapeur d'eau déficit (kPa). Les coefficients C, et C, sont donnés comme suit :

Eq: 42

1
Cs = Eq:43
S T T+ [RsRa/Ry (Rs + Ro)] |

Cy = L Eq: 44

VT T+ [RyRa/Rs(Ry + Ry 1

ou Rg, Ry, R, sont formulés comme:

R =(QA+y)r +yrs Eq: 45
Ry, =+ y)rf +yr? Eq: 46
R, =+ y)r, Eq: 47

ou rZ, r, et r sont la résistance aérodynamique de la végétation, la résistance aérodynamique entre la
hauteur de référence et la hauteur effective et de la hauteur effective a la surface du sol (s/m),
respectivement. De plus, I'évaporation du sol et la transpiration des plantes sont contrélées par la
résistance de la surface du sol () et la résistance de la canopée (r), respectivement. Les deux
résistances sont exprimées comme suit :

6
=S (2.5 (e—F) - 1.5) Eq: 48
S
TsT min
r? = Eq: 49
* LA TR, Fi(X)
S \ /1100 + a, .
_ Eq: 50
(9 (1100)( S+a, ) q

(TH—az)/
(Ta = T))(Ty — Ta) (a>-T1)

F,(T) = Eq:51

(TH—az)/
(az =T,)(Ty — az) (a2-TL)
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1, 0>6
-9
F5(6) = ﬁ, Ow < 0 < Oy, Eq: 52
c
0, 0 < 6y

oU 75,in €St la résistance minimale a la surface du sol (prise & 100 s/m (Zhang et al. 2008)) et 7's7min €St
la résistance stomatique minimale des feuilles individuelles dans des conditions optimales (prise a 146
s/m (Zhang et al. 2008)). 6, est la teneur en eau de la couche superficielle supérieure du sol (cm3/cm®).
LAl est I'indice de surface foliaire, et F; (X;) est la fonction de contrainte du flux de rayonnement entrant
photosynthétiqguement actif (S), de la température de l'air (T,) et de la teneur en humidité réelle du sol
dans la zone racinaire (). Ty et T;, sont les limites de température supérieures et inférieures en dehors
desquelles la transpiration est supposée s'arréter (°C) et sont fixées a des valeurs de 40 et 0 °C (Harris et
al. 2004). 8y, est la teneur en eau du sol au point de flétrissement (cm3/cm?®), B¢ est la teneur en eau du
sol a la capacité du champ (cm3/cm®). Les coefficients empiriques a; et a, ont été dérivés par
optimisation et ont été fixés a 57,67 et 25,78 (Zhang et al., 2008), respectivement.

L'énergie disponible au-dessus de la végétation et au-dessus de la surface du sol est définie par les
expressions suivantes :

A=Rn—-G Eq:53

A5=Rn5—G Eq54

avec G est le flux de chaleur dans le sol (W/m?) et Rn est le rayonnement net (W/m?). Rn est le flux net
de rayonnement dans la surface du sol (W/m?) qui est paramétré comme suit:

Rng = R,e~¢*LAl Eq:55

ou C est le coefficient d'extinction de I'atténuation de la lumiere, qui est égal a 0,68 pour une plante adulte
(Sene 1994). De plus, les paramétrisations de la résistance sont détaillées dans Zhang et al. (2008).
L'indice de surface foliaire (LAI) est dérivé de NDVI d'aprés Wang et al. (2008) :

0, NDVI < 0.2
LAI = \/N 1+ NDVI Eq: 56

_— > .
1 NDVI’ NDVI = 0.2

11.5.3.2 Implémentation du modeéle SW

L’estimation ET réalisée par le modéle SW a montré une bonne cohérence a I'échelle locale (Zhang et al.
2008; Zhu et al. 2013, 2014). Cependant, a notre connaissance, aucune étude n'a tenté de spatialiser le
modéle SW puisque de nombreuses variables sont nécessaires, notamment pour le calcul des résistances
du sol et de la végétation (r et r). Dans cette thése on vise a inverser les résistances en utilisant des
valeurs précises de transpiration et d'évaporation et a suggérer une relation entre les résistances inversées
et les indices de stress basés sur la LST mesurée. En fait, I'inversion de ces résistances a partir de mesures
basées sur les équations du modéle SW est trés difficile mathématiquement. Pour surmonter ce probléme,
le modéle Shuttleworth-Wallace a été utilisé pour récupérer les deux valeurs de résistance basées sur une
trés petite convergence seuil (moins de 2 W/m2) définie comme la valeur absolue de la différence entre
I'évapotranspiration simulée (ETSW) et mesurée (ETEC). Ce seuil est choisi en fonction de la fiabilité des
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valeurs simulées et de leur nombre afin d'obtenir suffisamment de points pour développer la relation entre
les indices et les résistances. Par la suite, une relation exponentielle empirique a été développée entre les
résistances inversées et les indices de stress du sol et de la végétation (S, Sls,,). Ces derniers ont été
calculés en utilisant les extrémes des températures déduites du modele de bilan énergétique du sol et la
température de la végétation et du sol calculée selon la méthode de Hourglass comme suit :

Ts — Tsmin
Sl = ————— Eq:57
5 Tsi_vmax ;_'Tsmin a >
V— 1V
Slyy = ———— Eq: 58

. Tvr_nax - Tvmin
Un apercu de la méthodologie est résumé dans la figure 11.8.

|
Soil moisture NDVI LST Meteorological data |
(in situ measurement) (in situ measurement)
R Model SW Soil Energy Balance Model
|ETgy, — ETgc| < 2 W /m?

Tsmax Tsmin
Tvmax Tvmin

e ry
retrieval
. » Hourglass
s = f(Slss)
s = f(Slsy)
Sl , S, ¢ Ts,Tv
» Spatialization of ET [«

Figure 11.8: Flowchart of the proposed approach.

11.5.3.3 Modele de bilan énergétique

Le modele de bilan énergétique des sols est mis en ceuvre pour calculer les extrémes des température
(TSmin, TSmaxs TVmin €t TVmay), Utilisée ensuite dans la méthode de Hourglass. Les températures
extrémes du sol (TS, €t TSpmar) sont simulées en forcant les résistances de surface a 0 et oo,
respectivement (Stefan et al. 2015; Merlin et al. 2016; Amazirh et al. 2017, 2018). Le modele a été

initialisé par la température de l'air observée et la température du sol est recherchée en minimisant la
fonction de codt F suivante :

F=(Rn—-G—H—LE)? Eq: 59

Le Tv,,, a été fixé sur la température de l'air mesurée sur la zone étudiée (Carlson et al. 1995;
Bastiaanssen et al. 1998; Roerink et al. 2000; Merlin 2013; Stefan et al. 2015). Pour Tv,,,,, €elle a été
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définie selon les hypothéses décrites dans Stefan et al. (2015), qui considerent que les différences entre les
températures extrémes du sol sont les mémes que celles entre les températures extrémes de la végétation.

11.5.3.4 Méthode de Hourglass

En se basant sur la forte relation entre la variation de la fraction de couverture (fc) et la température de
surface (LST), Moran et al. (1994) ont déterminé un polygone avec quatre zones ou chacune est
caractérisée par une gamme de valeurs de fc et de LST. Merlin et al. (2012) ont défini et séparé quatre
zones : surface mixte contrdlée par la transpiration et I'évaporation, stressée et non stressée. Les extrémes
de la température obtenus avec le bilan énergétique du sol ont été utilisés dans la méthode du Hourglass
pour déterminer les quatre zones. Ci-apres, la partition de la LST en ses composantes sol et végétation est
basée sur la LST et fc a I'intérieur du polygone pour déterminer I'une des composantes de température T,
ou Ty.

Le partitionnement du LST en ses composants sol et végétation est basé sur le LST et fc dans le polygone
(Figure 11.9) pour déterminer I'une des composantes de température T,, ou T, comme Suit :

Pour un point de données situé dans la zone contrélée par évaporation, T, calculé comme :

Tv. +Tv,,;
T.V — max 2 min Eq 60

Pour un point de données situé dans la zone contrdlée par transpiration, Ty calculé comme :

- Tsmax + Tsmin

. > Eq:61
Pour un point de données situé dans la zone de surface mixte stressée, T,, calculé comme :
LST —Ts
Tsz-l'Tsmax Eq: 62
T +T
T, = “max T Eq:63

2
Pour un point de données situé dans la zone de surface mixte non-stressée, T, calculé comme :
LST — TSy
T = —fc min + Tsmm Eq : 64
TVpin + T
Tv — min
2
Ensuite, l'autre composante T,, ou T, a été dérivée sur la base d'une décomposition linéaire de la LST en
ses composantes de végétation et de sol comme suit :

Eq: 65

LST = (1 — fO)TE + fe)* Eq: 66
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Figure 11.9: L'illustration d'un polygone défini dans I'espace de couverture végétale fractionnée en température de surface
terrestre contient quatre zones distinctes (zone contrélée par évaporation, zone de surface mixte stressée, zone contrélée par
transpiration.

11.5.4 Le modele SAMIR

Le modéle SAtellite Monitoring of Irrigation (SAMIR) est un outil pour calculer ET et le bilan hydrique a
I'échelle journaliére. Il a été écrit en langage IDL/ENVI en tant que plug-in pour le progiciel ENVI et est
accessible via une interface utilisateur graphique. Pour le calcul de I'ET, SAMIR a utilisé la méthode
FAO-56 (Allen, 1998) associée a une modélisation des sols comprenant trois compartiments, a savoir
I'évaporation, les racines et les sols profonds (Zhang, 2006). Dans ces compartiments, I'eau peut
descendre par gravité ou monter par diffusion. Ces flux sont liés a I'numidité du sol des compartiments.
Dans ce qui suit, I'approche double de la FAO a été utilisée :

ET = (KK + K,)ET, Eq: 67

L'évapotranspiration de référence (ET,) a été calculée a l'aide de mesures météorologiques basées sur
I'équation de Penman-Monteith et le coefficient de culture K., a été estimé a l'aide d'une relation kcb-
NDVI basée sur I'imagerie de séries chronologiques satellitaires.

K., =axNDVI+b Eq: 68

Les parametres a et b peuvent étre calibrés oulet tirés de la littérature en fonction des conditions
climatiques et du type de couvert (Duchemin et al. 2006; Er-Raki et al. 2007; Saadi et al. 2015). K, est le
coefficient d'évaporation représentant I'évaporation du sol, qui est entrainé a la fois par la teneur en eau
dans la couche d'évaporation et la fraction de sol réellement soumise a I'évaporation (Allen 1998). Mais,
lorsque I'épuisement dans la couche d'évaporation est supérieur a I'eau facilement évaporable, un facteur
de réduction K, est nécessaire pour réduire I'évaporation. Ce dernier a été calculé en utilisant la méme
formule que Saadi et al. (2015).

TEW — De

—gp ¥ T Ye Eq : 69
Ke=meew —rEw =1 a

avec De est I'épuisement (déficit en eau) dans la couche superficielle peu profonde utilisée pour calculer
I'évaporation du sol, TEW est l'eau évaporable totale et REW est l'eau facilement évaporable. Le
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coefficient m permet de réduire le niveau d'évaporation maximum lorsque REW =0 et est
fonctionnellement équivalent & une résistance de surface minimale a I'évaporation du sol.

Pour mettre & jour la diminution de la quantit¢ de 1’eau dans les trois compartiments, les équations

suivantes ont été utilisées :

E. I
Dej=OS(Dej—1+]?]W+Ter_R}'_ﬁ_Difer)STEW Eq: 70
Dr; = 0 < (Drj_y + ET; — R; — I; — Dif,q) < TAW Eq:71
Dd; =0 < (Ddj_y — DP; + Dif,;) < TDW Eq:72

Dr et Dd sont respectivement I'épuisement dans le compartiment des racines et dans le compartiment
profond. L'eau stockée dans la couche profonde peut étre utilisée par la plante ainsi que les flux
d'évaporation peuvent étre maintenus méme aprés une longue période a partir d'un événement de
mouillage qui se justifie par les échanges entre les trois compartiments. Ces échanges ont été simulés par
le modele SAMIR en tant que processus de diffusion.

TAW —-Dr TEW —-De

Dif,, = cdE | —%- 5, ze Eq: 73
Cc

TDW-Dd TAW-Dr

Dif,q = cdR [ —24 5 Zr Eq:74
c

ou cdE et cdR sont les coefficients de diffusion pour les transferts entre la zone racinaire et la couche
superficielle, et la zone racinaire et la couche profonde, respectivement (mm/jour). Avec 6y est la teneur
en eau a la capacité du champ. Ze, Zr et Zd représentent la profondeur de chague couche. TAW et TEW
sont dérivés de la profondeur d'évaporation (Ze), de la profondeur d'enracinement journalier (Zr) et de la
teneur en eau du sol a la capacité du champ (fc) et au point de flétrissement (wp) (Allen et al., 1998).
TDW est identique a TAW et TEW mais avec une profondeur Zd introduite dans SAMIR pour prendre en
compte I'échange de compartiments profonds.

Le coefficient de contrainte K est calculé lorsque I'épuisement dans le compartiment racinaire (Dr) est
supérieur a I'eau facilement disponible (RAW) afin de limiter I'absorption racinaire.

TAW — Dr

Kc=———<1 Eq:75
ST TAW — RAW — a

Sur la base de Simonneaux et al. (2007), SAMIR a classé I'utilisation des terres de la zone d'étude en
guatre classes en utilisant les séries chronologiques NDVI pour toute la saison. Les classes sont annuelles,
arbres sur sol nu, arbres sur sous-étage annuel et sol nu. Sur chaque pixel d'image, SAMIR calcule ET
indépendamment en utilisant le paramétrage adéquat de chaque classe.
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I1.6 Extrapolation des valeurs instantanées aux journalieres

La plupart des modéles décrits ci-dessus (TSEB, SPARSE et Shuttleworth-Wallace) conviennent pour
estimer la distribution spatiale de ET instantané en utilisant des données de télédétection au moment de
I'acquisition d'image. Ces estimations ponctuelles par jour ne peuvent satisfaire des applications pratiques
telles que la programmation de I'irrigation et la gestion des ressources en eau. De nombreux auteurs ont
évalué différentes méthodes de mise a I'échelle temporelle des valeurs instantanées aux valeurs
journaliéres ET (Xu et al. 2015; Saadi et al. 2018; Chen and Liu 2020). Ces méthodes reposent
essentiellement sur la préservation quotidienne du rapport entre ET et un facteur d'échelle dont I'évolution
diurne peut étre facilement résolue. Ce facteur d'échelle est généralement soit le terme de rayonnement,
I'énergie disponible ou le taux d'évapotranspiration maximum. Plusieurs approches se sont développées
dans I'histoire récente tel que : La constante de la fraction d'évaporation (EF) (Brutsaert and Sugita 1992),
la constant du rapport de rayonnement (Chavez et al. 2008) et le facteur de découplage (Tang and Li
20173, b). Dans cette thése, la méthode paramétrée par Delogu et al. (2012) a été utilisée pour extrapoler
les valeurs ET instantanées estimées aux valeurs journaliéres comme suit :

LEgqy = EF * AE 44, Eq:76

AEgqy = AEing * 2:32:; Eq: 77

EF = (1.2 - (0.4 Ii%%%y +05 Ri;igy )) . gggﬁ;i:i Eq:78
EFobsins = j?:;z Eq: 79

EFsimg = 1.2 — (0.4 }i‘ziggt +0.5 Rf(;’(‘)“) Eq: 80

ol AE est I'énergie disponible (Rn —G), Rg est le rayonnement solaire (W/m?), RH est I'humidité
relative, EF est la fraction évaporative et EFobs;,s: et EFsim;,s sont la fraction évaporative observée
au passage du satellite et calculée au passage du satellite avec la premiére partie de I'Eq: 78,
respectivement.

1.7 Conclusion

Dans ce chapitre, le cadre géographique et climatique ainsi que les ressources en eaux de notre zone
d'étude ont été présentés. De plus, les montages expérimentaux et les données in situ météorologiques ou
de flux ont été décrits. Ces mesures des flux ne sont pas représentatives des échelles hydrologiques, en
particulier dans le cas d’un couvert hétérogéne. Il est donc nécessaire de proposer des modéles adaptés a
ce besoin. Ces modeles ont connu un grand développement surtout avec 1’amélioration des produits de la
télédétection avec des résolution spatiale et temporelle de plus en plus fines. Cependant, les mesures
expérimentales sont utilisées soit pour le forgage des modeéles, la calibration ou la validation. Le chapitre
suivant présente les différents résultats relatifs a I’application des différents modeles type SVAT a
I’échelle de la parcelle.
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Chapitre 111 : Mesure et estimation des flux turbulents a 1’échelle de la parcelle

I11.1. Introduction

Dans ce chapitre, nous allons présenter les mesures effectuées par les deux stations Eddy-covariance et le
LAS. La fermeture du bilan énergétique est vérifiée pour les deux stations. Une comparaison des ECs et
du LAS est discutée afin de montrer la fiabilité d’utiliser le LAS sur une surface hétérogéne et de pente
variable. Ces mesures ont été utilisé pour la calibration et la validation des quatre modéles abordés dans le
chapitre précédent a 1’échelle locale (TSEB, SPARSE, Shuttleworth-Wallace et SAMIR). En préalable,
les données et produits de télédétection de température de la surface et d’albédo utilisés comme entrées
des modeéles sont confrontées aux mesures terrain.

[11.2. Traitement et analyse des mesures

[11.2.1. Eddy covariance : Fermeture de bilan

La vérification de la fermeture du bilan énergétique est une étape indispensable a I'évaluation de la qualité
des flux EC (Figure I11.1). En régle générale, on vérifie que la somme de ces flux est proche de I'énergie
disponible (Rn - G) en supposant que I'énergie stockée dans la canopée est négligeable. La figure 111.1
présente la somme des flux de chaleur sensible (H) et latente (LE) en fonction de 1’énergie disponible
(Rn-G) pour les deux stations a un pas de temps journalier. La comparaison montre que I'énergie
disponible surestime les flux turbulents par approximativement les mémes mesures statistiques pour les
deux sites. Cependant, la somme des flux turbulents n'atteint que 70 % de I'énergie disponible, et cette
non fermeture est similaire a ce qui a été observe dans les études précédentes sur les cultures (Twine et al.
2000; Wilson et al. 2002; Mauder et al. 2006; Liu et al. 2011). Cependant, la corrélation obtenue est
toujours acceptable en raison de la complexité des sites étudiés. En effet, la non comptabilisation de
I'énergie stockée dans la canopée peut avoir un impact significatif sur le déséquilibre di a l'existence
d'une végétation mixte (arbres et végétation saisonniere). De méme, une grande partie de cette
surestimation pourrait étre liée a la sous-estimation des mesures de la EC (Finnigan et al. 2003; Gash and
Dolman 2003; Van Der Molen et al. 2004; Nakai et al. 2006; Ezzahar et al. 2007a, 2009a), qui résulte
d'une erreur de calibration de I'anémomeétre sonique dépendant de I'angle d'attaque et de I'utilisation de la
rotation des coordonnées, qui peut agir comme un filtre passe-haut lorsqu'elle est appliquée a de courtes
périodes de mesure (Chehbouni et al. 2009). Pour corriger la non fermeture, en particulier pour
I'utilisation de ces flux turbulents pour évaluer les estimations des modeéles utilisés dans la these, plusieurs
études ont adopté I'hypothése suggérée par (Twine et al., 2000), selon laguelle malgré la sous-estimation
de H et de LE par le systeme EC, leur rapport (rapport de Bowen) est correctement mesuré (Rafi et al.,
2019 ; Ait Hssaine 2018 ; Ezzahar et al., 2009 ; Nakai et al., 2006 ; Chehbouni et al., 2009). Dans ce cas,
cette approche a été utilisée pour recalculer H et LE en forgant la fermeture du bilan énergétique avec les
valeurs mesurées du rapport Bowen et de I'AE (Rn - G). Les valeurs de H et LE utilisées aprés dans la
thése son corrigées.
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Figure I1I.1: Evaluation de la fermeture du bilan énergétique. La somme de la chaleur sensible (H) et de la chaleur latente (LE) est
tracée en fonction de I'énergie disponible (Rn-G) mesurées au niveau de la station EC1 (a, b, c) et EC2 (d, e, f).

I11.2.2. Comparaison des mesures du scintillométre et du systeme Eddy

covariance
La figure 111.2 montre la variation saisonniére des flux de chaleur sensible au cours des trois années allant
de 2017 a 2019. Les valeurs élevees ont été enregistrées pendant I'été (Aodt) en raison de I'augmentation
de la surface de sol nu associée a la sénescence et a la récolte des cultures annuelles tandis que les valeurs
faibles ont été mesurées pendant la saison d'hiver (Janvier) ou aprés des événements d'irrigation ou de la
pluie. De méme, le flux de chaleur latente (Figure 111.3) a diminué de maniére significative pendant les
périodes seches et augmente immédiatement aprés les pluies ou l'irrigation. 1l a atteint son maximum a la
fin du mois d'avril, ce qui correspond a des conditions trés humides, a des valeurs élevées d’énergie
disponible et a une fraction élevée de couverture végétale (le pic de développement des cultures
annuelles). Par la suite, les courbes de LE ont diminué continuellement jusqu'a leurs valeurs minimales au
début de lI'automne, lorsque I'humidité du sol était faible et qu'il n'y avait plus d'eau dans la riviére pour
irriguer les cultures, ce qui a entrainé une fraction plus élevée de sols nus. En outre, il n'y avait pas de
végétation annuelle (blé, mais) ni d'irrigation des oliviers, et les arbres fruitiers ont perdu leurs feuilles
pendant cette période.

A l'échelle saisonniére (Figures I11.2 et 111.3), nous constatons un accord acceptable entre les flux
turbulents journaliéres mesurés par le LAS et le systeme d'Eddy covariance de la station EC1 avec des
différences inférieures a 50 W/m?. En revanche, les différences entre EC2 et LAS ont montré un signal
saisonnier avec un écart plus important pendant les mois d'été. En effet, durant cette période de I'année, le
signal dominant acquis par le LAS provenait des parcelles d'oliviers qui n'étaient plus irriguées, alors que
le blé situé en dessous avait déja été récolté. Le footprint de EC2 était dominé par les arbres fruitiers dont
les feuilles sont complétement développées et qui transpirent a un taux élevé. Autrement dit, les valeurs
du LAS étaient supeérieures a celles de EC1 et inférieures a celles mesurées a EC2 (Figure 111.2a). En
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effet, la station EC1 contenait des oliviers cultivés en rang et séparés par un sol nu. En revanche, la station
EC2 contenait, outre les oliviers, des arbres fruitiers en phase de maturation. Par conséquent, les valeurs
de mesure du LAS se situaient entre les valeurs des deux stations, puisque le footprint du LAS couvrait un
mélange des types d'occupation du sol. Il est intéressant de noter que certaines différences entre les
valeurs du LAS et des ECs ont pu étre observées pour des périodes spécifiques : les précipitations et les
évenements d'irrigation ont introduit & une différence dans les conditions de surface de la zone source
entre le LAS et les stations EC. Pour l'irrigation, cela s'explique par le fait qu'aucune des parcelles n'a été
irriguée en méme temps, tandis que pour les précipitations, cela est di a la surface source du LAS, qui
contient plus de sol nu que les stations EC. Dans ce cas, la quantité de précipitations s'évapore facilement
du sol nu, car il n'y a pas de végétation pour le stocker ou empécher le rayonnement solaire d'atteindre le
sol, en revanche les footprints des stations EC sont couvertes de végétation. En outre, quelle que soit la
direction du vent, la zone source du LAS contient la riviére, ce qui peut fortement affecter le signal du
LAS, ce qui se traduit par des valeurs plus faibles des flux de chaleur sensible mesurés par le LAS par
rapport aux systemes EC. Malheureusement, la quantité d'évaporation de la riviere n'a pas été quantifiée,
en raison de la difficulté d'installer un systeme EC. En effet, notamment aprés une forte pluie dans la
montagne, la riviére peut déborder, endommageant ainsi les instruments. Diverses études (Chehbouni et
al. 1999; Duchemin et al. 2008; Kleissl et al. 2008; Zeweldi et al. 2010; Samain et al. 2011; Liu et al.
2013; Zhang and Zhang 2015) ont discuté les causes de désaccord entre la EC et le LAS pour les mesures
de H. Les raisons de ces différences ont été attribuées a diverses explications, notamment la différence de
taille et I'nétérogénéité des zones sources de la EC et du LAS (Schuttemeyer et al. 2006; Ezzahar et al.
2007b; Liu et al. 2013; Griebel et al. 2016) la stabilité des conditions de la couche de surface (Zeweldi et
al. 2010; Liu et al. 2011) la sensibilité du LAS a la longueur de rugosité aérodynamique (Su et al. 2009) et
les probléemes de fermeture du bilan énergétique (Ezzahar et al., 2007 ; Liu et al., 2011). Le flux de
chaleur sensible a été mesuré directement avec le LAS, tandis que le flux de chaleur latente a été estimé a
partir de I'équation du bilan énergétique. Par conséquent, la précision de LE mesurée par le LAS est
finalement limitée par des mesures Rn et G de bonne qualité, qui sont représentatives du footprint du
LAS. En fait, les mesures de G sont difficiles et présentent des erreurs relativement importantes car elles
dépendent de différents facteurs, tels que I'humidité du sol, les propriétés thermiques du sol et le couvert
végétal, qui peuvent présenter une grande variabilité spatiale. En outre, Evans et al. (2012) ont indiqué
gue LE dérivée du LAS peut étre améliorée par l'inclusion des termes de stockage de I'énergie dans
I'équation du bilan énergétique, mais qu'il faudrait d'autres paramétres qui n'étaient pas disponibles sur
notre site d'étude.
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Figure Ill.2: Variation journaliére de la chaleur sensible mesurée par les stations EC1 et EC2 et le LAS pendant les trois années

2017, 2018 et 2019.
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111.3. Evaluation des données satellitaires

I11.3.1. Température de la surface

La figure 111.4 montre la comparaison des valeurs de la température de surface mesurées avec celles
dérivées des satellites Landsat 7/8 et MODIS sur les deux sites EC1 et EC2. Les résultats statistiques
obtenus montrent clairement que les LST dérivées de Landsat 7/8 sont en bon accord avec les mesures
pour les deux sites, malgré une surestimation qui est importante pour les valeurs élevées de LST
(biais = 1,7 K pour EC1, biais = 2,8 K pour EC2). Les valeurs RMSE et R? étaient approximativement les
mémes pour les deux sites et étaient respectivement d'environ 4,5 K (4,4 K) et 0,93 (0,84) pour EC1
(EC2). Ces résultats sont conformes a ceux rapportés dans la littérature (Blyth et al. 2010; Diarra et al.
2017; Hssaine et al. 2018a). La surestimation de la LST a partir de Landsat peut s'expliquer par la
différence entre la résolution Landsat et le footprint de CNR4. Le radiometre CNR4 a un footprint
beaucoup plus petit représentant la surface entourant les stations ou la surface est occupée par la
végétation, tandis que le pixel de 100 m peut contenir une grande partie de sol nu présentant une
température plus élevée. La surestimation observée, en particulier pendant la sénescence ou apres la
récolte des cultures saisonniéres comme le blé, confirme cette hypothése. De méme, la LST de MODIS
montre également une forte surestimation (biais = 6,6 K pour EC1, biais = 10,8 K pour EC2) avec des
écarts significatifs par rapport a la LST de Landsat pour les deux sites. Les métriques statistiques RMSE
et R? sont moins bonnes que celles obtenues avec Landsat, mais restent acceptables, avec environ 8,2 K
(9,1 K) et 0,77 (0,66) pour EC1 (EC2). En fait, ces mesures statistiques étaient attendues, en raison de la
grande taille des pixels MODIS (1 km) par rapport au footprint du CNR4. Les valeurs élevées de MODIS
LST peuvent s'expliquer par le pourcentage important de sol nu dans le pixel observé. Cependant, les
statistiques l1égerement meilleures obtenues a EC1 par rapport a EC2 suggerent un degré d’homogénéité
plus élevé au sein du footprint de EC1. La figure 1.3 montre que la station EC1 est entourée uniquement
d'oliviers et de cultures de blé, tandis que la surface autour de la station EC2 est un mélange de plusieurs
types de végétation (abricotiers, pruniers, péchers, luzerne et blé).
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Figure Il.4: Comparaison entre les produits de température de surface Landsat (a) et MODIS (b) et les mesure in situ sur les deux
stations EC1 et EC2.
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111.3.2. Albédo

La figure 111.5 montre la comparaison entre I'albédo mesuré et celui dérivé de Landsat et de MODIS. Les
résultats statistiques montrent que la concordance entre l'albédo de MODIS et les mesures in situ est
relativement faible par rapport aux produits Landsat, avec une surestimation significative pour les deux
sites (RMSE = 0,04, R? = 0,54 pour EC1 et RMSE = 0,04, R? = 0,03 pour EC2). Comme déja souligné
pour I'évaluation de la LST, cela peut étre attribué au manque de représentativité des mesures in situ, qui
couvraient une végetation relativement dense, contrairement au pixel MODIS, qui était principalement
composé de sol nu. Par contraste, la haute résolution spatiale des valeurs Landsat conduit & une meilleure
concordance avec les mesures (RMSE = 0,01, R? = 0,51 pour EC1 et RMSE = 0,003, R?= 0,32 pour
EC2). Un autre probléme majeur qui pourrait expliquer les différences entre I'albédo de Landsat et celui
de MODIS est le fait que I'albédo de Landsat est calculé sur la base d'équations de régression utilisant des
mesures in situ, contrairement a MODIS. En outre, I'hypothése d'une partition constante entre le
rayonnement direct et le rayonnement diffus entrant (85/15 dans cette étude) peut également altérer la
qualité des produits MODIS. Il est intéressant de noter que la plage de valeurs est plus limitée pour EC2
que pour EC1. Cela peut étre attribué a une dynamique élevée sur EC1, avec une grande partie du sol nu
apres la récolte du blé qui présente une gamme plus élevée de valeurs d'albédo contrairement a la période
des précipitations ou la végétation recouvre complétement le sol.
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Figure I1l.5: Comparaison entre les produits d’albédo Landsat (a) et MODIS (b) et les mesure in situ sur les deux stations EC1 et
EC2.

I11.4. Validation des estimations des modeles a 1’échelle locale par les
mesures d’Eddy covariance

1.4.1. TSEB

La comparaison entre les composantes du bilan énergétique simulées et mesurées par le systtme EC au
moment du passage des satellites est illustrée sur la figure I11.6 pour les entrées dérivées du satellite
Landsat et sur la figure 111.7 pour les entrées dérivées du satellite MODIS. Notez que pour comparer les
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estimations de TSEB avec les mesures de I'EC, le modéle a été exécuté, d'une part, en utilisant des
données Landsat pondérées en fonction du footprint de I'EC (le footprint de EC peut regrouper plusieurs
pixels de Landsat) et, d'autre part, en utilisant des données MODIS en utilisant la valeur du pixel dont les
coordonnées sont les plus proches. La pondération par le footprint n'a pas été utilisée sur les données
MODIS, car la résolution spatiale est trés élevée, et la valeur de chaque pixel est une moyenne de 1 km,
ce qui pourrait surestimer ou sous-estimer la valeur du modele sur la surface couverte par le footprint. Le
modele TSEB estime correctement le rayonnement net, surtout lorsqu'il est calculé a partir des données
Landsat (Figure 111.6a) avec une RMSE d'environ 40,6 et 58,1 W/m? pour, respectivement, EC1 et EC2.
En revanche, I'estimation du rayonnement net est plus dispersée lorsqu'elle est calculée avec les données
MODIS (Figure 111.7a), comme en témoigne la RMSE qui atteint 78,1 et 90,8 W/m? pour, respectivement,
EC1 et EC2. Ce résultat était attendu, car la faible résolution spatiale de MODIS ne permet pas de
représenter une mesure locale, en particulier sur des surfaces hétérogénes. En outre, la sous-estimation de
Rn en comparant avec la station EC2 est attribuée a la surestimation observée de la LST et de I'albédo
(Figures 111.6 et 111.7). La performance du modele TSEB pour la prévision du flux thermique G dans le sol
a été moins bonne que celle de Rn (Figures 111.6b et I11.7b). En effet, le flux de chaleur du sol est
linéairement lié au rayonnement net du sol dans le modéle TSEB, ce qui signifie que toute erreur dans
I'estimation de Rn va affecter la bonne simulation de G. De plus, le flux de chaleur dans le sol est la
variable du bilan énergétique la plus difficile a estimer. Plusieurs études ont mis en évidence la difficulté
de comparer le G prédit a des mesures a I'échelle du point, en particulier sur une végétation éparse
(AitHssaine et al., 2018 ; Ezzahar et al., 2009), en raison de I'nétérogénéité de la surface et de la variation
qui engendre une variation dans le rayonnement qui atteint le sol. En outre, les mesures de G a 5 cm sont
difficiles, car les plaques doivent étre totalement recouvertes pour éviter qu'elles ne soient directement
exposeées au soleil.

Malgré la dispersion importante, les coefficients de corrélation et les RMSE sont encourageants pour le
flux sensible H (Figures 1l1.6¢ et I11.7c). Méme si les RMSE sont toujours inférieures pour EC2 (66,6
W/m? contre 42,1 W/m? pour EC1 et EC2, respectivement, pour Landsat et 96,36 W/m? contre 89,96
W/m? pour EC1 et EC2, respectivement, pour MODIS), la dynamique temporelle est bien meilleure pour
EC1, comme l'illustrent les différences significatives en termes de coefficient de corrélation (R = 0. 68
contre R = 0,42 pour EC1 et EC2, respectivement, pour Landsat et R = 0,69 contre R = 0,30 pour EC1 et
EC2, respectivement, pour MODIS). Ceci est probablement lié au niveau d'hétérogénéité, car EC2 est
plus hétérogéne que ECL. En outre, d'autres paramétres, tels que la longueur de rugosité (Z,) et la hauteur
de déplacement (d), qui sont utilisés dans le calcul de H, sont estimés comme une fraction de la hauteur
de la végétation (Z, = 0,14*hveg et d = 0,66*hveg suivant Brutsaert et Kustas 1987). Ces équations ont
été établies pour des couverts homogénes et denses alors que le site d'étude est hétérogéne et peu dense.
Par conséquent, l'utilisation de ces formules peut entrainer un écart supplémentaire entre les valeurs
simulées et observées. Les valeurs du flux de chaleur latente illustrées dans les figures 111.6d et I11.7d
montrent une dispersion significative, en particulier lorsque TSEB est dérivé par des données MODIS, ce
qui peut s'expliquer par le fait que LE est un terme résiduel affecté par des erreurs dans les estimations de
Rn, G et H. En outre, plusieurs parametres ont été utilisés dans le modele TSEB, qui nécessitent un
calibrage en fonction des conditions spécifiques de la zone d'étude ; en particulier, le paramétre Priestley-
Taylor (apr), qui relie la transpiration au rayonnement net de la végétation. Dans ce travail, le paramétre
Priestley-Taylor est constant pendant toute la période d'étude en raison de la difficulté a le calibrer dans
de telles conditions. D'une maniére générale, les études précédentes ont souligné qu'il varie dans le temps
en fonction des conditions de surface et atmosphériques liées, par exemple, au déficit hydrique, a la
fraction de végétation et aux conditions d'advection (AitHssaine et al., 2018a, 2018b ; Blyth et al., 2010).
En revanche, TSEB pilotée par Landsat montre des résultats acceptables sur LE par rapport aux mesures
de EC (RMSE = 72,4 W/m? et R = 0,79 pour EC1 et RMSE = 52,8 W/m? et R = 0,63 pour EC2). Agam et
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al. (2010) ont trouvé des erreurs élevées dans les estimations de LE en utilisant TSEB dans des conditions
de déficit de pression de vapeur d'eau faible & modéré (0 < VPD < 4), et ils ont suggéré que la réduction
de la valeur de apr a une valeur inférieure a celle prise habituellement (1,3) pourrait étre considérée
comme une solution possible afin de réduire ces erreurs. Colaizzi et al. (2014) ont proposé une version
révisée de TSEB, en remplacant la formulation de Priestley-Taylor par I'équation de Penman-Monteith
afin de mieux tenir compte des grandes variations des déficits de pression de vapeur d'eau et de
I'advection. Boulet et al. (2015) ont ainsi construit le modele SPARSE basé sur Penman-Monteith,
obtenant des performances satisfaisantes sur plusieurs sites de blé au Maroc et en Tunisie. Morillas et al.
(2013) ont signalé que d'autres facteurs différents de ceux liés a I'nypothése de Priestley-Taylor pourraient
étre a l'origine des erreurs de LE dérivées de TSEB. L'un de ces facteurs est le fait que TSEB estime LE
comme un résidu de I'équation du bilan énergétique, les biais provenant de H, Rn et G pourraient
s'accumuler dans les estimations de LE, et des erreurs non systématiques plus élevées pourraient étre
attendues, en plus des erreurs dans les valeurs des données d'entrée. En conclusion, bien qu'une certaine
dispersion soit observée, TSEB est capable de prédire le flux de chaleur sensible et latent avec une
précision raisonnable a I'échelle de la station lorsqu'il est forcé par des entrées de haute résolution
dérivées de Landsat.
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Figure Ill.6: Rayonnement net (a), flux de chaleur du sol (b), la chaleur sensible (c), la chaleur latente (d), comparaison entre les
mesures au niveau des stations et les estimations du modele TSEB dérivées par les produits Landsat.
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Figure Ill.7: Rayonnement net (a), flux de chaleur du sol (b), la chaleur sensible (c), la chaleur latente (d), comparaison entre les
mesures au niveau des stations et les estimations du modéle TSEB dérivées par les produits MODIS.

I11.4.2. SPARSE

La performance globale du modéle SPARSE a été évaluée sur une surface complexe, y compris des arbres
et des cultures annuelles. Sur cette grande variété d'utilisation des terres et pour des conditions d'humidité
du sol contrastées, le modéle SPARSE a montré des performances acceptables dans 1’estimation des flux
de chaleur latente et sensible. Le modele a été calibré sur la station EC1 qui est plantée d'oliviers de 7 m
de hauteur et de blé en utilisant la version « paralléle ». Le choix de I'approche parallele se base sur le fait
gue la végétation éparse est mieux représentée par cette approche que l'approche série (Norman et al.
1995; Delogu et al. 2018). Une étude de sensibilité a montré que cing paramétres du modéle SPARSE,
tels que définis dans Boulet et al. (2015), ont un impact significatif sur I'ET simulée : la résistance
stomatique minimale (rst,,;;,) qui a été fixée a 260, la largeur de la feuille (w) fixée a 0, 03, le rapport
entre le rayonnement net du sol et le flux de chaleur du sol (&) fixé a 0,13, le coefficient d'extinction
(kappa) dans I'équation ou la couverture de la fraction est calculée en fonction de LAI qui est fixé a 0,6
et un coefficient empirique dans la résistance aérodynamique (ngy,) fixé a 2,5. Les parameétres obtenus sur
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EC1 ont été validés localement sur EC2 et spatialement a I'aide des mesures de LAS. La station EC2 a été
installée sur une parcelle qui représente une plus grande hétérogénéité que EC1 puisqu'elle regroupe des
oliviers, des arbres fruitiers et des cultures annuelles. Cette différence au niveau de la couverture de
surface induit une grande disparité entre les deux stations sur le transfert de chaleur et de masse surtout,
I'Eté ou le blé a été récolté et les arbres fruitiers étaient en phase de développement. Sinon, la différence
en Eté est plus flagrante en 2017 qu'en 2018 car la premiére année a été une saison séche contrairement a
la deuxiéme année qui a connu plus de précipitations. En saison séche, les agriculteurs ont besoin
d'irriguer, ce qui génére une hétérogénéité en termes d'humidité du sol, contrairement & une saison humide
ou toute la surface est humidifiée.

Les figures 111.8 et I11.9 présentent des diagrammes de dispersion des flux d'énergie disponible, de chaleur
sensible et latente modélisés selon 1’approches paralléle sur les dates de passage de Landsat, dont la
moyenne est calculée sur les footprint des ECs par rapport aux mesures. Les valeurs nettes de
rayonnement ont été estimées avec un biais important par SPARSE et une RMSE d'environ 76,8 W/m? et
72,3 W/m? pour, respectivement, EC1 et EC2. Les facteurs qui peuvent justifier le biais de 1’estimation de
Rn et G par SPARSE sont les méme que ceux discutés pour TSEB. Les simulations de flux de chaleur
sensible montrent un accord acceptable pour la version paralléle dans la phase de calibration sur EC1 avec
une RMSE égale a 124,3 W/m? et dans la validation sur EC2 avec une RMSE d'environ 115,3 W/m?,
L'écart constaté dans les chiffres entre H modélisé et mesuré peut étre attribué a de nombreux facteurs, en
particulier a la précision des données LST. En outre, les erreurs de calcul des résistances de surface
affectent fortement I'estimation de H. L'une des causes qui généerent ces erreurs est la précision de la
hauteur de déplacement et de la longueur de rugosité qui ont été estimées dans ce travail comme une
fraction de la hauteur de végétation en utilisant la régle empirique (Z, = 0,14*hveg et d = 0,66*hveg).
Cette régle peut conduire a un désaccord entre les valeurs simulées et observées puisqu'elle a été établie
pour des couvertures homogeénes et denses alors que le site d'étude est hétérogéne et peu dense. Le
modele montre une bonne estimation de LE a la fois dans la calibration sur EC1 et la validation sur EC2
avec une RMSE d'environ 80 W/m? et 52,8 W/m?, respectivement. L'écart dans LE peut étre liée a
I'incertitude sur H et AE (Rn-G) qui est directement transmise aux valeurs de LE puisqu'elle est calculée
comme un terme résiduel du bilan énergétique (Kalma et al., 2008 ; Morillas et al., 2013 ; Saadi et al.,
2018). De plus, le fait de prendre des parameétres calibrés constants sur toute lI'année dans différentes
conditions de végétation et d'environnement n'est pas représentatif d'une surface aussi complexe, en
particulier la résistance stomatique minimale (rst,,;,). Comme le rapportent Boulet et al. (2015), une
valeur inadéquate de rst,,;, augmente automatiquement les erreurs H et LE.
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Figure I1.8: Rayonnement net (a), flux de chaleur du sol (b), la chaleur sensible (c), la chaleur latente (d), comparaison entre les
mesures au niveau de la station EC1 et les estimations du modéle SPARSE dérivées par les produits Landsat.

60



Chapitre 111 : Mesure et estimation des flux turbulents a 1’échelle de la parcelle

1000 T ~ 200 T r . =
— (a}// (bi}/
o L R=0.96 . g -
£ 800 d s o | R=0.54 P
g RMSE=69.82 W/m P § 150 RMSE=20.00 W/m2 -

s
E 600 F E ~
o) o 100 d
(1'd o e
< 400} < s
o [al -
@ D 50} -
S 2007 o -~
-
0 . 0 . . .
0 500 1000 0 50 100 150 200
Rn-EC2 (W/m?) G-EC2 (W/m?)
300 T T T =~ 800 T T T =~

R=0.52 © 7
=uU. e
I F{MSE=115.99W!m2//

R=0.74 y
L RMSE=52.69 W/m? e

=2}
o
o
(=2}
o
o

I
o
o

LE-SPARSE (W/m?)
s S
o o

H-SPARSE (W/m?)
S
o

0 200 400 600 800 0 200 400 600 800
H-EC2 (W/m?) LE-EC2 (W/m?)

Figure I1.9: Rayonnement net (a), flux de chaleur du sol (b), la chaleur sensible (c), la chaleur latente (d), comparaison entre les
mesures au niveau de la station EC2 et les estimations du modéle SPARSE dérivées par les produits Landsat.

111.4.3. Shuttleworth-Wallace

La figure 111.10 présente une comparaison entre I'ET mesurée par EC1 et simulée par le modéle
Shuttleworth-Wallace (SW) basée sur les données d'humidité du sol pour calculer les résistances du sol et
de la végétation, pendant la saison 2017. On peut observer que la régression linéaire entre I'ET simulée et
I'ET in situ est trés encourageante avec une pente et une interception d'environ 0,94 et 0,08 mm/h,
respectivement. Selon l'analyse statistique présentée dans cette figure, les simulations du modéle sont
acceptables avec une RMSE relative, un biais et un R? d'environ 0,38, -0,1 mm/h et 0,65, respectivement.
Les résultats obtenus indiquent que le modéle est capable de prédire I'ET sur une surface présentant un
degré élevé d'hétérogénéité de la canopée. La dispersion de I'ET modélisée est principalement due au fait
gue la canopée n'est pas uniformément répartie sur la surface. De plus, la parcelle expérimentale est
irriguée difféeremment au cours de la saison. En fait, l'agriculteur irrigue toute la surface lorsque le blé est
cultivé sous les oliviers. En revanche, lorsqu'il n'y a pas de blé, les irrigations ont été limitées aux rangées
d'arbres. Cela peut créer une grande hétérogénéité sur le footprint EC. De plus, cette hétérogénéité peut
affecter les résistances du sol et de la végétation qui ont été estimées a l'aide des données acquises prés de
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la tour EC. Un autre probléme majeur qui peut expliquer les différences entre I'ET mesurée et simulée est
la non fermeture du bilan énergétique au niveau du systéme EC. En fait, les mesures de EC ont été
corrigées en utilisant la méthode du rapport de Bowen (Twine et al. 2000). Cependant, la correction n'est
pas idéale en raison du stockage et des termes de photosynthése qui n'ont pas été pris en considération. En
outre, les footprints des dispositifs du systeme EC, le radiometre CNR4 et les plaques de flux de sol sont
trés différents.

Comme le rapportent Zhang et al. (2009), lorsque le sol était partiellement mouillé, le modéle SW tend a
surestimer I'ET de 25,2 % sur un vignoble. De méme, Zhang et al. (2008) ont constaté que ce modele
surestime I'ET sur un vignoble dans une région désertique aride avec une erreur moyenne absolue (EMA)
d'environ 0,057 mm/h. Au contraire, certaines études ont montré que le modéle SW sous-estimait I'ET.
Zhu et al. (2014) ont indiqué que le modéle SW avait tendance a sous-estimer I'ET avec une RMSE de
0,12 mm/h et un maximum presque égal a 0,88 mm/h sur le mais de printemps dans l'oasis du désert
aride. En outre, Ortega-Farias et al. (2010) ont signalé que le modele SW sous-estimait I'ET sur des
intervalles de temps d'une demi-heure par rapport a I'ET mesurée par EC sur un vignoble de Merlot
irrigué au goutte-a-goutte dans une région méditerranéenne semi-aride pendant la saison de croissance
2006/2007. Par conséquent, les performances du modéle SW semblaient étre variables pour différentes
cultures et différents lieux. En outre, plusieurs parameétres, particulierement la résistance stomatique
minimale, utilisés dans le modele sont fixés a des valeurs constantes pendant toute la période d'étude sans
tenir compte des changements saisonniers. Cela peut avoir un impact sur la qualité des prévisions de I'ET,
en particulier pour les parametres liés a la physiologie. Hu et al. (2009 et Zhu et al. (2013) ont également
signalé que pour les simulations a long terme de I'ET, une surestimation ou une sous-estimation
systématique peut se produire lorsque des parameétres constants sont utilisés dans différentes conditions de
veégétation et d'environnement.
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Figure I1.10: Comparaison des valeurs de demi-heure de I'évapotranspiration estimée par le modéle Shuttleworth-Wallace
(ETgy) et mesurée par le systeme EC1 (ETg).
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111.4.4. Evaluation de l'approche proposée sur SW

111.4.4.1. Température du sol et de la végétation estimées

La figure I11.11 présente une série chronologique des températures de la végétation et du sol (T, et Tg) et
de leurs extrémes correspondants (TSmin, TSmax: TVmin €t TUmayx) du jour de lI'année 45 a 60 (2017).
Cette période a été choisie pour illustrer la variation des différentes températures car elle coincide avec le
stade de développement du blé qui présente un mélange de sol et de végétation. Les deux températures T,
et Tg se situent entre leur minimum et leur maximum, ce qui confirme les bonnes performances de la
méthode du Hourglass. Afin de valider les deux composantes de T, et Ty de la partition du LST, les deux
sont comparées aux observations de la température du sol et de la végétation (Figure I11.12). T, est bien
reproduit avec une RMSE et une R? égales a 1,6 K et 0,94, respectivement. En revanche, le T, simulé n'est
pas aussi bon avec une RMSE et une R? d'environ 3 K et 0,76, respectivement. On voit clairement que les
deux températures T, et T, sont surestimées, avec un biais égal a -1,4 K et -1 K pour T, et T,
respectivement. Cette dispersion peut étre justifiée par de nombreux facteurs. Comme T,, a été calculée en
premier la plupart du temps alors que T, a été déduite de Eq : 66. Cela signifie que Ty cumule les erreurs
de T, et de LST. De méme, I'écart peut étre lié a I'estimation de fc a partir de I'NDVI du Landsat, car la
taille du pixel Landsat est plus grande que la surface source de I’appareil de mesure (I'lRT-Apogée). Cela
entrainera évidemment quelques erreurs dans la répartition de la température entre le sol et la végétation.
Une autre raison qui peut probablement expliquer I'écart est I'emplacement des mesures. Comme le
rapportent Olivera-Guerra et al. (2018), les plus jeunes feuilles de la plante devraient étre plus froides que
les feuilles adultes et les feuilles sénescentes, dont la température n'a pas été mesurée. Sinon, en
comparant les températures T, et T, simulées en termes de magnitude, on peut remarquer que T, est
supérieur a Ts. Les Ty ne dépassent jamais 294 K, bien que les T, atteignent 300 K. Cela peut s'expliquer
par le fait que la période choisie pour le relevé des T, et T, coincide avec le stade de développement du
blé planté sous les oliviers et qu'il n'y avait donc pas de surface de sol nu. De plus, les T, peuvent étre
inférieurs aux T, pendant les périodes de pluie ou d'irrigation. Dans I'ensemble, ces résultats sont en
accord avec les valeurs rapportées dans la littérature (Stefan et al. 2015 ; Olivera-Guerra et al. 2018). Les
températures du sol et de la végétation et leurs éléments terminaux sont utilisés pour calculer les deux
indices de stress liés au sol (Sig) et a la végétation (SIg,), et enfin pour estimer I'ET spatiale par le
modele SW.
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Figure Il.11: Variation des températures du sol (a) et de la végétation (b) dérivée de la méthode de Hourglass, et leur maximum
et minimum calculés a partir du modéle de bilan énergétique de la surface du sol, de DOY 45 a DOY 60.
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Figure Il.12: Températures simulées du sol et de la végétation par rapport aux mesures in situ pour la méme période que celle
de la figure 11.11.
111.4.4.2. Calcul des résistances et validation de I’approche a I’échelle locale

La figure 111.13 montre la relation entre les résistances inversées (r° et r) et les indices de stresse (SI,, et
SI,), respectivement. Les valeurs ont été choisies entre 12h et 15h, ce qui correspond au maximum de
rayonnement. Les plages de variation de la résistance (0-3000 s/m pour ¥ et 0-250 s/m pour r?)
présentées sur la figure 111.13 sont en bon accord avec celles obtenues dans la littérature (Ortega-Farias et
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al. 2010; Zhu et al. 2014; Zhao et al. 2015). De plus, la tendance obtenue est similaire a celle trouvée par
Ortega-Farias et al. (2010), Brenner et Incoll (1997) et Zhao et al. (2015) entre la résistance du sol et
I'numidité du sol qui est remplacée dans ce travail par les indices de stress. 1l est a noter que les indices de
stress représentent les conditions séches lorsqu'ils tendent vers 1 et les conditions humides lorsqu'ils sont
proches de 0. La figure 111.13a présente une certaine résistance du sol correspondant a la méme valeur
d'indice de stress (SI;=0,5). Ces points (LST, fc) ont été situés dans la zone de contrdle de la
transpiration (voir figure 11.9). Dans cette zone, T, a été calculé comme la moyenne de leurs valeurs
extrémes (Eq 61). L'indice de stress a été calculé comme le rapport entre la différence entre Ty et T'sp,;n €t
la différence entre Tsp,qx €t TSmin. Par conséquent, l'indice de stress sera continuellement égal a 0,5 dans
cette zone. Ce probléme n'a pas été observé dans la figure 111.13b pour la résistance de la végétation, car il
y a peu de points (LST, fc) situés dans la zone de contrble de I'évaporation. La figure montre les
meilleurs ajustements obtenus entre les résistances du sol et de la canopée et les indices de stress qui sont
donnés par :

S = ael*Shs R=06 Eq: 81
1y = cet*Sls, R=0,5 Eq: 82

ou les parametres d'étalonnage a, c, b et d sont égaux, respectivement, a 160,25 et 36,02 s/m, 2,62 et 1,30.
Notez que les valeurs de ces paramétres sont censées dépendre de la canopée, des conditions
météorologiques locales et du type de sol. La régression exponentiel a été choisi aprés avoir testé de
nombreux types de régression en raison de sa bonne représentativité de la dispersion des points.
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Figure 11l.13: Relations entre les résistances du sol (a) et de la végétation (b) (rSet 1) et deux indices de stress (S, Slg,,)
dérivés des Eqs : 22 et 23 pour les valeurs entre 12h et 15h. Le meilleur ajustement a également été présenté (ligne continue).

Pour la validation de I'approche proposée basée sur des données optiques (NDVI) et thermiques (LST)
pour calculer les résistances du sol et de la végétation dans le modéle SW, une comparaison entre I'ET
simulée et mesurée a I'échelle de la station a été illustrée dans la figure 111.14. La régression linéaire
obtenue entre I'ET simulée et I'ET in situ est trés encourageante avec une pente et une interception
d'environ 0,8 et 0,1 mm/h, respectivement. Les résultats sont acceptables avec une RMSE relative, un
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biais et un R? d'environ 0,29, -0,03 mm/h et 0,48, respectivement. Les divergences dans I'estimation de
I'ET peuvent étre liées a I'erreur dans les estimations de la LST et dans son partitionnement. Les
performances statistiques obtenues sont en accord avec d'autres études qui ont utiliseé les proxys
thermiques basée sur la LST, telles que i) le modele FAO-2Kc utilisé par Olivera-Guerra et al. (2018), qui
a trouvé une RMSE de 0,08 mm/h et un R* de 0,75 sur une parcelle de blé en utilisant des valeurs
moyennes quotidiennes, ii) I'équation de Penman Monteith utilisée par Amazirh et al. (2017) qui ont
trouvé une RMSE d'environ 0,12 mm/h et un R? de 0,53 sur une parcelle de blé, et iii) modéle TSEB ou
Diarra et al. (2017) ont obtenu une RMSE de 0,10 mm/h et un R? de 0,67 sur une parcelle de betteraves
sucriéres et une RMSE de 0,11 mm/h et un R? de 0,42 sur une parcelle de blé.

1.2

RMSE=0.1 mm/h
| bias=-0.03 mm/h
T v=0.80X+0.10
R%=0.48

o
o0

ET-modified SW (mm/h)
o
(o]
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Figure Ill.14: Comparaison des valeurs de demi-heure entre I'ET estimée selon l'approche proposée et celle mesurée par le
systéme EC1 de janvier a juin 2017.

I11.4.5. SAMIR

111.4.5.1. Calibration SAMIR
Le modéle SAMIR a été calibré a I'échelle de la parcelle en utilisant le flux de chaleur latente mesuré sur
EC1 pour les deux saisons 2017 et 2018, minimisant ainsi la RMSE calculée entre I'ET mesurée et
modélisée. La plupart des parametres de SAMIR sont essentiellement liés aux types de cultures. Ainsi,
une carte d’occupation du sol a été générée a l'aide de séries temporelles NDVI en utilisant I'algorithme
de Simonneaux et al. (2007b). Les classes utilisées sont les arbres, les cultures annuelles et le sol nu. Sur
chaque pixel, SAMIR calcule I'ET en utilisant la paramétrisation de chaque classe d'occupation de sol.
Pour la classe des arbres, certains parameétres ont été fixés selon les données de la FAO-56, satellitaires ou
in situ, les autres, sensibles ou inconnus, ont été calibrés a l'aide de données de flux (Tableau Il1.1). La
valeur moyenne du NDVI sur un voisinage de 30*30 m autour du point EC1 a été extraite de la série
temporelle Sentinel-2. Les valeurs de la fraction de couvert ont été calculées sur la base d'une relation
linaire avec le NDVI ou la pente et I'interception ont été calculées en fixant une valeur NDVI pour le sol
nu (fc = 0) et la couverture compléte (fc = 1) égale a 0,15 et 0,9, respectivement. Pour les cultures
annuelles (blé et mais), aucune calibration n'a été possible car il n'y a pas de station EC installée sur cette
classe. Nous avons donc utilisé les résultats de Saadi et al. (2015) qui ont calibré SAMIR sur une parcelle
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de blé dans une région semi-aride du centre de la Tunisie. Les valeurs obtenues & partir de cette
calibration ont été utilisées ici en considérant que les conditions sont proches. Les simulations d'irrigation
ont été appliquées en supposant que l'agriculteur évite le stress, en déclenchant I'apport juste avant le
stress et en apportant la quantité d'eau nécessaire pour remplir le sol a sa capacité de rétention. L'irrigation
automatique a été arrétée du 16 juillet au 30 novembre 2017 et du 21 mai au 26 septembre 2018, périodes
observées d’interruption des écoulements de 1’oued en été.

Table I1.1: Parameétres utilisés pour la classe d'arbre.

Paramétre Definition Valeur Source
Afc NDVI-fc relation’s slope 1,33 Image satellitaire
by NDVI-fc relation’s intercept -0,20 Image satellitaire
Akch NDVI-K_;, relation’s slope 1,35 Calibre
bicp NDVI-K_;, relation’s intercept -0,20 Calibré
Ze (mm) Height of the surface layer 125 FAO-56
REW (mm) Readily evaporable water at surface layer 0 Calibré
m Reduction coefficient 0,185 Calibre
Zmin (MmM) Minimum root depth 125 FAO-56
ZTmax (MM) Maximum root depth 4900 Calibre
p Maximum Root Water Depletion Fraction before 0,65 FAO-56
stress
Zsoil (mm) Total soil thickness 6000 Calibré
Dif,, Diffusion between surface and root layers 10°® Calibre
Difrq Diffusion between deep and root layers 10°® Calibré
Wre Teneur volumétrique en eau a la capacité du champ 0,4 Observé
Wyp Teneur volumétrique en eau au point de flétrissement 0,2 Observé
Kcmax Capacite maximale d'évacuation de I'eau par 1,15 Calibré
atmosphére

La figure 111.15 montre les variations temporelles du coefficient de culture de base calculé K., et les
valeurs de fraction de couverture basée sur la relation NDVI mentionnée précédemment. Les valeurs
maximales K, et fc ont été observées au début du printemps pour les années 2017 et 2018, tandis que les
valeurs minimales K., et fc ont été enregistrées en été et au début de I'automne. Ces variations sont liées
au cycle végétatif de l'olivier lui-méme, mais elles peuvent étre amplifiées par le sous-étage des cultures
annuelles souvent observé dans cette région au printemps et au début de I'été, lorsque I'eau de la riviére
est disponible. Inversement, les valeurs de K, ne présentent pas la méme saisonnalité et sont uniquement
liées aux apports d'eau (irrigation ou pluie). Les valeurs K, sont dans I'ensemble assez faibles (inférieures
a 0,2) en raison de I'ombrage important de la canopée. Les valeurs de K; montrent des conditions non
stressantes pendant le développement de la végétation (c'est-a-dire K, = 1), tandis que le stress apparait a
la fin de I'été et en automne en raison du manque d'irrigation dd a la pénurie d'eau dans la riviére.
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Figure Ill.15: Simulation du coefficient d'évaporation (Ke), du coefficient de stress (Ks), du coefficient de culture (Kcb) et de
fraction du couvert (fc) pendant la période 2017 et 2018.

Le résultat de la calibration a indiqué que SAMIR fournit une bonne performance pour la prévision de
I'ET par rapport aux mesures de EC1 avec une RMSE, un biais et un R d'environ 0,50 mm/jour, 0,11
mm/jour et 0,87, respectivement. La figure 111.16 montre que les valeurs simulées reproduisent bien le
cycle saisonnier et sont également cohérentes avec les mesures d'ET de référence (ETO). L'écart entre I'ET
et la mesure de référence dépend fortement de la disponibilité de I'eau et est donc plus important en été.
En 2017, I'écart s'est prolongé sur une longue période, puisqu'il s'agit d'une saison séche avec 157 mm de
précipitation par rapport a 2018, qui est une saison relativement humide avec 384 mm. Cependant, méme
en été, les oliviers continuent de transpirer, grace a I’enracinement profonds de ces vieux arbres.
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Figure Ill.16: Evapotranspiration journaliere mesurée par EC1 et estimée sur le footprint de EC1 par SAMIR pendant la période
2017 et 2018.

111.4.5.2. Validation SAMIR
Sur chaque pixel de I'image, SAMIR calcule I'ET en fonction de sa classe d'occupation du sol. Les valeurs
d'ET simulées par SAMIR ont été validées a l'aide de mesures fournies par I'EC2 et le LAS. Afin de
comparer les ET simulées aux mesures, nous avons pondéré les sorties SAMIR journalieres selon le
footprint d’EC2. Le footprint de I'EC2 a été calculée au pas de temps d'une demi-heure et moyennée au
pas de temps journalier en pondérant par les valeurs de rayonnement net.

La figure 111.17 présente les séries chronologiques de I'ET journaliéres modélisée par SAMIR et mesurée
par EC2 en 2017 et 2018. La figure montre une évolution saisonniére cohérente entre les valeurs d'ET et
les deux variables ETO et précipitations. L'ET modélisé concorde bien au mesures avec une RMSE, un
biais et un R de 0,53 mm/jour, 0,12 mm/jour et 0,82. Cependant, en 2017, SAMIR surestime I'ET pendant
la période séche de Juillet & Novembre, ce qui peut s’expliquer par le fait que SAMIR irrigue chaque fois
gue les compartiments du sol en ont besoin pour éviter le stress, mais dans les conditions réelles, il n'y a
pas d'irrigation pour la parcelle EC2 (contrairement a la calibration ponctuelle ou nous avons bloqué les
irrigations, nous ne 1’avons pas fait en version spatialisée). Cette hypothése est confirmée en 2018 ou il
n'y a pas de surestimation de I'ET car il n'y a pas de période séche et SAMIR n'a pas besoin d'ajouter
d'irrigation aux précipitations regues par la surface.
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Figure Il.17: Evapotranspiration journaliere mesurée par EC2 et estimée sur le footprint de EC2 par SAMIR pendant la période
2017 et 2018.

I11.5. Conclusion

Tout d'abord, une analyse saisonniére et une comparaison entre les mesures des flux convectifs a l'aide du
LAS et des ECs ont été effectuées. Les résultats montrent une bonne cohérence entre les mesures LAS et
EC, dont les foorprint sont en effet trés similaires au niveau occupation du sol, ce qui tend a montrer que
les mesures LAS sont correctes malgré leur sensibilité a la hauteur effective du trajet. Ensuite, les mesures
du LAS et des ECs ont été utilisées pour évaluer la performance de chaque modéle d’ET forcé par les
produits de télédétection. Les résultats obtenus par chaque modele peuvent étre résumés comme sulit :

- La performance du modéle TSEB forcée par les produits de télédétection Landsat et MODIS sur
la région semi-aride a été évaluée a l'aide des mesures de la EC. Les données de télédétection, y
compris la température de surface, I'albédo et I'émissivité de surface, ont été pondérées a l'aide du
footprint de I'EC. L'approche proposée peut étre considérée comme acceptable pour I'estimation
des flux turbulents sur un paysage hétérogene en particulier, avec des entrées dérivées a haute
résolution spatiale de Landsat. En revanche, l'accord diminue lorsque I'on utilise des entrées
MODIS, qui ont une faible résolution incompatible avec les zones hétérogénes. D'autre part, le
fait de prendre des paramétres constants le long de la saison n’est pas représentatif surtout le
parametre de Priestley-Taylor.

- Le modéle SPARSE a montré des performances acceptables dans I’estimation des flux de chaleur
latente et sensible. Le modéle a été calibré sur la station EC1 et validé sur EC2. L'écart constaté
entre les flux simulés et mesurés peut étre attribué a de nombreux facteurs, en particulier a la
précision des données satellitaire. En outre, les erreurs de calcul des résistances de surface. De
plus, le fait de prendre des paramétres calibrés constants sur toute I'année dans différentes
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conditions de végétation et d'environnement n'est pas représentatif d'une surface aussi complexe,
en particulier la résistance stomatique minimale (rst,in)-

- Le modéle SW a éteé testé localement et des résultats acceptables ont été obtenus en estimant I'ET
avec une RMSE relative et un biais égal a 0,38 et -0,1 mm/h, respectivement. Les résultats
montrent une bonne cohérence, en particulier dans des conditions humides ou les valeurs de
résistance étaient faibles, ce qui permet une application pratique pour la mesure régionale de
I'évapotranspiration dans un paysage hétérogéne. Cependant, en condition séche, I'erreur sur la
résistance du sol et de la végétation est plus importante, ce qui permet de surestimer
I'évapotranspiration simulée. Les valeurs des résistances ont été inversées par rapport au modele
SW et utilisées pour trouver les relations empiriques basées sur les indices de stress. Cette
méthode a été validée a I'échelle locale en comparant les résultats avec le systeme EC et les
performances statistiques étaient encourageantes avec un biais de -0,03 mm/h.

- Le modéle SAMIR a été calibré sur EC1 et validé sur EC2. Le résultat de la calibration a montré
une tres bonne performance pour la prévision de I'ET. En validation, les résultats sont également
trés corrects. Nous observons toutefois une surestimation de I’ET en été du fait de la non prise en
compte de I’arrét des irrigations lié a I’asséchement de 1I’oued.

Dans le chapitre qui suit on va présenter les résultats de chaque modele appliqué a I'échelle régionale,
ainsi une comparaison entre modeles va étre abordée pour discuter les avantages de chacun et ses limites.
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IV.1. Introduction

Dans ce chapitre, nous allons présenter la performance des quatre modéles TSEB, SPARSE,
Shuttleworth-Wallace et SAMIR a 1’échelle de notre paysage agricole hétérogéne en comparant leurs
estimations aux mesures du LAS. Dans une premiére partie, les prédictions de chaque modéle sont
discutées afin d’évaluer leur robustesse pour la cartographie de 1’évapotranspiration. Dans la deuxiéme
partie du chapitre, les trois modéles SPARSE, Shuttleworth-Wallace et SAMIR sont comparés durant
deux saisons 2017 et 2018 et les avantages et les limites de chaque modele sont discutés.

IV.2. Validation des estimations des mode¢les a I’échelle régionale par les
mesures du scintillométre
IV.2.1. TSEB

La figure V.1 montre la série temporelle des flux convectifs simulés par TSEB sur la base des données
Landsat et MODIS superposées aux mesures du LAS au temps de passage des satellites. L’énergie
disponible utilisé pour calculer le flux de chaleur latente & partir des mesures LAS est mesurée par la
station EC1. TSEB a correctement prédit I'évolution saisonniere des flux de chaleur sensible et latente
forcé par les données Landsat et MODIS, mais avec une nette sous-estimation en utilisant MODIS. En
effet, la figure 1VV.1 montre que TSEB forcé par les entrées Landsat reproduit bien mieux la variabilité des
flux au jour le jour. De maniere générale, au temps de passage de Landsat, les estimations MODIS
présentent des métriques statistiques bien moins bonnes que celles avec Landsat : RMSE = 92,1 W/m? et
R = 0,68 pour le flux de chaleur sensible et RMSE = 78,3 W/m? et R = 0,55 pour le flux de chaleur latente
avec MODIS versus RMSE = 68,4 W/m? et R = 0,65 pour le flux de chaleur sensible et RMSE = 77,1
W/m? et R = 0,64 pour le flux de chaleur latente avec Landsat (Tableau 1V.1)). Cela était attendu, car la
meilleure résolution des produits Landsat permettent de considérer finement la contribution de chaque
type d'occupation du sol. Par ailleurs, TSEB estime correctement les flux de chaleur sensible et latente au
cours de la période allant de Novembre 2016 a Juillet 2017 (avec Landsat : RMSE = 61,1 W/m? et R =
0,58 pour le flux de chaleur sensible et RMSE = 67,3 W/m? et R = 0,71 pour le flux de chaleur latente
durant cette période (Tableau IV.1)). Au cours de la période allant d'Ao0t 2017 & Novembre 2017, les
prédictions de TSEB que ce soit avec MODIS ou Landsat sont de bien moins bonne qualité (RMSE =
137,7 W/m?et R = 0,75 pour le flux de chaleur sensible et RMSE = 75,3 W/m? et R = 0,38 pour le flux de
chaleur latente avec MODIS versus RMSE = 95 W/m? et R = 0,70 pour le flux de chaleur sensible et
RMSE = 112,5 W/m? et R = 0,44 pour le flux de chaleur latente avec Landsat). Cela peut étre lié au
parametre Priestley-Taylor qui a été fixé a une valeur constante au cours de la période d'étude (apy = 1)
alors qu’il a été montré par plusieurs auteurs que cette valeur est variable en fonction de la phénologie du
couvert et des conditions climatiques (advection). En effet, au cours de cette période, les arbres fruitiers
perdent leurs feuilles et le blé est récolté, alors que Priestley-Taylor utilisé dans le modéle suppose que les
plantes transpirent a leur rythme potentiel. Plusieurs études ont mis en évidence la tendance de TSEB a
surestimer LE (Agam et al. 2010; Colaizzi et al. 2012), en accord avec les résultats obtenus aprés juillet
2017. Pendant cette période, la modification des propriétés radiatives (albédo) des plantes associées a la
sénescence peut également avoir un impact sur le rayonnement net et, en fin de compte, sur la
transpiration.
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Tableau IV.2: Métriques statistiques des comparaisons entre les flux mesurés par le LAS et estimés par TSEB sur les trois
périodes.

11/2016 a 11/2016 a 08/2017 a
11/2017 07/2017 11/2017
RMSE MODIS 92,1 58 137,7
Chaleur sensible (W/m?) Landsat 68,4 61,1 95
R MODIS 0,68 0,80 0,75
Landsat 0,65 0,58 0,70
RMSE MODIS 78,3 79,6 75,3
Chaleur latente (W/m?) Landsat 77,1 67,3 112,5
R MODIS 0,55 0,61 0,38
Landsat 0,64 0,71 0,44
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Figure IV.1: Séries chronologiques des mesures de flux convectif LAS (H et LE) a 11h00 et des prédictions TSEB basées sur les
produits MODIS et Landsat.

La fiabilité et la représentativité de 1’énergie disponible intégrée sur le transect du scintillométre sont trés
importantes dans le calcul de I'évapotranspiration avec le LAS, car LE est un terme résiduel qui peut
cumuler les erreurs liées aux mesures des autres composantes du bilan d’énergie. L’installation
d'instruments de mesures in situ tels que le CNR4 ou le NRO1 de Campbell pour mesurer le rayonnement
net ainsi que des plaques de flux le long du trajet du LAS avec une stratégie d'échantillonnage efficace est
complexe et codteuse, tandis que l'utilisation de produits Landsat a haute résolution peut étre une option
intéressante vu quelles sont gratuits et représentatifs pour des surfaces larges. La figure I\V.2 présente
I’erreur entre le flux de chaleur sensible et le flux de chaleur latente estimés par TSEB (Landsat) et les
mesures du LAS mais en utilisant I'énergie disponible dérivée de Landsat et non celle mesurée par la
station EC1. La comparaison entre le LE prédit par TSEB et le LE mesuré par le LAS en utilisant
I'énergie disponible dérivé des données Landsat conduit a une baisse drastique en termes de RMSE (104
avec Landsat contre 77,1 W/m? pour le Rn mesuré par la station d’Eddy covariance). Ce résultat apparait
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surprenant au premier abord. En effet, les données Landsat devrait permettre de mieux représenter les
contributions a 1’énergie disponible des différentes composantes du paysage le long du trajet du
scintillometre. Néanmoins, les erreurs, et en particulier les biais, constatés sur la température de surface et
les produits d'albédo impactent fortement 1’énergie disponible dérivé de Landsat. En effet, la figure 111.4
montre que Landsat surestime la température de surface sur notre région d’étude, ce qui conduit
naturellement a une sous-estimation du rayonnement net. De méme, la dispersion observée sur les albédos
estimés tend a augmenter la dispersion de 1’énergie disponible. Ces valeurs faibles de rayonnement net
attribué au biais positif sur les températures génerent de faibles valeurs d'évapotranspiration (la différence
moyenne entre le LE LAS estimé a partir de 1’énergie disponible de la station et a partir de 1’énergie
disponible Landsat est de 70,7 W/m2) et, par voie de conséquence, une RMSE plus élevée (Tableau I1V.2).
Par contraste, la dynamique inter-journaliere est plutét en meilleur accord avec les prédictions de TSEB
(R = 0.75 avec le LE LAS Landsat versus R = 0.64 avec le LE LAS et Rn observé). En outre, I'énergie
disponible peut étre fortement affectée par I'erreur de G (pour rappel, G est simplement supposé égal a 15
% du rayonnement net). Concernant le flux de chaleur sensible H, I’accord des prédictions de TSEB avec
le LAS est Iégerement meilleur en utilisant I'énergie disponible dérivée du capteur Landsat que ce soit en
termes de RMSE ou de R (RMSE de 58 W/m? contre 68,4 W/m? et R de 0,71 contre 0,65). Nous sommes
conscients qu'il s'agit d'une évaluation indirecte du choix entre I'énergie disponible de la station ou de
Landsat, mais I'amélioration systématique des coefficients de corrélation est un argument en faveur du
choix de I'énergie disponible calculée avec des produits de télédétection a haute résolution tels que
Landsat. Un travail doit probablement étre mené sur le développement d’une méthode d’estimation de la
température de surface pour ces surfaces agricoles hétérogénes, notamment sur I’estimation des
émissivités de surfaces. En conclusion, bien que I'utilisation des données de la station réduise le biais dans
notre cas d’étude, la meilleure représentativité spatiale des produits a haute résolution tels que ceux
dérivés de Landsat peut potentiellement améliorer la dynamique de 1’évapotranspiration mesurée par un
scintillometre.

Tableau IV.3: Métriques statistiques des comparaisons des flux estimés par TSEB et mesurés par le LAS en utilisant soit le
rayonnement mesuré soit calculé en fonction des données Landsat.

RMSE (W/m?) R
Chaleur sensible LAS avec Rn station 68,4 0,65
LAS avec Rn Landsat 58 0,71
Chaleur latente LAS avec Rn station 77,1 0,64
LAS avec Rn Landsat 104 0,75
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Figure IV.2: Comparaison entre les prédictions TSEB H (a) et LE (b) basées sur les produits Landsat et les mesures LAS utilisant
I'énergie disponible calculée en fonction du produit Landsat.

IV.2.2. SPARSE

La figure IV.3 montre la comparaison entre les flux de chaleur latente et sensible mesurés par le LAS et
ceux simulés par SPARSE apres calibration sur la base des entrées Landsat au moment du passage du
satellite. Les résultats de la figure 1VV.3 montrent un accord satisfaisant entre le H modélisé et mesuré au
moment des passages du satellite avec une RMSE et un R d'environ, respectivement, 68 W/m? et 0,61.
Les parametres du modele ont été calibrés sur un champ planté d'oliviers et de blé en sous-étage, tandis
que le footprint du LAS contient d'autres types d'occupation du sol, comme le sol nu, les cultures
annuelles et les arbres fruitiers. Cela peut expliquer une partie de la dispersion. L’accord est également
bon pour le LE bien que les métriques statistiques soient 1égérement moins bonnes que pour le H : RMSE
et R d'environ, respectivement, 78,8 W/m? et 0,64. Nous notons une plus grande dispersion pour le flux
de chaleur latente que pour le flux de chaleur sensible, ce qui peut s'expliquer par le fait que, comme pour
TSEB, le LE est ici un terme résiduel affecté par des erreurs d'estimation a la fois sur I'énergie disponible
et sur H. Un autre probleme est lié a l'incertitude de la variable d'entrée, LST. En fait, on sait que de
nombreuses incertitudes et erreurs affectent la température de surface détectée a distance, notamment la
correction atmosphérique et les parametres d'émissivité (Delogu et al., 2018). En outre, I'estimation de H
dépend principalement de la température de l'air (Ta) et de la température de la surface. Il existe une
relation étroite entre LST et Ta, bien que les deux températures aient une signification physique et des
réactions aux conditions atmosphériques différentes. En terrain complexe, ces différences sont amplifiées
; pourtant, c'est dans ces environnements que la donnée thermique peut étre la plus utile pour la prévision
et la caractérisation spatio-temporelles du Ta (Saadi et al., 2018).
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Figure IV.3: Comparaison de flux de chaleur sensible (H) et de flux de chaleur latente (LE) entre les mesures LAS et les
estimations SPARSE basées sur les produits Landsat au temps de passage du satellite.

IV.2.3. Shuttleworth-Wallace

IVvV.2.3.1. Stress indexes and resistances spatialization
Le modele SW a été utilisé pour spatialiser I'évapotranspiration sur la zone du piémont. Les données
utilisées dans le calcul des résistances du sol et de la végétation sont difficiles a spatialiser étant donné la
nécessité de disposer de cartes de I'humidité du sol (soil moisture ou SM) a haute résolution spatiale. En
effet, les produits globaux d'humidité du sol sont généralement dérivés des radiométres micro-ondes avec
une résolution spatiale supérieure a 10 km. En revanche, les données de télédétection optique et
thermique sont disponibles avec une résolution spatiale adaptée a 1’échelle de la parcelle. Par conséquent,
les données Landsat ont été utilisées a la place des données SM pour calculer les résistances du sol et de
la végétation en utilisant la nouvelle approche proposée (cf description chapitre 11.4.4). La figure IV.4
présente la variation spatiale des deux indices de stress (Sl et SI;,) a deux dates en période d'hiver
(2017-01-16) et d'été (2017-06-09). Les indices de stress varient entre O (aucun stress) et 1 (stress sévere)
selon I'état hydrique de la surface. Pour les deux dates, les deux indices affichent, comme prévu, des
valeurs proches de 1 au niveau de la riviere puisqu'il n'y avait pas de plantes en croissance. Par
conséquence pas d’irrigation, que du sol nu exposé directement au rayonnement solaire justifiant la
température élevée de cette zone. En revanche, les zones couvertes par la végétation sont caractérisées par
des valeurs de Sl inférieures a 1. Les deux indices de stress atteignent des valeurs élevées en été (date
2017-06-09) dépassant 0,6, ce qui peut étre justifié par l'absence d'approvisionnement en eau. Cela est
compatible avec I'eau disponible puisque le systéme d'irrigation est basé sur I'eau de surface dont le pic
survient au printemps au moment de la fonte des neiges. Par contraste, les cultures apparaissent bien
moins stressées en hiver. La figure IV.5 représente les résistances correspondantes du sol et de la
végétation, calculées a partir de deux indices de stress par le biais des deux relations proposées ci-dessus
(Eqgs 81 et 82). La résistance de la végétation est évidemment trés élevée le long du lit de la riviere
puisque l'indice de stress hydrique tend vers 1 et entraine une transpiration négligeable. La résistance du
sol reflete la variation temporelle et spatiale de I'numidité du sol de surface sur la zone d'étude. Des
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valeurs élevées de résistance du sol entrainent une forte diminution de I'évaporation qui est produite par
I'augmentation du rayonnement solaire atteignant la surface et la faible irrigation.
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Figure IV.4: Cartes de l'indice de stress du sol (Sls) et de la végétation (Slg,,) sur la zone d'étude pour deux dates contrastées
(2017-01-16) et (2017-06-09).
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Figure IV.5: Cartes de la résistance du sol (1) et de la végétation (1) sur la zone d'étude a deux dates (2017-01-16) et (2017-06-
09).

IVV.2.3.2. Cartes d’évapotranspiration
La figure 1V.6 montre la distribution spatiale et temporelle de I'ET de I'hiver a I'été 2017. Pour cela, 17
images Landsat ont été utilisées, mais seules 9 images acquises par Landsat-7 sont représentées a titre
d'illustration. La distribution spatiale de I'ET est étroitement liée a la variation spatiale de la fraction de
couverture (Figure 1V.7), avec des valeurs faibles le long du lit de la riviére qui représente une surface de
sol nu et plus élevées dans I'ensemble du site d'étude qui contient une diversité de terres cultivées et
d'arboriculture, en particulier d'oliviers. L'utilisation d'une valeur fc moyenne intégrant différentes
cultures hétérogénes situées dans un pixel de Landsat peut générer certaines incertitudes dans les
estimations de I'ET. En effet, la transpiration de chaque type de culture est différente et dépend de sa
réponse aux conditions de stress dues a la différence du LAI et de profondeur d'enracinement. En
pratique, les valeurs de LAI doivent étre calculées pour chaque culture dans un pixel Landsat et ensuite
une formule spécifique doit étre utilisée pour dériver le fc correspondant de chaque valeur de LAL
Toutefois, cette solution ne peut étre appliquée dans cette étude en raison de la complexité du site. Par
conséquent, on peut conclure que, bien que de grands progrés aient été réalisés dans le développement des
satellites, notamment en termes de résolution spatiale, I'hétérogénéité de notre site est I'un des principaux
défis a relever pour utiliser les données satellitaires afin d'évaluer I'évapotranspiration dans ces vergers.
Un autre probléme qui peut générer certaines incertitudes dans les estimations de I'évapotranspiration sur
notre site est la difficulté de mesurer T,,. En fait, le T,, mesuré utilisé dans cette étude était une valeur
attribuée a l'ensemble de la végétation, ce qui signifie que la méme valeur de résistance a été attribuée aux
différentes cultures. Dans la pratique, il est difficile d'avoir un endroit adéquat pour installer le capteur
radiométrique infrarouge pour fournir des mesures qui peuvent étre représentatives de I'ensemble de la
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végetation dans une zone aussi complexe. Pour éviter ce probleme, nous devons installer un radiometre
infrarouge sur chaque culture, ce qui n'est pas faisable. En revanche, le T, estimé en utilisant le modele de
bilan énergétique et la méthode de Hourglass représente la végétation moyenne du pixel, ce qui signifie
qu'aucune séparation entre les cultures n'a été prise en compte. Par conséquent, afin d'améliorer les
estimations de la transpiration en utilisant le modéle proposé, comme mentionné précédemment, une
haute résolution spatiale des données satellitaires est nécessaire sur une telle complexité pour distinguer
entre les différents types de cultures. La figure IV.6 montre également une variation saisonniére
significative des valeurs de ET allant de moins de 200 & 520 W/m?. Cette variation est principalement liée
a I'énergie disponible et a la fraction de couverture qui augmentent progressivement entre I'hiver et le
début de I'été, au moment de la récolte du blé (Figures V.7 et 1V.8). Cependant, au cinquieme jour de
mars, les valeurs d'ET étaient faibles méme si I'énergie disponible était importante (une moyenne
d'environ 420 W/m?) et la couverture élevée (une moyenne d'environ 0,65). Ceci est attribué a la
saturation atmosphérique, car la température de l'air était basse (environ 14 °C) et I'humidité de l'air était
élevée (71,45 %). Cela a réduit considérablement la demande évaporative.

La figure IV.9 montre une bonne cohérence entre les valeurs d'ET simulées en utilisant le modele SW et
les valeurs observées. On observe une meilleure concordance pour le LAS que pour la station EC1, avec
des valeurs de RMSE et R? respectivement de 0,08 mm/h et 0,80 pour le LAS et 0,1 mm/h et 0,47 pour la
station EC1. Cela peut étre expliqué par la précision de la relation entre les résistances et les indices de
stresses qui pourrait étre plus forte sur d'autres parcelle que la parcelle ou I'étalonnage a été effectué.
Sinon, la comparaison avec les mesures de la EC et du LAS montre une sous-estimation avec une pente
d'environ, respectivement, 0,84 et 0,88 pour le LAS et la EC1. Cette sous-estimation de la EC1 par le
modeéle est probablement justifiée par I'erreur sur la donnée LST du satellite. Le traitement de ces données
comme déja mentionné peut entrainer une surestimation de la température de surface. Cela entrainera une
surestimation des résistances et par conséquent, I'ET sera sous-estimée. En outre, dans notre modele, pour
un NDVI inférieur a 0,2, le LAI est fixé a 0, tandis qu'une certaine végétation éparse peut pousser le long
de la riviere, ce qui n'est pas suffisant pour dépasser le seuil d'NDVI. Cela peut fournir une estimation
faible de ET.

L'approche proposée présente certaines limites par rapport aux modéles traditionnels tels que SEBAL ou
METRIC. En effet, ces modeles qui se basent sur les variations relatives de la température de surface au
sein de I’image pour projeter le flux de chaleur sensible sur la gamme de valeurs extrémes de température,
minimise fortement la sensibilité au biais sur la mesure de LST (cette approche a aussi ses limites quand
les extrémes d’état hydrique ne sont pas présent dans 1’image, Choi et al. 2009). Par contraste, notre
approche, basée sur la mesure de la température absolue, exige des traitements et des corrections
compliqués (Allen et al. 2007; Gonzalez-Dugo et al. 2009) ainsi que des mesures de la température de
I'air. L'approche proposée dépend uniquement de la variabilité de I'hnumidité représentée par les indices de
stress dans le modele. En outre, I'approche proposée est un modele a deux sources qui permet de répartir
I'ET en évaporation du sol (E) et en transpiration des plantes (T). Cependant, dans cette étude, la
répartition de I'évaporation du sol et de la transpiration n'a pas été évaluée étant donné l'indisponibilité des
dispositifs de mesure de I'E/T séparée dans la zone d'étude. L'approche proposée a été calibrée sur une
parcelle olivier avec un sous-étage de cultures annuelles. La relation établie entre les indices de stress et
les résistances (Eqgs 81 et 82) sur ce type de couverture pourrait devoir étre adaptée a d'autres types de
végétation dont la sensibilité aux conditions de stress est différente. Sinon, bien que le site d'étude
présente une grande hétérogenéité de type de végétation, l'approche proposée montre une bonne
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cohérence lorsque les prédictions sont comparées aux mesures du LAS. Dans I'ensemble, cette
modification du modéle SW doit étre testée avec d'autres ensembles de données et dans d'autres
conditions météorologiques afin d'évaluer sa robustesse et d'améliorer la relation trouvée entre les
résistances et les indices de stress thermique. De méme, I'application d'autres contraintes sur I'évaporation
du sol et la transpiration des plantes, comme I'humidité du sol dérivée des données micro-ondes, sera

d'une grande importance pour améliorer les estimations des résistances du sol et de la végétation.
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Figure IV.6: Cartes d'évapotranspiration (mm/h) sur la zone d'étude pour les dates du passage de Landsat-7. Le footprint de LAS

et EC pour l'instant du passage du satellite est également représentée.
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Figure IV.7: Cartes de fraction de couverture sur la zone d'étude pour les dates qui coincident avec le passage du Landsat-7.

—

3

2017-03-05,

(1]

?

0 200 400 600 (W/m?)

2017-01-16, \ 2017-02-01 2017-02-17

2017-03-05, . 2017-04-06 2017-04-22

-‘- -

2017-05-08 2017-06-09 2017-07-11

Figure IV.8: Cartes de I'énergie disponible (Rn-G) (W/m?2) sur la zone d'étude pour les dates qui coincident avec le passage du
Landsat-7.
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Figure IV.9: Comparaison de I'évapotranspiration estimée a partir du modele SW modifié en utilisant Landsat-7 et Landsat-8 et
mesurée par le systeme Eddy covariance (a) et le scintillometre (b).

IV.2.4. SAMIR

La comparaison entre I'ET journaliére de SAMIR et I'ET mesurée par le LAS en 2017 et 2018 est
présentée sur la figure 1V.10. Dans I'ensemble, on constate un bon accord entre I'ET simulée et I'ET
observée avec une RMSE, un biais et un R de, respectivement, 0,73 mm/jour, 0,45 mm/jour et 0,74.
Cependant, on observe des biais saisonniers marqués. Ainsi, entre janvier et juin 2017, SAMIR sous-
estime largement I'ET. Une explication possible de cet écart est que pendant cette période, comme il y a
suffisamment de précipitations et pas de stress, SAMIR n'applique pas d'irrigation, ce qui n'est pas le cas
des agriculteurs qui n'hésitent pas a apporter de I'eau tant elle est disponible a la riviére indépendamment
des besoins réels des cultures. En effet, comme le montrent Bouimouass et al. (2020) qui ont étudié
I'irrigation dans le bassin versant de 1’Ourika tres similaire juste a I'est du notre, la sur-irrigation est tres
importante dans ces agrosystéemes. En 2018, cet écart entre I'ET simulée et mesurée est également visible
mais plus faible, peut-&tre parce que les précipitations étaient relativement élevées et que, par conséquent,
I'impact de l'irrigation sur I'ET était plus faible. En revanche durant 1’ét¢ 2017, SAMIR a tendance a
surestimer I’ET, probablement pour les raisons déja évoquées au chapitre 3, a savoir la non prise en
compte de 1’arrét des irrigations di a I’assechement de 1’oued. En revanche au court de I’automne 2018,
SAMIR sous-estime I’ET, ce qui peut s’expliquer également par un décalage entre les irrigations
optimales de SAMIR et la réalité. En effet la reprise des précipitations précoce cette année-la a provoqué
une reprise précoce des écoulements (26 septembre) et donc potentiellement des irrigations au-dela des
besoins. Au final, si la concordance globale entre mesures LAS et simulations SAMIR n’améne pas
mettre en cause la pertinence de la calibration sur le site EC1, on semble percevoir les limites de SAMIR
concernant le controle des apports d’eau. Cela apparait d’autant plus nettement que, dans ces agro-
systémes traditionnels, les apports ne sont pas déterminés seulement par les besoins mais aussi fortement
par la disponibilit¢ de 1’eau De plus, I'humidité initiale du sol est une véritable inconnue dans le
paramétrage de SAMIR. En outre, l'absence d'une carte pédologique détaillée du sol et I'nypothése de
I'nomogénéité des propriétés des sols pour toutes les classes d'occupation du sol est I'une des principales
limites du modéle SAMIR. Les pratiques agricoles, en particulier l'irrigation dans le piémont, sont
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difficiles a paramétrer. En effet, le manque d'informations sur l'irrigation réelle peut induire des
estimations peu fiables puisque l'irrigation est modélisée par SAMIR comme une quantité prédite par un
module déclenchant I'irrigation en fonction des niveaux critiques d'humidité du sol (Saadi et al., 2015).

[—EeT-saMIR —ET-LAS —ET0 llllRainfull]

10 ] 1 1 1 1 1 1 L] 60
>
©
°
E
E
=
c
‘©
o

PR 1 1 PR 1

Jan-17 Feb-17 Apr-17 Jun-17 Jul-17 Sep-17 Nov-17 Dec-17

10 I I I 1 1 1 I 60
>
©
NS
£
E
=
C
‘©
x

A 1
Feb-18 Mar-18 May-18 Jul-18 Aug-18 Oct-18 Dec-18
Date

Figure IV.10: ET mesurée par LAS et estimée par SAMIR sur le footprint du LAS au cours de la période 2017 et 2018.

IV.3. Comparaison des performances des modeles

Les cartes ET fournies par chaque modele ont été pondérées en utilisant un footprint journaliér qui est
calculé comme une somme pondéréee des footprints semi-horaire par les mesures de rayonnement net. Les
valeurs de mesure journaliere des observations LAS ont été obtenues en faisant la moyenne des données
semi-horaire de 9h a 17h en W/m? qui sont transformées en mm/j. Les estimations ET de SAMIR sont
prises au temps d’acquisition des images Landsat. Les estimations ET instantanées fournies par SPARSE
et SW ont été extrapolées a une valeur journaliere en utilisant la méthode de la fraction évaporative (cf
description du section 11.5-chapitre (Delogu et al., 2012)).

Le tableau 1V.3 présente les résultats statistiques des trois modéles on les comparant avec les mesures du
LAS. Le RMSE et le R des modéles montre que SAMIR est le moins dispersé et le plus corrélé aux
mesures. En revanche, SPARSE montre moins de biais et de dispersion que SW alors que ce dernier est
mieux corrélé. Outre les performances générales des modeles sur toute la saison, nous avons examiné de
plus prés leurs performances sur différentes périodes. SPARSE a obtenu de meilleurs résultats que les
autres méthodes au début de saison quand le blé est peu développé avec un RMSE d'environ 0,59 mm/j
comparativement a 1,00 et 1,16 mm/j pour SAMIR et SW, respectivement, en 2017 et 0,37 mm/j
comparativement a 0,87 et 0,87 mm/j en 2018. SAMIR est basé sur la FAO-56 qui est connue par sous-
estimer systématiquement I'ET au stade initial du développement de la végétation comme rapporté dans la
littérature (Er-Raki et al., 2007 ; Rafi et al., 2019) a cause de la sous-estimation du flux évaporatif et de la
faible valeur du coefficient de culture de base Kcb calculé a l'aide de la relation linéaire NDVI-Kcb. Le
modéle SW est également connu sous-estimer I'ET comme rapporté par Zhu et al. (2014) et Ortega-Farias
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et al. (2010). A ce stade de développement, les performances de SPARSE sont meilleures car il est
alimenté principalement par la LST qui fournit des informations précises sur I'état hydrique de la surface.

Les valeurs ET mesurées et simulées par les différents modeles présentent une dynamique saisonniere
similaire (Figure 1V.11). lls ont augmenté avec le début de la saison de croissance, ont atteint des valeurs
maximales pendant le pic de croissance et ont diminué avec le début de la sénescence du blé. Etant donné
que les précipitations et le développement de la canopée affectent grandement I'ET, les taux d'ET ont
considérablement diminué pendant les périodes séches et ont augmenté immédiatement apreés les pluies.
Le minimum de ET était plus élevé en 2018 qu'en 2017 en raison de I'humidité plus élevée du sol
disponible pour les plantes tout au long de la saison de croissance 2018. Cependant, le maximum de ET
était plus élevée en 2017 qu'en 2018, ce qui peut étre attribué a une énergie disponible nettement
inférieure en raison de I'absence fréquente du ciel clair.

Tableau IV.4: Résultats statistiques des trois modeles SPARSE, SW et SAMIR en les comparant avec les mesures du LAS.

SPARSE SW SAMIR
RMSE (mmij) 0,83 0,92 0,70
Biais (mm/j) 0,50 0,73 0,45
R 0,55 0,60 0,75
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Figure IV.11: Séries journaliére des précipitations, ET mesurées par LAS et estimées sur le footprint du LAS par SAMIR (points
rouges), par SPARSE (points verts) et par SW (points violet) pendant la période 2017 et 2018.

Notez que la carte I’ET SAMIR a une résolution spatiale de 10 m contrairement aux trois autres modéles
gui ont 90 m (résolution thermique réelle qui a été réduite a 30 m dans le traitement du produit de
Landsat). Les trois images de la figure 1V.12 pour la date du 16/01/2017 ont été choisies pour montrer la
différence entre les trois modéles tout au long de la phase initiale. A cette date, SAMIR montre des
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valeurs spatiales faibles de I'ET, en particulier sur le sol nu qui est censé ne pas étre irrigué et aussi sur les
parcelles de blé qui étaient en sol nu a cette date. Ces faibles valeurs étaient attendues puisque SAMIR ne
dispose d'aucune information sur l'irrigation réelle. En revanche, les données LST donnent & SPARSE des
informations sur I'état hydrique réel de la surface. Par conséquent, lorsqu'il y a irrigation, la LST diminue
et I'ET augmente. Une autre différence entre ces deux modeles (SAMIR et SPARSE) est liée aux lits des
rivieres. SAMIR suppose que la riviére est un sol nu sans prendre en compte l'eau due & la remontée
capillaire de l'aquifére peu profond associé aux lits des riviéres. En revanche, SPARSE peut détecter le
changement de I'humidité du sol en fonction de la température de surface. SW estime également des
valeurs faibles a ce stade, ce qui n'est pas prévu puisque les résistances dans ce modéle ont été liées a un
indice de stress dérivé des données thermiques. 1l est vrai que les résistances ont été liées a la température
du sol et de la végétation mais la calibration a été faite sur un champ d'oliviers. Ce champ n'était pas
représentatif de l'ensemble de la zone d'étude, en particulier les champs de cultures annuelles. La
calibration du modele SW maodifié sur différentes occupations du sol est nécessaire pour améliorer ses
performances.

Pendant I'été 2017, la figure 1VV.12 montre que SPARSE sous-estime les valeurs de I'ET, ce qui est d0 aux
valeurs élevées de la LST qui représentent les conditions de stress pour le modele. Ce dernier ne dispose
d'aucune information sur les propriétés des sols de notre zone d'étude. Les arbres de cette zone ont une
zone de racines profondes qui justifie la transpiration méme dans des conditions de stress. En ce qui
concerne SAMIR et SW, les valeurs estimées ont été plus précises au cours de cette période car elles
présentent moins d'écart avec les valeurs mesurées. Cela peut étre attribué a la contribution du bilan
hydrique du sol pour le modéle SAMIR et a la bonne relation entre les résistances inversees et les indices
de stress pour le modele SW.

En phase de développement et en I'absence de conditions de stress, les estimations SAMIR et SPARSE
étaient proches des observations ET (01/04/2018 ; Figure 1VV.12) contrairement a SW qui montre une
sous-estimation. Cependant, la concordance entre SAMIR et SPARSE se situe juste au-dessus de la
surface couverte par le footprint du LAS. A cette date, on peut remarquer deux différences importantes
entre les deux modeles SAMIR et SPARSE. La premiére se situe sur la surface au nord et a I'ouest des
cartes qui est plantée de blé. Les valeurs élevées de I'ET indiquées sur la figure sont dues a I'irrigation
effectuée par le modéle SAMIR lorsque son bilan hydrique du sol le demande. Le modele SPARSE
affiche des valeurs d'ET plus faibles qui peuvent présenter des conditions de stress plus proches de la
réalité. Cette hypothese est basée sur la bonne représentation de I'état hydrique du systeme par LST car
les racines sont moins profondes que pour les oliviers. La deuxiéme différence entre les deux modeéles
concerne le sol nu du sud-est et le long du lit de la riviére, ou SPARSE calcule des valeurs d'ET plus
élevées que SAMIR. Ce dernier sous-estime l'évaporation du sol comme indiqué précédemment et
comme l'ont déclaré plusieurs auteurs, qui affirment que le modéle FAO-2Kc sous-estime I'évaporation
(Er-Raki et al., 2007 ; Saadi et al., 2015). Rafi et al. (2019) signalent que la simulation de I'évaporation de
la FAO chute rapidement aprés un épisode d'irrigation et la néglige dans des conditions relativement
seches. Jahanfar et al. (2018) et Marasco et al. (2015) ont montré que, pour les jours ou I'eau est limitante,
I'ET estimée par le modéle de la FAO était sous-estimée. Les valeurs du modele SW se situent entre les
valeurs de SAMIR et de SPARSE sur ces champs. Cela peut étre justifié par le fait que les résistances
dans ce modeéle ont été calculées en utilisant des données thermiques, ce qui est un bon indicateur de I'état
de stress, mais I'étalonnage de la relation entre les résistances et les indices de stress a été effectué sur des
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oliviers avec un sous-étage de blé. L'utilisation de la méme relation sur différentes cultures peut générer
un décalage dans I'estimation de I'ET.

Les modeles doivent étre évalués en termes de performance, d'incertitude et de réalisme (fourchettes
raisonnables de données d'entrée, de parameétres et de structure des modeles). Il n'existe pas d'approche
unique pour I'évaluation des modeles et, par conséquent, il n'y a pas de réponse facile a la question de
savoir quel modéle est le plus précis. Les modéles doivent étre utilisés dans le but qu'ils ont été
développés et évalués avec des techniques différentes et pour des conditions différentes. SAMIR est un
modele qui peut étre utilisé pour des objectifs hydrologiques, la gestion de I'eau a I'échelle régionale et
c'est un outil parfait pour prévoir la date d'irrigation, ce qui pourrait étre un outil précieux pour les
agriculteurs. SPARSE est un modéle qui peut étre utilisé avec précision pour détecter les conditions de
stress s'il est correctement calibré. En outre, ET estimé par SPARSE peut étre utilisé pour calculer des
indices de sécheresse, ce qui est important pour étudier I'effet des pénuries d'eau sur I'écosystéme et
I'agriculture et, par conséquent, sur I'économie. Le modele SW est une nouvelle approche qui doit étre
testée dans différentes conditions afin de trouver une relation robuste qui représente avec précision la
variation des résistances en fonction des indices de stress.
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Figure IV.12: Cartes d’ET pour trois jours de conditions climatiques contrastées estimées par SPARSE, SW et SAMIR.

IV.4. Conclusion

Ce chapitre a montré le potentiel de chaque approche dans I'estimation de I'ET et l'utilité des données de
télédétection optiques et thermiques pour fournir des cartes d'ET a haute résolution temporelle. Les
résultats obtenus montrent que les performances des modeéles sont contrastées et varient au cours de la
saison en fonction des conditions de stress et du développement de la végétation. Chaque modéle présente
des avantages et des limites comme SAMIR qui a montré une bonne cohérence temporelle mais avec un
biais sur certaines périodes, notamment quand le sol est peu couvert. Concernant SPARSE, bien qu'il soit
basé sur des équations physiques, les résultats montrent toujours un niveau de bruit élevé dans les
résultats, qui pourrait étre amélioré a lI'avenir sur la base de données thermiques plus fréguentes et plus
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précises. En revanche ce modele peut fournir des informations précieuses sur le stress hydrique des
plantes. La modification effectuée sur le modéle SW a montré une bonne performance pour la
cartographie de I’évapotranspiration. En retour, il convient de noter que cette approche n'a été testée que
sur notre zone d'étude. D'autres tests de cette approche avec d'autres ensembles de données et sur d'autres
conditions de surface sont nécessaires.
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Conclusion genérale et perspectives

L’objectif général de cette thése était d’évaluer plusieurs approches de cartographie de
I’évapotranspiration (ET) dans les zones irriguées du piémont (I’amont de la plaine bénéficiant de 1’eau
des oueds de 1’Atlas) dans le bassin versant de Tensift. Dans ce contexte, un scintillométre a grande
ouverture (LAS) a été installé sur un transect d'environ 1,4 km pour mesurer les flux convectifs. Deux
systémes d’Eddy covariance (EC) ont été déployés sur différents sites le long du trajet du LAS. Dans un
premier temps, une analyse saisonniere et une comparaison entre les mesures de flux convectifs par LAS
et EC ont été réalisées. Les résultats montrent la précision des mesures LAS dans la région du piémont de
la montagne. Ensuite, les mesures LAS et EC ont été utilisées pour évaluer les performances des
différents modeles forcés par les produits de télédétection Landsat, MODIS et Sentinel-2.

Les mesures LAS et EC ont été utilisées pour évaluer les performances du modele TSEB forcé par les
produits de télédétection Landsat et MODIS sur le site étudié. Les entrées télédétectées, y compris la
température de surface, l'albédo et I'émissivité de surface, ont été pondérées en utilisant le footprint du
LAS et EC. L'approche proposée peut étre considérée comme acceptable pour l'estimation des flux
turbulents a grande échelle sur un paysage hétérogéne en particulier, avec des entrées dérivées a haute
résolution spatiale de Landsat. En revanche, I'accord diminue avec les entrées issues de MODIS, qui ont
une faible résolution incompatible avec le parcellaire fin de notre zone d’étude. En effet, le caractere
hétérogene du site d'étude et les incertitudes des fonctions de stabilité de similarité sur les régions de
montagne impactent fortement I'estimation des flux turbulents. En outre, Le modele TSEB repose sur
I'nypothese selon laguelle les plantes transpirent a leur taux potentiel grace a la paramétrisation de
Priestley Taylor (apr). Le fait de prendre ce parametre constant, implique que les conditions de stress de
la végétation ne sont pas correctement prises en compte. En effet, plusieurs études ont constaté que apr
est variable selon plusieurs parametres (LAI, déficit de pression de vapeur et I'humidité du sol) (Pereira
2004; Baldocchi and Xu 2007). Pour surmonter ce probléme, certains auteurs visent a évaluer la valeur
ajoutée de l'approche Penman-Monteith a la place de I'approximation Priestley Taylor comme proposé par
Colaizzi et al. (2014). Cette approche a été implémentée dans le modele SPARSE (Boulet et al., 2015)
testé dans ce travail (voir ci-dessous).

Dans un second temps le modele Shuttleworth-Wallace est utilisé pour générer des cartes de I’ET en
utilisant les données de télédétection thermiques. La spatialisation de ce modele nécessite des cartes de
certaines variables qui ne sont pas actuellement disponibles a une résolution adaptée a 1’échelle des
parcelles de notre zone d’étude avec les capteurs en orbite, en particulier, I'humidité du sol. Nous avons
proposé d'utiliser les données thermiques et optiques fournies par Landsat 7 et 8 a la place de I'numidité
du sol qui est difficile a obtenir. Les résistances du sol et de la végétation (5, r”) étaient liées aux indices
de stress qui sont calculés a partir d'une normalisation de la température de la végétation et du sol par
leurs bornes aux limites. Les températures de la végétation et du sol sont dérivées en utilisant la méthode
du Hourglass forcée par la fraction de végétation et les données météorologiques. Les bornes aux limites
des deux composantes de température de surface sont simulées a I'aide d'un modéle de bilan énergétique
de surface. Dans un premier temps, le modéle de SW est testé localement et des résultats acceptables ont
été obtenus dans I'estimation de I'ET. Par la suite, les valeurs des résistances ont été inversées a partir du
modéle SW et utilisées pour établir les relations empiriques basées sur les indices de stress. La méthode a
été validée a I'échelle locale en comparant les résultats avec le systtme EC et les performances
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statistiques obtenues étaient encourageantes avec une RMSE et un biais de, respectivement, 0.38 et - 0.1
mm/h. Enfin, I'approche proposée a été spatialisée a l'aide des données Landsat 7 et 8 et a confirmé sa
précision en comparant les résultats avec les mesures LAS et EC. Cette approche prouve l'utilité de la
télédétection thermique et optique pour estimer I'ET a I'échelle régionale. La principale limite est liée a la
faible répétitivité des données Landsat. Enfin, il convient de noter que la procédure proposée ici n'a été
testée que pendant une saison de croissance. Il est nécessaire de tester cette approche avec d'autres jeu de
données et sur d'autres conditions de surface.

Dans la derniére partie de la thése nous avons comparé les trois modeles SW, SPARSE et SAMIR afin
d’investiguer leur précision et leur applicabilité pratique compte tenu des différents niveaux de
complexité et des exigences en variable d'entrée. SAMIR fonctionne sur une base journaliére et simule les
composantes du bilan hydrique selon le formalisme développé par la FAO-56 avec une description
simplifiée du sol dans trois compartiments. Les paramétres des cultures et du sol pour les oliviers ont été
calibrés sur la base des mesures de I'ET de I'Eddy covariance. Les paramétres spécifiques des cultures ont
été fixés a des valeurs calibrées pour les oliviers et tirés de la littérature pour les autres classes
d'occupation du sol. En I'absence d'une carte pédologique détaillée des sols, les propriétés des sols pour
toutes les classes d'occupation de sol ont été considérées comme homogenes. Malgré I'avantage du
modele SAMIR dans I'estimation des composantes du bilan hydrique, la nécessité des données des apport
en eau (irrigation et pluie) nécessaires pour l'estimation de I'ET réelle reste le principal inconvénient de ce
modele. La version parallele de SPARSE est utilisée dans cette thése ou cing de ces parameétres ont été
calibrés : la résistance stomatique minimale (rst,,;,), la largeur de la feuille (w), le rapport entre le
rayonnement net du sol et le flux de chaleur du sol (¢), le coefficient d'extinction (kappa) dans I'éguation
ou la couverture de la fraction est calculée en fonction de LAI et un coefficient empirique dans la
résistance aérodynamique (ngy ). Le modele SPARSE est limité par plusieurs hypothéses et incertitudes.
Notamment, la fiabilité des données de température de surface. L'utilité des données de télédétection
optiques et thermiques pour fournir des cartes d'ET a haute résolution temporelle a été démontré. Les trois
modeles prédisent bien I'évolution saisonniere de I'ET pendant les deux saisons 2017 et 2018. Cependant,
SAMIR affiche de meilleures performances que SPARSE et SW. En revanche, leurs performances sont
contrastées et varient au cours de la saison en fonction des conditions de stress et du développement de la
végétation. On ne peut pas affirmer la pertinence d'un modeéle par rapport a un autre mais par contre
chaque modele doit étre utilisé dans le but qu'il a été développé et évalué. Cette étude contribue a jeter les
bases de I'exploration des complémentarités entre les approches afin d'améliorer la cartographie de
I'évapotranspiration surveillé avec des données de télédétection haute résolution.

Sur la base des résultats obtenus et des conclusions atteintes, plusieurs perspectives prometteuses peuvent
étre envisagées pour améliorer ce travail.

- Plusieurs missions sont actuellement en préparation pour fournir des données dans le domaine
thermique avec une résolution proche de celle de Landsat mais avec une répétitivité de quelques
jours : la mission LSTM de I’ESA et la mission franco-indienne TRISHNA (Lagouarde et al.
2018). Ces nouvelles données, en combinaison avec les données optique de la constellation
Sentinel permettront d’exploiter pleinement le potentiel des modeles de bilan d’énergie qui
contrairement aux approches basées sur la résolution d’un bilan hydrique de type SAMIR/FAO-
56 a double coefficient nécessite la connaissance des apports d’eau d’irrigation a 1’échelle
parcellaire. Outre les produits dérivés de I’optique et du thermique, d'autres produits de
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télédétection pertinents pourraient étre utilisés pour alimenter I'approche proposée. En particulier,
les données micro-ondes, qui sont fortement liées a I'état hydrique du sol, peuvent fournir une
voie prometteuse pour une meilleure gestion de l'irrigation. Plusieurs travaux récents ((Baghdadi
et al. 2017; Ouaadi et al. 2020) proposent de nouvelles approches pour cartographier 1’humidité
superficielle du sol a partir des données radar acquise en bande C par les satellites Sentinel-1 avec
une résolution et une répétitivité compatible avec la croissance rapide des cultures annuelles et
avec I’échelle de la parcelle.

Il est important de noter que les modéles qui ont été utilisés n'ont pas été spécifiquement évalués
en termes de la partition évaporation/transpiration, en utilisant des mesures séparant I'ET en
évaporation du sol (E) et transpiration de la végétation (T) simultanément. Une estimation précise
de la répartition de I'ET est fondamentale pour déterminer les besoins en eau des cultures et
optimiser la gestion de l'irrigation. Les processus E et T dans les écosystemes sont nettement
différents. T est toujours utilisé pour le calcul de la productivité des plantes, contrairement a E qui
ne contribue pas a la production. La répartition de I'ET en composantes de gain et de perte pour
I'écosysteme est généralement définie par le terme WUE (water use efficiency, en frangais,
efficacité de I'utilisation de I'eau) ou plus précisément (water productivity, en frangais,
productivité de I'eau). En ce sens, T est généralement considéré comme la composante la plus
souhaitable alors que E est indésirable (Agam et al. 2012; Van Halsema and Vincent 2012). La
réduction de E pourrait en fait étre I'une des plus importantes mesures d'‘économie d'eau dans les
régions agricoles semi-arides.

En plus des données optiques et thermiques, dautres produits de télédétection pertinents
pourraient étre utilisés pour alimenter les modeles. En particulier les données micro-ondes, qui
sont fortement liées a I'état hydrique du sol. Sentinel-1 fournit des produits du coefficient de
rétrodiffusion, a une résolution spatiale de 10 m avec une répétitivité de 5 jours, ce qui est
fortement lié a la variabilité de I'numidité du sol. Plusieurs produits d’humidité du sol existent
comme évoqués plus haut. Ils pourraient permettre d’améliorer les estimations de 1’évaporation
du sol et corriger ainsi les déficiences des modéles tels que la FAO-56, comme nous 1’avons mis
en évidence. D'autres indicateurs de télédétection pertinents pourraient étre utilisés pour alimenter
les modeéles. En particulier, I'indice de réflectance photochimique (PRI) qui est un indice
renseignant sur 1’état d’époxidation du cycle des xanthophylles mis au point par Gamon et al.
(1992), s’exprime sous la forme d’une différence normalisée entre la réflectance aux longueurs
d’onde 531 nm et 570 nm. La variation de cet indice spectral est basée sur les modifications du
pigment xanthophyllien qui accompagnent le stress des plantes et l'activité photosynthese
associée. Suarez et al. (2008) ont constaté que le PRI est bien corrélé aux indicateurs
physiologigques du stress hydrique, tels que la conductance stomatique, le potentiel d'eau des tiges
et la fluorescence au-dessus d'un verger d'oliviers. Le défi consiste a mettre au point une nouvelle
formulation des résistances qui intégre les informations sur le stress fournies par l'indice PRI.
Dans ce contexte, la mission Fluorescence Explorer (FLEX) sera lancée d'ici 2022 pour fournir
des cartes mondiales mensuelle et de 300 m? comme résolution spatiale de la fluorescence de la
végétation, du PRI, des mesures de la température du couvert végétal et de plusieurs variables
telles que la teneur en chlorophylle et l'indice de surface foliaire nécessaires pour évaluer I'état
physiologique réel de la végétation.
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Les problémes actuels d'environnement et d'utilisation de I'eau nécessitent un point de vue plus
régional, les modeles SVAT distribués pourraient étre un outil intéressant, mais trés difficile a
mettre en ceuvre en raison du manque d'informations sur les caractéristiques du sol de vastes
zones. L'assimilation de données thermiques pourrait étre un moyen de calibrer ces modeles avec
une quantité limitée d'informations sur la surface. En fait, afin de fournir des informations
supplémentaires sur I'état des eaux du sol distribuées sur les zones étudiées, les produits d'ET
dérivés du TIR pourraient étre assimilés directement soit dans les modeles SVAT soit dans les
modeles hydrologiques. Les données de télédétection TIR ont été assimilées dans plusieurs
modéles SVAT (Cammalleri et Ciraolo, 2012 ; Pelleng et Boulet, 2004), et également dans la
méthode FAO-56 (Er-Raki et al. 2008) sur laquelle est basé le modéle SAMIR. Par conséquent,
puisque SAMIR est un modéle simulant des composantes continues du bilan hydrique, en cas
d'échec dans Il'estimation des valeurs précises de I'ET, I'ET réelle modélisée a I'aide du modeéle
SPARSE peut étre directement assimilée dans SAMIR. Les estimations de SPARSE
correspondant a une acquisition d'image infrarouge thermique a haute résolution seraient
particulierement importantes afin d'orienter les estimations du modeéle SAMIR dans la bonne
direction.
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