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LISTE DES PROFESSEURS, MAITRES DE CONFERENCES
DIRECTEURS ET MAITRES DE RECHERCHE C.N.R.S. ET I.N.S.E.R.M.

Président
Vice-Présidents

Présidents Honoraires

Secrétaire Général

U.E.R. des Sciences Médicales :
U.E.R. des Sciences Biomédicales :

Professeur

Professeur
Professeur
M.de Rech.

Professeur
Professeur
Professeur

Monsieur

H.DURANTON

M.ROOS

C.CONRAUX

A.CORET

G.OURISSON

P.KARLI

F.MARCOUX

G.KIEHL

U.E.R. DES SCIENCES MEDICALES

Doyens honorgires : J.CALLOT - J.CLAVERT . F.ISCH - M.DORNER,

Directeur

Directeur Jean-Marie MANTZ
Jean SCHWARTZ

Professeurs honoraires : A.BASSET - P.BEYER - P, BUCK - J.CALLOT - J.CLAVERT - E.FORSTER - G.GREINER - AJUNG - T.KAMMERER - P.MANDEL - H.METZGER -
A.ROHMER - F.ROHMER - E.SCHNEEGANS - J.SEROR - F.STEPHAN - J.VEDRINE - R.VOEGTLIN - JWARTER - G.WINCKLER. ’ ’

Professeurs :

M.ADLOFF
N.APROSIO
C.ARON

L.ASCH ]
A.BATZENSCHLAGE

M.BIENTZ
P.BLOCH
A.BLOCH

A.BRONNER
F.BUCHHEIT
G.BURGHARD
P.CHAMBON
J.CHAMBRON
M.CHAMPY
A.CHAUMONT
M.COLLARD
C.CONRAUX
P.DELLENBACH
M.DOANER
R.EBTINGER
M.FABRE
L.FINCKER
A.GANDAR

Chirurgle générals
A ie ot O

Histologie
Rhumatologie

R Anatomie pathologique

Epidémiologie et prévention

Radictogle

Pharmacologie

Hépatologie, Gastro-entérologie

Urologle

iy
linique ophtal ogique

Neurochirurgie

Clin,et Prophylaxie de 1a tubercut.

Biochimie

Physique blologique

Stomatologie

Méd.Légale et Méd.Socisle

Chinique neurologique

Oto Rhino Laryngologie

Gynécol. et Obstétrique

Clin. Médicale B

Psychiatria infantile

Histologie

Clin. médicale B Cardiologie

Clin. gynécol. et obstétricsle

P.GAUTHIER-LAFAYE Anesthésiologie

JLP.GERHARD
J.GRENIER
E.GROSSHANS
P.HABEREY

Professeurs conventionnds :

Ophitatmologie

Chirurgie générale
Clin.dermatol.et Syphiligraphique
Physiologie

G.LECLERC (Chim. org.)

Maltres de Conférences Agrépés :

5.BABIN Orthopédie et T logh
P.BAREISS Médacine Interne
?.BOURIAT Radiclogie
C.BRECHENMACHER Cardiologie
JLM.BROGARD Médecine interne
C.BURSZTEJN Pédo-psychiatrie
1.CINQUALBRE Urologle
ACONSTANTINESCO Physique Biologique
4.P.DUPEYRON Anesthésiologie
B.EISENMANN Chirurgie cardio-vasculaire
J.FLAMENT Ophtalmologie

J.GEISERT Pédiatrie, Génétique médicale
P.GERLINGER Embryologie

3. HAUPTMANN {mmunologie (opt. blol.)
E.HEID Dermato-vénérologie

J.HERAN
L.HOLLENDER
J.L.IMBS
M.IMLER
F.ISCH
L.ISRAEL
D.JAECK
H.JAHN
M_JESEL
JJUIF
P.KARLI
B.KELLER
F.KEMPF
|.KEMPF
T.T.KIEN
R.KIENY

A KIRN
J.G.KORITKE
M.KREMER
D.KURTZ
G.LANG
Y.LE GAL
JM.LEVY
J.M.MANTZ
F.MARCOUX
J.MARESCAUX
Ch.MARX
S.MAYER
JMEHL
G.METHLIN

A.JAEGER
P.KEHR
R.KEILING
J.KEMPF
G.KLOTZ
F.KUNTZMANN
J.M.LANG
D.MAITROT
J.L.MANDEL
C.MARESCAUX
J.MARESCAUX

Méd.et Chir.expérim.et comparée
hirurgie digestive et général

Pharm;;:olo;in
Médecine interne

Psychiatrie d’Adultes
Chirurgie générale
Néphrologie

Rééducation fonctionnelle
Pédiatrie et Puéricultura
Neurophysiologie
Clin.gynécol. et obstétricale
Radiologle

Orthopédie et Traumatologie
Parasitologie

Pathol. et Clin. Sémiol. chir.
Virologie

Anatomie normale

Parasitol. et pathologie tropicale
Neurologie

Orthop. et traumatologie
Anatomie pathologique
Pédiatrie, Géndtique médicale
Réanimation médicale
Médecine du travail
Histologie

Physiologie

Hématologie

Médecine du travait

Physique biologique

- A.PETROVIC {Physiologie).

Réanimation médicale
Orthopédis et traumatologie
Cancérologie

Biochimie
Oto-rhino-laryngologique
Médecine interne

Maladies du sang
Neurochirurgie

Biochimis

Neurologie

Chirurgie générale

Biochimie

Pédiatrie, génétique médicale
Chirurgie générale
Bactérinlogie

B.METZ
R.MINCK
G.MORAND
F.OBERLING
J.C.OTTENI
EPHILIPPE
R.RENAUD
P.REVILLE

J.V.RUCH
Y.RUMPLER
ASACREZ
P.SAUVAGE
G.SAVA
G.SCHAFF
ESCHVINGT
J.SCHWARTZ
ASIBILLY
H.SICK
L.SINGER
D.STORCK
J.D.TEMPE
G.VINCENDON
AWACKENHEIM
J.P.WALTER
P.WARTER
J.PWEILL
DWILLARD
JPWITZ

J.M.MOSSARD
G.OBERT
M.PATRIS
G.PAULI
MPINGET
M.ROOS
J.P.SCHIEBER
G.SCHLAEDER
J.L.SCHLIENGER
C.STOLL
J.TONGIO
JMWARTER
AWILK

Physiologie appliquée

Bactériol. Virel, Immunol. gén.

Chirurgie thoracique

Maladies du sang

Anesthésiotogie

ermoml- wmwgul
ynécologie st tricue

Endocrinof. métabol. et Nutrit.

Chir.gén. Hop.L.Pasteur - Colmar

Gynécol. et Obstétrique

Pneumologle phtisiologle

Biologie médicsle

Embryol. et Morphol. géndrale

Cardiologle

Chirurgie infantile

Chirurgie générale

Physiologie

Ctin.chir.orthop. et traumat.d’adultes

Pharmacol.st Médacine expérimentale

Clinique chirurgicale A

Angtomie et organogéndse

Clinique psychiatrique d’Adultes

Clinique médicale A

Réanimation médicale

Biochimie

Radiologie

Radiologie

Radiologie

Gastro-entérol.et hydrol.thérapeutique

Pédiatrie, Génétique Médicale

Chirurgie thoracique

Virologle

Psychiatrie d’adultes
Pneumologis phtisiologle
Endocrinologie et matadies métabol,
Histologie

Physiologie

Gynécologie et obstétrique
Médecine interne

Pédiatrie, Génétique médicale
Radiologie

Neurologie

Stomatologie

at




Maltre de Conférences Associé : J.H.JAEGER (Orthopddie).
Maltres de Conférences Conventionnds : A MALAN (Physiologie respiratoire) - J.J.VOGT (Thermophysiologie

Directeurs de Recherche : M.JACOB* (Biochimie) - A PETROVIC® {Physiologie).

Maltres de recherche :

AM.AUBERTIN® Virologie K.HAFFEN-STENGER + Endocrinologie

D.AUNIS® Neurochimie G.LECLERC+ Chimie organique
JP.CAZENAVE"® Hémostase G.REBEL * Neurochimie

A EBEL ! Neurochimie R.RECHENMANN*® Biophys. des reyonnements
JMEGLY * Biologie moléculaire L.SARLIEVE® Neurachimie

L.FREYSZ+ Neurochimie M.SENSENBRENNER + Neurochimie
M.GAUTHERIE + Thermologie biomédicale JSTEVENIN® Biologie moléc.at cellutaire
G.GOMBOS + Neurochimie

*INSERM, +C.N.R.S.

U.E.R. D' ODONTOLOGIE

Directeur Robert FRANK

Professeurs :

M.DOCa Qdontologie conservatrice, endodontia

R.FRANK Sciences biologigques {Biochimie), | mmunologie, Histologie, Embryologie, Génétique,
Anatomie Pathologique, Bactériologie, Pharmacologie.

P.KLEWANSKY Parodontologie

Professeurs de premier grade :

C.ALLEMANN Odontologie conserv., endodontie R.HAAG Chirurgie buccale, pathol. et thérap.,

M.BASTIAN Prothéses (prothdse conjointe, adj. Anesthésiologie et réanimation
partielle, prothdse compléte, M.LANGER - Prothéses (prothdse conjointe, adj.
prothése maxillo-faciale partietle, prothése compléte,

C.BOLENDER Orthopédie dento-faciale ‘ prothése maxillo-faciale

A.COMTE Odontologie conserv,, endodontie  |M.LEIZE - idem .

Professeurs de deuxidme grade :

P.CAHEN Prévention, épidémiologie, économie de la Santé,
QOdontologie l&gale
JP.CHARLIER Orthopédie dento-faciale

Mafltre de recherche : 1.N.S.E.R.M. : A.BELCOURT (Odontologie)

U.E.R. DES SCIENCES PHARMACEUT

Directeur Alexis GAIRARD

Doyens honoraires : P.DUQUENDOIS - M.HASSELMANN - G.DIRHEIMER - P.METAIS.

Professeurs honoraires : P.CORDIER: J.P.EBEL - G.GAZET du CHATELIER - M.HASSELMANN - P.JAEGER -
Professeurs :

R.ANTON Pharmacognosie LJUNG Pharmacie chimique
J.J.BEFORT Biologie cellulaire J.C.KOFFEL Pharmacie chimique
R.CARBIENER Botanique H.LAMI Mathématiques
G.DIRHEIMER Toxicologie Y.LANDRY Pharmacologie
G.FERARD Biochimie C.LAPP Chimie générale et minérale
J.L.LFRESLON Pharmacodynamie P.LAUGEL Chimie analytique
A.GAIRARD Physiologie G.LAUSTRIAT Physique

D.GERARD Physique et biophysiqua A.LUGNIER Toxicologie
M.GOELDNER Chimie organique JMALGRAS Immunologie

C.HASSELMANN Chimie analytique

Professeur émérite : J.SCHREIBER (Chimie organique).
Chergli de cowrs : M.KRISTENSEN (Hygiéne, nutrition et diététique).
Professeur associé : RMILLER (Pharmacodynsmie).

Professaur conventionné : R.HEINTZ (Pharmacocindtique) - B.ROTH-SCHECHTER (Pharmacodynamie),
Maltre de recherche : 1.N.5.E.R.M. : J.BIETH {Ensymologie).

U.E.R. DES SCIENCES HUMAINES

U.E.R. de Géographie :
U.E.R. des Sciences du Comportement et de I'Environnement :

Professeurs honoraires : EJUILLARD - R.RAYNAL.

Professours :

JM.AVENARD Géographie AMOLES Psychologie sociale
L.LEGRAND Sciences de I"éducation H.NONN Géographie
P.LIMOUZIN Géographie H.REYMOND Géographie
P.MICHEL Géographie

Maltre de Conférences Conventionnds : J.P.BAUER (Psycho-pédagogie).
Directeur de recherche : C.N.R.S. : S.RIMBE AT (Géographie).
Maltre de recheréhe : C.N.R.S. : J.P.MARTIN (Géographiel.

C.STOCK-DAMGE*®  Physiologie

J.VELLY+ Pharmacologie

M.VERGNES* Neurophysiologie
N.VIRMAUX-COLIN *+ Neurochimie

JJIVOGT* Thermophysiologle

AWAKSMAN * Neurochimie

JLITZLER Prothases (prothdse conjointe, adjointe

partiafle, prothdse compléte, prothdse
maxillo-faciale

J.L.LACOSTE Orthopédie dento-facisle

P.NICOLAS Chirurgie buccale, pathol.et thérap,,
Anesthésiologie et 16

JJ.ROTH Parodontologie

ASCHLIENGER Prothdses (prothdse conjointe, sdjoirte

partialle, prothdse compldte, prothése
maxillo-faciale
J.SOMMERMATER Pédodontie

B.KAESS Chirurgie buccale, pathol.et thérap,,
Anasthésiologie at réanimation
H.TENENBAUM Parodontologie

IQUES

JSCHREIBER
C.MATHIS Pharmacie galénique
P.METAIS Biochimie
B.PESSON Parasitologie
P.POINDRON Virologie
ASTAHL Biochimie pharmaceutique
A STAMM Pharmacie galénique
J.CSTOCLET Pharmacodynamie
D.VIDON Bactériotogie
C.G.WERMUTH Chimie organique

Directeur Henri VOGT
Directeur Philippe ROPARTZ

A_TABOURET-KELLER Psychologle

M.TARDY Psycho-pédagogie
LTRICART Géographie
H.VOGT Géographie physique



U.E.R. DES SCIENCES ECONOMIQUES

Directeur Michel DEVOLUY (Chargé de I'intérim)

Doyens honoraires : P.CHAMLEY - J.P.FITOUSS! - R.DOS SANTOS FERREIRA - J.L.GAFFARD.
Professeurs honoralres : A.CHABERT - P.CHAMLEY.

Professsurs :

P.ARTZNER Mathématiques R.DOS SANTOS FERREIRA Sciences Economiques J.J.OBRECHT Sciences de gestion
F.BILGER Sciences Economiques J.J.DURAND Sciences Economiques P.PONCET Sciences de gestion
P.COHENDET Sciences Economiques G.KOENIG Scignces Economiques J.THEPOT Sciances de gestion

Professeurs émérites : A.CHABERT (Sciences Economiques) - P.CHAMLEY (Sciences Economiques).
Professeurs associés : W.HILDENBRAND - J.P.VIAL .

Professeur conventionnd : R.UHRICH (Ec.rég. et europ.).

Chargés de conférences : J.ARROUS - R.ERBES,

U.E.R. DES SCIENCES EXACTES

Mathématiques
Sciences de la Matidre
Sciences de la Vie et de la Terre

Directeur Daniel BERNARD
Directeur Henri BENOIT

Sciences du Comportement et de I’Environnement
Ecole d"Application des Hauts Polyméres :
Ecole Nationale Supérieure de Chimie

Observatoire

Physique du Globe
Ecole Nationale Supérieure de Physique :

LU.T.

Doyens honoraires : P.LACROUTE - JH.VIVIEN - G.MILLOT.

Professeurs honoraijres :

Directeur Thierry JUTEAU
Directeur Philippe ROPARTZ
Directeur Morand LAMBLA

: Directeur Marc DAIRE
: Directeur Alphonse FLORSCH
: Directeur Roland SCHLICH

Directeur Gilbert SUTTER

: Directeur Michel GENEVAUX

J.BRENET - Mme M.BRIN! - J.BYE - H.CARTAN - C.CHABAUTY - A.CHRETIEN - A.DELUZARCHE - J.DENY - Mile A.GAGNIEU - Mile S.GILLET -

G.GLAESER - 5.GORODETZKY - L.HIRTH - R,HOCART - P.JOLY - P.LACROUTE - R.LECOLAZET - G.LEMEE - P.L’'HERITIER - A.LICHNEROWICZ - AMAILLARD - GMILLOT
L.NEEL - G.REEB - A.ROCHE - R.ROHMER - J.P.ROTHE - L.SACKMANN - Ch.SADRON - H.SAUCIER - F.5CHALLER - F.STUTINSKY - H.VILLAT - J.H.VIVIEN - Et.WOLFF -
JWUCHER - BWURTZ.

Professaurs :
A.ACKER Astronomie P.FELTZ Physiologie Animale J.MARTINET Mathématiques
J.P.ADLOFF Chimie nucléaire X.FERNIQUE Mbathématiques P.MIALHE Physiologie animale
R.ARMBRUSTER Physique J.G.FISCHER Chimie AMICHARD Géologle

P.ARTZNER Mathématiques D.FOATA Mathématiques M.MIGNOTTE Informatique
V.AVANISSIAN Analyse supérieure E.FOLLENIUS Zoologie P.MIRABEL Chimie

G.BARBANCON Mathématiques J.J.FRIED Mécanique des Fluides G.MONSONEGO Physique théorique
F.BECKER Physique mathématique D.FROELICH Chimie générale et chimie phys. |B.MORIN Mathématiques |

N.BEFORT Biochimie A.FUCHS Mécanique rationnelle P.NANOPOULOS(dét.)  Probabilités et Statistiques
G.BELLIARD Botanique J.C.GALL Géologie B.OBRECHT Mécanique

C.BENEZRA Dermato-chimie A_GALLMANN Physique J.OSBORN Chimie

D.BENNEQUIN Mathématiques F.GAUTIER Physique E.OSTERTAG Electr. et Electrotechnique
H.BENOIT Physicochimi I R.GERARD Mathématiques L.OTTEN Pathologle moléculsire vigitate
P.BENVENISTE Physiologie végétale A.GIRAUDEAU Chimie physique (1UT) G.QURISSON Chimis

D.BERNARD Méth.math.de la physique C.GODBILLON Mathématiques J.M.PAULUS Chimie générate
J.C.BERNIER Chimie générale A.GOLTZENE Optique, phys.atom. et moléc.  [JP.RAMIS Mathématiques générales
J.BONNIN Géophysique interne phys. du sol et cristallographie  |P.RICHARD Physiologie animale
Y.BOULANGER Biochimie M.GOUNOT Botanique J.J.RIEHL Chimie

J.F.BOUTOT Mathématiques M.GROSMANN Physique P.RIMMELIN Chimie orgsnique (1UT)
J.BROSSAS Chimie macromolécul. M.GROSS Chimie physique C.ROBERT Physique

R.BROUILLARD Chimie org.et chimie analyt. ¥Y.GUEGUEN Géophysique interne P.ROPARTZ Psycho-physiologie
C.BURGGRAF Minéralogie C.HIRTH Chimie organique J.ROUX Botanigue

H.BURNAGE Mécanique des Fluides J.C.HUBERT Microbiologie G.SCHIFFMANN Mathématiques

M.CARA Géophysigue interne B.JARRY Biochimie génétique ASCHMITT Physique

H.CARAYOL Mathématiques C.JASCHEK Astronomie P.SCHMITT Psycho-physiol.et physial.du comp.
R.CERF Physique générale G.JONARD Virologie J.P.SCHWING Chimle

P.CHARTIER Chimle J.P.JOUANOLOU(dét.)  Mathématiques M.J.SCHWING Chimle physigue
P.CHEVALLIER Physique F.JUNDT Phys.nucl.et corpusc.et théo.phys|J.C.SENS Phys.nucl.et corpusc.et théor.phys.
A_CLAUSS Chimie T.JUTEAU Minéralogie M.SIESKIND Physique

A.COCHE Physique nucléaire C.KEDINGER Biochimie G.SOLLADIE Chimie organique

M.DAIRE Chim.phys.indus.et Sc.des Mat. A.KIENNEMANN Chimie appl. et génie chimique |J.SOMMER ‘Chimie appliquée

H.DANAN Phys.atom.et phys.du solide A.KIRSCH Zoologie S.SORIN Mathé es

E.DANIEL Physique expérimentale F.LACROUTE Biologie végérale GSUTTER Physique #lectronique
M.DAUNE Biophysique J.C.LAFON informatique appliquée C.TANIELAN Chimie app!.et chimie des matérisux
J.DEHAND Chimie générale A.M.LAMBERT Biologie Y. TARDY Géologle

J.DEMUYNCK Chimie organique M.LAMBLA Chimie générale J.TERRISSE Chimle

1.P.DESCLES Inform.fond.et appl.(Univ.11) G.LEBEURIER Microbiologis J.J.THIEBOLD Biologie anitmale
J.F.OUFOURD Inform.fond.at appl. J.M.LEHN Chimie (Colldge de France} D.VIAUD Mathémstiques

G.DUNOYER de Géolopi JLL.LEIBENGUTH Chimie appl. et chimie des matér.|R,VOLTZ Physique théorique

SEGONZAC (dér.) “00io0e H.LEISMANN Chimie JHWEIL Biachimis

H.DURANTON Botanique J.LEITE-LOPES Phys. nucl. et corpusculaire G.WEILL Physique

JL.PEBEL Biochimie P.LEMOINE Chimie physigue (IUT) R.WEISS Chimie

J.P.EBERHART Minéralogie M.LEROY Chimie P.LWENDEL Physique

B.EHRESMANN Biochimie J.C.LIONS Zoologie et Ecologie BWILL Psycho-physiologie

V.ERN Physique F.LOOR Immunologie C.WINTER Chimie

J.FARAUT Mathématiques J.LUCAS Géologie C.WIPPLER Physicoch.des Hauts Polyméres
P.FEDERLIN Chimie D.MAGNAC Physique

Professsurs dmdrites ;: G.GLAESER {Math.) - L.HIRTH (Microbiologie) - R.LECOLAZET {Phys. du Globel - G.MILLOT {Géologie Paléontologie).
Professeur adjoint : JSITTLER (Géologle).



Professeurs associés :

Z AKCASU
K.BHATT
P.BIRD
H.BJELKHAGEN
C.CAMACHO
P.CARSKY
M.CONSTANTIN

Optique physique

Physique nucléaire théorique
Chimie minérale

Electronique et Electrotechnigue
Mathématiques

Chimie

Chimie organique

J.GROVES
T.HOFMOKL
A.KORANYi

{GLETTA

AMELFI
P.MEYRUEIS

Chimie minéraie

Physique nucléaire et corpusculaire
Mathématiques

Mathématiques

Géochimie

RAobotique productique

Professeurs conventionnés : P.DEJOURS (Physiol.respir.] - Y. NAKATANI {Chimie) - P.SMIGIELSKI (Physique).

Astronomes adjoints : A.FLORSCH - A.FRESNEAU (dét.) - M.JASCHEK,

Physiciens adjoints (Physique du Globe)

Directeurs de recherche C.N.RS. :

P.ALBRECHT
J.F.BIELLMANN
S.CANDAU
P.DEJOURS

Chimie

Chimis

Physique

Physiologie respiratoire

M.FRANCK-NEUMANN Chimie organique

J.HOFFMANN
A_KNIPPER
A.KOVACS

Biologie animale
Physique nucl. et corpusculaire
Physicochimie macromoléculaire

Maltres de recherche C.N.R.S. :

J.Ch.ABBE
J.J.ANDRE
E.ASLANIDES
H.BARREAU
F.BECK
G.BECK
J.P.BECK
J.P.BEHR
M.BENARD
H.BRAUN
P.BRAUNSTEIN
G.BURKARD
M.C.CADEVILLE
H.CALLOT
F.CANDAU
J.CHEVELLIER
M.R.CHEVALLIER
N.CLAUER
J.P.COFFIN
A.CORET
M.CROISSIAUX
E.CROUSE
C.DECKER
0.DISDIER
J.DOUBINGER
F.DURST
R.EHRBURGER
S.EL KOMOSS
J.FLECK
B.FRANCOIS
J.FRANCOIS -
E.FRANTA
J.M.FRIEDT
B.FRITIG
R.FUCHS
J.C.GALIN
Y.GALLOT
J.GANGLOFF
J.P.GERBER
R.GIEGE
C.GIGOT

Physicoch.des interact.et interfaces
Physicochimis macromoléculaire
Physique nucléaire 8t corpusculaire

Philo.,Epistdémol.Hist.des Sc.et Tech.,

Physique nucléaire at corpusculaire
Biochimie

Physiologie

Chimis

Chimie quantique

Physigue nucléaire st corpusculaire
Chimie

Biochimie végétale

Physique des solides

Chimis

Physicochimie macromoléculaire
Physique nucléaire et corpusculaire
Biologie cellulaire

Géologie

Physique nucléaire et corpusculaire
Physique

Physique nucléaire et corpusculaire
Biochimie vigétale

Chimie théorique et macromoléc,
Physigue nucléaire et corpusculaire
Géologie

Physiologie végétale

Coordination et catalyse

Physique

Virologie
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INTRODUCTION

Les géographés, les cartographes, les géologues, les agronomes, les mété&orolo-
gues, les militaires et paralléleﬁent, les opticiens, les électroniciens, les
informaticiens, les traiteurs d'imagés, les &conomistes, sont intéressés par
1'observation &loignée de la terre. Cela explique en partie la pluridiscipli-
narité de la télédétection. Mais il y a une autre raison 3 cette diversité

des points de vue et des méthodes de la télédétection, c'est sa relative jeu-

nesse.

Par exemple, intéressés par les potentialités agronomiques du sol 3 grande
échelle, on trouve des techniques de traitement d'images de luminances (voir
par exemple les nombreux travaux présentés a 1'ERIM et IGARSS de 1979 i 1984)
aussi bien que des mod@les d plusieurs couches régis par des systémes couplés
d'équations aux dérivées partielles reliant la température et 1'humidité
(voir par exemple, Vauclin, 1978 ; Brutsaert, 1984 ; de nombreux travaux de

1'INRA).

Le but final commun 3 ces travaux de télédétection est de contribuer d utili-
ser la vision globale du satellite (ou de 1'avion) pour caractériser des pro-

priétés globales du sol.

On peut schématiser cette démarche de la fagon suivante :

- Ecriture d'un mod&le reliant des paramétres caractéristiques du sol et des
grandeurs mesurables (par satellite et au sol)

= En se basant sur un modéle, recherche des paramétres 3 partir de la connais-

sance des grandeurs mesurables (cette &tape est la résolution du probléme inwverse).

L'écrasante majorité des travaux actuels en télédétection se classe dans 1'une
ou 1'autre de ces deux démarches. Deux caractéristiques importantes se dégagent

alors de ces deux catégories de travaux.

La premiére est le contraste entre la finesse (et donc la sophistication) des
travaux de modélisation et la simplification souvent extr@me des modéles lorsqu'il
s'agit de la résolution du probléme inverse, Cela s'explique par le fait que

les modéles sont &laboré&s au sol (par exemple, Perrier, 1976 ; Itier, 1977 ;

Vauclin, 1978 ; Brunet, 1984) alors que la résolution d'un probléme inverse avec



un grand nombre de param@tres inconnus est un probléme délicat et méme impossi-
ble si le nombre de mesures est trop faible (par exemple si l'on se contente
d'une ou de deux mesures journalidres de température de surface) (voir entre

autres, Jackson et al., 1977 ; Seguin et al., 1983 ; Watson, 1975).

2
La deuxiéme constatation est 1'extréme disparité des échelles :

Les modéles sont &laborés a 1'aide de mesures portant sur des mm3 ou cm> alors

que les satellites donnent des mesures sur plusieurs hectares ou km?. Or résou-
dre un probldme inverse basé sur un modéle régissant les échanges d'énergie au
niveau du sol 3 1'achelle du m? & partir de mesures obtenues portant sur un kmz,
sous—entend une extension de la validité du mod&le extr@mement hardie. Et &
supposer qu'une telle extension de 1'échelle spatiale des modéles soit justifiée,
que signifiraient les résultats du probléme inverse ? Seraient-ils valables a
toute échelle ? Peut-on les raccorder 3 leurs valeurs mesurables au sol ? Trés
peu de travaux étudient ce probléme de la validité des modéles en télédétection
lorsqu'on modifie 1'échelle des mesures. Citons toutefois, dans le domaine de
1'hydrologie, les travaux de Brumet (1984) et les travaux présentds aux colloques
de 1"INRA qui se basent sur une description statistique de la variabilité@ loca-
le pour appliquer des méthodes de krigeage et sur 1l'intéressante méthode du

facteur d'échelle en hydrodynamique.

L'objet de ce travail est de contribuer 3 &claircir ces points dans le cas d'un

o -

sol nu ou 3 végétation rase et en supposant résolu le probléme de la décomvolu-

tion atmosphérique.

On définit (deuxidme partie) des méthodes stables de calcul du flux d'évapotrans-
piration, du flux de chaleur sensible et de 1'inertie thermique & la surface a
partir de mesures satellite et de certaines mesures météorologiques basées sur
une modélisation thermique du sol sans faire appel & une connaissance des résis-
tances aérodynamiques que 1'on calcule. Toutes les méthodes proposées jusqu'ici
pour le calcul de ces flux utilisent une connaissance de ces résistances a&rody-
namiques (Jackson et al., 1977 ; Seguin et Itier, 1983 ; Soer, 1980) . D'autre
part, aucune méthode d'inversion, qu'il s'agisse de 1'inertie thermique (Watson,
1975 ; Price, 1977 ; Kahle et al., 1981) ou des flux, n'a été testée quant 3 sa
stabilité vis & vis des erreurs de mesure sur les donn&es. Nous montrons que

ces méthodes sont instables et donnons des procédés de stabilisation.
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Mais, comme pour toutes les méthodes d'inversion existantes, nous faisons 1'hy-
poth&se d'un sol homogéne. Cette hypoth&se repose sur 1'idée implicite que pour

tout terrain, il existe un sol homogéne "&quivalent”.

Dans la troisiéme partie, nous &tudions la validité de cette notion dans le cas
de différents types d'hétérogénéités. Puis apré&s avoir précisé ce qu'on doit
attendre d'un mod&le en télédétection, nous &tudions la validité du modé&le ther-

mique pour un sol "yu" 3 toute altitude a >> 0.

Nous verrons que ces notions couramment utilisées ne sont pas valables 3 toute

échelle sans définir des grandeurs nouvelles Mi 1'échelle a”.

Mais les études sur l'inversion et 1'homogénéité nécessitent des procédés fiables
de simulation. La premiére partie définit et teste sur des cas réels des méthodes
de résolution du probléme direct et justifie une modélisation basée sur un modé-

le conductif ol 1'humidité intervient comme paramétre.

Nos travaux personnels repris en partie dans cette thése sont fondés sur notre
contribution propre aux articles suivants (non systématiquement rappelés dans

le texte) : (Raffy, 1981), (Hechinger-Raffy-Becker, 1982) dans la premiére
partie ; (Abdellaoui-Becker-Olory-Raffy, 1982), (Raffy-Busquet-Becker, 1984),
(Raffy-Becker, 1985), (Raffy~Becker, 1986), (Raffy-~Nerry, 1986) pour la deuxi&me
partie. Les résultats de la troisidme partie ne sont pas encore publiés. Enfin,
d'autres travaux comme (Raffy, 1985) qui généralisent le probléme inverse a jR"
ou (Raffy-Ramstein-Becker, 1986) qui ne sont pas encore directement 1li&s i ce

travail ne sont pas mentionnés.






PREMIERE PARTIE
MODELISATION -~ PROBLEME DIRECT SUR UN PIXEL

Ce chapitre rappelle un modéle local classique régissant les échanges de masse
et de chaleur 3 la surface du sol, donne des méthodes numériques de résolution
du systéme couplé en température-humidité et justifie un découplage des &qua-

tions.

Dans toute la suite la description des modé&les concernera un domaine compre~
nant une couche atmosphérique de 2 métres et une couche de terrain de proforideur
%2 (fig. ci-dessous).Toutefois, les transferts convectifs de la couche atmos-
phérique ainsi que les propriétés de la végétation que nous supposons rase

(2 & 3 décimétres au plus) seront pris en compte dans 1'expression du flux
d 1'interface.

En fait, nous serons donc amenés i 1'étude d'un milieu conductif & une couche
(de sol) avec une condition de flux 3 1'interface sol-atmosphére décrivant

les transferts d'énergie dus au végétal et i 1'atmosphdre.

air 5&

égétation
m‘% ) végé
; ,[

zone d'étude



I.1. MODELE LOCAL DES TRANSFERTS DE MASSE ET
DE CHALEUR ENTRE.LE 801 ET L'ATMOSPHERE

La description qui suit concerne des zones de 1'ordre de quelques m2 3 la sur-
face du sol et comprises dans la couche de terrain limitée par la surface et
la profondeur oi 1'on peut estimer la température et 1'humidité comme constan-—
tes durant une journde. Cette profondeur est de 1l'ordre de 1 m et peut &tre

définie par exemple par la nappe phréatique. Elle est donnée par la distance de

pénétration de 1'onde thermique diurnme.
Pour un sol nu, les transferts de masse et de chaleur sont conditionnés par le

comportement de la surface qui dépend de 1'énergie disponible et du comportement

de la couche de terrain définie ci-dessus, d'é&paisseur 2&.

Dans le cas oli les transferts de chaleur se font exclusivement par conduction
et 3 condition de négliger les transferts horizontaux, 1'€quation de conserva-

tion de la chaleur s'écrit
T 2 oT
cp(8,T) 3¢ — 5p(Kr(8,T) =) =0 » x «]o,2[ M

oli x désigne la profondeur, 6 est la teneur en eau volumique, T, la température,

les fonctions cp et Ky respectivement la capacité calorifique volumique et la

conductivité thermique.

~

Cette &quation est valable pour les zones non sature et saturée 3 conditiomn
que dans ce dernier cas les phénoménes convectifs soient négligeables devant

la conduction, ce que nous supposerons toujours.

D'autre part, en négligeant encore les transferts horizontaux, 1'équation de

1a conservation de la masse s'écrit :



ol q est le flux volumique exprimé par la loi de Darcy géméralisée par
oh
a4 = - KOG - 1)

oli h est la pression effective de 1'eau exprimée en hauteur de liquide et

Kp(8) la conductivité hydraulique. Donc, en introduisant la capacité capillaire

26
C(h) b ﬁ
on a
cu® 22 - gy By o - FWE e @)

Les &quations (1) et (2) régissent le comportement en température et humidité

de la couche de sol comprise entre la surface et la profondeur %.

Toutefois, dans les zones arides et semi-arides, les transferts de masse dans
la zone non saturée sous forme de vapeur et les transferts de chaleur associés
peuvent devenir prépondérants (Vauclin, 1978). Le flux massique q est alors

donné par
- oh _ _ aT
q = - Ry(,DGE - 1) - K_(h,T) 3=
oli Kj, est maintenant la conductivité totale

Ky = Kgn + Ky

Kyp, étant la conductivité 3 la phase liquide, K, la conductivité & la phase
vapeur ; K. est la diffusivité totale par unité de température liée au gradient

de température définie par
Re(h,T) = Ry + Ky

Koo 8tant la diffusivité relative 3 la phase liquide et K., la diffusivité

relative 3 la phase vapeur.



Ainsi, 1'équation (2) devient
dh ] oh ] T
en) 2B - 2 (1, (h,1) 3 = - (k@) + K (0,T) ) (3)

I.1.1. Conditions aux limites

]

En x = 2, nous adopterons les conditions

T(2) = Ty , h(2) = hy (4)

oli Ty et hy sont des constantes, ce qui est en accord avec le choix fait pour 2.

Le point essentiel de la modélisation réside dams 1'expression des flux 3 la
surface (x = 0). A ce sujet, on peut noter de trés faibles différences entre
les modélisations présentées par les différents auteurs (Rosema, 1975 ; Watson,

$
1975 ; Vauclin, 1978 ; Brunet, 1984).

La surface du sol est le siége de flux radiatifs (car la terre se comporte
vis & vis du rayonnement solaire comme un &metteur-récepteur) et de flux convec-—
tifs dlis & la circulation de 1'air et de vapeur a la surface. Nous allons brig-

vement décrire ces différents termes.

% Rayonnement net Ry

C'est le bilan des flux radiatifs diis au rayonnement solaire, au rayonnement

atmosphérique, au rayonnement terrestre propre.

Le rayonnement solaire s'écrit
[1 - a(e,t)] Rg(t)

oli Rg(t) représente le rayonnement solaire de courte longueur d'onde (0.15 &
4 p) et a(8,t) 1'albédo qui dépend de la teneur volumique en eau & et du temps

et modélisable par exemple par

a'(e)

2(8:8) = 755 cos 7'

(Ross, 1975)

oii z' est 1'angle zénithal local, b une constante dépendant du couvert et

a'(8) une expression obtenue empiriquement (van Bavel et Hillel, 1976 ;



Sellers, 1965 ; Linacre, 1969). On peut modéliser Rg comme dans (Watson, 1975)

mais nous le considérerons toujours comme mesuré dans la suite.

Le rayonnement atmosphérique R, est &galement une grandeur mesurée (3 1'aide
de radio-sondages) mais on peut toutefois 1'@crire sous la forme eaoTaA oli
T est la température de l'air & 2 m du sol, o la constante de Stefan et €4
1'émissivité effective de 1'atmosphére ; il en existe plusieurs modélisations
(Brunt, 1939 ; Sellers, 1965 ). Nous adopterons

ca = 1.2 €7

bée de ce rayonnement est e(B)R, ol €(0) est 1'émissivité du sol que 1'on peut écrire

(Brutsaert, 1975), e, étant 1'humidité de 1'air. La partie absor-

par exemple

e(8) = 6f; + £3 (5)

formule empirique (ol fj et f5 sont des constantes) proposée par Sellers (1965)

et Conway et van Bavel (1967).

Enfin, un troisi®me flux intervient dans le rayonnement net, le flux di au

rayonnement de la terre elle-méme :
-e(®) o T

oii T est la température de la surface.

D'oll 1'expression du rayonnement net rentrant dans le sol (vers les x > 0)

Ry = (1 - a(8,t) Rg(t) + e(8)e, oT% - €(8) oT? (6)

Notons que dans une bonne partie de ce qui suit, le rayonnement net sera consi-
déré comme mesuré. Les satellites actuels permettant de déterminer le rayonnement
solaire (Gautier, 1982 ; Dedieu et Deschamps, 1985 ), T est esti-

mé grdce 3 la mesure de la luminance du sol dans 1'infrarouge thermique (10-

12 ym), comme on 1l'examinera plus loin et T, est estimé par des mesures météo

in situ.

Bien entendu, on pourrait se dispenser de cette mesure en considérant un modéle
4 deux milieux englobant 1'atmosphére jusqu'd la couche limite planétaire. Ce
genre de modéle est particuliérement &tudié au CRPE (Taconet et al., 1984 ;

Carlson et al., 1978).



Précisons maintenant les flux convectifs qui sont le flux de chaleur sensible

H et le flux de chaleur latente LE.

% Flux de chaleur sensible H

Ce flux s'écrit classiquement

(t)

_ Pa c

= ra(Ta,Tsua)(Ta(t) - T(®))

ol py est la masse volumique de 1'air, <p la chaleur spécifique de 1'air &
pression constante, rz la résistance au transfert de chaleur entre la surface
et la hauteur ol 1'on mesure T (2 m). Cette fonction relie de fagcon assez com—
plexe la vitesse horizontale du vent u,, Tyet T. Son expression fait intervénir
la longueur d'Obukhov (Obukhov, 1946) introduite 3 la suite d'une analyse di-
mensionnelle du transfert. Pour sa définition précise on pourra se reporter &

Businger et al., 1971 ; Dyer, 1967 ; Vauclin, 1978 ; Brunet, 1984, par exemple.

De plus, pour des conditions de convection forcée (Keith et Sellers, 1975 ;

Vauclin et al., 1977 ; Abdellaoui et al., 1985) on peut écrire

PCp

ra(TasTS)ua) - Xof(Ta,Ts,ua) (7

oli X, est 1'inverse de la résistance & la neutralité pour un vent de | m/sec,
f(T,,Tg,us) une fonction que 1'on postule universelle et que 1'on vérifie €tre
valable i quelques pourcents pour de nombreux milieux (Abdellaoui et al., 1985).
On peut étendre cette formule 3 la convection libre en ajoutant une constante

3 la vitesse du vent (Brumet, 1984). Ce modéle a &té testé dans de nombreuses
situations atmosphériques et conduit & de bonnes estimations sauf pour des condi-

tions trés stables avec vents trés faibles.

L'expression du flux de chaleur sensible devient alors
H = %o£(Ty,Tg,u) (To(t) - T(t)) (8)

modéle que nous adopterons.



% Flux de chaleur latente LE .

C'est le flux de chaleur qui provient de 1'é&vaporation de l'eau & la surface.

I1 en existe plusieurs formulations. On adopte ici 1'expression

LE = q{ea Ps(Ta) = Ps(Tc)} + =2 (]—Q){ea Ps(Ta) = eg Ps(Ts)} (9)
y(rgtre) 2 Yra

ol

Te est une fonction de résistance du couvert ;

Ys la constante psychrométrique ;

ey(t), 1'humidité relative de 1'air ;

eg(t), 1'humidité relative de surface du sol ;

Pg(T), 1la pression de vapeur saturante & la température T ;

q, la portion moyenne du sol couverte de végétation au point considéré ;

Tes la température de surface du couvert végétal.

La résistance aérodynamique ro(T,,T,u;) est encore une fonction assez complexe
décrite de facon empirique, qui dépend de plus du rayonnement solaire a cause

du mécanisme de régulation par les stomates.

Compte tenu du fait que par satellite on ne distingue pas T de T, et qu'il
s'agira en fait de moyennes (comme il sera discuté au chapitre III), on posera

Teo = T et 1'on &crira (9) sous la forme

IE = 10_‘:3_":2 [£ p(r,)] - X% [£ po(m)] (10)

PaCp ., _ 4Te ., _ _
Ta (1 ra+rc) Xo f(Ta;Tsua)(l q Ma)

&

et

Ms = q__P__a_?R + es(] - q) Ea—c‘P’ = Xo f(Ta,T,Ua){(l - q)es + q(] - Ma}
atre Ta

Cette hypoth&se selon laquelle To = T a &té récemment discutée par Hubband
et al. (1985).



En définitive la condition en x = O pour la température s'écrit

- Rp(h,T) 32(0,8) = ép(h,T,t) (i
oii
¢r(h,T,t) = Ry + H + LE (12)

les flux Ry, H et LE étant décrits par (6), (8) et (10).

x Flux hydrique

Le principe de la conservation de la masse impose que la quantité d'eau &vaporée

3 la surface provienne des couches plus profondes, d'oi

Pacp esPs(Ts,h,T) =~ eaPs(Ta,h,T)
Y ra(T)

= L Kp(h) [—g:—; (0,t) - 1]

ot L est la chaleur latente de vaporisation. Donc

- kn) 22 0,0 = ¢p,(h,T, 1) (13)

oi, d'aprés (10)

Xsfs (£ Ps(T)] - Ry(h) = E - Ky(h) (14)

by, (1, T, t) = 1"-‘;—;3—% [£ Ps(Ty)] -

I.1,2, Probléme direct général

Connaissant les propriétés de la couche atmosphérique au niveau du sol, du
couvert végétal, les capacités et conductivités hydriques et thermiques du sol
entre la surface et la profondeur %, et des profils initiaux de température et
d'humidité T,(x) et hy(x), x e[b,QJ, on peut donc prévoir 1'évolution hydrique-—

thermique de la couche [b,i] par la résolution du systéme d'équations couplées :



(I)<

et

()

aT

[erm, D 5.~ = Rp(n,m) 30y = 0

(8,1 = (0,8) = oy(h,T,1)
T(f.,t) = Tz

\ T(x,0) = To(x)

[enm 3 - & ) By - 2,1

Ky (h) 22 (0,£) = ¢y (h,T,t)

h(%,t)

hy

\h(x,O) ho(x)

xe]o,8[

t>0

X & ED,Q]

x €]0,8[
t>0
t>o0

:{é;[b,i]

oli £(h,T) est une fonction définie suivant le type de sol par (2) ou (3).

Le paragraphe suivant propose des méthodes de résolution de ce systéme et montre

que 1'on peut en premidre approximation se limiter au probléme thermique seul.

On montre Egalement que la connaissance des conditions initiales Ty, hy n'est

pas nécessaire, essentiellement 3 cause du caractdre quasi périodique des flux.
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T.2. RESOLUTION DU PROBLEME DIRECT SUR UN PIXEL

Nous avons proposé et comparé trois méthodes de résolution pour ce probléme cou-
plé non-linéaire dans (Raffy, 1981) que nous ne rappelons pas ici pour ne pas
alourdir le texte. Pour la résolution du probldme inverse qui nous intéresse en

télédétection, ces méthodes présentent 3 1'heure actuelle deux inconvénients majeurs:

-~

a. Compte tenu du grand nombre de pixels & traiter, le temps de calcul que coiite
1a résolution de ce systéme couplé est prohibitif. Méme dans le cas ol 1l'on se
limite 3 un petit nombre de pixels et que 1'on spatialise par divers types de

procédés, cet argument peut demeurer un obstacle.

b. Le nombre de mesures quotidiennes fournies par les satellites actuels est

au maximum de 48 mesures de tempérafure de brillance (IRT) et de 30 3 36 mesures
de luminance visible, soit au maximum 74 données fortement corellées (Météosat).
Or la paramétrisation nécessaire aux coefficients de capacité et conductivité
hydrique et thermique e, KT, cp, Kh, Ky, nécessite au moins 1'introduction de

3 paramdtres par coefficient, comme 1'a montré par exemple Becker (1982), ce qui
rendrait le nombre d'inconnues du probléme inverse beaucoup trop &levé par rapport
au nombre de données. Nous donnerons néanmoins en I1.2.2 une méthode de résolution

pour le probléme inverse dans le cas du systéme couplé.

Nous proposons donc une simplification radicale du systé&me (I)-(II) précédent

qui, comme nous le verrons, est justifiée par comparaison avec des modéles déja

testés.

I.2.1. Le modéle thermique 3 une dimension

Le modéle régissant 1'évolution de la température sera le modéle simple

e(x,t) BT - 2 (R(x,0) £ = 0 x€o,2[ (15)
T
_K(Ost) 3')_{ (O,t) = ¢(T,t) t>0 (]6)
(P). |
T(%,t) = T, t >0 (17
T(x,0) = Tgo(x) x &]0,9] (18)

oii 1'on suppose un profil hydrique 6 constant 3 1'Echelle de la journée. On

suppose de plus que les coefficients cy et Ky de (I) ne dépendent pas de la
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température (pour simplifier 1'@criture on supprime désormais les indices 3

ces coefficients ainsi qu'a ¢p).

I.2.2, Aspects théoriques

Nous allons examiner ce que 1'on peut affirmer du point de vue théorique sur
q p P

1'existence et 1'unicité de la solution du probléme direct (P).

Rappelons sommairement les définitions des espaces de Sobolev d'ordre frac-
tionnaire pour 1'ouvert Q = ]O,IL[ : pour s réel, H°(R) = espace des restrictions
i Q des fonctions de HS(R) défini par HS(R) = {u/(1 + IEIZ)S/Z u é-LZGR)},
1'e3pacé L2(R) &tant 1'espace des fonctions de carré sommable sur R. HS(R) est

muni du produit scalaire

400
< e = [ O+ €% ) Sy ae

et les espaces H®(Q) sont ainsi munis d'une structure d'espace de Hilbert
(cf. par exemple Lions-Magenes, 1980).
On a alors les propriétés suivantes pour ces espaces :

a. Pour tous € > 0 et s >0, on a : HS+€(Q) < () < Ho(Q) = LZ(Q)

topologiquement et algébriquement. De plus,

b. L'injection canonique

i+ 8575 (Q) » n%(@)

est compacte pour tout € > 0.

c. Pour s > 1/2 toute fonction de H3(R) est presque partout &gale 3 une fonction

continue sur [0,£].

D'autre part, on peut définir

12(0,7;H%(Q)) = 1'espace des fonctions t » u(t) de [0,7] + H*(Q) telles que

T

f”u(t) I ;s( ; dt < » qui est un espace de Hilbert pour le produit scalaire
Q

o

T
<u,v> = f< u(t),v(t) >
12¢0,t;85(0)) o as @ "
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Enfin, posons pour s > O

“dv

Wy = v e 120,uE @) 1§ € 120,uu0 @)

qui est 8galement un espace de Hilbert pour le produit scalaire

T T
_ - du dv
< u,v >WS = £< u(t), v(t) >HS(Q) dt + £< 6 ac TL2(9) dt
3 . L 2 3/2 ] - 0 .
Existence : Soit R : L“(0,T) = H'7(Q) 1'opérateur qui envole

2
[ 9T 3°T "
'C%’E_K;P=O x eqQ=10,8]

(19)

=1
~
)
-
T
S
I
=]

T(x,0) = To(x)

et y : T(x,t) = T(0,t) 1'opérateur (de trace) qui envoie la solution de (19)

sur le profil de température de surface. Considérons le schéma suivant :

T(x,t) & W, P ] W3/2 ? T(x,t)
A
Y R
2 2
T(0,t) € L°(0,T)ge----—- == --——-- L (0,1) 3 h(t)
Q T
¢

12(0,1) ® T(0,1)

Ce schéma définit un opérateur Q = y j R de LZ(O,T) dans lui-méme.
Or, 1'opérateur R est continu d'aprés Lions (1962). L'injection canonique j
est compacte d'aprés la compacité

i HB/Z(Q) -+ H] (1)) C.LZ(Q) et Lions (1969). Enfin, 1'opérateur y est continu
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d'aprés Lions-Magenes (1968), par exemple. Donc 1'opérateur Q est compact
ainsi que 1l'opérateur Q¢ grdce & la continuité du modéle de flux ¢ déerit

précédemment (voir fig, I.la et b).

Ainsi, les méthodes de résolution proposées au paragraphe suivant pour le
probléme direct (P) consistent 3 rechercher le (ou les) point(s) fixes(s)

pour 1l'opé@rateur compact Q¢ de L2(0,T), c'est-a-dire lesfrélg(o,r) telles que
Q(T) =T (20)

Ce type de probléme a &té abordé par de nombreux auteurs. Par exemple, si

¢ est monotone, 1l'existence et 1'unicité peuvent &tre démontrées comme dans
(Duyant-Lions, 1972) ou (Glowinski et al., 1976) ou bien par application du
théoréme de Schaeffer (Schaeffer, 1955), comme il a &té fait dans le cas sta-
tionnaire par Witomski (1977). Or, méme si des arguments physiques conduisent

4 admettre que T -+ ¢(T) est grosso modo monotone, le mod&le décrit peut, pour cer-
taines valeurs de la vitesse du vent, donner une fonction non monotone (voir par

exemple la fig. I.la ol le vent est constant).

On peut alors remplacer ¢ par une fonction x continue &gale 3 ¢ pour les valeurs
réalistes des temp&ratures et telle que $ soit prolongée par une constante au-
deld de cet ensemble de valeurs (par exemple,'$(T) = ¢(T) pour

1?€ﬂ260°K, 360°K[: (fig. I.1b). On peut donc considérer que $ est une fonction

. ~ 2 . .
continue bornée sur L°(0,t). Par commodit&, nous noterons encore ¢ cette fonctionm.

Dans ces conditions, rappelons le th&or&me de Schauder (Schwartz, 1969) :
si E est un espace de Banach et C un convexe compact non vide de E, alors tout

opérateur continu de C dans C posséde un point fixe (non nécessairement unique).

Or ¢ étant bornée, 1'image de LZ(O,T) est incluse dans une boule B. L'opérateur
Q Etant compact, Q¢(B) est un convexe relativement compact dans L2(O,r).
Soit C = Q9(B). Cet ensemble est un convexe compact non vide. Donc Q¢|C :C~>C

posséde un point fixe T. Cette fonction est une solution de (20), c'est-3a-dire

‘de (P). D'oll 1'existence d'une solution.
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Fig.I.la : Fonction ¢(T,t)
pour t é[Oh,Zl}h:] s

T €[275°K,380°K], les bornes
de 1'intervalle ne sont pas
réalistes.

(le vent est ici pris constant).

Fig.I.lb : Fonction ¢(T,t)

tronquée de fagon a stabiliser

1"algorithme.
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Unicité : A partir de la fonction T + ¢(T) construisons une fonction Y(T) affine
par morceaux définie comme suit :
Soient Ty, Tysees ,qu g = [260°K, 360°K] » les valeurs de temp&rature pour lesquelles
: ~
$(T) change de signe. On pose T, = 260°K, Tq+l = 360°K, Q = [@i, Ti+i] et
M = sup[@(T)l s pour k = 0 3 q.
ne "/
T e QOU- 3 oUQk

On a biem sir My, < Mj < ... ¢ Mg- Définissons ¢ par
~
Y(T) = MiT + Bi pour T € Q3
Bj étant une constante assurant la continuité de y (fig. 2),

By prise par exemple &gale 3 ¢(Tp).

2 o~
La fonction ¢ est alors convexe et vérifie donc pour toutes valeurs u et v de Q

v(v) - ¥(u) > ¢(u) (v-u) (%)

En multipliant la l8re équation de (19) par une fonction v (telle que les inté-

grales aient un sens) et en int&grant pour x €(0,%), il vient

L L2
c ," g_'i'(x,t) v(x,t)dx - K a—g(x’t) v(x,t)dx = 0
o]

o 9x

d'oll en prenant v-T au lieu de v et en intégrant

2 2 x=£
9T 3T av , 3T
c f 3t Vv dx + K f e 3§'dx = + KEsg(x,t) v(x,t)]
0 x=0
Soit
L aT . T 2dv oT
c £ 3F vV d&x + K £ % 5x 9X = #(D) v(0,t) + K —a;(z,t) v(L,t)

Remplagons v par T - vdans cette &quation et ajoutons y(v) - P(T) dans chaque
membre. Il vient

bt

9 =
S e(T-Vdxt ¥ - WD) =

L
c f g%@hwdx+-Kf
0 0

B = (D - (™) » (v-1)] + K 2Z (2,6) « (T=v) (1,¢t).
ox

x=0

8i 1'on choisit v telle que v(&,t) = Ty, et d'aprés (x)
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L 2 .
T oT 2
c £ sp(v-Ddx + K £ e Fo(vDdx + p(v) - ¥(T) 30 (xx)

Toute solution T vérifie donc cette inégalité quelle que soit v (suffisamment

régulidre) et telle que v(&,t) = T,.

. fi( . "] n,
Soit une autre solution. Posons w = T-T, prenons v = T dans (22) et v=T

dans 1'équation (*%x) relative & la solution ¥. Par addition des deux inégalités

ainsi obtenues, on a

-c f — wdx - K f (EE) x»0 , soit

[ £
c 9 2 9w, 2
-3 % I w dx > K f 653) dx >0 .
) )

A
d'oli 1'on déduit que la fonction t —+ f Wz(x,t)dx est décroissante. Or
0, S - 2 2
T(x,0) - T(x,0) = 0 pour x'e[p,ZJ, donc f w (x,t)dx est nulle pour tout
0
t et T = T, ce qui montre 1'unicité de la solution dans LZ(O,T;LZ(Q)).

w(x,0)

i

Fig. I.2 : Construction de ¢.



I.2.3. Deux méthodes de résolution numériqie du probléme (P)

La résolution de ce probléme non-lindaire (i cause de la dépendance non-linéaire
de ¢ en température) peut se faire en résolyant ‘i chaque pas de temps t, par

une méthode de gradient, le problé&me

min |T (0,t) - u(t)] (21)
1

1

ol n(t) est un nombre réel et Tﬁ(o,t) la valeur en x = 0 de 1a solution du

probléme (15), (17), (18) ainsi que

K(0,) 2= (0,8) = ¢(u,t) (22)

La valeur de 1 réalisant le minimm (qui est nul d'aprés 1'unicité de la solution)

est donc telle que Tp(x,t) soit solution de (P).

Une autre méthode est la méthode itérative suivante : Soit T, un réel quelconque
choisi de fagon a pouvoir représenter une température de surface réaliste.
On résout alors (15), (17), (18) ainsi que

aT
K(0,t) 5= (0,1) = §(T,,t)
ce qui nous donne une solution Tl(x,t). On résoud alors de nouveau ce probléme
avec T;(0,t) 3 la place de T, et 1'on obtient Ty(x,t) etc... Cette suite de
solutions converge vers la solution de (P) comme on peut le vérifier numéri-

quement.

Les deux méthodes donnent des résultats tout & fait du méme ordre (3 2 décimales

prés) en des temps de calculs comparables.
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Remarque 1: Chaque calcul de Tu(O,t) ou de Tn(x,t) repose sur la résolution

d'un probléme lindaire. Par conséquent, toutes les méthodes standard de résolu-
tion sont acceptables ; en particulier si K et c sont constantes, on peut utili-
ser la méthode de Fourier. Dans ce qui suit, on utilisera la méthode implicite

de Crank-Nicholson par discrétisation en différences finies avec un pas loga-
rithmique pour tenir compte de la pénétration exponentielle de 1'onde journaliére.
Une discrétisation par éléments finis du 3& ordre efit 8té plus précise mais
beaucoup plus lourde car la matrice obtenue pour le systéme discrétisé n'eiit

pas présenté la forme tridiagonale dont 1'inversion est immédiate par 1'algo-

rithme de Thomas (Householder, 1964 ; Le Pourhiet, 1979).

Remarque 2: La premi&re méthode proposée pour résoudre le probléme direct (P)

en (21) est donc la recherche i chaque pas de temps de

min |Qd(n) - ul
HER

qui est la discrétisation du probléme de contrdle dans LZ(O,T) :

min [jes(m) - Tl}
T e1.2(0,7) L7(0,7)

La deuxisme méthode est la méthode itérative

To€ R, T, arbitraire

i chaque pas de temps. Notons pour terminer que tous les essais numériques
effectués pour des sols homogénes ont conduit 3 des résultats convergents pour

chacune des deux méthodes.

La résolution précédente repose sur la connaissance de la condition initiale.
Montrons qu'on peut s'affranchir de cette condition dans le cas ol les flux sont

périodiques, c'est-d-dire que 1'on peut chercher une solution périodique.
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I.2.4. La condition initiale

La condition initiale (18) n'étant pas réaliste, nous allons montrer que pour
tout choix de T,, la solution de (P) converge vers la solution périodique
cherchée lorsque t + w. Nous le démontrerons pour K et c constants et le véri-

fierons numériquement pour le cas général.

En effet, soit Tper(x’t) la solution périodique de méme période que ¢ de (15),
(16), (17). Posons

W(x,t) = T(x,t) - Tper(x,t).

Cette fonction satisfait le systéme

W 92w _
(ca_t R—3=0 xe]o,e[

ow o
KH (0,t) =0

\

1l
o

w(l,t)

W(x,0) = To(x) - T, (x,p)

ol p est la période. On résoud aisément ce systéme, ce qui. donne
'K m 32
oo el 2 (-2- + k'll')
w(x,t) =} Ace oy - cos[(5 + km) X]
k=0 2 2

oli les coefficients Ay sont domnnés par la décomposition de Fourier de w(x,0).

Donc

w(x,0) = T (x) - Tper(x,0) =) Ay cos [(127_ + k) %]
k=0

d'ot

B .K_ (ﬂ)zt
lwix,0)] s e ¥ 2 7L |7 () - Tper (%,0) |

ce qui montre que pour

c ,2%2.2 To(x) - T er(X,‘O)
t » max {O’E(_ﬁ) Log | ep |}
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la différence entre la solution périodique et la solution du probléme avec la

condition initiale T,(x) sera inférieure 3 €.

L'inégalité (22) permet d'estimer le nombre de pas de temps nécessaires pour
obtenir la solution périodique de (P) par la méthode de Crank-Nicholson &
e prés. Supposons que 1'on pose

T Tz + Tool)
To) = o x + —=R 22 (1 -

ol Tmin et Tmax sont les valeurs extrémes estimées de T(0,t). Compte tenu
des ordres de grandeur usuels, on aura pour tout X, |To(x) - Tper(x,O)‘ < 20°C ;
donc on devra avoir pour des ordres de grandeurs usuels une centaine de pas de
temps d'une heure pour avoir un &cart maximum de 0,1°C par rapport i la solution
périodique.

1.3. VALIDITE DU MODELE THERMIQUE

Nous allons montrer, par comparaison & d'autres modéles et & des mesures in
situ que si 1'on suppose le profil hydrique constant durant une journée, les
équations (P) avec le modéle de flux décrit précédemment, sont une assez bonne

représentation des &changes thermiques 3 la surface.

1.3.1. Comparaison ave¢ le modéle de Soer

Soer (1977, 1980) a fourni des valeurs de température de surface et de flux
obtenues d'aprés des données expérimentales par le modéle Tergra. Nous allons
comparer ses résultats i ceux de (p) résolus par la méthode décrite en I.2.2,

dans le cas de sols secs, qui sont les cas les plus délicats.

La table I.1 donne les paramétres principaux de 1'expérience de Scer. Toutefois,
aucune valeur expérimentale de 1'humidité relative eg n'étant fournie, nous

avons adopté la valeur de gsaturation, ce qui n'est pas nécessairement le meilleur
choix. En fait, les mesures expérimentales de eg dans différentes situations

ont été faites par Seguin (1978) ; ces mesures montrent que la variation de

eg durant une journée suit 3 peu prés celle de e,. Un choix plus réaliste de

eg conduirait donc 3 une meilleure évaluation de LE.

Utilisant les données de Soer, nous avons calculéd la température de surface

(Fig. I.3) et les flux (fig. 1.4). Notons que Soer donme la résistance rg
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comme le résultat d'un calcul, alors que nous 1'introduisons ici comme une

mesure.

Tablé I.1 : Paramétres principaux de 1'expérience de Soer (1977, 1980).

Paramétres Valeur Unité

Caractéristiques du milieu

Contenu volumétrique en eau 6 0.075 cm3 cm-3

Emissivité ¢ 0.95

Albedo <a> = 0,24

Conductivité thermique K 0.2 Wl K™

Capacité thermique volumique pc 1.2 x 108 J o3 k7]

Hauteur de végétation hg 0.10 m
Paramétres météorologiques

Température de 1'air T, 11.7 3 30.5 °c

Humidité relative de 1'air ej 37 a 93 pourcent

Humidité relative de surface eg 100 pourcent

Vitesse du vent u 0.332.6 m s~1
Conditions 3 la limite inférieure

Temp&rature T, 20 °c

Profondeur 2 0.30 m

&~
(7

)
o

TEMPERATURES (DEG C)
g A

20 2 T e 1% ~ 20
TiNe

Fig. I.3 : Température de surface fournie par 1'expérience de Soer (1977)
avec le modéle Tergra et la température que nous avons calculée par (19) avec
les mémes données expérimentales. (C'est E. Hechinger qui a implanté les données de

Soer sur notre programme et obtenu ces courbes) .



I- 22

<400 L e - N Y,/ | BN . .
14 20 20 2 8 14 20
TIME TIME

N
[~}
[3+]
]

Fig. I.4 : Flux Ry, G, H et LE de 1'expérience de Soer (1977), modéle Tergra,
comparés aux résultats que nous avons calculés avec les mémes données expéri-
mentales. (C'est E, Hechinger qui a implanté les données de Soer sur notre pro~
gramme et tracé& les courbes) .

La table I.2 montre les écarts moyens entre les résultats fournis par Soer

et ceux calculés par (P).

Table I.2 : Comparaison des valeurs moyennes Tg, des amplitudes ATg et des
maxima et minima de la température suivant 1'exp&rience Soer (1977) et 1la
gimulation décrite ici.

Méthode : Tergra Simulation par
(111)
Tgs C 21.4 21.0
ATg, °C 28.4 30.3
Tspax® °C 37.1 37.7

smin® *C 8.7 7.4
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I.3.2. Autre comparaison

Nous avons procé&dé de méme avec des données mesurées par Vauclin (1980).
La table 1I.3 donne les paramétres essentiels de 1'expérience. La résolution

du probléme (P) conduit aux résultats comparés table I.4.

Table 1.3 : Principaux paramétres de 1'expérience de Vauclin et al. (non pu-
blie, 1980).

Paramétres . Valeur Unité

Caractéristiques du milieu ' 3 3
Contenu volumétrique en eau 6 0.4 cm” cm
Emissivité e (supposée) 0.98
Albedo <a> = 0.19
Conductivité thermique K 2.49 wm ! k7!
Capacité thermique volumique 2.88 x 100 Ju~-3 g1
Hauteur de végétation h 0.04 m

Paramétres météorologiques
Temp&rature de 1"air T, 15.8 3 28.5 °C
Humidité relative de 1'air e, 0.64 3 0.99
Humidité relative de surface eg 1.

Vitesse du vent u 0.6 & 2.1 ms~1

Conditions & la limite inférieure x = L
Température Tg 21.4 ‘B
Profondeur g 0.70 m

Table I.4 : Méme l&gende que dans la table I.2 pour 1'expdrience de Vauclin
et al. (non publi&, 1980).

Méthode : Expérience Simalation
Vauclin
Tos °C 24.8 23.5
ATg, °C 11.3 14.4
Tgmaxs °C 31.8 32.8

Tgmins C 20.5 18.4
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Les résultats précédents montrent que les &quations (P) et le modé&le de flux
décrit sont "assez réalistes" malgré 1'approximation due au découplage des
équations. On obtient en effet moins de 0.6°C d'erreur quadratique moyenne sur

la température de surface.

On dispose ainsi d'un modéle tré&s simplifié mais qui permet de générer des
solutions suffisamment réalistes pour tester les méthodes inverses que nous

allons définir.

Nous donnerons toutefois, bridvement, au chapitre II la méthode générale de

résolution du probléme inverse pour les &quations couplées.



DEUXIEME PARTIE
PROBLEME INVERSE SUR UN PIXEL

II.1. PROBLEMES POSES EN TELEDETECTION

L'un des buts spécifiques de la télédétection est de mesurer sur de longues
périodes et des domaines &tendus des paramdtres décrivant la surface de la

terre ainsi que de rendre compte de phénoménes atmosphériques de surface.

Ces paramétres peuvent se décomposer en deux catégories :

= Les paramétres primitifs tels que la température de surface, le flux solaire,
1'albédo, 1'8missivité spectrale qui peuvent &tre déduits des mesures de ra-
diance du sol.

- Les paramétres secondaires qui peuvent &tre déduits des paramétres primi-

tifs moyennant des mesures météorologiques complémentaires.

La caractérisation des paramétres primitifs constitue un probléme important
(et tréds &tudié) que dans ce chapitre nous supposerons résolu (nous y revien-
drons au chapitre III). Nous nous attacherons dans ce chapitre 3 la dé&termina-
tion des grandeurs secondaires comme les flux de chaleur latente, de chaleur
sensible et les capacités et conductivités du sol. Nous montrerons par. exemple
qu'il est possible de déterminer ces flux sans mesures des résistances aérody-

namiques dont des valeurs moyennes seront calculées par la méthode.

Toutes les méthodes proposées jusqu'ici pour déterminer des caractéristiques
du sol utilisent la connaissance a priori des résistances aérodynamiques.
Parmi les méthodes les plus simples, citons celle proposée par Jackson et al.
(1977) qui n'utilise qu'une seule mesure quotidienne de température ainsi que
Seguin et Itier (1983) qui déduisent ces coefficients de transferts d'une &tu-
de statistique des mesures. Une méthode plus &laborée, utilisant &galement
une mesure par jour est donnée par Soer (1980) et nécessite une description

compléte a priori des différentes résistances.

L'analyse de Fourier conduit Watson (1975) 3 montrer, dans le cas de surfaces
rocheuses séches, qu'on peut &valuer 1'inertie thermique. Ainsi, Price (1977)
introduit 1'inertie thermique apparente en examinant les deux premiers termes
du développement de Fourier. Toutefois, méme si la notion d'inertie thermique

apparente peut €tre significative en géologie (Kahle, 1981), elle parafit peu
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significative pour les probl@mes agrométéorologiques ol 1'évapotranspiration
intervient fortement (Watson, 1978 ; Carlson et al., 1978 ; Becker, 1980 ;
Price, 1980).

Certains modéles qui permettent d'évaluer 1'inertie thermique vraie et 1'&vapo-
transpiration ont également &té élaborés. Rosema et Bijleveld (1977) ont défi-
ni une telle méthode dans le code TELL-US qui ne demande que deux mesures
journalidres de température et qui est baséesur 1'observation d'abaques obte-
nues 3 partir du moddle numérique proposé par Rosema (1975). Ce code a été
appliqué par Rosema et al. (1978) et Reiniger et al. (1985) pour interpréter
les données HCMM. Dans le méme ordre d'idées, Price (1980, 1982) et Carlson

et al. (1981) ont présenté une méthode donmnant 1'&vapotranspiration et &valuant

la capacité en eau d'un sol 3 partir des donn&es HCMM.

Toutes ces méthodes ont 1'avantage de n'utiliser que deux mesures journaliéres
de température, mais leurs inconvénients majeurs résident dans leur tré&s grande
sensibilité au flux solaire que deux mesures journaligres ne permettent pas
de décrire suffisamment bien. De plus, elles nécessitent la connaissance des

résistances aérodynamiques qui sont des grandeurs difficiles & mesurer.

Nous allons proposer dans ce chapitre une méthode générale permettant d'obtenir
la capacité et la conductivité thermiques ainsi que 1'évapotranspiration LE,
le flux de chaleur sensible H et éventuellement d'autres flux. Cette méthode,
bien qu'elle nécessite plus de deux mesures de température journaliéres, est
peu sensible aux variations du flux solaire et ne nécessite pas la connaissance

des résistances adrodynamiques dont elle donne des estimations.

Pour ce faire, mous avons dii essentiellement faire 1'hypoth&se de 1'homogénéité
du sol en surface et en profondeur et 1'hypoth&se d'un profil hydrique constant.

Nous examinerons au chapitre IIT 1'influence de 1'hétérogénéité.

Toutefois, nous présenterons en II.2 la méthode générale d'obtention des flux
pour le probléme coupld, dans le cas oli les capacités et conductiyités sont
estimées, puis en I1.3 on présentera le cas de la modélisation thermique seule.
Au paragraphe II.4, nous examinerons un aspect expérimental pour 1'acquisition
des données sur le terrain. Enfin en II.5 nous étudierons la stabilité de

la méthode proposée et proposerons une méthode itérative stable.
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II.2. PRINCIPE GENERAL

IT.2.1. Expression linéarisée deés flux

L'étude des flux du chapitre I nous permet d'écrire le flux thermique sous la

forme

¢p(h,T,e) = (1 - G)[Rc(ti] + Eea[bTa%] - e[bTé]

(1
Pg(T : Pg(T).
+ xo[f(Ta - T)] + xoMaea[f S'Y' a] - xoMs[f S'Y |
soit
by = I By (T,T,) (2)

ol les fonctions ?k sont les expressions entre crochets de (1) dont nous avons

décrit des modéles au chapitre I,

De méme, d'aprés (I.14), le flux hydrique s'&crit

¢h = ? P; T}(T’Ta) - K (h) (3)

(en fait, le terme ? pj$3(T,Ta)-apparait déja dans ¢v).

Dans ce qui suit, nous considérerons les py comme des constantes que nous
nous proposons de déterminer. Nous leur donnerons pour simplifier encore les
noms des paramétres qu'elles représentent et nous verrons que les valeurs que

nous obtenons pour ces constantes sont des valeurs moyennes des paramétres.

Dans la suite, nous noterons P 1l'ensemble des paramétres (constants) que mous

nous proposerons de déterminer. Cet ensemble sera une partie de
q,= {1 - a, ega, &, Xo» XoMa®as XoMgl-

Au paragraphe II.5 nous y adjoindrons la conductivité et la capacité thermiques.
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L'ensemble % —P est donc 1'ensemble des paramétres connus et 1'on pourra

alors écrire (2) sous la forme

op = Co(T,T) + § Db (T,T,) (4)
Pk &P
oﬁ‘fo(T,Ta) est la partie connue (ou modélisée) du flux thermique.

On peut écrire une expression analogue pour ¢p

bh = Yo(h,T,T) + J  pyp(T,T,) (5)
pj&P

oli Po(h,T,T;) est la partie connue (ou modélisée) du flux hydrique.

Les fonctions ¢, et Y, dans (4) et (5) représentent donc la partie mesurable
des flux.

I1.2.2. Probléme inverse pour les &quations couplées

On suppose connues :
% n mesures de température de surface Tm§5 = TmeS(O,tj) et de 1'humidité

hmﬁs = hmeS(O,tj) pour j = 13dn ;

# n mesures de température de l'air & 2 métres du sol Ta(tj), j=13an;

* n mesures de ¥, et de Y, en tj’ j =1 3n. ¥, pourra €tre, pour fixer les
idées, le rayonnement net Ry (pour le calcul de Rs, voir Gautier, 1982).

Nous supposons les coefficients de capacité et conductivité@ constants.

Parmi les paramétres mon connus intervenant dans le systéme (I), (II), figu-

rent Ty, hy et £. Or une &tude numérique montre que lorsque £ est de 1'ordre

de 1 m une variation de 10°C sur T, génére des différences de température

de surface d'&cart moyen inférieur a 1°C (bien entendu, d'autant plus faible
que N est grand). Ceci est démontré de facon analytique en utilisant
1'analyse de Fourier, la condition i remplir est que 1'onde thermique diurne

soit amortie 3 la profondeur %, c'est—d-dire que le produit dz soit > 1 ot d est la
diffusivité (Becker, 1980, Hechinger, Raffy, Becker, 1982). On précise un aspect de
ce probléme en III.l.4c. La méme remarque peut se faire sur h(0,t). Autrement

dit, ces paramétres ne seront pas décelables par des mesures de température et
humidité de surface. Inversement, et c'est ce que nous utiliserons, une appro-

ximation méme assez grossiére de ces paramétres n'aura pas d'influence sur la
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détermination des autres. (Nous vérifierons par exemple qu'une variation de 10°C

sur Ty engendre des &carts inférieurs a 4 % sur les param@tres py cherchés).

Aingi, en appelant p = (p],...,pn)ea P, les paramétres 3 déterminer dans les

flux, on est amené naturellement 3 résoudre

min ( ||T™5(0,t) - T(o,t)ll2 + |[n™®%¢0,t) - h(o,t)ll;2 ) (6)
P 12(0,1) L2¢0,1)

oli T est la période d'une journée ; T™®%(0,t), h™®$(0,t) sont des interpolées

des mesures et T(0,t), h(0,t) les solutions en x = O de (I) et (II) (l&re partie).

Une autre méthode formellement &quivalente est de résoudre

. l oT mes mes 2
min ( IKTE (0,t) + ¢p(07°°, T ,t)||2
P L (O:T)
) €))
oh
+ ”Kh_aT{' (Ost) + ¢h(hmes;Tmesst)”2 )
L<(0,1)
.. oT oh e . - -
ol == et 35 font les dérivées des solutions (T,h) du systéme (I), (II) ol les

conditions en x = O ont &té remplacées par les conditions T(O,t) = Tmes(t),
H(O,t) = hmes(t) :

T 32T _
¢3¢ Kz =0 (8)
T(0,t) = Tmes(r)
T(L,t) = Ty

+ condition initiale ou de périodicité

Remarque |

Les problémes (6) et (7) sont des problémes de moindres carrés linéaires. On
pourrait adjoindre aux incomnnues p, les coefficients de diffusion Cps Cho Ky,
K- Les problémes (6) et (7) seraient alors non linéaires puisque T et h

dépendent de ces coefficients.

Comme on 1'a indiqué plus haut, la résolution de (6) et (7) est actuellement
trop lourde pour étre efficace en télédétection. Nous nous limiterons dans

toute la suite 3 la modélisation thermique (P).

Le probléme (9) consiste 3 minimiser des énergies alors que (15) minimise

des températures.
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II.3. PROBLEME INVERSE POUR (P)

Si 1'on se limite au probléme thermique (8), (7) se réduit a

o |
nin | E%}T_‘ ©,0) + @ (TS, 1) + 1 pk‘!’k(Tmes,Ta)]'Z L (9)
o k=1

oi 1'on note pour simplifier K = Ky et ol %% est la dérivée de la

solution de (8). En &crivant que la solution T(0,t) est la projection
orthogonale de Tmes(O,t) sur le sous—espace de L2(O,T) engendré par les solu-

tions de (P) quand p €RY, on obtient les &quations normales associées a
(9
Bp = g (10)
oli 1a matrice B d'ordre q est donnée par
! mes mes dt
Brg = [ P (T8, T,) « ¢, (T8, 1) = (11
o
et g est le vecteur défini par

T oT mes dt
g =~ | Kz (0,0) + §,(T7°%,1,)] P (1™e8,T) = (12)
o

En pratique, puisqu'on ne comnait T™®S5 et T, qu'aux instants ti, il est naturel

de discrétiser (10) en

“anp = ab (13)

oli A est la matrice nxq et b le vecteur d'ordre n définis par

A:y =%, (TMe8(t:), T,(t:))
jk k J a1l (14)
bj = - [K%% (0,t3) + Fol(Tm®S(t5), Ta(tj))']

pour 1 s kgr , 1< 3j<n.

C'est donc en fait (13) que 1'on résoudra.
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Le probléme (6) s'écrit

.
min [ (T%5(0,t) - T(0,t))> L= (15)
P o

oti T(0,t) est défini par la solution de (P)

Si 1'on définit 1'opérateur Q de LZ(O,T)'par :
Q = $(T™%,1,) » 1(0,8) - T, (16)

T(0,t) est la solution de (P) avec. condition initiale nulle, Q est lin8aire
(comme on 1'a montré au chapitre I, la condition initiale nulle n'est pas une

condition restrictive). Ainsi, (15) s'dcrit.

T ~2
min [ [Q ¢ (T™5,1,) + : PRQfy (TT€5,T,) + T, - TPS(¢t)] 9—5 (17)
p o k=1 '

Comme précédemment, les &quations normales associées sont
4V
Bp =g

~ L v . = n . P o .
ou B et g ont des expressions &videntes et dont la discrétisation aux instants

tis j=143an, donne le systdme suivant

X - D (18)

avec

n

Ajk N Q‘Pk(tj)

L : mes (19)
By = - Q¥ (tp) - T, + TS(ey)

pour 1 s kg<r , 1< j<n.

Ce sont donc les systémes (13) ou (18) que 1'on se proposera de résoudre.
En fait, comme nous le verrons ce sont des systémes modifi&s de (13) et (18)

que nous résoudrons concré&tement,
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IT.3.2. Aspects théoriques

Le probléme inverse général de recherche du flux connaissant la température

de surface s'exprime par la recherche de ¢€=L2(O,r) telle que
Qp = T8 (20)

oli TMeS ¢ LZ(O,T) est donné.

L'opérateur Q &tant compact, (20) est un probléme mal posé au sens de Hadamard
(Hadamard, 1932). Ce probléme est tré&s abondamment étudié ; citons i titre tout

3 fait indicatif les travaux de Tichonov (1963, 1964), Tichonov et Arsénine
(1976), Lavrentiev (1967), Cassinds (1981), Deuflhand et al. (1982), Chavent

et al. (1973), Chavent (1971, 1973), Groetsch (1984) et les trés nombreux travaux
de 1'Ecole de Montpellier (Sabatier, 1978 & 1984). La presque totalité de ces

travaux traite du probl&me en dimension infinie.

Mais dans notre travail, 1'expression affine (2) que nous avons adoptée pour

¢ transforme le probléme général (20) en un probléme de moindres carrés linéaires
I P QP (T76°) = T°°° (21)
k

en dimension finie correspondant i (17). On cherche donmc la projection ortho-
gonale de T™®® sur le sous-espace engendré par les Q ?1.(TM€5,¢) dont les Equa-

tions normales sont données par (18).

De méme (9) correspond au probléme de moindres carrés

\ -1
L P (TM00) = Q  (T79) (22)
k

et 1'on cherche ici la projection orthogonale de Q“l(Tmes) sur 1'espace engen-

dré par les ii’k(Tmes,t) dont les équations normales sont données par (13).

Donc dans les deux problémes inverses (9) et (17), 1la question de la dépendance
continue des solutions par rapport aux données TM®S, T , Ry,... est un probléme
de conditionnement de syst®me linéaire. Ces problémes sont abord&s dans des

situations tout 3 fait générales dans Nashed (1976).
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La compacité de Q peut suggérer a priori le choix de (21) sur (22). Toutefois,
le calcul numérique du conditionnement des matrices de (21) et de (22) domne
dans les deux cas des valeurs voisines de 500 (pour la norme matricielle subor-
donnée i la norme euclidienne). Ce résultat indique que les deux systémes
peuvent 8tre trés instables vis A vis de faibles erreurs sur les données. C'est

1'étude que nous ferons dans le paragraphe suiyant.

IT.3.3. Remarque sur le rapport de Bowen

La méthode proposée précédemment pour le calcul des flux repose sur 1'indépen-—
dance linéaire des fonctions modélisées ‘?k. Numériquement, nous. avons tou-
jours travaillé sur un systéme‘?k orthogonalisé (qui engendre le méme sous-
espace que les ?k). Mais dans le cas oli deux des ‘P, sont homothétiques, la
détermination des constantes p, associes devient impossible. C'est ce qui

se produit en particulier si le rapport de Bowen %E-est constant durant une
journée. Dans ce cas, on ne pourra donc déterminer séparément H et LE.

La résolution de (18) conduit alors i la notion de pseudo—inverse (Penrose, 1955;

Nashed, 1976) que nous n'envisagerons pas ici.

IT.4. STABILISATION OPTIMALE ET CAS NON LINEAIRE

Nous verrons dans ce paragraphe que comme ‘il &tait prévisible, les systémes
(13) et (18) sont instables ; mous définirons des systémes voisins stables,
nous en déduirons des coefficients de stabilisation optimale puis une méthode
itérative de résolution de ces systémes. Nous &tendrons ces résultats 3 la

recherche des coefficients de diffusion K et c.

IT.4.1. Instabilité des systémes (13) et (18)

Pour un choix de paramétres Pk (p1 = €€45 P2 = Xo» P3 = XoMa®a» P4 = xoMs),

c et K, nous avons géné&ré par la méthodé décrite par (I.19) une solution
T(x,t). Nous avons appliqué (I.19) oii chaque T, a été calculé, avec une métho-
de de discrétisation en différences finies par la méthode de Crank-Nicholson
et un pas d'espace logarithmique . Nous avons ainsi T®€S(t) = T(0,t). Puis
noug avons appliqué les méthodes décrites par (13) et (18), La table II.I

donne 3 titre indicatif les résultats obtenus par (13).
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Table II.1 : Erreurs relatives sur les py par (13) sans erreur sur les
I e ey o =
données d’ entrée.

Pk

EE, - Xo XoMaea XOMS_

Erreurs relatives
IAka en Z 0.06 0.71 0.09 0.06
Pk

Les erreurs ne refldtent donc que les erreurs de discrétisation. Ce résultat
indique la précision de 1'algorithme, oli les erreurs de mesure et de modéle

sont nulles par construction.

En simulant des erreurs de mesure sur les domnées d'entrée on observe 1'insta-
bilité du syst®me par rapport aux erreurs de mesure. Par exemple en générant

des erreurs selon une loi de densité uniforme sur TMe8 (et en gardant exacts

T, et Rg) on obtient les résultats catastrophiques de la table II.2 (sur les erreurs

de mesure pour TMeS voir Cooper et al. (1984)).

Table II1.2 : Erreurs relatives sur les pj par (13) avec une simulation d'erreur
‘sur TmeS(tj) générée par une loi uniforme d'amplitude moyenne.

Pk

g g, ~ Xo XoMa®a XoMs
1°C 12 7 21 7 13 7 10 %
2°C 110 % 111 2 22 % 82 7

Précisons la résolution de (13) (ou (18)).

. v . . . -~
Le calcul des matrices A ou A nécessite la résolution du probléme (P).
Chaque méthode numérique adoptée constitue donc une variante numérique. Les
tables 1 et 2 représentent les calculs faits en appliquant la méthode des

différences finies. Toutefois, mous avons également appliqué deux autres tech-



II-11

niques de résolution dont nous précisons brigvement le principe.

a. La méthode par décomposition de Fourier

Nous donnons ici la solution de (8) par décomposition en série de Fourier .

Ces formules seront utilisées ultérieurement. Si

gl |
THeS(¢) = aozm) + I aq(m) cos wgt + bq(m) sin wgt (23)
q»l

("1'exposant” (m) n'&tant que le signe qu'il s'agit de la température mesurée)
q q

‘2 . . . . :
wg = AT (q période journali8re) alors la solution de (P) est

T .
4 (m
T(x,t) = 2 x + + I ag(x) cos wgt + bg(x) sin gt (24)
L 2 Y
avec

aq(x) - aq(m) (cosw c¢ogv shw shv + sinw sinv chw chv)
. 2 2
sin“v + sh'v

p_(m) (SinW'COSv'chw shv - cosw sinv shw chv)
g

+

sinzv + sh2v
(25)

bq(x) o= (m)(sinw cosv chw shv - cosw sinv shw chv)

sinzv + shzv

b (m) (cosw cosv shw shv + sinw sinv chw chv)
q

+

sinzv + shzv

()
ouv = ¢ / —i% , w= (2 - x) / _7% .

Compte tenu des ordres de grandeur des coefficients de diffusion et de la

période, on peut &crire
XV o
~e T [a,@ XV _ () ;, XV
aq(x) e [éq cos & bgq sin 7 ]
(26)

]

ok LAY (m) -
be(x) = e 2 [aqm sin%v-+qu cos%—"]
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Ainsi, le calcul de.%i'(o,t) se fait en dérivant (24) et la résolution du

problZme inverse par (9) s'obtient imm8diatement. Elle a &té appliquée dans
P

(Abdellaoui et al., 1982) et précisée dans (Abdellaoui et al., 1985).

L'application de cette technique a l'avantage de fournir des résultats plus
rapides que par la méthode des différences finies. Elle a par contre 1'incon-
yénient de mal tenir compte des variations de T™®S dés qu'elles ne sont pas
trés régulidres. Les résultats semblent comparables dans 1'ensemble 3 la

méthode adoptée ici (voir par exemple Raffy-Nerry, 1986).

b. La wéthode par transformation de Laplace_de (P)

L'application de la transformation de Laplace pour obtenir la solution de (P)
conduit 3 des résultats décevants pour la solution du probléme inverse. En
effet, la température est obtenue comme somme d'une série dont la convergence

est trés mauvaise. Nous ne donnerons donc ici aucun résultat concernant cette

possibilité.

I1.4.2. Stabilisation

Les résultats précédents montrent que si nous n'ayvons pour toute information
que les données d'entrée cela est insuffisant. De nombreux auteurs suggérent
alors d'introduire une information a priori sur les solutions cherchées

(Tichonov, 1964 ; Tarantola et Valette, 1982a, 1982b ; Twomey, 1977 ;

H

pour n'en citer que quelques uns).

Nous proposons de remplacer le systéme (13) ou (18) par
AR + o%yp = Sr2s + o2p(® (27)

Les différents termes sont de deux ordres :

Lgformations a priori sur les mesures

*xT = (Yj) matrice diagonale d'ordre n (nombre d'instants de mesure) ol

chaque vj est proportionnel i la précision des mesures d 1'instant tj. Ainsi
; a =
si 1'erreur sur la mesure est ATj alors Yj = AT oli a est une constante
. . - ' J . . .
ayant la dimension d'une température. De facon pratique, sl le pixel est

nuageux a 1'instant tj, Yj sera pris plus petit que si le ciel est clair.



II-13

Cette matrice est une donnée et 3 défaut de toute information elle sera cons~

tante.

Informations a priori sur les inconnues

* p(o) = (p(?),..., p(z)) est un vecteur estimation a priori sur les solutions.

Par exemple, si 1'albédo p; = a est une inconnue, on sait que 0.« a € 1 et on
pourra sans autre information sur cette inconnue prendre f(?)='%. D'une fagon
générale et d défaut -d'autre information que des bornes pour py, on pourra

: Yk Uk
prendre p(ﬁ) = 1 S1 Vi € Py < Mo

On peut aussi utiliser des résultats de la littérature ou d'une banque
de données. Une telle méthode est proposée par A. Chedin pour 1l'inversion des

profils atmosphériques.

* @ = (w,) est une matrice diagonale d'ordre r (le nombre d'inconnues) que
nous allons préciser dans le paragraphe suivant, mais que 1l'on peut introduire
comme suit : chaque wy est proportionnel 3 la qualité de 1'estimation p(ﬁ) que
1'on fait de P+ Si par exemple on sait que 1'on est sur unm sol désertique

les coefficients Py relatifs 3 1'évapotranspiration seront petits avec une for-
te probabilité wy alors qu'au contraire au-dessus de nos régions on prendrait

des wy faibles (sauf autre information). D'une fagon générale et sans informa-

R : ) a - . . . .
tion on pourrait prendre mkz = ;EE:-;E (ot a, est un coefficient introduit

pour une raison de dimension).

Avant de domner des résultats numériques, montrons qu'on peut calculer une

matrice Qopt> optimale au regard des erreurs de mesure.

11.4.3. Résolution du probléme inverse avéc erreurs sur leés domnées par itérations

Reprenons le problame (27). Le vecteur p{®) &tant une estimation initiale a
priori de la solution, la solution p = p(]) de (27) devra &tre meilleure puisqu'on

fait appel au modéle et aux mesures dans J%', T, B. D'oli la méthode itérative

(tJtPZJ%'+ Q2)p(n.+]) _ tJ#PZB ; QZp(n)
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Posons U = t]fr%ﬁ& + 92, B = tJ%TZB et supposons que le plus grand module des

valeurs propres p(U-] 92) soit tel que

p(U—] QZ) <1.

Dans ces conditions, I - U—1 92 est inversible (Householder, 1964) et la formule

de récurrence donne

P T+ Wl + . s @ DT v e @ 2D p(®
soit

p(n+]) _ [i _ (U_] Q2)n+]] [I _ U—l g2]-1 U—lB . (U_] Q2)n+] p(o)

Donc pour que la suite (p(n)) converge il faut et suffit que (U—] Qz)n converge
vers 0, c'est-3-dire que p(U_1 92) < 1. 81 px est 1la limite de la suite de

(p(n)), px vérifie alors
For-vtef) ! vl - (AT 8

. * . N . B .
autrement dit, p = p, solution du probléme de moindres carrés, cecl pour

(o)

tout choix initial p

‘Remarque @

Dans la pratique, nous n'aborderons pas le calcul des valeurs propres de U—1 92
P

(n)) .

et nous observerons la convergence de la suite (p

II.4.4, Stabilisation optimale

Supposons pour commencer que nous connaissions les erreurs sur les données

T"®%, T,, Ry. Soient AT(tj) 1'erreur sur TMES, ATa(tj;) celle sur Ty et AR(t3)

celle sur Ry pour j =1 3 n.

Rappelons que nous condensons (13) et (18) en

tJﬂ’Jﬁ’p =8 (28)



II-15

Alors les erreurs sur les données engendrent une erreur AJ%E (Aaij) sur
et AB = (4B;) sur B.

Soit donc p la solution exacte de (28). La solution effective calculée par
le syst&me stabilisé (27) avec. les données réelles sera p + Ap obtemu par

la résolution de

ke afor? (e sy + 0% o + ap) = S(saIT? (8 +28) + 02 p(©
Si 1'on néglige les termes du second ordre par rapport aux erreurs, on a
(AR + o%lap = thT2 s - ady] s o2 - P)

d’oi

bp = [B1%8 + 0?17 (tAT a8 - adp] + 26 - py} .

Ainsi, au premier ordre, 1'erreur Ap sera nulle si

@ - p) = LA [a Ay - 2d]

d'ol 1'on déduit pour les indices pour lesquels p(og = pi
2 _ ¢ v
- .2 . :
w;” = }Z]aﬁ vi® [ (agom - 8813 / Q) - py (29)

pour i =1 3 r,

On observe que si p(g)==pi alors w; = =, ce quli montre que plus la connaissance
a priori de pPj est bomne, plus le poids w; est grand. On observe de plus que
si 1'erreur (Yj) sur les mesures tend vers O, alors w; tend vers O et le systéme

stabilisé (27) tend vers (28) qui donne la solution exacte.

Les coefficients donnés par (28) représentent donc les termes diagonaux de la
matrice Q optimale gopt' Toutefois, ne connaissant pas la solution exacte p et

les erreurs (Aajk) et (ABj), on doit donner des valeurs approchées de nopt'
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Calcul effectif de ﬂcpt

Nous avons appliqué deux méthodes, la deuxiéme s'avérant plus efficace en

temps de calcul et en précision.

La premiére idée consiste 3 considérer les données T"€S, T_,, Ry comme des varia-
bles aléatoires gaussiennes d'@carts types Oy, 0Ty, ORy que 1'on détermine a
priori compte tenu de la qualité des mesures. On suppose de plus que chaque

inconnue py est une variable aléatoire de loi oy ; si 1'on n'a aucune connais-

sance sur ces lois onh adoptera une loi uniforme sur 1'intervalle Evk,ug]
P < . .. Pk = Vk
défini par les bornmes a priori de py. Ainsi, on aura oy = ——— -
v 12

On choigit.alors p(ﬁ) comme valeur moyenne de la loi de py. Par exemple
u+v . .
p(ﬁ) = —E—f—li en 1'absence de connaissance sur la loi de py.
Ainsi chaque w; donné par (28) est une variable aléatoire dont on peut simuler
la loi. La valeur adoptée étant la valeur moyenne de la distribution obtenue
par la variable al@atoire wi{ définie par :
2

w2 = !
i T 5.
oi

n r
1 aji YJ-Z[E_] Bajy p(f{’) - 48] (30)

j=1

~

Montrons 3 titre d'exemple sur la fig. II.1 les histogrammes obtenus pour
w’, k=13 &

La deuxiéme idée consiste i &valuer les erreurs (Aaij), ABj par un filtrage.

En effet, on prendra AT(tj) comme différence entre la valeur mesurée en t;

et la valeur obtenue par un lissage (par splines, par la méthode que nous
décrivons dans (Raffy, Nerry, 1986) ou par toute autre méthode du type développé

par Parton et al. (1981) et Ramrani (1986). De méme pour les autres données

d'entrée, d'oll wj par (29).
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Les essais numériques montrent que la 2éme méthode donne des résultats plus

précis. C'est cette méthode que nous adopterons dans la suite.

Puisque la résolution de (27) ol Q = Qopt annule les erreurs du ler ordre
sur p, la solution obtenue sera meilleure que p(o) aussi longtemps que les

erreurs du second ordre négligées dans le calcul de @

opt seront petites
devant Ap, Aajj, ASj.
D'oli 1a méthode itérative définie par
n+1 2 (m) 91 £, 2 (n), 2
p D EA TR . (Qopt ) (A% + (2p¢ ) p™] (31)

n .
olt R, est la matrice optimale calculée au n'®™€ jtéré (elle dépend de p(n)).

Les essais numériques montrent que la suite p(n) est telle que la suite
"P(n) - p|| décroft jusqu'a une valeur de n (environ n = 50) puis devient

croissante, comme le montre par exemple la table IIL.3.

Table II.3 : Comportement de l'erreur relative e, = ‘Ip - p(n)lllllpll en
fonction du nombre n d'itérations données par (30). Le vecteur p est celui
défini en figure I1.2, les erreurs sur Tmes, T,, Rg &galement.

n 0 1 5 10 15 30 50 60 70 80 90

e, 407 8.2% 7.87 7.7% 7.2% 5.9%2 5.3% 5.3%2 5.3% 5.4%7 67

Les application numériques seront données en II.5.
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II.4.5. Cas non lindaire

On s'intéresse désormais au cas non linéaire du problZme inverse oili les
coefficients de diffusion du sol, ¢ et K, ~que nous supposons toujours constants-—

sont des Inconnues.

Comme on 1'a expliqué en II.2.2 (Remarque 1), la résolution de (6) ou (7)
lorsque c et K sont des inconnues n'est pas envisageable. Nous allons voir que

la méthode stabilisée précédente peut s'étendre 3 ce cas.

Remarquons que- pour x € [0,2],_ 1'intégration de 1'équation de la chaleur et

1'équation K-%% (0,t) = ¢(T,p) condyit &

X 3T 3T
J(x,t,p) = ¢ 3t (z,t)dz - [¢(T,p) + K.3; (x,t)] =0 (32)
En posant
' _oT -
((I""] (Tst) = E (X,t) s pr+1 = K
(33)
* T
‘FI""Z (Tst) = '5'E (z,t)dz , pr+2 = c
1'8quation (32) s'écrit
r+l
I(x,t,p) = Fo(T,t) + E ]pkvk (T,£) = 0
(Notons que fr+l et f;+2 dépendent des inconnues p_,, et pr+2).

On transforme alors les problémes de minimisation (9) et (15) respectivement

en

T . T
min [ [30,7,m]% &£ + [ [0x,1,m]° £ (34)
p o o ‘
et

T 4 T .
min [ [1(0,¢,p) - Tes(0)]® &L+ | [3(x,T,p)]° & (35)
P o o
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La discrétisation de ces problémes conduit 3 ajouter x lignes et 2 colonnes

4 la matrice H et n composantes au yecteur B :

n .
*jm,k SR TRE L (Y
£
Bi+n = Pjen = Pjan = .FO(tJ') (36)

La méthode itérative décrite en II.4.4 s'applique alors et conduit numérique-

ment, comme on le verra au paragraphe I1.5,3 des résultats convergents.

Cette technique qui est une fagon de linéariser le probléme linéaire offre

1'avantage d'une grande rapidité de calcul (moins d'une seconde sur UNIVAC 1110).

II.5. APPLICATIONS

Les applications présentées sont de deux ordres : sur des données simulées

et sur des expériences in situ, au Niger et dans la Crau (France).

II1.5.1. Validation des méthodes par simulation

Les résultats qui suivent reproduisent une partie des résultats que nous avons
plus amplement publiés (cf. références bibliographiques). Ils sont significatifs

de 1'ensemble des résultats obtenus.

Cas linéaires

Nous avons repris la situation de la table II.2 avec le systéme stabilisé (27)
oili é%'est la matrice A définie par (14) (minimisation des &nergies). Nous
n'avons pas fait d'itérations. Les résultats sont domnés table II.4 que 1'on

pourra comparer & la table II.Z2.
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Table II.4 .: Erreurs relatives sur les pk calculés par (27) avec.les mémes
données que dans la table II,2 pour diag © = (7.1, 1.3, 9.3, 5.5) p(q) tel
que ||p-p(@|| /]|p]| = 40 z. op représente 1'amplitude moyenne de 1'erreur
sur T ; on a de plus . ici ajouté une erreur sur T, d'amplitude moyenne

o, = 3°C et une erreur sur Rg de 15 W/mZ.

Pk
Op . . €ga . Xo XoMa€a XoMs
1°C 4.6 % 0.9 % 0.19 % 3.0 7

2°c 2.2 % 0.2 % 9.8 Z 4.1 7

Un autre cas oii le rayonnement net Ry est une donnée d'entrée et oii les in-
connues sont les coefficients décrivant les flux H et LE est donné par la

table II.5 suivante.

Table II.5 : Les inconnues Xp, XoMa€s €t XoMg sont calculdes sans stabilisation
par (13) avec o = 1°C, oTa = 0°C, ogy = O W/m2 (ligne 1) puis avec or, = 3°C,
oRy = 25 W/m2, || p-p@||/]|p|| = 40 7 et op = 1°C (ligne 2), puis o7 = 2°C
(ligne 3).

o "~ Yo xoMaea ) XoMs
sans stabi-
lisation 1°C 41 7 67.8 7 79.5 Z
avec stabi- 1°C 0.4 % 0.23 % 0.64 7
lisation 2°C 0.3 % 5.7 % 7.5 %

Nous présentons fig. II.2 et 3 le calcul du flux d'évapotranspiration LE obtenu

avec itérations (par (30)).
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Fig. II.2a : Soient AT™®S et AT, les erreurs de mesure simulées sur TMeS et Ta.
On trace (———) en la LE = yoMge, o(Tmes Tg) + xoMg 3(Tmes,T,) ol les inconnues
sont celles de 1la table II.4 obtenues aprés n = 2,5 et 12 itérations avec
oT = oT, = 0.5°C, opy = 10 W/m2 et |Ip—p(°)||/|lpll = 50 %. LE exact (—).
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i

Fig. II1.2b : On trace ici dans les mémes conditioms

IE = xoMaes 2(Tmes + ATMES T, + ATg) + xoMs 3(TMes + ATMeS T, + AT,) qui est
la valeur effectivement accessible. On voit que 1'influence des erreurs de mesure
sur les | est relativement faible. Cette erreur montre 1'influence des erreurs

de mesure sur le modéle lui-méme.
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Fig. II.3 : LE = xoMge, ,(IWeS + ATMES, T, & AT.) + y Mg 3(TUeS + ATmEs, T, + AT,)
calculé aprés 8 itérations pour'l[p—p(°5]|/||p||‘= 50 %

Courbe A : or = 0.75°C o, = 1.5°C  ogy = 10 W/m?
Courbe B : or = 2°C .  or, = 3°C ogy = 10 W/m2
Courbe C : valeur exacte.

Cas non linéaires

On calcule ici en plus des flux, les coefficients de diffusion c et K en utili-
sant (35) pour calculer la matrice & et le second membre B. La table II.6 montre
les résultats obtenus pour c et K daps un cas oii H et LE sont aussi inconnus.

On donne figure II.4, & titre d'exemple, la courbe LE calculée pour différentes

erreurs sur les données d'entrée.
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Table II.6 : Erreurs relatives sur c, K et l'inertie thermique avec des
erreurs de mesures gaussiennes sur TMeS, T et RN d'écarts types o = 1.5°C,
0Tg = 1.5°C et ogy = 10 W/mz._On donne les résultats pour n = 2,5 et 10 itéra-

tions. La valeur initiale est p(0) telle que ||p~p(°)|i/||p|| = 50 Z.
n 2 5 10
I=veK 1172 3.3 % 2.3 7%
[}
¥
>
3

-8

=240

=320},

~480

12 ) 20 ‘ 12
Temps (heures)

Fig. I1.4 : Evapotranspiration calculée pour opy = 25 W/m?, orp = 3°C, op = 1°C
puls o = 2°C (lignes hachurées) et LE exact (ligne continue). Les résultats
sont ceux de la premiére itération. On a pris ||p—p(°)||/||p|| = 40 Z.

II.5.2. Résultats obtenus sur 1'expérience du Niger

Les méthodes précédentes ont &té appliquées sur les résultats expérimentaux
obtenus par Dugdale et al. (1982) dans la zone sahélienne du Niger. Nous repro-
duisons en appendice les résultats des mesures. Ces mesures concernent les

grandeurs suivantes (obtenues en mai 1982) : 21 mesures de Ty, Ry, Ujy (vitesse
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-

du yent), es, ¢ = H + LE + Ry. Ces mesures sont 3 peu prés réguliérement.
espacées dans le temps. D'autre patt, la capacité themmique ¢ a &té mesurée
ainsi que 1la diffusivité-% én différents points en profondeur dans le sol
(voir fig. I1.6). Par ailleurs la températuré de surface TW®S 3 &té obtenue
par extrapolations 3 partir de mesures de températures en profondeur (ce qui
dispense de mesures d'émissivité). Le profil d'humidité a &té pris constant

et égal & 0.1.

Nous avons ainsi pu calculer H + LE = ¢ — RN et comparer aux mesures. La

figure I1.5 rend compte du résultat.

Fig.-II.S : H + LE calculé (ligne continue) et mesuré (pointillés) dans
1'expérience du Niger (6 mai 1982).
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En méme temps que les flux, nous avons calculé K et c et la fig. II.6 compare
1'inertie thermique constante /Kec calculéde et le profil mesuré. On constate que

la constante obtenue correspond i 1'inertie thermique moyenne calculée sur les

10 premiers centimétres de sol. Remarquons toutefois que la diffusivité de la

lére couche

d =y£g:= 9

étant d, le facteur de pénétration de 1'onde diurne est

cm. Nous reviendrons sur cette explication dans la IITéme partie.

i i .8.1.
o, o oo LAAInerthugpgrm%qu? ﬂ. ‘?0‘
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Fig. II.6.: La ligne continue verticale correspond 3 1'inertie thermique
(constante) calculée. La ligne pointillée correspond au profil mesuré.

L'inertie thermique initiale est de 1500 (M.S.I.).

II.5.3. Uné remarque sur 1l'erreur de modélisation

Dans ce qui précéde nous n'avons tenu compte que des erreurs sur les données
d'entrde. Or les résultats sont également entachés de 1'erreur due i la modé-
lisation du probléme direct. On peut mettre en &vidence cet effet de la fagon

suivante en ce qui concerne la fonction f de résistance au transfert thermique
décrite dans la premi&re partie (I.10).
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En effet, les mesures permettent d'avoir les valeurs de cette fonction 2
chaque instant dé mésuré. On introduit donc ces valeurs comme une donnée du
probléme et 1'on calcule H et LE. D'autre part, on recalcule H et LE avec 1la
fonction modélisée f (Becker, 1979).

‘On obtient afnsi.l'impact de 1'erreur de modélisation de f sur le calcul de
H et LE. La figure II.7 montre ce résultat qui, comme on le voit, n'est pas
tout 3 fait négligeable. On trouve des profils moyens qui différent de moins de

20 W/m?. En fait, 1'évapotranspiration réelle est voisine de O car le sol est
sec.

2)
b

4
-
g

~150 4

Flux d'évapotranspiration LE (Wm™*

Fig. II.7 : LE calculé par résolution du probléme inverse avec f modélisé
(ligne continue) et avec f déduit de 1'expérience (ligne en pointillés).
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Nous présentions des résultats obtenus aprés 1'expérience faite dans la Crau
(prés du lieu dit La Dynamite) du ler au 15 juillet 1984. Nous avons participé

d cette expérience faite par le GSTS sous la responsabilité de J.L. Mercier (1984),
en collaboration avec 1'INRA d'Avignon. L'ensemble des résultats n'ayant pas &té
complétement mis en forme au moment de la présente rédaction, nous n'en présen-
terons qu'une partie., En particulier, les travaux sur 1'homogénéisation sont

3 1'étude. On-verra toutefois dans la 3& partie que le choix du terrain pour

-

son homogénéité 3 1'échelle des mesures est peut étre discutable (voir III.1.8).

Les mesures de la station

En ce qui concerne les flux, nous avons mesuré :

% Le rayonnement net en courte longueur d'onde par le rayonnement global Rg
et la rayonnement réfléchi aRg (a = alb&do). L'appareil est un pyranomeétre a
thermopile Kipp mesurant 3 la fois Rg et aRg (1'albédo est obtenu en faisant

le rapport des deux mesures).

%= Le rayonnement net Ry. L'appareil de mesure est composé d'une double surface
réceptrice, 1'une tournée vers le haut, l'autre vers le bas. Les surfaces sont
couvertes de revétements absorbants noirs. De la différence des énergies rayon—
nantes -incidentes sur les surfaces résulte une différence de température.
Celle-ci est d&tectée par une thermopile dont la force électromotrice est pro-—
portionnelle au bilan des rayonnements. Toutefois, malgré les précautions dans
le choix du noir absorbant, les appareils donment une sensibilité moyenne diffé-
rente dans les grandes et dans les courtes longueurs d'onde -jusqu'a 20 7%-,

ce qui implique un double &talonnage.

% Rayonnement atmosphérique en grande longueur d'onde Ry. Ce rayonnement est
mesuré par un appareil semblable au précédent dont la face inférieure a &té
protégée par un cache (d'émissivité et de température connus). La mesure est
donc proportionnelle au bilan de rayonnement entre les deux faces du capteur.
aT
_g T

ox
fluxmétre dont le principe de mesure découle directement de la loi de Fourier,

* Le flux de chaleur dans le sol : (0,t) = G. I1 a &té mesur& par un
la différence de température entre les deux faces d'une plaguette installée
a faible profondeur dans le sol, géndre un flux de chaleur vertical. Le signal

mesuré tient compte de la composition du fluxm@tre et est proportionmel au
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flux de chaleur.

% Les températures dans 1'air (séchesfet'humidésj. Les capteurs utilisés sont
des thermocouples chrome-contantan choisis pour la simplicité de fabrication.
La température de référéncé a €té obtenue par compensation électronique montée
par Hewlett-Packard sur la centrale 3421A ; le signal est ensuite approché par
un polynome dont les coefficients sont fournis par le conmstructeur. Ces tem-—

pératures ont &té mesurées i 0.52, 1.02, 1.78 métres,

% La vitesse du vent a &té mesurée par des anemometres a4 impulsion (CIMEL CE
121) a 0.5, 1, 1. 5 et 2 métres. Ces appareils dellvrent une impulsion par tour

égale 3 une 1mpu1s10n par métre de ‘vent passé.

% La température de surface TPES 5 &té obtenue 3 partir de mesures de tempé-~
ratures en profondeur par 1la méthode que nous développons en II.5.5. Ces tem-
pératures ont &té mesurées aux profondeurs de'6.10-2, 24.10-2, 0.1 et 0.39

métres par des thermocouples cuivre-constantan.

La chaine d'acquisition est constitude d'appareils Hewlett-Packard. Elle est

composée de 4 éléments :

= un calculateur/contrSleur HP 75C

- une acquisition de données HP 3421A

- une imprimante HP 82162A

= un stockage de masse (bande magnétique) HP 8216A,

Résultats de 1'inversion

Le rapport de Bowen H/LE est obtenu par les mesures des températures s&ches
et humides. De la mesure de Ry et G, on en déduit H+ LE = G - Ry, d'ot H
et LE.

La figure II.§ donne les flux de chaleur sensible H calculé et mesuré. Le flux
calculé a été obtenu aprés 8 itérations. Les it&rés sont confondus.
Le figure II.9 compare les flux d'évapotranspiration calculés i la l3re, 3&me

et Béme itérations.

Enfin la table II.7 donne les valeurs calcules de c et K.
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Table I1.7 : n = numdro de 1'itéré. Valeurs initiales introduites en MKSA :
c(o) = 1.2x100, k(o) = 1.4

n 1 3 5
/Ke 1336.8 1352.2 1351.6

L'estimation initiale de c et K a &té faite par le procédé décrit dams le

paragraphe suivant.
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II.5.5. Une méthode de calceul de la températurée de surface pour des
' teérrains homogénes

Une méthode standard pour calculer la temp&rature de surface in situ est de
procéder d une extrapolation polynomiale sur les valeurs des températures

mesurées aux différentes profondeurs (généralement espacées logarithmiquement).

Si 1'on obtient par exemple les profondeurs x) = 0.5 ¢m, Xy = 5 em, X3 = 10 cm
et les températurés corréspondantes T; = 300°K, Ty = 298°K, T3 = 290°K, une
extrapolation par un polynamé du lér dégré donne la tempéré;ure_de surface

Tg = 300.2°K et par un polyndme du 28me degré, Tg = 296.9°K, soit uné diffé-

rence de 3.3°K.

Or rien n'indique que tel degré polynomial soit préférable & tel autre 3 un

instant donné de la journée.

Nous proposons une méthode qui tient compte de la périodicité de 24 h du profil
T(x,t). Cette méthode offre 1'avantage de dommer une estimation de la diffusi-

vité d =-§ du sol homogéne.

En effet, si nous &crivons que la tempé&rature est solutiom de

3T 227 -
3¢ (x,t) - K-;;E (x,t) =0
. (m)
T(0,t) = T (t) = a°2 + ¥ aq( ) cos-(mqt) + bq(“‘) sin (mqt)
qz1 (37)

T(l_,t) = Tg‘

T de période t ,

2qn . ..
ol wg = —%— , oii T(x,t) est donné par (25) qu'on peut encore &écrire

T(x,t) = v1 = 18 + £ ag™ £(dx,0) + 5™ gy d,x,0) (38)
qx1

Les fonctions Eq et Cq sont explicitées en (25). En &crivant les np &quations

T(x,t) = TWSUT8(3; ¢5), i=13p, j=13anetxi>0
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on est amené 3 résoudre un probléme de moindres carrés (nom linéaires)

min ) ) ET(xi,tj) - Tmes“ré(xi,tj)]2 (39)
d’aq(m),gQCm) 1s]

pour q = 1 3 10 environ, ce qui correspond au nombre significatif de coefficients
de Fourier pour une température dé térrain; comme on a pu le vérifier (Raffy-
Ne:ry, 1985, voir aussi Becker et al., 1979). Lés coefficients éq(m) et bq(m)
remplacés dans la 2éme équation de (37) nous donment Tg(t). De plus on obtient

la diffusivité thermique d.

On ,. simulé par différences finies (méthode décrite en I.2.2, équation (20))
un >rofil de temp@rature et 1'on a évalué la différence entre T(0,t) simulée
et la temp@rature de surface calculée par (39). La table II1.8 donne les erreurs
moy *nnes (avéc 10 coefficients de Fourier) comparées aux erreurs par extrapola-

tion.

Table II.8 : Différences moyennes entre T(0,t) "exact" obtenu par simulation,
T(0,t) calculé par la méthode précédente (A) avec p points xj en profondeur
et par une extrapolation polynomiale d'ordre p-] en (B).

AT

‘ 2.6°C / 0.6°C 1.5°c | 0.6°C 0.8°C | 0.3°C 1.0°C
moyen

La diffusivité est obtenue avec une erreur relative de 14 % pour p = 3 ou 4

(et de l'ordre de 50 % pour p = 1 ou 2).
P

Nous reviendrons sur cette technique en III.1.8.



TROISIEME PARTIE
CAS NON HOMOGENES

L'élaboration des mod&les directs et 1'étude du probléme inverse ont concerné

essentiellement le cas d'un pixel homogéne.

Dans la quasi totalit& des travaux de télédétection, il est implicitement admis
que, grosso modo, les mesures que 1'on fait sont des moyenmnes dont on extrait
des résultats relatifs 3 des sols "moyens", sous-entendu, homogénes. L'espoir
sous—jacent est que pour un terrain hétérogéne donné, il existe un terrain

(fictif) homogdne qui ait le méme comportement vis 3 vis des mesures que 1l'on

fait. L'objet de cette 3& partié est de contribuer 3 &claircir ce point.

Donnons tout de suite une définition : nous dirons que deux milieux sont &qui-
valents par rapport & des grandeurs mesurées si ces milieux sont indiscernables

par ces mesures.

Dans ces conditions, 3 partir des caractéristiques d'un terrain hawgéne quivalent, on
pourrait déduire des caractéristiques du terrain réel. Se posent alors_deuxl
questions qui sont sous~jacentes 3 1'exposé de ce chapitre :

- une telle équivalence a-t-elle un sens et la définition donnée est—elle suffi-
sante ou trop restrictive ?

- 8i cette définition est satisfaisante, est-il possible de relier les paramdtres
"moyens" ainsi mesurés aux caractéristiques réelles des terrains hétérognes.
Cette question est capitale pour la validation des données extraites des satelli-

tes par comparaison avec des mesures locales.

Pour un sol homogéne en surface et en profondeur et si 1'on convient de négliger
les effets atmosphériques, 1'&chelle i laquelle on étudie les phénoménes n'in-
tervient ni pour les données (température de surface, température de 1'air,
rayonnement net) ni pour les résultats de sortie du probléme inverse puisque

les &quations sont indépendantes du point de la surface oll les mesures sont faites.

Dans le cas d'un sol hétérogéne il n"en est pas de méme puisque les mesures
faites en surface sont intégrées par le radiométre. On devra donc donner un sens

8 la température "moyenne" T déduite des mesures radiométriques et examiner si
. oT

le mod&le du flux -~ K == = ¢(T) est encore satisfait par cette temp&rature "moyenne".

ox
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D'autre part, méme si la surface est homogéne en émissivité, albédo, etc..., on

P g

doit examiner le rdle des hétérogéndités en profondeur de la capacité et la

conductivitd thermiques. Plus précisément, on se demandera si pour un milieu

donné, hétérogéne en profondeur, on peut définir un milieu homogéne & uivalent
P ’ P

par rapport 3 des mesures de température et flux de surface. S'il n'en existe

pas, nous définirons un sol homogéne "le plus proche" du sol hétérogéne donmné,

par rapport d ces mesures.

Au § TIII.I , nous répondrons i cette dernidre question dans le cas de milieux
i couches et nous verrons que méme dans ce cas, il n'est en général pas possible

de définir de milieu homogéne &quivalent.

Aux § III.2 et ITI.3 , nous examinerons 1'influence des hétérogénéités de sur-

face, pour un sous-sol homogéne puis pour un sous-sol hétérogéne horizontalement.

III.1. ETUDE D'UN MILIEU A COUCHES

IIT.1.1. Matrice de transfert

Considérons pour le moment une seule couche homogéne d'épaisseur 2 dont la sur-—
face ait une &missivité connue et constante (en espace). Ainsi, la tempé&rature
de surface déduite du radiomdtre ne dépend pas de l'altitude de celui-ci (tou-

jours avec 1'hypothése qu'il n'y a pas d'effets atmosphériques).

Pour x 6]0,2,[, on a

‘3T . 32T
cwr - K—x=0 n
ot %

et en notant

40
o(x,w) = | o1t T(x,t)dt (2)

=00

la transformée de Fourier en temps de T, (1) devient

2
Ciw 0 - K %—%-= 0 (3)
b4
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D'autre part, si 1'on note $(x,t) le flux de chaleur traversant la surface hori-

zontale de profondeur x, on a pour x e[b,n]
oT
- K o2(x,t) = ¢(x,t) (4)

qui par la transformée de Fourier devient

- K-%g(x,w) = px,0) . (5)
D'oii
%%(xsm) =~ Ciw 0 (6)

qui avec (5) donne le systéme

1
e 0 i — 9
gx ( ) n < ™
\ v (X,m) -Ciw 0y P (x,w)'

qu'on peut écrire

s A A
=X = -MX : (8)

avec des notations évidentes,
: [l [ L A
Le systéme (8) admet alors comme solution avec comme condition en x = 0, X(0,w)

-Mx

A
X(x,0) = e X(0,0) . 9)

En remarquant que

ok ok
w2k - (9%"-) I et MM . (911(—"’) M

on en déduit aisément

B(X,m)‘ e(op‘u)
= A (10)
P(x,w) ¥(0,w)
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avec
ch x / 9%2 - 1——- l——- sh x / E%g
A = Yie VKe an
—/EKJEE sh x Elﬂ ch x Eiﬂ
K K
Remarque 1
La matrice A vérifie Al] = A22 et d'une fagon générale (A est une résolvante)
- dA
dét A=1 |, el MA.
Remarque?2

Des calculs analogues aux calculs précédents conduisant 3 la matrice de trans-
fert ont 8té faits par de Giovani et al. (1984) dans le cadre de 1'étude de
milieux stratifiés. Nous apprenons au moment de la rédaction que Menenti dans

sa thése (1984) a également calculé une matrice de transfert par une méthode
voisine. Le calcul présent offre 1'avantage d'@tre plus direct que celui de
Menenti. Précisons enfin que les résultats des paragraphes suivants ne nous sem—

blent pas étudiés i ce jour.

III.1.2. Milieux homogénes équivalents

Conformément 3 la définition donnée dans 1'introduction de cette 3& partie,
la notion de sol homogéne équivalent 3 un sol donné dépend des grandeurs mesurées.

Par exemple, on peut envisager des mesures :

a) satellite,conduisant i T(O,t) et au flux total ¢(t)
b) in situ, conduisant i T(O,t), aux paramétres pj caractérisant la fonction
flux ¢(T,t), la profondeur 2

c) in situ, donnant T(xj,tj) en diff&rents points xj dans le sol.

Dans ce qui suit, nous nous limiterons au cas a) pour les sols & couches et

numériquement au cas c¢) (dans II1.1.8) pour des sols hétérogénes quelconques.

Soit donc un sol i couches d'@paisseur totale £ pour lequel on mesure T(O,t)
et ¢(t). Le sol homogéne &quivalent aura une épaisseur E, des capacité et
conductivité thermiques T et ¥ et sera tel que pour toute valeur de t, on ait
en surface T(0,t), ¢(0,t) (fig. 1), Tg = TE et ¢2 = ¢k respectivement aux
profondeurs g et ?.
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T(0,t), ¢(t) T(0,t), ¢(t)

Eg c1, K T’H =0 T 1

c, ¥ 4
ey, Ky Ly
x=?i 77 - //%7
",
1 og
x=4 P i A G i i e e
Tl ¢2 s

Fig. ITI.1.

L'équation (10) montre que pour avoir les transformées de Fourier du flux
et de la température en x = £, il suffit de multiplier les valeurs de ces

fonctions en x = 0 par la matrice A.

Ainsi, si 1'on considére un milieu & n couches, chacune d'é&paisseur 2j et de

coefficients de diffusion cj et Ki, on aura sur la fig. ITI.I

= An An__] ss e A] (]2)

8 G(O,w))
by ¥(0,w)

oli 8, est la transformée de Fourier de la température Ty (3 la profondeur %)

et
- f Ciw 1 : Criw
ch g, /K2 - sh gy /K= (13)
k k
A - Fk /in /iy N
k /Crie
r Ckiw
~/Iw /R C, Sh 8 9—1%;—“’ LS >

Dire que pour un milieu & n couches il existe un milieu homogéne &quivalent,
revient donc 3 dire qu'il existe une matrice A de la forme (11) telle que pour

tout w
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68(0,w) 8(0,w)
AL Apey oee Ay = A (14)
V(0,w) ¥(0,w)

Examinons d'abord le cas n = 2. On a

: cl
cha,%;chaqglqy + sha f1shasly - ———{ ~shayjflichaqsls + shagy2ochafd:
1 2%2 1”1 2%2 1*1 2*2 242
| ! 2€2 /Iu /Kie; Kaco
-/{;tVch]shalllchazzz + VKyC9 chajfishasfy)chajlichaz?y + —Egszféhaﬂqdhafq.
K]C]
ol (15)
C1, 1w
ay = /ZJL__
Remarque 3

Comme on devait s'y attendre, on n'a pas AjA] = AjAp.

On peut d'ailleurs calculer 1'expression

K2C2 = K]Cl 1 0
A1A2 - AZAI = sha%1shas?s .
VK]C] VK2C2 0 -1

0 6
On peut alors évaluer 1'Ecart (¢e) sur les mesures de surface observées ( °b)
€ Vob

dd 3 une permutation des couches (c],Kl,y) et (cz,Kz,zz) :

Be -1 Kycy — K9Cy 1 0} (%
= (AjA1) (AjA1~MAy) = —————-—————-shalzlshazzz(AzA )~ (16)
Ve /Ryeq YRae) 0 -1/ \Wob

Donc, uné permutation de deux couches de méme inertie thermique n'a pas d'effet

décelable 3 la surface.

L'égalité (14) conduit avec des notations évidentes 3 :
v 1 ASE

= = = + :
cha ¢ 2(] X507

- ’l\(lc\!l Sh’;}: + %( chl + VKZCZ) sh(ajfy + azlz) + %(/ch] - VKZCZ)Sh(a]R.l—azlz) =0

ch(aily + agly) + +(1 - //K‘c]
18 + a222) + 5 o

ch(a?y - 3222) =

pour tout w.
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Une discussion élémentaire donne alors

/R = Kicq = v Kyco

et

2y = ayly + agly c'est—3-dire
/m
c '/Cl /CZ
¥ VK VK

D'oli 1'on déduit

P

n ¥ o %
c = £2.¢, + 2,4C et v Eo—t— .

Pour un corps hétérogeéne donné, il y a donc une infinité de corps homogénes
."J '\' » . 3 * . Ld -
(z,c,k) mais si 1'on ajoute comme condition que si cy =cy et K] = Ky, le corps

o P . n . .
homogéne équivalent soit tel que c = cy =cyet ¥ = K; = K,, alors on doit avoir

T =2+
= 2+, . .

. . v Vv P . .
D'oii, en notant maintenant ¢ = ¢, K = k et 2 = £ les caractéristiques du mi-

lieu éguivalent on a :

Comséquence 1

Pour qu'il existe un milieu homogéne (c,K) Equivalent au milieu 3 2 couches
et de méme &paisseur totale, il faut et il suffit que les inerties thermiques

des couches soient &gales.

Dans le cas oli les inerties thermiques des couches sont &gales, on a

vKicy = ¢K2c2 = /f;, (15) devient

ch(alll + 3222) - /]__ —/l__—— Sh(alll + 3222)
Ajhg = iw Ke a7
—/iw /Ke sh(a;2; + a222) ch(a 2; + azlz)

dont 1'identification & (11) donne alors pour le milieu homogéne équivalent

d'épaisseur £ = & + Ly
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R AT
d'ot
1
c = ET:E; (klc] + lzcz) (18)
et
2 £
Lol dl. gz (19)

-~

La généralisation 3 n milieux est alors évidente en procédant de deux en deux.

On a ainsi la généralisation

Pour qu'un terrain constitué de n couches horizontales homogénes admette un
milieu homogéne &quivalent de méme &paisseur totale 2, il faut et il suffit
que les n couches aient la méme inertie thermique Y/Kc et dans ce cas, le
milieu homogéne &quivalent a une capacité et une conductivité thermiques
données par

L
c =-% i 1S et -% = % i fi- (20)

Comme on le voit, méme dans le cas géométriquement simple de couches homogénes

horizontales, il n'existe pas de milieu homogéne &quivalent, en général.

D'autre part, lorsque les inerties thermiques des deux couches sont égales,

(16) et (17) montrent qu'en ece qui concerne les mesures de surface, les deux
couches sont permutables. Or, on sait (voir par exemple (II.26)) que la couche
prépondérante pour les mesures de surface est la couche de surface, c'est-id-dire

(c15Ky). Cela permet d'énoncer la conséquence 2.

Conséquence 2

Si les inerties thermiques de deux couches sont égales, aucune méthode d'inver-
sion basde sur des mesures de surface ne pourra donner accés i cj et Kj sépa-

rément (mais seulement 3 vKc) (sinon les milieux ne seraient pas permutables).
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ITII.1.3. Cas d'une couclie mince

Précisons ces cas qui sont une conséquence immédiate de ce qui précéde mais

que nous utiliserons plus loin.

Supposons pour simplifier qu'un terrain est constitué de deux couches dont
1'une a une 8paisseur négligeable par rapport i l'autre (il est aisé& de voir

que le cas & n couches avec une couche fine conduira aux mémes conclusions).

Prenons aj%, << ajl;. Alors la matrice (15) est

1

cha¢ - ———— sha]l]
- viw vKjcy _
Aghy = - = A
-/1w YKjcy shajl .cha121

qui est la matrice du milieu (cq,K;) d'épaisseur ;.

De méme si 1l'on prend 2; = O, on obtient
AZA] = Az

de sorte que dans les cas de couches minces, ce n'est pas une approximation

déraisonnable de les négliger.

Remarque 4

Il n'en reste pas moins que méme mince, une couche n'aura pas le méme rdle
suivant sa position par rapport & la surface. On peut précisément évaluer
1'effet de la position d'une couche mince par la méme technique que dans la

remarque 3.

IIX.1.4. Influénce de 1'hétérogénéité sur les mesures de surface.
‘Matrice de 1'hétérogénéité

Nous avons vu que si les inerties thermiques des couches sont différentes,

il n'existe pas de sol homogéne équivalent, mais que pour une couche mince,

on peut la négliger. Examinons comment se comporte un sol constitué de deux
couches d'épaisseur non négligeables (par exemple quelques décimdtres chacune).
Plus précisément, nous allons voir qu'on peut caractériser un tel sol par une

matrice qu'on peut appeler matrice de 1'hé&t@rogénéité.
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Considérons un terrain constitué de deux couches d'épaisseur ;| pour la couche

de surface et %, pour 1a couche profonde de méme inertie thermique :

/Kic; = /Kycy et observonms la modification apportée sur la température et le
flux & la surface par une modification de la conductivité ¢t de la capacité de
la coucie de surface (a), puis de la couche profonde (b) ef enfin d*une modifi-

cation des épaisseurs des couches (c,.

a) Influence d'une modification de_la conduction de la couche de surface

§|+p,K]+A Si 1'on appelle A(c,K) la matrice de transfert du milieu(c,K)

cy>Ky donnée en (11), nous aurons d'aprés (12)

€. 8
J) = A(C:’,Kz) A(c1+p , K1+)\) ob (21
g 1bob
Sob
ou est la transformée de Fourier de la température et du flux observés
Vob
3 la surface. Or
92 7] + 0
ob £
) = A(cg,K9) A(cy,Kq) (22)
Y bob * Ve
B¢
ol est un vecteur dii 3 la modification du milieu 1. En simplifiant les
be

notations, on peut écrire (21) et (22) respectivement

0 B 5] 8 + 0
3 ob L ob €
= Ale et = A2A‘|

0 Vob 0 VYob t+ Ve
d'oi

B¢ -1 .n %ob

= a7 & - A (23)
Ve VYob
O¢

Le vecteur mesure 1'influence d'une modification (p,)) de (c,K) sur la

Ve
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température et le flux 3 la surface. Comme on pouvait s'y attendre, la couche

profonde n'a aucune influence sur ce vecteur.

- . ’\’ . S~
L'approximation au ler ordre en psA de A=A, conduit 3

sh’ayl; o 1
= — —=—=—3——= shajfychaf
AR A = - 2 Ki Vi Ko ]
1 .
E]C]i + f.{a VK]c]sha]IL]cha]!,l = Shzalll
L
) 1 1 (24)
sh®aj;l - = shaj2ychaq L
- Z_A— 1™ LS| Yiw vYKjcy 1 1™
K
-%1cyiw + Yiw YK cyshajfichajl] - shzalil

/C w
ol a] ’—'21 Il(l

1

Pour ce qui nous concerne en télédétection, 1'ordre de grandeur des modules

des termes hyperboliques est compris entre 5.102 et 10% et 1'on déduit de (24)
8 thays I S 6
Y\ 1. 2 in fkiep ob
i Gl o ~) shalllchalzl (25)
¥ 2 c1 K
: Yiw VKje; ~ thai2y/ \v

Cette formule donne donc les variations & la surface des flux et température
dues 3 une variation (p,)) des coefficients thermiques (c,K) du milieu.
On peut alors noter que si 1'on fait varier ¢j et K; de sorte que 1'inertie

thermique reste constante, on a (K1+A)(c1+p) = Kycy, donc au ler ordre en (p,))

P, A .
g K9 (26)

‘| Conséquence 3

Si K et c varient de fagon que 1'inertie thermique du milieu reste constante,
on ne peut déceler ces variations par des mesures de flux ou de température de

surface. (Un essai numérique est reporté au paragraphe III.1.5, table III.1).



IIT-12

Remarque 1
Nctons que pour des applications autres que la télédétection ol les ordres

de grandeur ne permettent plus de négliger les termes 2 et Rcw devant les

termes hyperboliques, (24) doone d'aprés (7) :

2 1
sh™ay ————— sha #,cha 2 8o
Be o 1(2- . A_) /EE_/ETET 11 1*1 o
2 Cl 1
e viw vKjcy shajficha;2, - shzalll VYob
]
. f_‘_(P_ _)\—) 5 ob | 27
Yob

oli 1'on voit apparaitre séparément le role de 1'inertie thermique et de

(c,K). Et si 1'inertie thermique reste constante, (26) et (27) donnent en

particulier
¢
=g, BoZ0D _ oA
T | c; K, = h K12 Pob (28)

qui est la variation de la température observée due 3 une variation (p,}) de

(c,K) telle que 1'inertie thermique reste constante, au ler ordre en (p,A).

b) Influence d'une modification de la conduction de la couche profonde

cys Ky On modifie cette fois la couche profonde. On a alors
Cotp, Koyt
g 1) o 9ob
= K)A, (29)
0 Yob
Y]

ol A2 = A(C2+p, Kz"’)\)
D'aprés (29) et (22), on a

) 0

- b
s apapT & -apa | ° (30)
Ye Yob
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0
€
Le vecteur di 3 la modification de (cy5K9) en (cp+p, Kp+d) dépend ici

Ve

des deux milieux.

Supposons que les inerties thermiques des deux couches "avant” modification
soient égales : Kjcq = Kycy. Alors AoAq est donné par (17) et 1'approximation

au ler ordre de KZ'AZ conduit & :

12 shazch
| sha,sh(2ay+ay) -E; - ;§zfjaiiif= (2a; + aj)
aa) ! (Xy-Ap)A; = - 72;
RoCoiw + %m fE;Eé shasch(2aj+as) - shagsh(2aj+ap)
sha,sh(2ai+ay) w2 fEiEfE___.(Za] + aj)
X 2 1+ay R el s
2K,

—£5¢yiw + Viw /K c, shajch(2aj+ay) - shapsh(2aj+ap)
(1)

Comme précédemment, on remarque que compte tenu des ordres de grandeur rencontrés

en télédétection, (31) donne :
1

th(2a{2{+as29) - b
0c 1 A e iv /Kaez °
. E_%E_+.f_) shayfych(2a121+anly)
Ve 2
fie /EEEE' = th(2a;2+ag%y Yob

(32)

Cette expression donne donc la modification en surface de la température et du

flux due & une modification (p,1) des coefficients (cy,K3) de la couche profonde.

On remarque ici, le rdle fondamental de la couche de surface par le terme

ZaILI(alors que dans (25) la couche profonde n'avait aucun r8le). On reviendra

sur cette question numériquement en IIT.1.5.
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Conséquence &

Si Ky et cy varient de sorte que les inerties thermiques des deux milieux
restent les mémes (en négligeant les variations du second ordre en K et ¢),

on ne pourra déceler de variations de surface.

Conséquence 5

Comme on 1'a vu au paragraphe précédent, dés que les inerties thermiques des
couches ne sont plus les mémes, il n'existe plus de milieu homogéne équivalent.

Donc, au ler ordre en (p,)), la matrice

1

th(2a12i+3222) =
/ﬁ VK2C2
H= shazlzch(2312]+a222) (33)
}/ﬂ) VKZCZ - th(28121+8222)

caractérise 1'hétérogénéité du milieu 3 2 couches.

Remarque 2

Comme précédemment, pour des applications autres que la télédétection oii les
ordres de grandeur ne permettent pas de négliger les termes E% et £5CHw
devant les termes hyperboliques, (31) donne

p A 8ob 29 by 5 fob

R Y- R O 2@ Ay
= -5t ) + 2((:2 Kz) =% | (34)
Vob 1pOb x=0

En particulier, si les termes du second ordre en (p,)) sont négligeables devant
o et Lyc,w, et si les inerties thermique des deux milieux restent les mémes,
2

on a au ler ordre

- P - _ A
Te = %9 22K, bop = ~ L9 ———2-K2 dob (35)

qui est la variation de température de surface observée, due 3 une variation
(p,2) de (c,K). On voit ainsi que le terme en H ayant disparu, le milieu 1 devient

alors "transparent”, en ce sens qu'il n'apparait plus dans 1'observation des
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modifications de surface.

¢) Influence d'une modification de la conduction de la couche profonde

et des Epaisseurs des couches

1 - 1K Enfin, on peut &valuer 1'influence d'une petite modifi-
2
. s¥- cation § des &paisseurs selon la figure ci-contre.
- On a toujours la méme &paisseur £ pour les deux couches
I ) cote,Ko+d et Kjcy = K9cp. Avec les notations précédentes, on a
N

am ) eOb
= Acy+p, Kytd; 22+8) A (cg,Kq,2,-8) : (36)
Y lI’ob
et
0y Oob * B¢
= A(cz,Kz,lz) A (cl,Kl,ll) (37
0 Vop * Ve

oli 1'on introduit maintenant la variable £ dans les matrices de transfert.
En notant pour simplifier KZ et K] les matrices de (36), A, et Ay les matrices
de (37), on a

O¢ -1 8ob
= (A4 [y - 8k, + a, &, - Ap)] (38)

Ve Vob

et en négligeant les termes du second ordre en c,),8, on trouve (en utilisant

la remarque 1 de III.1.1)

L L
2 1
0 - = 0 - =i/ 8
G . 3 K ob
S PPN (0 7D N IS S 3 2| s :
w 2 C2 K .2 CZ K2 2 2]
€ -£9Coiw O _-L1c]im of \¥ob

(39)
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oii H est la matrice d'hé&térogénéité donnée en (33).

Conséquence 6

Pour une petite variation § des épaisseurs (§ <« 2] et § « 12), 1'influence

1
de 8 est négligeable comparée a celle du terme - 5(%—-+ %E)H, comne on 1l'a
expliqué en a).

On peut toutefois faire les remarques suivantes.

Remarque 3

Notons encore que pour des applications autres que la télédétection ol les
termes négligés du second ordre en facteur de H sont petits devant les deux
derniers termes de la somme dans (39), alors les 3 termes de (39) sont & pren-
dre en considération. En particulier, si p et A varient de fagon que les iner-

ties thermiques restent les mémes on peut trouver une valeur de § qui annule

au ler ordre 1'effet de la couche profonde. En effet, on a %—-+ %f-= 0, (39)
2
s'8crit alors
25\ 3
0 = 2 0 it § b
~ - + N
v ¢ K, 2%y - % (40)
€ -focpin O -Ljciiw O Yob
282 . P .
et pour § = » A, 1'influence 3 la surface est réduite 3 celle du dernier

terme de (40). D'aprés (7), cette influence est

T, . E_. 3 Tob
L ox
¢e. ! ¢ob
Remarque 4

Supposons que 1'on ne modifie pas Ky et ey (p=2=0) (avec toufours Kjey = Kycp).

Alors la variation en surface due d § est

§ {
" T (41)



ITI-17

qui s'écrit

1
0 0 ~ 6
°) -], K]( °P (42)
Ve ciw 0/ \¥op
avec - = o - 1_ et ¢=c, -c
K K 2 1
2 1
n n : Tob
Imaginons un milieu de conductivité K et capacitéd c. Si 1'on se fixe
$ob,

d la surface, la température %(x,t) et le flux %(x,t) auront, d'aprés (7),

des transformées de Fourier telles que

Td

g 0 0
L b
%’_ . -1 . ]l
X .
P *x=0 —ciw 0 VYob
Te
et (42) donne une expression de la modification due 3 §
e
T\ . s [T
d’ = § o —a; n (43)
€ x=0

Une autre interprétation est de noter %i(x,t), gi(x,t) les températures et
flux du milieu homogéne (Kj,cj) i = 1 et 2 soumis 3 [Typ\ en surface. Alors
$ob,
. ¥, - ¥
ax
¢€ $2 - $‘]

X=

(44)

et en particulier

T Y o) 11
T, = 8G2 0,1) - =L (0,e0= & - &5 = & %ob (45)
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IIT.1.5. Résultats numériques

Les formules (25) et (32) donnent les transformées de Fourier des variationms
observables en surface dues 3 des variations des coefficients de capacité et
conductivité thermiques dans le sous-sol. Avant d'aborder 1'étude du probléme
inverse pour un milieu A couches et pour justifier les essais que nous aurons
alors i Faire, nous devons vérifier numériquement les ordres de grandeur des
variations T_ et ¢, pour des variations (p,2) de (c,K), a) pour la couche

de surface et b) pour la couche profonde.

La simulation des températures de surface a &té faite par la méthode décrite
. . P . - . -2
dans la partie I avec un pas de discrétisation en espace régulier h = 10

et un pas de temps de 1 heure.

a) Variations de la couche de surface

La table III.]1 donne les températures de surface Ty, pour un sol & couches avec
différentes valeurs de Ky et c] telles que Kycj = Kycyg. Par différence on a

aussi T, qui est 1'écart entre la température du sol homog€ne et Top. Comme on
1'a vu en IIT.1.4a), cette table montre 1'absence de modification sur les mesures

de surface pour un milieu lorsque 1'on modifie c; et K; avec Ky¢; constant.

Tablé TII.1 : Valeurs des tempdratures de surface Top(t) et de 1'&cart Te(t)
entre la température du sol homogéne et Top(t) pour différentes valeurs du temps
t. On a2 K; = 0.585, ¢y = 1.806 x 106 (en MKSA) et les 3 sols suivants oill

(K1+2) (ey+p) = Kyeg = Koep, 21 = 0,25 m et 29 = 0.75 m.

A B C
c1+p p=0 o = 10° p = 1.5x109
KA [a=o0 A ==0.21 A =-0.26
ez = cy = ¢y cy) = ¢
2 = Ky ‘Ez=K1 Ky = Ky
(le sol A correspond A un sable)
t en heure 12 18 24 6
A (*K) Tob 324.62 310.30 293.42 297 .24
(sol homogéne)| T, 0 0 0 0
B (°K) Tob 324.75 310.09 293.50 297.62
T 0.13 -0.21 0.8 0.38
Tob 324.80 309.98 293.54 597 .84
¢ OB Te 0.18 -0.32 0.12 0.6
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La table III.1 confirme 1'approximation (25) et la conséquence 2. On pourra

la comparer & la figure III.2.

Ce résultat suggére également que la résolution du probléme direct (donc aussi
du probléme inverse) utilisant la méthode de Fourier (décrite en II.4.1.a)
est une méthode performante en télédétection puisqu'elle isole 1'inertie ther-

mique comme facteur, lorsqu'on calcule le flux K %% (0,t) (d'aprés II.26).

b) Variation de la couche profonde

D'aprés ce qui précéde (équation (32)) la nature de la couche de surface inter-
vient dans les modifications des températures et flux de surface lorsqu'on mo-
difie la nature de la couche profonde. Or lorsque K et c; varient de sorte
que le produit Kjc; reste constant, T, et ¢ ne sont pas décelables ; donc

a fortiori si Ky et c, varieit avec Kpcy = Kjcj = constante. I1 est donc

inutile de vérifier numériquement les ordres de grandeur de T. et ¢. dans ce cas.

Par contre, si Ky et ¢y varient de sorte que 1'inertie thermique du milieu

profond devienne différente de celle de la surface, c'est-3-dire qu'on n'a plus
de milieu homogé&ne équivalent, (32) montre qu'on peut alors observer des varia-
tions non négligeables de températures 3 la surface. Il convient donc d'estimer

numériquement ces variations.

Dans ce but, nous avons simulé 5 terrains hétérogénes de type b) &tudié en ITI.1.4
avec (Ko+d) (cot+p) # Kgcy = Kyjcqy pour différentes épaisseurs des couches. lLa
conséquence de ces essais est que l'on peut observer des valeurs tr&s importan-
tes pour T, si 1'hétérogénéité est forte et ceci d'autant plus que 2] est faible.
La figure III.2 illustre des profils de Top pour 27 = 0.25 m et %9 = .0.75 m. Comme
on peut le voir, les différences (Te peuvent €tre tré&s grandes (comparer 3 la
table III.1). La figure III.3 donne la méme chose pour £; = 0.5 m et %9 = 0.75m oii
1'on observe que méme pour de grandes différences de sols, si %2q est voisin de

0.5 m, 1'hétérogénéité sera difficilement décelable en surface.
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Fig. III.2 : Températures de surface Ty correspondant aux sols hétérogénes
non homogénéisables suivants : surface fixe : sable /K cy = 1026.1, d'épaisseur
2] = 0.25 m. Couche profonde variable : de vK,c, = vKjcy a YKgep = 3127
(correspondant i de la dolomite) d'épaisseur %9 = 0.75 m.

A ’ B C D
cy,Ky c1,Kyq c1.K1 c1.Kq
-E];E. p =0 p = 1.5x10 p = 1.5x10° p = 1.5x107
Ki*+A | A =0 A =0 A =1 A =2
Py=P =YKjc1=vKycy Py = 1068 Py = 1758 Py = 2245
E F G
C],K] C],K] c1,Kq
p = 1.5%109 [p = 1.5x%10> p = 1.5x10°
X =3 A=4 A= 4.43
P, = 2644 Py = 2990 Py = 3127

ol Py = V(K]+A)(c]+p) et avec c] = ¢y = 1.8x106, K1 = K2 = 0.585 (MKSA)

29 =0.25m, 2y = 0.75 m, Ty = 285 °K.
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Fig. II1.3 : Méme légende que la figure III.2 mais avec L = 0.5 m et
22 = 0.75 m.
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Remarque : Bien évidemment, méme dans le cas oli il y a un sol homogene

équivalént (taBle II1.1), les profils de T(x,t) en profondeur varient

avec K et c. Nous ne les présentons pas ici afin de ne pas alourdir le

texte.

I1I.1.6. Inte'r'prétation ‘'du probléme inverse : sol homogéne lé plis ‘proche
‘d"un 8ol hétérogéne

Soit un terrain hé&té&rogdne quelconque (3 couches ou mon). Si 1'on néglige

les erreurs de modéle, la température vérifie les équations

ete,t) 22 - L [kex,e) ) -0 (46)
K(0,1) $20,t) = #g(t) 47)
T(0,t) = Tg(t) (48)
et 1'on peut noter

by = - K(L,£) 2% (1,0) (49)
Ty = T(L,t) (50)

respectivement le flux et la température i la profondeur x = %. Dans les
Gquations (47) et (48), Tg(t) est la température de surface mesurée TmeS (t)

et dg(t) est dgal a $(TMeS,t) = F,(TMES) + I @, (T7e5) .

Dire que ce terrain admet un sol homogéne &quivalent, au sens envisagé pré-
cédemment, c'est dire qu'il existe des constantes c et K telles que pour

tout Tg(t) et tout ¢pg(t) la solution Ty de

a2
e o1
2T
= K-a—;{' (O,t) = ¢S(t) (52)

T(O,t) = Ts(t) (53)
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vérifie de plus

Ty
= K-B—X_ (zgt) = ¢2

Tl(l,t) = Tz

Donc, ceci sera vrai en particulier pour Tg(t) = THeS(t) et
¢s(t) = %%(Tmes) + 3 P P (TMe8). Les constantes c,K,p seront donc solu—
. k

tions des problémes inverses (II.34) et (IT.35) pour lesquels ils donnent un

minimum nul, puisque (51), (52) et (53) sont vérifiées pour t e[b,f].

Conséquence 7 et définition

Si un terrain hétérogéne admet un sol homogdne équivalent (par exemple terrain
d couches de mémes inerties thermiques), les coefficients du sol homogéne

équivalent seront solution du probléme inverse (qui aura alors un minimum nul).

Si par contre il n'existe pas de sol homogéne équivalent, nous adopterons
comme définition de 1'inertie thermique constante é&quivalente et comme d&fini-

tion des coefficients py les solutions du probléme inverse.

Cette définition est loisible dans la mesure oii dans les cas oii il existe

un sol homog&ne &quivalent, on retrouve ses caractéristiques et dans le cas
oli on ne peut physiquement définir un tel sol, le probléme inverse en définit
un qui, au sens des mesures de surface, est par construction le plus proche
(pour la norme de LZ(O,T), d'aprés (II.34) ou (II.35)).

Rémarque
Si la ré&solution de (I1.34) conduit 3 un minimum non nul, cela peut s'interpré-
ter comme le signe de 1'h&térogénéité du sol (en admettant qu'on est sGr des

mesures et du mod&le).

C'est-3-dire que:si“éo, Kos Po minimisent (II.34), on a pour x > 0 fixa,
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2
min H J(X,T,p,C,K)” + ” J(O,'T,p) ” 2
p,C,K LZ(O’T) Lz(osT)
- 3 Tpgreort |12, + 130,10 12
L=(0,T1) 12(0,1)
= ey * s 1o ll?
M 20,1 °"12¢0,1) G4)

py représente yn terme source (pour la couche {b,xﬂ) dans 1'équation de 1la

chaleur et py un terme de flux additif.

Autrement dit, 1'hétérogénéité du sous-sol revient formellement & transformer
(51) et (52) en

9T _ . 3%r _ ey

¢t -Kim= 5 () erenk %%(O,t) + $(T7F () ,po) = po(E) (55)

. "i‘ ;

c'est-3-dire qu'un sol hétérogéne est &quivalent (en ce qui concerne la

résolution du problé&me inverse) 3 un sol homogéne (co,Ko) contenant un terme
. . o0 3

source de den51te-%£ en W/m dans la couche [b,x] et un terme p, de flux

additif en surface.

Ainsi, nous donnons une définition de 1'inertie thermique homogénéisée pour des
sols hétérogénes oll cette notion n'avait pas de sens. Il faut noter que cette
définition est alors lide aux modéles thermique et de flux.

Sens physique de la quantité R(x) = |lpl(x)‘|22 + ||p0||2 ;
L°(0,1) 12(0,T)

- Sur le plan théorique. Si les mod&les sont exacts et si les mesures sont cohé-

rentes, R est nul sur un milieu homogéne. Il a &té montré que R est nécessai-
rement différent de zéro sur sol hétérogéne. Ainsi R donne une "mesure" de
1'hétérogénéité du milieu bien qu'elle n'apparaisse pas dans la radiométrie.

- Sur_le plan pratique, les choses ne sont pas aussi simples car les sources

d'erreurs sont multiples. On se propose ultérieurement d'&tudier ce point sur

des exemples pratiques.
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III.1.7. Résultats numériques de 1'inversion sur des sols hétérogénes

Récapitulons les résultats qui précédent de fagon i mettre en &vidence les

cas dans lesquels un milieu & couches se comporte en surface différemment d'un
milieu homogéne. Ceci ne se produit que dans le cas oii les inerties thermiques
des couches sont différentes (III.1.4, conséquence 4) et oii la couche de sur-
face n'est pas trop épaisse (en fait ne dépasse pas une 8paisseur de 1'ordre
de 50 cm (TII.1.5). I1 sera intéressant de voir alors dans ces cas les valeurs

obtenues par la méthode d'inversion pour 1'inertie thermique.

D'autre part, lorsque les couches ont la méme inertie thermique il existe un
sol homogéne &quivalent caractérisé par (18) et (19). Si la couche de surface
est peu &paisse, (27 € 50 cm) il sera inté@ressant de voir les valeurs obtenues

par la méthode d'inversion pour K et ¢ (voir conséquence 2, en III.1.3).

Dans les essais numériques, nous avons simulé de faibles erreurs sur les données
d'entrée de fagon 3 pouvoir calculer les coefficients optimaux Qopt de la
stabilisatiqn : Op = Oy, = 0.01°C, ogy = O W/m2. Toutefois, pour des faibles
erreurs, les résultats obtenus en fixant les matrices Qopt égales 4 1'identi-
té ont fourni des résultats trd&s voisins. La table III.2montre 3 titre d'exemple

1'écart entre les résultats obtenus dans un cas.

‘Table III.2 : Ecart relatif pour le calcul des inerties thermiques calculées avec
Qopt calculé 3 chaque itération et Qopt = Id pour un sol & 2 couches défi-
nies (en MKSA) par :

]

l18re couche : 2; = 0.1 m, K 1.383, cy = 1.727x106
28me couche : 27 = 0.4 m, Ky = 2,683, ey = 2.727x106

valeurs initiales : K(0) = 2.2, c(0) = 1,9x106

Itéré n° 1 ' 9 17 20

Ecart relatif 32 . 1.67 . 27 . 27

a) Cas ol il existe un milieu homogéne &quivalent

On prend dés‘milieux a2 couchés d'épaisséurs 21 =0.2met 25 = 0.6 m et

de méme inerties thermiques. On constate alors (table III.3) que les valeurs obte-
nues pour K et c dépendent des valeurs initiales introduites, mais que vKc

donne toujours —aux erreurs numériques prés qui sont de 1'ordre de 2 i 3%-

1l'inertie thermique commune des 2 couches.
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On remarque également que si l'une des valeurs initiales est K(o) = ¥

(conductivité du milieu homogéne équivalent donnée par (19), c(0) quelconque
Y]

ou c(@) = ¢ (donné par (18)) et k(o) quelconque, les valeurs obtenues sont
B v . . w(0) (o) . . v: -

alors K= K et ¢ = ¢ ; mais s1 K\9/ et ¢ sont arbitraires, seule 1'iner

tie thermique calculée est correcte.

Ces résultats confirment la conséquence 2 de III.1.3.

Table I11.3 : Capacités et conductivités thermiques calculées pour différents
milieux. KC0), c(0) sont les valeurs introduites. Le milieu homogéne &qui-
valent est défini par K = 1.157, ¢ = 2.064x108 et /e = vKjc; = y/Kpcp = 1545
(en MKSA). Les erreurs relatives sont calculées par rapport i c,K.

K c . YKe
valeurs 1.16 2.06x108 1545
initiales
valeurs ) 4 4o 2.121x10° 1528
.calculées
erreurs .
relatives 12 7% 2.7 % 1.1 7
valeurs 6
K; = 1.383 | initiales 2.019 2.06x10 2039
¢y = 1.727x10°
Ky =1.097 My 1.121 2.097x106 1534
¢y = 2.177x10 e
errequ 39 6 % 0.7 7
relatives
yaleurs 1.545 10° 1545
initiales
valeurs 2.397 0.983x106 1535.8
calculées
erreu¥s 73 Z 43 z 0.6 z
relatives
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b) Cas oili_il n'existe pas de milieu homogéne &quivalent

Conformément & la conséquence 6, les résultats obtemus ici seront pris comme
définition. La table IIT.4 consigne les résultats obtenus pour 3 sols hétérogénes

d couches (n'admettant pas de sol homogéne &quivalent).

-~

Table III.4 : Inertie thermique homogéne équivalente pour des séts 3 couches
n'admettant pas de .sol homogéne &quivalent, Ces résultats sont obtenus avec
les mémes valeurs estimées K(0) = 7.5, e¢(0) = 1.9,10° donc v&k(0)c(0).= 3775
d la lére itération avec Q = Id. R est le reste de la minimisation pour x = 0.6 cm.

Réf. ' A B C :
Ky = 0.5852 K| = 0.5852 K1 = 0.5852 I['x; = 0.5852
_ 6 Ly “ea 156 _ 6 5 _ 6 0.2 m
¢y = 1.8057x10 .c1 .= 1.8057x10 c1 = 1.8057x10 c1 = 1.8057x10
Ky K2 = 1.5852 . Ky = 2.5852 6 K2 = 5.016 é. 0.6 m
cq 1 | c2 =.1.9562x10 cp = 1.9562x10 | ¢2 = 1.9562x10

/Kic; = 1018 /K|c)
- vKaep

1028 /Kicq = 1028 YKicq = 1028
R, = 2.8 W/m? 1761 - VKpcp = 2249 Kycp = 3132

valeur calculéde :vKc = 1038 VKe = 1048 vKe = 1072 (unités MKSA)
R/Ro = 2.3 R/Ro = 4.6 R/Ro = 6

D'autres essais pour différentes valeurs initiales k(o) etﬁc(o) ont été effec~-

tués et ont conduit aux résultats ci-dessus i moins de 3,5 % prés. Notons pour

interpréter ces résultats que le facteur de pénétration du milieu (clel) est

Y Z < 94x102n =0.1mn.
Cw

On remarque que 1'inertie thermique homogéne &quivalente est tré&s proche

de celle de la couche de surface. Nous avons calculé 1'inertie thermique pour
un terrain 3 deux couches oli 1'inertie thermique la plus faible est celle de la
couche profonde . Les résultats conduisent 3 la méme conclusion !

i moinsg de 3 Z prés, 1'inertie thermique calculée est celle de la couche

de surface. Le minimum R de (56) apparait encore comme une mesure de 1'hétérogé-

néité du sol.

ITI.1.8. Sol homogéne le plus proche d'un sol hétérogéne donné pour des

L'objet de ce paragraphe concerne les sols hétérogénes quelconques et ne
s'intéresse plus aux mesures de tempdrature de surface mais aux mesures de
profils de température en profondeur. Comme on 1'a vu en II.5.5, les campagnes
de mesures sur le terrain comportent des mesures de ce type, entre autres pour

justement déduire une température de surface indépendamment de mesures d'émis-
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sivité par une extrapolation en surface des mesures en profondeur.

Conformément 3 la définition générale donnée dans 1'introduction de la troi-
siéme partie, on peut définir un sol homogéne équivalent 3 un sol h&térogéme
par rapport d des mesures de températures en (x,t). Nous n'aborderons pas

la question de 1'existence (peu probaﬁle) d'un tel sol d'un point de vue théo-
rique, mais nous allons encore définir un sol homogdne "le plus proche” du

sol hétérogéne donné par rapport & ces mesures (en fait, comme on le verra,

nous ne pourrons définir qu'ume classe de sols ayant la méme diffusivité

thermique).

Considérons le probléme (I1.8). Ce probléme admet une solution unique T(x,t)
dont une expression est donnée par une série de Fourier (uniformément conver-
gente vers T(x,t) sur [b,{]x[b,r] si Tes(t) est de classe c2(0,t), ce que
nous supposons). Cette solution est donnée par (24), (25) et nous la noterons
Thom(x,t).

Si maintenant le sol est quelconque, homogéne ou non, soit Tmesuré(x t) le
profil de température réel que 1'on peut mesurer pour xé[O,Z] et t e[O,'r].

Alors si le probléme

min || T(x,t) - Tmesuré(x,t)”
¢k 1200, 19%(0,2)) 0

admet un minimum non nul pour des valeurs constantes c et K, c'est qu'il
existe un sol homogéne (c,K) donnant le profil de température T(x,t) le plus
proche (au sens de L2((0,1)x(0,%)) de la température réelle. Plus 1'écart
entre THOM et TMESUré gors grand, plus le sol pourra étre considéré comme

inassimilable 3 un sol homogéne en ce qui concerne les profils de température.

En fait le probléme (56) ne peut fournir c¢ et K séparément comme on le

voit sur (II.8) mais seulement la diffusivité d = %. Ce probléme a été dis-
crétisé en (38). Nous présentons ici ce type de mise en &vidence d'hétérogé-
néités sur différents sols en montrant fig. 4,5,6, 1'écart entre thom(q, t)

et Tmesuré(o’t) oii cette derniére valeur est obtenue 3 partir d'extrapolation

polynomiale en x d'ordre 4 3 chaque instant.
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Fig.IIL4: On considére un terrain i 2 couches avec £y =0.2m, 29 = 0.6 m

ol Ky = 0.5852, ¢y = 1.805_7x106 et oli 1a couche profonde est définie par
(Kz’fz) = (Kj,cqp)en a), (Kp,c2) =(3.585,].95x106)en b),(Kz,c2)=(4.3585,l.95x106)
en"¢)’

Les valeurs mesurées de T(xi,tj) ont été prises pour xj = 1072 m, x3 = 4x10™2m,
X3 = 8x1072 m et ty = oh 1h .7 23h,

Trgel est le profil de temp@rature de surface, Ty, le profil de température
de surface du sol homog&ne le plus proche. Le cas a) est le cas homogéne.

Les valeurs calculées des diffusivités homogénéisées sont respectivement
d = 1703 cas a), d = 1665 cas b), d = 1656 cas c), en MKSA,
(On observe une erreur sur d de 3 7 sur le cas a) qui est le cas homogéne).
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Fig.TII.5:En pointillés, temp&rature de
surface du milieu réel (mesures Niamey,82)
en continu, température de surface du sol
homogénédisé. Les tempé&ratures en pro-
fondeur sont mesurées & Xy = 1072 'm,

%9 = 2x1072 'm, x3 .= 4x1072 m, chaque
heure durant 24 heures.

(La température de surface du milieu

réel est calculée par extrapolation
polynomiale de d° & chaque instant).

Fig.II1.6 : Méme légende que la fig.
II1.5 sur les mesures de la Crau avec X|=
6x10”2m,x2=24x1O—Zm,x3=0.1m,x4=0.39m.

Le décalage entre les courbes est le
signe d'un sol assez hétérogéne.

i . 3 : &4 d. (IO—-,,mz. sec_:?l)

Fig. III1.7 : Comparaison du profil
mesurd de diffusivité (Niamey, 82)
GL/ et de la diffusivité constante calculée.

10
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Remarque @

En II.5.5 nous avons comparé ces méthodes pour le calcul de T(O,t) pour des
sols homogénes. Il est clair que pour des sols hétérogénes 1'extrapolation
polynomiale garde son sens alors que THOM pe donne que la meilleure approxi-

mation homogéne de TMESUTE(y ¢),

Les températures de surface TROM(0,t) et mmesuré g ) sont compérées pour

des cas de terrains 3 2 couches, fig. III.4 , pour les mesures in situ (Dugdale)
et al, 1982) dans le Sahel fig. III.5, et poﬁr lés mesures in situ de 1la Crau
fig.II1.6. La figure III.Snbntre par exemple que la zone de la Crau ol ont &té
faites les mesures de température en profondeur est trés hétérogéne puisque
le sol homogéne le plus proche donne une température de surface trés &loi-
gnée de la température réelle. Ceci ne semble pas 8tre le cas des mesures

du Sahel pour lesquelles la diffusivité (constante) calculée (par (38))

est compar&e au profil de diffusivité fourni par Dugdale et al., fig.III.7.
On remarque qu'elle correspond 3 la moyemnne des 15 premiers centimétres.

La diffusivité calculée par (38) pour les mesures en profondeur de la

Crau ne semble pas significative (on trouve 529x10% m2/sec.)

ITI.2. HETEROGENEITES DE SURFACE

Ce qui précéde est essentiellement basé sur le moddle de flux ¢(T,p) et
implicitement sur la fagon dont on obtient la température de surface 3 partir
du radiométre (loi de Planck). Or ces lois sont &tablies au niveau du sol
pour ¢ et pour des corps homogénes en &quilibre thermique pour la loi dommant

la température de surface i partir de la luminance mesurée par le radiométre.

L'un des problémes de base de la télédétection est d'étudier 1l'extension a

toute &chelle de ces lois. Cette extension est en général implicitement admise
dans les travaux de télédétection (voir toutefois Becker et al. (1978, 1980, 1983),
Becker (1981), Seguin (1978), Becker et Seguin (1985)). Mais elle ne va absolu-
ment pas de soi ef la plupart des grandeurs fondamentales que 1'on utilise n'ont

méme pas de signification i toute &chelle, comme nous le verrons.
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En III.1 nous avons examiné des sols hétérogénes composés de couches horizon-
tales homdgénes. Pour ces sols, la température .de surface et les caractéris-
tiques de surface sont les mémes d'un point 3 un autre du pixel. La température
de surface mesurée sera donc la méme quelle que soit 1'altitude de la mesure
(aux effets atmosphériques prés qui ne sont pas pris en compte dans cette dis-
cussion et n'interviennent que comme des corrections). Par exemple, que si-
gnifie la température de surface mesurée lorsque la surfacé est hétérogéne ?
La température &tant une grandeur définie pour un corps homogéne en &quilibre
thermique, la notion de température effective pour un milieu hé&térogéne est

d définir et de plus il faut montrer qu'une telle notion est opératoire, c'est-

d-dire qu'elle peut entrer dans des mod&les représentatifs des observations.

De fagon générale nous définirons (au ler paragraphe) ce que doit &tre un mo-
déle valable 3 toute altitude (ou échelle) et nous montrerons que les mod&les
communément utilisés ne sont pas valables & 1'&chelle du satellite. Au para-
graphe 2 nous verrons que méme si toutes les grandeurs &taient mesurables &
toute altitude, les modéles usuels ne pourraient s'étendre i toute &chelle.

Nous donnerons ensuite deux définitions possibles de la température de surface
homogénéisée pour un corps hétérogéne (paragraphes 3 et 4) et nous &valuerons

au paragraphe 5 l'erreur d'homogénéisation pour le mod@le de rayonnement net.
Enfin au paragraphe 6 nous discuterons comment on peut définir les flux de
chaleur sensible et d'évapotranspiration i toute &chelle ainsi que les solutions

homogénéisées du probléme inverse.

I11.2.1. Les problémeés de 1'extension spatiale des modéles

Considérons un ensemble donné de grandeurs liées les unes aux autres. Dans ce
qui suit, on appellera ensemble des situations reliant ces grandeurs, . un

ensemble A d'expériences réalisables avec ces grandeurs.

Pour élaborer un mod&le reliant ces grandeurs et valide dans A, on doit alors :

a) Disposer d'appareils de mesure de ces grandeurs donnant des résultats pour
toute situation de A (cela implique 1'existence d'une dimension spatiale et

temporelle caractéristique des mesures).



III-33

b) D'une relation mathématique définie sur A.(cette relation mathématique

sera le modéle mathématique représentatif de 1'ensemble des situations de A).

Un modéle sera alors adopté si
¢) Pour chaque réalisation d'ume situation de A, les mesures de toutes les
grandeurs intexvenant dans la relation sont (3 la précision des instruments prés)

en accord avec celle-ci.

d) Aucun traitement algébrique de 1a relation ne doit contredire des résultats

établis par ailleurs,

On appellera un tel modéle un modéle du ler ordre et un modéle d'ordre n+! sera
un modéle oli une ou plusieurs des mesures des grandeurs (dans a)) sont obtenues

non par des appareils mais par des modéles d'ordre < n.

Enfin, si R(g],...,gp) = S(gp+],;.,,gn) est le modéle exprimant les grandeurs
Bls+++s8p d partir des grandeurs mesurées 8p+1s+++»8ps On appellera modéle
approché & e prés un modé&le dont les valeurs calculées sont 3 ¢ prés les va-
leurs mesurées ; plus précisément tel que

mes mes

alc cal
¢ C) - R(gp+] s-":gn )” <€

”R(g] ye ."’gp

pour une norme donnée.

Bien entendu, cette définition succinte de mod&le ne prétend pas 3 la généra-
1lité, mais est nécessaire pour &clairer la suite (pour des définitions générales

destinées & &tablir une structure d'ordre sur les moddles voir Aris, 1978)).

Les modéles pour H et LE que nous avons rappelés dans la premiére partie ont

bien entendu respectd ces régles.

En effet, il existe des instruments de mesure permettant d'obtenir, & 1'&chelle
locale, les grandeurs intervenant. Il s'agit par exemple des fluxm@tres, anémo-
métrés, thermocouples, radiomdtres et des appareils particuliers permettant
d'étudier le couvert végétal tels que les chambres d'assimilation (pour 1la
photosynthése des feuilles), porométres (pour les résistances stomatiques),
évapotranspirométres (permettant la mesure directe du flux de vapeur d'eau)...

(voir Perrier, 1976, Perrier et al., 1975).
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L'ensemble A des situations d'application du modéle est nécessairement contenu
dans 1'intersection des domaines superficiels d'utilisation de chaque instru-
ment. Ces domaines sont trES'variaﬁles puisque par exzemple, le radiom@tre donne
de 0 3 plus de ]06-métres dés>va1eurs~moyennes de luminances de la surface
(nous négligeons toujours 1'atmosphére !) alors que 1'anémométre donne la vi-
tesse du vent sur une trés faible surface (les problémes d'échelle sont & ce
sujet trés étudids ; voir par exemple Schertzer et al. 1983), le thermocouple
donne une température sur quelques-mm3 et qué nous &tendons i quelques m3

(ou m?) (13 aussi 1l'extension n'est pas sans problémes, Schértzer et al. 1981)
etc... La condition a) est donc remplie dans le domaine d'intersection des

domaines d'utilisation des instruments de mesure.

Une discussion détaillée du domaine spatial (et temporel) de validité du modéle
de LE est faite dans Perrier (1976), Itier et al. (1977) et Seguin (1978) (voir
aussi Huband et al., 1985), qui conduit 3 admettre la validité du modéle de O m
d 3 m au—dessus du couvert et}sur quelques diz%ines de m? (les échelles dépendant
du type de végétal). Mémes conclusions pour le flux de chaleur sensible H. Les
conditions b) et c¢) sont donc remplies 3 1'échelle considérée. On peut montrer

qu'il en est de mé€me pour d).

On peut donc dire que les conditioms a), b), c¢), d) ci-dessus ont &té remplies

jusqu'a présent et que i 1'échelle de quelques m2

pour la surface (fig. III.8),
les modéles de H et LE précédents sont valides (1l'altitude a de validité
d'observation de ces grandeurs dépend de l'angle d'ouverture instantané des

radiométres).

L'échelle temporelle des phénoménes est la méme pour le satellite qu'au sol,

de 1'ordre de 1'heure, (voir par exemple Perrier, 1976) ; nous n'en parlerons

plus.

En écrivant H + LE = pl‘(l(T) + (pZ(FZ(T) + pB‘PB(T) ol les p sont des constan-
tes rélativés i la surface Sz (de quelqueS‘mz) nous affirmons qu'ad e = quelques
W/m2 prés, cette modélisation redonné 1és valeurs instrumentales, donc ce modé-
le approché 3 ¢ prés, satisfait encore a), b), ¢), d), et 1'on peut considérer
que les pp (résultats du probléme inverse) sont des caractéristiques du sol

3 1'échelle considérée i éa[p, 3364 ﬁﬂ et S de quelques m? ou dizaines de m2

au plus (figure ITI.8).
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Fig. III.8 ‘
A
i

Mais & 1'échelle vue par le, satellite il n'en est plus du tout de méme car
la condition a) précédente ést violée puisqu'il n'est plus possible de mesu-
rer toutes les grandeurs intéressantes si 1'on maintient rigoureusement les
mémes modéles de H et LE donnés par les relations (I.7) et (I.9). En effet,
les instruments permettant la mesure des résistances (dont les p,sont des
moyennes) n'ont aucune validité i 1'&chelle de plusieurs centaines de m2 ou
de km?. Puisque la condition a) est viol&e, la condition ¢) n'a méme plus de

sens.

Ce que nous venons de dire des flux H et LE est vrai aussi des modéles donnant

le flux de rayonnement net Ry qui s'8crit au sol (a = 0)
Ry(m) = (1 - a(m)) Rg(m) + o ex(m) T,*(m) - o e(m) T(nh

pour m € Sj.

Or les appareils de mesure validant cette relation donnent des résultats

acceptables 3 quelques métres au maximum. (Quant aux thermocouples domnant 1la
température de quelques mm3, la signification des mesures qu'ils domnent.pour
o 2

quelques m“ est déja tr&s ambigue) (cf. Vauclin, 1982).

Conséquence 8

Les modéles usuels des flux utilisés dans les premiére et seconde parties ne

-

peuvent &tre considérés comme des modélisations 3 toute &chelle.
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Parmi les instruments précédents un seul donne des mesures valides & toute
échelle (si 1'on fait abstraction de 1'atmosph&re), c'est le radiométre qui
posséde la facultd d'intégrer 1'énergie regue : a l'échelle a, la luminance

mesuréz est (pour une longueur d'onde A donnée)

ua(L,) = [ 1, 4w,
ol éwa est 1'élément d'angle solide d'oli le radiométre voit 1'élément homogéne
dSa de la surface Sa et Q(Sa) = fS dwy (fig. I1I.8). C'est une propriété

a

sur laquzlle nous reviendrons.

k]

La plufart des travaux de télédétéction sous—entendent généralement que les
modéle: sont valides si 1'on remplace chaque grandeur par sa moyenne sur la
scéne Sa, comme on peut le justifier pour la luminance. Nous allons voir que
méme ¢’ l'on ad ettait qu= 1'on di pose d'instruments de mesure de ces moyemnes
de fag n 3 sati faire le :ritére a; précédent et si 1'on maintient les rela-
tions (labqrées i 1'échelle locale, les conditions c¢) et d) ne seraient pas

valables. Cela implique que les modéles locaux ne sont plus valables 3 1'&chelle

considérée.

II1.2.2. Les problémes de 1'exteénsion spatiale d'un modéle avec
mesures a toute &chelle

Nous supposerons dans ce paragraphe que nous disposons d'instruments de mesure
valides 3 toute échelle pour chaque grandeur intervenant dans un modéle.

Nous verrons que dans ces conditions on ne peut en général garder le méme mo-
déle valide & toute &chelle.

Appelons S la sc@ne totale d'une région et S5 la scéne visible (par exemple
par le radiométre) i 1l'altitude aé[O, amax—.l , (fig. II1.8). Il faut noter que

-~

Sz est directement reliée 3 a par une relation du type

Sz = azdw éos3e
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ol dv est 1l'angle solide instantané ~d'analyse du radiométre et 6:1'angle d'obser-

vation (cette relation est plus complexe si le radiomé&tre se déplace).

Si a = aj, on est 3 1'échelle de 1'expérimentation locale (ou terrain), c'est-
a-dire en fait, de 1'élaboration du modile. Consid&rons des grandeurs (pour
fixer les idées, deux) a(m) et B(m) mesurables en chaque point m & 55 et dont

on observe une mesure ua(d)' et u (B) a 1'altitude a E[O, 3max-,| .

Soit, d'autre part, une loi f €laborée 3 1'altitude a = ay reliant les gran-
deurs o, B 3 une grandeur u(m) = f(a(m), B(m)), en tout point m € S,.
Alors le probléme de 1'extension spatiale de la loi f peut se schématiser de

la fagon suivante (figure ITI.9).

f 5
a(m), B(m) >  u(m) = f(a(m), B(m))
{
ug Ha
uaLf(u,B)]
\ 7
Ha(a), ua(B) : - f(ugle), ny(B))
f

Fig. III.9

Dire que la loi f est valable i toute &chelle (ou altitude), c'est dire que

pour tout aeﬁ), amax-.[’ on a
f(ug (@), pa(B)) = py(£(a,B)) (57)

Or ceci est en général faux .

‘Exemple 1
a(m) = e(m), émissivité et B(m) = T(m), température mesurées au point m de la

surface du sol (a = az). Considérons la loi f reliant la luminance spectrale
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3 la température et 1'émissivité u(m) = £(o,B) = Lx(m) = eRA(T) oti

dqa->

R, (1) = =1 (58)
da.

exp(iiﬂ -1
est donnée par la loi de Planck avec
dy = 2hc? ( = 3,74 10° W/n? %)

(59)
h .

dy =% (=1,439 10° 5("K)

h &tant la constante de Planck, c la vitesse de la lumigére et k = 1,38 ]0_'23
Joules/K est la constante de Boltzmann. La mesure n, est définie par 1'inté-

gration radiométrique

f u(m) dwp (60)
Sa

a(® = 775,

oli duy est 1'élément d'angle solide duquel on voit la surface caractéristique

du point m et Q(Sa) = [ dwa. Or, Ry n'étant pas linéaire en T, il est clair

que (57) s'écrit ici Sa

([ em dwg) * By( [ T(m) dwa = [ e(m) Ry(T(m)) du, (61)
Sa Sa Sa

et n'est pas vérifiée.

Conséquernce 9

Si 1'on définit 1la mesure y, par 1a moyenne (60), alors la tempé&rature moyemne
et 1'émissivitéd moyenne ne vérifient plus la loi de Planck i 1'échelle a > ay.

Cette loi n'est donc pas valable 3 toute &chelle, avec les paramétres moyens précé-
dents.

Remarque |

La mesure y, qui est la facon dont les données sont interprétées d 1'échelle a

peut 8tre considérée comme une mesure > 0 au sens mathématique du terme : Si u
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est une mesure » O sur 1'ensemble ;/’des parties de S, p, peut &tre définie par
=5 Ya

p(Sa N\'w)
aw) = BTN (62)

pourtué:ﬂa ensemble des parties de Sa, On a alors pour une fonction a,

va(a) = [ « duy et pour a =0, la méesure au sol est alors la mesure de Dirac

. . a
m = {60}0

Pour poser le problé&me de l‘ektension spatiale nous nous sommes limités # deux
grandeurs a et B8, mais &évidemment, on peut avoir une loi reliant des grandeurs

u = (ug... u) 3 des grandeurs a = (0j... uq) par u = f(a).

Donnons encore deux exemples oii le probléme de la spatialisation se pose de

fagon cruciale.

EXE'le' 2
Reprenons les notations des parties précédentes ol le flux s'écrit 3 chaque
instant
. q .
$(T(m)) = € (T(m))) 2 Pk (m) @y (T(m)) -(63)
=1

en tout point m de la surface du sol (on omet 1'écriture du temps t). Si 1l'on
veut définir la mesure u,(T) de la température 3 1'altitude a par la moyemne

}la(T) = m J.s T(Iﬂ) db.)a (64)

a

comme on 1'admet implicitement dans de nombreux travaux, alors le mod&le local
(en a = al) du flux ¢ rappelé en (63) n’est pas valable 3 toute &chelle, si
1'on prend comme variables i 1'&chelle a les variables moyennes définies par

(64). En effet, (57) n'est pas vérifiée car

Yol [ T@ duy) +
Sa

I ~Ma

(f P du') P [ T(m) du's)
k=1 Sa Sa

(65)
g orm) + 2 pe(m Pr(rm)]du'y
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. . . - dwa
- _ - - y =
i cause de la non-linéarité des ?k en T (avec dw', §1§;’)

Conséquence 10

Le modéle de flux généralement adopté et décrit dans la premi&re partie n'est
pas valable 3 toute &chelle si 1'on prend comme données d'entrée les données

moyennes définies par (64).

‘Exemple 3
Considérons le probléme inverse non-linéaire qui donne 1'inertie thermique a

partir des températures de surface T"®S(m), de 1'air Tair(m) et du rayomnement

net Ry(m) en un point m de la surface. L'application
f . -
TMES (M), Taip(m), Ry(m) — P = yK(m) c(m) (66)

n'est pas linéaire. Si 1'on considére les données a 1'altitude a comme les

moyennes données par (64) on n'a pas

£( j's T(m) dw', , fsa Tair(m) du'y , jsa Ry(m) duw'y = f’sa/K(m)' c(m) dw'y (67)
a

Les résultats du probléme inverse ne sont pas valables & toute échelle si 1'on
prend comme domnées d'entrée les données moyennes définies par (64) et que 1'on
définit 1'inertie thermique du sol hétérogéne comme la moyenne de l'inertie ther-
mique au sol.

Remarque 3 _
Nous avons pris 1'exemple du probléme inverse donmant 1'inertie thermique, mais

la conclusion est la méme en ce qui concerne le probléme inverse linéaire d cause

de la dépendance non linéaire des ¥) en TMeS,

Conclusion: Ce qui résulte de cette discussion est que méme si 1'on possédait
des instruments de mesure valides 3 toute &chelle, les modéles décrits ne

seraient pas extensibles d@ toute é&chelle.
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Donec, ou bien les mesures &tant valides & toute &chelle, on modifie le modéle
G.e. on doit.établir des moddles & 1'échelle a, qui relieront les données
d'entrées mesurées 3 cette &chelle et les résultats ne seront -valables que
paramétrés par 1'échelle a ; ou bien, si 1'on énténd garder les modé&les locaux
d 1'altitude a, 11 faut redonmer un sens aux paramétres A cette échelle (c'est-
d-dire modifier leur mesure pour chaque a, la mesure (60) n'étant plus valable

PoUr ces paramétres), -

Dans la suite, nous justifierons ce dernier choix : pour le flux de rayonnement
net, 1'instrument naturel étant le radiométre, nous-calculérons le décalage
entre ce que donne le mod&le local 3 1'8chelle a et la mesure 8 cette échelle
(II1.2.5). Pour le flux de chaleur’ sensible et d'évapotranspiration, nous jus-

tifierons &galement le choix du maintien 3 toute échelle du modéle loecal et nous

définirons une mesure des paramétres dépendant de 1'échelle a.

I1I.2.3. La température de surface et 1'émissivité homogénéisdes
'd 1 altitude a

La température &tant une grandeur définie par un corps homogéne en équilibre
thermique, on doit ten;ér dé donner un sens 3 la température "moyenne" de sur-
face pour un dqmainé Sa hétérogéne en émissivitd ét,én témpérature. Une telle
température moyénné n'ést nqllémént définie. Ce probléme a &t& discuté en détail
par F. Becker qui a défini dans (Béckér et al., 1978) pour la premidre fois un
facteur d‘hétépogénéité pour la tempé@rature et 1'émissivité (voir également
Becker, 1980, 1981). I1 semble d'ailleurs que cet important probl&me n'ait pas
été abordé ailleurs.

Une facon naturelle est alors de la déduire de 1la luminance de la scéne S,
(fig. III.8) mesurée par le radiométre, puisque, comme on 1'a vu, le radiométre
est un instrument de mesure 3 toute échelle. Autrement dit, la luminance mesu-
rée par le radiomdtre placé i 1'altitude a8 est bien (pour la longueur d'onde A

fixée)
Lya = By(Ly (m) (68)

od 1'on définit maintenant la mesure naturelle j, par (62) et
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1 |
ua (W) = grsy .fsa u(m) dug (69)

pour une grandeur u définie sur S;.

Par conséquent, si 1'on généralise la loi de Planck

-5
dy A7
L, (m) = c(m) L = e R,(T@), m &S, (70)

exp( 92 ) -1
P 3T

(oii e(m) et T(m) sont l'émissivité et la température en un point m de la surface)

3 des corps non homogénes en émissivité et température, on devra avoir

Ly = na(Ly) = € ' = Ry (D (71)

(On maintient donc ici le modéle local i une &chelle quelconque).

Ceci donne donc une relation que devront vérifier les grandeurs homogénéisées
€ et T. Parmi toutes les solutions, nous chercherons celles qui donnent € en

fonction de a et des valeurs e(m), m&€S, et telles que si e(m) = g, constante
pour m£&S,, on ait € = gg ; de méme, T ne devra dépendre que de a, T(m), mé€S,

et 1'on devra avoir T = Ty si T(m) = T, pour mé€S8,.

Pour cela, appliquons la formule de Taylor aux points (€,T) et (e(m), T(m)) 2

la fonction f(e,T) = eRy(T), on a

- - dRy . -
R, (D - e@ By (T@) = Ry (D (e - e@) + 5= (D T (T - T)
(72)

e Y. S
f BT [E-T@)E - c@)] +T— MF - T@)? + 0y
aT BTZ

et puisque 1'on veut que € et T soient tels que (71) ait lieu, en appliquant

Hg aux deux membres de (72), on a
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= R (T) [E - nalem))] + =% (T) t [T - up(t@))]

52 (73)

Ry - = 1 . %Ry 2,
+ =7 (D) uy [(T-T@)E - e@)] + € (T) u (T - Tm)) ™ + pa
9T
- Ry -
Les termes RA(T)’ sir-(T), ... ne s'annulant pour aucune valeur de T, on en
conclut qu'il n'existe pas de sol homogéne en &missivité et température de sur-
face équivalent 3 un sol hétérogéne donné, par rapport d des mesures radiométri-

ques de luminance.

Toutefois, si 1'on veut que 1'approximation homogéne (71) de (70) soit d'autant
meilleure que les fluctuations de T(m) et e(m), mé Sy sont faibles, alors on
devra prendre comme définitions de 1'émissivité et de la température de surface

i 1'altitude a :

€ = p,(e(m)) et T = g (T(m)) (74)

Ces grandeurs ne sont malheureusement pas mesurables 3 1'altitude a >> ag (si
1'on ne connait pas T(m) et e(m) pour m&Sy) bien que ce soient les &missivité

et température homogénéisées qui découlent de la généralisation de la loi de Planck.

On voit ainsi apparaftre un terme en général non nul dans (73) qui est @ nou-
veau un facteur mesurant le décalage entre la formule homogénéisée (71) et
la formule exacte. Ce facteur est 1ié & 1'hé&térogénéité de la surface en e et

T et 1'on a au ler ordre

2R, (D) = nale@ Ry(T@)] + 2, (75)
ol
3Ry _%Ry
Z = w @ np [T - T@)E - e@)] T—2 @ 1,[T - 1] (76)
B

Ordre de grandeur de Z; : au maximum d'émission, c'est—3-dire A = 10 p
L

et pour T = 300°K,
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2, = 107 (3,7 1072 3w, [(F - T@)?] + 1,6 p, [ - e@) (T - T@)]} o
=107 13,7 1072, (x@?) - T + 1,6Gualcm) T@) - D)

en W/n’.

Remarque 4

On voit dans Z1, 1'expression de la variance de T(m) et de la covariance de

e(m) et T(m) considérées comme des variables aléatoires sur Sj.

Exemple 4

Soit un pixel composé de deux surfaces vues sous le
méme angle solide, chacune homogéne en émissivité
et température selon la figure ci-contre. Alors les

valeurs homogéndisées € et T données par (74) sont

= _1 = _ 1
E=5(ep +€p) =0,85, T=x5(T) +Ty) =315°K

~ et 1'adoption de la loi de Planck 3 toute &chelle
= 0,8 € =0,9

= 320°K T, = 310°K

m
1

donne une erreur de

Z;, = 1,3 x 1074 W/m2

=3
1

ce qui correspond en température, d'aprés (71) 3 une erreur de 0,72°K, comme

on le voit, non négligeable.

II1.2.4. Température mesurée, température de brillance

L'extension (70) de la loi de Planck 3 toute échelle conduit & des expressions
3 grande &chelle ¢ et T (74). Mais, comme il a &t& dit plus haut, on peut
conserver exactement la loi de Planck. Dans ce cas, une autre définition de la

température homogénéisée de surface peut &tre la température de brillance
-1
Tg = By (3,(1))) (78)

oli Rl—] est 1'inverse de la fonction de Planck R,. Cette définition a 1'avantage

‘d'étre une grandeur mesurable & 1'altitude a mais a 1'inconvénient de définir
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une température dépendant de 1'émissivité moyenne.

. - e e Voo e .
Posons plus généralement pour une estimation € de 1'émissivité ¢ :

- L
¥ =g ("aé—“) (79)

et évaluons 1'&cart T - T odi T est la température homogénédisée définie en (74).

- _1maclyy - 2L, . o
Puigque (75) domme T = R ]G~E£—%?————L), par différence avec (79), on en

déduit au voisinage du maximum d'émission,
¥=T+6.32 +62(-¢), en°K (80)

donc 1'8cart entre la température mesurée par (79) et T est trés sensible 2
1'estimation € que 1l'on fait de €. Bien que dans la pratique actuelle en
télédétection, on utilise la température de brillance, (80) montre 1'insuffi-

sance de cette approche et justifie les &tudes sur 1l'émissivité.

Pour résumer ces deux derniers paragraphes, disons que (conformément aux deux
possibilit&s d'extension i 1'é&chelle a, décrites dans la conclusion de I11.2.2),
(74) et (79) nous donnent deux définitions de la température 3 1'échelle a mais

qu'aucune n'est vraiment satisfaisante.

En effet, (74) n'est pas une définition directement mesurable 3 ]'altitude
a >> a,, mais a 1'avantage d'avoir une expression reliée i ses valeurs ponc-

tuelles au sol, ce qui permet de calculer T & partir des mesures locales.

La définition (79), par contre, est calculable i toute échelle, vérifie

exactement la loi de Planck, mais n'est pas une définition intrinséque car
- . ., N = = =

elle dépend de 1'estimation € et donc peut ne pas etre €gale 3 sa valeur au

sol si a ~» a,.

Ce probléme (instrumental) qui est aussi un probléme inverse capital, limite
beaucoup 1'extension spatiale des mod&les. Dans ce qui suit, nous considérerons
comme mesurables & 1'altitude a les grandeurs € et T, Toutefois, si 1'on

veut considérer la situation réelle actuelle qui est 1'estimation ¢ de T et ¥

par (79), on déduira des résultats sur T ceux sur T par (80).
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-~

III.2.5. Extention 3 toute éc¢lielle du modéle dé¢ flux de rayonnement net

Nous admettons donc que la mesure de 1'@missivité et de la température de
surface peut se faire i 1'altitude a par T et € données par (74) qui est

la relation définissant ces grandeurs 3 1'échelle a.
g

Rappelons que pour chaque point m &Sy,
Re(m) = (1 - a(m) Rglm) + 0 c,tm) T, (@) - o e(@) T (81)

Le rayonnement net est un flux d'énergie. Donc s'il se mesure d une altitude

a, on en mesure la moyenne
Ry = Ha(Ry(m)) (82)

D'autre part, certains satellites mesurent le rayonnement (I-a)R; & 1'altitude

a, qui n'est autre que

ua[(1 - a@m)) Rgm)] =1 -, (a@)]Rg (83)

car RG(m) peut &tre considéré comme constant sur le pixel (on note o 1'albédo
pour distinguer de 1'altitude). Puisque toutes les grandeurs de (83) sont
mesurables 3 toute &chelle a, sauf p(a(m), en posant la définition de 1'albédo
d 1'altitude a :

a = u(a(m)) (84)

la relation (83) conduit donc au modéle

(1 = )R = (1 - E)RG (85)

valable 3 toute échelle a.

Le méme raisonmement conduit 3 poser la définition de 1'émissivité relative

de 1'air égale &

€, = uale, (m)) (86)
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et au modéle 3 1'é@chelle a :

o €, Ta4 =0€, Ta4 (87)

car on peut considérer T, constant sur le pixel.

Par contre, le terme de rayonnement de la terre, s'il &tait effectivement
mesuré 3 1'altitude a aurait la valeur ua[b e (m) T(m)f], Donc en maintenant
le modéle local i 1'échelle a, on aurait, compte tenu de 1'émissivité & et

de la température T & 1'échelle a :
- & :
0 ET =pyfo e(m Tm)"] + zgy (88)
ol la différence entre la valeur mesurable et la formule homogén&isée est
2 = b0 T 1 [(F - e(@) (T -~ T@))] + 60 & T2 p,[(T - T(m))> (89)
RN a a

Donc en définissant Ry homogénéisé par la formule

FN=(1-3)RG+o§'aTa“—oE_T7‘ (90)
on commet 1'erreur ZRN sur la valeur mesurée

Ry = ny(Ry(m)) + Zpy 91)
Si 1'on reprend la situation de l'exemple 4, on a

By = 1a(Rg(m)) + 2,2 W/m. (92)

Les résultats numériques montrent que les extensions & toute échelle de la
loi de Planck et du modéle pour Ry sont acceptables en t&lédétection, mais

ne sont pas exactes.
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Remarque 5

Si 1'on adopte comme valeur de la température homogénéisée la température de

brillance ¥ donnée par (79), le flux de rayonnement net devient
ﬁN = (1 - a)RG +2krga.Ta4 -0 ¥ (93)

- LV n . . = —
oi e(resp. €,) est une estimation de € (resp. ).

On calcule aisément que

Ry - nalRym] = Zpy (94)
avec
Tpy *€0(E, - e—a)Ta" e PR - + 4 P EF-D 95)

30 13 G - ca @ - T@)] + 60 T2 u[(T - T@m) 3
et d'aprés (80), au voisinage du maximum d'émission, 3 300°K, on a en W/m2

Y~ 460(c. - E.) + 82(c -F) + 38 Z
RN a a ; L (96)

v 4,6 u[@ - e@ @ - T@)] + 0,3 u[& - T@)?]
avec Zj, donné par (77).

V)
Si 1'on reprend les données de 1l'exemple 4 avec une estimation € = 0,8 et
sans erreur sur £, on trouve un décalage Zpy entre le modéle (93) et sa va-

leur mesurée de Zg, = 13 W/m? (comparer & (92)). Le rdle de 1'estimation ea

de €3 est capital.

Le probléme se pose différemment en ce qui concerne les flux de chaleur latente

et d'évapotranspiration | puisque ces grandeurs sont les inconnues du mod&le.
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1I1.2.6. Définition des flux de chaleur sensible et d'évapotranspiration

3 1'altitude a. Solutions homogénéisées du probléme inverse lingaire.

Dans ce paragraphe, nous supposerons que 1'hétérogénéité du sol n'est qu'en
surface mais que le sous-sol est homogéne (fig. III.9) (1'émissivité, par

contre, varie sur S;).

Fig. II1I.9

Pour H et LE les modéles adoptés au sol sont

H(m) + LE(m) = pj(m) P + [py@@ Fp(T@)), + p3(m) Fy(T(m))] (97)

pour m€S,, a = ag (i.e. a GEO, 334 m]).

Le membre de gauche &gal au flux ¢(m) - Ry(m) est mesurable 3 1'échelle a par
ua(H(m) + LE(m)) = u,(¢(m) - Ry(m)) ' (98)

Par contre, comme on 1'a vu en III.2.1, aucun des appareils de mesure des

pp(m) au sol ne peut donner de r@sultats 3 1'échelle a. Le mod&le (97) ne peut
étré valable 3 toute échelle d'aprés les exigences que nous avons imposées

pour un modale. Nous devons donc (III.2.2) soit dé&finir un modéle pour chaque a,
soit conserver le méme modéle en définissant pour chaque a une mesure des py.
Or nous avons une mesure des py a4 1'échelle a (par inversion avec données
mesurées 3 1'échelle a). Nous conserverons donc le modéle (97) en donnant une

définition des py & chaque échelle. Nous posons done

Définition : Les coefficients de résistance & 1'échelle a >> ay seront les

constantes Dy, 'ﬁi, f)'é, solutions du probléme inverse.
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A
. T = e
m_l};n Ik 53 (0,8) - & py Py (T(E) - F, TN || i) (99)

Fa
oli T est la solution du probléme

3T ‘32T .
¢ —(x,t) - K—= (x,t) = 0 x€|0,2
ore - x 23 ol
T(0,t) = T(t) (= ua|Tm])
(100)
T(L,t) = Ty

+ condition initiale

On notera P, cette solution qui dépend de a.

A
. oT = - . -
La fonction K-%;(O,t) - TB(T(t)) gtant 1ide aux mesures, (99)

montre que cette définition minimise 1'écart en W/m? par jour) entre le modéle

H+ LE = T py o, (T(6)) (101)
k
et les mesures.

Le modéle (101) est donc maintenant un modéle d'ordre 2 pour les py d'aprés
1a définition de (III.2.1).

Remarque 5

Si, comme on le suppose, les fonctions ¥ (T(t)) sont indépendantes, les py

sont définis de fagon unique.

‘Remarqué 6
Cette définition redonne la définition usuelle lorsque le sol est homogéne

en surface puisqu'alors T = TMeS est indépendant de mé€ Sa. Il en est de

méme lorsque a > a,.
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Remarque 7
Au lieu de prendre la définition (99), (100) des py, on aurait pu prendre

pa comme solution du probléme

V =
min || Tp(0,¢) - T(D)]| ,

(102)
P L%(0,1) AR

v

oil Tp est la solution du probléme (100) oii la 28me &quation de (100) est

remplacée par

- R 320,1) = Fo(D + o (D (103)

Remdrque 8

. s s Y NN . =
On aurait pu définir p, = (p;, Py, p3) solutions de (99), (100), ol T(t)
eut été remplacé par 1'autre température de surface homogénéisée T donnée

par (79).

Pour résumer ce paragraphe, disons que nous proposons un modéle de flux a

1'altitude a, qui est
$o(T) = Ry + £ By F,(T) (104)

oﬁ-ih est donné& par (88), et les py définis par (99), (100).
Les grandeurs p, = (Py» Pp» D3) sont donc des "propriétés du sol i 1'altitude a".

Cela définit donc de nouveaux problémes : comment associer les ordres de gran-
deur de p, aux propriétés globales (i.e. vues 3 1'altitude a) du sol ("humidit&",
"résistances",,..) et comment relier p,, si c'est possible, aux valeurs au

sol pa=ag(m) , mES,. La réponse n'est triviale que pour les sols homogénes
(si 1'on fait abstraction de 1'atmosph&re) puisque dans ce -cas, on a pout

tout a 2 0, p, = pa=azﬁm).
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III.3;'HETEROGENEITES'HORIZONTALES

Aprés avoir examiné 1'homogénéité du mod&le de flux pour des terrains hétérogénes
en surface mais de m@mes capacité et conductivité thermiques, nous allons montrer
qu'il n'existe pas de terrain homogéne é&quivalent & un terrain i hétérogénéités
horizontales (fig. III.10) par rapport i des mesures de température et de flux
faites 4 1'altitude a >> O.

I1I.3.1. Invalidité du modéle thermiqueé local pour un milieu 3 hétérogénéités

hiorizontales vu a 1'altitude a

Un tel milieu peut &tre représenté par la figure III.1O.

Fig. III.10.

Tabbagh (1977) a montré en utilisant une méthode de Fourier bidimentionnelle
que 1'influence sur la température de surface d'une séparation verticale de
deux sols distincts ne se fait sentir que sur quelques décimétres (fig. III.11).

Ces résultats ont été confirmés d'une facon différente dans (Raffy et al., 1980).

AN

—d

777 TTTRNSSN NN

Fig. III.11 : La distance d d'influence de la faille est de 1'ordre de quelques
dm au plus.
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Dans ce qui suit, nous considérerons des terrains décrits par la figure III.10,

juxtaposition de terrains différents homogénes en profondeur..

En utilisant 1'analyse de Fourier et les notations du chapitre III.1, soit
Ay la matrice de transfert. (cf. (13)) de chaque milieu k de conductivité et
capacité thermiques K et cy. La température homogénéisée observée i 1'altitude

a est alors

ua(T(m)) L m—é;y z Tk dmk (]05)

ol Ty est la température de surface du milieu homogéne k. De méme le flux 3

1'altitude a est

1

ng(¢(m)) = STEM) E ¢y duy (106)
En posant Xy = - s Xy =
P (0,0) ¥ (2 w)

les transformées de Fourier de la température et du flux 3 la surface (x = 0)

et en x = &, on a d'aprés (10) et (11)

X = A | X, , N (107)

Donc s'il existait un milieu homogéne c,K de matrice A donmant en surface

1

X = I d

aGy | M G (108)
on aurait
s x dw =alx (109)
a(sy) | Tk Tk L

d'ol, d'apraés (107),

=1 -1 -1
AT =ty DAy du (110)

k
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Or, d'aprés (13),
- /Criw
ch 2 cilm_ L sh 2 ;
ke Yiw v cxKk k
k (111

- o ckiw ' ckiw
viw JckKk sh % / K ch 2,/ Ky

Donc la matrice A™! ne peut avoir la forme de 1'inverse d'une matrice de trans-—

fert que si tous les milieux ont les mémes coefficients thermiques.

Conséquence 12

I1 n'existe pas de milieu homogéne &quivalent (par rapport & des mesures de

température et flux de surface) 3 un milieu 3 hétérogénéités horizontales.

I11.3.2. Milieux voisins, matrice de 1'hét&rogénéité

Comme en III.1.4, considérons deux milieux (fig. III.12) vus de 1l'altitude a

c,K cap 5 KX

Fig. III.12

sous un méme angle solide, pour simplifier 1'é@criture et raisonnons sur les ma-
trices de transfert inverses. Supposons d'abord (fig. III.12) que le milieu total
goit homogéne, c'est-d-dire p = 0, A = O.

La matrice A™! du milieu homogénéisée s'écrit d'aprés (111) : A-}O 0) = A'](c;K).
]

Si 1'on fait maintenant p # 0, X # O,

chfay + chlag
—'_1 _‘_] ]
A, T2 | (112)
/EK (VK,c,shla] + YKycy shlag chfa; + chfay
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/ ciw [/ (c¥p)iw _ _
avec a; = J ¢~ N az = —ﬁ_—r N Kp =K+ ) » €g =c +p

D'oll
e S e SR 113
A (ps2) A (0,0 H(p)l) (113)
ol H(p,1) est, au ler ordre en (p,}A) :
/ciw [ ciw 2 ciw
A < sht X X chf X
= l 2- - l
. / ciw ciw ¢iw
Riwc chf < 2 - sh? =
(114)
0 - ) shf £
iw c K
1 .p A
- 2 (c * K
/iw /Ke she 211-{‘3 )

qui est encoré une matrice caractérisant 1'hétérogénéité (comparer 2 (33)),
pour un milieu vu i 1'altitude a. Les deux matrices du membre de droite de (114)
ne sont nullement négligeables ce qui confirme que A”! ne sera une matrice de

transfert que si p = 0, A = 0.

8(0,w) -1 1)
Le terme additif sur le vecteur X = : = A "(c,K) di 3 1'hétéro—
w(osm) ll’g,
généité est donc
0
X, = H(p,A) { (115)
by

Remarque 9
Si 1'on modifie les caractéristiques du sol de fagon que les inerties thermiques
des deux terrains restent les m@mes, on a au ler ordre % + %'= 0, donc le terme

additif en surface X; di a3 1'hétérogénéité n'est pas annulé. Or s'il existait
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un milieu équivalent & inertie thermique constante P relide par une formule
quelconque & Py = /Kc et Py = J(K+1) (ctp), on aurait P = £(?{,Py) avec nécessai-
rement, si Py = P, P = £(Py,Pp) = Py = P, (on néglige 1'atmosph&re) . Or X. ne
s'annule pas dans ce cas si p et A # O et n’est négligeable que si p ét A lé sont.
Donc, si 1'on admet que les variations de la température de surface sont essen—
tiellement dues aux variations de P = YKc (et trés faiblement & celles de K et ¢,

voir table III.1), on peut affirmer que

Conséquence 13

I1 n'existe pas de formule reliant les inerties thermiques P; = VElc] et

P, = /(Ki+p)(c1+p) 3 une inertie thermique P d'un sol qui donnerait les mémes

température et flux mesurés 2 1'altitude a, au ler ordre en X et p.

Remarque 10

Cette conséquence n'est pas &quivalente 3 la conséquence 12. On pourrait en effet

-

avoir un terrain non homogéne 3 inertie thermique constante.

Cela dit, on doit se poser la question d'&valuer la matrice X1 correspondant

a un probldme thermique (i.e. du type (111) la plus proche de ) T A”D dwy.
Q(Sa) i  k K
Ce probléme est celui de

min (| K100 - gry 2 A7 dull (116)

oli 1a norme matricielle est la norme associée & la norme euclidienne.

Ce probléme qui n'admet pas de solution conduisant 3 une expression simple de

c et K en fonction des ¢ et Ky sera revu au paragraphe suivant (remarque 14).

Notons toutefois que compte tenu des ordres de grandeur de K et c on peut

écrire
1 1
b 4 im b4 CkKk
A—l = ek
k

Yiw verKy 1
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ce qui condu1t al’ unlque équation Vg = JckKk eSk, d'od

Vs

1 1 .
I Ogp dwy = I . dwy (117)
2(8a) i Q(Sa) o

Le membre de gauche n'est autre que la transformée de Fourier de T;{ Si 1'on
fait 1"hypothése "extrémement grossidre ‘que le flux ne varie pas sensiblement
d'un point & un autre de S, (par exemple qu'il est dii essentiellement au flux

solaire) on a Usi = ¥g et (117) donne

o= ( 1 ¥ dwk
8 Q(Sa) /EEEE

=3

Yoq | (118)

et 1'on retrouve une proposition faite par Becker (1978) pour 1' 1nert1e ther-

mique &quivalente :

1 1 5 dwle
s SERUCT VI S

(119)

La table 5 donne les résultats numériques fournis par la méthode inverse pour
le calcul de 1'inertie thermique pour un sol i deux milieux, lorsqu'on néglige
les effets d'influence (fig. ITI.11) latérale des deux milieux. La domnée

d'entrée est la température de surface moyenne Tg = I Tx dwg. La compa-

Q(S )
raison du résultat numérique obtenu pour 1'inertie thermlque avec (1]9) et

la moyenne des inerties thermiques (nullement justifiée d'ailleurs !)

1
e 1):( Ky (120)

justifie 1'approximation conduisant i (119).
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Table III.5 : Calcul de l'inertie thermique i partir de la donnée de températures

de surface moyennes T = TEM) I Tk dw, pour des sols composés de deux milieux
a) k

homogénes cBte 3 cote.
(Résultats en MKSA °K).

sol sol
2=08m||, A 285 °K
o i (%es valeurs initiales de ¢ et K ont &té les
moyennes c¢gtci , Ko+Ki )
) 7

Sol A, : ¢ = 1.727 x 10° & = 1.383 /Kc = 1545
Sol Aj : ¢ = 1.077 x 105 & =0.683 VKc = 858
Sol Ap : ¢ = 2.577 x 108 K =2.483 /Kc = 2530
Sol A : ¢ = 2.727 x 10° K =2.683 +Kc = 2705
Sol Aj : ¢ = 3.227 x 106 K =3.183 /K¢ = 3205
Sol Ag : ¢ = 3.717 x 100 K = 3.983 /Kc = 3848
Sols : [RolR2]  [Ao[A3]  [RoJAa]  [Ao]As]
VKe calculd 1166 1906 1974 2161 2370
/RS par (119) 1103 1919 1967 2085 2205
Ecart relatif 5.77% 0.66% 0.36% 3.6% 7.4%
YKe par (120) 1202 2038 2125 2375 2697
Ecart relatif 3 7 6.47 7.17% 9 7 12 7
Remarque 11

Cette table montre &galement 1'imprécision croissante des formules (119) et (120)
avec 1'augmentation de 1'hétérogénéité comparée 3 la valeur calculée.

Ces formules qui cherchent i définir une valeur "moyenne” de 1'inertie thermique
liée directement d 1'échelle locale (a = ay) deviennent inadaptées au fur et &

mesure qu'augménte 1'h&térogénéité du sol.



ITI~59

"III.3.3. Inertie thermigue 3d 1'altitude-a

Comme on 1'a vu en I11.3.1, il n'existe pas de milieu homogene équrvalent a
un milieu 3 hétérogénéités horizontales, c'est-a-dire que si en chaque po1nt m
de la surface Sj, T(m) et ¢$(m) sont les temperature et flux correspondant a un
modé&le thermique monodlmens1onne1 (en x), les moyennes observees T = ua(T(m))

et ¢ = ua(¢(m)) ne sont des profils de surface pour aucun m111eu homogene (c,K).

Ainsi, comme pour les flux H et LE, non seulemént aucun appareil dé mesure
d'"inertie thermique" d'un milieu hétérogéne i 1'échelle a >>0 n'est concevable,
mais la notion ‘méme d'inertie thermique d'um milieu hétérogéne doit étre défi-
nie. Comme en ITI.2.6, nous ferons le choix (le seul abordable) de maintenir

le modéle thermique et de définir une mesure de 1'inertie thermique & 1'&chelle a.,
D’oii

Définition

L'inertie thermique d'un milieu hét&rogéne vu 3 1'altitude a sera la solution

du probléme inverse non lindaire (II.34).

Cette définition permet ainsi de donner un sens 3 1'inertie thermique d'une
ville, d'une région semi-submergée, etc... Le probléme qui en résulte &tant bien

entendu de raccorder ces valeurs 3 des grandeurs significatives.

Remardue 12

L'existence et 1'unicité de la solution de ce probléme n'est vérifide que numé-
riquement,

‘Reémarque 13

Cette définition redonne la définition ordinaire pour un sol homogéne. Il en est
de méme si a + ay.

Remarque 14

On constate aisément que cette définition de 1l'inertie thermique s'exprime comme

1A ks = = Lo 5 cbcenronyll = minll {20 ) (%))
min|| A ' (c,K)Xy ~ wv— % A 7§ (¢}, K )Xy|| = min - .
e,k CHE e,k \bg(c,K) Ve
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Les valeurs de c et K définissant 1'inertie thermique d 1'&chelle a donnent donc
une approximation de la matrice A"l(c,K) du modéle thermique le plus proche
transformant (TZ) en (T;) (celle-ci &tant définie par (116)).

¢2 ¢s
Enfin, une conséquence essentielle de la définition précédente est la suivante.
Placons-nous 3 1'altitude a au-dessus d'un sol nu hétérogdne. La température T(t)
déduite du radiométre ne satisfait alors pas & un modé&le thermique homogéne, donc
le minimum de (II.34) définissant 1'inertie thermique & 1'altitude a ne sera pas
nul. Soit ||pa||ce minimum. Ce nombre met en &vidence 1'hétérogénéité du sol,

alors qu'aucun appareil ne peut la déceler (en particulier le radiométre donne
la température T(t) pour tout le pixel).

Ainsi, cette caractérisation de 1'hétérogénéité semble plus r&aliste pour la
télédétection que les mesures statistiques faites au sol (du type Vauclin, 1982,
Brunet, 1984). Toutefois, ces &tudes pourraient permettre de relier les grandeurs
statistiques mises en &vidence au sol aux valeurs de llpa||. Nous avions déji

souligné ce point en III.1.6 pour les sols hétérogénes 3 couches.

Ce point fera l'objet d'études ultérieures.



CONCLUSION

Les méthodes de simulation présentées pour les transferts de chaleur dans le
sol ont permis de montrer qu'un modéle conductif 3 une couche (tenant compte
des deux premiers mdtres d'atmosphdre et d'une végétation rase dans 1'expression
du flux de surface) peut rendre compte des flux de chaleur dans le sol et de
l1a température de celui-ci. Donc, 3 partir de valeurs agrométéorolbgiquesﬁdonhées

on a pu faire des simulations réalistes.

Nous avons ainsi pu définir et résoudre le probléme inverse donnant des flux
de surface et l'inertie thermique pour un sol homogéne avec des mesures de tem-
pérature de surface du sol, de 1'air & 2 m, de vitesse du vent et du rayomnne-
ment net. Nous avons montré que ce problZme est instable et donné des méthodes
de stabilisation. Les essais numériques par simulation aussi bien que sur des
données ‘expérimentales obtenues 3 1'échelle terrain sur plusieurs sites diffé-

rents ont montré la validité des méthodes inverses stabilisées.

Mais pour donner un sens aux résultats précédents, il a &té nécessaire d'étudier
le rdle de 1'hétérogénéité du sol sur les mesures de température et flux de
surface. Nous avons précisé la notion couramment sous-entendue en télédétection
de sol homogéne &quivalent. Nous avons montré que sauf dans des cas exceptionnels,
il n'existe pas de sol homogdne &quivalent 3 un sol hétérogéne donné par rapport

3 des mesures de temp@rature et flux de surface.

Nous avons donné des procédés de mise en évidence numérique et théorique de
1'hétérogénéité basés sur des mesures radiométriques (sans faire appel & des me-
sures statistiques de terrain), alors méme que 1'image du pixel est homogénéisée
par le radiomdtre. Ce point n'a &té que suggéré d'un point de vue théorique et

numérique et mérite s@irement une étude spécifique que nous ferons prochainement.

L'extension spatiale ‘en surface nous a conduit 3 décrire ce qu'il faut attendre

d'un mod8le en télédétection et en avons déduit deux catégories de résultats :

a) La loi de Planck reliant la mesure de la luminance radiométrique d'un
corps homogé&ne en &quilibre thermique 3 sa température de surface nécessite la
définition d'une température et d'une émissivité homogénéisées relatives & un
pixel. Les exigences de la modélisation nous ont conduit & proposer deux défini-
tions pour la température et 1'émissivité homogénéisées : Soit 1'adoption de la

température de brillance du pixel qui conduit 3 des décalages importants



sur la modélisation des flux, soit une définition de la température et de 1'émis-
sivité moyennes qui a 1'avantage d'@tre indépendante de 1'altitude de la mesure

de luminance, mais fait que la loi de Planck n'est alors plus exacte.

b) Quel que soit le choix pour la définition de la température homogénéisée,
aucun des modéles usuels de flux & la surface du sol n'est valable & toute

échelle pour un sol hétérogene.

L'évaluation quantitative du décalage di 3 1'hé&térogénéité pour la loi de
Planck et pour le flux de rayonnement net montre le caractére fondamental des

dtudes faites et 3 faire sur 1'émissivité.

Enfin, nous avons dé&duit de cette &tude la nécessité de définir des grandeurs

3 1'altitude a, 3 partir d'un modéle (partiellement) substitut 2 1'instrument de
mesure. Cela nous permet par exemple de domner un sens 3 l'inertie thermique, a
1'évapotranspiration ou la chaleur latente d'un paysage urbain, d'un terrain par-

tiellement sous eau, etc...

D'une fagon générale et au-deld des questions que nous venons de mentionner,

se dégage une problématique propre & la télédétection : 1'étude de l'interpréta-
tion de mesures en fonction d'ume variation continue de la distance & 1'objet.

A cette étude est nécessairement reliée, comme on 1'a vu, sous une forme originale

propre i la télédétection, 1'étude des problémes inverses et de 1'homogénéisation.

Bien siir, de nombreux travaux restent i faire pour affiner ce travail. Mentionnons-
en quelques uns. Par exemple, les &tudes sur 1'hétérogénéité, bien qu'elles dé-
bouchent sur des conclusions générales, ne sont faites (sauf dans un cas examiné

en IIT.1.8) que sur des sols i couches ou des sols 3 hétérogénéités horizontales.

D'autre part, la définition de grandeurs 3 1'altitude a et la possibilité@ suggérée
de quantifier 1'hétérogénéitéd d'un sol 3 partir du satellite ne réoriente-t-elle
pas certains espoirs des mesures statistiques de variabilité in situ pour lier si

possible leurs résultats aux grandeurs d 1'échelle a.
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Enfin, la définition des grandeurs 3 1'altitude a >> O par la solution d'un
mod&le inverse soul&ve de nouveaux problémes dans 1'interprétation de ces gran-
deurs et l'usage qu'on peut en faire : les résultats quantitatifs de ce travail
sont 1i8s au choix d'un modéle (thermique et de flux). Nous avons testé la
stabilité des résultats par rapport aux mesures ; mais qu'en est-il par rapport
au modéle, en particulier les grandeurs définies 3 1'&chelle a prendraient-elles
les mémes valeurs avec un autre modéle ? Un essai trds partiel a &té fait dans

ce sens en II.5.3, mais ce probléme reste aussi 3 étudier dans son ensemble.

Notre démarche et les problémes associés, bien que rencontrés dans un tout autre
domaine et 3 d'autres &chelles, sont néammoins exactement résumés dans la for-
mule suivante (de Planck, cité par Max, 1972) :

"Une grandeur physique se définit bien plus exactement par une é&quation
que par une mesure ; mais en procédant de la sorte on renonce au fond
4 connaitre la signification propre de .la grandeur en cause, tout en
lui conservant son nom, ce qui entrafne facilement des imprécisions et
des malentendus".






APPENDICE

Mesures faites & Niamey les 6-7 mai 1982, Ces résultats sont les résultats

obtenus aprés interpolation temporelle 3 partir de 21 heures de facon 3 avoir

un pas de temps régulier.

temps

en b Tg "C. Ua m/s .eafZ - Ry Vo2 .G Wn™2 . RgWm~2 RN ~ G
0900  32.6  41.6 3.6 56 195 123 456 ?2
1000 34.3 50.1 3.9 48 305 162 656 143
1100 35.3 57.7 3.7 38 382 182 800 200
1200 38.7 63.9 2.6 26 420 200 886 220
1300 39.8 67.6 2.1 19 404 194 903 210
1400 40.7 68.5 2.1 14 360 137 853 223
1500 41.0 64.3 2.0 8 277 83 752 194
1600 41.3 58.4 2.2 6 172 20 597 154
1700 41.0 547  1\8 6 68  -28 347 96
1800 39.3 47.2 14 7 -30 -97 139 67
1900 37.9 40.4 1.0 8 -83  -109 0 26
2000 35.0 36.5 0.1 23 -85 =101 0 16
2100 34.0 33.7 0.2 28 -75 -97 0 22
2200 33.3 32.2 2.3 33 ~70 -73 0
2300 32.7 31.4 2.2 40 -65 -73 0
0000 31.6 30.6 1.6 42 -62 -71 0
0100 31.2 30.0 1.5 42 -60 -70 0 10
0200 29,8 29.4 1.2 4k -57 -70 0 13
0300 29.5 28.9 0.8 50 -55 -63 0 6
0400 28.9 28.6 0.5 47 -55 -58 0 3
0500 28.7 28.2 0.4 49 -55 -55 0 0
0600 28.9 28.0 0.5 50 -53 -50 0 -3
0700 29.7 29.0 0.5 50 -10 -20 58 10
0800 32.2 34.3 0.7 51 56 37 175 19
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