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E; : évaporation réelle journaliére (ML‘QT' 1)
E, : pouvoir évaporatif de 'air (ML-21-1)
Ep : évaporation potentielle instantanée (ML-21-1)
Ep; : évaporation potentielle journaliere (ML'Z’T' 1)
Ep, : évaporation instantannée d'une surface de référence bien

irriguée (ML21- 1)
Epy : évaporation journaliére d'une surface de référence bien

irriguée (ML2T-1)
ETpy; : évapotranspiration potentielle Penman journaliére (ML'2’I" 1)
e : humidité relative de l'air (sans dim)
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HRMS : écart-type moyen des hauteurs L)
h : coefficient d'échange convectif de masse entre la

surface et z, (LT'1)
hy(T,AT,U,,z,) : coefficient d'échange convectif de masse entre la

surface et z, (LT 1)
hy : coefficient d'échange convectif de chaleur entre

la surface et z, (LT 1)
hy(T,AT,U,,z,) : coefficient d'échange convectif de chaleur entre

la surface et z, (LT 1)
I : angle d(incidence ")
K : conductivité hydraulique du sol LT
L : chaleur latente de vaporisation de I'eau (LZT‘Z)
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INTRODUCTION GENERALE

On parle beaucoup actuellement de gestion des ressources en eau, de désertification ou des
échanges énergétiques a l'interface terre-atmosphére qui participent au réchauffement global
de la planete. Or sur ces thémes, un des nombreux points de blocage réside dans la difficulté
d'estimer l'évaporation, de maniére régulitre et précise & l'échelle régionale. Pourtant, de
nombreuses méthodes expérimentales ou modeles donnant 1'évaporation sont actuellement
disponibles, mais leurs domaines d'application restent, la plupart du temps, réduits & une
€chelle locale. Compte-tenu de la trés grande variabilité des propriétés évaporatives des
surfaces naturelles, leur utilisation sur des grandes surfaces risque d'engendrer 1'acquisition
d'un jeu de données, dont la taille serait probablement rédhibitoire.

Dans ce contexte, la télédétection, qui fournit des informations relatives a des surfaces peut
constituer une alternative séduisante. Elle permet d'accéder i des variables qui sont
étroitement associées a 1'évaporation telles que la température de surface avec l'utilisation des
bandes spectrales dans l'infrarouge thermique, et I'humidité de surface avec l'emploi des
hyperfréquences. Le couplage de ces variables avec des modeles d'estimation de 1'évaporation
a déja fait l'objet de nombreux travaux depuis une quinzaine d'années. Dans le cas de la
radiométrie infra-rouge thermique, le développement de modeles simplifiés utilisant la
température de surface a atteint, & I'heure actuelle, un stade de développement quasi-
opérationnel (Jackson et al. 1977, Seguin et al. 1982, Nieuwenhuis et al, 1985). Toutefois,
leur utilisation est pénalisée par l'opacité des nuages aux rayonnements infrarouges qui nuit 2
une estimation réguliére de l'évaporation. De plus ces méthodes restent relativement
imprécises a I'échelle de temps journaliére et ne sont que trés rarement appliquées dans le cas
des sols nus (Récan, 1982).

Dans le domaine des hyperfréquences, la propagation des rayonnements n'est pas perturbée
par les nuages et permet ainsi, une acquisition réguliére des informations  un pas de temps
pré-défini. Le couplage des modéles d'évaporation avec des mesures hyperfréquences actives
a principalement été€ testé dans le cas des sols nus. Deux grands types d'approche ont été

abordés. 11 s'agit :

- du couplage d'un modéle mécaniste de transferts d'eau (couplé ou non avec
les transferts de chaleur) avec une mesure d'humidité de surface qui est introduite en
condition a la limite supérieure (Bernard et al., 1981, Prévot et al, 1984, Bruckler & Witono,
1989). Cette approche offre de bons résultats mais sa mise en oeuvre est trés lourde. Sur le
plan pratique, la connaissance nécessaire des propriétés hydrodynamiques du sol, dont la
détermination peut poser de sérieuses difficultés, limite I'usage du modéle mécaniste 2 un
petit nombre de parcelles. De plus, il existe sur le fond, un probléme d'adéquation entre
I'humidité mesurée par télédétection hyperfréquence, qui correspond a un volume de sol



(Ulaby et al. 1978, Bruckler et al., 1988) et 1a notion de condition 2 1a limite qui s'applique 2
la surface au sens strict du terme. Bruckler & Witono, 1989 montrent, que pour obtenir une
estimation non biaisée de l'évaporation, il est alors nécessaire de ré-estimer I'humidité de
surface par des algorithmes qui sont difficilement transposables d'un sol 4 l'autre;

- du couplage de modéles simplifiés avec la teneur en eau volumique des
premiers centimétres ( Camillo et al., 1986, Soares et al., 1988). Ces études restent toutefois
limitées 4 quelques sols et au suivi de séquences relativement courtes. Des analyses plus
exhaustives de ces approches nous paraissent encore nécessaires.

Nous proposons donc dans ce travail d'étudier des modéles d'estimation de 1'évaporation sur
sol nu, intégrant I'humidité ou la température de surface accessibles par télédétection, et dont
la vocation et d'étre a terme utilisables pour des applications opérationnelles. Nous entendons
par "utilisables", des modéles qui intégrent des variables couramment mesurées et dont la
mise en oeuvre est possible a partir d'informations facilement accessibles sur I'ensemble des
surfaces a suivre. Compte-tenu des remarques faites précédemment sur le modéle mécaniste,
nous reprendrons et développerons des modeles simplifiés. Pour pouvoir assurer un suivi sur
de longues périodes sans avoir & gérer un trop grand nombre d'informations, nous fixerons le
pas de temps d'estimation de 1'évaporation 2 la journée. Les modeles simplifiés seront choisis
ou congus de maniére a intégrer des informations sur la température de surface ou 'humidité
moyenne des premiers centimétres. Pour nous rapprocher de scénarios réalistes concernant la
fréquence de passage des satellites, nous supposerons que dans le meilleur des cas, nous
n'aurons qu'une mesure de télédétection par jour.

Le choix des sols nus se justifie & la fois sur un plan thématique et méthodologique. Au
niveau thématique, les surfaces en sol nu couvrent, a certaines périodes de l'année,
d'importantes superficies et leur suivi est particuliérement intéressant pendant l'installation de
la saison des pluies en zone tropicale séche ou au cours de la phase d'implantation des
cultures. Sur le plan méthodologique, l'interprétation des mesures hyperfréquences est
facilitée par I'absence de végétation. Nous avons donc directement accés 2 une information de
surface (I'humidité) qui joue un rdle important par rapport & 1'évaporation. Ceci nous place,
avec les sols nus, dans un cas relativement favorable qui devrait se compliquer avec
l'estimation de 1'évapotranspiration d'une culture.

Pour mener une analyse des modeles simplifiés sur des sols différents et avec des conditions
climatiques et hydriques variées, l'utilisation exclusive de données expérimentales risquera
rapidement de s'avérer limitante. Pour cela nous utiliserons des données simulées par un
modéle mécaniste de transferts couplés d'eau et de chaleur (Philip & De Vries, 1957, Van
bavel & Hillel, 1976, Passerat de Silans et al. 1988), qui est & notre sens, le modéle décrivant
avec le plus de réalisme, les transferts d'eau et de chaleur dans le sol et a l'interface sol-

atmosphere.



Dans une premiére partie, nous présenterons les bases physiques des transferts d'eau et
d'énergie dans les basses couches de 1'atmosphére et dans le sol. Ceci nous aidera 3 mieux
comprendre les phénomenes physiques impliqués dans 1'évaporation et nous permettra de
présenter les grandes lignes du modéle mécaniste. Nous donnerons ensuite une revue
bibliographique sur les mod@les simplifi€s d'estimation de I'évaporation, a partir de laquelle
nous établirons nos choix sur le type de modélisation simplifiée que nous développerons
ensuite.

La seconde partie sera consacrée a l'acquisition des jeux de données nécessaires 2 la
mise au point des modeles simplifiés. Nous définirons les variables de surface accessibles par
télédétection et nous donnerons expérimentalement le niveau de précision qu'il est possible
d'atteindre en condition trés contrdlée.

Dans la troisiéme partie nous présenterons les modeles simplifiés qui seront mis au
point & partir des données simulées par le modele mécaniste. Nous confronterons ensuite
chacun des modeles a des données expérimentales.

Enfin, nous évaluerons et comparerons dans une quatriéme partie, les performances
des mod¢les simplifiés lorsque leurs conditions de mise en oeuvre se dégradent. Une attention
particuli€re sera portée sur la propagation des erreurs des variables d'entrée sur 'estimation de
I'évaporation ainsi que les conséquences que peut avoir une mauvaise caractérisation des
parameétres des modéles simplifi€s. Nous testerons en dernier lieu la complémentarité entre
I'humidité et la température de surface, lorsque ces deux mesures sont disponibles le méme

jour.






PREMIERE PARTIE

L'EVAPORATION, BASES PHYSIQUES ET MODELISATION






INTRODUCTION

La modélisation de 1'évaporation occupe une place centrale dans ce travail, tant au niveau des
objectifs que des méthodes employées. D'une part, nous cherchons & développer des modéles
simplifiés pour I'estimation de I'évaporation d'un sol nu qui puissent utiliser des informations
accessibles par télédétection. D'autre part, pour pouvoir élargir au maximum le domaine de
validité des modéeles simplifiés, nous utiliserons un modéle mécaniste de transferts couplés
d'eau et de chaleur (appelé dans la suite modéle mécaniste) comme simulateur de données.
Celui-ci prend en compte les principales lois physiques qui régissent le phénoméne
d'évaporation dans le cas des sols nus.

De nombreuses formes de modeles sont actuellement disponibles. Qualitativement,
l'évaporation d'un sol nu (E) est classiquement divisée en 3 phases (figure 1.1) qui
apparaissent successivement au cours d'une période de desséchement:

- 1a phase I concerne les sols humides en surface. Elle est marquée par un fort niveau
d'évaporation qui est controlée par les conditions atmosphériques. L'évaporation est alors
égale 4 'évaporation potentielle (Ep), qui est définie comme 1'évaporation se produisant pour
une situation climatique donnée, lorsque 1'alimentation en eau de la surface n'est pas limitante.

Phase | Phase i Phase lli

E/Ep

Temps

Figure 1.1 : Evolution du rapport E/Ep

- lorsque le sol s'asséche en surface, la réalimentation hydrique de la couche de surface
n'est plus assez rapide pour compenser la demande climatique. La phase II est donc la période
pendant laquelle nous avons une diminution du rapport E/Ep.



- lorsque le sol est trés sec en surface, nous avons la phase III qui est marquée par un
niveau d'évaporation faible et relativement constant.

Bien que cette description qualitative de I'évaporation en trois phases ne soit pas un modéle
prédictif, elle nous permet de bien identifier les deux composantes qui vont déterminer
l'intensité de 1'évaporation. Nous avons une composante climatique ou demande évaporative
et une composante sol qui détermine la disponibilité de I'ean en surface. Celle-ci dépend du
contenu en eau et des propriétés hydrodynamiques du sol qui influencent la réalimentation en
eau de la couche de surface. L'importance relative de chacune de ces composantes dépend du
niveau de desséchement du sol. Lorsque le sol s'asséche, I'évaporation passe progressivement
d'un processus & composante climatique dominante (phase I) 2 un processus & composante sol

dominante (phase III).

Dans cette partie, nous présenterons plusieurs voies de modélisation de 1'évaporation en ayant
le souci de bien identifier les solutions apportées pour caractériser la disponibilité en eau a la
surface et la demande évaporative. Dans un premier chapitre, nous énoncerons les principales
lois physiques qui sont associées au phénomeéne de l'évaporation, que ce soit au niveau de
l'interaction sol-atmosphére ou au niveau des mécanismes de réalimentation en eau de la
surface. Nous verrons ensuite comment ces lois sont assemblées dans le modéle mécaniste.
Afin de nous aider a choisir les modeles simplifiés qui seront retenus dans la troisiéme partie,
nous passerons en revue dans un second chapitre, les différentes voies de simplification. Nous
essayerons notamment de dégager comment des mesures de température ou d'humidité de
surface peuvent étre intégrées dans un modele simplifi€.



1. L'EVAPORATION : LOIS PHYSIQUES ET PRESENTATION DU MODELE MECANISTE DE
TRANSFERTS COUPLES D'EAU ET DE CHALEUR DANS LE SOL.

L'évaporation est le flux d'ean qui résulte de la différence de concentration de vapeur d'eau
entre la surface et un niveau donné de la masse d'air se trouvant au-dessus. Ce flux peut étre
considéré comme un flux de masse (transport de molécules d'eau), mais également comme un
flux d'énergie. En effet, la vaporisation de l'eau consomme de 1'énergie (22.5 106 J/Kg) qui
peut étre ensuite restituée par condensation. L'évaporation affecte donc les bilans d'énergie et
hydrique du sol, offrant ainsi plusieurs possibilités de modélisation différentes:

- I'évaporation est un flux entre la surface et I'air qui est caractérisé par un gradient de
concentration et un coefficient d'échange li€ anx propriétés physiques de la masse d'air;

- 'évaporation est un terme du bilan d'énergie de la surface du sol;

- 'évaporation est considérée comme une perte en eau du sol.

Les deux premiéres approches concernent le méme systéme physique constitué de 1'air et de
l'interface sol-atmosphére, tandis que la derniére ne concerne que le sol. Nous étudierons
donc séparément ces deux systémes physiques. Ces trois approches permettent chacune une
modélisation de 1'évaporation, elles sont aussi complémentaires et peuvent étre associées dans
un méme modele. Nous présenterons, dans le cas du modéle mécaniste, un exemple de cette

complémentarité.

L.1. Le systéme physique air-interface sol atmosphére.

1.1.1. Le bilan d'énergie.

On suppose généralement négligeable 1'énergie produite par effets mécaniques telles que la
variation d'énergie cinétique, 1'énergie mise en jeu dans les déplacements de sol (gonflement,
retrait) et la dissipation de I'énergie visqueuse. Dans ce cas, le premier principe de la
thermodynamique nous permet d'écrire :

dg
—=Q (I.1)
dt



. € est 'enthalpie du systéme de volume (J);
. Q est la quantité de chaleur échangée par unit€ de temps par le systéme, en 'absence
de source ou de puits de chaleur (W).

Lorsque le systéme est composé de plusieurs constituants et que nous considérons un volume
de sol élémentaire, 1'équation (I.1) donne dans le cas d'un systéme monodimensionnel (axe z):

0 d d

—(2:p:0:E1) + —(D:Eibs) = -
ot 0z 0z

(q) 12)

. §; est I'enthalpie spécifique du constituant i (J/kg);

. q est la densité de flux de chaleur échangée avec le volume élémentaire de sol
(W/m?);

. p; est 1a masse volumique du constituant i (kg/m3);

. ¢, est la densité de flux du constituant i (kg m-2 s-1).

En appliquant la loi de la conservation de 1'énergie a la surface du sol sur une couche
suffisamment mince pour négliger les variations d'enthalpie, le second membre de 1'équation
(1.2) peut étre décomposé en quatre termes :

Rn+G+H+LE =0 1.3)
Les quatre termes de 1'équation 1.3 (exprimés en W/m?) sont :

- le rayonnement net (Rn) qui regroupe toutes les composantes radiatives;

- le flux de chaleur dans le sol (G) qui rend compte des transferts d'énergie
entre le sol et la surface (conduction thermique, flux de chaleur latente dans le sol);

- le flux convectif de chaleur sensible (H) qui rend compte des échanges de
chaleur entre la surface du sol et I'atmosphére lorsqu'elles sont 2 des températures différentes;

- le flux convectif de chaleur latente (LE) qui rend compte des échanges de
vapeur d'eau entre la surface du sol et I'atmosphére lorsqu'elles sont & des concentrations de
vapeur d'ean différentes. |

Dans la suite la convention de signe choisie est la suivante : les flux sont positifs lorsqu'ils
sont orientés vers la surface du sol.
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1.1.2. Le rayonnement net.

Deux lois permettent de comprendre les échanges radiatifs 2 la surface du sol.

* Tout corps étant & une température T émet un rayonnement dont la densité de flux
d'énergie (¢eq (W/m?) est donnée par la loi de Stephan-Boltzmann :

d)erad = goT* (14)

- € est 1'émissivité du corps (sans dimension)
- 0 est laconstante de Stephan-Boltzmann (5.67-10-8 W m-2 K-4).

* Lorsquun rayonnement est intercepté par un corps, une part de ce rayonnement est
réfléchie. La densité de flux d'énergie (¢r,,q (W/m?2)) réfléchie dépend du corps caractérisé par
sa réflectivité (Y (sans dimension)). Les constituants du sol étant opaques dans les principaux
domaines de longueur d'onde concernés par 1'émission du soleil, de 1'atmosphére et du sol,
nous pouvons négliger la transmittivité. La réflectivité est alors reliée a 1'émissivité par la

relation :
Y=1-¢ (1.5)
ce qui nous permet d'écrire les égalités:
Pl = YOCpq = (1-€) Peoq o))

Dans les apports d'énergie recus par la surface, on distingue généralement le flux provenant
de l'émission solaire (le rayonnement global Rg) et le flux provenant de 1'émission de
l'atmosphére (le rayonnement atmosphérique Ra). Les pertes sont diies 4 1'émission radiative
du sol et 4 la réflexion de Ra et Rg.

Rn est alors la résultante de toutes ces composantes :

Rn = (1-a) Rg + ¢, Ra - ¢ 0T 4 (1.8)

Le rayonnement net est donc une fonction des variables climatiques Rg et Ra, de paramétres
de la surface du sol (I'albedo (a) et I'émissivité (¢ ;) et de la température de surface (Ts).
L'albédo des sols nus varie entre 0.1 et 0.5. Il dépend du type de sol et de 'humidité de
surface. Par contre, I'échelle de variation de &g est beaucoup moins forte. Citons 2 titre
d'exemple I'émissivité de quelques surfaces (Récan, 1982) :
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- COIpS noir 1

- eau 0.95-0.99
- sols nus 0.90-0.98
- roches 0.95-0.98

1.1.3. Le flux de chaleur dans le sol.

Ce flux se compose de deux termes. Le premier rend compte des transferts de chaleur par
conduction (transferts décrits par la loi de Fourier) et le second des transferts de chaleur liés
au transport de la vapeur d'eau provenant du sol (chaleur latente). La densité de flux d'énergie
du flux de chaleur dans le sol s'écrit alors :

oT
}\_.

Q
It

+L¢, a9
0z

ou 1'axe des z est orienté vers le bas et :
- A est la conductivité thermique du sol (W m-1 K-1);

- ¢, est la densité de flux de masse de I'eau dans le sol en phase gazeuse (kg m-2 s-1);

- L est la chaleur latente de vaporisation de 1'eau (J/kg).
Le second terme est souvent négligé. Celui-ci devient toutefois important, dés que le sol
s'asséche en surface (Milly, 1984, Menenti, 1984, Witono & Bruckler, 1989).

1.1.4. Les flux convectifs de chaleur sensible et de chaleur latente.

1.1.4.1. Les échanges convectifs dans les basses couches de 1'atmosphére.

Les échanges de chaleur sensible et de chaleur latente entre la surface et 1'atmosphére sont
principalement liés aux déplacements des masses d'air dans les basses couches de
'atmosphére (phénoméne de convection).

Nous pouvons distinguer deux types de convection qui coexistent dans la plupart des cas : la

convection libre et 1a convection forcée. Avec la convection libre, les déplacements des
volumes gazeux sont liés & des différences de masse volumique qui sont principalement diies
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a des différences de température. Dans la convection forcée, les déplacements des masses
d'air se font sous l'action d'une force extérieure (vent).

Ces déplacements de masses d'air se font de maniére plus ou moins réguliére et ordonnée, on
parle de mouvement turbulents . Ceux-ci entrainent un brassage des masses d'air qui tend 2 les
homogénéiser (Figure 1.2). Lorsque la convection libre et la convection forcée coexistent
(convection mixte), nous pouvons distinguer deux cas qui dépendent du gradient de
température entre le sol et 1a surface : la stabilité et l'instabilité thermique (Figure 1.2).

. La stabilité est obtenue lorsque la température du sol est inférieure a celle de 1'air.
Dans ce cas, la convection libre s'oppose aux flux ascendants. Ceci se traduit par une
stabilisation des masses d'air. Cette situation est obtenue principalement la nuit.

. L'instabilité est obtenue lorsque la température du sol est supérieure i celle de 1'air.
Dans ce cas, la convection libre accentue les flux ascendants. Cette situation correspond la
plupart du temps a une condition d'évaporation diurne.

Dans la modélisation des échanges convectifs, il est donc nécessaire de prendre a la fois en
compte les deux types de convection, libre et forcée. La convection forcée fait intervenir la
vitesse du vent et la rugosité de surface qui agit sur les turbulences. La convection libre
dépend quant a elle de la stratification thermique de 1'air.

La modélisation de LE et de H passe donc par une caractérisation des convections libre et
forcée. 11 existe deux types de modélisation :

- I'approche directe dite des fluctuations. Celle-ci est basée sur une analyse

statistique des mouvements turbulents;
- 'approche analogique qui consiste a exprimer les flux convectifs par le

produit d'un coefficient de diffusivité turbulente et d'un écart de température (pour H) ou de
concentration de vapeur d'eau (pour LE).

La premiére approche requiert la connaissance de grandeurs telles que la composante
verticale du vent, la température ou la pression partielle de vapeur d'eau sur des pas de temps
trés courts (inférieurs au 1/10 éme de seconde). Ce type d'approche convient pour la mesure
directe des flux, mais il est peu adapté pour la simulation des flux. Nous développerons donc

I'approche analogique.
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1.1.4.2. Représentation analogique des flux convectifs : 1a méthode aérodynamique.

Dans le mode de représentation analogique, les flux s'expriment :

H= pacphs'(Ta'Ts) (IIO)
LE = Lhy(C,-C) @.11)

. P, est la masse volumique de l'air (kg/m3);
. C, est la chaleur massique de l'air a pression constante (J kg-! K-1);
. C, et C, sont les concentrations de vapeur d'ean a la surface du sol et de I'air 3 un

niveau de référence (kg/m3)
. hy et h; sont les coefficients d'échange convectifs de chaleur et de masse entre la

surface et le niveau de référence dans l'air (m/s).

En supposant que l'air est un gaz parfait, (I.11) peut également s'écrire :

LE = (LMy/RT) by (Pv,-Pvy) (1.12)
ol
- R est la constante des gaz parfaits (8.314 N m K-! mole-1);
. Mo est 1a masse molaire de 1'eau (kg);
. T, tempature de 1a masse d'air entre le sol et un nivean de référence (T, +T)/2.
. Pv, et Pv, sont les pressions partielles de vapeur d'eau de l'air et & la surface du sol
(Pa).

L'utilisation de cette formulation raméne donc le probléme de 1'estimation des flux convectifs
a la détermination de hy et h,. La méthode généralement utilisée pour le calcul de ces
coefficients de diffusivité turbulente (ou coefficients d'échanges turbulents) est basée sur la
théorie de similitude de Monin & Obukhov (1954). Celle-ci est applicable dans la couche
limite dans laquelle les flux verticaux sont conservatifs.

1.1.4.3 Calcul des coefficients d'échange

Nous allons donner dans ce paragraphe un exemple de calcul des coefficients d'échange, dans
les cas de la convection mixte et de la convection forcée. La convection libre ne sera pas prise
en compte dans ce travail. Ainsi, pour éviter une telle situation, nous imposerons un vent
minimum de 1 m/s. D'aprés la théorie de la similitude de Monin & Obukhov, 1954, h s'écrit :
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Figure 1.2 : Sens des flux verticaux de chaleur sensible et latente dans les cas de stabilité ou
d'instabilité thermique
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x2Ua

h (1.13)

($uZo/L)-9m(zo/L)) ($5(24/L)-u(zor/L))
ol :

- Ua est la vitesse du vent 3 une altitude de référence z,;

- x est la constante de Karman (= 0.4);

- L' 1a longueur d'Obukhov (m) qui prend en compte la stratification thermique de l'air (Cf.
annexe II);

- zy longueur de rugosité du sol (m);

- Zgr la longueur de rugosité pour le transfert de chaleur (m) (Cf. annexe II);

- b, et ¢y, sont les fonctions de stabilité pour les transferts de quantité de mouvement et de
chaleur respectivement. Celles-ci sont calculées selon 1'approche de Paulson, 1970

(Cf. annexe II).

Les coefficients d'échange dépendent donc de Ua, de T,, de T et de z,. Cette derniére variable
est une caractéristique du sol qui prend, pour les sols nus, une valeur comprise entre 0.1 mm
et 1 cm (Brunet, 1990). Dans la suite, nous supposerons que h, et hg sont égaux (Récan, 1982).
Le calcul des coefficients d'échange pour différentes valeurs de température et de vent fait
apparaitre une hiérarchie entre les facteurs de variations qui sont par ordre décroissant

d'importance (Figures 1.3):
- le vent;
- la stratification thermique de l'air. Son effet est surtout important par vent

faible au voisinage de la neutralité et en condition stable;
- la température de l'air qui n'a qu'un effet mineur.

1.1.5 Conclusion

De cette analyse des propriétés physiques sur les échanges énergétiques entre l'interface sol-
atmosphére et 1'air, nous pouvons dégager deux modélisations possibles de I'évaporation :

- 1a premiére est donnée par l'expression analogique de LE (équation 1.12).
- dans la seconde, nous déduisons LE du bilan d'énergie (équation 1.3) en déterminant
Rn, Get H.

Pour estimer 1'évaporation 2 partir de ces deux approches, nous devons connaitre:
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modélisation apports énergétiques description de la variables de paramétres

masse d'air surface de surface
- modele analogique T, Pv,, U, T, Pv, Zg
- bilan d'énergie Rg,Ra,G T, Uy T, Zg,8,Eq

L'utilisation de ces modeles pour l'estimation de l'évaporation requiert en particulier la
connaissance de variables descriptives de la surface. Celles-ci doivent étre, soient mesurées in
situ, soient calculées par un autre modele qui prend en compte le fonctionnement hydrique et
thermique du sol.

1.2. Le systéme physique sol.

Nous présenterons de mani€re succincte les principales lois physiques qui sont mises en jeu
dans le bilan hydrique du sol. Pour une présentation plus compléte, il est possible de se référer
aux travaux de Récan, 1982, Camillo et al, 1983, Menenti, 1984, Passerat de Silans, 1986,
Passerat de Silans et al 1989, Witono & Bruckler, 1989. Pour le sol, nous adopterons la
convention de signe suivante: 1'axe vertical (axe des z) et les flux sont orientés positivement

vers le bas.

1.2.1. Les transferts d'eau dans le sol.

L'eau se déplace dans le sol en phases liquide et gazeuse. Les transferts en phase liquide sont
décrits par la loi de Darcy généralisée aux milieux non-saturés. Celle-ci s'écrit dans le cas des
transferts monodimensionnels (dans ce travail nous n'aborderons que des systémes physiques
a transferts verticaux) par 1'équation suivante :

Opr

4 =-Kp, (1.14)

0z

ol I'axe des z est orienté€ vers le bas et :
. ¢, est la densité de flux d'eau en phase liquide (kg m-2 t-1),
. K est la conductivité hydraulique (m/s);
.Y le potentiel hydrique total (m).
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En toute rigueur, le potentiel hydrique est 'énergie libre de I'eau dans le sol. Dans la suite,
nous entendrons par potentiel hydrique, la hauteur d'une colonne d'eau dont I'énergie
potentielle serait €gale & 1'énergie libre de l'eau. Ceci revient en fait & diviser 1'énergie libre
par l'accélération de la pesanteur (g). Les deux principales composantes du potentiel hydrique
total (Yr) sont: le potentiel matriciel () qui rend compte de 1'énergie de liaison de l'eau et la
matiére solide (Hillel, 1980), et le potentiel gravitaire (nous négligeons le potentiel
osmotique). -

Les transferts d'eau en phase gazeuse sont décrits par la loi de Fick:

aC,

bg=D- L.15)

dz

ol l'axe des z est orienté vers le bas et :
- ¢ est 1a densité de flux d'eau en phase gazeuse (kg m-2 t-1);
. D le coefficient de diffusion de la vapeur d'ean dans le sol (m?/s);
. Cv la concentration de vapeur d'eau (kg/m3).

En supposant que la vapeur d'eau est un gaz parfait, Cv peut étre reliée a la pression partielle
de vapeur d'eau par la relation :

Cv = PyMyp,o/RT (.16)

. Pv est la pression partielle de vapeur d'eau (Pa).

Sous hypothése de validité de la loi de Kelvin pour la vapeur d'eau dans le sol, Pv dépend du
potentiel matriciel Y, et de 1a température selon la relation :

Mpaog
Pv=P(T)exp —— (1.17)
RT

S

ol :
- P(T) est la pression partielle de vapeur saturante 2 la température T.

Nous voyons donc que la description physique des flux d'eau dans le sol nécessite la

_connajssance :

- des coefficients de transfert K et D;
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- des variables d'étaty et T

en tout point du sol.

Une des principales difficultés rencontrées pour la modélisation des flux d'eau réside dans la
détermination des coefficients de transfert K et D. Ceux-ci varient fortement d'un sol a I'autre
(K essentiellement) ainsi qu'en fonction de son humidité et dans une moindre mesure, de sa
température. Celle-ci joue néanmoins un rle important dans les transferts d'eau en phase
gazeuse, ce qui rend nécessaire la prise en compte des transferts de chaleur dans le sol, dont la
formulation donnée pour la surface (Cf. 1.1.1.3.) peut étre appliquée pour tout le sol.

1.2.2. Les lois de conservation.

Conservation de I'énergie : la loi de conservation de I'énergie décrite dans le paragraphe
1.1.1.1., s'applique également a tout volume de sol.

Conservation de la masse : dans un phénoméne de transport faisant intervenir plusieurs
constituants avec création ou disparition de masse (phénomeéne de changement de phase),
I'équation de la conservation de la masse pour une phase d'un constituant i s'écrit :

d(p16;) d(9;)
e (1.18)
ot az

. p; : masse volumique du constituant i (kg/m3);

. 6, : teneur volumique du constituant i (m3/m3);

. ¢; : densité de flux de masse du constituant i (kg m-2 s-1);

. I, : termes sources ou puits traduisant les changements de phase du constituant i

(kg m-3 s-1).

Dans le cas des transferts d'eau dans le sol, cette loi est appliquée aux phases liquide et
gazeuse de 1'eau.

20



Tableau 1.1 : Principales hypothé&ses faites dans le modéle mécaniste de transferts couplés
d'eau et de chaleur.

HYPOTHESES

Hypothéses sur le systéme physique
H1. Les flux sont mono-dimensionnels et verticaux.
H2. Il n'y pas de source ni de puits de masse ou de chaleur dans le sol.

H3. Le sol est non déformable. Nous nous plagons dans le cadre classique et simplifié de la
modélisation des transferts en milieu rigide.

Hypothéses sur les constituants
H4. 1'eau est incompressible et chimiquement pure.
HS5. La vapeur d'eau est assimilée a un gaz parfait (I.16).

H6. Les phases liquide et vapeur sont en équilibre thermodynamique. Ceci implique que
I'humidité relative dans le sol est reliée au potentiel hydrique matriciel par la loi de Kelvin

1.17).

H7. La pression totale de la phase gazeuse dans le sol est constante et égale 4 la pression
atmosphérique.

Hypothéses sur la nature des flux

H8. Les flux de vapeur d'eau sont décrits par la loi de Fick. Nous supposons donc, que les flux
de vapeur d'eau liés 2 la convection sont négligeables.

H10. Le transport d'eau adsorbée engendré par le gradient thermique (Kay et Groenvelt, 1974)
est négligé.
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1.2.3. Equations des flux en régime transitoire.

Nous pouvons appliquer le bilan de masse de la teneur en eau et le bilan d'énergie pour un
volume élémentaire de sol. En remplagant les termes de flux par les lois de Darcy (1.14), de
Fick (I.15) et de Fourier (1.9) et en faisant certaines hypothéses sur la description du systéme
physique, sur les propriétés des constituants du sol et sur la nature des flux (tableau I1.1), nous

pouvons écrire:

3% 9 N ac,
—=—(xp, +D ) (1.19)
ot 0z 0z 0z
or 0 oT ac,
c—=—(h—+1D ) (1.20)
ot 0z 0z 0z

. § est la teneur en eau volumique (m3/m3);
. C est 1a capacité calorifique du sol (J m-3K-1).

Cv étant une fonction du potentiel matriciel y et de T et © étant relié 2 vy par la relation
0=f(y), les équations 1.19 et 1.20 peuvent s'écrire en fonction des dérivés partielles de p et T :

dy 0 . T
Cm ——=——+( Dy ——+ Dy ——+Dy, ) 1.21)
ot Oz Oz 0z
oT 0 ay aT
c—=—-(Dpy—+Dyp-—) 1.22)
ot Oz Jz 0z

ou les coefficients sont décrits dans l'annexe I. Les équations 1.21 et 1.22 constituent un
systéme de deux équations différentielles non lin€aires & deux inconnues y et T. Celles-ci
décrivent a la fois les transferts d'eau et de chaleur dans le sol. Nous avons 13, les équations de
base du modéle mécaniste de transferts couplés d'eau et de chaleur.
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1.2.4 Mise en oeuvre du modéle mécaniste de transferts couplés d'eau et de
chaleur et estimation de l'évaporation

La résolution du syst€éme non-linéaire d'équations différentielles du modéle mécaniste n'étant
pas possible analytiquement, il est nécessaire de recourir 2 des techniques d'approximation
numérique. On utilise en général les méthodes des différences finies ou des éléments finis. La
résolution du syst®me par ces techniques numériques requiert la connaissance des profils
initiaux de température de potentiel ainsi que les évolutions des conditions aux limites. Ces
derniéres sont pour les transferts de chaleur (¢ ): le flux de chaleur ou la température, et pour
les transferts d'eau (¢y,q): le potentiel hydrique ou le flux d'ean.

Le modele calcule 1'évolution au cours du temps des profils de potentiel hydrique (y,,) et de
température (T,,). En combinant ces profils avec les caractéristiques physiques du sol, il est
possible de calculer les flux d'eau et de chaleur sur l'ensemble du profil. Ceci est notamment
vrai pour la surface, permettant ainsi d'accéder au calcul de I'évaporation.

1.3. Couplage du modéle mécaniste (sol) avec la modélisation des flux convectifs
et du bilan d'énergie.

Nous avons vu que la modélisation de 1'évaporation est possible si nous nous intéressons au
fonctionnement physique du systéme "surface du sol-atmosphére" ou du sol. Toutefois, une
complémentarité est apparue entre ces deux approches. D'une part, nous pouvons modéliser G
et LE 4 partir des calculs des flux convectifs et du bilan d'énergie, si nous connaissons
I'évolution temporelle d'au moins une des variables d'état de la surface, T, ou 1. D'autre part,
le modéle mécaniste (sol) permet la modélisation de ces variables d'état si G et E sont connus.

Cette complémentarité constitue la base du couplage du modéle mécaniste (sol) avec la
modélisation des flux convectifs et du bilan d'énergie, qui se fait en posant pour les conditions

a la limite supérieure :

¢,=G=-Ro-LE-H (1.23)
Prz0 = Mo/ (RT) by (Pv-Pv,) (1.24)

En prenant les équations 1.8 et 1.10 pour calculer ¢q et ¢y nous devons connaitre les
variables climatiques Rg, Ra, Pv,, T, et Ua, les paramétres descriptifs de la surface (a, &, et
zg), ainsi que T, et Pv,. Ces deux derniéres variables étant les résultats du modele, un
processus itératif est donc nécessaire (Figure 1.4). Le schéma de fonctionnement d'ensemble
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temps i
Rg(i+1) # ' temps i+1
Ta(i+1 Rn=f ( Ps ,Ts )
Pva(|+1) T LE,H=f(lPS ,TS) <}
G=-Rn-LE-H
Ua(i+1)
Ra(i+1)
Calcul des profils de température Ps(i+1)
et de potentiel hydrique W(i+1), T(i+1) Ts(i+1)
convergence Non
Ps(i+1) Ts(i+1)
* temps i+2

Figure 1.4 : Organigramme simplifié du processus itératif pour I'introduction des conditions a

la limite supérieure
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Figure 1.5 : Description schématique du modéle mécaniste de transferts couplés d'eau et de

chaleur.
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du modéle mécaniste est présenté sur la figure (I.5). Nous avons notamment identifié sur
celui-ci les caractéristiques physiques du systéme a connaitre, les variables d'entrée et celles

calculées par le modéle mécaniste.

L'utilisation du modéle mécaniste pour l'estimation de l'évaporation a été testée par de
nombreux auteurs (van Bavel & Hillel, 1976, Lascano & van Bavel, 1986, Witono 1988,
Passerat de Silans et al, 1989). Nous avons porté sur la figure 1.6 une illustration de la
qualité des résultats qu'il est possible d'atteindre par ceite approche lorsque les propriétés
physiques du sol sont connues. Toutefois, Witono (1988), montre la sensibilité extréme du
modéle mécaniste 2 la relation K(8). I1 met notamment en évidence qu'en extrapolant aux
faibles humidités les modéles analytiques d'estimation de K(8) tels que ceux de Mualem, 1976
ou de Van Genuchten, 1980, le calcul de l'évaporation pouvait présenter des biais trés
importants. La relation K(B) étant trés délicate a déterminer en condition séche, un calage du
modeéle mécaniste est nécessaire avant de l'utiliser comme simulateur de données.

N N N W
= & 4 O

184
i8q ;

EVAPORATION CUMULEE (mm)

129:
’.
84 —e Mesure
~— Simulation
3
0 Ay v Y Y Y Y T Y Y
200 210 220 230 240

JOUR

Figure 1.6 : Comparaison entre les évaporations mesurées et calculées par un modele
mécaniste de transferts couplés d'eau et de chaleur (d'aprés Lascano & Van Bavel, 1986).

1.4. Conclusion.

Le modéle mécaniste dans sa version couplée avec la modélisation des flux convectifs et du
bilan d'énergie permet de regrouper l'ensemble des principales lois physiques qui décrivent les
transferts d'eau et de chaleur dans le sol et les basses couches atmosphériques. La composante

26



climatique de 1'évaporation est prise en compte dans le calcul des conditions i la limite
supérieure, tandis que la composante sol est modélisée par les transferts d'eau et de chaleur
dans le sol. L'estimation de 1'évaporation par le modéle mécaniste peut étre treés précise, mais
son application pour un suivi de routine n'est pas encore opérationnelle. Les limites actuelles
de ce modéle peuvent Etre regroupées en deux points qui sont d'importance inégale:

a) le modéle mécaniste décrit des phénomenes locaux. L'extension spatiale passe donc
par une détermination des propriétés hydrodynamiques et thermiques du sol et des
caractéristiques de surface. Celles-ci varient dans 1'espace et dans le temps. De plus, certaines
d'entre elles sont d'un accés trés difficile (K(8) par exemple).

b) le modele mécaniste décrit des phénomenes instantanés. Ceux-ci présentent des
variations rapides, ce qui nécessite de travailler avec des pas de temps courts. Une telle
échelle de temps, associée & une résolution numérique des équations de transfert dans le sol,
engendre des temps de calcul qui sont actuellement encore trés importants.

Dans ce contexte, la modélisation simplifiée de 1'évaporation apparait comme une alternative
nécessaire pour le suivi en routine de I'évaporation. Dans la perspective d'une mise au point
de modéles simplifiés, nous pouvons nous interroger sur l'opportunité d'utiliser le modele
mécaniste comme simulateur de données.

En calculant a la fois 1'évolution des variables d'état dans le sol et les termes du bilan
d'énergie, le modéle mécaniste offre la possibilité de simuler a la fois les variables accessibles
par télédétection (humidité de surface, température de surface) et 1'évaporation. En ce qui

concerne l'aptitude du modéle mécaniste & simuler des conditions différentes, nous
considérons qu'il garantit une grande souplesse pour faire varier :

- les conditions climatiques qui sont caractérisées par des variables climatiques

standards, donc trés accessibles;
- les conditions hydriques, sous réserve que les propriétés hydrodynamiques soient

bien connues sur I'ensemble de la gamme d'humidité simulée.

Par contre , la forte sensibilité du modéle mécaniste aux propriétés hydrodynamiques du sol,
nous incite & effectuer un calage du modéle pour chaque sol. Ceci nous limite donc
nécessairement a quelques cas et ne nous permet pas d'étudier de maniére exhaustive la

variabilité liée aux propriétés physiques du sol.
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2. LES MODELES SIMPLIFIES D'ESTIMATION DE L'EVAPORATION DES SOLS NUS.

Dans ce chapitre, nous ne retiendrons que les modéles congus pour le suivi de I'évaporation
des sols nus. Ceux-ci différent de la végétation par la nature des surfaces évaporantes et de
leur processus de réalimentation en eau. Par exemple dans la transpiration des plantes,
l'alimentation en eau des feuilles fait intervenir 1'ensemble de la couche de sol colonisée par
les racines, tandis que sur sol nu c'est avant tout les couches superficielles de sol qui auront
une influence sur la réalimentation hydrique de la surface.

Nous distinguerons trois types de simplification:

- le premier regroupe la majorité des modeéles simplifiés existants. Dans ceux-ci, le
systéme physique sol est réduit & la couche de surface qui, par son desséchement, agit sur la
réduction de I'évaporation par rapport & la demande climatique. Plusieurs niveaux de
simplification apparaissent allant de Il'introduction d'hypoth&ses supplémentaires sur le
systéme physique, tel qu'il est décrit dans le modele mécaniste, & des relations empiriques;

- le second revient a simplifier la description du sol en le divisant en deux couches sur
lesquelles nous appliquons un bilan hydrique;

- le dernier consiste a introduire dans le bilan d'énergie de surface, établi & 1'échelle de
temps journaliére, une mesure instantanée de la température de surface.

Nous avons séparé ces trois voies de simplification dans cette présentation. Nous n'essaierons
pas de donner les performances de chaque modéle qui sont établies sur des jeux de données
difficilement comparables. De plus, la qualité d'un modeéle doit aussi s'évaluer sur son
domaine de validité qui est toujours difficile a établir & partir des seuls résultats donnés dans
la littérature. Nous nous limiterons donc a présenter la formulation des différents modeles et

les hypothéses faites.

2.1. L'évaporation est réduite par le desséchement de la couche de surface.

Tous les modéles reposant sur ce mode de simplification s'inscrivent dans une formulation
générale du type :

E;/Ep;=f(sol,climat)
Nous allons présenter dans la suite les différentes alternatives proposées dans les travaux

existants pour la caractérisation du desseéchement de la surface. Nous suivrons une
progression correspondant a une simplification croissante des modéles.
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2.1.1. Le modéle de Penman-Monteith :@ L'évaporation est réduite par la
diffusion de la vapeur d'eau dans le sol.

Les hypothéses de base sont les suivantes (Perrier, 1975) :

i) Lorsque le sol s'asséche, 1'évaporation se fait au niveau d'un front qui s'enfonce au
cours du temps (la couche de sol se trouvant entre le front d'évaporation et la surface est aussi

appelée Mulch) (Figure 1.7);

ii) la pression partielle de vapeur d'eau au niveau du front d'évaporation est saturante;

Niveau de référence ---------- -3 ------------- Ta P(Tra)
ra
Surface 3 Ts P(Trs)=Pvs
Mulch rt
Front d’évaporation | Ts P(Ts)=Pvzv
Sol

Figure 1.7 : Description du systéme physique simplifi€¢ du modéle de Penman-Monteith

iii) Le transfert de 1a vapeur d'eau du front d'évaporation vers l'atmospheére est soumis
3 une résistance supplémentaire (la résistance du sol (rg) qui traduit le frein a la diffusion
imposé par le sol entre le front d'évaporation et la surface du sol. Ceci peut s'écrire par la

relation :
LE = - LMy,¢/(RT)-(Pvz, - Pv) /1, (1.25)

Pvz, et Pv, sont respectivement les pressions de vapeur d'eau an niveau du front d'évaporation
et 4 Ia surface. L'écriture de LE sous la forme (1.25) suppose que le flux de vapeur d'eau dans
le mulch soit conservatif.

Cette relation est ensuite introduite dans 1'équation du bilan d'énergie qui est appliquée, soit
au niveau de la surface (Perrier, 1973, Perrier 1975, Camillo & Gurney, 1986, Brisson, 1989)

29



soit au niveau du front d'évaporation (Menenti, 1984). Si, dans le cas du bilan d'énergie de
surface, nous supposons de plus que :

iv) la couche de surface & travers laquelle se fait la diffusion de la vapeur d'eau est
suffisamment mince pour étre considérée homogene en température;

nous retrouvons la relation dite de Penman-Monteith (le détail des calculs est donné en
annexe IV):

LEp
LE = (I1.26)
1+ /P4,

- I, est la résistance aérodynamique (1/h;) sm-1.

La disponibilité¢ de l'eau dans le sol est donc décrite par la résistance de surface r, Sa
caractérisation a fait 1'objet de nombreuses études. Il en ressort une grande hétérogénéité d'un
travail a I'autre (Figure 1.8). Diverses modélisations de r sont proposées :

t, = z,/D (Perrier 1987, Menenti, 1984)

ou D est le coefficient de diffusion de la vapeur d'eau dans la couche superficielle de soi
est la profondeur du front d'évaporation. On trouve également des formulations empiriques -
r, en fonction 8, qui est accessible par télédétection :

1, (s cm-1) = 0.035-(6sat/8) 2-3+0.335 (Shu Fen Sun, 1982)
I, (s m-1) =-8.05 + 41.4(6sat - 0) (Camillo & Gurney, 1986)
I, (s m1) =3.8113-10 4 exp(-13.515-6/8 pc) (Passerat de Silans, 1986)

6, Osat et B¢ sont respectivement : 1'humidité volumique, I'humidité volumique 2 saturation et
a la capacité au champ de la couche 0-0.5 cm (Figure 1.8).

Perrier (1975) étudie les propriétés d'un tel modéle et montre notamment qu'il existe une
valeur seuil de r,, appelée résistance critique r,, au deld de laquelle toute augmentation de
I'évaporation potentielle liée a une augmentation de la vitesse du vent ne se traduit pas par un
accroissement de 1'évaporation.

(Ta"Tra)
r_ = LMy,y/RT- {(P'+y) (1.27)
(Rn.+G)
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Figure 1.8 : r,=f(8,) (d'aprés Passerat de Silans, 1986).

. Rn. est le rayonnement net climatique (Rn.=Rn-g(T,4-T,*)) (w/m?);
. Tr, est 1a température de rosée de l'air ('K).

Dans cette approche issue du bilan d'énergie, les calculs reviennent a déterminer la
température de surface (Cf. annexe IV) qui résulte des échanges d'énergie entre le sol et
l'atmosphére. Lorsque nous avons un sol ayant une résistance de surface voisine de la
résistance critique, l'effet du vent sur le coefficient d'échange (Cf. 1.1.1.3.) h, est compensé
par une diminution de la température de surface. En effet, cette diminution atténue l'instabilité
thermique (en période diurne), réduisant ainsi h. De plus, cette baisse de température
contribue 2 abaisser la pression partielle de vapeur d'eau a la surface. Cet exemple montre
bien que la réduction de l'évaporation par rapport 2 la demande climatique n'est pas
uniquement liée au desséchement de la surface mais dépend également des conditions

climatiques.
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Lorsque le mulch n'est pas isotherme, Perrier, 1973 retrouve une expression voisine de (1.26),
mais dans laquelle r; est remplacé par un terme (R,) qui dépend non seulement du coefficient
de diffusion gazeuse dans le mulch, mais aussi de sa conductivité thermique. Cette derniére
étant une fonction de I'humidité du sol, la prise en compte des gradients thermiques ne
modifie pas le bien fondé d'une relation du type R=£(6,).

2.1.2. L'évaporation est réduite par la rétention d'eau en surface.

Lorsque I'eau est retenue par la matrice solide, nous avons une diminution de la pression de la
vapeur d'eau en équilibre avec la phase liquide. Le rapport des pressions de vapeur d'eau en
équilibre entre une surface d'eau libre et une surface d'eau liée au sol (e), s'écrit pour une
température donnée :

e = exp(My@/(RT) ) (1.28)

-1 est le potentiel hydrique matriciel (m).
Nous pouvons alors écrire le flux de chaleur latente de la maniére suivante :
LE = -(e,P(Ts)-P(Tra))/r, (1.29)

P(Ts) et P(Tra) sont les pressions de vapeur saturante a la température de surface du sol et 4 la
température de l'air. Dans ce cas la disponibilité de I'eau pour 1'évaporation est paramétrée par
'e,. Perrier, 1975, montre qu'en introduisant la relation (I1.29) dans 1'équation du bilan
d'énergie, il est possible d'écrire I'évaporation de la maniére suivante :

E=AEp+B (1.30)

Barton, 1979 et Passerat de Silans, 1986 établissent des relations expérimentales entre e et
I'humidité volumique des 5 premiers millimétres de sol. Perrier (1975) montre qu'il existe,
comme dans le cas du mode¢le a résistance de surface décrit dans le paragraphe précédent, une
humidité relative critique e_ (e.=0.5) en dessous de laquelle 1'évaporation n'augmente plus

avec la vitesse du vent.
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2.1.3. La réduction de l'évaporation est caractérisée par I'humidité de surface.

Nous avons vu avec les deux exemples précédents, que r; ou e peuvent &tre décrits par des
relations empiriques en fonction de I'humidité de la couche de surface. Certains auteurs
(Deardorff, 1977, Johns, 1982) mettent directement en relation E/Ep; et 6, a l'aide de lois
empiriques, sans passer par la simplification du systéme physique telle qu'elle a ét€ pratiquée
précédemment. A titre d'exemple, nous pouvons donner le formalisme de Deardorff, 1977:

E = 1(6,)-Ep 1.31)
avec : 8, humidité volumique de la couche superficielle,

£(8,) =1 5i 0, > 0.750 (1.32)
£(8,) = 0,/(0.75-0 ;) i B, < 0.75:0 pc (1.33)

Opc est 'hnumidité volumique 2 la capacité au champ qui peut s'exprimer par la relation donnée
par Schmugge, 1980 :

Opc = 25.1 - 0.21 (%sable) + 0.22-(%argile) (1.34)

Deardorff, 1977 n'aborde pas les possibles variations de f(8,) en fonction du sol ou du climat.
Cela sous entend que Ogc est un bon indicateur des différences de comportement entre les sols

par rapport a I'évaporation.

Dans la mesure ot 1'albédo dépend de O, nous pouvons également inclure dans les modéles
empiriques de la forme E;/Ep;=f(8) l'approche de Idso et al, 1974. Ils montrent que
I'évolution de I'albédo peut étre décrite en trois phases. Lorsque le sol est humide, 1'albédo est
a son minimum (a,). Puis au cours de la phase de desséchement, il passe progressivement de
ay a la valeur maximale (a,). Les auteurs suggérent d'associer cette évolution de 1'albédo pour
distinguer les trois phases de 1'évaporation. Idso et al, 1979, puis Novak & Black, 1982,
reprennent cette suggestion pour modéliser l'évaporation. Ils définissent le rapport f:

B= — (1.35)
ag - ay

a étant l'albédo de la surface dont on cherche & estimer 1'évaporation. L'évaporation s'écrit

alors :
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LE; = [6+(1-8)B][S y+1.56L +C] (.36)

- § est un parameétre qui caractérise 1'évaporation résiduelle de la phase III;

- Sy; et Ly; sont les rayonnements nets dans les courtes et les grandes longueurs
d'onde. La valeur 1.56, correspond 2 une valeur calée pour site donné;

- C est un paramétre qui dépend de la zone climatique et qui intégre en fait la part
convective de la demande évaporative (deux valeurs de C sont données pour deux sites
différents : 7 et 76 w/m2).

Le second terme du produit de 1'équation (I.36) ne serait en fait qu'un mode de calcul de
'évaporation potentielle. Les auteurs montrent que pour un sol, d varie de 0.34 2 0.75 en
fonction de la densité de 1'horizon de surface et de sa structure.

2.1.4 La réduction de l'évaporation est caractérisée par EEp.

Au cours d'une séquence d'évaporation délimitée par deux épisodes pluvieux, le desséchement
du sol est d'autant plus rapide que la demande évaporative est forte. Il est donc relativement
naturel d'associer i 1'évolution de 'humidité de surface 1'évaporation potentielle cumulée
(Vernet, 1963, Perrier, 1973, Boesten & Stroosnijder, 1986, Brisson & Perrier, 1991). Par
exemple, Boesten & Stroosnijder, 1986, proposent un modéle simple n'ayant qu'un paramétre
caractéristique du sol. Le modele s'écrit de 1a maniére suivante :

> E =Y Ep, pour D, Ep; < B2 1.37)
2 E; =83 Ep)1/2 pour 3, Ep; > B2 (1.38)

Dans ce modéle, la durée de la phase I et la rapidité de la diminution de 1'évaporation par
rapport a la demande évaporative ne sont décrites que par un parameétre unique  donné pour
un sol. Boesten et Stroosnijder (1986) trouvent comme valeurs de f§ : 3.4 mm-1/2 pour un
sable limoneux et 1.7 pour un limon sableux. Ils montrent également que pour le sable
limoneux, la valeur de § ne varie que de 10% lorsque l'évaporation potentielle varie de 4 2 16
mm/j, ce qui laisse penser a une relative constance de f pour un sol donné.

2.1.5. La réduction de l'évaporation est une fonction du temps.

Si dans les modeles du paragraphe précédent nous supposons de plus que la demande
climatique est constante, nous pouvons substituer Y Ep par le temps (Vernet, 1963, Ritchie,
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1972, Stroosnijder & Kone, 1982). Nous pouvons avoir la formulation suivante (Ritchie,
1972):

YE=) Ep pour t<ty (1.39)

2 E=E; +a(t-t;)/2 pour t>t; (1.40)

- E, est la valeur de 1'évaporation cumulée a la fin de la phase I (mm);
- t; est la durée de la phase I (j).

Dans un tel modgle, les paramétres E, et o. ont des domaines de validité réduit 2 un sol et pour
un niveau de demande climatique (Bond & Wallis, 1970, Jackson et al. , 1976, Van Bavel et

Hillel, 1976, Gill & Prihar, 1983).

2.2. Description simplifiée du sol : Le modéle bi-couche de bilan hydrique

Dans le modéle mécaniste (Cf. 1.1), la discrétisation du sol dépend du maillage retenu pour la
résolution numérique du systéme d'équations (I.21 et 1.22). Lorsque le sol est assimilé A un
systtme physique mono-dimensionnel, on le divise en général en plusieurs dizaines de
couches. Pour simplifier cette description du sol, Bernard et al., 1986, ne considérent plus que
deux couches d’humidité volumique moyenne 8, et 6, (Figure 1.9). Pour décrire les échanges
entre les couches, les auteurs introduisent un coefficient de diffusivité de 1'eau C(8,,8,) ce qui
permet d'écrire, s'il n'y a pas d'apports d'eau externes, le bilan de masse de la couche de
surface de la maniére suivante :

06, E;
=- + C(81,6,)(8:(1)-8,(1) (L41)
ot Zq

Si nous connaissons 8;(t), 0,(t) et C(8,,8,) il devient alors possible de calculer E;. Ce modele
nécessite toutefois de connaitre C(0,,0,) qui est un coefficient de diffusion lié 2 la
conductivité hydraulique du sol. Cette approche simplifiée ne contourne donc pas la
principale difficulté de l'estimation de l'évaporation par l'approche mécaniste du bilan
hydrique qui est l'estimation de K (Cf. 1.1.2.1.). La mise en oeuvre opérationnelle d'un modéle
bicouche risque donc de soulever les mémes problémes que ceux de l'approche mécaniste de

bilan hydrique.
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2=

z=z,

C(6.6) (M- 6,1)

=2z,

Figure 1.9 : Description du systéme physique du modgle du modele bi-couche de bilan

hydrique

Dans les modéles bi-couches de bilan hydrique, nous pouvons également citer I'approche de
Deardorff, 1977, qui a congu son modéle par analogie avec le comportement thermique d'un

sol nu développé par Bhumralkar, 1975.

2.3. Introduction de l'écart de température T-T, instantané dans le bilan
d'énergie journalier de la surface

C'est probablement la forme de modgle la plus étudi€e au cours des quinze derniéres années
(Jackson et al, 1977, Seguin et al, 1982, Récan, 1982, Itier & Riou, 1982, Vidal & Perrier,
1989, Carlson & Buffum, 1989, Lagouarde, 1990). Ce succes est di  la disponibilité en mode
opérationnel de la mesure de T 2 partir de satellites. Cette approche a surtout ét€ abordée
dans le cas des sols couverts. Nous rappelons toutefois que les fondements physiques
(équation du bilan d'énergie) sur lesquelles s'appuient les modeles présentés ci-dessous restent

valables dans le cas des sols nus.
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Si toutes les variables climatiques sont connues, I'équation du bilan d'énergie 2 la surface (Ct.
I.1.1.1.) nous donne une équation & 2 inconnues T, et Pv,. Cette équation peut donc étre
résolue si nous connaissons T;. C'est & partir de cette base théorique qu'ont été développés les
modgles simplifiés reposant sur cette mesure. Comme il était raisonnable de n'envisager
qu'une a 2 mesures par jour, le probléme était donc d'intégrer dans un méme modéle des
mesures instantanées de température et des valeurs journaliéres de flux, tels que Rnj, Gj ou
LE;.

2.3.1 démarche théorique.

Nous pouvons écrire le bilan d'énergie instantané de la maniére suivante :

Rn(t) + G(t) + LE(t) + H(t) =0 (1.42)
Le flux de chaleur sensible peut également s'écrire (Cf. 1.1.1.3.):

H(t) = -p,Cp hg(T,8T,Ua,zp)(Ts-Ty) 1.43)

Une mesure instantanée de Ts nous permet donc d'accéder a 1'estimation instantanée du flux
de chaleur sensible. Nous pouvons également intégrer sur une journée les différents termes du
bilan d'énergie ce qui donne 1'équation :

Si nous supposons connues les valeurs de Rn;, G; et H(t) au moment de la mesure de T, et si
nous recherchons LE;, le probléme est donc de connaitre une relation entre H(t) et H; A partir
de données expérimentales, Itier & Riou, 1982, montrent que :

Hj / Rn] = H13h / Rn13h ' (145)

ou l'indice 13h indique que les flux sont les valeurs instantanées mesurées aux environs du
maximum thermique journalier, soit aux alentours de 13h heure solaire.

On obtient donc en combinant (1.43), (1.44) et (1.45) :

an+LEj+Gj = pacph s(T’éTaUa7Z O)'(Ts-Ta) 1311'an/Rn 13h (146)
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Vidal & Perrier, 1989, définissent un terme Di qui permet de généraliser 1'approche dans le
cas ou la relation (1.45) n'est pas satisfaite :

Di = H;/Rn; - Hysy / Rnygp (L.47)
En prenant en compte le terme Di, la relation (1.46) devient :
Ro;+LE;+G; = p,Cp-hy(T,8T,Ua,zg)-(T,-T,)13p Rny/Rny3,-DiRny (1.48)
Des relations semi-empiriques expérimentales ont par ailleurs été établies (Jackson et al 1977,
Seguin et al, 1982). Celles-ci s'expriment sous la forme :

Rn; + LE; + G = A + B(T;-T,) 134 (1.49)

D'aprés l'analyse précédente, les paramétres A et B peuvent s'écrire pour un ensemble de

données journaliéres:

A =DiRy,

B = panhs(T,ﬁT,Ua,Zo)an/Rn13h

Nous pouvons remarquer dans cette formulation simplifiée 1'apparition d'une constante (A)
dans le bilan d'énergie (1.49) qui provient du passage d'une valeur intégrée sur la journée du
flux de chaleur sensible 3 une valeur instantanée. Le parameétre de pente dépend quant 2 lui du
coefficient d'échange hy(T,8T,Ua,z() et du rapport Rny/Rn,, qui rend a nouveau compte du
passage d'un flux intégré & un flux instantané.

2.3.2 analyse des paramétres A et B.

De nombreuses analyses ont été faites sur les parameétres A et B. Seguin & ltier, 1983, ont
étudié 1a pente (paramétre B) de la relation (1.49). Ils montrent qu'il est nécessaire de dissocier
les cas ou l'air est stable, de ceux ou l'air est instable (pente forte). Lorsque l'instabilité est
forte (| Ri|>0.015, Ri étant le nombre de Richardson), les variations de hy(T,3T,Ua,z) liées
au vent deviennent négligeables. D'autre part, les auteurs considérent que l'on peut définir 3
ou 4 grandes classes de rugosité correspondant a des grands types de couvert au sein desquels
le terme B est insensible a la rugosité aérodynamique (zg). Pour affiner la connaissance de la
valeur de B, Riou et al, 1988, Lagouarde, 1990, proposent par une approche théorique, des
expressions de B en fonction de de z.
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Vidal & Perrier, 1989, montrent que dans le cas d'une culture irriguée le terme A dépend des
apports d'eau. A devient proche de O lorsque ceux-ci sont importants. Ils redéfinissent le
terme de pente B en introduisant une résistance ry du couvert. Celle-ci permet de prendre en
compte la différence entre la température radiative du couvert et la température de 1'air au
sommet de la végétation. Les auteurs montrent que le terme B est alors relativement constant

pour un type de culture.

Carlson & Buffum, 1989, font une étude sur les paramétres B et n de la relation (1.50) A partir
de données générées par un modele a couche limite planétaire (Taconet et al., 1986).

1‘[1.l + LEJ = B-(Ts-Ta) Dan (ISO)
Ils montrent que le paramétres B dépend pour les sols nus, de la vitesse du vent avec des

variations de I'ordre de 50% quand le vent passe de 1 m/s & 9 m/s. Par contre, n reste dans une
gamme réduite de valeurs centrées sur 1. Ceci appuierait le choix d'une forme linéaire des

modeéles en Ts-Ta dans le cas des sols nus.
2.3.3. Autres formes de modéle.

Nous pouvons également citer quelques variantes du modele précédent. Celles-ci ne sont pas
issues d'une simplification des propriétés physiques telle qu'elle a été pratiquée ci dessus.
Dans ces variantes, les auteurs essaient, par des formulations empiriques, d'assembler au
mieux les variables journaliéres et instantanées.

E; =Ep;B(Ts-Ty)3n ~ Nieuwenhuis et al., 1985 (I.51)

ou Ty, est la température d'une surface de référence en permanence bien irriguée.

LE/Rn; = A + B+(Ts-Ta),3, André et al., 1988 (1.52)
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2.4. Conclusion et choix des modéles simplifiés.

2.4.1. bilan sur les modéles simplifiés

Les différentes voies de simplification conduisent & deux groupes de modéles de conception
différente. Nous avons d'une part les modéles que nous appelerons dans la suite "modéle
physique simplifié" (Cf. 1.2.1.1, 1.2.1.2, 1.2.2, 1.2.3). Ceux-ci sont issus de 1'application des
lois physiques décrites dans le premier chapitre, soit en simplifiant le syst¢éme physique sur
lequel elles s'appliquent, soit en les intégrant dans le temps. D'autre part, nous avons des
modgles statistiques (Cf. 1.2.1.3, 1.2.1.4, 1.2.1.5) qui ont recours a des relations dont les
paramétres ne sont accessibles que par un ajustement a partir de données expérimentales.

Tous les modgles font intervenir des paramétres qui dépendent du type de sol sans qu'il existe
de méthodes simples pour les estimer 2 partir d'informations standards sur le sol. Celui-ci est
dans la plupart des cas décrit par sa texture (Ritchie, 1972 ou Schmugge, 1980). Par contre,
l'effet de la structure du sol, notamment celle de la couche de surface qui évolue au cours du
temps, n'est que trés rarement mentionné. Or il apparait dans l'analyse physique de
I'évaporation (Cf. 1.1.), que les propriét€s hydrodynamiques, qui sont par ailleurs fortement
influencées par la structure du sol, ont un effet important. Ne réduire l'influence du sol qu'a sa
seule texture risque donc d'amener des erreurs importantes sur I'estimation de 1'évaporation.
Les modeles en T,-T, (cf. 1.2.3.) sont les seuls & ne pas dépendre du sol. Une telle propriété
constitue pour ces modéles un avantage indéniable par rapport aux autres approches en
prévision d'une application opérationnelle.

Les modgles statistiques fonctionnent tous au pas de temps journalier ce qui refléte bien les
préoccupations des utilisateurs demandeurs d'une information sur l'évaporation. Par contre,
avec les modeéles physiques simplifiés, les équations conservent leur caractére instantané.
Comme nous nous sommes fixés au début de ce travail de n'avoir qu'une mesure obtenue par
télédétection par jour, nous devons adapter les formes existantes des modéles au pas de temps
journalier. Cette démarche est illustrée avec les modéles en (T, T,) (Cf. 1.2.3). Nous avons vu
dans ce cas, quun passage d'une forme instantanée & une forme intégrée du bilan d'énergie
induisait l'introduction de nouveaux parameétres, dont la signification est en grande partie li€e
a la représentativité journalitre d'une mesure instantanée de T, pae rapport aux flux

journaliers.
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2.3.2. Choix des modéles simplifiés.

Dans notre choix, nous devons privilégier les approches physiques simplifiées. En effet une
base physique d'un modéle présente de nombreux avantages :

- elle permet de donner une signification physique aux paramsétres. Celle-ci
ouvre la possibilité de les prévoir de maniére tout 2 fait indépendante des mesures
d'évaporation. Ainsi, il est possible d'étendre le domaine d'application du modéle 2 un grand
nombre de situations.

- clle offre une possibilité d'amélioration lorsque certaines hypothéses
simplificatrices peuvent étre levées par des informations complémentaires.

* cas ol l'information de surface est Ts.

Dans le cas de la mesure de la température de surface, la forme du modgle 2 choisir nous est
donnée par la littérature :

an + IJE.| + G] =A+ B'(TS'Ta)i (1.53)

* cas ou l'information de surface est I'humidité de surface

Les approches physiques simplifi€es dans lesquelles I'intégration d'une information telle que
I'humidité de surface (6;) peuvent étre :

i) un mod¢le bicouche de bilan hydrique (Cf 1.2.2.);
ii) le modele a résistance de surface de Penman-Monteith (Cf. 1.2.1.1.);
iii) ou un modeéle s'écrivant :

LE(t)= LMj0/RT-h-[e{6,()} P{Ts(t)} - Pva (1) 1.54)

La premiére voie, i), risque fort de répercuter les problémes de détermination de la
conductivité hydraulique que nous ne souhaitons pas aborder dans ce travail.

En ce qui concerne la troisiéme voie, iii), la variabilité des gradients hydriques que l'on
rencontre au voisinage de la surface (Cf. Bruckler & Witono, 1989), risque probablement de
se répercuter par des relations non-univoques entre I'humidité relative & la surface () et 0,

Nous ne retiendrons donc pas cette voie.
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La deuxiéme voie ii) peut convenir si nous exprimons la résistance r; en fonction de 6, Une
telle approche est surtout intéressante si nous arrivons a établir une relation univoque pour un
sol donné entre 1, et O,. Si tel n'était pas le cas, nous risquons de nous retrouver avec un
modele de type statistique. Dans ce cas, nous développerons des relations statistiques entre
E;/Ep; et 6y_s. Si nous nous référons a l'analyse faite dans ce chapitre, la forme la plus
générale des modeles d'évaporation utilisant une information sur I'humidité de surface s'écrit :

E/Ep = f (O ,paramstres sol,climat) (1.55)
L'introduction de 6, dans ces modeles fait intervenir & chaque fois une relation statistique :

r,=f,(8,) ou f (équation 1.55). Afin de bien cerner leur domaine de validité, il convient donc
de les étudier sur un jeu de données couvrant une grande vari€té de sols, de conditions

hydriques et de sollicitations climatiques.
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DEUXIEME PARTIE

MATERIELS ET METHODES
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1. ACQUISITION DES JEUX DE DONNEES POUR LA MISE AU POINT DES MODELES SIMPLIFIES :
calage et validation du modéle mécaniste - simulation

Introduction.

Les modeéles simplifi€s, que nous développerons dans la froisitme partie, devront pouvoir
intégrer des mesures de 1'état de surface faites par télédétection. Ces modeles sont destinés 2
étre utilisés sur de grandes surfaces qui présenteront nécessairement une variabilité de sol, de
conditions hydriques et devront pouvoir étre mis en oeuvre sous différentes conditions
climatiques. Le succés de ces modetles est donc tributaire de leur aptitude 4 couvrir cette
diversité de situations. L'analyse bibliographique faite dans la premiére partie montre & quel
point les données servant a la mise au point des modéles simplifi€s, sont déterminantes pour
la définition de leur domaine de validité. |

En nous limitant aux seules données expérimentales, nous aurions probablement une
couverture trés partielle des situations possibles. Nous avons donc annoncé, en introduction 2
ce travail, notre intention d'utiliser le modele mécaniste de transferts couplés d'eau et de
chaleur comme simulateur de données. Nous avons vu dans la premiére partie que ce modéle
mécaniste présentait une grande souplesse pour faire varier les conditions hydriques et
climatiques. Par contre, il est trés sensible aux propriétés hydrodynamiques et une phase de
calage est nécessaire pour pouvoir simuler 'évaporation en condition séche (Witono, 1988).
Nous avons donc choisi trois sols qui présentent des comportements hydriques contrastés.

L'acquisition des jeux de données s'est faite en trois phases :

- une premiére phase visant a caler et 2 valider le modele mécaniste. Pour des raisons
de disponibilité de mesure, le calage s'est fait uniquement sur la partie sol du modéle
mécaniste (Cf. 1.1.2.), en prenant comme condition a la limite supérieure le potentiel () et 1a
température (T;) de surface. Pour la mise en oeuvre du modeéle mécaniste, son calage et sa
validation, une expérience a été réalisée pour chaque sol;

- une seconde phase avec la simulation des données par le modéle mécaniste qui est
utilisé dans sa version couplée avec le bilan d'énergie et les transferts convectifs. Nous avons
employé pour ces deux premicres phases, un logiciel développé et testé en 1984 par le
laboratoire INRA de Physique du sol d'Avignon (Bruckler et al., 1988a).

- Enfin une derniére phase expérimentale servant & la validation des modéles
simplifiés qui auront été congus a partir des données simulées.
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1.1. Les expérimentations.

1.1.1 Description des sites expérimentaux.

Les expériences ont été réalisées sur trois sites (Poirson, Vignéres et Collias) au cours des
années 1988, 1989 et 1990. Ces trois sites différent essentiellement par la texture du sol
(classes texturales tirées du triangle GEPPA, Henin et al., 1969) et présentent des propriétés
hydrodynamiques trés contrastées.

Le site de Poirson, situé sur le domaine St Paul de 1'INRA a Avignon : il est constitué d'un
ensemble de 10 parcelles de texture limono-argileuse (Tableau II.1) d'environ 0.1 ha chacune.
Ce site est équipé d'une infrastructure d'irrigation avec une rampe a déplacement frontal et
d'une grue de chantier de 20 métres de haut servant de support aux instruments de
télédétection (Figure II.1). Chaque expérience a été réalisée apreés un travail du sol sur une
couche de 15 2 20 centimétres réalisé avec des passages d'une rotobéche et d'un rotavator.

Le site des Vignéres, situé sur le domaine des Vignéres de I'INRA 2 20 km d'Avignon :
l'expérience conduite sur ce site a été réalisée sur une zone carrée de 20m de cdté, se trouvant
au centre d'une parcelle de texture argileuse (Tableau II.1). L'expérience a été précédée d'un
travail du sol sur 10 centimétres a 1'aide d'un rotavator.

Le site de 'Collias', situé sur le domaine St Paul de I'INRA 2 Avignon : le site est constitué
d'une cuve de surface carrée de 3m50 de coté. Celle-ci est remplie par un limon sableux
(Tableau II.1) provenant des environs du village de Collias dans le département du Gard. Le
remplissage sous eau des cuves a donné au sol une bonne homogénéité sur l'ensemble du
profil. Compte-tenu des dimensions de la cuve, aucun travail de sol n'a été effectué.

Tableau II.1 : granulométrie des sols des trois sites étudiés

site Argile Limons (%) Sables (%)
expérimental (%) fins  grossiers fins  grossiers
Collias 10.5 145 36.1 157 23.1
Poirson 27.2 459 158 11.0
Vignéres  47.4 313 838 103 22
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Figure I1.1 : Dispositif expérimenial de Poirsen.

i.4.2. Les expériences.

Cing expériences ont ¢té réalisées de 1988 & 1990, trois sur le siie de Poirson &t une sur
chacun des deux auires sites. Nous le eppeilerons dans la suite P1, P2, P3 (Poirson), V1

(Vigneres) et Ct (Col .._Q) Les caractéristiques générales de ces expéricnces sont donndes
dans le Tableau [1.2. Les expériences Pl, V1 et Cl. faiics en 1985, ont ¢té congues nour le

caiage et ition du modtic mécaniste. Nous avons ensuite effectué deux campagnes de

mesures sur lo site de Poirsen, pour compléter les jeux de données expérimentaux ¢t fournir

une base experimentale pius large pour la valication des miodéles simplifics.
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1.1.3. Les mesures réalisées

Les protocoles expérimentaux ont été congus pour d'une part mettre en oeuvre, caler et valider
le modele mécaniste et d'autre part pour accéder aux variables d'entrée et de sortie des
modeéles simplifiés. Nous avons donc effectué :

- un suivi des profils d'humidité et de potentiel hydrique pour les comparaisons
modéle mécaniste-expérience, ainsi que la détermination de I'humidité de surface, au sens
strict pour obtenir la condition 2 la limite 1 (t) et moyennée sur les premiers centimétres pour
reproduire l'information accessible par télédétection hyperfréquence. Simultanément aux
mesures d'humidité, nous avons mesuré les profils de potentiel hydrique pour pouvoir estimer
l'évaporation par la méthode du plan de flux nul et établir les relations y(6);

- un suivi des profils de température dans le sol pour les comparaisons modéle
mécaniste- expérience, la détermination des conditions initiales de température et la mesure

de T

- une estimation de I'évaporation journaliere pour les validations des modéles

mécaniste et simplifiés;

- une estimation de la conductivité hydraulique pour une validation partielle des
relations ajustées lors du calage du modéle mécaniste;

- une caractérisation du climat (Rn, Ep) pour la validation des modéles simplifiés;

- la détermination des caractéristiques physiques des sols nécessaires a la mise en

oeuvre du modele mécaniste: py(z), W(0).

1.1.3.1. masse volumique séche.

Pour chaque expérience, des profils de masse volumique séche (p,) du sol ont été mesurés a
l'aide d'une sonde a transmission gamma. Celle-ci permet 1'estimation p4 avec une résolution
verticale d'environ 1 cm et une précision de 30 kg/m3 (Stengel et al., 1986, Bertuzzi et al.,
1987). Les profils ont été acquis respectivement sur 90, 47.5, 40, 35 et 20 cm pour V1, C1,
P2, P1, P3. Nous avons repris au-dela de ces profondeurs les résultats déja acquis (Witono,
1988 pour P1, P2, P3 et Freslon, 1980 pour C1). Les résultats montrent (Figures I1.2a a I1.2¢)
que la variabilité des profils de masse volumique est relativement importante, surtout aux
transitions entre les couches. Si nous comparons les expériences P1, P2 et P3 qui ont été faites
sur la méme parcelle a la suite d'un travail du sol similaire, nous constatons des différences
sur le profil de py de l'horizon travaillé. De telles différences, qui sont probablement
accompagnées de modifications sur les propriétés hydrodynamiques, illustrent bien la faible
représentativité temporelle des propriétés physiques de la couche travaillée d'un sol cultivé.
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Tableau I1.2 : description générale des expériences

Identification Dates, Apport d'eau Nature des
expérience durée mesures
P1 20/07/88 au  Apportde 45 mm  profils d'humidité,
(Cal. et 12/08/88  d'eau par irrigation  profils de potentiel hydrique
valid. mod. (24 jours) en début profils de température
mécaniste) d'expérience mesures radar
V1 05/07/90 au  Pluies: 14 mm du  profils dhumidité,
(Cal. et 03/08/90  01/07 au 05/07 profils de potentiel hydrique
valid. mod. (29 jours) profils de température
mécaniste)
C1 10/09/88 au  Irrigation 80 mm profils d'humidité,
(Cal. et 01/10/88  1e 10/09 profils de potentiel hydrique
valid. mod. (22 jours) profils de température
mécaniste)
P2 6/09/89 au 2 états hydriques profils d'humidité,
15/09/89  initiaux différents  profils de potentiel hydrique
(validation (10 jours) sec et humide mesures radar
modéles 1 pluie de 30.1 mm mesures radiothermomeétre
simplifiés) le 10/09/89
P3 12/07/90 au  Apport de 94 mm  profils d'humidité,
04/09/90  d'eau par irrigation  profils de potentiel hydrique
(validation (55 jours) du 5/07/90 au 9/07  profils de temnérature
mod¢les pluie: mesures clir..  es
simplifiés) 5.2 mm le 29/07
19 mm le 15/08
2.8 mm le 25/08
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1.1.3.2 teneur en eau.

Afin de bien restituer les profils hydriques de la couche de surface, nous avons effectué dans
les 20 premiers centimétres des mesures gravimétriques, qui permettent une bonne résolution
verticale. Pour appréhender les alternances jour-nuit, qui sont particuliérement marquées dans
les premiers centimeétres, nous avons fait des prélévements le matin, & midi et le soir. Sur le
reste du profil hydrique, la teneur en eau volumique est obtenue par des mesures neutroniques
tous les 10 cm. Toutefois, sur 1'expérience V1, le sol argileux gonflant ne permettant pas
l'installation des tubes d'acceés, nous avons poursuivi les prélévements gravimétriques jusqu'a
1 m. Les protocoles variant d'une expérience a l'autre, nous avons précisé dans le Tableau I1.3
les modes d'échantillonnage spatiaux et temporels.

1.1.3.3. Le potentiel hydrique.

Les mesures de potentiel hydrique ont été réalisées avec des tensiométres de type NARDEUX
DTE1000 (manométre & pression, P1, P2, V1) ou NARDEUX DTM5000 (manométre i
mercure, P1, P3 et C1). Selon les cas, nous avions entre 8 et 15 tensiométres localisés autour
des tubes d'accés neutroniques. Les mesures sont faites en méme temps que celles de
I'humidité au dela de 20 cm (Tableau I1.3).

Pour élargir la gamme de mesure pour la détermination de la relation y(8), nous avons
effectué sur des échantillons de sol remaniés des mesures sur presse de Richard pour la
gamme de 0 2 -1000m, puis des mesures d'équilibre en phase gazeuse de -1000m 2 -20000m.

1.1.3.4. La température

Nous avons mesuré la température avec des sondes platine reli€es & un sytéme d'acquisition
automatique. De 10 a 15 capteurs sont répartis de la surface jusqu'a 1m. Pour la mesure de
surface, nous avons placé la sonde platine sous une fine pellicule de terre afin de protéger le
capteur du rayonnement. Nous avons complété le dispositif de mesure de température par un
radiothermometre sur les expériences P2 et P3. Le radiothermométre était fixé sur la grue
pour P2, avec une mesure par jour a 15h (heure locale). 11 était, par contre, sur un support fixe
au cours de l'expérience P3 avec une scrutation tous les quarts d'heure.
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Tableaun I1.3 : mesure de la teneur en ean

Identification échantillonnage Nombre de  heures de prélévement
expérience vertical répétitions  (heure locale)
P1 0-1,1-2, 2-3, 10a14h du 20/07 au 27/07 : 6h30,14 et18h
3-4,4-5, 5-6, Slematin  du 28/07 au 01/08 : 14h tous les j.
6-7,7-10, et le soir du 03/08 au 12/08 : 14h tous les 2 j
10-15, 15-20 cm
202120 cm 3 tubes du 20/07 au 01/08 : 14h tous les j.
du 03/08 au 12/08 : 14h tous les 2 j
A1 idem a P1 10 2 14h du 05/07 au 12/07 : 6h30, 14h, 18h
3a6h30et du13/07 au 03/08 : 14h tous les 2 j
18h
20-80 cm 3 profils du 05/06 au 12/06 : 14h tous les j.
gravi. du 13/06 au 03/08 : 14h tous les 2 j
C1 0-1, 1-2, 2-3, 5a14h du 10/09 au 22/09 : 7h et 14h
3-4, 4-5, 5-7, 3a7h du 23/09 au 1/10 : 14h tous les 2 j
7-10, 10-15,
15-20
20-140 2 tubes 14h
P2 0-1, 1-5, 5-10, 9 parzones 12h
10-15, 15-20 cm (4 zones)
202100 cm 1 tube par 14h
zone
P3 0-1,1-2, 2-3, 5 9h
3-4, 4-5, 5-7,
7-10, 10-15,
15-20 cm
20 2160 cm 2 tubes 15h
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1.1.3.5. Les mesures climatiques.

Pour les expériences P1,P2,C1 et V1, aucune mesure climatique n'a été réalisée sur les sites
expérimentaux. Les données disponibles sont celles des stations climatiques se trouvant a
chaque fois 2 moins de 500 m. Toutefois le site de Collias se trouve dans un environnement
climatique trés particulier (murettes, haie au nord a 3m, serre au sud a 5 m). Sur ce site, nous
exclurons donc toute utilisation des données climatiques pour l'interprétation des données.

Sur l'expérience P3, nous avons installé un dispositif permettant 1a mesure en continu du
rayonnement net (pyrradiométre différentiel), du flux de chaleur sensible (mesure des
fluctuations (Mac Aneney et al., 1988, Bertuzzi, 1989)), des températures de 1'air sec et
humide a 1m et de la vitesse du vent & 1m.

1.1.3.6. Calcul de 1'évaporation.

L'évaporation est calculée 2 partir des profils d'humidité volumique (0) et de potentiels
hydriques par la méthode du plan de flux nul (Vachaud et al., 1978). Au cours de notre étude,
cette méthode nous est apparue peu précise pour une estimation journaliére de 1'évaporation et
principalement en période humide. Le r6le central occupé par 1'évaporation dans ce travail
justifie le développement particulier que nous allons porter sur ce point. Les erreurs ont deux
sources : l'estimation du stock hydrique et la localisation du plan de flux nul.

- Conséquences d'une erreur sur la mesure de I'humidité : ne disposant pas de méthode
non destructive pour la mesure de l'humidité dans la couche de surface, nous sommes
contraints a estimer I'humidité moyenne du site expérimental en prélevant chaque jour des
échantillons sur des points différents. Compte-tenu de la variabilité spatiale de 6, le recours 2
un tel €chantillonage induit donc un terme d'erreur sur l'estimation de & moyenne sur la
parcelle. Pour estimer ce terme d'erreur, nous avons mesuré pour deux situations, humide et
séche, 50 profils hydriques sur les 20 premiers centimétres. Nous obtenons dans ce cas, un
écart-type sur l'humidité volumique moyenne des 20 premiers centimétres (8,,y), 0.014
m3/m3 en condition séche et 0.012 m3/m3 en condition humide. Cet écart-type nous renseigne
sur l'erreur que nous ferions en ne prélevant qu'un échantillon. Pour connaitre l'erreur que
nous commettons en calculant la moyenne sur 10 échantillons, nous avons effectué 2000
tirages avec remise de 10 valeurs de 8,_,, dans les 50 valeurs expérimentales. L'étude faite sur
les 2000 valeurs moyennes de 6, ,, montrent qu'en prenant 10 prélévements, nous faisons une
erreur d'écart-type 0.0036 et 0.0029m3/m3, respectivement pour les situations humide et
séche. Si nous traduisons cette erreur en stock d'eau, nous obtenons une valeur de 0.64 mm.

53



L'écart-type sur la variation du stock hydrique est donc de 1.28 mm ce qui donne pour
1'évaporation, en prenant deux fois I'écart-type, une précision de :

E =E +/- 2.56 mm

Tableau 11.4 : Comparaisons des calculs de 1'évaporation en situation humide lorsque le plan
de flux nul (pfn) est déplacé de 5 & 10 cm.

Ep; E; (mm/j)  E; (mm/j)
(mm/j) pfnaScm pfnal0cm
3.6 2.2 4.0

2.6 1.4 3.5

1.5 1.2 1.6

1.9 3.0 3.8

3.2 2.8 4.7

23 1.8 3.1

- Conséquences d'une erreur sur la localisation du plan de flux nul : lorsque le sol est
sec, la contribution des couches profondes est relativement faible. Une erreur de 10 cm sur la
localisation du plan de flux nul a peu de répercussion sur le calcul de I'évaporation. Par
contre, aprés un apport d'eau, le plan de flux nul se trouve dans les 10 premiers centimeétres et
se déplace probablement assez rapidement. Si nous ne disposons pas de mesure
tensiométrique au sein de cette couche, ce qui est souvent le cas, nous devons faire un choix
arbitraire sur la localisation de plan de flux nul. Sur quelques exemples (Tableau II.4), nous
avons évalué les écarts obtenus sur 'évaporation lorsque nous déplagons le plan de flux nul de
5 210 cm. Cela induit une variation moyenne de 1.4 mm/j.

Cette analyse met en évidence les difficultés soulevées par la méthode du plan de flux nul,
pour l'estimation de I'évaporation journaliére. Celles-ci sont surtout importantes en condition
humide ol la contribution a I'évaporation des 20 premiers centimétres a un poids trés
important. Deux conclusions peuvent &tre tirées de cette analyse :

- elle montre 'intérét des mesures locales non destructives pour l'estimation des stocks
hydriques et la nécessité de resserrer I'échantillonage du potentiel hydrique dans les 10
premiers centimétres afin d'avoir une meilleur localisation du plan de flux nul en situation

humide;
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- elle souligne encore un peu plus l'intérét de travailler avec des données simulées,
dans la mesure ol celles-ci permettent de reproduire la réalité avec une précision meilleure
que celle expérimentale. En effet, I'analyse fine de données d'évaporation ayant un tel niveau
d'erreur, requiert nécessairement la multiplication des mesures pour atténuer les effets des
erreurs de mesure. Ceci alourdirait encore plus la charge expérimentale.

1.1.3.7. Calcul de la conductivité hydraulique

Nous avons appliqué, pour le calcul de la conductivité hydrique, la méthode du plan de flux
nul. Aux erreurs sur les variations de stock d'ean et de localisation du plan de flux nul
(Vachaud et al, 1978) que nous avons évoquées dans le paragraphe précédent, s'ajoutent
celles obtenues sur le gradient de potentiel hydrique. Ainsi, Witono, 1988, obtient, pour une
méme humidité, des valeurs de K qui peuvent varier d'un facteur 10. De plus cette méthode
est limitée a2 une gamme restreinte d'humidité qui est dans la pratique liée a celle de 1a mesure
tensiométrique (0-10 m). Les valeurs de K ainsi déterminées seront donc insuffisantes pour
établir la relation K(8) sur l'ensemble de la gamme de teneur en eau. C'est donc sur cette
relation que nous effectuerons le calage du modéle mécaniste.

1.2 Calage et validation du modéle mécaniste (sol).

Le modele mécaniste sera calé, dans sa version sol, avec les jeux de données expérimentaux
obtenus au cours des expériences C1, P1 et V1. Dans la suite nous appellerons les sols (ou
types de sol) par leurs propriétés texturales, c'est a dire : Limon sableux (C1), Limon argileux
(P1) et Argile (V1). Notons que les propriétés physiques de ces trois sols ne sont pas a
associer 4 un comportement représentatif de la classe texturale, mais aux sols qui ont été
étudiés pour le calage du modéle mécaniste.

1.2.1 Le modéle mécaniste.

Dans la premicre partie (Cf. 1.2), nous avons donné les fondements du modéle mécaniste.
Nous allons maintenant passer en revue les différents choix qui ont été retenus pour sa mise
en oeuvre. Il s'agit, pour la partie sol du modele, de la description des propriétés
hydrodynamiques et thermiques, des conditions limites et des options retenues pour la
résolution numérique des équations du modele.
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1.2.1.1. Définition des couches - masse volumique séche.

Le sol est divisé en plusieurs couches. Chaque couche est une entité homogéne par ses
propriétés physiques (masse volumique, propriétés hydriques et thermiques). Le Limon
sableux ne comprend qu'une seule couche tandis que les deux autres sols en comprennent
trois. Les masses volumiques de chaque couche sont données sur la Figure I1.3.

Masse volumique (g/cm3)
0.9 1 14 1.2 1.3 1.4 15 1.8 17

o 1] I Lel T T ]

10

N
(=]
T

w
o
T

— Limon
sableux

Profondeur (cm)
3 5

— Limon
argileux

70 L — Argile

[+
[=]
T

80 -
Figure I1.3 : Masse volumique séche des couches de sols prises pour le modéle mécaniste.

1.2.1.2 Les relations "potentiel matriciel - teneur en ean"

Dans les relations "potentiel matriciel-teneur en eau", nous avons choisi de caractériser la
teneur en eau par I'humidité massique du sol (w exprimée en kg/kg). Ceci se répercute sur les
relations W(6) qui, pour une méme relation y(w), sont paramétrées par la masse volumique du
sol. Ces relations ont été établies 3 partir des mesures de terrain et de laboratoire (Cf.
I1.1.1.3.3.).

Les formulations analytiques classiques (Clapp et Hornberger, 1978, Van Genuchten, 1980)
ne permettent pas de décrire la relation "potentiel matriciel - teneur en eau” sur 'ensemble de
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ces données. Nous avons donc conservé le formalisme de Van Genuchten, 1980, mais en
ajustant plusieurs relations analytiques pour différents domaines de teneur en eau :

=( ) 1)
W-W, 1+(oyp)n
ou:
- w, est la teneur en eau 2 saturation (kg/kg);
- w, est la teneur en résiduelle (kg/kg);
- a (m-1), n et m sont des coefficients numériques avec m=1-1/n et n>1.

Les résultats de l'ajustement (Annexe VII, Figure II.4) font apparaitre des différences
importantes entre les sols. '

100000 . -

[} \‘
Y \b~ - Arglle {modale)
oo | % N o Argile (exp.)
\~CL_‘ — Uimon arglleux (modale)
~
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Figure I1.4 : Relations Y(w).
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1.2.1.3 la conductivité hydraulique.

Witono & Bruckler, 1989, ont montré la difficulté de reproduire sur I'ensemble de la gamme
de teneur en eauy, la relation "conductivité hydraulique - teneur en eau" avec les formulations
analytiques classiques telles que celles de Mualem, 1976 ou de Van Genuchten, 1980. Par
conséquent, nous reprendrons la forme polyn6miale que proposent Witono & Bruckler, 1989,
en prenant un polyndme de degré trois :

log;(K) = agta,; w+a, w2+as w3 (I1.2)

La teneur en eau est a nouveau caractérisée par 1'humidité massique. Le calage du modéle
mécaniste (Cf. 11.1.2.2.) se faisant sur la détermination de la conductivité hydraulique, nous
avons voulu limiter le nombre de paramétres a caler, en faisant I'hypothese qu'il n'y a qu'une
relation K(w) par sol. Ceci implique que les variations de K(8) d'une couche i l'autre sont
alors contr6lées par la masse volumique. Il est probable que cette approximation ne
corresponde pas a la réalité. Toutefois, nous pouvons privilégier, par la procédure de calage,
la connaissance de K(8) sur une couche en favorisant la convergence modéle-expérience sur
celle-ci. Les valeurs des coefficients de la relation (II.2) seront données dans la suite (Cf.

Tableau I1.6.).

1.2.1.4. Le coefficient de diffusion gazeuse.

A partir de mesures du coefficient de diffusion gazeuse faites & 20°C sur plusieurs sols de
texture différente, Bruckler et al., 1989a établissent une relation entre le coefficient de

diffusion (D) et la porosité libre a 1'air (por,):
D =0.229-10-4-(por,)2-248 (IL.3)
Nous avons repris cette relation pour les trois sols. Nous pouvons remarquer que celle-ci

présente des variations (relation parabolique) en fonction de la teneur en eau beaucoup moins
fortes que celles de la conductivité hydraulique (relations exponentielles).

1.2.1.5. La conductivité thermique apparente.

11 est possible de déterminer la conductivité thermique apparente (A*) 2 partir des mesures de
température dans le sol en résolvant I'équation de la chaleur (Balabanis, 1987, Witono, 1988).
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Toutefois, Witono obtient des valeurs trés variables, et Richard et al., 1989 montrent qu'une
mauvaise localisation des capteurs de température peut conduire 2 des erreurs importantes sur
A*. Nous prendrons donc un formalisme simplifié développé par Van de Griend et O' Neill,
1986. A partir d'une analyse faite sur 1446 sols (Clapp et Hornberger, 1978), ils établissent
par régression multiple la relation suivante :

A, = 0.654:A(0) - 2300-6 + 1890 (11.4)
ou:
- A, est l'inertie thermique lorsque le sol est & saturation (J m-2 K-1 s-1/2);
- A(D) est l'inertie thermique du sol & 'humidité 8 (J m-2 K-1 s-1/2),

L'inertie thermique est donnée par :

A(B) = (A+(8)C(B))1/2 (IL.5)
ol :
- C(0) est la capacité calorifique volumique du sol (J/m3/°K). Celle-ci est calculée 2 partir
des fractions volumiques de chaque constituant du sol (matrice solide, eau et air) et de leur
capacité calorifique volumique.

Sur l'ensemble des sols étudiés les auteurs montrent que A varie de 2100 et 2900
Jm-2K-1s-1/2 et donnent des valeurs moyennes par classe de texturale. Des équations (I1.4) et
(IL.5) nous pouvons exprimer A* par la relation :

A* = 1/C(8)-(1/0.654-(A,+2300-8-1890))2 (11.6)

Nous avons pris les valeurs de A, données par Van de Griend et O'Neill, 1986,
correspondantes aux classes texturales des trois sols :

- Limon sableux : 2570 ] m-2 K-1 s-1/2
- Limon argileux : 2505 J m-2 K-1 g-1/2
- Argile : 2180 J m-2 K-1s-1/2

Avec ce formalisme, A* varie de maniére quasi-linéaire (Figure II.5) en fonction de 0. Les
valeurs obtenues sont d'un ordre de grandeur satisfaisant (dans la littérature nous trouvons des
valeurs qui varient de 0.1 & 3.5 W/m/°K), mais la forme des courbes A\*(6) présente une allure
inhabituelle, les courbes expérimentales ayant une forme sigmoide. Pour évaluer 1'impact
d'une mauvaise estimation de A*, nous avons mené une analyse de sensibilité du modele
mécaniste 3 la conductivité thermique sur quelques variables de sortie, telles que
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Tableau I1.5 : Sensibilité du modéle mécaniste a la conductivité thermique. Comparaisons
sur quelques variables obtenues aprés 60 heures de simulation par le modéle mécaniste.

classe texturale Ecum 005 T,
(oam) (m3/m?) C)
A* 0.5\ Ar 0.5-A* A* 0.5-\"
sable 51 51 0.112 0.112 303 319
argile-limoneuse 12.1 119 0.282 0.284 259 273
argile 124 122 0.331 0.333 263 26.8
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I'évaporation, I'humidité volumique des cinq premiers centimétres (6,_s) ou la température de
surface. Cette analyse fait apparaitre, en utilisant les propriétés hydrodynamiques données par
Clapp et Hornberger, 1978, pour les classes texturales sableuse, argilo-limoneuse et
argileuse, une faible sensibilité du modele a A* (Tableau IL.5).

1.2.1.6. Les conditions aux limites et initiales

Les conditions aux limites sont issues des observations expérimentales. A la limite
supérieures, 1, est déterminé a partir de 'humidité de surface qui est obtenue en extrapolant
manuellement les profils hydriques 2 la surface, tandis que T est directement mesurée par des
sondes platines. A la limite inférieure, le potentiel hydrique est celui mesuré au cours des
expériences tandis que la température est supposée constante et égale 2 la température initiale

450 cm.

Pour avoir les conditions aux limites & tout instant, des interpolations sont faites entre les
mesures. Pour la température, la fréquence d'échantillonnage est suffisante pour effectuer des
interpolations linéaires, tandis que pour le potentiel hydrique, nous avons utilisé des fonctions
"splines". Lorsque nous avons en surface moins de deux mesures par jour, l'alternance jour-
nuit est restituée en fixant les minima et les maxima d’humidité 2 6h et 18h (Figure I1.6). Les
minima sont établis & partir de la valeur moyenne observée a4 14 heures, tandis que les
maxima sont fixés 2 0.05 m3/m3.

Les profils initiaux de température et de potentiel hydrique sont issus des mesures de
température, des mesures d'humidité de 0 a 20 cm et des mesures tensiométriques de 20 4 80

cm.

1.2.1.7. Caractéristiques numériques.

Pour la résolution du systtéme d'équations différentielles (Cf. 1.1.2.4), nous utilisons la
méthode des éléments finis. Nous avons pris pour le calage du modele mécaniste, un maillage
comprenant 26 a 30 €léments. Les noeuds sont répartis de maniére réguliére de 0 4 80 cm,
avec toutefois un resserrement important au voisinage de la surface et dans une moindre
mesure au niveau de la limite inférieure. Ce nombre de noeuds est un compromis entre, d'une
part la précision des résultats et d'autre part, la diminution des temps de calcul.
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Figure I1.6 : Evolution de I'humidité de surface du Limon argileux.
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Figure I1.7: Relations K(w)
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Le pas de temps est compris entre 5s et 600s. Ses variations sont gérées automatiquement en
fonction des variations des variables d'états y(z) et T(z). Lorsque celles-ci varient fortement,
les pas de temps tendent a diminuer.

1.2.2 Calage et validation du modéle mécaniste.

1.2.2.1 Procédure de calage.

Nous avons effectué le calage sur les parameétres ag, a;, a, et a; de la relation K(w) (Cf.
I1.1.2.1.3.). Celui-ci s'est fait en minimisant les écarts entre les humidités calculées et
mesurées a 0.5, 1.5, 2.5, 3.5, 4.5, 5.5, 6.5 et 8.5 cm. En limitant notre critére de calage 2
I'évolution de Thumidité dans les 10 premiers centimétres, nous privilégions de fait la
connaissance de la conductivité hydraulique de la couche de surface (Cf. 11.1.2.1.3.). Le choix
de cette couche se justifie d'une part par l'importance des variations de la teneur en eau dans
cette couche et, d'autre part, par le réle qu'elle joue dans les processus physiques de
réalimentation en eau de la surface (Cf. 1.1.2.).

Pour limiter les temps de calcul, nous avons pris une période de calage de 4 ou 5 jours
selon les sols. Le calage a été fait avec le programme HAUSS9 développé par I'INRA qui
utilise 1a méthode itérative de convergence de Gauss-Marquardt et le critére du maximum de

vraisemblance (Bard, 1974).

1.2.2.2 Résultats du calage et performances du modéle

Les relations K(w) (Figure IL.7 et Tableau II.6) font apparaitre des variations de la
conductivité hydraulique entre les sols, pouvant atteindre, pour une valeur de w, cinq
puissances de dix. Nous n'avons utilisé pour le calage du modéle mécaniste qu'une petite
partie des données acquises aux cours des expériences C1, P1 et V1. Nous disposons donc de
mesures complémentaires indépendantes de celles employées dans la procédure de calage qui
vont pouvoir étre mises a profit pour tester le modele et le valider.

Validation sur Ia conductivité hydraulique : nous avons comparé les courbes K(w) aux
estimations expérimentales faites dans la couche 20 - 50 cm (Figure I1.7) sur le Limon
sableux et le Limon-argileux. Les résultats expérimentaux confortent la pertinence des
relations ajustées. Sur le Limon sableux qui ne comprend qu'une seule couche, la concordance
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des deux approches est trés bonne. Par coni:z, avec le Limon argileux, nous avons une légére
sous-estimation de la relation calée par rapport aux données expérimentales. Ces données sont
acquises pour la plupart dans la troisitme couche dont la densité apparente est de 1.6 contre
1.29 pour la couche de surface. Or, nous avons paramétré par commodité les variations de
K(6) d'une couche a l'autre par les variations de densité. I1 est donc fort probable qu'une telle
procédure soit tout a fait insuffisante, ce qui expliquerait le décalage entre la relation K(w)
calée et les points expérimentaux.

La forme analytique de la relation K(w), qui n'a’aucune signification physique en soi, ne peut
pas étre extrapolée en dehors de la gamme d'humidité ayant servie au calage et notamment
pour w supérieur a 0.317, 0.285 et 0.284 kg/kg pour le Limon sableux, le Limon-argileux et

I'Argile.

Tableau I1.6 : Valeurs des paramétres de la relation K(w) et comparaisons modgle-expérience
de 'humidité volumique obtenues 2 0.5, 1.5, 2.5, 3.5, 4.5, 5.5, 6.5, 8.5, 12.5 et 17.5 cm
cours des périodes de calage et de validation.

Sol a, a; 2, a2 Pente  Ordonnée r2
obs/cal obs/cal

Limon sableux -148 541 -54.4 148. 0.91 0.013 0.92
Limon argileux -15.1 60.4 -409. 1250. 0.94 0.014 0.97
Argile -162 362 -90.3 127. 0.92 0.018 0.97

Validation sur l'évelution de I'humidité : n'ayant pris que 4 ou 5 jours pour la période de
calage, nous avons donc des périodes de validation relativement longues allant de 9 jours pour
le sol argileux 2 15 jours pour le Limon argileux. Les Figures I1.8a, 11.9a et 11.10a montrent,
les évolutions des humidités volumiques calculées et mesurées pour quatre niveaux dans les
couches de surface pour les trois sols. L'évolution de I'humidité volumique dans les 10
premiers centimétres continue 2 &tre bien estimée en dehors de la période de calage. Au dela
de 10 centimétres, zone n'ayant pas servi au calage, nous avons également une bonne
restitution de I'humidité sur I'ensemble des périodes de calage et de validation.

Toutefois, d'aprés la Figure I1.11 et les résultats de la régression entre les valeurs calculées et
observées de 'humidité volumique dans les 20 premiers centimétres (Tableau II.6), nous
constatons que le modéle surestime la teneur en eau & 0.5 cm lorsque le sol est sec. Une telle
difficulté & reproduire les profils hydriques au voisinage de la surface en situation séche a déja
été constatée par Witono, 1988. La procédure utilisée pour extrapoler les profils hydriques 2 la
surface pourrait constituer un élément d'explication. De plus, nous n'avons pas pris en compte
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les croites de surface formées au cours des apports d'ean. Celles-ci ont probablement des
conductivités hydrauliques et des coefficients de diffusion gazeuse plus faibles, ce qui devrait
se traduire par un asséchement des crofites en cours de journée plus important que celui prévu
par le modele.

Validation sur 1'évolution de la température : les comparaisons faites sur la température
(Figures I1.8b, I1.9b et I1.10b) montrent que le modéle reproduit bien la décroissance de
l'amplitude des variations journaliéres de la température. Nous observons toutefois un
décalage (jusqu'a 5°C) sur l'amplitude et la phase de l'onde thermique entre les valeurs
calculées et observées. Nous avons 13, les symptdmes d'une mauvaise estimation de la
conductivité thermique qui semble étre sous évaluée dans le cas de l'argile et sur-évaluée pour
les autres sols. L'absence de détermination spécifique de A* expliquerait ce décalage. Celui-ci
ne devrait théoriquement pas affecter les calculs de I'humidité volumique et de 1'évaporation
(Cf.11.1.2.14.).

Validation sur I'estimation de I'évaporation : I'estimation de 'évaporation sur les périodes
de validation et de calage fait bien ressortir les comportements différents des trois sols (Figure
11.12). En fin de séquence nous avons une erreur sur le cumul de 1'évaporation de 4mm (0.18
mm/j) pour le Limon argileux, de 3.5 mm (0.27 mm/j) pour le Limon sableux et de 0.6 mm
(0.05 mm/j) pour 1'Argile. Ces écarts peuvent en partie s'expliquer par la non prise en compte
de la crofite de surface. Prenons le cas du Limon argileux : le modéle a tendance 2 sous-
estimer I'évaporation en période humide (début de séquence) et 4 la surestimer en situation
séche. Or il semblerait, d'aprés des observations visuelles faites sur les parcelles, que le
changement de couleur li€ a la diminution de I'humidité apparaisse en dernier au niveau des
croites. La plus grande compacité du sol dans celles-ci assurerait une conductivité plus
grande en début d'asséchement. Par contre, en situation plus séche, la crofite de surface
constiturait un frein envers les transferts d'eau. Le modéle mécaniste simulerait en fait le
comportement du sol avant la formation d'une crofite.

1.2.2.3. Conclusion.

Malgré les imperfections de la procédure choisie, le modéle mécaniste calé sur trois sols
permet de bien reproduire la variabilité des comportements hydriques de sols aussi différents
que le Limon sableux et I'Argile. Les écarts modéle-expérience constatés sur certaines
variables ne sont jamais trés importants et ne s'apparentent pas 2 un fonctionnement physique
du sol aberrant. Nous disposons en fin de compte, d'un simulateur de données, reproduisant le
fonctionnement hydrique et thermique de trois sols contrastés qui sont, A certaines
approximations prés (absence de croite, estimation de A*, K(6) en profondeur déduite de la
relation calée en surface avec une simple correction par pg), voisins des sols expérimentaux
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de Collias, Poirson et Vignéres. Dans la phase de génération de données, le modéle mécaniste
sera repris pour simuler le comportement hydrique et thermique de ces sols lorsqu'ils sont
soumis 2 des situations hydriques et a des sollicitations climatiques variées.

1.3 Simulations des données par le modéle mécaniste.

Nous allons dans la suite reprendre la version du modéle mécaniste couplée avec le bilan
d'énergie de surface et le calcul des flux convectifs qui est développée dans la premiére partie
(Cf. 1.1.3). Les propriétés hydrodynamiques seront celles utilisées ou calées au cours des
phases de calage et de validation du modéle mécaniste.

1.3.1. Mise en oeuvre du modéle mécaniste.

1.3.1.1. couplage avec le bilan d'énergie et la modélisation des flux convectifs.

Nous avons vu (Cf. 1.1.3.) que la mise en oeuvre du couplage du modele mécaniste nécessitait

la connaissance :

- des variables climatiques : Rg, Ra, T,, Pv, et Ua;
- des caractéristiques de surface : z, a, €.

Les variables climatiques.

Ra n'étant pas une mesure de routine disponible dans toutes les stations climatiques, nous
I'estimerons par la formule de Brutsaert, 1975:

Ra = 1.24-(pv,/T,)}/7-0T,4 (IL7)

~

ol
- pv, est donné en mb et T, en ‘K. Ces deux grandeurs sont mesurées a 2m.

L'équation (I1.7) a été établie pour des jours clairs et sa validité a été vérifiée par Mermier et
Seguin, 1976, sur le site de mesures climatiques de I'INRA a Avignon. Nous I'utiliserons
toutefois indistinctement pour toutes les journées, avec ou sans nuages. Les données
climatiques nécessaires sont donc réduites a la connaissance des quatres variables : Rg, T,
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Pv, et Ua. Dans la suite, nous utiliserons des séquences de données horaires. Les
interpolations temporelles se feront 4 I'aide de fonctions "splines".

Les caractéristiques de surface :

- L'albédo est donné par une relation unique pour les trois sols :

si6, = 0.3 a(0,) = 0.1
sif, < 0.1 a(0,) = 0.25
si0.3>6,20.1 a(8y)= 0.25 - 0.75-(6-0.1)

ou 6 est I'humidité volumique 2 la surface du sol. Les seuils d'humidité et d'albédo
proviennent de mesures effectuées par Passerat de Silans, 1986, sur la parcelle de Poirson
(Cf.11.1.1.1)

- I'émissivité d'un sol nu est en général, sur l'ensemble du domaine speciral, comprise
entre 0.9 et 0.98 (Hillel et Van Bavel, 1976, Récan, 1982, Menenti, 1984). Pour notre part
nous la fixerons a 0.95 pour les trois sols.

- La longueur de rugosité de surface z, sera égale 3 1 mm. Toutefois, nous serons
amenés a tester son effet sur les modéles simplifiés. Pour cela nous prendrons des valeurs

comprises entre 1 mm et 1 cm.

1.3.1.2 Caractéristiques numériques.

La seule modification apportée dans la version simulation du modgle mécaniste par rapport a
celle prise pour le calage, a ét€ faite sur le nombre de noeuds. Nous avons effectué des tests
préalables sur un premier maillage de 40 noeuds et un second de 100 noeuds. Les
comparaisons ont €té faites sur deux variables, E; et 6y_s (Tableau I1.7). Les résultats obtenus
sur deux journées montrent des différences de 0.2 mm/j sur E; et de prés de un point (0.01
m3/m3) d'humidité pour 6, 5. Nous retiendrons donc dans la suite le maillage de 100 noeuds
qui minimise les effets de linéarisation des variables vy et T dans l'espace.

1.3.2 Simulations des données par le modéle mécaniste.

Trois jeux de données ont €t€ simulés. Un premier jeu, que nous appellerons dans la suite jeu
de données principal, sera employé pour 1'étude des propriétés du modeéle mécaniste et pour la
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Tableau II.7 : Comparaisons de deux maillages sur des résultats de simulation de deux jours

(J1 et J2) faites avec le modéle mécaniste.

Variable 40 noeuds 100 noeuds
6,5 1 0.273 0.282

12 0.237 0.247
E; 11 4.87 5.00

]2 5.04 5.14

Potentiel hydrique total (m)
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Figure 11.13 : Profils initiaux de potentiel hydrique pour les simulations du jeu de données

principal.
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mise au point des modéles simplifiés. Une validation partielle de ces modeles sera faite sur un
second jeu de données, indépendant du premier, par les séquences climatiques retenues. Ce
jeu devrait permetire de tester la prise en compte du climat par les modeles simplifiés. Enfin,
une derniere simulation de 45 jours, servira de base pour une étude de la dégradation des
conditions d'utilisation des modeles a partir de scénarios (quatriéme partie).

1.3.2.1 Le jeu de données principal.

Dans la premiére partie (Cf. 1.2.4.), nous avons identifié un certain nombre de facteurs
susceptibles d'intervenir dans les modéles simplifiés d'estimation de 1'évaporation : le type de
sol, I'état hydrique et thermique de la surface et la demande climatique. Ces facteurs ont
déterminé le plan de simulation. Celui-ci combine trois sols, quatre situations initiales
d'humidité et cinq séquences climatiques, ce qui fait au total 60 simulations.

- Les trois sols sont ceux décrits précédemment. Nous avons vu qu'ils
couvraient un domaine trés large de propriétés hydrodynamiques.

- Les séquences de données climatiques (Annexe VI) ont été recueillies par la
station INRA de bioclimatologie d'Avignon qui mesure en routine Rg, Pv,, Ta et Ua au pas de
temps horaire. Nous avons retenu cing séquences de 15 jours réparties tout au long de I'année.
Celles-ci présentent des demandes évaporatives trés contrastées (Tableau I1.8). Notons que les
parts convectives et radiatives sont trés variables. Ceci refléte une des particularités du climat
Avignonais marqué par une présence fréquente de mistral qui est un vent fort, froid et sec.

- Le choix de faire varier la situation initiale du profil d'humidité répond 2 un
double objectif. D'une part, nous ne pouvons pas exclure a priori que les relations "état de
surface - évaporation" soient affectées par l'histoire du profil hydrique et 'humidité des
couches profondes. D'autre part, nous avons avec ces différentes situations initiales la
possibilité de simuler le comportement du sol pour une méme demande climatique, mais avec
des conditions hydriques différentes. Les profils initiaux choisis (Figure 11.13) correspondent
a un sol humide (H), sec (S) et a un sol initialement sec qui a recu soit une petite pluie (HS1),
soit une pluie plus importante de quelques dizaines de mm (HS2). Les profils initiaux de
température sont supposés au départ homogenes. La température est celle relevée a 50 cm sur
le site de mesure climatique au premier jour de la séquence choisie.

Pour alléger le texte, nous avons établi un systéme d'abréviations qui est portée en Annexe V.
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Tableau 11.8 : Caractéristiques des séquences climatiques des jeux de données
(l'identification des climats est précisée en Annexe V) .

Identification Epj Epj min Epj max Part Part
climat moyenne (mm/j) (mm/j) radiat. convect.
(mm/j) moyenne moyenne
(mm) (mm)
Jeu de données principal

"Juil" 5.30 3.72 7.46 3.00 2.30

"Aout" 4.38 1.29 8.91 2.31 2.06

"Octo" 0.97 0.25 1.80 0.71 0.27

"Mars" 4.88 3.64 7.44 0.78 4.10

"Nove" 0.93 0.10 2.10 047 0.47
Jeu de données complémentaire

"Fevr" 1.07 0 2.25 0.18 0.87

"Mail" 5.01 3.26 8.07 2.54 2.47

"Aou2" 4.72 3.53 6.32 2.59 2.13

"Sep3" 2.14 0.52 3.84 1.60 0.55
Jeu de données pour scénarios

"pig0" 4.33 0.92 7.99 2.65 1.69

1.3.2.2 Le jeu de données complémentaire

Un jeu de données complémentaire & été obtenu afin de tester les modéles simplifiés sur des
conditions climatiques différentes de celles du jeu de données principal. Ce jeu de données
combine les trois sols avec quatre séquences climatiques de 20 jours. Nous n'avons repris que
le profil initial humide (H). Les séquences climatiques ont €ét€ choisies pour combler les
manques du jen de données principal en essayant de privilégier les jours de vent du sud, plus
chaud et plus humide que le mistral et de couvrir des gammes de Ep; comprises entre deux et

trois millimétres (Tableau II.8).
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1.3.2.3. Le jeu de données pour 1'étude des scénarios

Ce jeu de données a comme principale particularité d'étre beaucoup plus long que les
précédents avec une séquence climatique de 45 jours (données provenant de l'expérience P3
Cf. 11.1.1.2)). Une seule simulation a été faite sur le Limon argileux. Deux séquences
pluvieuses ont lieu en milieu de séquence avec une pluie de 3.8 mm le 172me jour et de 27.2

mm le 34éme jour.

1.4 Conclusion,

Nous avons effectué des simulations de données 2 partir d'un modéle mécaniste de transferts
couplés d'eau et de chaleur. Le modéle a d'abord été calé sur les résultats récoltés au cours de
trois expériences réalisées sur des sols présentant des propriétés hydrodynamiques trés
.contrastées. De cette démarche nous pouvons tirer quelques remarques sur les phases de

calage et de simulation:

Phase de calage : Pour alléger la procédure de calage, des hypothéses ont été faites. Celles-ci
sont par ordre décroissant d'importance :

- pas de prise en compte de la croiite de surface (le modéle simulerait en fait le
sol avant la formation d'une crofite de surface);

- une relation unique K(w) pour toutes les couches de sol;

- conductivité thermique issue de la bibliographie;

- une relation unique D(por,) pour les trois sols.

Nous pouvons nous demander, si avec un tel assemblage de propriétés hydrodynamiques,
nous n'avons pas engendré un cas irréaliste, n'assurant pas une bonne cohérence entre les
différentes variables simulées. L'analyse des résultats montre qu'en ayant centré le calage sur
la détermination de K(w) dans les 10 premiers centimétres, nous obtenons sur les variables
telles que I'humidité de surface ou 1'évaporation, des écarts modele-expérience assez faibles.
De plus, le modele mécaniste permet de distinguer trés nettement les différences de
comportement hydrodynamique entre chaque sol sur une large gamme de conditions
hydriques. Le modéle mécaniste devrait donc permettre une bonne cohérence entre
I'évaporation et les variables de surface qui seront dans la suite reprises dans la modélisation

simplifiée.
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2. LES MESURES OBTENUES PAR TELEDETECTION.

Dans ce chapitre, nous présenterons deux types de mesure : la radiométrie infra-rouge
thermique pour la mesure de la température de surface et les mesures de rétrodiffusion
hyperfréquence pour l'estimation de I'humidité de surface. A partir d'une analyse physique de
la mesure, nous préciserons la nature de ces variables de surface qui seront introduites dans la
modélisation simplifiée de 'évaporation. Nous évaluerons enfin la précision qu'il est possible
d'atteindre sur ces variables.

Un déséquilibre trés net apparaitra sur la présentation des deux types de mesure en faveur des
mesures de rétrodiffusion hyperfréquence. Deux raisons permettent de le justifier.

- L'acquis sur la radiométrie infra-rouge thermique est actuellement beaucoup plus
important que dans le domaine des hyperfréquences. Nous nous placerons donc comme
utilisateur d'une technique qui a déja fait ses preuves. Par contre, la télédétection
hyperfréquence s'est developpée plus tardivement. En ce qui nous concerne, 'estimation de
I'humidité 2 partir de mesures radar est encore sujet de recherche.

- L'ensemble du travail s'inscrit dans un cadre expérimental plus vaste visant a
améliorer l'interprétation des informations acquises par un radar et 2 développer des méthodes
utilisant ces informations pour l'estimation de I'évapotranspiration (cas des sols nus et des

couverts végétaux).
2.1 La télédétection infra-rouge thermique.

Le domaine spectral de l'infra-rouge thermique (IRT) regroupe les rayonnements dont les
longueurs d'onde sont comprises entre 3 et 20 um. L'origine de ce rayonnement provenant de
la surface de la terre est principalement die a son émission radiative. En effet, la température
étant en général comprise entre 230°K et 330°K, le rayonnement électromagnétique terrestre,
d'aprés la loi de Planck, occupe essentiellement la bande [3-20] um avec un maximum au
voisinage de 10um. De plus, au dela de 3-4 um, la réflexion du rayonnement solaire est
négligeable (Figure I1.14). En mesurant donc par radiométrie le rayonnement €mis par une
surface, nous avons accés 2 une information sur sa température.
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Tableau I1.9 : Erreur faite sur la température de surface lorsque nous supposons que T=T4p,
pour plusieurs valeurs de rayonnement atmosphérique (Ra) et d'émissivité du sol (gy

Ra(w/m?) 0.85 090 092 0098

100 921 6.04 4381 1.18
200 656 432 344 0385
300 397 263 210 052
400 146 097 077 0.19

Tableau I1.10 : Erreur faite sur la température de surface lorsque nous supposons que
'émissivité est égale a 0.95, pour plusieurs valeurs de rayonnement atmosphérique (Ra) et
d'émissivité "vraie" du sol (gg)

Ra(w/m2) 0.85 090 092 098

100 637 3.14 1.87 -1.83
200 455 225 134 -132
300 277 138 0.82 -0.81
400 1.02 051 030 -030
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2.1.1. Bases physiques des mesures radiométriques dans l'infra rouge
thermique.

En négligeant la réflexion du rayonnement solaire, la densité de flux du rayonnement IRT
provenant d'une surface s'écrit :

OrT = Eqr1OTs + YgpTRaRy = 0Th4 (IL.8)

~

ou:
- g est I'émissivité de la surface;
- Y est la réflectivité;
- I'indice IRT désigne le domaine spectral sur lequel s'appliquent les grandeurs physiques.
- Tp est la température de brillance (°K). Celle-ci correspond 2 la température qu'aurait un

corps noir émettant un flux ¢pr.

En supposant que la transmittance dans le sol est négligeable, Y rr=1-€z. Nous voyons que
T,, peut Etre déduite de ¢y, Si ggrr et Ragr sont connues. La notion de surface, dans le cas
de T est li€e a la pénétration d'un rayonnement dans le sol qui est avec I'IRT comprise entre 1
et 10 um. Pour une application a la modélisation de 1'évaporation, la couche participant a
I'émission radiative est suffisamment mince pour étre assimilée 2 la surface.

La connaissance de 1'émissivité est probablement l'obstacle majeur pour une estimation
précise de T;. Dans le domaine de longueur d'onde [8-14] um, I'émissivité d'un sol nu peut
varier de 0.85 a 0.98 (Stoll, 1990). Ces variations sont dues & la nature des constituants
minéraux, 4 I'humidité du sol (ggrr augmentant avec 'humidité), 2 la rugosité du sol et 'angle
d'incidence au dela de 30°. Dans la pratique, €, est souvent mal connue et ses variations dans
le temps sont difficiles a prévoir. Deux types d'approximation peuvent tre envisagés. D'une
part, nous pouvons supposer que T,=Tg (e,=1). Une telle hypothése présente l'avantage de ne
pas avoir a connaitre Raggy. Nous pouvons, d'autre part, estimer € par une valeur moyenne de
réferrence (0.95 par exemple) et ainsi calculer T, si Ragy est connu. Les erreurs sur T,
engendrées par ces approximations ont été calculées pour différentes situations d'émissivité
du sol et de rayonnement atmosphérique (Tableaux I1.9 et I1.10). Les erreurs peuvent
atteindre plusieurs degrés. La seconde méthode donne dans l'ensemble de meilleurs résultats.
Toutefois, elle nécessite 1a connaissance de Rajgy qui n'est pas toujours bien connu. De plus,
l'intérét de cette méthode n'est plus évident lorsque £.>0.95.

A cette source d'erreur, il convient également d'ajouter, lorsque la mesure est faite d'un
satellite, les effets atmosphériques sur la transmission du rayonnement IRT, qui viennent
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perturber la mesure. Seguin et al., 1989, estiment par-exemple a 4°, l'erreur liée a ces effets
dans les régions saheliennes. Il est toutefois probable que dans les prochaines années, la
contribution de l'atmospheére sera mieux prise en compte. Dans le cas des sols nus, l'utilisation
de 1a méthode du "local split window" (Becker & Li, 1990, Becker & Li, 1991) semble

prometteuse.

2.1.2. Mesures expérimentales.

Les mesures expérimentales ont été réalisées a 'aide de radiothermomeétres de type HEIMAN
KT17 qui mesurent le rayonnement sur la plage [8-14] um. Toutes les mesures ont été
réalisées en visée verticale au cours des expériences P2 et P3 (Cf. I1.1.2.2). Les configurations
de mesures étaient les suivantes :

Expérience  hauteur du Ouverture ~ Diamétre de la fréquence des
radiomeétre surface de mesure mesures
P2 19.5m 10° 34m 1 mesure /j 2 15h
P3 3.0m 34° 1.8m en continu

La résolution en température sur un corps noir, donnée par le constructeur, est de 0.70°C. Ne
disposant pas de valeurs expérimentales de gy et de Ragy, nous avons assimilé T, 2 Tp.

2.2. Télédetection radar : principes, signification et acquisition des mesures.

2.2.1. Principe de la mesure radar.

Les radars utilisés en télédétection, sont des systémes actifs qui émettent un rayonnement
éléctromagnétique de fréquence comprise entre 1 GHz et 20 GHz. Le rayonnement réfléchi
est mesuré selon la direction de propagation du rayonnement incident (Figure I1.15). On parle
dans ce cas de rayonnement rétrodiffusé. Un certain nombre de paramétres li€s au
fonctionnement du radar doivent étre définis. 1l s'agit :

- de la fréquence;

- des polarisations des rayonnements émis et réfléchis (H et V pour les polarisations
verticale et horizontale);
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- de I'angle d'incidence.

Le choix d'un jeu de ces paramétres constitue une configuration du radar. Les mesures radar
sont la plupart du temps exprimées sous forme de section efficace de rétrodiffusion (o).
Celle-ci est une caractéristique de la surface observée, qui quantifie son pouvoir de
rétrodiffusion. C'est donc a cette grandeur qu'aboutiront les traitements du signal radar. En
raison de sa forte dynamique de variation, o, est la plupart du temps exprimée en décibel

(P(dB) = 10log;o P).

Radar

Emission (Pe)

Surface du sol

W oD

e

Igffusion

T R ST

Transmission

Figure I1.15 : Schéma de principe de la mesure radar.
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b)

c)

4-—=——»
O

Figure I1.16 : Schéma de principe de la réflexion d'une onde électr. = .nétique sur :
a) une surface lisse;
b) une surface rugueuse;
la figure c) décrit le cas de la diffusion de volume.
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2.2.2. Signification des mesures radar.

2.2.2.1 Réflexion d'une onde électromagnétique.

Considérons deux milieux : 1'air dans lequel se propage une onde incidente et le sol qui
présente des propriétés diéléctriques différentes. Ces deux milieux sont séparés par une
surface pouvant avoir une forme quelconque dans les trois dimensions de l'espace (Figure

I1.16).

Lorsqu'une onde électromagnétique se propageant dans l'air rencontre une surface lisse et
infiniment grande, nous avons un partage de I'énergie véhiculée par le rayonnement incident,
en une onde réfléchie et une onde transmise dans le sol. Dans ce cas, nous avons une réflexion
spéculaire, avec une onde réfléchie qui se propage selon une direction, symétrique par rapport
a la normale, de la direction incidente. Le partage de I'énergie entre les ondes transmises et
réfléchies est caractérisé par la réflectivité qui dépend des propriétés diélectriques du sol.

Quand la surface n'est plus plane mais rugueuse, la réflexion se fait dans toutes les directions
de l'espace : elle est alors dite diffuse. La répartition de 1'énergie selon les directions de
'espace dépend de la rugosité.

L'énergie transmise dans le sol est en partie absorbée et en partie réfléchie. Le sol n'étant
jamais un milien homogéne, les réflexions dans le sol se font de maniére diffuse, nous
parlerons de diffusion de volume. On considére généralement que 1'épaisseur de sol qui
participe a ce processus est de 1'ordre de grandeur de la longueur d'onde.

Le processus de rétrodiffusion des ondes radar affecte donc un volume de sol de quelques
centimétres d'épaisseur. Deux facteurs auront un réle prédominant : 1a rugosité qui gouverne
la répartition du rayonnement réfléchi dans toutes les directions de 1'espace, et la réflectivité
dépendant de la permittivité diélectrique, qui régle le partage €nergétique entre les ondes
réfléchies et transmises dans le sol.

2.2.2.2 Permittivité diélectrique des sols.

La permittivité di€lectrique du sol dans le domaine des hyperfréquences est une fonction de la
nature des constituants, de leur forme et de la géométrie de leur assemblage (De Loor, 1968,
Wobschall, 1977, Dobson et al., 1985). Les aspects géométriques étant complexes, ceux-ci
sont la plupart du temps, soient négligés, soient ramenés a des formes simples. Quatre types
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Figure 11.17 : Relation "teneur en eau - permittivité diélectrique” pour deux sols de texture
différente (d'aprés Ulaby et al., 1982)

de constituants sont en général pris en compte : les constituants minéraux, l'air, I'eau libre et
I'eau liée qui ont une permittivité diélectrique relative (g,) de :

Minéraux 4.5-8
(Feldspath) (4.5-5)
(mica) (8)
air 1
eau libre 79
eau liée 3
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Nous voyons qu'il existe un contraste important entre 'eau libre et les autres constituants. Sa
forte permittivité diélectrique est diie aux propriétés de polarisation des molécules d'eau qui
sont modifiées lorsqu'elles sont li€es a la phase solide (principalement sur les argiles) par des
liaisons électriques. La teneur en eau volumique est donc un élément essentiel de la
permittivité di€lectrique des sols. Les relations e/'=f(6) (Figure I1.17) présentent pour 6
croissant, un accroissement faible de €, aux petites valeurs de 6, puis une augmentation plus
forte. Ces deux parties de la relation =f(8) s'expliquent par une affinité particuliére des
molécules d'eau a é&tre liées a la matrice solide. Cette fraction d'eau reste donc
préférenticllement dans le sol lorsqu'il est sec. L'étendue de la gamme de 6 pour laquelle
'accroissement de €, est faible dépend de la texture du sol et notamment du taux d'argile.
Différentes modélisations de la permittivité diélectrique sont disponibles : théoriques (De
Loor 1970, Dobson et al., 1971), semi-empiriques (Wobschall, 1977, Wang et Schmugge,
1980) ou purement statistiques (Dobson et al, 1984, Hallikainen et al. 1985).

La température, en agissant sur l'agitation moléculaire (Hoekstra et Delaney, 1974) et la
salinité (Strogyn, 1985), en réduisant la polarisabilité des molécules d'eau, ont également une
influence sur la permittivité diélectrique. Elle est cependant minime au dela de 0°C et en
dessous d'un seuil de salinité de 1 %.

2.2.2.3. Effets de la rugosité.

La rugosité influence les redistributions dans I'espace d'un rayonnement incident lorsqu'il
rencontre une surface. Son effet se situe entre deux cas extrémes qui sont d'une part, une
réflexion spéculaire lorsqué le sol est lisse, et d'autre part une réflexion lambertienne (absence
de direction privilégiée) pour les sols trés rugueux. La rugosité a donc un effet direct sur la
décroissance angulaire de o, (Figure II.18) qui est plus marquée pour les sols lisses, sur
lesquelles la réflexion est essentiellement spéculaire. La notion de rugosité est 24 moduler en
fonction de la longueur d'onde et de I'angle d'incidence. En effet, une surface qui est rugueuse
pour une longueur d'onde, deviendra lisse pour une longueur d'onde plus grande. L'effet
rugueux dépend des ordres de grandeur entre la hauteur des aspérités (h) et la longueur
d'onde. Par exemple, le critére de Rayleigh définit une surface comme rugueuse si h (dans la
pratique on associe h a 'écart-type moyen des hauteurs appelé dans la suite HRMS) vérifie la

relation :

h >> A(8cos(l)) (11.9)

S

ol :
- I est I'angle d'incidence;
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Figure I1.18 : Comportement angulaire de la mesure radar, pour différents €tats de surface
(Humidité, rugosité) (D'aprés Ulaby et al., 1978).
- Ag est la longueur d'onde (m);

La rugosité de la surface est en général décrite par deux grandeurs synthétiques qui sont la
HRMS et la longueur de corrélation (1) des hauteurs. La diffusion se fait principalement en
surface lorsque le sol est humide. Par contre, en situation séche, la diffusion de volume prend
une part non négligeable dans les processus de diffusion. Dans ce cas, la seule description de
la surface ne permet plus d'expliquer les variations angulaires de o, (Bertuzzi et al., 1990). 11
faudrait tenir compte d'une "rugosité de volume" difficilement quantifiable.

La structure de la rugosité, suivant qu'elle est aléatoire ou périodique, peut influencer
considérablement op. Ainsi, sur des surfaces présentant une structure de bande (travail du
sol), o, peut varier de plusieurs dB (5 4 10 dB) lorsque nous passons d'une visée paralléle 2
une visée perpendiculaire 2 la direction des bandes (Ulaby et al., 1982a).
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2.2.2.4 Conclusions : facteurs de variations du signal radar liés 2 la surface.

La réponse radar d'un sol nu est simultanément influencée par plusieurs facteurs qui sont par
ordre décroissant d'importance :

- I'humidité et la rugosité;
- ]a texture;
(- 1a salinité dans le cas des sols salés.)

L'importance relative de chacun de ces facteurs dépend de la configuration du radar. Par
exemple, en bande C aux faibles incidences, 'humidité est un facteur prépondérant tandis
qu'aux grandes incidences, l'effet de la rugosité est important. Pour extraire une information
du signal radar, telle que 1'humidité, il convient soit de combiner plusieurs configurations soit
d'en choisir une qui minimise les effets de la rugosité.

2.2.3 La mesure de 'humidité.

Une des principales applications des mesures radar sur sol nu, est la détermination de
'humidité de surface (Ulaby et al., 1978, Bernard et al., 1982, Bruckler et al., 1988). Celle-ci
est, dans la plupart des cas, estimée avec une configuration radar qui minimise l'effet de la
rugosité. Ulaby et al., 1978 recommandent un angle compris entre 7° et 17°, une fréquence en
bande C et une polarisation HH (Figure I1.18).

La démarche suivie par tous les auteurs est de mettre directement en relation o, et une
grandeur caractéristique de 1'humidité du sol. Lorque o, est exprimé en dB, ces relations sont
généralement linéaires et présentent une importante dynamique de variation pour les gammes
d'humidité rencontrées en condition naturelle. Toutefois, la linéarité n'est pas applicable pour
les sols saturés en eau (Dobson & Ulaby, 1981, Mérot et Chanzy, 1991).

Une des principales questions concernant les relations "oy-humidité du sol" est le choix d'une
grandeur caractéristique de I'humidité. Si nous nous référons au paragraphe 11.2.2.2.2, la
définition de la grandeur physique idéale serait une intégrale des teneurs en eau volumique
libre sur la couche participant a la rétrodiffusion, pondérée par la contribution de chaque
volume élémentaire & o,. Une telle grandeur est bien sir irréaliste et sans grand intérét pour
les applications. Pour définir la variable d'humidité & mettre en relation avec les mesures

radar, il faut alors choisir :

- 1a nature de la variable;
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- la profondeur sur laquelle celle-ci s'applique. Nous parlerons dans la suite de
couche d'échantillonnage.

Nous passerons en revue les principales grandeurs retenues.

L'humidité volumique (Ulaby et al., 1978, Bernard et al, 1982, Bruckler et al, 1988): Cette
grandeur ne prend pas en compte les deux états, libre et li€, de I'eau. Le choix de I'humidité
volumique se répercute donc sur les relations d'étalonnage 8=f(o,) (Cf. Figure I1.19) par une
sensibilité a la texture du sol.

Le pourcentage de la capacité au champ (%FC) (Ulaby et al., 1978, Schmugge, 1980):
Cette grandeur tend a uniformiser les étalonnages entre des sols de textures différentes. La
capacité au champ augmente en régle générale avec la teneur en argile. Une telle corrélation
aurait donc tendance 2 uniformiser la gamme du %FC correspondant a la premiére partie de la
relation € =f(humidité) (Cf. 11.2.2.2.2).

Le potentiel hydrique (Dobson & Ulaby, 1981, Bruckler et al, 1988): Cette grandeur est a
premicre vue séduisante car elle donne une indication de l'état de liaison entre l'eau et la
matrice solide et constitue une variable intéressante dans le cadre de la modélisation de
I'évaporation ou des transferts hydriques. Dobson et Ulaby, 1981 montrent sur trois sols, que
le potentiel uniformise les relations y=f(og) pour des sols de texture différente. Mais, comme
pour %FC, le potentiel hydrique n'est pas une mesure de 1'état de liaison électrique de l'eau
avec la matrice solide. En effet, une grande partie du potentiel hydrique est diie aux forces de
rétention capillaire. L'eau retenue sous cette forme ne subit aucune contrainte électrique telle
que l'eau liée mentionnée ci-dessus.

Choix de la profondeur d'échantillonnage: celle-ci est déterminée a partir d'analyses
statistiques sur les coefficients de corrélations linéaires entre o, et I'humidité. Avec une
configuration radar optimale pour la mesure de I'humidité, un consensus semble se faire pour
des profondeurs allant de 3 & 10 cm. Les bons résultats obtenus avec ces épaisseurs de
couches ne reflétent pas uniquement une bonne adéquation avec la profondeur de pénétration,
mais également les corrélations qu'il peut y avoir entre les humidités a différents niveaux au

voisinage de la surface.

Reconsidération de 1'effet texture sur les relations 6=f(0y): celui-ci est la plupart du temps
discuté en évoquant la forme des relations €,=f(6). Or nous avons vu (Cf. I1.1.3.2) que la
forme des profils hydriques dans les premiers centimétres est trés variable d'un sol a l'autre. Si
nous supposons qu'une grande part de la réflexion se fait au voisinage de la surface (premier
centimétre), ce que tendent 2 montrer les modeles théoriques (Witono, 1986, Bertuzzi et al.,
1991), la forme du profil d'humidité dans la couche d'échantillonnage devient un facteur de
variation non négligeable des relations "og-humidité de surface". En effet, I'eau se trouvant a
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la base de la couche d'échantillonnage ne participe que trés partiellement au processus de
rétrodiffusion. Par contre, cette eau contribue i 'humidité moyenne dans des proportions
variables selon la forme du profil hydrique. Ceci pourrait constituer un élément
supplémentaire d'explication de l'effet texture sur les relations d'étalonnage qui ne serait pas
uniquement di 2 une mauvaise prise en compte de la teneur en eau li€e. Cette hypothése est
parfaitement illustrée par la Figure I1.19 sur laquelle I'effet texture est d'autant plus marqué

que la couche d'échantillonnage de 'humidité est épaisse.
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Figure I1.19 : Résultats des régressions o=f(0) pour plusieurs sols, en prenant I'humidité
volumique moyenne sur 1, 3, 5 et 9 centimétres (d'aprés Dobson & Ulaby, 1981).
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Conclusions :

- L'utilisation de 1'humidité volumique est & notre sens la variable qui a le plus de sens
physique par rapport ©,. Toutefois, les relations o &f(0) dépendent de la nature du sol.
L'effet du sol ne serait pas seulement di & une mauvaise prise en co=mpte de la part d'eau liée,
mais aussi & la forme des profils hydriques au sein de la couche d'échantillonnage de

I'humidité.

- D'autres variables, tels que le potentiel hydrique ou le pourcentage de la capacité au champ
permettent d'obtenir une relation "Oy-teneur en eau" pour des sols différents. De telles
grandeurs ne constituent pas une meilleure estimation de la teneur volumique en eau libre,
mais elles uniformisent des relations naturelles qui existent entre I'humidité 2 la capacité au
champ et la quantité d'eau liée, ou entre la quantité d'eau libre 2 la surface et le potentiel
hydrique moyen. sur la couche d'échantillonnage. Ces grandeurs présentent, dans des
perspectives d'applications opérationnelles, un avantage indéniable. Mais il convient de
vérifier, si l'uniformisation des relations "op-teneur en eau" restent valables sur un grand

nombre de sols.

- Pour notre part, notre dispositif expérimental ne permettant pas une étude exhaustive sur
l'effet texture, nous ménerons la phase expérimentale de ce travail en caractérisant I'humidité
de surface par 'humidité moyenne mesurée sur les cing premiers centimétres (8,_s).

2.2.4 Expériences radar.

2.2.4.1 Obijectifs des expériences

Les expériences ont été réalisées sur le site expérimental d'Avignon (Cf. 11.1.2.1) qui présente
l'avantage d'avoir une trés bonne infrastructure (grue pour fixer les instruments, plusieurs
parcelles accessibles a la mesure, systéme d'irrigation). Toutefois ce site est fixe, ce qui exclut
toutes expériences visant a étudier 1'effet type de sol.

Dans le cadre de notre étude, deux points expérimentaux ont été abordés. Ceux-ci concernent

l'estimation de 6y_s.

- Quelle est l'erreur faite sur 6, 5, lorsque la cible est bien caractérisée et la
configuration optimale pour la mesure de I'humidité ?
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- Dans une perspective de mesure satellitaire, les projets actuels garantissent une
bonne fréquence temporelle des mesures si l'on accepte de travailler sur plusieurs angles
d'incidence qui ne sont pas forcément ceux optimum pour l'estimation de 6, 5. A court terme,
le lancement du satellite ERS-1, dont la configuration se situe en dehors des gammes jugées
optimales pour I'humidité des sols, est prévu. Quel est le niveau de performance
envisageable sur la mesure de 6, 5 en bande C aux grands angles d'incidence ou en
configuration ERS-1?

2.2.4.2_1e Radar Ramses IV.

Toutes les mesures radar ont été réalisées avec le diffusiometre RAMSES IV congu par le
Centre National d' Etudes Spatiales (CNES) dont les principales caractéristiques sont données
dans le Tableau II.11. Clest un instrument de type FM-CW dont le principe est développé
dans les travaux de Ulaby et al., 1982, Pausader, 1982 et Lopes, 1983. Le radar est fixé sur
une grue de chantier permettant d'avoir les antennes a une hauteur de 20m30. L'interfagage
mécanique entre le radar et le chariot mobile de la grue est constitué d'une platine assurant les

Tableau I1.11: Principales caractéristiques du Radar RAMSES 1V.

Fréquences centrales (F) :5.3,94,13.4GHz
Antenne d'émission : cornet pour polarisation horizontale (H)
et polarisation verticale (V)
Antenne de réception : Deux antennes paraboliques pour F=5.3 GHz
F=94c¢et
13.4 GHz
Demi angle d'ouverture du lobe :2.65°345.3GHz, 2.19°249.4 GHz
d'antenne a 3 Db ($/2) 1.64° 2 13.4 GHz
Source hyperfréquence : YIG bande large
Modulation de fréquence : triangulaire . Excursion en fréquence (AF):
250 et 500 MHz
. Fréquence de modulation (fm) :
66Hz
Filtrage du signal basse fréquence : 1200 Hz
Autoétalonnage : Ligne a retard
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variations d'angle en incidence et en azimu. Le pilotage de RAMSES 1V et I'acquisition des
données sont gérés par un microordinateur de type AT.

Acquisition des mesures : L'acquisition se fait par module de 200 valeurs qui correspondent
chacune a la puissance moyenne de 512 valeurs. La durée d'acquisition d'un module est
d'environ cinq secondes.

Mode de fonctionnement : RAMSES IV peut fonctionner selon trois modes : en mode
mesure, en mode autoétalonnage (les antennes sont court-circuitées par une ligne 2 retard qui
simule une cible distante de 14 m, un tel mode permet de suivre les dérives électroniques) et
en mode d'étalonnage externe.

Surface de résolution au sol: La mesure radar se fait au sein d'un lobe d'antenne conique
dont ]'intersection avec une cible plane donne une ellipse de grand axe L et de petit axe 1.
Compte tenu de la hauteur de 1a grue et de l'angle d'ouverture des antennes, les dimensions
des surfaces de mesure au sol sont 2 5.3 GHz :

Angle L 1 surface
d'incidence  (m) (m) (m?)
15° 1.92 1.85 2.8

23° 2.10 1.94 3.2

50° 4.34 2.78 4.7

Séquence de mesure : Les séquences de mesures sont gérées par un microordinateur. La
platine se déplace en bout de fleche. Le radar effectue un module d'acquisition en mode
autoétalonnage a l'arrét. La mesure sur la parcelle se fait ensuite pendant le trajet retour de la
platine avec une succession de quatre modules d'acquisition, soit 800 points échantillonnés
sur 20 secondes. Le déplacement de la platine pendant cette période est de 13m10. Enfin, une
seconde mesure en mode autoétalonnage est faite a 1'arrét. Le déclenchement des modules
d'acquisition, au cours du déplacement de la platine, sont pilotés par sa position qui est
donnée 2 10 cm prés par un compteur d'impulsions. Ce systtme permet d'avoir une
localisation trés précise des surfaces mesurées au sol. '

Echantillonnage : La notion d'échantillons indépendants est trés importante en télédétection
radar. Il existe une source de bruit li€e a la répartition des diffuseurs au sein de la surface qui
engendre des fluctuations trés fortes du signal (effet de Speckle). Il est donc indispensable de
moyenner des mesures pour obtenir une précision suffisante. Le nombre d'échantillons
indépendants obtenus au cours d'une séquence de mesure est donné par (Pausader, 1982):
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o= ———— n=—-L N =ngn; (I1.10)

. N est le nombre d'échantillons indépendants;

. ng est le nombre d'échantillons décorrélés fréquentiellement;

. n est le nombre d'échantillons décorrélés spatialement;

. ¢ la vitesse de la lumiére (3-108 m/s);

. D est I'écart de la distance radiale entre les points extrémes de la cible observée (m);
. p est 'angle d'ouverture du lobe d'antenne (rad);

. A longueur d'onde (0.057 m a 5.3 GHz).

En appliquant les relations (I1.10), nous obtenons par métre parcouru par RAMSES 1V et a
5.3 GHz, les nombres suivants :

Angle d'incidence  15° 23°  50°

ng 3 3 3
n 6 7 14
N 18 21 42

2.2.4.3. Traitement des données acquises : I'équation Radar

La mesure effectuée par le sytéme d'acquisition est la puissance du signal regu. Celle-ci est
relie a la section efficace de rétrodiffusion de la cible et les caractéristiques de l'instrument

par 1'équation radar :
1 Ge(9)-G(0) Ga(L:9)
P =P, - A2 - 0g(1,$)-dS (IL.11)
(4n)3 s D4
ol :

. P, : puissance regue (W);

. P, : puissance émise (W);

. A : longueur d'onde (m);

. G,(¢9) et G,(§) : gains des antennes d'émission et de réception;

. G,(I,9) : gain de la chaine d'acquisition;

. ¢ : est I'angle entre la direction antenne-surface élementaire dS et I'axe principal du lobe

d'antenne
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. §; est I'angle d'incidence
. D distance de la cible 2 l'antenne (m);
. S surface illuminée par le radar (m?).

Le traitement de la mesure radar consiste, a partir de I'équation (I1.11), i extraire o, qui est la
grandeur caractéristique de la cible. Les fonctions de gain et la distribution de o, rendent la
déconvolution de l'intégrale difficile a réaliser. Les grandeurs P, G,, G, G, sont prises en
compte dans un étalonnage externe qui consiste a faire une mesure sur une cible étalon
(lentille de Luneberg) de section efficace de rétrodiffusion connue op. L'équation radar
appliquée a la lentille de Luneberg s'écrit :

A2

PrE = Pe ) C’e(o)'Gr(O)'Ga(O)'O’FJ])E4 (1112)

(4m)3

Le terme intégral disparait dans 1'équation (II.12) car la lentille est assimilée A une cible

ponctuelle.
En faisant les approximations suivantes :

- D et 0(6,) sont constants sur la cible;

- Ils Go($)G() Gu(9)dS = (1/8)(G(0) G(0) G,(0));
g, peut s'écrire :

00(8;) = (P/P,5)-(D/D)4-05/S = P/K-D4/S (IL.13)

~

ol :
. K=P p-0g/Dg* est 1a constante d'étalonnage. Pour prendre en compte les fluctuations liées

a I'électronique, K est déterminé en fonction des mesures d'autoétalonnage (Auto).
Pour le calcul de o, la moyenne des puissances recues pendant le trajet du radar (de 4m50 a

13.1m) est introduite dans l'équation (II.13). La valeur de o, ainsi obtenue est ensuite

convertie en dB.

2.2.4.4. Précision de la mesure de G,

Les erreurs systématiques : Celles-ci sont liées aux approximations faites dans le calcul de
O, et aux erreurs de pointage lors de la calibration externe. Nous considérerons, que pour une
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méme configuration de mesure et pour l'utilisation d'une relation K(Auto), ces erreurs sont
fixes et ne perturbent pas les variations relatives de o,

Les erreurs aléatoires : Trois types d'erreur sont considérées (liste probablement non -
exhaustive) :

- l'erreur li€e aux effets de Speckle. C'est une etreur inhérente aux propriétés de
diffusion d'une surface hétérogene. S'il n'y a pas de diffuseur dominant sur la cible, et si celle-
ci est suffisamment grande pour contenir un nombre élevé de diffuseurs élémentaires, on
montre (Ulaby et al, 1982) que la distribution de la puissance recue a une densité de
probabilité de type exponentielle :

f3(P)= 1/Pgexp(-P/Py) (IL14)

~

ou :
- P, est I'espérance de la puissance recue;
- P est la puissance regue.

La moyenne de N mesures indépendantes de P (échantillons indépendants), Py, suit alors une
loi de %2 a 2N degrés de liberté :

2Py/Py = X2(2N) (11.15)

L'écart en dB correspondant a 1'intervalle de confiance a2 95% s'écrit:

APy 959 (dB) = 10l0g16(X 20.975(2N)/X%0.025(2N)) (IL.16)

telle que prob()}2<)2,,) = val . Les mesures radar ont été réalisées sur des distances de 4.5 et
12.5m. Les intervalles de confiance a 95%, calculés a partir de (I.16), sont donnés dans le
Tableau II.12 pour les différentes configurations.

I'erreur li€e aux fluctuations de l'instrument non prises en compte par
I'autoétalonnage. Celles-ci sont difficiles a évaluer de maniére stricte. Toutefois un ordre de
grandeur peut étre établi en calculant 1'écart-type résiduel de la régression linéaire entre K et
Auto (Figure 11.20), soit 0.04 dB.

- l'erreur_sur l'angle d'incidence. Compte-tenu des vibrations et de l'inertie de
l'instrument, il était impossible de maintenir l'angle d'incidence & moins de 1° pres. Les
variations aléatoires de l'angle d'incidence se répercutent sur o (la cible n'étant pas vue sous
le méme angle d'incidence) et sur le calcul de l'aire de la surface observée. Bertuzzi et al.,
1990, proposent une relation simplifiée pour prendre en compte les variations angulaires de
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Tableau I1.12 : intervalle de confiance (en dB) de l'erreur liée 4 I'effet de speckle. Le nombre
d'échantillons indépendants est donné entre parenthéses

Angle d'incidence  Distance parcourue par le radar pendant la mesure

45m 12.5m
15 3.87 (87) 2.28 (225)
23 3.41 (103) 2.11 (262)
50 2.50 (189) 1.49 (523)

9.75 -
S ees
=}
e
'-3 69.25 -
= 0 calibration
= ext. 5.3 GHz
S a9t 500 HH
° (19/09)
(3
~ — Rég simple
BHesrs
8
] ordonnée a l'origine = 37.3!
2 eas | pente = 1.00%
()

“.a i H 1 L L S |

s1  s1.25 1.5 s175 82 3225 325

Autoétalonnage (db)

Figure I1.20 : Relation "constante de calibration - Autoétalonnage" (K=f(Auto)).
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0y lorsque la surface est moyennement rugueuse. Soit I, un angle de référence. La différence
0y(0)-0y(0;) est un polynéme de degré deux de la HRMS, soit pour I,=15°:

0o(1)-04(I,) = (1644-HRMS?+3.1-HRMS-0.6555)-(I-L) (11.17)

A

ol :
. 0g(I)-o(I,) est exprimé en dB;
. HRMS est I'écart type des hauteurs de la rugosité de surface (m);
. I-1, est exprimée en degré.

La relation (I.17) donne pour une différence d'angle de 0.5 degré et une HRMS de 0.011 un
€cart sur gy de 0.21 dB. En raison de la diminution de la décroissance angulaire lorsque 0
augmente (Cf. Figure II.18), ce terme devrait diminuer aux incidences plus fortes.

L'erreur faite sur le calcul de l'aire de la surface pour un méme écart d'angle de 0.5 degré

donne des erreurs de :

0.03dBa 15°
0.05dB a 23°
0.14 dB a 50°

Les deux termes d'erreurs li€s a l'angle d'incidence sont de signe opposé et se compensent

donc partiellement.

- bilan . Les sources d'erreur peuvent étre considérées indépendantes les unes
par rapport aux autres. L'erreur de mesure est toutefois dominée par 1'effet de speckle. La
faible part liée & l'instrument nous place dans des conditions trés favorables pour obtenir le
maximum de précision sur l'estimation de la teneur en eau, qui est un des objectifs
expérimentaux que nous nous sommes fixés.

2.2.4.5. Performances de l'estimation de 8,_s lorsque la configuration radar est "optimale"

pour 'humidité.

Les expériences ont ét€ réalisées avec la configuration radar donnée comme optimale pour
l'estimation de I'humidité volumique moyenne des cinq premiers centimétres soit :

F = 5.3 GHz; polarisation HH et 15° d'angle d'incidence.
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Les mesures radar ont été acquises au cours de périodes de desséchement sur trois parcelles
différentes du dispositif de Poirson (Cf. II1.1.1.1.), au cours des campagnes de mesures de
1988 et 1989. Les valeurs de o, ont été moyennées sur des parcours allant de 4m50 2 12.5m.
Entre les trois séries de valeurs, des modifications importantes ont été réalisées sur le radar.
Le passage d'une série a l'autre se fait griace a la relation K(Auto) qui peut toutefois induire un
terme supplémentaire derreur (Cf. I1.2.2.4.4). L'humidité moyenne des cinq premiers
centimétres a été mesurée en combinant des'mesures gravimétriques et des mesures de masse
volumique seéche (Cf. II.1.1.3). Chaque valeur est la moyenne de neuf ou dix échantillons.
Ceux-ci ont été prélevés sur la zone de mesure a l'aide de micro-tariéres pour éviter de
détruire la surface. A la fin de chaque expérience, six profils de rugosité ont £t€ acquis avec
un rugosimeétre a laser (Bertuzzi et al, 1990a). De ces profils de rugosité, nous avons calculé
la HRMS (de 0.006 2 0.014 m) et 1a longueur de corrélation 1 (0.077 2 0.178 m).

De la méme maniére que dans le paragraphe 11.1.2.4, nous avons estimé l'erreur sur I'humidité
volumique moyenne sur la couche 0-5 cm lorsque nous prélevons 10 échantillons. L'écart-
type est alors de 0.0036 et 0.0038 m3/m3 pour les sols humides et secs.

La relation 0,_s=f(g,) est portée sur la Figure II.21a. Les valeurs d'humidité vont de 0.05 a
0.35 m3/m3 pour une variation du signal de 11 dB. La relation présente sur la gamme [0.1-
0.3] m3/m3, une allure linéaire. Toutefois cette linéarité est discutable aux valeurs extrémes

d'humidité (8,_5<0.075 et 6,_s>0.25 m3/m3). La régression linéaire (58 points) donne :

B0_s = 0.224 + 0.025-0, (11.18)
r2=0.91
écart-type résiduel = 0.026 m3/m3

A titre de comparaison, Ulaby et al, 1978, Bernard et al, 1982, trouvent également des

valeurs de pente de 0.025 m3/m3/dB.

2.2.4.6. Estimation de 6, s avec des configurations "non-optimales" pour l'estimation de
I'humidité.

La dégradation de 1'estimation de I'numidité de surface, lorsque nous avons une configuration
radar différente de celle optimale pour I'humidité, se mesure selon deux critéres :

- 1a sensibilité€ a la rugosité s'accroit;

- 1a dynamique de variation de o, pour une méme gamme d'’humidité diminue.
La part relative des erreurs aléatoires devient alors importante ce qui induit une diminution de
la précision de 'estimation de I'humidité.
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C'est ce dernier point que nous allons étudier pour la configuration du satellite ERS-1 (5.3
GHz, polarisation VV et 23° d'angle d'incidence) et pour les grands angles d'incidence (50°) a
5.3 GHz. Pour les incidences élevées, nous testerons les relations obtenues avec les
polarisations HH et VV ainsi que le rapport des polarisations. En effet, Autret et al.,, 1989,
montrent sur la base de modéles théoriques, que le rapport des mesures en polarisation HH et
VYV est insensible a la rugosité.

Les valeurs expérimentales proviennent toutes de la méme expérience (P2, Cf. 11.1.2.2) avec
des 0, moyennées au cours d'un déplacement du radar de 4.50 m.

A 23°, pour la configuration ERS-1, les résultats sur l'estimation de I'humidité sont
satisfaisants avec une bonne dynamique de variation de o, (9dB) et une faible dispersion des
points (Figure II.21b). La relation 8,_s=f(0,) lin€aire, est donnée par régression (33 points):

0g_s = 0.328 + 0.034-0, (IL.19)
r2=0.97
écart-type résiduel = 0.017

A 50° (Figure 11.21c), la dynamique de variation de oy en fonction de 1'humidité reste
importante (8 dB en VV, 6 dB en HH), ce qui rend l'estimation de I'humidité possible aux
grands angles d'incidence. Par contre, le rapport des deux polarisations (Figure I1.21d)
présente des variations de 2.5 dB. Cette gamme est comparable a celle prédite par Autret et
al, 1989, a partir du modele de diffusion de surface de Kirchhoff (Ulaby et al, 1982).
L'utilisation du rapport de polarisation pour l'estimation de I'humidité requiert donc une
précision des mesures radar d'environ 0.25 dB (un dixiéme de la dynamique totale), ce qui
nécessite théoriquement 9400 échantillons indépendants si nous appliquons la relation (II.16).

2.2.4.7 Remarques sur la dispersion des mesures.

Dans l'analyse des erreurs aléatoires sur la mesure oy, nous avions trouvé une erreur, dont
l'intervalle de confiance 4 95% était dans le meilleur des cas égal a 3dB. Or, si nous reprenons
les relations 6, s=f(c,), nous constatons que la dispersion des valeurs de o, pour une
humidité donnée, est plus faible que celle prédite par le calcul d'erreur. Pour quantifier ce
décalage sur les niveaux d'erreur, nous avons calculé les écarts-types résiduels des régressions
0y=£(0,_5) (Tableau I1.13). Ceux-ci peuvent étre considérés comme des estimateurs du terme
d'erreur aléatoire sur oy, ce qui implique les hypothéses suivantes:

- les erreurs sur 6,_s sont nulles,
- les relations 0=1(8,_s) sont effectivement linéaires,
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- les erreurs d'estimation des coefficients de la droite d'étalonnage sont négligeables.

Nous avons traité séparément les mesures faites, pour une configuartion donnée, sur une
méme surface, portée & des niveaux hydriques différents. La comparaison des intervalles de
confiance 4 95% (Tableau I1.13) fait ressortir une variabilité expérimentale de o, (4 fois
I'écart-type résiduel de la régression o,=£(6,_s) toujours inférieure a celle prédite par le calcul
de I'effet de speckle. Ceci pose un certain nombre de questions :

- le nombre d'échantillons indépendants est-il sous estimé?

- I'hypothése sur l'absence de diffuseur dominant est-elle pertinente dans le cas des
sols nus?

- l'effet de speckle présenterait-il un caractére stable dans le temps pour une surface
donnée? Ceci signifierait que 1'évolution temporelle de o, sur une cible fixe serait moins
bruitée, que ce que prévoit l'estimation du speckle. Pour illustrer ce point, nous avons
représenté 'évolution de la cartographie de o, obtenu sur un méme transect (Figure II.22).
Nous constatons que les caractéristiques des cartes de o, sont conservées d'un jour a l'autre.
Nous pouvons également remarquer que les variations de o, sur la zone s€che sont modifiées

apres 1'événement pluvieux.

= °T Zone humide]
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Localisation de la mesure
(moyenne sur 18 &chantillons indépendants)

Figure 11.22 : Variations de o le long d'un méme transect a plusieurs dates de mesure.
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2.3. Conclusion

L'estimation précise de la température par radiométrie infra-rouge thermique requiert la
connaissance de I'émissivité et du rayonnement atmosphérique. Si ces grandeurs ne sont pas
accessibles, l'erreur sur T, peut atteindre deux a trois degrés. Celle-ci pourra étre majorée en
condition de mesure satellitaire par les difficultés de prise en compte de la contribution de
l'atmosphére, ce qui porte actuellement l'erreur de mesure de T, entre 5 et 7 °C. Toutefois,
nous pouvons espérer, que dans un proche avenir, des progrés vont permettre de réduire
l'incertitude liée aux effets atmosphériques.

Nous avons choisi comme variable caractéristique de I'humidité de surface la teneur en eau
volumique moyenne des cinq premiers centimétres 8, 5. C'est la variable, parmi celles
utilisées par les différents auteurs, qui se rapproche le plus de la teneur volumique en ean libre
qui serait la grandeur idéale. Toutefois, avec 0, _s, les relations "humidité-o," sont influencées
par le sol et notamment sa texture. L'origine de cette dépendance est double. Avec 6,_s, nous
ne prenons pas en compte la fraction de I'eau liée a 1a matrice solide qui varie selon la teneur
en argile. Un second élément, qui n'est & notre connaissance jamais avancé, est la forme que
prennent les profils hydriques dans les cinq premiers centimétres qui sont trés différents d'un
sol a l'autre.

Dans des conditions expérimentales favorables pour établir les relations 8, =f(0y), nous
montrons expérimentalement que I'écart-type sur l'estimation de 6, 5 est de 1'ordre de 0.017 &
0.02 m3/m3, En bande C, c'est 2 15° que nous avons la meilleure dynamique de variation de
0, en fonction de I'humidité de surface. Toutefois, nous conservons une bonne sensibilité des
mesures radar 4 l'humidité en configuration de type ERS-1 ou avec des forts angles
d'incidence (50°). La mesure de I'humidité reste donc potentiellement possible dans ces
configurations. Mais leur utilisation est envisageable si nous pouvons nous affranchir de

l'effet rugosité.
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TROISIEME PARTIE

LLES MODELES SIMPLIFIES
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INTRODUCTION

Dans la premiére partie, nous avons identifié, a la suite d'une revue bibliographique, quelles
étaient les différentes voies de simplification des modeles simplifiés d'évaporation. Nous
avons ensuite vu comment pouvaient étre reprises dans ces modéles, des informations telles
que I'humidité ou la température de surface. Dans la seconde partie, nous avons pu préciser la
nature des variables de surface accessibles par télédétection qui sont la température de surface
(Ty) donnée par la radiométrie infra-rouge thermique et I'humidité volumique moyenne des
cinq premiers centimétres (6,_s), qui est accessible par télédétection hyperfréquence active.
Cette partie sera donc consacrée a l'étude et au développement de modeles simplifiés
d'évaporation qui permettent d'exploiter ces variables télédétectées.

D'un point de vue méthodologique, nous ménerons ce travail exclusivement sur le jeu de
données principal (Cf. 1I.1.3.2.). Celui-ci regroupe les données simulées par le modéle
mécaniste sur les trois sols (Limon sableux, Limon-argileux et Argile) avec cinq séquences
climatiques et quatre conditions initiales dhumidité. La conduite de la modélisation sera
guidée par les considérations suivantes :

- en introduction générale, nous avons limité notre sujet & 1'estimation journaliére de
'évaporation a partir d'une mesure de télédétection par jour;

- dans la premiére partie, nous avons vu que 1'évaporation ne pouvait pas étre déduite
d'une caractérisation de I'état de surface, indépendamment des conditions climatiques. Nous
pourrons donc étre amenés a introduire des variables climatiques dans les modéles simplifiés.
Celles-ci devront étre accessibles & partir des mesures standards effectuées au niveau des
stations climatiques classiques;

- pour pouvoir &tre utilisables de maniére opérationnelle, les modeles simplifiés
doivent pouvoir fonctionner dans des situations variées de sol (type, condition hydrique) et de
climat. Pour faciliter leur mise en oeuvre, il est souhaitable que chaque modele présente une
forme analytique la plus générale possible qui puisse s'adapter a une grande diversité de sols
et couvrir l'ensemble des climats rencontrés au cours d'une année. Nous devrons également
veiller 4 limiter le nombre de parameétres, en particulier ceux qui dépendront de I'état de

surface ou du type de sol.

Dans un premier chapitre, nous effectunerons une analyse qualitative des données simulées,
pour appréhender les propriétés du modéle mécaniste. Nous essayerons notamment de
dégager les roles respectifs du sol et du climat dans le processus d'évaporation. Ensuite, nous
développerons successivement les modéles simplifiés utilisant T puis 6, s comme variable

d'entrée.
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1. PROPRIETES DU MODELE MECANISTE.

Toute cette analyse s'appuie sur les résultats des simulations du jeu de données principal. Les
conclusions qui seront avancées dépendront donc de la validité du modéle mécaniste. Nous
essayerons, dans la mesure du possible, de les étayer par des résultats expérimentaux ou
théoriques.

1.1. Comparaisons synthétiques des différentes simulations.

Nous avons choisi comme critére de comparaison des différentes simulations, 1'évaporation
cumulée 2 la fin du quinziéme jour (Tableau III.1). C'est une variable synthétique qui intégre
2 la fois le fonctionnement hydrique du sol et son couplage avec les sollicitations climatiques.
Les résultats montrent un important contraste entre les différents sols. Lorsque la demande
climatique est forte et le profil initial humide, 1'évaporation sur le Limon sableux (70 mm) est
cinq fois plus grande que celle obtenue avec I'Argile (14 mm).

Tableau II1.1 : Evaporation cumulée (mm)  la fin du quinziéme jour de simulation. La
correspondance des climats et des conditions initiales d'humidité est donnée en Annexe V.

Conditions Limon sableux Limon argileux Argile
initiales
"juil" "nove" "juil" "nove" “juil" "nove"
H 70.1 15.5 313 143 144 73
S 17.0 9.3 19.6 10.6 11.8 58
HS1 271 126 231 122 140 7.0
HS2 45.0 29.7 14.0 144 73

La variabilité induite par les différents profils initiaux d'humidité fait apparaitre des
comportements différents d'un sol a l'autre. Sur le Limon sableux, les 4 simulations faites
avec un climat donné fournissent des résultats trés différents. Par contre sur l'Argile, la
variation des résultats est beaucoup plus réduite. Ceci pourrait étre dii a la faible conductivité
hydraulique de ce sol, mais également & la notion dhumide ou sec qui n'est pas forcément
comparable d'un sol 2 l'autre. Nous rappelons que les conditions hydriques initiales ont été
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définies 2 partir de profil de potentiel hydrique. Les stocks d'eau pouvant étre mobilisés pour
I'évaporation dépendent donc de la relation (6) et peuvent affecter les cumuls d'évaporation.

Pour conclure, nous pouvons dire que ces résultats confirment la pertinence des choix faits
pour le plan de simulation. Les grandes variations sur 1'évaporation introduites par le choix
des sols, des climats et des profils initiaux reproduisent bien une large gamme de situations.

1.2 Analyse d'une séquence d'évaporation - comparaisons entre les trois sols.

Nous avons choisi pour chaque sol une séquence d'évaporation correspondant aux mémes
données climatiques et commengant avec le méme profil initial de potentiel et de température.
Nous avons sélectionné "juil" comme climat et un profil initial humide (H) (Cf. Annexe V).
Ce choix se justifie par la volonté d'avoir une dynamique de variation maximale des variables

étudiées.

Sur les Figures III.1, II1.2 et II.3, nous avons représenté 1'évolution au cours du temps de
'humidité volumique de la couche de surface, les flux d'évaporation potentielle et réelle, la
répartition des flux d'ean en phase gazeuse et liquide permettant la réalimentation de la
surface et la vitesse du vent. La représentation de cette variable climatique est justifiée par les
fortes variations inter-journaliéres qu'elle présente et son role particuliérement important dans
les échanges convectifs de chaleur et de vapeur d'eau.

Nous avons également représenté 1'évolution des profils hydriques obtenus & midi pendant la
séquence d'évaporation. Pour pouvoir conserver une bonne lisibilité de I'évolution du profil
hydrique au voisinage de la surface, nous avons limité la représentation des profils hydriques
aux 20 premiers centimétres (Figures I11.4).

1.2.1 Evolution de l'évaporation.

L'évolution comparée des évaporations journaliéres potentielle et réelle fait ressortir les trois
phases classiquement évoquées pour décrire 1'évaporation des sols nus. Les trois sols se
distinguent par la durée respective de chacune des trois phases.

La répartition intra-journaliére de 1'évaporation se fait selon le schéma suivant : en début de
journée, nous avons une période pendant laquelle le sol évapore a I'évaporation potentielle
puis nous avons un net décrochement entre LE et LEp. La dure de la période pendant
laquelle LE=LEp dépend du niveau de desséchement du sol.
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Figure II1.1 : Evolution de certaines variables simulées par le mode¢le mécaniste sur le Limon
sableux pendant une séquence d'évaporation (Climat
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Pour les 2 jours de grand vent (jours 8 et 11) nous avons une augmentation, par rapport aux
journées précédentes, de 1'évaporation potentielle qui dépasse 1 mm/j. Toutefois, lorsque le
sol est suffisamment sec en surface pour limiter I'évaporation (Figures II1.2 et IIL.3), cette
augmentation de la demande climatique ne se traduit pas par un accroissement de
I'évaporation. Ce résultat est conforme a 1'analyse théorique faite par Perrier, 1975, 2 partir du
modele de Penman-Monteith (Cf. 1.2.1.1.). Cette propriété, qui est particuliérement
importante pour 1'étude des modéles utilisant le rapport E/Ep; (Cf. 1II.1.3.), sera reprise de
maniére approfondie dans la suite.

1.2.2. Nature des flux d'eau dans les couches superficielles.

En condition humide, les flux d'eau dans le sol se font principalement en phase liquide. Par
contre, au voisinage de la surface, les flux en phase gazeuse apparaissent dés le début de la
phase II pour les trois sols. Au cours de cette seconde phase, la répartition des flux d'eau en
phases liquide et gazeuse varie beaucoup d'un sol a l'autre. Sur I'Argile (Figure III.3), les
transferts d'eau se font exclusivement en phase gazeuse tandis que sur le Limon sableux
(Figure I11.1.) ceux-ci n'apportent qu'une faible contribution au flux total.

Quantitativement, les flux en phase gazeuse sont du méme ordre de grandeur d'un sol & l'autre
en fin de séquence d'évaporation et présentent alors de faibles variations interjournaliéres.

Tableau III.2 : Epaisseur (cm) de sol dans laquelle les flux d'eau journaliers en phase
gazeuse sont supérieurs i ceux en phase liquide. (climat "Juillet", profil initial H
(Annexe V)).

Jour Limon Limon- Argile
sableux argileux

n <02 <02 0.5

13 <02 0.5 1

I5 <02 . 1 2

17 <02 1 3

19 <02 1 3

JI1. <02 1 3

13 <02 2 4

J1IS <02 2 4
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Le calcul de l'épaisseur de la couche dans laquelle les flux journaliers en phase vapeur sont
supérieurs a ceux en phase liquide (Tableau II.2) montre que pour le Limon argileux et
'Argile, les flux gazeux ne sont pas limités au strict voisinage de la surface, mais qu'ils
prennent également une part importante au sein des premiers centimétres de sol.

1.2.3. Evolution de la teneur en eau de la couche de surface.

Les fluctuations jour-nuit de 'humidité volumique rendent compte d'une recharge en eau au
cours de la phase nocturne. La décroissance trés nette de 1'amplitude, que nous observons
lorsque nous passons d'une humidité volumique moyenne sur 0-1 cm (8, ) 2 celle de la
couche 0-5 cm (0,_s), montre que cette recharge ne concerne que les premiers centimétres de
sol. Celle-ci est principalement liée aux transferts d'ean dans le sol. Par exemple, la
contribution de la rosée 2 la variation de stock nocturne de la couche 0-1 cm ne dépasse
jamais 10% pour les séquences d'évaporation présentées (Figures ITL.1 & II1.3).

A Téchelle de 15 jours, nous pouvons observer pour chaque sol, deux phases caractérisant
I'évolution de 8,_; : une premiére phase pendant laquelle la couche se vide de son contenu en
eau et une seconde que nous pourrions qualifier de stationnaire pendant laquelle les minima
de teneur en eau n'évoluent presque plus d'un jour & l'autre.

1.2.4. Evolution des profils hydriques.

L'évolution des profils hydriques est représentée pour chaque sol sur la Figure II1.4. Il ressort
trés nettement des différences entre les sols concernant l'asséchement des 20 premiers
centimétres. Sur le Limon sableux, les variations de stock hydrique entre deux journées se
font sur une couche dont l'épaisseur est supérieure 3 20 cm. Par contre, pour 1'Argile,
l'essentiel des variations de stock a lieu dans les 10 premiers centimétres. Ceci est confirmé
par le calcul de I'épaisseur de la couche qui contribue, par une variation de stock a 75% de
I'évaporation. Nous obtenons ainsi les résultats suivants :

- de 12 6 cm pour l'Argile;

- de 2 2 30 cm pour le Limon argileux;

- de 3 2 35 cm pour le Limon sableux.

Nous avons représenté pour chaque sol I'évolution de profils hydriques mesurés

expérimentalement. Bien que les conditions climatiques et les profils initiaux d'humidité ne
soient pas exactement ceux des simulations, nous pouvons constater que les différences de
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le modéle mécaniste (Climat : "juil", profil initial : H (Cf. Annexe V)) : a) Limon sableux,
¢) Limon argileux et €) 1'Argile. Ces profils simulés sont comparés a I'évolution
des profils hydriques mesurés : b) Limon sableux, d) Limon argileux et f) 'Argile.



comportement hydrique engendrées par le modéle mécaniste reflétent effectivement une
réalité expérimentale.

1.3 L'évaporation : influence du sol et du climat.
1.3.1. influence du vent.

Dans le suivi des séquences d'évaporation (Cf. 111.1.2.), nous avons vu que l'augmentation de
la demande climatique induite par une augmentation de la vitesse du vent, ne semblait pas se
répercuter sur 1'évaporation lorsque le sol était sec. Cependant, 1'asséchement de la surface au
cours de ces séquences masquait en partie 1'effet du vent sur 1'évaporation. Nous avons donc
répété des simulations selon la procédure suivante.

Une simulation de référence a été retenue (Limon-argileux, climat "Juil" et un profil hydrique
initial humide (Cf. Annexe V)). Nous avons choisi les journées 4 et 12 afin d'avoir deux
situations initiales présentant un état hydrique différent. Les calculs ont été refaits plusieurs
fois pour chacune des journées sur une période de 24 heures en introduisant les données

sulvantes :

- les profils initiaux de température et de potentiel hydrique sont ceux donnés
par la simulation de référence a 0 heure pour les jours 4 et 12;

- Les variables climatiques Rg, Pv, et Ta sont celles de la simulation de
référence; seul le vent est modifié. Huit niveaux de vent, supposés constants et compris entre
1 et 10 m/s ont été retenus.

Les résultats sont donnés dans les Tableaux III.3 et IIl.4. Dans le Tableau III.3, nous
constatons que les différentes vitesses de vent n'induisent que des modifications mineures de
la répartition de 'eau dans la couche de surface. Par conséquent, nous pouvons négliger les
sources de variations qui proviendraient d'une différence des profils hydriques. Les
simulations montrent (Tableau II1.4) un découplage trés net entre I'évaporation potentielle et
I'évaporation réelle. Celui-ci est d'autant plus accentué que le sol est sec. Dans le cas du jour
12, I'évaporation décroit lorsque le vent et Ep; augmentent. De tels résultats établis 2 I'échelle
de temps de la journée, rappellent ceux de Perrier, 1975, basés sur l'analyse du modéle de
Penman Monteith (Cf. 1.2.1.1). La "résistance du sol moyenne" de la journée serait, dans le
cas du jour 4, proche de la résistance critique (r.), tandis que celle du jour 12 serait supérieure

ar,.
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Tableau II1.3 : Profils dhumidité dans la couche de surface, obtenus sur le Limon argileux a
midi, aux cours des simulations des jours 4 (j4) et 11 (j11) faites avec plusieurs niveaux de

vitesse de vent.

Vent Humidité Humidité Humidité Humidité
(m/s) a0cm alcm a3cm a5cm
m3m3) @3m3) (@Im3) (@m3Im3)

1.0j4 0.017 0.090 0.182 207
3.054 0.016 0.078 0.181 207
5.0j4 0.016 0.073 0.180 .206
7.0 4 0.016 0.072 0.180 .206
10.0 4 0.016 0.070 0.179 .206
1.0j12 0.014 0.026 0.087 141
3.0j12 0.014 0.025 0.086 141
5.0j12 0.015 0.025 0.085 141
7.0j12 0.015 0.026 0.085 141
10.0;j12 0.015 0.026 0.085 141

Tableau II1.4 : Evaporation journaliére cumulée réelle et potentielle obtenue sur le Limon
argileux. Pour chaque journée, les simulations ne différent que par la vitesse du vent.

Vent Ep jour 4 E jour 4 Epjour12 Ejour12
(m/s) (mm/j) (mm/j) (mm/j) (mm/j)

1.0 5.02 2.66 5.27 1.26
20 522 2.75 5.40 1.25
30 591 2.75 6.25 1.20
40 6.60 2.75 7.25 1.14
50 732 2.75 8.44 1.26
6.0 8.05 2.73 9.36 1.23
80 955 2.76 11.16 0.99
10.0 10.90 2.62 13.20 0.98
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Toutefois la comparaison s'arréte 1a. Avec le modéle de Penman-Monteith, le découplage
entre E et Ep est une conséquence d'une disponibilité réduite de 'eau 4 la surface sur le bilan
d'énergie, & un instant donné. Par contre, & I'échelle de temps journali¢re, nous avons en plus
I'évolution de cette résistance qui peut également influencer I'évaporation. Il est probable que
le sol, en déterminant le flux d'eau vers la surface, ait une action sur les variations de la
disponibilité de I'eau 2 la surface.

1.3.2. influence du sol.

La question est de savoir en quoi le sol influence le niveau d'évaporation indépendamment
des conditions climatiques. Pour cela, nous ménerons une analyse sur les flux d'eau au
voisinage de la surface. Compte-tenu de notre objectif de modélisation, nous aborderons
'analyse des flux d'eau dans le sol & I'échelle de temps journaliére.

1.3.2.1. Relations entre Bn__< et les flux d'eau vers la surface.

Les flux d'eau au voisinage de la surface se font & la fois en phase liquide et gazeuse (cf.
III.1.2.2.). Dans ce paragraphe, nous allons mener une analyse séparée des compc

liquides et gazeuses du flux d'eau au voisinage de la surface du sol. Nous choisirons ccziii.
mode de représentation, la relation entre le flux d'eau intégré sur 24 heures et 6,_; mesurée 2
midi, qui peut étre considérée comme un indicateur de 1'état de desséchement de la couche de

surface.

a) Les flux d'eau en phase liquide (¢y).

Ceux-ci sont représentés sur les Figures III.5. L'effet du sol est particuliérement important ce
qui n'est pas étonnant si nous nous référons 2 la diversité des relations K(w) et y(w) (Cf.
I1.1.2.1.). Sur le sol argileux (Figure II1.5¢) ¢, devient trés rapidement négligeable. Par contre
pour les deux autres sols, les flux en phase liquide sont variables. La représentation des points
par classe d'évaporation potentielle fait ressortir une influence de la demande climatique.
Toutefois, cette influence est & nuancer en fonction de deux grandes tendances :

- linfluence de la demande évaporative « :tténue lorsque le sol se dess&che pour
disparaitre en dessous d'un seuil d'humidité qui dépend du sol (<0.05 m3/m3 pour le Limon
sableux, 0.1 m3/m? pour le Limon argileux et plus de 0.2m3/m3 pour I'Argile);

- pour Ep;>3 mm/j, les flux d'eau en phase liquide ne sont plus influencés par la
demande évaporative, a I'exception du Limon sableux lorsque 64_s> 0.15 m3/m3,
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Figure I11.6 : Flux d'eau en phase gazeuse au voisinage de la surface. Les flux sont intégrés

sur 24 heures.
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b) Les flux d'eau en phase gazeuse (¢,).

L'analyse de l'influence de Ep; sur ¢, ne faisant pas clairement ressortir un effet de cette
variable, nous avons étudié les effets du rayonnement global (Rg) et de la vitesse du vent
(Ua) qui interviennent dans les composantes radiatives et convectives de la demande
climatique. La vitesse de vent ne permettant aucun classement des valeurs de ¢, nous n'avons
conservé que la représentation de ¢,=f(8,_s,Rg) (Figures IIL6).

Contrairement aux flux d'eau en phase liquide, ¢, semble relativement indépendant de 8, s et
du sol (Figures II1.6). Ceci s'explique en partie par le coefficient de diffusion gazeuse qui
présente des variations en fonction de I'humidité nettement moins importantes que celles de la
relation K(B). De plus, D est relié, par une méme relation pour les trois sols, 4 la porosité libre
a l'air prés, ce qui expliquerait en partie les faibles variations de ¢, entre les sols.

Par contre les valeurs de ¢, sont variables pour 8_s donné. Sur les Figures II1.6, la répartition
des points par classe de Rg; permet de classer les valeurs de flux. Celles-ci seront d'autant
plus élevées que Rg; est fort. Ceci serait di 4 'augmentation de la température des couches
superficielles associées & un fort rayonnement global. Cette hausse de température
s'accompagne d'une augmentation de la pression partielle de vapeur d'eau dans les couches
superficielles, augmentant ainsi 1'évaporation, et par conséquent ¢, qui contribue de maniére
importante au flux d'eau au voisinage de la surface en période diume (Witono & Bruckler,

1989).

c) Conclusion.

Cette analyse permet de bien dégager les propriétés qui influencent les flux d'eau au voisinage
de la surface. Quand le sol s'asséche, ¢, devient indépendant de la demande climatique, tandis
que ¢,, n'est sensible qu'a la part radiative de cette demande. Ainsi, lorsque le sol est
suffisamment sec en surface, le flux d'eau vers la surface devient indépendant de la part
convective de Ep;, corroborant donc les remarques faites précédemment a propos du
découplage entre E et Ep par journée de vent. Nous pouvons cependant nous demander, si
l'influence du sol est a l'origine de l'indépendance de ¢, et ¢, & la demande climatique
convective, ou si cette indépendance n'est qu'une conséquence des propriétés de 1'évaporation
lorsque la disponibilité en eau est faible (r<r,, e,<e., Cf. 1.2.1.1 et 1.2.1.2.). Il est probable que
les facteurs sol et climat agissent simultanément, mais il est difficile de quantifier leur part
respective. Sans vouloir mener une étude exhaustive sur ce point, nous 1'illustrerons par un
exemple particulier dans le paragraphe suivant.
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1.3.2.2. Influence du sol sur 1'évolution de 1'évaporation au cours de la journée.

Nous avons repris deux simulations de 1'étude faite dans le paragraphe III.1.3.1 (journée 4,
Ua=1 m/s et Ua;=10 m/s). Nous rappelons que ces deux simulations donnent la méme
évaporation journaliére (Tableau III.4). Toutefois, il apparait que l'évolution horaire de
I'évaporation est différente selon les niveaux de vitesse de vent (Figures III.7). Ceci s'explique
bien si nous analysons les évolutions du flux d'eau 3 un centimétres (¢;7) et de 0,_;.
L'augmentation de 'évaporation nocturne ne suscite qu'une 1égére hausse de ¢,r. Ceci se
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Figure I11.7 : Evolutions pendant un cycle jour-nuit de l‘évapofation, du flux d'eau total 2 1
1 cm et de 6,_;. Les deux simulations ne différent que par la vitesse du vent qui est
constante (1 m/s et 10 m/s)
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répercute sur la recharge en eau nocturne du premier centimétre qui est moins forte par vent
fort. Le matin, par contre, grice a une recharge en eau plus importante dans le cas ot Ua=1
m/s, I'évaporation atteint un niveau plus élevé.

Nous voyons 2 travers cet exemple, que le sol, en limitant les variations de ¢ par rapport 2
celles du climat, influence 1'évolution de 6, ; et par conséquent, la disponibilité en eau 2 la
surface. Dans ce cas, les couches de surface formeraient, par un stockage de l'eau non
évaporée la nuit, un systéme de régulation qui modifierait la répartition journaliére de
1'évaporation et qui rendrait son cumul a I'échelle de temps de la journée indépendant de la
demande climatique nocturne.

1.4 Conclusion.

Une analyse des propriétés des données simulées fait ressortir les points suivants :

- le modéle mécaniste reproduit bien les trois phases d'évaporation. Le début de
la phase 1I est accompagnée de l'apparition des flux d'eau dans le sol en phase gazeuse qui
contribuent de maniére non négligeable au flux d'eau total;

- le modéle simule bien les évolutions journaliéres et inter-journaliéres des
variables de flux ou d'état;

- les comportements différents des trois sols sont bien restitués, tant au niveau
de 1'évaporation, des profils hydriques ou de la répartition des flux d'eau dans le sol en phase
liquide ou gazeuse. Le changement dans le choix des conditions limites de surface (variable
d'état (g, T,), dans le phase de calage, flux d'eau et de chaleur pour les simulations), ne
semble pas modifier le comportement des trois sols, tant au niveau de 1'évaporation qu'au
niveau de 'évolution des teneurs en eau;

- I'évaporation réelle simulée ne réagit pas dans les mémes proportions aux
différentes composantes de la demande climatique (radiative et convective). Lorsque le sol est
sec en surface, I'augmentation de 1'évaporation potentielle liée 4 une augmentation du vent
n'induit pas une croissance du flux d'évaporation. Une telle propriété est confirmée par
l'analyse des flux d'eau au voisinage de la surface. Lorsque le sol est suffisamment sec, les
flux d'eau journaliers en phase liquide dépendent en permier lieu de 6,_s, tandis que ceux en
phase gazeuse varient principalement en fonction de la part radiative de la demande
climatique.

Ceci a une conséquence directe sur le rapport E/Ep; qui est souvent utilisé dans la
modélisation simplifiée de 1'évaporation (Cf. 1.2.). Ce rapport ne peut pas étre une simple
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fonction de 6, s, mais il dépendra également de facteurs climatiques tel que le vent. Les
modgéles en E,/Ep; devront donc, dans la suite, s'écrire selon la formulation générale :

Ey/Ep;=f.i(8p-s,climat(Ua;,...))
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2. MODELES D'ESTIMATION DE L'EVAPORATION UTILISANT LA VARIABLE T,

Nous avons vu dans la premiére partie, que T pouvait étre directement introduit dans
I'équation du bilan d'énergie :

RnJ+GJ+LEJ = A+B(Ts-Ta)i (HI.l)
ol :
- I'indice j désigne les flux intégrés sur la journée;
- l'indice i désigne une mesure instantanée de 1'écart T-T,.

Cette relation résulte de l'introduction d'une grandeur instantanée, TT,, dans l'équation du
bilan d'énergie posée 2 I'échelle de temps journaliere. Nous testerons la relation (IIL.1)
partir des données générées par le modéle mécaniste. Avec ces données, nous analyserons les
hypothéses du modele simplifié (III.1) et proposerons, si cela est possible, une modélisation
plus fine des coefficients A et B. Nous nous fixons au préalable certaines contraintes :

- nous nous limiterons aux journées claires, sans nuage. Ce choix se justifie par la
faible probabilité d'avoir des mesures de T, & partir d'un satellite au cours d'une journée
nuageuse, mais aussi par souci de donner a 1'écart T-T, une bonne représentativité par rapport
aux flux journaliers. En effet, les flux suivent une évolution journaliére qui est relativement
stable d'un jour a l'autre par temps clair. Par contre cette évolution est plus difficile & prévoir

sous couvert nuageux.

- nous ne retiendrons que les journées présentant une structure thermique de 1'air
instable en milieu de journée. En effet Seguin & Itier, 1983 montrent que le coefficient B
dépend de la structure thermique de l'air. Ils dissocient ainsi les journées ou T-T,>0°C de
celles o T-T,<0. Pour notre part, nous ne traiterons que les jours pour lesquels T-T,>2.
Lorsque T,-T,<2°C, l'analyse faite sur le jeu de données simulées prnicipal montre que nous
pouvons raisonnablement approximer E; par Ep; dans la majorité des cas (Figure IIL8).
L'erreur moyenne commise par cette approximation est, sur ce jeu de données, de 0.12 mm/j.

- nous fixerons I'heure de mesure de T,-T, a 14h. Tous les auteurs recommandent de
faire les mesures de température au plus chaud de la journée. Un tel choix se justifie
également pour la mesure de T,. Dans les stations standards de mesures climatiques, seules
les mesures des minima et des maxima journaliers de température sont disponibles. T,
obtenue a 14 heures devrait donc étre relativement proche de T,max.

123



1 r -

0.9

0.8

T

”~~
> 0.7
V B
‘o 0.6
t

T

| o5
-~

Lot

~r
s 0.4

803
a %

0.2

|
[
I
!
/

-
——
-

o — e — e — T N " N
-35 -3 -25 -2 =15 -1 =05 0 OS5
X (mm/j)

0.1

Figure I11.8 : Fonction de répartition de l'erreur faite sur E;, lorsque nous supposons que
E;=Ep; pour les journées ol (Te-T14p<2°C.

Dans la suite nous ménerons les analyses sur le jen de données principal. Les conclusions
seront confrontées aux jeux de données expérimentales. Dans tous les cas, nous ne
conserverons que les journées qui vérifient les critéres mentionnés ci-dessus.

2.1. Ajustement du modéle sur les données simulées par le modéle mécaniste.

Nous allons dans la suite considérer deux versions différentes du modeéle en faisant des
hypothéses différentes sur G; :

-versionI : G; =0;
- version II: G; = valeur "réelle" simulée par le modéle mécaniste.

L'ajustement a été fait sur les valeurs du jeu de données principal (Cf. I1.1.3.2.). Les valeurs
des paramétres A et B, ainsi que les résultats des ajustements linéaires sont données dans le
Tableau IIL.5. Nous voyons que la prise en compte de G; modifie légérement le paramétre de
pente B, mais n'améliore pas la qualité de l'ajustement. Nous conserverons cependant, dans la
suite, la version II qui est plus proche d'une réalité physique. Nous avons représenté pour la
version II, la relation entre T-T, et Ro;+G;+LE; obtenus par simulation (Figure II1.9). Cette
relation est dans l'ensemble linéaire. Toutefois, nous remarquons que pour T-T, compris
entre 2 et 12 °C, nous avons des points qui s'alignent selon des structures linéaires dont la
pente est plus forte que celle de la relation linéaire générale.
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Tableau II1.5 : Valeur des coefficients et propriétés statistiques du modéle
an+Gj+LEj=A+B(Ts—Ta).

Version Coefficient  Coefficient R2 Ecart-type
dumodéle A (mm/j) B (mm/j/°K) résiduel sur
LE; (mm/j)
version 1 (Gj=0)  -1.25 0.31 0.85 0.54
version II (G=0)  -0.98 0.275 0.81 0.57

Le plan d'expérience adopté pour le jeu de données principal (Cf. 11.1.3.2), permet d'avoir des
simulations différentes effectuées avec la méme séquence climatique. Celles-ci ne différent
alors que par l'état hydrique et le type de sol. Si nous sélectionnons les valeurs simulées
correspondant & une méme journée climatique (Figure II1.10), nous constatons que les points
s'alignent, indépendamment du sol et de son état hydrique, selon des droites ayant des pentes
variables. Celles-ci sont d'autant plus fortes que la vitesse du vent est élevée. Les points de la
Figure III.9 qui se démarquent de la relation linéaire générale correspondent donc 2 des
journées de grand vent.

La répartition des points (Figure III.9) par type de sol ne fait pas ressortir d'effet sol. Nos
résultats coincident parfaitement avec ceux déja obtenus expérimentalement ou par
simulation:

A B type de données Auteurs
(mm/j) (mm/jj/°K)

-1.07 025 expérimentales (prairies)  Seguin et al. 1982
-0.97 0.25 simulées (sol nu) Récan, 1982
-1.00 0.25 expérimentales (sol nu) Seguin, 1983
[0.2-0.3] simulées (sol nu) Carlson & Buffum, 1989

Les résultats mentionnés par Seguin , 1983, concernent des sols nus ayant la méme longueur
de rugosité z;=1 mm que celle retenue pour les simulations. La bonne concordance avec les
résultats obtenus sur prairie (Seguin et al,, 1982) pourraient s'expliquer par la valeur de z, qui
est, selon les auteurs, comprise entre 1 et 2 mm. La comparaison entre les données mesurées
et simulées, perniet donc de vérifier 1a cohérence physique des résultats du modéle mécaniste,
entre T et les flux d'énergie 2 la surface du sol. Récan, 1982 retrouve cette cohérence avec
modéle similaire et Carlson et Buffum, 1989 avec un modéle de couche limite atmosphérique.
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2.2. Influence de la longueur de rugosité z,.

En intervenant dans le calcul des coefficients d'échange convectif, la longueur de rugosité z,
peut affecter la température de surface. Certains auteurs (Riou et al., 1988, Lagouarde, 1990)
montrent par des approches théoriques, que le coefficient B de la relation (III.1) varie en
fonction de z,.

Dans le cas des sols nus, la valeur z,; est comprise entre 1 et 10 mm (Brunet, 1990). Celle-ci
varie en fonction de la rugosité de surface qui peut tre caractérisée par I'écart-type moyen
des hauteurs ou HRMS (Cf. 11.2.2.2.3). On considére généralement qu'il existe un ordre de
grandeur de 1 4 10 entre z, et la HRMS. La rugosité des surfaces cultivées présente des
variations dans 1'espace d'une parcelle a l'autre, mais aussi une évolution dans le temps liée
par exemple 2 un travail du sol ou aux effets de facteurs naturels tels que la pluie ou le gel.
Cette variabibilité spatiale et temporelle de z, nous incite a étudier son influence sur les

coefficients A et B du modéle (III.1).

Rnj+GJ+LE] (Version II) (mm/j)

2 4 6 8 10 12 14 15 18 20
Ts—Ta (°C)

Figure III.11: Modéle Rn;+G;+LE;=A+B(T-T,)14, pour différentes longueur de rugosité z,.
Les symboles correspondent aux données simulées par le modéle mécaniste avec zy=10

mm.

Les simulations du jeu de données principal (Cf. I1.1.3.2) ayant un profil initial humide (H),
ont été refaites avec des valeurs de z, égales & 2.5, 5, 7.5 et 10 mm. Le changement de
rugosité ne semble pas affecter la gamme de variation de Rn+G;+LE; qui est encore comprise
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Figure II1.12 : Variations du paramétre de pente B en fonction de la longueur de rugosité z,

entre -2 mm/j et 4 mm/j pour z;=10 mm (Figure II1.11). Par contre, la gamme de variation de
T,-T, diminuent lorsque z, augmente, ce qui se répercute par un accroissement de la pente de
la droite. Les variations du paramétre de pente B (Figure II1.12) sont plus fortes aux faibles
rugosités (zy<5 mm) et tendent & s'atténuer pour zy=10 mm. Ces variations sont dans
I'ensemble supérieures a celles données par Riou et al., 1988 et Lagouarde, 1990.

2.3. Analyse des coefficients A et B a partir des données simulées par le modéle
mécaniste,

En prenant des paramétres A et B fixes pour une longueur de rugosité donnée, nous
constatons que I'erreur commise sur l'estimation de 1'évaporation reste importante. Dans le cas
de la version II du modéle Rn;+G;+LE;=A+B(T,-T,) (II1.2.1), I'erreur sur E; présente un écart-
type de 0.57 mm/j (Tableau III.5). L'origine de cette erreur provient en grande partie de la
mauvaise représentativité de l'écart instantané de température TT, par rapport aux flux
moyens journaliers. Un coup de vent peut par exemple avoir lieu au moment de la mesure de
T,-T,, induisant une baisse de 1'écart de température sans que cette baisse soit représentative
de I'évolution de T-T, au cours de la journée.

Une voie d'amélioration du modéle est de reprendre la formulation théorique des paramétres
A et B tels qui sont présentés dans la premiére partie. Nous avons vu qﬁe I'équation III.1
pouvait s'écrire de maniére rigoureuse :

Rn;+G+LE; = - Rny/Rn 4y Hy g - Roy(Hj/Rn-Hyyy/Rayy,) (111.2)
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ou l'indice 4, désigne les flux instantanés obtenus & 14h. La relation III.2 peut également

s'écrire :
RnJ+GJ+LEJ = B"H14h + A‘ (IH.4)
o A' et B' ne sont plus des coefficients constants mais égaux a :

A'= an'(Hj/ an'H14h/Rn14h) (1IL5)
B'= an/Rn14h (III6)

Nous meénerons donc dans la suite une analyse des termes A' et B"Hy,y afin d'essayer
d'améliorer leur connaissance a partir des informations disponibles telles que les mesures

climatiques ou de 1'état de surface (T, 64_s)-

2.3.1 Analyse du terme B"H 4.

Une premiére analyse montre qu'il existe une trés forte corrélation entre B' et Rn; La
régression linéaire entre ces deux variables donne:

B' = 1/1000-(2.29+1.72Rn) (I11.7)

avec R2=0.89. Pour le calcul de H,,;, nous proposons de prendre le calcul du coefficient
d'échange h, (Cf. 1.1.1.4.) avec les variables : Tyyqp, (Ts-Ty)1an Uay44=1.22-Ua;. Le facteur 1.22
a été établi A partir de données expérimentales de la station climatique d'Avignon.

En appliquant ces calculs, nous arrivons a 'estimation de B"Hy,;, avec R2=0.97 et une erreur
d'écart-type de 0.13 mm/j. Il est donc possible d'avoir une estimation précise du terme
B' “Hyay, 2 partir de données relativement accessibles : Rn;, T4, Ty €t Ua;

2.3.2. Analyse du terme A'.

Le calcul de A' par I'équation III.5 suppose que nous estimions H; et Rny/Rn;Hy,;. Or dans les
équations I1I.1 et II1.2, le second membre de I'égalité est une estimation de H;, ce qui nécessite
I'utilisation d'un processus itératif. De plus, en rappelant que Rn/Rn;H;4=B'Hj,p. I'équation
I11.2 devient celle du bilan d'énergie journalier de la surface. Nous revenons ainsi a 1'équation
de départ (équation 1.44), rendant le processus itératif inutile. Une alternative est possible si
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nous essayons de relier A' & des grandeurs connues telles que les variables climatiques ou
d'état de surface (T, 8;_s)-

Le calcul de A' sur les données simulées par le modéle mécaniste, donne des valeurs tras
variables allant de -1.931 a 2.458 mm/j, avec une moyenne de -0.22 et un écart-type de 0.76
mm/j (Figure II1.13). Toutefois, nous n'avons pas trouvé de relations satisfaisantes avec des
variables connues (climatiques, T,, 6,_5). Parmi ces relations, nous montrons sur la Figure
II1.13 celle qui relie A' et (T-T,)14, qui est la meilleure. La prédiction du terme A', qui permet
le passage d'un flux intégré (H;) 2 un flux instantané (H,,,) (Cf. 1.2.2.3.) risque donc de
constituer un point de blocage dans l'amélioration des modeles simplifiés utilisant la mesure
de T, T,.

2S5

18-

(mm/p) |- S

Figure I11.13: Coefficient A' calculé d'aprés les données simulées par le modéle mécaniste en
fonction de T,-T, obtenu & 14h.
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2.4. Validations du modéle Rn;+G;+LE; = A+B(T-T,) 4

2.4.1. Validations sur des données simulées avec des séquences climatiques
différentes.

Nous avons vu (Cf. II1.2.1.) que les couples (Rn;+G;+LE;T-T,) obtenus pour une méme
journée climatique, mais sous des conditions hydriques et de sol différentes, présentaient une
relation linéaire dont la pente variait d'un jour & l'autre. Ainsi, pour certaines "journées
particuliéres”, nous avions des données qui s'éloignaient de la relation linéaire regroupant la
majorité des points. Pour évaluer le poids de ces "journées particuliéres" sur I'ajustement du
modele (III.1), nous allons refaire l'ajustement avec le jeu de données simulées
complémentaire (Cf. 11.1.3.2.). Celui-ci a été obtenu sur les trois sols avec des séquences
climatiques différentes de celles employées dans le jeu de données principal.

Nous obtenons sur le jeu de données de validation Ia relation :

RI"IJ'*'GJ'I"I_‘E_l = '0.87 + 0.276'(TS-T3)14|1 (III.S)
avec une erreur sur A et B d'écart-type : 0, = 0.08 et og = 0.009. La relation obtenue avec le
jeu de validation n'est donc pas significativement différente de celle ajustée avec le jeu de

données principal. Les valeurs suivantes : A=-0.98 et B=0.275, semblent donc €&tre
satisfaisantes lorsque zyg=1mm.

2.4.2. Validation expérimentale.

2.4.2.1 Obtention des variables d'entrée (Rn:-, Gj et T-T))

* Rn; : n'ayant pas de mesure de Ru; pour les expériences P1 et P2, nous avons repris
le mode d'estimation développé en Annexe X a partir des données climatiques standards
recueillies sur une station climatique et des mesures de T et 6g_s.

* G; : dans la plupart des travaux, G; est négligé (Seguin & Itier, 1983, Riou et al,
1988, Vidal & Perrier 1989, Carlson & Buffum, 1989, Lagouarde, 1990). Si cela est justifié
dans le cas des couverts végétaux, la végétation formant un écran thermique limitant
I'échauffement et le refroidissement du sol, il n'en est pas de méme pour les sols nus.
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L'histogramme des fréquences sur les valeurs de G;, provenant du jeu de données simulées par
le modéle mécaniste (Figure 111.14), montre que I'hypothése G;=0 ¢s: .arement vérifiée. Nous
avons donc pris la méthode d'estimation présentée en Annexe X qui permet d'accéder 2 G; a
partir de Rg; et (T,min+T,max)/2-Ts, (Tsp étant la température & 50 cm). Avec une telle
méthode, nous réduisons de moitié l'erreur commise sur G; par rapport i celle que nous
aurions en supposant que G;=0. Sur les données simulées, 'erreur sur G; donne, avec cette
méthode d'estimation, une erreur d'écart-type de 0.2 mm/j.
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Figure I11.14: Flux de chaleur dans le sol journaliers

* T, : nous supposerons que T, est soit connue au moment de la mesure de T,
(expérience P3) soit estimée en la prenant égale & T,max (expériences P1 et P2). La
température de surface est mesurée i l'aide des sondes de température (P1) ou avec un
radiothermométre (P2 et P3).
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2.4.2.4. Validation du modéle sur des données expérimentales

Nous avons validé la version II du modele (III.1) sur les jeux de données P1, P2, P3 (Cf.
IL1.1.). Les termes G; et Rn; ont été soit mesurés, soit estimés 2 partir des relations (II1.10) et
(I11.9). Les évaporations ont ét€ obtenues expérimentalement par bilan hydrique aprés un
lissage temporel des humidités. En prenant pour les coefficients A et B les valeurs ajustées
précédemment (A=-0.98 mm/j, B=0.275 mm j-1 °K-1), nous avons comparé sur la Figure
I11.15, les évaporations mesurées et calculées par le modele. Dans l'ensemble, le modéle ne
semble pas fournir d'estimation biaisée de E;. Toutefois les erreurs sur E; sont relativement
importantes, avec un écart-type sur la différence E;mod.-E;mes. de 1.06 mm/j, ce qui double
la valeur obtenue avec les données simulées.
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Evaporation mesurée (mm/j)

Figure II1.15 : Comparaison mod¢le [an+Gj+LEj=-O.98+0.275-(TS-TE)]- expérience sur
l'estimation de 1'évaporation journalicre.

133



2.5 Conclusion.

Ce chapitre a ét€ consacré a la mise en oeuvre d'un modele d'estimation de 1'évaporation
journaliére & partir d'une mesure instantanée de 1'écart de température T-T, mesuré a 14
heures (heure solaire) et des flux journaliers Ru; et G;.

La pente (B) et l'ordonnée (A) & l'origine de la relation LE+G#Rn=f(T:T,), sont
respectivement de 0.275 mm j-1 °K-1 et de 0.98 mm/j pour une rugosité z, de 1 mm. Ces
parameétres sont indépendants du type de sol mais varient fortement en fonction de la longueur
de rugosité. La sensibilité de B a z, est d'autant plus forte que z; est proche de 1 mm. Une
caractérisation précise de la rugosité de surface est donc indispensable pour la mise en oeuvre
de modele d'estimation d'évaporation a partir d'une mesure de T,

Sur les données générées par le modéle mécaniste, qui ne comprennent pas de terme d'erreur
de mesure sur les variables d'entrée, l'erreur d'estimation de E; présente un écart-type de 0.57
mm/j qui traduit les difficultés d'estimer le flux de chaleur sensible journalier & partir de la
seule mesure instantanée (T,-T,). Un tel niveau d'erreur doit étre considéré comme minimal,
et devrait se dégrader en conditions expérimentales, ce qui est vérifié lors de la phase de
validation. Le modele devrait donc donner, dans le meilleur des cas, une estimation de
l'évaporation avec une précision de +/- 1 mm/j (intervalle de confiance & 95%). Cette
précision parait difficile 2 améliorer par une description fine des coefficients A et B.
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3. MODELES D'ESTIMATION DE L'EVAPORATION UTILISANT LA VARIABLE 6, ..
0-5

Nous avons vu dans la premiére partie que lorsque la caractérisation de 1'état de surface est
I'humidité volumique, les modéles d'estimation de 1'évaporation s'écrivent tous selon la forme

générale :
E/Ep = f(sol,climat,humidité de surface(8,_s)). (I11.9)

Dans un premier temps, nous analyserons les variables d'entrée Ep et 0, . Cette analyse
devrait nous permettre de choisir un mode de calcul pour Ep et établir la signification d'une
humidité moyenne sur cette couche de sol vis a vis du processus d'évaporation. Nous
établirons ensuite la fonction f. Deux approches seront abordées. La premiére consistera 3
introduire 6y 5 dans un modele a résistance de surface en utilisant le modéle physique
simplifié de Penman-Monteith (Cf. 1.2.2.1.). Dans la seconde approche, nous mettrons

directement en relation le rapport E4/Ep; et 6,_s par une relation de type statistique.

Dans tout ce chapitre, nous supposerons que la variable accessible par télédetection est
I'humidité volumique moyenne des cinq premiers centimétres (6,_s) mesurées chaque
jour & 12 heures (heure solaire).

3.1. Analyse des variables d'entrée du modéle.
3.1.1 Calcul de l'évaporation potentielle.

Ep est 1'évaporation que nous aurions si I'eau disponible en surface ne constituait pas un
facteur limitant. La mesure directe d'une telle grandeur (évapotranspirométres pesables ou
lysimétres A drainage) pose des problémes de suivi en routine et de représentativité (Perrier
et al, 1974). Par conséquent, de nombreuses méthodes d'estimation de I'évaporation
potentielle & partir de mesures climatiques ont été développées. Nous retiendrons le
formalisme de Penman, (1948), qui est le plus physique. La principale hypothése faite par
Penman dans son calcul est de supposer que la pression partielle de vapeur d'eau i la surface
est saturante. Ceci donne en l'appliquant au bilan d'énergie (les calculs sont détaillés.en

Annexe IIT) I'équation suivante :

Y P'
‘Ea +
P'+y P'+y

LEp = {(Rn+G) (111.10)
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ol :
- Ea est I'évaporation de la surface si elle était 4 la température de 1'air (W/m2);
- ¥ est la constante psychrométrique (Pa/°K);
- P' est la dérivée de la relation P(T) (Pa/°K).

Ep apparait comme la somme de deux termes. Le premier est la composante convective, qui
rend principalement compte de 'effet du vent sur la demande climatique. Le second terme est
la composante radiative liée aux apports d'énergie sous forme de rayonnement ou de
conduction de chaleur. Il existe deux maniéres de considérer l'évaporation potentielle qui
répondent toutes les deux aux hypothéses de Penman. Ces approches, que nous allons préciser
dans la suite, aboutissent 2 des résultats 1égérement différents Ep et Ep,.

3.1.1.1. L'évaporation potentielle d'une surface de référence : Ep,.

Ep, est 1'évaporation que nous aurions sur une surface de référence susceptible-de satisfaire en
permanence la demande évaporative. Cette surface, qui est en permanence bien alimentée en
eau, a un fonctionnement hydrique et énergétique qui lui est propre. Les valeurs de
rayonnement net (Rng), du flux de chaleur dans le sol (Gy) et de la résistance aérodynamique
(r,0), introduites dans le calcul de Epg, sont celles de la surface de référence. Celles-ci sont
différentes des valeurs prises par la surface dont nous cherchons 2 caractériser E (la surface
d'un sol nu par exemple) 2 partir de 1'équation (III.8); la longueur de rugosité aérodynamique
(z,), 1a stratification thermique, 'albédo et le flux de chaleur dans le sol n'étant pas les mémes.

Tableau I11.6 : Evaporation journaliére cumulée (mm): influence de z, et de 1a température
initiale, supposée uniforme sur l'ensemble du profil.

zp (m)
0.0001 0.0010.005 0.01
T(CO

20 4.69 530 5.72 5.90
22 488 548 591 6.08
24 507 568 6.09 6.26
26 527 588 627 6.48
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La caratérisation de 1'évaporation potentielle par Ep, présente l'avantage d'une standardisation
de la détermination de la demande climatique. Toutefois, une étude de sensibilité faite sur le
paramétre de rugosité z, et le profil initial de température montre que les valeurs Ep; ainsi
calculées restent trés dépendantes des conditions sous lesquelles elles ont été obtenues
(Tableau II1.6). Ces résultats rejoignent l'analyse faite par Van Bavel et Hillel, 1976, qui
soulignent 1'ambiguité que souléve la notion d'évaporation potentielle sur les sols nus. En
effet, le sol joue un rdle important dans les échanges énergétiques avec l'atmosphére,
indépendamment des conditions climatiques. Le choix d'une surface de référence "sol nu" ne
permet donc pas de standardiser le calcul de I'évaporation potentielle. Nous n'adopterons donc
pas ce mode de calcul.

3.1.1.2. L'évaporation potentielle de la surface étudiée : Ep.

Ep est l'évaporation de la surface étudiée (sol nu par exemple) si nous faisons la seule
hypothése que la disponibilité en eau n'est pas limitante. Dans ce cas, nous prenons dans le
calcul de Ep les valeurs des variables intervenant dans le bilan d'énergie (Rn, G, r,) obtenues
sur la surface étudiée. Par exemple, lorsque la surface est séche, le calcul de Ep prend en
compte l'instabilité thermique qui affecte le calcul des coefficients d'échange convectifs qui
permettent le calcul de Ea (II1.10). Avec Ep, nous supposons que I'hypothése de Penman
n'affecte pas les variables Rn, G et ra. Ep caractérise alors 1'énergie réellement disponible, au
niveau de la surface d'étude, pour l'évaporation. A l'inverse de Epy Ep est une grandeur
purement fictive qui n'est accessible que par calcul. Toutefois, celle-ci correspondrait a une
caractérisation plus réaliste de la demande évaporative au niveau de la surface étudiée, ce qui
nous incite a retenir ce mode calcul dans la suite.

3.1.1.3. Comparaisons entre Ep; et I'ETp Penman (ETpn.;)

En choisissant Ep, nous prenons un mode de calcul de 1'évaporation qui n'est pas actuellement
dans la pratique disponible en routine. Nous allons donc comparer les valeurs de Ep; a ETpy;
qui est le mode de calcul le plus répandu de I'évaporation potentielle. Nous rappelons que
I'ETp,; fait intervenir un certain nombre de relations empiriques (fonction de vent par
exemple) qui ont été ajustées sur des couverts végétaux (Cf. calculs en Annexe X).

Nous avons calculé pour toutes les journées simulées du jeu de données principal : Ep; et
ETp;, (Figures I11.16). La comparaison des deux modes de calcul fait apparaitre des €carts qui
peuvent étre importants. Dans certains cas, ils atteignent 3 mm/j ce qui induit des variations
relatives de plus de 50%. Nous voyons également que pour une méme journée climatique,
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Figure II1.16 : Comparaison entre I'ETpg; Penman et Ep; calculé pour un sol nu.

nous obtenons des valeurs différentes de Ep; tandis que ETpy; reste constant. Ces variations
dépendent du sol et de son état hydrique. Celles-ci peuvent atteindre pour les cas extrémes de
1 2 2 mm/j (ces variations s'évaluent en prenant les valeurs de Ep; pour une valeur de ETpg;
ces points s'alignent sur la Figure II1.16 selon une direction verticale).

L'origine des écarts entre Ep; et ETp;, est multiple. En ce qui concerne la part radiative de la
demande climatique, I'albédo (a), 1a température de surface (T,) et le flux de chaleur d'un sol
nu sont différents de ceux d'un couvert. De plus, pour un méme sol, l'albédo et T, peuvent
varier en fonction du sol et de 1'état hydrique ce qui explique en partie les différentes valeurs
prises par Ep; pour une méme journée climatique. En ce qui concerne la part convective de
I'évaporation potentielle, le calcul de ETp;, prend implicitement en compte la résistance du
couvert (dans le calcul de la fonction de vent, Cf. Annexe X) qui limite I'évaporation par
rapport au cas des sols nus.

Ces résultats montrent la nécessité de développer un mode d'estimation de Ep spécifique au
cas des sols nus. Nous n'aborderons pas ce point dans ce travail. toutefois, nous donnons en
Annexe X, des relations empiriques permettant le passage de ETp;y a4 Ep;. Celles-ci seront
utilisées dans la suite pour la validation expérimentale des modeles simplifiés.
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3.1.2. Propriétés de la variable 8y_s.

3.1.2.1. 8,_s est- elle la meilleure variable pour caractériser la disponibilité en eau du sol?

Dans la deuxiéme partie, nous avons fixé a cinq centimétres I'épaisseur de la couche de sol
sur laquelle nous avons une mesure d'humidité volumique de surface par télédétection
hyperfréquence. Ce choix provenait d'une revue bibliographique montrant que les meilleures
relations statistiques entre o, (mesuré en bande C) et I'humidité du sol étaient en général
obtenues avec une couche de sol de cinq centimétres. Toutefois, la prise en compte
d'épaisseurs de 3,4 voir 10 centimétres ne dégrade pas beaucoup la qualité de I'estimation de

I'humidité (Cf. Ulaby et al, 1978, Bruckler et al., 1988). De plus, l'utilisation d'autres bandes
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de fréquence (X ou L) pourraient remettre en question le bien fondé du choix des cing

centimétres.

Nous nous proposons donc de comparer les relations E,/Ep;=f(6), en prenant en compte des
couches de 1 (8y_1), 3 (Bp3), 5 (Bp_s) et 10 centimeétres (8, ;o). Cette confrontation nous
permettra d'évaluer la pertinence du choix d'une couche de cinq centimétres par rapport & un
probléme d'estimation de l'évaporation. Sur les Figures II.17 nous avons représenté ces
relations pour les trois sols et pour la séquence climatique "Juil" (Cf. Annexe V).

Nous voyons sur les Figures III.17 que lorsque la couche considérée est trop mince, ce qui est
le cas avec 6y, une grande part des variations du rapport E;/Ep; ne s'accompagne pas de
variations d’humidité. Dans ce cas, la connaissance de I'humidité de surface ne donne pas
d'information sur la décroissance de I'évaporation réelle par rapport & la demande climatique.
Par contre, plus la couche est €paisse, plus la gamme de variation de 6 pour laquelle E/Ep;
décroit, est réduite. Dans le cas du Limon-argileux, celle-ci est de 0.20 m3/m3 lorsque nous
prenons 8,_;, et de 0.225 avec 68;_; et 0, s.

Le suivi d'une couche de 0-1 cm est & exclure pour l'estimation de 1'évaporation. Par contre
des couches de 3, 5 voir méme 10 cm peuvent convenir. La méthode développée dans ce
travail peut donc, en principe, s'appliquer & d'autres couches que les cinq premiers
centimeétres.

3.1.2.2. Relations entre 0,_s et le profil hydrique

La variable 6, s décrit le contenu en eau moyen d'une couche dans laquelle les gradients
hydriques sont particuliérement importants (Cf. I1I1.1.2.4). Pour une valeur de 6,_s donnée,
nous pouvons avoir plusieurs profils hydriques présentant des formes différentes, ce qui est
vrai lorsque nous passons d'un sol a l'autre. Mais pour un méme sol, avons-nous une relation
univoque entre 8;_s et le profil hydrique? Si tel n'était pas le cas, nous aurions, pour une
valeur de 6,_s, des comportements différents du sol vis & vis de l'évaporation. La teneur en
eau de surface est par exemple plus élevée pour 8;,_s donnée, lorsque le gradient hydrique est
faible, ce qui se traduit par une disponibilité en cau plus grande dans ce cas. Il nous parait
donc important d'identifier les facteurs qui vont influencer le profil hydrique pour pouvoir
ensuite les intégrer dans la modélisation simplifiée.

a) description des illustrations

Pour analyser la relation entre 6, 5 et la forme du profil hydrique de surface, nous avons
choisi comme mode de représentation, 1'é€cart d'humidité obtenu entre 1 et 5 cm. Cette analyse
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a été faite sur les valeurs obtenues 2 midi de toutes les simulations du jeu de données
principal. Trois types de facteur seront étudiés :

- la demande climatique;
-le sol;
- le profil hydrique initial.

Dans le mode de représentation choisi, I'effet d'un facteur s'évalue, pour 6,_s donné, par les
différences obtenues sur les écarts d'humidité entre un et cinq centimeétres. Deux cas extrémes
peuvent étre envisagés :

- un facteur a un effet sur le profil hydrique, s'il permet de discriminer des
familles de points (Figures II1.18 et II1.19); 'effet est d'autant plus fort que la séparation de
ces familles de points est nette. Par exemple sur la Figure II1.18a, nous voyons que pour
Ep;<3 mmyj, les écarts d'humidité entre 1 et 5 centimétres sont nettement inférieurs a ceux

obtenus avec une demande climatique plus forte;
- un facteur n'aura par contre aucun effet sur le profil hydrique, si la répartition

des points dans le nuage semble indépendante du facteur étudié.

b) Effets du sol et du climat

Ces effets sont illustrés sur les Figures II1.18. Les relations "écarts d'humidité entre 1 et 5 cm,
0y_s" présentent une allure en forme de cloche. Lorsque le sol est humide, les gradients
hydriques sont faibles. Dans ce cas les transferts d'eau sont suffisants pour compenser les
départs d'eau liés 4 I'évaporation. Quand le sol continue a se dessécher, la réalimentation en
eau ne permet plus de compenser les pertes en eau, ce qui se traduit par un asséchement des
couches superficielles de sol. Les gradients hydriques deviennent alors élevés. Enfin, lorsque
le sol est sec en surface, nous avons vu (Cf. II1.1.2.2.) que les flux d'eau dans le sol se font en
grande partie en phase gazeuse. Ce sont les couches situées a quelques centimétres qui se
vident 2 leur tour de leur contenu en eau, ce qui tend a réhomogénéiser le profil hydrique dans

les cinq premiers centimeétres.

Quel que soit le niveau de la demande climatique, l'effet sol apparait trés nettement sur
presque toute la gamme d'humidité étudiée. Les profils hydriques sont d'autant plus contrastés
que le sol est peu conducteur. Toutefois, cette influence diminue fortement pour les gammes
d'humidité extrémes, séche ou humide, dans lesquelles les profils hydriques sont, pour un sol
ou entre les sols, peu variables pour 6,_s donné.

Pour une évaporation potentielle supérieure a2 3 mm/j, la forme des profils hydriques semble,

pour chaque sol porté & 8,_s donnée, indépendante de la demande climatique. Par contre,
lorsque Ep;<3 mm/j, les profils hydriques présentent des gradients hydriques nettement moins
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marqués que dans le cas Ep;>3 mm/j (la distinction est moins nette pour l'Argile). Nous
apportons toutefois une certaine réserve sur cette valeur seuil, la gamme d'Ep; étant mal
couverte entre 2 et 3 mm/j avec le jeu de données principal (Figure II1.16).

c) Effet du profil hydrique initial

Sur les Figures I11.19, nous avons sélectionné les écarts d'humidité obtenus pour des journées
présentant une évaporation potentielle supérieure @ 3 mm/j. Pour chaque sol, nous n'avons
retenu que les points provenant de simulations ayant des profils initiaux d'humidité secs (S ou
HS1) et humides (H ou HS2 cf. Annexe V). Afin d'évaluer la période pendant laquelle le
profil hydrique est influencé par les conditions initiales, nous avons relié les points obtenus
successivement au cours d'une séquence d'évaporation. Le point accompagné de 1'étiquette D
correspond a I'écart d'humidité obtenu a4 midi le deuxiéme jour (pour la clarté de la
présentation nous avons €liminé les points correspondant aux premiers jours de simulation qui
sont influencés par la situation initiale d’humidité). Cette représentation permet d'illustrer,
avec quelques cas particuliers, le temps pendant lequel les profils hydriques dans les cing
premiers centimétres restent marqués par les conditions initiales d’humidité.

D'aprés les Figures II1.19, nous constatons que l'effet profil hydrique initial a une influence
dans le cas du sol argileux, qui persiste au moins pendant environ sept jours. Cette persistance
des conditions initiales est due a la faible conductivité hydraulique qui ralentit les
redistributions d'eau. Pour les autres sols, l'effet du profil hydrique initial disparait trés
rapidement.

Les conditions initiales d'humidité comportaient également des différences sur le contenu en
eau des couches de sol se trouvant au dela de 25 cm (Figure I1.13). Il semblerait donc, que
pour les trois sols, les gradients hydriques dans les cinq premiers centimétres soient peu
sensibles a 1'état hydrique des couches profondes.

d) Conclusions.

- Il ressort avant tout, que la signification de 6, s par rapport au processus
d'évaporation est fortement tributaire du sol (Figures II1.18). Compte-tenu du nombre réduit
de sols étudiés dans ce travail, il serait tout a fait illusoire de vouloir intégrer les propriétés du
sol dans la modélisation. Nous nous contenterons d'établir des modéles qui puissent étre

calés pour chaque sol.

- La disponibilité¢ de l'eau a la surface pour 6, s donnée, dépend des gradients
hydriques dans les cinq premiers centimétres. Pour un sol, ceux-ci ne sont pas reliés de
maniére univoque avec 8,_s, mais ils varient en fonction de la demande climatique, lorsque
Ep; est inférieur 2 3 mm/j. Ce seuil n'est pas une valeur générale mais il est satisfaisant pour
les trois sols. Pour Ep;>3mm/j, les gradients hydriques sont par contre bien caractérisés, pour
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un sol donné par la seule information 0, 5. Ainsi, l'histoire hydrique du sol et le niveau
d'humidité des couches profondes ne semble pas avoir d'influence sur les gradients hydriques
a la surface. Toutefois, une nuance est & apporter avec 1'Argile, dont la faible conductivité
hydraulique tend a ralentir les redistributions d'eau dans les couches de surface. L'influence
du profil hydrique initial se maintient dans ce cas pendant plusieurs jours.

La connaissance de 1'état hydrique des couches superficielles pourra donc étre affinée en
complétant l'information donnée par 0, ; par une caractérisation de la demande

climatique.
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3.2. Le modéle mécaniste simplifié¢ de "Penman-Monteith".

L'équation et les hypothéses de ce modele ont ét€ données dans la premidre partie (Cf.
1.2.1.1.) et dans I'Annexe IV. Celles-ci sont rappelées dans le tableau III.7. Ce modgle
bénéficie a priori de deux propriétés intéressantes :

- nous avons vu (Cf. III.1) que le rapport LE/LEp ne dépendait pas uniquement de la
disponibilité en eau du sol pour I'évaporation, mais également de l'interaction entre cette
disponibilité et les conditions climatiques. Le modéle de Penman Monteith permet donc, par
le terme [y/(y+p")]-14/1,, de prendre en compte par une approche théorique cette interaction;

- en reliant r; a I'épaisseur du mulch (z,,), nous avons un moyen de calculer r 2 partir
d'observations sur la couche de surface, indépendamment du calcul de LE et LEp.

En associant l'augmentation de ry a une augmentation de 1'épaisseur du mulch, il est
relativement naturel de vouloir relier les variations de r; 2 une mesure de I'humidité de la
couche de surface. L'introduction d'une information telle que 6,_s dans le modéle de Penman
Monteith et le respect des contraintes que nous nous sommes fixés au début de ce travai

suppose que :

- nous établissions une relation entre r, et 6;,_s;
- nous traitions le changement d'échelle de temps en adaptant le modéle
décrivant des phénoménes instantanés pour I'estimation journaliére de 1'évaporation.

3.2.1. Evolutions comparées de r et 0_s.

Dans la suite 1, est calculée a partir de 1'équation (I11.12) en prenant les valeurs de LEp, LE,
p', 1, et y issues du modéle mécaniste. Sur la Figure II1.20, nous avons représenté 1'évolution
heure par heure de 1 et de 6,_; pour une séquence climatique a forte demande évaporative.
Nous voyons que les valeurs prises par r; sont trés marquées par les alternances jour-nuit.
L'ordre de grandeur de ces variations journali€res est comparable a la dynamique de variation
de r; au cours de la séquence d'asséchement. Par contre, nous ne trouvons pas cette propriété
sur 1'évolution de 6,5 qui présente des variations journaliéres nettement inférieures a la
gamme totale dhumidité rencontrée. L'heure pour laquelle nous établirons la relation
1,=f(8,_s) aura donc une grande importance.
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Tableau III.7: Hypotheses et forme analytique du modéle mécaniste simplifié de Penman
Monteith

Forme Analytique
LEp
LE = (IIL.11)
1+[yA(p'+1)] 1T,
LEp-1LE
I, = (111.12)
LETy/(p'+Y) 1/1,]
Hypothéses

H1 : L'évaporation se fait au niveau d'un front d'évaporation qui s'enfonce lorsque le sol
s'asséche (formation d'un mulch).

H2 : Le mulch est isotherme.

H3 : Les flux d'eau dans le mulch se font en phase gazeuse. Ceux-ci sont conservatifs et
soumis i une résistance r, li€e aux propriétés de diffusion gazeuse du milieu.

H4 : La pression de vapeur d'eau est saturante an niveau du front d'évaporation.
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3.2.2. Relations r=£(8,_s).

Sur les Figures II1.21 a,b et c, qui représentent r; en fonction de 6, 5 obtenue & midi pour
toutes les journées disponibles, nous pouvons constater que :

- les relations sont différentes d'un sol a l'autre. De telles différences ont déja
été constatées par Passerat de Silans, 1986 (Cf. 1.2.1.1.) et correspondraient 2 I'influence du
sol sur la signification de 6,_s par rapport a 1'évaporation (Cf. I1I.1.3.2., 11.3.1.2.);

- 1a dispersion des points est importante. Celle-ci croit lorsque nous passons du
Limon sableux & l'Argile. Pour une méme valeur de 6¢_s, r; peut varier de plus de 1000 s/m.
Nous sommes donc loin d'une relation univoque entre ces deux grandeurs;

- lorsque 6y_s est au voisinage de 0.05 m3/m? avec le Limon sableux et dans
une moindre mesure avec le Limon argileux, r, présente d'importantes variations, sans qu'elles
soient accompagnées d'une modification de 6,_s. Dans cette gamme d'humidité, 6, s n'apporte
donc plus aucune information sur r;.

: : : DN g : : : :

o
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-

Humidita (m3/m3)
o
)

144 168 192 218 240 284 288 312 338 360

2 a 7 9 120
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Figure I11.20 : Evolution comparée de r et de 8_s au cours d'une séquence d'évaporation
simulée avec le Limon argileux : (Climat "juil"; Profil initial H (Cf. Annexe V).
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En moyennant r; sur la période 8h-18h et en ne retenant que les séquences climatiques a forte
demande évaporative ("juil", "aofit" et "mars", Cf. Annexe V), nous ne réduisons que peu la
dispersion de la relation r=f(8,_5) (Figure III..21d) par rapport a celle obtenue avec les
valeurs prises & midi (Figure III.21b). Le choix de la période de 8-18h se justifie par
I'importance de la période diurne pour 1'évaporation. De plus, nous devions filtrer les valeurs
aberrantes de r, dues au calcul de LEp/LE en phase nocturne (équation II1.12). En effet,
pendant cette période, LEp et LE prennent des valeurs voisines qui sont proches de zéro, ce
qui peut entrainer des variations considérables du rapport LE/LEp qui ne seraient que des
artéfacts numériques.

3.2.3. Conclusion.

Ces résultats montrent que la seule information 6, s ne nous permet pas d'estimer de maniére
précise la résistance de surface, telle qu'elle est définie dans le modéle de Penman Monteith.
Nous montrons en Annexe XI, que la réduction de 'évaporation par rapport a la demande
climatique ne s'explique pas uniquement en fonction des propriétés de diffusion du mulch (z,
D). 11 faut également prendre en compte les gradients de température, qui interviennent dans
les gradients de pression partielle de vapeur d'eau qui sont avec D & la base du phénoméne de
diffusion gazeuse.

Une voie d'amélioration de l'approche présentée ci-dessus, consisterait a s'affranchir de
I'hypothése d'isothermie en prenant en compte le flux de conduction de chaleur dans le mulch
(Perrier, 1973). Dans ce cas, nous avons vu que r, était remplacée par une fonction
R=f(z,,,D,\) dans I'équation III.11 (Cf. 1.2.1.1). Nous pouvons, toutefois, noter que le calcul
de r, et R, par 1'équation III.12 donne le méme résultat. La différence réside dans le
déterminisme de ces grandeurs. Cependant, la formulation de R, ne fait intervenir que des
grandeurs dépendant de I'humidité, ce qui ne nous permet pas d'introduire d'autres variables
que 6,_s pour améliorer la connaissance des gradients de pression partielle de vapeur d'eau
dans la couche de surface.

Une seconde voie possible d'amélioration serait d'affiner la connaissance de r, par des
relations statistiques en fonction des variables climatiques. Toutefois, une telle démarche nous
éloigne des hypothéses de diffusion de la vapeur d'eau dans le mulch qui ont permis I'écriture
du modéle de Penman Monteith. Le terme [y/(y+p')]rs/r, qui permettait de calculer de
maniére théorique l'interaction entre la demande climatique et la disponibilit€ en eau du sol,
deviendrait par l'introduction d'une relation r=f(8, s,climat), un terme statistique. Nous
pensons donc qu'il est plus efficace de travailler directement avec des relations statistiques
entre E/Ep; et 65 qui permettent de travailler a I'échelle de temps recherchée. Cette

démarche est développée dans la suite.
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3.3. Modéle de type statistique.

Dans ce modéle, nous établirons directement une relation statistique entre le rapport E/Ep; et
les variables d'entrée, selon la relation (I11.8). Nous procéderons en deux étapes :

- nous ménerons d'abord une étude de la relation E/Ep; = f(6y_s);

- & partir de cette relation et en prenant en compte les conclusions tirées de
I11.3.1., nous essayerons d'introduire des variables supplémentaires susceptibles d'améliorer la
précision du modéle pour l'estimation de I'évaporation.

3.3.1. Les relations Ej/Epj = f(6y_s).

Sur les Figures II1.22, nous avons représenté, pour chaque sol, la relation entre E/Ep; et 6y s.
Nous voyons nettement apparaitre trois phases qui se traduisent par une allure sigmoide des
relations E/Ep; = (6o s). Pour une valeur de 6, le rapport E/Ep; présente une variabilité.
Celle-ci est maximale lorsque E;/Ep; décroit avec 6_s5. Cette variabilité est trés forte dans le
cas de 1'Argile (Figure II1.22c) et diminue lorsque nous passons du Limon argileux au Limon
sableux. L'influence du sol se manifeste également sur la position latérale des nuages de
points. La forme des nuages de points nous suggére d'utiliser une forme analytique de la
relation f de type logistique (II1.17).

exp(A' 60_5+B)
E,/Ep; = C+D (IT1.13)
1+exp(A-6,_s+B)

Celle-ci est intéressante a double titre :

- elle permet de bien reproduire les trois phases d'évaporation;
- elle offre une grande souplesse d'utilisation dans la mesure oil les paramétres

A, B, Cet D ont des actions faciles a contrler.

Sur les Figures II1.23 nous voyons que:

- A régle la pente au point d'inflexion, pour une amplitude donnée, qui est

égale a (AC)/4;
- B régle le déplacement horizontal de la courbe pour A donné, I'abscisse du
point d'inflexion étant égale a -B/A,;
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- C reégle I'amplitude de la sigmoide dont la valeur est égale a C, le premier
terme du produit variant entre 0 et 1;
- D régle le déplacement vertical de la courbe. D correspond i la valeur

minimale prise par la fonction logistique.

Un ajustement de 1'équation (III.13) est fait pour chaque sol sur le jeu de données simulé
principal (Cf. 11.1.3.2.). Afin d'optimiser la procédure de calage pour l'estimation de E;, nous
avons choisi de minimiser les écarts sur I'évaporation et non sur le rapport E/Ep;. Pour réduire
le nombre de parameétres a caler, nous supposons que E;/Ep; est compris entre 0.1 et 1, ce qui
nous permet de fixer les parametres C et D a 0.9 et 0.1 respectivement. Ce choix induit un
comportement du modele aberrant pour 8, s = 0 m3/m3 avec E=0.1"Ep;. Nous estimons
toutefois que ces conditions extrémes sont improbables et limitées & des zones (déserts) pour
lesquelles le suivi journalier de 1'évaporation ne présente pas d'intérét.

Les résultats sont donnés dans le Tableau III.8. Ceux-ci font apparaiire une importante
variation du paramétre B en fonction du sol. Nous avons également porté 1'écart-type résiduel.
Celui-ci peut &tre considéré comme une estimation du terme d'erreur liée 2 la simplicité du
modele E/Ep;=f(8,_s) par rapport au modeéle mécaniste. En prenant deux fois 1'écart-type, ce
terme d'erreur est d'environ +0.7 mm/j pour les trois sols. L'importance de ce terme nous
incite 3 affiner notre modéle en prenant en compte d'autres variables dans la description des
parameétres de 1'équation IT1.13.

Tableau II1.8: résultats des ajustements de la relation I11.13 pour les trois sols. La
comparaison entre les valeurs générées par le modele mécaniste (obs) et celles calculées
par la relation I11.13 (cal) est faite sur la variable Ej.

Sol A B Pente Orig R2 écart
obs/cal  obs/cal type (mm/j)
(mm/j) obs/cal
Limon sableux 36.32 -3.80 0.999 -0.064 0.97 0.31
Limon-Arg. 28.43 -4.51 0.997 -0.1 0.90 0.33
Argile 33.69 -8.36 0.813 0.09 0.72 0.30
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3.3.2. Forme analytique et calage du modéle statistique.

Des analyses faites sur les propriétés du modéle mécaniste (Cf. IIL.1.) et la signification de
0y_s (Cf. I11.3.1.2.), il nous parait important d'exploiter les faits suivants :

1) la forme du profil hydrique dépend, pour 6,_s donné, de l'intensité de la
demande climatique lorsque Ep;<3 mm/j;
2) lorsque le sol est sec en surface, 'évaporation est surtout sensible au terme

radiatif de la demande climatique.

Le point 1) nous suggere de prendre en compte Ep; comme variable complémentaire pour
expliquer le rapport E;/Ep;. Le point 2) met en évidence l'influence du vent sur E; qui varie
selon I'humidité de surface. Pour 6,5 donné et pour un sol suffisamment sec, E/Ep; est
d'autant plus faible que le vent est fort. En effet, nous avons vu que le vent n'affecte pas dans
les mémes proportions E; et Ep; (Cf. IIL1.2.). Nous allons donc dans la suite étudier de
maniére qﬁalitative l'influence du vent moyen journalier (Ua) et de Ep; sur la relation
E;/Ep;=f(8,_s). Nous essayerons d'identifier le role joué par ces facteurs dans l'organisation
des nuages de points observés sur les Figures IT1.22.

3.3.2.1. Influence de Epi.

Sur les Figures III.24a et I11.24b, nous avons séparé les points obtenus pour le Limon-argileux
en classes d'évaporation potentielle. Sur la Figure III.24a, nous voyons que les classes 0-1,
1-2 et 3-4 mm/j se différencient par la gamme de 8_s dans laquelle E/Ep; est égal a 1.
Lorsque 6,_s décroit, E;/Ep; reste d'autant plus lontemps égal 4 1 que la demande évaporative
est faible.-Ceci est di a I'influence de Ep; sur la forme du profil hydrique. Nous avions vu, que
pour Ep;<3mm/j, les gradients d'humidité dans les cinq premiers centimétres étaient moins
marqués que ceux obtenus pour des €vaporations potentielles plus fortes. Ceci signifie, en
d'autres termes, que la teneur en eau au voisinage de la surface est plus élevée, facilitant ainsi
I'évaporation. Par contre, pour Ep; supérieure a 3 mm/j (Figure I11.24b), la séparation des
points en classes d'évaporation potentielle n'apporte pas d'information sur la variabilité de
E,/Ep; pour une valeur de 6, s donnée.
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3.3.2.2. Influence du vent (Ua_,-L

Les Figures I11.24c, I11.24d et I11.24e font apparaitre l'importance du vent qui tend & décaler la
relation E/Ep;=f(0,.s) et ceci, quelle que soit la la demande climatique. Sur la Figure IIl.24c,
lorsque Ep;>3mm/j, la séparation par classe de vent permet de bien séparer les points obtenus
par vent faible (Ua<2 m/s) de ceux obtenus par vent fort (S5<Ua;<6 m/s). Lorsque nous
portons les points d'une méme classe d'évaporation potentielle ([1-2] mm/j sur la Figure
I11.24d et [4-5] mmJj sur la Figure 111.24e) par classe de vent, nous constatons que si le vent

augmente, le rapport E;/Ep; diminue, pour 6¢_s donné.

3.3.2.3. Les propriétés du modéle statistique.

Nous avons également fait la méme analyse sur I'influence des variables Ep; et Ua; dans le cas
des autres sols (Limon sableux et Argile). Les effets des variables Ep; et Ua; sur la relation
E;/Ep;=f(6y_s) sont les mémes que dans le cas du Limon-argileux avec toutefois, une
sensibilité 2 Ua; plus marquée lorsque le sol est peu conducteur (Cf. Annexe VIII). Ceci nous
encourage i prendre la méme forme analytique pour les trois cas.

L'analyse faite sur l'influence de Ep; et Ua; sur la relation E/Ep;=f(6_s) ainsi que la forme de
ces relations observées sur Les Figures I11.24, nous suggérent de conserver une structure

1.2 r 1.2 ¢

{1

0.8 | 08 |

Ej/Epjos r Ej/Epjos |

0.4} 0.4 F

0.2 02

Uaz) Ua
° 0 o.;s u:l 0.18 0.2 0.25 0.3 0 ] 0.08 o:g 0.18 0.2 0.25 0.3
humidité volumique de surface (m3/m3) humidité volumique de surface (m3/m3)

Figure II1.25 : Représentation schématique des effets de Ep; et de Ua; sur la relation
EJ/EpJ=f(90_5)
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analytique du mod¢le de type logistique. Nous incluerons les effets des variables Ep; et Ua;
dans le calcul des paramétres A, B, C et D de la fonction (III.13). Ceci revient & paramétrer
des familles de courbes en fonction de Ep; et Ua;. Compte-tenu des propriétés dégagées dans
les paragraphes précédents, nous proposons de donner aux variables Ep; et Uaj les actions

suivantes.

- Pour Ep; inférieur 2 3 mm/j, I'humidité de surface de transition qui marque le
passage de la phase I (E;/Ep;=1) d'évaporation 4 la phase II diminue quand Ep; décroit. Les
courbes ont donc tendance 2 étre décalées vers les petites valeurs de 6,_s (Figure II1.25a).
Nous avons toutefois constaté (Cf. 1I1.3.3.1) que la variabilité de E/Ep; était réduite aux
faibles humidités. Ceci se traduit par une intersection des courbes E/Ep;=f(6,_s) pour une
valeur d'humidité "critique" marquée 6, sur la Figure IIL.25a. Ainsi, nous aurons une pente au
point d'inflexion plus forte. Ep; aura donc une action sur les paramétres A et B.

- Pour Ep; supérieur & 3 mm/j nous ne prévoyons aucune action de cette
variable.

- Le vent joue a la fois sur la gamme de variation du rapport E/Ep; et sur le
décalage horizontal vers des valeurs plus fortes de 8, 5 lorsque Ua; croit (Figure II1.25b). Ua;
ayura donc une action sur les parameétres B, C.

3.3.2.4. Le modéle E/Ep;=f(6, s,Ep,,Ua))

Le modele a été construit & partir des propriétés données dans le paragraphe précédent. La
démarche est détaillée en Annexe IX. La forme finale du modéle comprend trois paramétres
“a", "b" et "a" dont la signification est précisée dans le Tableau IIL.9. Ce modéle nécessite la
connaissance de trois variables d'entrée qui sont 6y_s mesurés 8 midi (heure solaire), Ep; et
Ua;.

3.3.2.5 Calage du modéle.

Le calage s'est fait de la méme fagon et sur le méme jeu de données que dans le paragraphe
II1.3.3.1.. Nous avons ajusté les paramétres a, b et o en minimisant les écarts sur
l'évaporation. Les résultats de I'ajustement sont donnés dans le Tableau II1.10. Nous voyons
sur la Figure III.26 un exemple de prise en compte par le modéle de 'effet du vent pour une
classe d'évaporation potentielle. Ces résultats font apparaitre une amélioration significative
des performances du modele pour l'estimation de E; par rapport au modéle plus simple
E;/Ep;=1(8,_s) donné par la relation II1.13. L'écart-type obtenu sur E; est presque divisé par
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Tableau II1.9: Forme analytique du modéle simplifié de type statistique d'estimation de
I'évaporation réelle d'un sol a partir de la mesure de 6, _s.

Forme analytique :

exp(A-0,_s+B)
E;/Ep; = ‘C+(1-C) (1I1.14)
1+exp(A-6,_s+B)

A = a+max(3-Epj,0)-5
B = b-max(3-Epj,0)-5-(-0.025-b-0.05)+(Uaj-3)-a
C =0.90-0.05-a-(Ua;-3)

Variables d'entrées :

. 63_s Humidité volumique moyenne des cinq premiers centimétres de sol observée a
midi (m3/m3)

.Ua est le vent moyen journalier (m/s)

.Ep; est I'évaporation potentielle journaliére (mm/j)

Paramétres du modéle :

.a : paramétre (sans dimension) rendant compte de vitesse de la décroissance de
1'évaporation en fonction 6;_s.

.b : paramétre (sans dimension) rendant compte du seuil d'humidité pour lequel le sol
ne suit plus la demande évaporative.

. 0. : paramétre (s/m) qui exprime la sensibilité des relations E;/Ep;=£(6, 5) au

vent.
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trois dans le cas de 1'Argile et du Limon argileux. Tandis qu'avec le Limon sableux, 1'écart-
type plus €lévé par rapport aux autres sols, s'explique par les valeurs globalement plus fortes
de E; obtenues avec ce sol.

Le paramétre "b" de déplacement horizontal des courbes reste le plus variable par rapport au
type de sol. Il semblerait que o augmente en valeur absolue lorsque le sol est peu conducteur.
Quant 2 "a", ses variations paraissent significatives, mais aucune régle de variation ne semble
se dessiner au regard des résultats obtenus sur les trois sols étudiés. L'étude de sensibilité faite
dans la suite (Cf. II1.3.3.5) sur ces trois paramétres nous permettra de relativiser l'importance
a accorder 2 la gamme de variation de chaque paramétre.

3.3.3. Effet de la longueur de rugosité z,

Nous avons vu, dans le cas du modéle en TT,, que la longueur de rugosité z, influengait de
maniére trés significative les paramétres du modele. Dans le cas présent, z, risque de modifier
les calculs de E; et Ep;. De plus, il n'est pas évident qu'en changeant z,, la fonction f conserve
les mémes paramétres pour un sol donné. En effet, nous avons vu que le vent avait une
influence non négligeable sur le rapport E/Ep;. L'action de Ua; sur ce rapport m'cs:
probablement pas indépendante de z,. Nous devons donc considérer deux questions.

- Y a t-il autant de calculs différents de Ep; qu'il y a de valeurs de z, différentes?
- Les paramétres "a", "b" et "a" varient-ils avec z,?

11 est évident qu'une réponse affirmative a ces questions risque de compliquer sérieusement la
mise en oeuvre du modele simplifi€. Nous allons donc évaluer dans la suite 'influence de z,
en essayant de répondre 2 la question : Le modéle simplifié permet il d'estimer 1'évaporation
avec un méme jeu de parametres, lorsque la rugosité est mal connue? Pour cela, nous avons
étudié 2 rugosités (z;=2.5 mm et z;=10 mm) différentes de celle du jeu de données principal
(zp=1 mm) en adoptant la procédure suivante :

- les paramétres du modéle sont ceux obtenus pour zg=1mm (Cf. Tableau II1.10);

- nous prenons pour Ep;, les valeurs calculées avec les données de la simulation faite
sur la surface ayant z;=1 mm. Ceci reproduit le cas ou en absence d'information sur z; nous
sommes contraints d'adopter un calcul de Ep; pour une rugosité de référence;

- en prenant 8,_s simulée par le modéle mécaniste lorsque zy=2.5 mm ou z;=10mm;

- enfin, en comparant les évaporations calculées par le modéle simplifié aux
évaporations simulées par le modcle mécaniste pour les rugosités z;=2.5 mm et ;=10 mm.
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Tableau II1.10: résultats des ajustements de la relation II1.18 pour les trois sols. La
comparaison entre les valeurs simulées par le modéle mécaniste (obs) et celles calculées
par le modele simplifié (cal) est faite sur la variable Ej.

Sol a b o pente origine R2  Ecart
(s/m) obs/cal obs/cal type

(mm/j) (mmyj)

obs/cal

Limon sableux 36.38 -3.61 -.16 0.995 -001 099 020
Limon-arg. 26.67 -4.06 -.19 - 0997 -0.03 098 0.12
Argile 30.29 -7.52 -24 0.969 003 094 013

- Expérience
5<Ep|<6
mm/},
1<Uaj<2 m/s

o g

mm/],
6<Ua)<7 m/s

— Modile

Gel=i3 e

= podiles /
UCj=6.5 m/a b

° 0.08 0. 018 02 o028 03
Humidité volumique 0-35 cm m3/m3

Figure I11.26 : Comparaison modéle (modéle simplifi€) - expérience (données simulées par le
modele mécaniste) pour les trois sols, sur une classe de Ep; et deux classes de vent.
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Tableau II1.11: Influence de z, sur le modéle E;/Ep;=f(8,_5,Ep;,Ua)). Les paramétres a,b et o
sont calés pour zy=1 mm; Ep; est donné par les simulations faites avec zp=1mm, 6, 5 de
provient de celles faites avec zg=2.5 mm et zy=10 mm; les valeurs de E; estimées par le
modele simplifié (cal) sont comparées a E; simulées (obs) pour zj=2.5 mm et z;=10 mm.
Nous avons reporté entre parenthéses les résultats obtenus pour le calage du modéle

simplifié (Tableau I11.10)

Sol Zy pente ordonnée a R2 écart-type
(mm) (obs/cal) Y'origine (obs/cal) résiduel
(mm/j) (mm/j)
Limon 2.5 0.86 (1.00) 0.19 0.96 0.42 (0.20)
sableux 10.0 0.88 -0.2 0.93 0.55
Limon- 2.5 0.99 (1.00) 0.04 0.97 0.18(0.12)
argileux 10.0 0.90 0.11 0.94 0.26
Argile 25 1.03 (0.97) 0.04 0.97 0.12 (0.13)
10.0 0.93 0.10 0.94 0.13

Les résultats sont donnés dans le Tableau III.11. Ceux-ci ne font pas apparaitre, dans les cas
du Limon-argileux et de 1'Argile, une dégradation importante de 1'estimation de 1'évaporation
par rapport aux résultats obtenus aprés calage, lorsque z;=1 mm. Par contre, avec le Limon
sableux, la non prise en compte de la hauteur de rugosité conduit a une sous-estimation de E;
Nous avons vu que lorsque la disponibilité en eau était réduite, I'évaporation n'augmentait pas
avec la croissance de la part convective de la demande climatique (Cf. 1.2.1.1, 1.2.1.2,
II1.1.3.). Dans ce cas, l'évaporation serait indépendante de z, Par contre, lorsque la
disponibilité en eau n'est plus limitante, z, affecte de maniére significative le calcul de Ep;
(Tableau II1.6), ce qui expliquerait le comportement particulier du Limon sableux, qui se
maintient plus longtemps dans des conditions proche de I'évaporation potentielle (Cf. I11.1.2).

Le modgle apparait donc dans I'ensemble peu sensible a z,. Ceci nous permet de suggérer,
pour une mise en oeuvre opérationnelle du modele, de standardiser le calcul de Ep; pour une
rugosité de référence (zp=1 mm par exemple). En prenant ce calcul de Ep;, les paramétres du
modele simplifié devraient permetire une estimation satisfaisante de E; pour différentes
rugosités, sous réserve qu'a leurs variations ne soient pas associ€es des modifications des
propriétés hydrodynamiques.
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3.3.4. Validation du modéle statistique.

3.3.4.1. Validation du "module climatique".

Il s'agit d'établir la pertinence des variables climatiques Ep; et Ua; et des paramétres qui
contblent cet effet. Pour cela nous avons pris le jeu de données complémentaire (Cf. I1.1.3.2.).
Celui-ci contient des valeurs simulées par le modeéle mécaniste sur les trois sols avec des
séquences climatiques différentes de celles du jeu de données principal.

Sur les Figures III.27 nous avons représenté la comparaison entre les valeurs de E; générées
par le modele mécaniste et celles calculées par le modele simplifié. 11 ressort que le modéle
résiste bien an changement de conditions climatiques dans les cas du Limon-fin et du Limon-
Argileux. Dans le cas de 1'Argile, nous obtenons une estimation légérement biaisée de E;, qui
pourrait s'expliquer par la sensibilité du profil hydrique aux conditions initiales d’humidité
constatées dans le paragraphe I11.3.1.2.2. En effet, dans cette phase de validation nous n'avons
pris qu'un type de profil d'humidité initial.

Les écarts-types des erreurs commises sur E; sont similaires a ceux obtenus dans la phase de
calage (Argile exceptée) :

sol écart type (mm/j)
Limon sableux 0.18
Limon argileux 0.13
Argile 0.26

Nous pouvons penser 2 ce niveau, que le modéle simplifié permet de bien restituer
I'évaporation dans une large gamme de demandes climatiques.

3.3.4.2. Validation expérimentale de la forme analytique du modéle simplifié.

Une validation expérimentale a été faite sur les jeux de données expérimentales P1, P2 et P3.
Ces données permettront d'apprécier l'allure générale des relations E/Ep;=f(8,_5), mais elles
ne devraient pas étre suffisantes pour évaluer la pertinence des variables Ep; et Ua; dans la
relation f. En effet les données ont été acquises en période estivale, avec Ep;>3 mm/j. De plus,
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compte-tenu des erreurs expérimentales, le nombre de données n'est pas assez important pour
dégager l'influence du vent sur le rapport E/Ep;.

Les points expérimentaux sont issus des expérienceﬁ P1, P2 et P3 (Cf. 1.1.) faites sur le site de
Poirson dont le sol présente une texture limono-argileuse. L'évaporation potentielle a été
calculée 2 partir des données climatiques standards, recueillies au niveau d'une station
climatique voisine se trouvant 2 500m. Nous avons utilisé l'algorythme développé en Annexe
XI pour passer de ETpy; (ETp penman) 2 Ep qui caractérise la demande climatique an niveau

du sol nu.

La représentation graphique des couples de points (E;/Ep;,6, 5) permet de retrouver 1'allure
sigmoide de la relation E/Ep;=f(8,_s) (Figure II1.28). Sa position est voisine de celle prédite
par la relation (III.13) ajustée sur les données simulées. Toutefois, il semblerait y avoir une
surestimation sytématique du rapport E,/Ep; par le modéle aux faibles humidités (68, 5<0.15
m3/m3). Ceci se retrouve sur I'évaporation (Figure II1.29), lorsque nous appliquons le modéle
(I11.14), avec les paramétres ajustés sur les données simulées (Tableau II1.10). L'écart-type
entre les valeurs mesurées et les valeurs calculées est alors de 0.79 mm/j (nous avions obtenu
1.06 mm/j dans le cas du modele en T-T,, Cf. I11.2.4.2.4.).

Cette validation expérimentale partielle montre la pertinence d'une information, telle que 64_s
pour estimer le rapport E;/Ep;. Toutefois un certain nombre de questions restent ouvertes :

- I'influence de Ep; et Ua; sur E/Ep; est-elle bien reproduite par le modele?

- toutes les données expérimentales tendraient 2 montrer que nous surestimons
I'évaporation en condition séche avec le modéle mécaniste. Ceci serait-il dii aux seules
propriétés de diffusion de la crofite de surface, non prise en compte dans le modele (Cf.
11.1.2.2.)? N'y aurait-il pas, dans des conditions de forts gradients hydriques et thermiques,
des artéfacts liés aux hypothéses du modéle mécaniste. Les flux convectifs de vapeur d'eau
qui sont principalement liés aux gradients thermiques dans le sol, ne sont pas pris en compte.
Ceux-ci s'opposent, pendant la journée, aux flux diffusifs (Menenti 1984). Nous pouvons
également nous demander si les équilibres phase liquide - phase gazeuse décrits par la loi de
Kelvin (Cf. 1.1.2.1.) sont toujours réalisés.
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3.3.5. Propriétés des paramétres du modéle.

Nous proposons de mener l'analyse de sensibilité selon le protocole suivant :

- nous supposerons que les paramétres ne sont pas corrélés entre eux. Nous étudierons
individuellement pour chaque parameétre son effet sur l'estimation de 1'évaporation. Nous
travaillerons uniquement sur le Limon-argileux;

- nous ferons varier successivement chaque parameétre en maintenant les deux autres a
leur valeur ajustée. La gamme de variation des paramétres sera établie en fonction des valeurs
obtenues pour les trois sols (Tableau III.10). Pour chaque jeu de paramétres (une valeur pour
le paramétre variable, les valeurs ajustées pour les deux paramétres fixes) nous recalculerons
'évaporation avec le modele sur I'ensemble des données qui ont servi au calage du modéle et
a la validation du module climatique (Cf. I1.1.3.2.), soient 380 journées. Nous établirons enfin
I'écart-type obtenu sur la différence E; simulée par le modgle mécaniste (référence) et E;
recalculée par le modéle simplifié. Cet écart-type constituera notre critére d'évaluation de la
sensibilité du modele.

Ce protocole permet d'obtenir une représentation synthétique de la sensibilité du modéle aux
paramétres tout en prenant en compte l'ensemble des sitnations climatiques et hydriques
rencontrées sur Avignon (nous supposons que les 380 journées sont représentatives des
variabilités climatiques et hydriques). Les résultats donnés par ce protocole sont représentés
sur les Figures IT1.30. Ces figures font apparaitre une sensibilité forte du modéle aux
parameétres a et b, et sensibilité relativement faible pour a. Ceci nous incite a étre trés
exigeants pour la caractérisation de a et de b.

24 Conclusion partielle sur l'utilisation de 6, ; pour la modélisation de
I'évaporation.

Nous avons montré la pertinence de I'humidité volumique moyenne sur quelques centimétres
(3 2 10 cm) pour suivre 'évolution du rapport E/Ep;. Toutefois, lorsque la couche de surface
sur laquelle nous avons 6 est trop fine (un centimétre par exemple), une grande part des
variations de E/Ep;, en condition séche, ne sont plus reliées a des variations de 6. Nous
recommandons donc, pour des applications de suivi de l'évaporation, de choisir des
configurations radar qui permettent d'avoir une profondeur de pénétration suffisante (de 3 a
10 cm) lorsque le sol est sec.

En ce qui concerne la modélisation de E/Ep;, nous avons introduit la mesure de 8, s dans
deux types de modele : le modele physique simplifié de Penman-Monteith et un modele
statistique mettant en relation le rapport E/Ep; et 8,_s. Dans la premi€re approche, il n'est pas
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possible d'établir une relation précise entre r, et 6, _s.

Le modéle statistique s'avere trés précis lorsque les variables d'entrée et les trois paramétres
sont bien connus. Nous montrons qu'avec une méme forme analytique simplifiée, il est
possible d'estimer I'évaporation pour des conditions climatiques et des sols trés contrastés.
Sous réserve de validité du modéle mécaniste, il est probable que le modele statistique puisse
Etre adapté a une grande variété de climats et de sols. Nous restons, toutefois, prudents sur la
notion de "grande variété de sol". En effet, nous avons établi les modeles simplifiés pour des
cas ot la couche de surface était homogeéne sur au moins 10 centimétres. Il reste  savoir si la
formulation analytique (Equation II1.14) du modéle statistique s'adapte aux cas des sols
présentant d'importantes variations de leurs propriétés hydrodynamiques dans les premiers
centimétres (cas des crofites de surfaces).

Les performances de cette approche dépendront de la précision avec laquelle nous serons
capable d'estimer :

- Ep;, nous avons vu les difficultés que souléve la définition d'une telle

grandeur dans le cas des sols nus;

" - les paramétres a, b et a. Ceux-ci sont trés variables d'un sol 2 I'autre et leur
stabilité dans le temps avec I'évolution de 1'état de surface n'est pas garantie. Par quel moyen
pourrons nous y accéder? Quelles seront les informations minimales & connaitre sur le sol
pour en avoir une estimation précise? L'accessibilité de ces paramétres constituera dans la
suite un élement important d'appréciation du modeéle.

- Bp5; une détermination précise de l'humidité de surface est nécessaire

pendant la phase de décroissance du rapport E/Ep;.
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CONCLUSION DE LA TROISIEME PARTIE : COMPARAISONS DES MODELES ET COMPLEMENTARITE

Dans cette partie, nous avons développé séparément deux approches reposant sur l'utilisation
de mesures différentes accessibles par télédétection. L'évaluation de ces approches ne doit pas
uniquement se faire sur la comparaison des erreurs de prédiction, mais également sur la
facilité de leur mise en oeuvre.

- Le modéle en T,T, permet, avec les mémes paramétres, de modéliser
I'évaporation sur tous les types de sol. Toutefois, la pente des relations
Rn+G;+LE=A+B(T-T )14 varie fortement en fonction de z;, rendant nécessaire sa
caractérisation avec une bonne précision pour la mise en oeuvre du modéle. Du fait des
variations trés rapides de T, associées aux fluctuations climatiques, ce type de modéle
reposant sur une mesure journaliére de T-T, ne permet pas une estimation de I'évaporation
plus précise que +/- 1 mm/j (intervalle de confiance & 95%). De plus, la mesure de T, n'étant
pas possible avec un couvert nuageux, nous risquons de ne pas avoir une estimation réguliére
de 1'évaporation.

- Le modéle en 6p_s permet d'obtenir un bon niveau de précision, et
T'acquisition réguliere de 6,_s est garantie par la transparence des nuages aux rayonnements
hyperfréquences. En adoptant une procédure d'estimation de 1'évaporation potentielle pour
une rugosité de référence (z,=1mm par exemple), le modele est peu sensible a la rugosité de
surface. Mais il requiert la connaissance de parameétres qui sont fortement influencés par le
type de sol. Les liens existants entre ces parameétres et les caractéristiques physiques du sol ne

sont pas a priori évidents.

Dans une perspective d'utilisation simultanée des deux mesures T, et 6,5, il apparait en
premier lieu, qu'une certaine redondance existe entre ces informations si nous nous limitons 2
l'estimation de 1'évaporation telle qu'elle est développée dans cette partie. Nous pouvons par
contre envisager une complémentarité sur les deux points suivants :

- en moyennant les deux estimations de 1'évaporation lorsque 6,_s et T, sont
disponibles. La moyenne devrait réduire l'erreur d'estimation de E;, si les erreurs des deux

modeles ne sont pas corrélées;
- en inversant le modéle en 8, 5 pour estimer ses paramétres, lorsque la double

mesure, T, et 0,_s, est disponible le méme jour.

Nous consacrerons la derniére partie a 1'étude de la dégradation de l'estimation de
I'évaporation par les modeles simplifiés, lorsque les variables d'entrée (6y_s, T, Ry, Ep;, Ua))
présentent des erreurs de mesure, et les paramétres des modéles sont mal connus. Nous
comparerons ensuite les performances de prédiction de I'évaporation par les deux modéles.
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Ces analyses se feront sur la base d'une séquence d'évaporation estivale de 45 jours. Enfin,
nous testerons la complémentarité des mesures de T et 8,_s pour 'estimation des paramétres
du modeéle en 6_s.
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QUATRIEME PARTIE

COUPLAGE DES MODELES SIMPLIFIES AVEC LES
MESURES DE TEMPERATURE ET D'HUMIDITE DE

SURFACE ACQUISES PAR TELEDETECTION
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INTRODUCTION

Dans la partie précédente, une premiére évaluation des performances prédictives des modgles
simplifiés a pu étre faite i partir des données simulées par le modéle mécaniste. Toutefois, les
variables d'entrée des modeles simplifi€s (Rn;, G;, E;, Ep;, Ua;, T-T,, 6,_s) extraites de ces
jeux de données ne contenaient pas de terme d'erreur, ce qui induisait nécessairement une
vision optimiste concernant la précison de l'estimation de 1'évaporation. De plus, les modéles
simplifiés sont mis au point a 'échelle locale. Or, dans la pratique, ces modeles devraient &tre
en partic destinés au suivi de grandes surfaces, avec des mesures de température ou
d'humidité de surface faites a partir de plate-formes aéroportées ou satellitaires. Une mise en
oeuvre opérationnelle de ces modeles s'accompagnera donc d'un certain nombre de
dégradations des conditions d'utilisation liées a 1a mesure de télédétection et au changement

d'échelle:

- dégradations liées a la mesure télédétectée : nous avons vu, dans la deuxiéme
partie, que l'estimation de I'humidité et de la température de surface s'accompagnait d'une
erreur due aux instruments, aux conditions d'échantillonnage (effet de speckle), aux
perturbations atmosphériques et 4 une mauvaise connaissance de la cible (texture, rugosité,

émissivité);

- dégradations liées au changement d'échelle : En changeant d'échelle, nous
rencontrerons deux types de problémes.
D'une part nous aurons a traiter simultanément une grande diversité de situations : les
parameétres caractéristiques du sol du modele E/Ep=1(8,_s) ou la rugosité de surface, dans le
cas du modele basé sur l'estimation de (T,-T,), ne seront pas forcément connus avec précision
sur l'ensemble des surfaces observées. Les données climatiques seront nécessairement
recueillies au niveau de quelques stations climatiques, qui ne sont pas forcément
représentatives des zones suivies.
D'autre part, au sein méme des surfaces élémentaires (pixel), sur lesquelles toutes les
informations nécessaires pour le fonctionnement des modeles seraient disponibles, nous
pouvons avoir des hétérogénéités (sol, humidité, rugosité...). L'utilisation de modeéles définis a
1'échelle locale ne pourra pas toujours s'appliquer sur de telles surfaces.

Dans cette partie, nous traiterons de maniére globale ces dégradations, en supposant que les
variables d'entrée sont assorties d'erreurs de mesure et que les paramétres présentent une
certaine indétermination. Nous ne ménerons pas une étude exhaustive, mais nous fournirons
plutdt des illustrations des répercussions que la dégradation des conditions d'utilisation des
modeles simplifiés induit sur l'estimation de 1'évaporation.
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1. SENSIBILITE DES MODELES AUX ERREURS DE MESURE ET D'ESTIMATION DES PARAMETRES.

Dans la suite nous parlerons de modéle 1 et modele 2 pour désigner les formes suivantes :

Rn+G+LE; = A+B«(T;-T,)  (modéle 1). Nous supposerons que zy=1mm (Iv.1)
E;/Ep;=1(8,_5,U3;,Ep;) (modele 2). (Iv.2)

Nous rappelons que contrairement au modéle 1, le modéle 2 présente une forme non-linéaire
en fonction de la variable 6,_s. Cette non-linéarité aura des répercussions sur la propagation
des erreurs d'humidité de surface dans le calcul de 1'évaporation.

1.1. Présentation des scénarios.

1.1.1. La séquence d'évaporation de référence.

L'étude de sensibilité des modéles sera menée 2 partir d'une simulation de référence de 45
jours, faite avec le modéle mécaniste sur le Limon-argileux. Les données climatiques sont
celles enregistrées du 13 Juillet au 26 Aofit 1990 au cours de l'expérience P3 (Cf. 1I.1.1.)
effectuée en Avignon. Les conditions hydriques initiales sont celles d'un sol ressuyé (3 jours
de ressuyage) aprés un apport d'eau d'environ 100 mm. Deux événements pluvieux ont lieu le
17éme (3.8 mm) et le 34éme jour (27.2 mm). Au cours de cette séquence, nous avons
également six jours nuageux qui ne permettent pas l'estimation de E; par le modele 1. Les
principales variables simulées sont données sur la Figure IV.1. L'alternance pluie-séquence
d'évaporation apparait trés nettement sur les variables E; et 6,_s.

De cette simulation de référence, nous avons extrait I'évolution des variables d'entrée (T¢T,,
8o-s, Ua;, Ep;, Rn; et G;) que nous avons ensuite "bruités" selon plusieurs scénarios d'erreurs.
Pour simuler la variabilité des résultats que nous avons avec chacun de ces scénarios
d'erreurs, nous avons calculé pour toutes les variables d'entrée 500 séquences de 45 jours
composées des valeurs de la simulation de référence des variables d'entrée, corrigées par un
terme d'erreur aléatoire. Nous avons ensuite appliqué les modeles simplifiés aux séquences de

données ainsi créées.
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Tableaun IV.1 : Description des scénarios pour le modele 1 : erreurs sur les variables d'entrée.

Identification T,T, Ep; Rnj+G;
du scénario biais (o] o o]

) ) (mmf)  (mmj)
SCO 0.0 0.5 - 0.2 0.2
SCM 0.0 2.0 0.5 0.5
SCP 0.0 3.0 1.0 1.0
SCOB 1.0 2.0 0.5 0.5
SCMB 2.0 2.0 0.5 0.5
SCPB 4.0 20 0.5 0.5

Tableau IV.2 : Erreur faite sur Ej estimée par le modéle 1, lorsque les variables d'entrée
présentent une erreur aléatoire ou biaisée (les scénarios sont décrits dans le Tableau IV.1).

Identificateur moyenne de intervalle de
scénario l'erreur sur E; confiance 4 95%
(mm/j)
SCO 0.02 [-0.82,1.71]
SCM 0.00 [-1.69,1.95]
SCP 0.02 [-2.96,2.97]
SCOB -0.27 [-1.95,1.73]
SCMB -0.55 [-2.23,1.40]
SCPB -1.10 [-2.76,0.83]
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1.1.2. Présentation des différents scénarios

Pour chaque modéle, nous avons étudié six scénarios qui correspondent a des niveaux de
dégradation différents de la précision sur les variables d'entrée. Pour les trois premiers
scénarios, nous supposons que les erreurs suivent des lois de distribution gaussienne
d'espérance nulle. Nous adopterons dans la suite la nomenclature suivante :

- SCO = scénario "optimiste"; celui-ci correspond a des conditions expérimentales trés
contrdlées telles que celles obtenues sur le site de Poirson au cours des expérimentations radar
(Cf. 11.2.3.). Nous supposons que les mesures de T; et 8;_s, qui sont respectivement données
par la radiométrie infra-rouge thermique et déduites de la section efficace de rétrodiffusion
(0g), sont obtenues avec une erreur proche du minimum que nous puissions rencontrer en
conditions expérimentales trés contrdlées (Cf. 11.2.3.). De plus, nous considérons que les
variables climatiques (Rn;+G;, Ep; et Ua)), associées a cette caractérisation fine des variables
de surface, sont connues avec une bonne précision. Les performances sur l'estimation de
I'évaporation, qui seront établies avec ce scénario doivent €tre considérées comme une limite
optimale de ce qui est possible d'atteindre avec les modeles simplifiés.

- SCM = scénario "moyen" et SCP = scénario "pessimiste"; ces scénarios
correspondent A des cas ol les variables de surface et climatiques sont acquises avec une
erreur importante. Ces scénarios devraient nous permettre de nous rapprocher d'une utilisation
ol les variables de surface proviendraient de mesures satellitaires et les données climatiques

du réseau météorologique.

- Nous étudierons sur les trois derniers scénarios (SCOB, SCMB, SCPB), des cas ol
T, et 8,_s sont connues avec une erreur comportant un terme aléatoire et un biais. Pour T, ces
cas correspondent par exemple 2 des situations oll 1'émissivité de surface est mal connue (Cf.
I1.1.2.). Pour 6,_s, le biais pourrait provenir d'une mauvaise prise en compte du type de sol ou
de la rugosité de surface (Cf. I1.2.2.). Pour les scénarios SCOB, SCMB et SCPB, les variables
climatiques présentent une erreur aléatoire sans biais identique a celle du scenario SCM. Des
biais seraient également envisageables sur les données climatiques, mais nous ne les

prendrons pas en compte dans ce travail.

Les écarts-types et les biais des erreurs sur les variables d'entrée sont donnés dans les
Tableaux IV.1 (modéle 1) et IV.4 (mod¢le 2).
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1.2. Sensibilité du modéle 1.
1.2.1. Sensibilité aux erreurs sur les variables d'entrée.

Pour la mise en oeuvre du modele 1, nous considérons deux cas: si T¢T, est inférieur & 2°C
alors E;=Ep,; et si T;-T, est supérieur a 2°C, E; est calcul€ a partir de I'équation (IV.1).

En ne conservant que les journées sans nuage, nous avons représenté (Figures IV.2) les
fonctions de répartition des lois de distribution de 1'écart : [E{modéle 1)-E(référence)]. La
fonction de répartition d'une variable aléatoire quelconque X est définie par :

F(x) = prob ( X = x)

Sur les Figures IV.2 et le Tableau IV.2, nous voyons que lorsque les erreurs de mesure sont
sans biais, I'estimation de E; est également sans biais ce qui est une conséquence de la forme
linéaire du modele 1. Par contre, le biais sur T;-T, s'accompagne d'un biais sur E;, qui lui est
proportionnel (0.3 mm/j par °K de biais). La détermination des intervalles de confiance sur E;
montre, qu'en conditions trés contrdlées, nous avons une estimation de Ej avec un intervalle
de confiance a2 95% de +1 mm/j. Cet intervalle est pratiquement doublé lorsque nous nous
placons dans des conditions plus proches de celles que nous aurions avec une application
opérationnelle.

1.2.2. Sensibilité a la longueur de rugosité de surface (z,)

La séquence d'évaporation de référence provient d'une simulation faite avec zi=1mm. Pour
évaluer l'erreur que nous ferions sur l'estimation de l'évaporation lorsque la rugosité de
surface est mal connue, nous avons calculé 1'évaporation en prenant les variables d'entrée
(Rn;+G;, Ep;, T;-T,) de la séquence de référence et les coefficients du modele 1 calculés pour
zp=2.5, 5, 7.5 et 10 mm (Cf. II1.2.2.). Notons que nous aurions pu également étudier
l'influence de z, de manicre inverse, en prenant les données simulées pour différentes
rugosités et en appliquant une seule relation correspondant a z, donnée.

Pour un scénario d'erreur SCM (Tableau IV.1) sur les variables d'entrée, les résultats font
apparaitre (Tableau IV.3) un biais trés important sur E; qui est, dans le meilleur des cas
étudiés (z;=2.5 mm), de -0.84 mm/j. La confusion entre z;=1 mm et z;=2.5 mm peut étre
considérée comme trés probable dans le cas des sols nus, si aucune information n'est acquise
sur la rugosité de surface. Sa caractérisation apparait donc comme un préalable indispensable

pour mettre en oeuvre le modele 1.
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Tableau IV.3: Moyenne et intervalle de ¢onfiance de l'erreur faite sur E; estimée par le
modéle 1, lorsque les paramétres sont ceux obtenus (Cf. II1.2.2.) pour des rugosités allant
de z;=1 mm a 10 mm. Les variables T,-T,, Rn; et G; proviennent de la simulation de
référence (zy=1mm), avec un scénario d'erreur de type SCM (Cf. Tableau 1V.1).

rugosité moyenne de intervalle de
zy (mm) l'erreur sur E; confiance 4 95%
(mm/j)

1.0 0.00 [-1.69,1.95]

25 -0.84 [-2.87,1.42]

5.0 -1.80 [-4.23,0.75]

7.5 -2.57 [-5.30,0.30]
10.0 -2.89 [-5.67,0.09]

Tableau 1V .4 : Description des scénarios pour le modele 2 : erreurs sur les variables d'entrée.

Identification 005 Ep; Us;
du scénario biais o o c

(m3/m3) (m3/m3) (mmy/j) (m/s)

SCO 0.00 0.02 0.2 0.1
SCM 0.00 0.04 0.5 0.5
SCP 0.00 0.06 1.0 1.0
SCOB 0.01 0.04 0.5 0.5
SCMB 0.02 0.04 0.5 0.5
SCPB 0.04 0.04 0.5 0.5
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1.3. Sensibilité du modéle 2.

1.3.1. Sensibilité aux erreurs faites sur les variables d'entrée.

Le modéle 2 pouvant fonctionner chaque jour, indépendamment de la présence de couvert
nuageux, il est possible d'évaluer les qualités prédictives du modele sur l'estimation
journaliére de 1'évaporation ou sur son cumul pour une période de plusieurs jours. Sur les
Figures IV.3, nous avons représenté 1'évolution des intervalles de confiance sur 'évaporation
cumulée Ecum pour les scénarios SCO, SCM et SCP (Tableau I1V.4). La dégradation de
l'estimation de E;cum est trés nette lorsque nous passons des scénarios SCO a SCP. Avec ce
dernier qui est particulierement défavorable, nous avons une erreur relative de 40%, si nous
prenons l'intervalle de confiance a 95 %.

L'introduction d'une erreur de mesure aléatoire sans biais s'accompagne d'un biais sur E;
(Figures IV.4) qui est induit par les non-linéarités de la relation E/Ep=f(8,_s) aux fortes et
aux faibles humidités. Ce biais dépend de la gamme d'humidité considérée. Ainsi aux faibles
valeurs d'humidité, une erreur aléatoire sur 6_s se traduira par un biais positif sur E;, tandis
qu'aux fortes humidités ce biais sera négatif. Pour le suivi de séquences longues, nous avons
donc une compensation qui se fait et qui atténue le biais sur l'estimation de E; Cette
compensation sera partielle ou totale, selon I'évolution de I'humidité de surface et les
proportions de situations séches ou humides rencontrées.

L'introduction d'un biais de 0.01 2 0.04 m3/m3 sur 8,_s (Figure IV.4b et Tableau IV.5) produit
un biais sur E;, dont l'ordre de grandeur est comparable 2 celui li€ aux erreurs non biaisées de
By_s. D'apres les scénarios étudiés, l'incrément du biais obtenus sur E; est compris entre 0.1 2
0.2 mm/j par point (0.01 m3/m3) d'humidité volumique.

La détermination des intervalles de confiance & 95 % montre qu'en situation contr6lée (SCO),
nous avons une erreur d'estimation d'environ plus ou moins 0.8 mm/j. Lorsque nous nous
rapprochons d'une situation opérationnelle d'utilisation (SCM, SCP), l'erreur commise sur
I'estimation journaliére est comprise entre 1.5 et 2 mm/j.
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Figure IV.3 : évaporation cumulée au cours du temps, lorsque les paramétres du modéle 2
sont parfaitement connus et les variables d'entrée présentent une erreur aléatoire.
(a): scénario SCO, (b) scénario SCM, (c) scénario SCP (Tableau IV.4)
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Tableau IV.5 : Erreur faite sur les valeurs journaliéres de E; par le modéle 2, lorsque les
variables d'entrée présentent une erreur. Les scénarios sont décrits dans le Tableau IV .4.

Identificateur espérance de | intervalle de
scénario l'erreur sur E; confiance a 95%
(/)
SCO 0.01 [-0.73,0.84]
SCM 0.12 [-1.10,1.72]
SCP 0.25 [-1.45,2.17]
SCOB 0.24 [-0.97,1.97]
SCMB 0.39 [-0.88,2.23]
SCPB 0.72 [-0.62,2.76]
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Tableau IV.6 : Analyse de l'erreur sur E; lorsque les paramétres "a" et "b" du modéle 2 sont
mal connus. Les variables d'entrée présentent une erreur aléatoire (SCM, Tableau IV.4) et
500 tirages ont été effectués pour chaque jeu de parameétres.

a
b
200 24.0 26.67 320
(param. calé)
55 (a) -0.6 -0.5 -0.4 -0.2
(b) [-2.5,0.1] [-2.0,0.2] [-1.8,0.4] [-1.5,1.2]
(o 0.275 0.229 0.206 0.172
-45 (a) -0.4 -0.2 -0.1 0.2
(b) [-1.8,0.4] [-1.4,0.8] [-1.3,1.3] [-1.1,2.1]
() 0.225 0.186 0.169 0.141
-4.06 (a) -0.2 -0.0 0.1 0.4
(param(b)  [-1.5,0.6] [-1.2,1.3] [-1.1,1.7] [-0.9,-2.6]
calé) (c) 0.203 0.169 0.152 0.128
35 (2) 0.0 0.3 0.4 0.7
(b)) [-1.2,1.2] [-0.9,1.8] [-0.8,2.2] [-0.7,3.0]
(o) 0.175 0.146 0.131 0.109
-3.1  (a) 03 0.5 0.6 1.0
(b) [-1.0,1.6] [-0.8,2.3] [-0.7,2.6] [-0.5,3.3]
(0 0.155 0.129 0.116 0.097

(a) : erreur moyenne
(b) : intervalle de confiance a 95%

(c) : abscisse du point d'inflexion (-b/a)
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1.3.2. Sensibilité aux paramétres "a" et "b".

Nous avons fait varier les paramétres "a" et "b" dans une gamme allant de 20.0 2 32.0 pour le
parametre a et de -5.5 a -3.1 pour le parameétre b. Ces gammes de variations ont été établies a
partir des résultats de I'analyse de sensibilité du modéle aux paramétres (Cf. I11.3.3.5.). Pour
les valeurs extrémes de "a" (20.0 et 32.0) et de "b" (-5.5 et -3.1), nous avions vu dans cette
analyse que l'écart-txpe de l'erreur sur E; était de 0.5 mm/j. Nous avions également montré le
faible poids du paramétre o sur l'estimation de 1'évaporation. Nous prendrons donc dans cette
analyse la valeur calée de a : a=-0.19.

Pour faciliter l'interprétation des résultats, nous rappelons que la position de la relation
E;/Ep;=f(8,_s,E;,Ep)), selon l'axe 8;_s, est donné par l'abscisse du point d'inflexion qui peut étre
estimée par -b/a (Cf. II1.3.3.1.). Les résultats sont portés dans le Tableau IV.6. Les erreurs sur
les paramétres entrainent la plupart du temps un biais sur l'estimation de E;. Toutefois ce biais
semble étre minimisé lorsque l'abscisse du point d'inflexion est proche de 0.15 qui est la
valeur obtenue sur le Limon argileux

1.3.3. Influence de la fréquence d'acquisition de la mesure de 8_s.

Un des principaux intéréts du modele 2 réside dans la régularité de mesure qu'offre la
télédétection hyperfréquence. Jusqu'a présent nous avons supposé que la mesure de 0, 5 est
disponible chaque jour. Toutefois, pour des raisons techniques et économiques, les futurs
satellites radar auront, dans le meilleur des cas, des fréquences de passage de 3 jours (satellite
ERS-1). Nous allons donc étudier la dégradation qu'apporte une diminution du nombre de
mesures dans le temps, sur l'estimation de 1'évaporation selon une procédure similaire 2 celle
employée par Bernard et al., 1981 et Bruckler & Witono, 1989. Pour cela, nous supposerons

que :

- le modéle est maintenu au pas de temps journalier;
- B,_s est estimé par interpolation linéaire les jours de mesure manquante.

Pour bien dégager l'effet de la baisse de fréquence de mesure, nous avons supposé que les
variables d'entrée sont connues sans erreur. Trois fréquences de passage (2, 3 et 5 jours) ont
été testées sur la séquence de référence de 45 jours. Pour chaque fréquence de passage, nous
avons considéré les différentes dates possibles de mesure. Sur la figure IV.5, nous voyons
qu'au cours d'une phase dess¢chement (jours 1-16, 18-33, 35-45), la réestimation de 6, s par
interpolation linéaire permet une bonne estimation de 1'évaporation. Par contre, lorsque nous
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Figure IV.6 : Estimation de 8,_s entre deux mesures radar avec prise en compte des pluies.
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avons un événement pluvieux (jours 17 et 34), la restitution de la hausse d'évaporation, liée &
la réalimentation de la surface par la pluie, n'est pas toujours satisfaisante. Au 45&me, nous
pouvons avoir, pour une méme fréquence de passage mais avec des jours de mesure
différents, des écarts importants sur 1'évaporation cumulée qui peuvent atteindre 15 mm pour
une évaporation cumulée de référence de 59 mm. Les cas les plus défavorables correspondent
a des sitnations pour lesquelles la mesure de 6,_5 suivant la pluie est éloignée de 1'épisode
pluvieux. La mesure dhumidité ne permet alors pas de rendre compte de I'augmentation de
8,_s induite par la pluie.

De maniére générale, l'erreur sur l'estimation de I'évaporation par le modéle 2, due A une
diminution de la fréquence d'acquisition des mesures, est biaisée (sous estimation par le
modele) ce qui peut poser des problémes sur 'estimation des cumuls d'évaporation.

Nous pouvons cependant trés bien imaginer que disposant des informations climatiques
nécessaires pour le calcul de l'évaporation, nous ayons aussi accés 3 une mesure des
précipitations qui est une donnée climatique de base. Nous allons donc essayer d'introduire
cette information dans la méthode d'interpolation sur 8, 5. Nous procéderons de la maniére

suivante :

- lorsqu'il n'y a pas de précipitation entre deux mesures, nous faisons une interpolation
linéaire;

- lorsqu'il y a un ou des événements pluvieux entre deux mesures, 8,_s est estimée a
l'aide d'un modele de type réservoir (Sherratt & Wheather, 1984, Choisnel, 1985). Nous
supposons que les cinqg premiers centimétres constituent un réservoir qui se vide et se remplit
préférentiellement (Cf. calculs de R1 et R2 donnés sur la Figure IV.6). Les différents cas sont
traités sur l'organigramme de la Figure IV.6.

En appliquant cette procédure d'estimation de 8,_s;, nous voyons sur les figures IV.7 que pour
des fréquences de passage allant jusqu'a cing jours, nous améliorons considérablement la
restitution de 1'évaporation au cours de 1a période qui suit une pluie.

2. COMPARAISONS DES MODELES.

La comparaison des modeles a été faite avec un scénario d'erreur sur les variables d'entrée de
type SCM (Tableaux IV.1 et IV.4). Nous supposerons que les paramétres des deux modeles
sont bien connus.

Les comparaisons ont été faites sur l'estimation journaliere de I'évaporation, ainsi que sur
'évaporation moyenne obtenue sur des périodes de 5, 10 et 30 jours qui sont classiquement
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Tableau IV.7: Erreur moyenne sur E; (mm/j) lorsque nous faisons la moyenne sur 1, 5, 10 ou
30 jours. Comparaisons entre les modeles 1 et 2 sur un scénario d'erreur SCM.

Modéle 1 jour 5 jours 10 jours 30 jours
modéle 1 0.68 0.32 0.21 0.12
modgle 2 0.52 0.26 0.21 0.09

retenues en climatologie. Le modéle 1 ne pouvant pas fonctionner en présence de nuages,
nous avons établi un algorithme de réestimation des valeurs de E; manquantes.

Lorsque nous avons des nuages, nous considérons deux cas :

- il 'y a pas de pluie: nous calculons la moyenne des rapports E;/Ep; concernant les
deux journées de mesure qui encadrent la période nuageuse. Nous multiplions ensuite ce
rapport moyen avec Ep; correspondant a ]a journée nuageuse, pour estimer 1'évaporation de la
journée manquante;

- il y a une pluie : si la hauteur de précipitation (P;) est supérieure a Ep;, E; est égal &
Ep;. Si P; est inférieure a Ep; alors E; est égal a P;

Nous avons porté sur les Figures IV.8, les fonctions de répartition de l'erreur absolue
d'estimation de E; en prenant les différentes périodes d'intégration 1, 5, 10 et 30 jours.
L'intégration sur des périodes de 5, 10 ou 30 jours réduit considérablement I'erreur faite sur E;
(Figures IV.8, Tableau IV.7). L'erreur moyenne est diminuée par deux lorsque nous passons
de la journée a la pentade et par cinq lorsque nous considérons l'estimation mensuelle. La
comparaison des modéles donne un léger avantage pour les estimations journalieres et
pentadaires de 1'évaporation par le modéle 2. Pour des périodes d'intégration plus longues, les
deux modeéles présentent des performances comparables.

3. COMPLEMENTARITE DES MESURES DE T ET 8;_s.

Nous avions donné en conclusion de la troisiéme partie quelques indications sur les
complémentarités possibles des variables T, et 0y 5 dans le cadre de l'estimation de
I'évaporation. Nous pouvons en effet envisager plusieurs pistes différentes :

- concevoir un nouveau modele prenant en compte les deux varaiables T et 0,_s.
Toutefois, cette voie nous parait étre peu intéressante pour les raisons suivantes. D'une part,

194



nous avons vu que l'humidité et la température de surface étaient théoriquement des
informations redondantes, une seule de ces grandeurs étant nécessaire pour connaitre les
différents flux intervenant dans le bilan d'énergie de la surface du sol (notamment LE).
D'autre part, en associant a la variable 6,_s la température de surface, nous pénaliserons la
régularité d'acquisition des mesures de 0p_s qui est un des atouts indiscutables de la
télédétection hyperfréquence;

- calculer 1a moyenne des valeurs de E; qui sont données par les deux modeles. Cette
voie devrait améliorer la précision d'estimation de E;, mais il nous parait plus intéressant de
développer la troisiéme approche qui devrait permettre de résoudre le probléme d'accessibilité
des paramétres a, b et o du modele 2;

- le modéle 1 présente 1'intérét de ne dépendre que de la longueur de rugosité de
surface, mais ne pourra fournir une estimation de E; que par journées de ciel clair. A titre
indicatif, on aurait entre 60 et 80 journées disponibles par an sur la Camargue. Le modéle 2,
en étant basé sur 6,_s mesurée par radar, offre une garantie de régularité pour l'estimation de
E;. Par contre, l'estimation de ses paramétres nécessite une inversion du modele. Est t-il
possible d'inverser le modéle 2 en utilisant 1'évaporation estimée par le modéle 1, lorsque
la double mesure T, et 6, 5 est réalisée?

C'est donc sur ce point que nous allons tester la complémentarité.

3.1. Cas ou la longueur de rugosité de surface est connue

Pour nous placer dans des conditions réalistes, nous travaillerons avec un scénario d'erreur sur
les variables d'entrée des modéles de type SCM (Cf. Tableaux IV.2 et IV.4). Pour simuler la
possibilité d'avoir des mesures toute I'année, nous allons travailler sur le jeu de données
principal (Cf. 11.1.3.2.) combinant les trois sols avec cinq climats et quatre conditions
hydriques initiales. En ne conservant que les journées sans nuage, nous avons tiré (tirages
avec remise) 300 journées pour lesquelles nous avons extrait T¢-T,, 645, Ua;, Rn, G; et Ep;.
Sur les valeurs journaliéres de chaque variable, nous avons ajouté un terme d'erreur aléatoire
selon les lois de distribution du scénario SCM. Pour éviter d'avoir des valeurs aberrantes
d'humidité, nous avons fixé 0.02 m3/m3 comme valeur inférieure de 68, 5. Avec le modéle 1,
nous calculons E; pour chaque journée. Nous calons ensuite les paramétres du modéle 2 a
partir Ep;, 6y s et Ug; et de E; calculé précédemment, en faisant varier le nombre de journées
disponibles de 20 & 300. Pour améliorer le calage, nous forgons le modéle lorsque 6,_s=0
m3/m3 et Ua;=3 m/s en imposant E/Ep;=0.1, ce qui n'est pas upe hypothése trés forte.
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Tableau IV.8 : évolution des paramétres en fonction du nombre de valeurs prises pour caler le
modéle 2 pour le Limon sableux.

données servant a b a -b/a
au calage

parameétres de ref.  36.38 -3.61 -0.16 0.099
20 valeurs 54.62 -5.61 -0.33 0.103
40 valeurs 44 .83 -5.07 -0.33 0.113
80 valeurs 42.78 -4.30 -0.13 0.101
120 valeurs 44.92 -4.05 -0.15 0.090
300 valeurs 35.39 -3.64 -0.17 0.103

Tableau IV.9 : évolution des paramétres en fonction du nombre de valeurs prises pour caler le
modele 2 pour le Limon argileux.

données servant a b a -b/a
au calage

parametres de ref.  26.67 -4.06 -0.19 0.152
20 valeurs 34.14 -5.34 -0.35 0.157
40 valeurs 35.09 -5.09 -0.50 0.145
80 valeurs 31.50 -4.71 -0.42 0.150
120 valeurs 29.09 -4.36 -0.39 0.150
300 valeurs 24.33 -3.80 -0.32 0.156
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Nous avons tracé sur les Figures IV.9 les résultats du calage pour les trois sols. Malgré les
erreurs de mesure, cette procédure permet de bien différencier les trois sols et ceci en ne
prenant que 20 journées de mesure pour le calage. Pour le Limon sableux et le Limon
argileux, la procédure permet non seulement d'estimer 1'abscisse du point d'inflexion, mais
également de reproduire la décroissance du rapport E/Ep; en fonction de 6, 5. La qualité des
résultats obtenus avec un nombre réduit de mesures peut surprendre compte-tenu des erreurs
introduites sur les variables d'entrée. Ceci s'expliquerait par la forme analytique du modéle
qui contient implicitement des informations tels que :

- max(E/Ep)=1;

- min(E;/Ep;)=0.1;

- forme sigmoide de la relation E/Ep=£(6,_5)).
Il suffirait alors de quelques dizaines de journées (avec des mesures non biaisées de
E;(modéle 1), Ep;, Ua; et 8;_s) pour déterminer I'abscisse et la pente au point d'inflexion.

Pour l'argile, les problémes de calage proviennent probablement de I'absence de point en
condition humide (E/Ep;=1) ce qui ne permet pas de placer le point d'inflexion et surtout de
déterminer la pente en ce point. Un bon calage requiert donc des valeurs réparties sur
I'ensemble de la gamme d’humidité.

Un examen plus détaillé des valeurs des parameétres ajustés (Tableaux IV.8, IV.9 et 1V.10)
montre qu'avec 20 valeurs nous avons une bonne estimation du rapport -b/a. Les valeurs
suivantes permettent, dans le cas du Limon sableux et du Limon argileux, d'affiner la
connaissance du parameétre "a". Sur ces sols, 1'estimation de o n'est pas trés précise. Toutefois,
la hiérarchie des valeurs est respectée lorsque nous avons plus de 80 valeurs.

3.2. Cas o1 la longueur de rugosité de surface est mal connue.

Nous pouvons imaginer le cas oli nous n'avons qu'une estimation trés approximative de la
rugosité de surface. Nous avons vu, qu'une erreur sur z, se répercutait par un biais important
sur l'estimation de E; par le modéle 1 (Cf. Tableau IV.3). Par contre le modéle 2 est peu
sensible a la rugosité (Cf. I11.3.3.3.). Nous allons donc traiter le cas oii nous avons comme
estimation de z,, une valeur de 2.5 mm, pour une valeur réelle de 1 mm. Nous adoptons donc
la méme démarche que précédemment en calculant E; avec le modele 1 dont les paramétres
sont ceux obtenus pour z;=2.5 mm (Rn;+G;+LE;=0.37-(T-T,)144-1.26).

Les résultats sur le Limon sableux et le Limon argileux (Figure IV.10) ne font apparaitre

qu'une légere dégradation de l'estimation des parameétres, lorsqu'il y a une confusion sur z,
par rapport au cas ol z, est parfaitement connu (Figure 1V.10). Les relations E/Ep;=f(6,._s) se
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Tableau IV.10: évolution des paramétres en fonction du nombre de valeurs prises pour caler
le modele 2 pour 1'Argile.

données servant a b a -b/a
au calage

paramétres de ref.  30.29 -7.52 -0.24 0.248
20 valeurs 26.48 -5.93 -0.26 0.224
40 valeurs 23.90 -5.53 -0.16 0.231
80 valeurs 17.74 -4.97 -0.12 0.280
120 valeurs 16.85 -4.87 -0.00 0.289
300 valeurs 14.27 -4.44 -0.09 0.312

différencient bien en fonction des trois sols. Pour les mémes raisons que dans le paragraphe
précédent, les ajustements restent médiocres sur I'Argile. Les trés mauvais résultats obtenus
avec 300 valeurs s'expliqueraient par des problémes de convergence des paramétres vers la
solution, montrant une fois de plus les difficultés rencontrées avec ce sol.

Le calage sur 20 valeurs donne comme paramétres pour le Limon-argileux les valeurs

suivantes :
a=736.22
b=-574 (-b/a=0.159)
a=-0.32s/m

Si nous nous référons au Tableau IV.6 nous pouvons constater qu'avec a=32.0 et b=-5.5, le
modgle 2 donne une estimation journaliére de I'évaporation avec un biais de -0.2 mm/j et
intervalle de confiance 4 95% de [-1.5,1.2] ce qui est, au niveau des performances prédictives
du modele, peu différent du cas oil les paramétres sont calés (0.12 mm/j de biais et [-
1.10,1.72)).
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CONCLUSION

Cette étude de scénarios d'erreur nous permet de fixer quelques ordres de grandeur sur la
précision que nous pouvons attendre des modeles simplifiés selon le niveau de dégradation
des conditions de leur utilisation. En nous plagant dans une situation ol les paramétres du
modele 2 et la rugosité sont connus, les intervalles de confiance & 95% sur Ej sont donnés

dans le Tableau I'V.11.

Tableau IV.11 :Erreurs sur E; (intervalle de confiance & 95%) pour différents scénarios
d'erreur des variables d'entrée. Les paramétres des modeles sont supposés connus. Nous
avons porté en italique l'erreur sur E;, lorsqu'on moyenne l'évaporation sur 5 jours.

modéle absence d'erreur Conditions exp. mise en mise en
de mesure (*) trés contrdlées oeuvre oeuvre
opération. opération.
"réaliste" "pessimiste”
modele (1) =+ 1 mmjj x 1-1.5 mm/j % 1.5-2 mm/j + 3 mm/j
(0.5 mm/j)
modéle (3) = 0.4 mm/j + 0.8 mm/j + 1.1-1.7 mm/j = 2 mm/j
(0.5 mmfj)

(*) Ce terme correspond a l'erreur de simplification lorsqu'on passe du modéle mécaniste aux

modeéles simplifiés.

Le modele 2 présente des résultats un peu meilleurs que ceux du modele 1. Le principal
avantage de l'utilisation de 6,_g pour l'estimation de 1'évaporation reste donc la régularité dans
son acquisition. A l'échelle de temps journaliére et en condition de mise en oeuvre
opérationnelle, les résultats n'ont qu'une valeur qualitative. Par contre, en intégrant les
estimations sur plusieurs journées, nous devrions pouvoir accéder 2 une estimation
quantitative (Cf. valeurs pentadaires du Tableau IV.11).

Lorsque la caractérisation par télédétection des variables de surface (T et 0, s) comporte un

biais, il en est de méme pour E; Pour des biais inférieurs a 3° pour la température ou
0.04m3/m3 pour 'humidité, nous avons des biais sur E; d'environ 0.3 mm/j par degré et de 0.1
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a 0.2 mm/j par point (0.01 m3/m3) d'humidité volumique. Ce biais peut entrainer des dérives
importantes de I'estimation des cumuls d'évaporation sur de longues périodes.

Dans le cas du modele 2, la diminution de la fréquence d'échantillonnage se répercute par une
mauvaise estimation de 1'évaporation apres les épisodes pluvieux. Toutefois, nous montrons
qu'avec un algorithme simple, prenant en compte les dates de pluie et les quantités d'ean
regues, nous pouvons considérablement améliorer I'estimation de E;. Il apparait dans ce cas,
qu'une fréquence de passage de 5 jours reste compatible avec une estimation précise de
I'évaporation avec le modele 2.

Des biais beaucoup plus importants apparaissent lorsque la rugosité de surface ou les
paramétres du modeéle 2 sont mal connus. Ces biais nous semblent dans bien des cas
rédhibitoires pour l'utilisation des modeles simplifiés. La rugosité étant théoriquement
accessible par des mesures radar en combinant plusieurs configurations, il est donc possible
de déterminer les paramétres du modele 1 par télédétection. Par contre, les paramétres du
modele 2 ne peuvent pas étre a I'heure actuelle reliés a des grandeurs physiques classiques
d'un sol. En combinant les modéles 1 et 2, lorsque la double information T et 6, s est
disponible, nous montrons qu'avec un scénario d'erreur compatible avec une mise en oeuvre
opérationnelle et une vingtaine de mesures il est possible d'estimer des paramétres qui
différencient et reproduisent bien les relations E,/Ep;=f(6,_s) pour chaque sol. Nous montrons
que la longueur de rugosité peut €tre déterminée de manitre relativement grossidre sans
altérer de maniére significative les résultats.

Cette forme de complémentarité entre T, et 6,_5 ouvre donc des perspectives intéressantes
pour l'utilisation du modéle 2 sur des surfaces variées sans avoir a priori des informations sur
le sol. Les conséquences de cette complémentarité sont nombreuses et importantes :

- elle rend possible la mise en oeuvre du modéle 2 qui nous parait étre le plus
intéressant pour un suivi régulier de 1'évaporation.

- elle peut se concrétiser par une cartographie du comportement hydrique de la couche
de surface, avec des informations telles que l'abscisse du point d'inflexion (-b/a) ou le

parametre de pente "a".

- elle permet de substituer 8,_s par o, dans le modele 2, ce qui est, nous allons le voir
une propriété particulicrement intéressante. En effet, nous rappelons que toutes les relations
expérimentales entre o, et 6,_s montrent qu'une relation linéaire permet de bien reproduire les
variations du signal radar en fonction de I'humidité du sol. Nous avons vu, que méme avec
des configurations dites non optimales pour I'estimation de I'humidité du sol (Cf. 11.2.2.3.6),
la linéarité était maintenue. Par contre, la détermination des coefficients de la droite
0y_s=f(0y) dépend de la rugosité (HRMS, orientation des rangs) et de la texture, ce qui risque
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de poser de sérieux problémes lorsque nous nous intéressons au suivi de grandes surfaces.
Dans la mesure ol la relation 8,_s=f(0,) est linéaire, nous pouvons directement introduire o, 2
la place de 6,_s, ce qui donnerait :

E{/Ep; = fy 1 «(00:Ep;;Uay)

Les paramétres a', b', o' qui sont différents de a, b, et a intégreraient implicitement la relation
8y_s=f(0y) sans qu'il soit nécessaire de la connaitre de maniére explicite. De la méme fagon
que pour a,b et o, la complémentarité telle qu'elle a ét€ présentée, peut étre appliquée pour
déterminer a', b' et a'. Ceci devrait considérablement alléger l'utilisation du modéle 2 en
condition d'utilisation opérationnelle. Il suffirait de connaitre la longueur de rugosité z, et
d'avoir des mesures de o, obtenues selon la méme configuration.
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CONCLUSION GENERALE

L'objectif de ce travail était d'étudier des modeles simplifiés d'estimation de 'évaporation sur
sol nu, basés sur une mesure de 1'état de surface accessible par télédétection, telles que la
température de surface (T,) mesurée par radiométrie infrarouge thermique ou l'humidité
volumique moyenne des premiers centimétres de sol issues de données radar. Nous avons
orienté la modélisation de 1'évaporation vers des formes de modele qui pourraient, a terme,
étre utilisables en mode opérationnel. Cette perspective nous a incité i faire un certain
nombre de choix qui sont :

- le modéle doit pouvoir estimer 1'évaporation au pas de temps journalier;

- nous n'avons qu'une mesure de télédétection par jour;

- la demande climatique est caractérisée par des données standards recueillies en
routine dans les stations climatiques;

- les parameétres des modeles simplifiés doivent étre facilement accessibles.

Nous avons dans un premier temps examiné la nature et la pertinence, par rapport
l'estimation de l'évaporation, des variables accessibles par télédétection. Dans le cas de
l'infrarouge thermique, nous avons acces a la température de Surface, qui est une variable qui
intervient directement dans 1'équation du bilan d'énergie. Par contre dans le cas des mesures
radar, leur intérét est moins évident. Nous avons donc plus particuliérement développé
l'analyse de la signification de ces mesures.

Nous montrons qu'en conditions trés contrdlées, il est possible d'avoir une estimation
de l'humidité volumique moyenne des cinq premiers centimétres (8y_s) avec une
erreur d'écart-type de 0.02 m3/m3. Lorsque nous nous éloignons des configurations
radar considérées comme optimales pour la mesure d'humidité de surface, nous
conservons une relation linéaire entre o, et 6,5 et la dynamique de variation de G,
reste importante. I1 est donc possible, si la rugosité est connue, d'avoir un suivi de
I'humidité avec des visées radar effectuées aux forts angles d'incidence.

En ce qui concerne la pertinence de 'humidité volumique moyenne des premiers
centimétres par rapport a l'estimation de E/Ep,, il est apparu nécessaire d'avoir une
information sur une couche de sol dont 1'épaisseur varie entre 3 et 10 centimétres. Si
nous prenons une couche plus fine, nous montrons qu'en condition séche, I'humidité
ne varie plus tandis que E;/Ep; peut encore diminuer fortement. Pour le suivi de
'évaporation, nous recommandons donc, l'utilisation d'une fréquence (bandes C et S
et L) et d'un angle d'incidence qui permette une pénétration suffisante (quelques
centimetres) lorsque le sol est sec.
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Nous avons ensuite étudié 1a modélisation simplifiée de 1'évaporation. Deux modeéles ont été

retenus :

- le premier reste assez classique. il reprend la forme simplifi€ée Rn+G;+LE;=A+B-(T,-
Ty)14n (modele 1) développé par Jackson et al., 1977, puis par Seguin et al., 1982,

- le second est plus original; il relie par une relation statistique de type logistique, le
rapport E/Ep; 2 6y_s par une fonction a trois parameétres de la forme E/Ep=f(6,_5Ep;Ua)
(modéle 2).

Bien que dans ce travail nous n'ayons pas testé l'utilisation de ces modeles simplifiés en
conditions réelles, nous avons pu dégager un certain nombre de points qui permettent de
préciser les modalités de leur utilisation et d'évaluer leurs performances. De maniére générale,
ces modeles intégrent des variables climatiques standards qui sont la température de l'air, la
pression partielle de vapeur d'eau, le vent moyen journalier et le rayonnement global. Une
méme forme analytique, pour chaque modéle, a pu étre adoptée sur trois sols présentant des
propriétés hydrodynamiques trés différentes. Il est donc probable que ces modéles puissent
s'adapter a un grand nombre de sols. Une fois les paramétres connus, les modéles permettent
une estimation de l'évaporation sous des contraintes climatiques variées, telles que celles
rencontrées au cours d'une année en zone méditerranéenne, et avec une large gamme de
conditions hydriques. Par la généralit€é de leur forme analytique et par I'étendue de leur
domaine de validité, les modéeles simplifiés étudiés présentent donc des propriétés
intéressantes dans la perspective d'une mise en oeuvre opérationnelle future. Pour celle-ci
nous devons toutefois :

- connaitre de maniére précise la longueur de rugosité de surface z, dans le cas
du modele 1. Par contre, lorsque celle-ci est connue, nous pouvons conserver les
mémes paramétres A et B pour tous les types de sols;

- déterminer les trois parameétres qui sont trés variables d'un sol 4 l'autre. Ceux-
ci n'étant pas a priori faciles a caractériser a partir des propriétés physiques standards
du sol, 1a mise en oeuvre du modéle 2 risque donc d'étre pénalisée par les difficultés
rencontrées avec la détermination des parametres. Nous montrons toutefois, que
lorsque nous avons acces 2 la double information T et 8, 5 , et si nous avons une
estimation approximative de z, il est théoriquement possible de déterminer les
principaux parameétres du modéle 2 avec quelques dizaines de journées de mesure
seulement. Celles-ci doivent cependant couvrir des conditions séches pour lesquelles
le sol limite fortement I'évaporation et des conditions humides pour lesquelles
E=Ep;. Cette procédure d'estimation des paramétres du second modéle ne requiert
pas nécessairement une grande précision sur les variables d'entrée. Celles-ci doivent

cependant étre connues sans biais.
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Les performances des modéles ont été comparées sur l'estimation de 1'évaporation de 1, 5, 10
et 30 jours. Le modéle 2 offre de meilleurs résultats sur les courtes périodes. Par contre, sur
10 et 30 jours, les deux modeles ont une précision comparable. Des ordres de grandeur des
intervalles de confiance a 95% ont pu étre établis. Si nous considérons des scénarios d'erreur
sur les variables d'entrée, compatibles avec un suivi opérationnel effectué 2 partir de données
satellitaires, nous pouvons avoir une estimation journaliére 2 + 1.5-3 mm/j pour le modéle en
T, et = 1-2 mm/j pour le modéle basé sur la mesure 6,_s. Ces erreurs d'estimation peuvent étre
réduites a = 0.5 mm/j en prenant les cumuls sur cinqg jours.

Un des points de blocage que nous risquerons de rencontrer avec de tels modeles simplifiés
résidera dans notre capacité d'accéder a une estimation non biaisée des variables de surface
accessibles par télédétection telles que T et 8,_s. Nous montrons que ces biais se répercutent
sur E; ce qui peut engendrer une dérive importante sur la détermination de I'évaporation
cumulée, lorsque de longues périodes sont prises en compte. Ces biais peuvent provenir de la
conversion de la mesure de rayonnement en variable de surface lorsque 1'émissivité du sol, la
rugosité ou la texture sont mal connues. Ceci nous parait donc justifier la poursuite de travaux
sur l'interprétation des relations humidité=f(o,) ou T=f(rayonnement infra-rouge). Celles-ci
sont maintenant connues dans de nombreux cas, mais leur généralisation ne semble pas
encore possible. Cette généralisation nécessitera probablement la connaissance a priori de
certaines caractéristiques du sol (texture, composition minéralogique ...). Quelles seront alors
les informations minimales 4 connaitre et par quels moyens seront elles acquises?

Toutefois, I'étude de la complémentarité des mesures de T et 6,_s tend 2 minimiser
le probléme dans le cas particulier de I'estimation de I'évaporation sur sol nu 2 partir
de mesures radar. En effet, nous avons montré qu'il était possible de nous affranchir
de la relation 6y_s;=f(0p) si nous substituons 6y_s par o, dans le modéle 2. Les
paramétres de cette nouvelle forme de modele, qui contiennent implicitement les
informations sur cette relation, devraient &tre accessibles en combinant les deux
mesures de T et 8, s, lorsqu'elles sont disponibles le méme jour. La substitution de
B8o_s par oy ne devrait pas accroitre les difficultés de mise en oeuvre du modeéle qui

serait alors du type :

Une grande part des résultats de ce travail ont été acquis griace a l'utilisation d'un modéle
mécaniste de transferts couplés d'eau et de chaleur qui rassemble la plupart des lois
fondamentales de la physique des transferts d'eau et d'énergie dans le sol et dans les basses
couches de I'atmosphére. Tout au long de ce travail, nous avons pu apprécier la pertinence de
ce choix méthodologique. Les données simulées sont apparues trés cohérentes, en n'étant
jamais en contradiction avec des observations expérimentales. De plus, nous avons pu
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constater, que méme avec des jeux de données expérimentaux relativement complets (les
expériences effectuées dans ce travail couvrent le suivi de 140 journées), il était difficile, du
fait des erreurs de mesure, de rentrer dans une modélisation fine de l'évaporation. Les
modeles physiques sophistiqués, tel que le modele mécaniste apparaissent donc comme des
outils puissants pour la conception et 1a mise au point de modéles simplifiés. L'utilisation de
tels outils tend a se généraliser avec le développement des moyens de calcul. Toutefois, avec
cette démarche, nous sommes limités par les imperfections des modeles physiques employés.
La poursuite de travaux fondamentaux, méme s'ils ne débouchent pas directement sur des
applications concretes, trouvent leur justification dans le développement de modélisations
fines, qui améliorent notre perception des phénomenes physiques étudiés.

Les modeéles simplifiés, développés dans ce travail, constituent en fait une forme de
simplification du modéle mécaniste. Si dans le cas du modele 1, les résultats expérimentaux et
ceux issus de la bibliographie ont permis de le valider, il n'en est pas de méme avec le modéle
2, pour lequel un certain nombre de questions restent posées :

- le modele reproduit il bien l'action des variables Ep; et Ua; sur le rapport
E/Ep;? A cette question, seules des données expérimentales pourront une réponse
satisfaisante. Toutefois, il est probable, qu'avec les erreurs de mesure, il soit
nécessaire d'avoir des données acquises sur de longues périodes pour vérifier ce

point;

- quel domaine de validité pouvons-nous attribuer 4 la forme analytique du
modele? Celui-ci peut-il, par exemple, s'adapter & des sols présentant d'importantes
variations des propriétés hydrodynamiques dans les premiers centimeétres. Si tel était
le cas, quelles seraient alors l'importance et la vitesse des variations des paramétres
du modéle en fonction de 'évolution de 1'état de surface?

Le passage 2 une utilisation sur des grandes surfaces de ces modéles n'est pas abordé dans ce
travail. Si les variables d'entrée couvrent des surfaces hétérogénes, la forme linéaire du
modele 1 devrait faciliter le changement d'échelle dans des conditions de rugosité de surface
homogenes. En dehors de ces cas, la non-linéarité du parameétre de pente du modeéle 1 en
fonction de z;, des paramétres du modéle 2 en fonction du type de sol ou de ce modéle 2 en
fonction de 0, s, risque de poser de sérieux problémes. Il est possible que la haute résolution
spatiale apparaitra comme une condition nécessaire pour l'utilisation des mode¢les développés
dans ce travail avec un niveau de précision sur l'estimation de 1'évaporation comparable &

celui évoqué ci-dessus.
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- Annexe |

Le modéle mécaniste de transferts couplés

d’eau et de chaleur : détails des équations

(d’aprés  Wwitono, 1988 )

Tableau 1. Liste des symboles utilisés dans les équations
de transferts couplés d'eau et de chaleur
Symbole Nom Chité
Dia Diffusivité moléculaire
de la vapeur d'eau dans l'air (m?/s)
g Accéleration de la pesanteur (m2/s)
h Potentiel matriciel de |'eau (m)
K Conductivité hydraulique
A saturation (m/s)
N Conductivité hyvdraulique dans
le domaine non saturé (m/s)
M, Masse moléculaire de la vapeur d'eau (kg/mole)
€a Porosité libre & 'air (em3/cm3)
q Flux dans le sol (kg/m2-s ou \W/m?)
Constante des gaz parfaits (8.32 J/mole- K)
T Température (K)
t Temps (s)
w Teneur en eau pondérale (kg/kg)
z Coordonneée verticale (m)
The Chaleur latente de vaporisation (J/kg)
] Teneur en eau volumique {m3/m3)
Ax Conductivité thermique apparente (W/m-K)
p Masse volumique (kg/m3)
Dhn Conductivité hydrique {m/s)
liée aux gradients de potentiel
Dyt Diffusivité hydrique (m?/s)

liée aux gradients de température




Tableau 1. (suite}

Syvmbole Nom Unité

Din Conductivité hvdraulique en milieu (m/s)
non saturé et non isotherme

Dyt Diffusivité en phase liquide (m2/s)
liée aux gradients de température

Dvh Conductivité gazeuse isotherme (m/s)

D.7 Diffusivité gazeuse lie aux (m?/s)
gradients de température

D1y, Coefficient de transferts de chaleur (W/m?2)
lié aux gradients hydriques

Dt Conductivité thermique apparente (W/m-K)

Cn Capacité capillaire

Ch Capacité thermique volumique apparente (J/m3-K)

Indices correspondants :

a:air

I : liquide
m : masse
v @ vapeur

T : chaleur

h : potentiel matriciel

Tableau 2. Equations relatives aux transferts d'eau et de chaleur

Numéro Description

(1) q =7 Dy, (%-IHDH%]
(2) q, =7 (Dvh g}% + DvT g{_ )

(3) q,=q +t4q,

(4) Ay = 71 (Dpyy B+ Dy Dy
(3) ap = Dy -Drr =




Tableau 3.

Coefficients de transferts

Numéro

Description

(8)

(10)

(12a)

(12hi

(13a)

(13b)

(14)

(13)

Transferts d'eau

Conductivité hydrique
liée aux gradients de potentiel :

Dyp =Dy + Dy

Diffusivité hydrique
liée aux gradients de température :

Dyr =Dir + Dy
Conductivité hydraulique :
Dih = K(h.T)

Diffusivité en phase liquide
liée aux gradients de température :

Dyr = K(L.T) ar‘h

Conductivité gazeuse isotherme :
—_ _1__ a a 1
D\'h - pl g‘f.a) D\"a(T) pa—p\'(H.I j aﬁ |T

ou:

1 Meys o
=ﬂ‘f(€ﬂ)Dva(T) (gT)? & pv{h.T)

Dih pa—pvlh.

Diffusivité gazeuse
liée aux gradients de température :

—_]‘__ a d vl
D1 = 5~ fea) Do) g imT 7T

ou:

D1 = 5 {1es) DT ootk (R)? py(b.T)

v g Zp iy -1)

Transferts de chateur
Drp = =2 Ty D
Conductivité thermique apparente :

= A

Drt




Tableau 3. (suite)

Numeéro Description

Coefficients de stockage

Transferts d'eau
Capacité capillaire :

(16) Ca=3¢

Transferts de chaleur
Capacité thermique volumique apparente :

(17) Ch = C+()

Le coefficient de diffusion gazeuse D, tel qu’il est défini dans la premiére partie (Cf. 12.3.1.) est égal :

D = f(ea) Dva(T) pa—p\'( 1.

Tableau 4. Relations physiques de base utilisées dans le modéle mécaniste.

Description Unité
Tension superficielle de l'eau :
gaw(T) = {(—0.13301-T) + 117.528}-103 (N/m)
Viscosité de l'eau :
#(T) = 1.0651-10°3.exp(—0.02372-T) (m2/s)

Conductivité hydraulique généralisée :
K(L.T) = ‘%’,-’ K(h) (m/s)

Potentiel matriciel de 1'eau généralisé :

h(8.T) = ri’-“—jf%-hw) (m)

Caw

Chaleur latente de vaporisation :

Che(T) = 2.502-106 — 1.957 - (T—-273) (J/kg)
Pression de vapeur saturante :

pvst T) = 4.063-10-3-exp(0.0609 - T) (N/m?)
Coefficient de diffusion de vapeur d'eau dans l'air :

Dva = 0.239-1074-{(T/281)1 3§} (m2/s)

Relation de Kelvin :

pv(h.T) = pws(T) 'E‘Z\'p[‘\l“'(' 4 11(0.'1‘)]




Tableau 5. Les équations de flux en régime transitoire : Le systéme d’équations non-linéaires

du modéle mécaniste

oh 9 oh oT
C. 3t = Ppnaz + PnT 37 ~ P
T _ 9 oh T,

Char =% Prnaz tPrr oz




ANNEXE ||

Calcul des coefficients d'échange convectif {Récan,1982)

2
Pa c a K Ua-
h = =
zZ Zo Z Z ™
Pyl - F () [ [F D - F (=)
I L' L' H L'
v, vitesse du vent & 1l'altitude de référence 2,
a ot Cpa masse volumique et chaleur spécifique de 1'air ,
"constante" de KARMAN (~0,35)
L' longueur 4'OBUKHOV
oT longueur de rugosité pour le transfert de chaleur
FM et FH fonctions de stabilité pour les transferts de quantité de mou-

vement et de chaleur respectivement

|

La longueur 4'OBUKHOV L' est un paramétre caractéristique de
1'état de stratification de la couche de surface :

u*

3 ; .
Lt = - (II.17)

« 2B

Ta Pa Cpa

ou u* est la vitesse de frottement qui est lige d la vitesse du vent Ua a

l'altitude de référence Z, par la relation :

u* za Zo
Ua = — FM(—-) - F (—)
K L' L'

La longueur 4'OBUKHOV est positive lorsque la stratification
thermique est stable (c'est & dire lorsque la température de l'air croft
avec l'altitude) et négative dans le cas instable. Elle tend vers 1'infi-

ni au voisinage de la neutralité.



Les fonctions FM et FH n'ont, jusqu'd présent, pu &tre déter-

minées de fagon théorique. BUSINGER et al. proposent :

= cas instable (L' < Q)

2
Za (no + 1)(no + 1)
F () - F, (L) =Log — + Log + 2(Arctg n_-Arctg n.)
Moa Mo 2 M2 + 1) (n + 1) 2 °
o a a
Z 1/4 Za 1/4
n_=(1-15-2 n. = (1 - 15 -3
(o) L a L'
Z‘_:l A + 1
FH(Ca) - FH(CoT) = 0,74 Log — + 2 Log
z A+ 1
oT a
pA 1/2 zZ 1/2
AT=(1-9——°3) A= 1-93 )
(@) L L
2 za zo ZoT
avec § = — C_.=— ; Co =— i L= —)
Ll a L' L' o LI
= Cas stable (L' > 0)
pA za -z
F (C.) - F (L) =Log — + 4,7 + 4,7 Log o
M ~"a M 7o '
Zo L
si g >1
%a %2~ Zor
\ ) a
FH(Ea) - FH(CoT) =0,74 Log — + 4,7 + 4,7 Log ———
Z Ll
oT
Za Za - z°
FM(Ca) - FM(Z;O) = Log z— + 4,7 __;_
o]
sig<1
Za za - on
F (C)) - FH(Z;oT) = 0,74 Log — + 4,7 —————
on L

Lorsque L' tend vers l'infini, c'est i dire au voisinage de
la neutralité, FM(Ca) - FM(CO) tend vers Log(Za/Zo) et on retrouve le

profil logarithmique classique pour les vitesses :

X z
U, = — Log —

K z

o
=z (- prls )
ZOT = o exp -
~ = U
OWEN et THOMSON § = 2,40 RreX0/%5 pro’i Bro¥ o RezWis 2



ANNEXE I

CALCUL DE L’EVAPORATION POTENTIELLE SELON LA FORMULE DE
PENMAN

Le bilan d’énergie appliqué a I'interface sol-atmosphére nous
donne :

Rn+LE+H+G = 0(1)

Par convention, un flux est positif si il est orienté vers la surface.

Nous avons d’autre part les relations :

LE = L-h(TAT,V,zy) - (C,-Cy) (2)

H = GC -h(T,AT,V,z) - (T,-T) (3)

C, et C; sont respectivement les concentrations de vapeur d’eau dans l'air au niveau de
référence de mesure climatique et au niveau de 'interface sol-atmosphere. T est la

température moyenne de I'air. Nous supposerons que T=(T, +T)/2.

Soit P(T) la fonction qui donne la pression de vapeur saturante & une température T. En
supposant que Ia vapeur d’eau soit un gaz parfait, (2) peut s’écrire :

LE = LMppo/RT - hy(TAT,V,z) - (P(T,,)-P(T,)) (4)
T, et T  sont les températures de rosée de l'air et du sol.

hy(T.AT.V.zg)- [C,RT
Posons: vy = &)

Pour pouvoir résoudre le bilan d’énérgie, Penmar fait ’hypothése que la surface est
saturée ce qui équivaut a écrire la relation :

T = T (6)



En combinant (4),(5), et (6) nous avons :
LE = GC-hl(T,AT,V,zo)/1-(P(Tra)-P(Ta))+ GC-hl(T,AT,V,zo)/7-(P(Ta)-P(TS)) @)

Si les écarts de température sont suffisamment petits nous pouvons linéariser la relation
P(T), ce qui nous permet d’écrire :

(P(Ty)-P(Ty)) = P’ (T,-Ty) (8)

Posons :
[‘Cp - hl(T,AT,v,zo)
Ea = - (P(T)-P(Tpp)) (9)
Y

Ea est une estimation du pouvoir évaporatif de I’air.
A partir des relations (1), (3), (7) et (9) nous pouvons exprimer I'écart de température

comme Suit ;

R,-G-E,
T,-T, = (10)
1Cp - hy(TATv2g) - (P/v+1)

En introduisant (9) et (10) dans (8), nous obtenons la formule de Penman

v P
Ea +
P+y P+y

-LE =

(Rn+G) (11)

Avec les hypothéses de Penman, le flux LE ainsi calculé correspond & I’évaporation

potentielle Ep.



ANNEXE 1V

CALCUL DE LA FORMULE DE "PENMAN-MONTEITH" DANS LE CAS DES SOLS

NUS
Niveau de référence ------------c-emcicionans Ta P(Tra)
ra
Surface Ts P(Trs)=Pvs
Mulch IS
Front d’évaporation Ts P(Ts)=Pvzv

Sol
Description schématique du syst¢me physique simplifié.
Le bilan d’énergie appliqué a la surface s’écrit :
Rn+H+LE+G =0 (1)

Par convention, un flux est positif s’il est dirigé vers la surface.

LMy
LE = ———— - hy(TAT,V,zp) - (P(Tra)-P(Trs)) (2)

RT
H = [Cphy(TAT,V,zg) - (Ta-Ts) (3)
posons :

hl = hl(T,AT,V,Zo)
hy = hy(T,AT,V,zq)



hg FCPRT

‘Y =
LMo

Si nous supposons que I’évaporation se fait au niveau du front d’évaporation, que les
flux d’eau & travers le mulch sont conservatifs et qu’ils sont soumis a une résistance a la
diffusion rs, nous pouvons écrire:

LMHZO Pvzv-Pvs
LE = - : )
RT IS

Si de plus le mulch est isotherme et que la pression de vapeur d’eau au niveau du front
d’évaporation est saturante, (4) peut s’écrire :

LMyppg  P(Ts)-P(Trs)

LE = - &)

RT IS
(2) peut également s’écrire :

LMp20

LE = ———hy- (P(Tra)-P(Ta) + P(Ta)-P(Ts) + P(Ts)-P(T1s)) (6)

RT
Posons :
Ea = -——h;- (P(Tra)-P(Ta)) (7)

RT

En combinant (6) avec (7) et (5) et en linéarisant la fonction P(T), nous obtenons :
LE = -Ea-hyrs - LE-P’LMyy5o/RT - (Ts-Ta) (8)

D’aprés (1) et (3) nous pouvons écrire :



Rn+G+LE
Ts-Ta = ——— (9)
rCphg

Ce qui donne en combinant (8) et (9) :

-Ea-P’/y-(Rn+G)
LE = (10)
l+hyrs+P’/y

En posant :
ra = 1/h
et en remarquant que :

-Ea-P’/v-(Rn+G)

LEp =
1+P’/y

(10) peut s’écrire :
1+P/y

LE =|Ep- (11)
1+rs/ra+P’/y

Ce qui se simplifie facilement pour donner :

L Ep
LE

(12)

Il

1+7/(P’+7)-13/ra

Remarquons que Ep est calculé avec les termes du bilan d’énergie de la surface étudiée
(h), Rn et G). Si nous nous referrons au chapitre 2.1.1. de la troisi¢me partie, Ep
correspond bien au calcul retenu pour caractériser la demande climatique prise en
compte dans les modeles simplifiés.



ANNEXE V

Identification des jeux de données simulées

Jeu de données principal

Ce jeu de données est composé de 60 simulations de 15 jours combinant :

- 1) le sol et le jeu de paramétres hydrodynamiques qui lui sont associés;

- 2) 1a sollicitation climatique;
- 3) le profil hydrique initial;

1) Séquence climatique

Les séquences climatiques sont identifi€s dans le texte avec les abréviations suivantes (nous
donnons entre parenthéses, I'évaporation potentielle journali€re moyenne de la séquence):

"juil" = séquence climatique mesurée en juillet (Ep;=5.3 mm/j)
"aout" = séquence climatique mesurée en aout (Epj=4.4 mm/j)
"octo" = séquence climatique mesurée en octobre (Ep=1.0 mm/j)
"mars" = séquence climatique mesurée en mars (Ep;=4.9 mm/j)
"nove" = séquence climatique mesurée en novembre (Ep=0.9 mm/j)

2) la situation initiale.

H = profil initial homogéne humide

S = profil initial homogeéne sec
HS1 = profil initial hétérogéne : 5 cm humide sur sec
HS2 = profil initial hétérogéne : 20 cm humide sur sec



Jeu de données de validation

Ce jeu de donnée est composé de 12 simulations de 20 jours combinant 4 séquences
climatiques, les trois sols et un profil hydrique initial d'humidité.

1) Séquence climatique

"fevr" = séquence climatique mesurée en février (Ep=1.1 mm/j)
"mail" = séquence climatique mesurée en mai (Ep;=5.0 mm/j)
"aoul" = séquence climatique mesurée en aoiit (Ep=4.7 mm/j)
"sep3" = séquence climatique mesurée en septembre (Ep=2.1 mm/j)

2) la situation initiale.

H = profil initial homogéne humide

Jeu de données pour les scénarios

Ce jeu de données est composé d'une simulation de 45 jours effectué sur le Limon argileux
avec la séquence climatique (Ep;=4.33 mm/j)
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ANNEXE VII

paramétres d'ajustement de la relation y(w).

gamme de W, W, Q n
teneur en eau (Kg/kg) (Kg/kg) (m-1)
massique (kg/kg)

Limon sableux
w>0.073 0.317 0.061 1.209 1.720
w=0.073 0.268 0.000 3.420 1.247
Limon argileux : couche 1 et 2 (0-25 cm)

w>0.153 0.265 0.100 6.789 1.202
w=0.153 0.180 0.000 0.021 1.452

Limon argileux : couche 3 (25-80 cm)

0.194 0.000 0.192 1.130

Argile
w>0.162 0.284 0.117 0.088 1.536
0.162=w>0.087 0.305 0.000 0.14 1.217

w=0.0.087 0.546 0.000 0.039 1.408




ANNEXE VIII

INFLUENCE DU VENT ET DE L'EVAPORATION POTENTIELLE SUR E;/Ep;

(LIMON SABLEUX ET ARGILE)
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Figure AVIIL1 : Influence de Ep; et Ua; sur E/Ep; dans le cas du Limon-sableux
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ANNEXE IX

Détermination de la forme analytique du modeéle statistique E/Ep;=£(6, )

Le développement suivant a €té construit selon les conclusions du paragraphe I11.3.3.2.3.

a) Le paramétre de pente A.

Pour Ep; inférieur 2 3 mm/j, la pente augmente (donc A augmente) lorsque Ep; diminue. En
faisant le choix d'une variation linéaire de A en fonction de Ep, A peut s'écrire :

A = a+Aa(Ep;) = a; + max(0,3-Ep;))-a, (1)
ou :
- a; est le paramétre A lorsque Ep; > 3mm/j;
- a est un parametre qui régle les variations de A en fonction de Ep;;
- Aa(Ep;) est la correction a apporter au paramétre A pour rendre compte de l'influence
de Ep;.

b) Le parameétre de position horizontale B.

Ce paramétre subit l'influence simultanée des deux variables Ep; et Ua; que nous allons
aborder indépendamment, ce qui revient a écrire :

B =b + Ab(Ep;) + Ab(Ua;) ©)

ou :
- Ab(Ep;) est la correction & apporter au paramétre B pour rendre compte de I'influence de

Ep;.

- Ab(Ua)) est la correction a apporter au paramétre B pour rendre compte de l'influence de
Ua;.
Le décalage des courbes en fonction de Ep; dépend 2 la fois du changement sur le paramétre
A et du fait que les courbes se croisent pour 8¢ (Cf. I11.3.3.2.3.). Ces conditions reviennent
écrire que les courbes logistiques paramétrées par les couples de paramétres (A=a, B=b) et
(A:a+Aa(Epj),B=b+Ab(Epj)) prennent les mémes valeurs pour B¢. Ce qui s'écrit :



exp(20.+b) exp [(a+Aa(Epj))6c+b+Ab(Epj)]

= G)
1+exp(ab+b) 1+ exp[(a+Aa(Ep;))8 +b+Ab(Ep))]
Nous pouvons facilement montrer a partir de 1'équation (3) que :
Ab(Ep;) = -Aa(Epy)-6, 4

La valeur de 8. étant étroitement li€e a la position latérale (selon I'axe des humidités) des
relations E;/Ep;=f(8,_s), Nous proposons de réduire le nombre de paramétres en exprimant 0,
en fonction de b (équation 3). Cette fonction qui n'a pas forcément besoin d'étre trés précise
peut étre grossicrement approchée en étudiant la relation :

6, = f(B) )
ot B est pris égal a la valeur ajustée dans le modele (II1.13) (Tableau II1.10 du paragraphe
111.3.3.1.). En prenant des valeurs pour 6c de 0.04, 0.06 et 0.15 m3/m3 pour le Limon
sableux, le Limon argileux et I'Argile, nous obtenons une relation linéaire :

8¢ = -0.025-B-0.05 (6)
Dans la suite nous utiliserons cette relation en substituant B par b.

Le décalage des courbes en fonction Ua peut étre décrit par:

Ab(Ua;) = (Ua;-3)a 7
L'équation (7) suppose que les variations du paramétre B liées au vent sont réglées par une
fonction linéaire de I'écart entre Ua, et un vent médian fixé a 3 m/s.

En combinant les équations (2), (4), (6) et (7) nous obtenons 'expression suivante :

B = b-max(0,3-Ep;)-a,(-0.025b-0.05)+(Va -3) . (8)

¢) Le paramétre d'amplitude C.

Nous supposons, que pour un vent médian fixé & 3 m/s, la valeur minimale du rapport E/Ep;
est 0.1., ce qui donne pour C une valeur de 0.90. D'autre part, pour limiter le nombre de
paramétres, nous supposons que les variations de C en fonction de Ua, sont linéaires et de

pente a-c. Ceci s'écrit donc :

C=0.90 + AC(Ua,) = 0.90+(Ua;-3)arcy 9)



d) Le paramétre de position verticale D.

Le rapport E4/Ep; ne pouvant pas étre supérieur a 1, nous pouvons écrire que :
D=1-C (10)

¢) Le modele.

Les équations (1), (8), (9) et (10) font apparaitre cinq parametres : a4, a5, b, a et ¢;. Un tel
nombre risque de poser des problémes d'ajustement et d'aboutir 4 des liaisons importantes
entre certains parameétres. Nous proposons donc de réduire ce nombre en fixant :

- le paramétre a5 : ce qui suppose que l'effet de Ep; sur le parametre A est
indépendant du type de sol. Une telle hypothése ne parait pas en contradiction avec une
analyse qualitative des Figures II1.24a et III.24b (II1.3.3.2.) et de celles de 1'Annexe VIII.
Compte- tenu des différentes valeurs de A obtenues dans le paragraphe II1.3.3.1., et apres
quelques essais, a5=5 semble étre une solution satisfaisante;

- le paramétre ¢4, qui peut étre considéré comme un facteur d'échelle entre
Ab(Ua;) et Ac(Ua;). Linfluence du type de sol sur la sensibilité de la relation E /Ep,=f(8,_s)

a Uaj n'est alors contenue que dans le paramétre o. L'ordre de grandeur de ¢y peut Etre
déterminé en faisant les calculs suivants :

* si le vent induit une translation des relations E4/Ep;=f(8,_;) de 0.02
m3/m3, nous pouvons montrer en calculant les coordonnées du point 2 1'assymptote que

Ab(Ua;) = 0.02°A = 0.0230 = 0.6
* le parameétre C varie entre 0.85 et 0.95 soit:
Ac(Uay) = 0.05

Il existe donc un facteur supérieur a 10 entre Ab(Ua ;) et Ac(Ua ;). Aprés quelques essais nous

avons fixé C1 =0.05.

La forme finale du modéle est donc la suivante :



eXp(A' 90_5 +B)
E,/Ep; = .C+(1-C)
1+exp(A-6,_s+B)

A = a+max(3-Epj,0)-5
B = b-max(3-Epj,0)-5(-0.025-b-0.05)+(Uaj-3)-c.
C =0.90-0.05-a-((Ua;-3)



ANNEXE X

Relations de passage entre Ep; et ETp,; Penman

~

L'ETP Penman (ETpy;) est calculé en routine dans les stations climatiques & partir des

informations suivantes :

-Rg; (rayonnment global journalier (cal/cm?))

- Pv, (la pression partielle de vapeur d'eau (mb))
-Ua; (la vitesse moyenne du vent (m/s))

-T, (latempérature moyenne de I'air ("K))

-f;  (la fraction d'insolation)

ETpy; est calcul€ a partir des équations suivantes :
Y P

‘Eag +
P'+y P'+y

:LErI‘pQl = '(Rnoj) (AX. 1)

Rny, = 1/60-((1-2) Rg; - 0T,4-(0.56-0.08:(Pv,)1/2)-(0.140.9))  (AX.2)

Eag; = 0.26:(140.54-Ua,) (Pv-Pv,) (AX.3)

. Pv, est la pression partielle de vapeur saturante de I'eau dans 1'air (mb)
. Ry et Eay; sont exprimé en mm/j

Nous avons vu que les principales différences entre Ep; et ETp; provenaient du rayonnment
net, du flux de chaleur dans le sol G; et du calcul des coefficients d'échanges convectifs (Ea).
Nous allons donc apporter pour chacun de ces termes une correction, qui permet de prendre
en compte les propriétés physiques particuliéres des sols nus. Ces corrections seront reprises
pour la validation expérimentales des modeles simplifiés lorsque les données climatiques
seront issues d'une station climatique.

1) LE RAYONNEMENT NET :

Ce mode de calcul sera utilisé en l'absence de mesure spécifique (Expériences P1 et P2 (Cf.
I1.1.1.)). Le rayonnement net d'un sol nu différe de celui d'un gazon bien irrigué par l'albédo
et 'émission radiative de la surface qui dépend de sa température. Nous ne pouvons donc pas,



dans le cas des sols nus, appliquer l'expression de Rny, telle qu'elle est donnée avec la relation
I11.8. Toutefois, celle-ci présente l'intérét d'étre utilisée en routine et d'avoir été établie a partir
de longues séries expérimentales. Nous essayerons d'estimer le rayonnement net du sol nu en
corrigeant la valeur Rn;, donnée par la relation AX.2 La fonction de correction sera d'abord
établie sur le jeu de données simulées par le modéle mécaniste, puis ensuite validée sur les
données de l'expérience P3 (Cf. I1.1.1.) qui comprennent la mesure de Rn. '

+
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Figure AX.1 : Comparaison des rayonnements nets calculés sur gazons (Rn;) et simulés sur

sol nu par le modéle mécaniste

Pour situer les valeurs de Rn; obtenues sur sol nu par rapport aux estimations calculées par
I'équation (AX.2), nous avons comparé sur la Figure AX.1 : Rn; calculé par le modéle
mécaniste et Rny; donné par (AX.2). Les résultats montrent que Rn; est toujours inférieur a
Rny. Un tel écart s'explique bien par les différences sur I'albédo (plus fort dans le cas des sols
secs) et la température de jour plus forte.

A cette tendance générale entre le sol nu et un gazon s'ajoute un effet lié a 'état hydrique du
sol qui explique la dispersion des points pour une valeur de Rnj, En effet, lorsque le sol
s'asséche, I'albédo croit ainsi que les pertes radiatives liées a 1'augmentation de température.
Par conséquent, nous proposons de calculer Rn sur les sites non instrumentés pour sa mesure,
a partir de Rnj, et de T-T, qui peut étre considéré comme un indicateur de 1'état de sécheresse
du sol. La régression linéaire multiple Rn;=f(Rn;, T-T,) donne la relation :



Rn; = -0.90 + 0.91-Rny, - 0.07-(T-T,) (AX.4)

avec: R?2 =0.97;
écart-type résiduel = 0.28 mm/j.

Pour vérifier la validité de cette relation, nous avons comparé€ les valeurs de Rn; mesurées au
cours de l'expérience P3 (Cf. II.1.1.) avec les résultats obtenus 2 partir des équations (AX.4)
et (AX.4) (Figure AX.2). Sur 52 journées de mesure, ]a méthode d'estimation de Rn;
proposée, offre des résultats satisfaisants, avec une erreur moyenne d'écart-type : 0.49 mm/j.
Nous utiliserons donc dans la suite, ces relations lorsque les mesures de Rn ne seront pas

disponibles.
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Figure AX.2 : Comparaison des rayonnements nets calculés et mesurés (expérience P3 (Cf.
11.1.2.2.)) sur sol nu

2) LE FLUX DE CHALEUR DANS LE SOL.

Nous avons vu (Cf. 1I1.2.4.2.1.) que G; était rarement nul. IL nous parait donc nécessaire
d'introduire ce terme dans le calcul de la part radiative de ETpg. Nous distinguerons deux
types d'effets: ceux liés au climat et ceux liés au sol (type de sol, état hydrique et thermique).
Sur la Figure AX.3, nous avons représenté toutes les valeurs de G; obtenues pour cing
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Figure AX.3: Flux de chalelcur dans le sol journalier pour cinq journées différentes (Cf.
Annexe V).

journées climatiques différentes en fonction de T-T,. Les répétitions obtenues pour chaque
journée, correspondent aux différentes simulations faites avec les mémes conditions
climatiques, mais pour des sols ou des profils hydriques initiaux différents. L'écart de
température est pris comme un indicateur de 1'état hydrique du sol. Sur la Figure AX.3, nous
voyons que lorsque T-T,>2°, G; est relativement constant, quel que soit le sol ou son état
hydrique. Par contre, les variations entre les journées sont plus importantes. Van Bavel et
Hillel, 1976 trouvent également, pour la phase II d'évaporation, des valeurs de G; identiques
sur deux sols portés a différents degrés d'asséchement. Ceci laisse a penser, que Gj en phase
II d'évaporation est peu sensible au sol et & son état hydrique, mais il dépend
principalement des conditions climatiques.

Pour identifier les variables climatiques qui influencent G;, nous avons étudi€ les corrélations
entre G; et les variables climatiques : Rg;, Ua;, (T,min+T,max)/2=T moy, Pv, et T,moy-Ts,
(Tso est la température & 50 cm de profondeur). Cette derniére variable rend compte des
variations annuelles du stock thermique du sol.

Il apparait que T,moy-Ts, présente la meilleure corrélation avec G; (Tableau AX.1). Les
résidus de Ja régression linéaire entre G; et T,moy-Ts, sont corrélés a2 T,moy et Rg;. En
choisissant T,moy-Ts, et Rg; comme variables explicatives, T,moy étant trop corrélée a



T,moy-Tsy, nous pouvons par régression linéaire multiple les mettre en relation avec G; Ce

qui donne :
G; (mm/j) = -0.53 + 0.078-Rg; + 0.09-(T,moy-Tsg) (AX.5)
oll :
- Rg; est exptimé en mm/j
-R2=0.78

- écart-type résiduel = 0.203 mm/j

Avec l'équation (AX.5), nous réduisons de moitié l'erreur commise sur G; par rapport a celle
que nous aurions en supposant que G;=0 (0.43 mm/j).

3. CALCUL DE LA PART CONVECTIVE DE Ep;

Sur la Figure AX.4., nous voyons que le calcul de la part convective de I'évaporation
potentielle (Epg, ETpy;) est plus forte dans le cas des sols nus lorsque le vent est fort. Nous
proposaons donc de corriger ETpy; par une simple relation linéaire qui donne par regression

'"équation suivante :
Ep; =-0.44 + 1.44-ETp,; (AX.6)

ou Ep,; et ETp,y; sont exprimés en mm/j.
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ANNEXE XI

Analyse des hypothéses du modéle de Penman Monteith

Nous avons vu (Cf. I11.3.2.) qu'il n'existait pas de relation univoque entre 6, s et r. Ceci étant
en contradiction avec les hypothéses du modéle de Penman Monteith qui associe aux
variations de r,, une variation des propriétés de diffusion du mulch. Nous allons dans la suite
tester les hypothéses (Cf. Tableau AXI.1) qui conduisent 3 la formulation du modéle de
Penman Monteith (équation AXI.1). Les calculs sont développés dans l'annexe IV.

1. VERIFICATIONS SUR L'EPAISSEUR DU MULCH

En supposant que r=z_/D, nous avons deux grandeurs, zy, et D, qui permettent d'expliquer les
variations de r,. Les variations de D ont deux origines : elles proviennent d'un changement de
la porosité libre a I'air ou d'une variation de la diffusivité de la vapeur d'eau dans 1'air liée 2 la
température. Or, lorsque le sol est sec, la porosité libre a l'air varie peu (quelques %), ce qui
induit de faibles variations sur D. Par exemple, lorsque la porosité libre a I'air varie de 0.45 2
0.50 m3/m3, nous avons une variation de 20% sur D (Cf. I1.1.2.1.5). Quant a l'effet de la
température, il intervient sur D avec un facteur multiplicatif (T/281)1-88. Celui-ci passe de
0.95 2 273°K a 1.28 pour 320°K. Nous voyons donc qu'avec ces deux facteurs agissant sur D,
nous sommes loin des variations prises par r,. Sous hypothése H3 du modele (Tableau AXI.1
1,=z,,/D), les principales variations de r, s'expliqueraient par des modifications de 1'épaisseur
du mulch. Nous allons donc tester la cohérence des hypothéses H2, H3 et H4 (Tableau AXI1.1)
du modele en comparant les épaisseurs de sol sur lesquelles ces hypothéses s'appliquent.

- Pour H2, nous pouvons calculer la profondeur jusqu'a laquelle le mulch peut étre
considéré comme isotherme. La notion d'isothermie ne pouvant étre appliquée de maniére
stricte, nous nous sommes fixés un seuil de variation de 2°C.

- Pour H3, nous avons déterminé z,, & partir de r; en fixant la valeur de D (4.5-10-96
m2/s). Ce coefficient, correspond pour le Limon argileux, 3 une humidité du sol de 0.07
m3/m3 (Cf. 11.1.2.1.4.)

- Pour H4, nous avons supposé que la pression de vapeur est considérée comme
saturante pour une humidité relative de 90%.

Les résultats de ces calculs sont portés sur la Figure AXI.1. Nous constatons que chaque
hypothése conduit & des profondeurs significativement différentes. La profondeur calculée a
partir de rg (H3) ou celle qui vérifie H2 est d'un ordre de grandeur inférieur 4 celle répondant a



Tableau AXI.1: Hypothéses et forme analytique du modéle mécaniste simplifié de Penman-
Monteith

Forme Analytique
LEp
LE = (AXL.1)
1+[y/(p'"+) Iy,
LEp - LE
Iy = (AX1.2)
LE-[y/(p'+y)-1/1,]
Hypothéses

H1 : L'évaporation se fait au niveau d'un front d'évaporation qui s'enfonce lorsque le sol
s'asséche (formation d'un mulch).

H2 : Le mulch est isotherme.

H3 : Les flux d'eau dans le mulch se font en phase gazeuse. Ceux-ci sont conservatifs et
soumis 2 une résistance r, liée aux propriétés de diffusion gazeuse du milieu.

H4 : La pression de vapeur d'eau est saturante au niveau du front d'évaporation.




H4. Cette discordance ne peut pas étre attribuée aux seuils choisis dans les calculs qui ont été

ris pour maximiser 1'épaisseur calculée par H2 et H3 et minimiser celle donnée avec H4.
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Figure AXI.1 : Calcul pour une séquence d'évaporation (Limon argileux, climat : "juil", profil
initial : H (Cf. Annexe V)) des profondeurs verifiant les hypothéses H2, H3 et H4 (Tableau
AX1.1).

2. ORIGINE DES FLUX EN PHASE GAZEUSE

Dans le modéle de Penman-Monteith (Perrier, 1975), il est supposé que la vaporisation de
l'eau se fait a la base du mulch au niveau d'un front d'évaporation. De plus, les flux d'eau dans
le mulch se font en phase vapeur et sont supposés conservatifs. Nous proposons donc de tester
ces hypothéses en calculant la contribution de chaque couche de sol au flux d'eau en phase
gazeuse. Nous avons représenté les profils de vaporisation obtenus sur le Limon-argileux au
cours d'une séquence d'évaporation sur les Figures AXI.2. La vaporisation se fait sur une
couche relativement fine d'environ lcm d'épaisseur. Cette couche de vaporisation s'enfonce
trés vite au cours des premiers jours pour ensuite se fixer au voisinage de 1.5 cm. Malgré une
relative constance de la profondeur du front d'évaporation, nous constatons que r, continue 2
varier dans des proportions non négligeables. Nous pouvons également noter qu'en surface
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Figure AXI.2 : Quantité d'eau vaporisée dans les couches de surface au cours d'une séquence
d'évaporation (Limon argileux, climat : "juil", profil initial : H (Cf. Annexe V)).

nous avons un phénoméne de condensation qui serait di aux potentiels matriciels trés élevés
(en valeur absolue) atteints 2 la surface.

Un examen plus détaillé de ces profils fait apparaitre que pour des variations de rg, nous avons
une redistribution de la vaporisation au sein de la couche de vaporisation. Si nous prenons par
exemple les profils de vaporisation i t=348h et t=324h, nous avons des valeurs de r; qui sont
respectivement de 1136 s/m et de 1508 s/m. Dans les deux cas, la vaporisation se fait au sein
d'une couche centrée sur 0.015 m. Toutefois nous pouvons constater que pour t=348h, les
contributions i la vaporisation des couches centrées sur 0.005 m et 0.0075 m sont plus élevées



qu'a t=324h. Ceci nous incite a relier r; 2 un critére plus synthétique qui est la distance
moyenne (l,) parcourue par la vapeur d'eau dans le sol. Celle-ci peut étre définie comme la
somme des profondeurs moyennes des couches, pondérées par leur contribution 2 la

vaporisation. La longueur 1, peut s'écrire :
L= 2/ bgr0) X (111.16)

ol :
- v; est 1a quantité d'eau vaporisée dans la couche i (mm/j);

- X; est la profondeur moyenne de la couche i (m);
- Pgrizo €St le flux de vapeur d'eau 2 la surface du sol (mm/j)
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Figure AXI.3 : Relation entre r; et la distance moyenne parcourue par la vapeur d'eau (1,). Le
calcul a été fait pour toutes les heures comprises entre 8 et 18 h pour une séquence
d'évaporation (Limon argileux, climat : "juil", profil initial : H (Cf. Annexe V)). La droite

correspond a la régression linéaire.



Nous avons calculé la distance moyenne pour chaque heure (limitée 2 la période 9-18h) d'une
séquence d'évaporation (Figure AX1.3). En prenant les calculs faits 2 différentes heures de la
journée, nous avons une relation linéaire entre r; et 1,. 1, apparait donc comme une grandeur
beaucoup plus pertinente que 65 pour décrire r, sur 'ensemble de sa gamme de variation. Par
exemple, 1a valeur de 1, prise pour r,=5000 s/m se place bien dans le cadre d'une relation
linéaire r=f(l,). Toutefois, les distances calculées sont quatre fois plus grandes que les
épaisseurs de mulch calculées 2 partir de r, (Figure AX1.1). En étant reliée a1, 1a résistance r,
serait donc bien associée au phénomeéne de diffusion de la vapeur d'eau dans les couches de

surface.

Pression partielle de vapeur d’eau (mb)
) 20 25 30 35 40 45 S0 88
0 T L] T 1 T { T 1

-
T

L)
T

(7]
T

o ra=2104 s/m

Profondeur (cm)
[ o]
[{ ]

w

h

w
T

+ rs=3149 s/m

»
T

~ r3=4208 s/m

»
tn
T

Figure AX1.4 : profil de pression partielle de vapeur d'eau pour trois heures consécutives
choisie en fin d'aprés-midi (Limon-argileux, Climat :"juil" (Cf. Annexe V))
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ABSTRACT

This study deals with simplified models of bare soil evaporation which take as input remotely sensed
informations, such as mean volumetric water content of the top layer (04 s) derived from microwave
measurements, or as surface temperature (1) given by thermal infrared radiometry. In order to develop models
devised for an operational use, these models must estimate daily evaporation from one measurement per day of
soil surface variable (T 48_s) and classical climatic data.

We used a mechanistic heat and mass flows model to generate sets of data which cover a wide range of climatic
and soil water content conditions. The mechanistic was firstly calibrated and validated on experimental
measurements collected on three very different soils in regard to their hydrodynamical properties.

Two models were studied :

- a physically based simplified model : LEj = -(an+Gj) +A + B,(T-T,) 145 (model 1)
- a statistical model : E j/EPf=fa, b, a(eo__e,Epj, Uay) (model 2)

With one set of parameters, each model is able to estimate daily evaporation on a given soil for various soil
moisture and climatic conditions. Then, we analysed on a scenario basis, consequences of the errors on the
input data or on the model parameters. Best results were obtained with the model 2. Furthermore, this model
lies on measurements which are not dependant on cloud. This is a garanty of regularity for evaporation
monitoring. Nethertheless, the use of the model 2 requires the knowledge of soil dependant parameters that can
not be related to soil properties. We propose an inversion procedure using both models when T and 0_s are
available the same day. By this approach, it is now possible to have a regular estimation of evaporation using

only remotely sensed and climatical data.



RESUME

L'étude porte sur des modéles simplifiés d'évaporation des sols nus qui intégrent des informations accessibles
par télédétection, telles que I'humidité volumique moyenne des 5 premiers centimétres (6_s) accessible par
télédétection hyperfréquence ou la température de surface (T) mesurée par radiométrie infrarouge thermique.
Afin de développer des modéles destinés a une utilisation opérationnelle, ceux-ci devront pouvoir donner
l'évaporation au pas de temps journalier (E j) a partir d'une mesure quotidienne de l'état de surface (Ty O _o) et
des données climatiques standards (Epj, Ua 5 Rn})

Pour élargir au maximum le domaine de validité des modéles simplifiés, nous avons travaillé sur des données
simulées par un modéle mécaniste de transferts couplés d'eau et de chaleur qui permet de faire varier les
conditions climatiques et hydrigues. Le modéle mécaniste a été au préalable calé et validé sur des données
expérimentales provenant de trois sols ayant des propriétés hydrodynamiques trés différentes.

Deux modeles ont été étudiés:

- un modéle physique simplifié : LEj = -(an+Gj) +A + B,(TsT,) 145 (modéle 1)
- un modéle statistique : E /Epj= fa b,of GO_S,Epj, Uay) (modéle 2)

Ces modéles permettent pour un méme jeu de paramétres, de modéliser l'évaporation d'un sol soumis & des
conditions hydriques et climatiques trés variées. Sur la base de scénarios, nous avons ensuite analysé les
répercussions sur l'estimation de Ej que pouvaient avoir les erreurs sur les variables d'entrée ou sur les
paramétres des modéles. Nous obtenons les meilleurs résultats avec le modéle (2), qui présente par ailleurs des
garanties quant a la régularité d'acquisition des mesures de 8y_s offerte par l'utilisation des hyperfréquences,
qui sont peu sensibles i la couverture nuageuse. Toutefois la mise en oeuvre du modéle (1) dénend de notre
aptitude a accéder a ses paramétres qui sont trés variables d'un sol & l'autre. Nous montrons que les jours oi T g
et 8_s sont disponibles, nous pouvons utiliser l'évaporation estimée par le modéle (1) pour inverser le modéle
(2) et ainsi accéder aux paramétres les plus sensibles de ce modéle. Nous obtenons ainsi un modéle pour le suivi
de l'évaporation des sols nus dont la mise en oeuvre ne dépend que d'informations accessibles par télédétection

et de mesures climatiques standards

Mots clés : évaporation, sols nus, modélisation, té]lédétection, microonde,
infrarouge thermique, radar
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