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DETERMINATION DE L’HUMIDITE DU SOL DANS LE BASSIN VERSANT DU
MACKENZIE A PARTIR DES DONNEES SATELLITAIRES AMSR-E

CHAOUCH, Naira

RESUME

La présente recherche vise ’estimation de ’humidité du sol dans le bassin du fleuve
Mackenzie, situé dans le territoire du nord-ouest canadien en utilisant des données multi-
satellites captées dans les domaines des micro-ondes passives, le visible et I'infrarouge.
L’approche proposée s’articule autour de deux étapes principales. La premiere étape vise la
détermination de I’humidité du sol avec les données de température de brillance du satellite
AMSR-E mesurées en bande C ( 6,9 GHz) en utilisant un modele de transfert radiatif.
Comme les mesures in situ ne sont pas disponibles sur la zone d’étude, pour atteindre
I’objectif de cette étape, on fait appel a des sources externes d’information. En se basant sur
la sensibilité du signal micro-onde aux paramétres de sol et de la végétation, une méthode
séquentielle est considérée pour calibrer le modeéle. Les paramétres de rugosité, de végétation
et I’humidité du sol sont déterminés par une méthode itérative qui minimise la somme de
I’écart au carré entre la température de brillance mesurée (AMSR-E) et la température de
brillance simulée avec le modéle de transfert radiatif. Une comparaison qualitative entre
I’humidité du sol estimée et les données NARR de précipitation et d’humidité du sol montre
une bonne concordance entre les deux sources d’information. D’une maniére quantitative, les

données NARR d’humidité du sol sont plus élevées que les humidités du sol simulées avec
les données AMSR-E.

Les résultats du modéle de transfert radiatif ont été obtenus a la résolution des données
micro-ondes passives AMSR-E en bande C, soit 50 km. Dans un deuxiéme temps, pour
améliorer la résolution spatiale des cartes d’humidité du sol, une nouvelle approche a été
proposée. L’idée de cette approche se base sur un indice de température/végétation TVDL
Cet indice est généré a partir de données de température de surface et de I'indice de
végétation NDVI, tous deux obtenus a partir du satellite MODIS. L’indice proposé a une
résolution spatiale de I’ordre de 1 km donc meilleure a celle des micro-ondes passive. Cet
indice donne une indication sur I’état de I’humidité du sol. Une relation lincaire négative
entre I"humidité du sol a 1’échelle du pixel de MODIS et I'indice TVDI correspondant est
considérée pour distribuer spatialement 1’humidité a I’échelle de 1 km. Cet exercice de mise
A Iéchelle du pixel MODIS a permis de développer des cartes d’humidité du sol a une
résolution spatiale améliorée. La validation de cette approche est réalisée en comparant
1’humidité du sol a faible échelle a des observations de précipitation, de température de ’air
et des mesures in situ de I’humidité du sol. Globalement, les résultats obtenus sont
acceptables.

1l a été prouvé au terme de ce travail que les micro-ondes passives en bande C, combinées a
d’autres données satellitaires possédent un potentiel intéressant afin d’améliorer la
cartographie de I’humidité du sol. Des recommandations et des suggestions pour des travaux
futurs sont identifiées a la fin de cette these.



SOIL MOISTURE RETRIEVAL OVER MACKENZIE RIVER BASIN USING
AMSR-E DATA

CHAOUCH, Naira

ABSTRACT

The present project focuses on the retrieval of surface soil moisture using multi-satellite data
from microwave, visible and infrared measurements over the Mackenzie River Basin, a large
northern basin located in Canada. The work is subdivided in two major steps. The first step
aims to estimate soil moisture and to monitor its change using AMSR-E 6.9 GHz passive
microwave data. To reach the objective of this work, a major issue to be resolved is the lack
of in situ measurements. Therefore, “external” ancillary data were used as a surrogate for in
situ data in retrieving soil moisture by inverting a microwave radiative transfer model. Based
on the sensitivity of the emitted microwave signal to soil roughness and to vegetation
parameters, a sequential method was applied to calibrate the model. The values of the
roughness parameter, vegetation parameters and soil moisture were adjusted iteratively to
minimize the sum of the squared difference between the measured AMSR-E brightness
temperature and the modelled brightness temperatures using the radiative transfert model.
Qualitatively, it was found that the variations of the estimated soil moisture compared well
with the soil moisture values imported from the NARR database, and a satisfactory
agreement was also obtained between soil moisture estimates and precipitation data.
Quantitatively, comparing the estimated soil moisture with the NARR data, a departure 1s
observed for high values of soil moisture. The AMSR-E soil moisture products are
underestimated as compared to the NARR estimates

In the second step, an approach is proposed for disaggregating the near surface soil moisture
estimated from AMSR-E using combined multispectral and multiresolution remote sensing
data. The approach combines the 56 km resolution AMSR-E multipolarization brightness
temperatures and the 1 km resolution MODIS Normalized Difference Vegetation index
(NDVI) and MODIS surface temperature data. The methodology is based on the correlation
between the temperature / vegetation index TVDI and the microwave near surface soil
moisture. This index has a 1 km resolution. A linear relationship between the 1 km soil
moisture and the TVDI was developed to provide the spatial variation of the soil moisture at
a finer scale. The estimated 1 km soil moisture was compared to the precipitation variation,
surface air temperature and measured soil moisture. A satisfactory agreement was obtained
and therefore the proposed approach improves the spatial resolution of the passive
microwave data.

Overall, it can be concluded that microwave data in combination with other satellite’s data
has the potential to improve a spatiotemporal variation of the soil moisture compared to using
passive microwave data alone. Recommendations and suggestions for future research are
identified at the end of this work.
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INTRODUCTION

De nos jours, on observe de plus en plus de catastrophes naturelles que I’on attribue a
I’occurrence des changements climatiques. On observe, par exemple, des périodes de
sécheresse dans des zones normalement humides et des pluies intenses provoquant des
inondations dans des zones séches. Les changements climatiques risquent de toucher ainsi
considérablement les ressources hydriques dans le monde. Le Canada, avec la plus grande
quantité d’eau douce au monde, est concerné par les changements climatiques (Stewart,
Leighton et Marsh, 1998). Une modification dans le cycle de I’eau peut affecter les
écosystémes et les activités socioéconomiques du pays. Il importe par conséquent
d’améliorer nos connaissances du cycle de 1’eau. L’étude GEWEX (Global Energy and
Water Cycle Experiment) du Mackenzie (Mackenzie GEWEX Study, MAGS) constitue la
contribution canadienne au programme international de compréhension et de modélisation

des cycles de I’eau et de ’énergie (Woo et al., 2008).

L’humidité du sol représente un paramétre essentiel pour les applications tant
météorologiques qu’hydrologiques. Il permet de valider les modeéles hydrologiques et une
meilleure prévision des conditions météorologiques (Engman, 1995; Pielke et al., 1999;
Schmugge, 1998; Wigneron et al., 2003; Wigneron et al., 1998). L humidité du sol présente
une variabilité spatio-temporelle importante. Dans le cas de bassins versants de large étendue
qui présentent une hétérogénéité spatiale importante comme le Mackenzie, objet de cette
étude, les images satellitaires représentent une source de données potentiellement utiles pour
la détermination de 1’état hydrique d’un bassin. Elles permettent de fournir une couverture

spatiale et temporelle importante des régions étudiées.

En télédétection, les hyperfréquences offrent une sensibilité a I’humidité de surface du sol.
Par rapport aux autres bandes spectrales, 1’atmosphere y est davantage transparente pour les
fréquences plus faibles que 10 GHz, la végétation est partiellement transparente et le signal

mesuré est indépendant de la lumiére solaire. D’une maniere générale, la forte sensibilité des
9



hyperfréquences a la présence de 1’eau leur confere un grand avantage par rapport aux autres
bandes de fréquence pour les applications dans le domaine de I’hydrologie (Jackson, 1993).
De plus, les satellites dotés de capteur en micro-ondes passives offrent une trés large
couverture spatiale et temporelle, ce qui permet une répétitivité de mesures de I’ordre d’un
jour et a ’échelle du bassin versant, ce qui est avantageux pour les études hydrologiques.
Enfin, la température de brillance de surface, qui est la variable mesurée par le capteur
hyperfréquences, est plus sensible a I’humidit¢ du sol qu’a la géométrie de surface
(Wigneron et al., 1998). Toutefois, la faible résolution spatiale de ces capteurs, de I’ordre de
50 km, rend difficile I’estimation de 1’humidité du sol sur des petits bassins versants, a moins

d’y appliquer une méthode de mise a I’échelle appropriée.

Cette thése se veut une contribution a ’estimation de ’humidité du sol a partir de données
micro-ondes passives et multi-sources, a différentes échelles de résolution spatiale. Le
chapitre 1 présente la problématique générale exprimée par I’étude MAGS qui a révélé la
nécessité de I’estimation de I’humidité du sol pour répondre aux besoins exprimés dans le cas
du Mackenzie. Une justification du choix des micro-ondes passives pour I’estimation de
’humidité du sol est aussi faite. L’intérét de 1’estimation de 1’humidité du sol y est expliqué.
Dans le deuxiéme chapitre, une description des données disponibles pour atteindre les
objectifs de la thése est présentée. Les mesures in situ ne sont pas disponibles et le recours a
des sources externes d’information est primordial. Les méthodes d’importation des données

et les traitements réalisés sur ces données y sont détaillés.

Une revue de la littérature sur les différentes approches de détermination de I’humidité de sol
est présentée dans le chapitre 3. Dans ce chapitre, la théorie du processus du transfert radiatif
est aussi détaillée. Cette étape permettra de cerner la méthodologie adoptée pour répondre a

la problématique posée. Les résultats qui en découlent y sont présentés.

Les méthodes de distribution spatiale de 1’humidité du sol a la résolution de MODIS a partir

des mesures de température de brillance en bande C sont présentées dans le chapitre 4. Dans



cette étape, une méthode de mise a I’échelle de 1 km x 1 km est détaillée et les résultats de

son application dans le bassin du Mackenzie sont présentés.

Enfin, au chapitre 5 une analyse de la contribution de ce travail de recherche au sein des
recherches présentes et futures est présentée et est suivie d’une conclusion générale et de

recommandations.



CHAPITRE 1

PROBLEMATIQUE

1.1 Introduction

En hydrologie et en météorologie, le contenu en eau de la couche superficielle du sol est li€
aux échanges d’eau et d’énergie qui peuvent avoir lieu entre le sol et I’atmosphere. Afin de
comprendre 1’évolution de la réserve hydrique dans les bassins versants nord, il importe de
maitriser et de modéliser la dynamique des processus hydrologiques et climatologiques. Dans

ce chapitre, I’intérét de I’humidité du sol est justifié et discuté.

Les satellites qui sont opérationnels et en orbite présentement sont multiples. La différence
majeure entre les capteurs de ces différents satellites est le domaine spectral dans lequel ils
opérent. Ce spectre s’étend du visible jusqu’aux micro-ondes communément, appelées aussi
hyperfréquences. De cette différence découle une application appropriée pour chacun de ces
satellites. Le choix du domaine de spectre pour I’estimation de I’humidité du sol est discuté

dans les sections subséquentes de ce chapitre.

1.2 Problématique

Les schémas de surface, qui sont en fait une représentation modélisée des échanges d’énergie
et d’eau entre la surface terrestre et I’atmosphére, existent dans les modeles climatiques et
sont graduellement incorporés dans les modeles hydrologiques spatialisés (Verseghy, 2000).
Les modéles hydrologiques qui incorporent les schémas de surface dits de premiere
génération sont incapables de reproduire les débits des cours d’eau dans certaines périodes de
]’année malgré qu’ils soient capables de reproduire les débits annuels des grandes rivieres. La
fiabilité de la modélisation de la représentation des processus qui génerent le débit est remise

en question. Afin d’améliorer la représentation du bilan hydrique dans le sol, des schémas de



surface de deuxiéme génération ont été développés (Verseghy, 2000). Ils permettent une

meilleure simulation des échanges d’énergie massique avec 1’atmosphere.

Dans cette optique, le schéma CLASS (Canadian LAnd Surface Scheme) a été développé par
Environnement Canada (Verseghy, 2000). L analyse des résultats générés par ces schémas de
deuxieme génération est réalisée a 1’aide du modéle hydrologique WATFLOOD qui a été
développé a I'université de Waterloo (Stewart, Leighton et Marsh, 1998). A cette fin, les
algorithmes de détermination de I’humidité du sol générés par CLASS sont incorporés dans
le modéle WATFLOOD qui estime le ruissellement. Le modele résultant, WATCLASS, tient
compte ainsi de la distribution verticale de I’eau dans le sol et de sa contribution dans la
simulation du comportement hydrologique dans le bassin. Le couplage des deux modeles a
été facilité du fait que WATFLOOD et CLASS utilisent la méme approche, appelée
I’approche des mosaiques, pour décrire I’hétérogénéité de la couverture spatiale (Soulis et al.,

2000).

Au Canada, le bassin versant du Mackenzie choisi pour tester des algorithmes d’inversions
d’humidité du sol, sujet de cette recherche, constitue 1’une des quatre régions sélectionnées
pour tester le modéle WATCLASS. Ce modéle présente une meilleure estimation du débit
pendant les mois humides et le sous-estime pendant la période seche. Dans le cas des régions
sans couverture végétale, le modele sous-estime aussi I’humidité du sol en profondeur par

rapport au schéma CLASS. Une sous-estimation de 1’évaporation est aussi observée (Soulis

et al., 2000).

11 faut toutefois noter que les données sur I’humidité du sol générées par CLASS n’ont pas
été vérifiées pour savoir si elles sont les plus représentatives de la réalité. Les constats font
ressortir la difficulté associée a la calibration des modéles hydrologiques distribués lorsque
les seules données disponibles pour effectuer la calibration sont les débits en riviere. Afin
d’évaluer I’apport du modéle WATCLASS, une source externe d’informations du profil de

’humidité du sol est primordial. La détermination de la distribution spatiale et temporelle du



profil de I’humidité du sol permet donc d’aider a mieux comprendre I’hydrologie des bassins

et a calibrer les modeles hydrologiques.

1.3 Le projet MAGS

Le projet MAGS (Mackenzie GEWEX study) représente la contribution canadienne au projet
GEWEX (Global) coordonné par le programme de recherche sur le climat mondial (WCRP).
Le Canada avec la plus grande quantité d’eau douce dans le monde se voit concerné par le
probléme global. Toute modification dans le cycle de I'eau est susceptible de toucher les
écosystémes et les activités socioéconomiques dans le pays. Le projet MAGS a pour but de
comprendre et de modéliser les cycles de I’eau et d’énergie du bassin du fleuve Mackenzie et
des régions froides en général. Cette étude permettra aussi de mieux comprendre les effets
du changement climatique dans les pays nordiques (Stewart, Leighton et Marsh, 1998; Woo
et al., 2008).

Le fleuve Mackenzie déverse un débit significatif d’eau dans 1’océan arctique. Cette
décharge joue un role important dans la régularisation de la circulation thermohaline des
océans. La circulation océanique est partiellement contrélée par les processus hydrologiques
et météorologiques qui ont lieu dans le bassin versant du Mackenzie. A travers I’étude
MAGS, il est question d’étudier les phénoménes qui influencent le cycle de 1’eau et des

transferts d’énergie dans cette région.

Dans sa premiére phase (entre 1996 et 2001), MAGS-1 avait pour but la détermination et la
compréhension des paramétres atmosphériques et hydrologiques qui affectent les processus
d’échanges d’énergie et de I’eau dans le bassin. Pour ce faire, il €tait question d’étudier les
paramétres météorologiques, hydrologiques et de surface caractérisant le bassin versant du
Mackenzie. Un résumé des résultats de 1’étude hydrologique est présenté par Rouse et al.
(2003). Un intérét particulier a été donné au phénomene de I'évapotranspiration et a

’évolution de la couverture de la neige.



La deuxieéme phase a porté sur I’intégration des différents processus dans les modeles, de
développer des modeles et de les appliquer pour comprendre les enjeux environnementaux et
sociaux. Pour ce faire, la modélisation des phénoménes hydrologiques et atmosphériques a
I'échelle des sous bassins et de tout le bassin du Mackenzie est au cceur de cette phase. Les
résultats de la premiére phase sont ainsi utilisés pour générer un modele qui couple

I'hydrologie, l'atmosphere et la terre (Woo et al., 2008).

14 Choix des micro-ondes passives

En télédétection, les hyperfréquences présentent quatre avantages pour les études
hydrologiques par rapport aux autres bandes spectrales telles que le visible: 1- I’atmosphere y
est d’avantage transparente pour les fréquences inférieures a 10 GHz, 2- la végétation est
partiellement opaque, 3- le signal mesuré est fortement dépendant de la présence de I’eau, 4
le signal mesuré est indépendant de la lumiére solaire ce qui permet de faire des observations

pendant la nuit et le jour (Jackson, 1993).

Dans le domaine des hyperfréquences, deux types de capteurs se distinguent, soient les
capteurs actifs et les capteurs passifs. Les capteurs actifs, tels que les radars a ouverture
synthétique (SAR) émettent un rayonnement incident et captent une partie du rayonnement
réfléchi par la surface terrestre. Les capteurs passifs détectent une partie du signal

naturellement émis par les surfaces.

Les capteurs actifs en hyperfréquences offrent une résolution spatiale €levée. Elle est de 30 m
pour SAR installé sur le satellite Envisat et peut atteindre 10 m pour le satellite canadien
Radarsat 1 et 3 m pour Radarsat 2. En plus de I’humidité de surface, le signal regu par le
SAR est influencé par plusieurs autres facteurs dont la rugosité de surface, la structure de la
végétation, I’angle de visée, etc. En contrepartie, cette haute résolution spatiale se fait au
détriment d’une couverture spatiale plus faible, rendant difficile leur application sur de

grands bassins versants tels que le Mackenzie.



Dans le domaine des micro-ondes (ou alternativement des hyperfréquences) passives, le
rayonnement émis du sol dépend entre autre de sa teneur en eau. La différence entre la partie
réelle de la constante diélectrique de I’eau qui est approximativement égale a 80 pour des
fréquences inférieures a 5 GHz et celle du sol sec est de 3,5 résulte en une variation de
I’émissivité du sol de 0,6 pour des sols saturés a plus de 0,9 pour des sols de température 300
K. Cette plage d’émissivité résulte en une variation de 90 K de la température de brillance
des sols nus mesurée par les capteurs. Sachant que le seuil de détection du bruit des
radiométres opérant dans les hyperfréquences est d’environ 1 K, le domaine des
hyperfréquences s’avére trés avantageux pour I’estimation de ’humidité du sol en surface

pour des sols nus (Njoku et Entekhabi, 1996).

Les capteurs de micro-ondes passives embarqués dans les satellites présentent une faible
résolution spatiale comparativement & ceux des micro-ondes actives. Par contre, la tres large
couverture spatiale permet une répétitivité de mesures de 1’ordre d’un jour, ce qui est
avantageux pour les études hydrologiques sur les grands bassins versants. En plus, la
température de brillance est plus sensible a I’humidité du sol qu’a la géométrie de surface.
C’est pourquoi, il est possible de filtrer les effets de cette dernicre a I’aide de simples

algorithmes (Wigneron et al., 1998).

La bande L correspondant a une fréquence variant entre 1 et 3 GHz, s’avére la plus
appropriée pour la détermination de I’humidité du sol. Cette bande de fréquence permet
d’atténuer ’effet de I’atmosphére et de mieux pénétrer le couvert végétal. Elle maximise la
profondeur de pénétration dans le sol qui contribue a la température de brillance mesurée.
Pour ces longueurs d’onde et pour des sols de faible 4 moyenne couverture végétale, la
température de brillance est davantage dépendante de I’humidité du sol (Wang et Choudhury,
1995). Mais pour des fréquences plus élevées que 1,4 GHz soit pour des longueurs d’ondes >
21 cm, les interférences avec les fréquences radio augmentent (Jackson, 1993; Wang et
Choudhury, 1995). Ces interférences, qui se produisent surtout prés des zones urbaines,
devraient étre filtrées du signal mesuré par le capteur. A une fréquence de 1,4 GHz, la

température de brillance est fonction de 1’humidité du sol a la surface (0-5 cm) et elle peut



étre ainsi utilisée pour estimer les variations spatiotemporelles de cette variable d’état du
bassin (Schmugge, 1998). Dans le cas des fréquences élevées (>15GHz), I’effet de diffusion
par la végétation est prépondérant et les corrections atmosphériques sont nécessaires

(Wigneron et al., 1998).

Dans la nature, la température et la teneur en eau varient en fonction de la profondeur dans le
sol. Dans la période qui suit la précipitation, la température de surface diminue suite a
I’augmentation de I’humidité du sol. Dans ce cas, la température augmente en fonction de la
profondeur. Par contre, durant la phase de sécheresse, la température de surface augmente
suite a I’humidité du sol a la surface qui diminue. Cette tendance est indépendante du type de
la couverture végétal du sol (Lakshmi, Jackson et Zehrfuhs, 2003). La modélisation de la
température de brillance doit donc tenir compte du profil de la température en fonction de la

profondeur du sol (Njoku et Kong, 1977).

1.5 L’humidité du sol

En hydrologie et en météorologie, le contenu en eau de la couche superficielle du sol est li¢
aux échanges d’eau et d’énergie qui peuvent avoir lieu entre le sol et I’atmosphere.
L’humidité du sol, définie ici comme étant la quantité d’eau présente dans les premiers
centimétres de sol sous la surface, est un paramétre important qui sert a I’estimation de la
répartition de la précipitation entre le ruissellement et le stockage. Elle sert également a la
détermination des paramétres décrivant 1’énergie a la surface du sol. Le transfert d’énergie
qui est relié a ’humidité génére le flux d’évapotranspiration a la surface du sol. Ce dernier

est plus sensible a I’humidité des quelques centimétres de la surface du sol.

La cartographie de la variation spatiale de I’humidité du sol a I’échelle des bassins versants
peut étre utilisée pour initialiser les modeles hydrologiques et améliorer ainsi les prévisions
des débits (Engman, 1995; Wigneron et al., 1998). Elle peut étre utilisée pour I’estimation

des débits au niveau de certains points particuliers du bassin ou pour fermer le bilan hydrique



10

dans certaines de ses régions. Aussi, elle joue un role primordial dans la génération des
conditions météorologiques. 11 a été démontré que le changement des conditions initiales
d’humidité de sol dans les modeles météorologiques améliore les prévisions (Soulis et al.,
2000). L’humidité du sol constitue donc un paramétre important aussi bien pour la

modélisation hydrologique que météorologique (Schmugge, 1998; Wigneron et al., 1998).

L humidité du sol présente une variation spatiotemporelle a diverses échelles de temps et
d’espace. Ceci découle de deux raisons principales: 1- la variabilité des propriétés du sol, de
la topographie, de la couverture du sol, 2- la non uniformité spatiale et temporelle de la

précipitation et de I’évapotranspiration.

A grande échelle, la variabilité spatiale de I’humidité du sol est due a la variabilité des
propriétés du sol. Dans ce cas, des incertitudes de ’ordre de 10 a 20 % sont obtenues des
mesures in situ de Phumidité du sol. A petite échelle, c’est la variabilité de la précipitation

qui importe pour les études climatiques et hydrologiques (Jackson et Schmugge, 1989).

L’utilité¢ de ’humidité du sol comme paramétre dans ce genre d’études dépend de la nature
de D’application et de la résolution spatiale des données de 1'humidité. A une résolution
spatiale de 50 km, les données d’humidité du sol sont nécessaires pour les applications
hydrométéorologiques globales. Cependant, les applications hydrologiques, climatologiques
et météorologiques a 1’échelle régionale et locale nécessitent des données d’humidité du sol a
une résolution spatiale plus fine de I’ordre du km. La détermination de I’humidité du sol a
grande échelle permet aussi de valider plus aisément les résultats en les comparants avec des
mesures in situ. Dépendamment du probléme a résoudre, le choix de la résolution spatiale a

laquelle I’estimation de I’humidité du sol doit se faire est ainsi primordial.

La mesure de ’humidité du sol est réalisée principalement selon deux approches soit par des
mesures in situ, soit par des mesures de télédétection. Les capteurs les plus sensibles a
I’humidité de sol opérent en micro-ondes actives et passives. La résolution spatiale des

capteurs actifs est intéressante. Cependant, la répétitivité de la mesure est de I'ordre de 4-5
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semaines 4 moins de changer ’angle d’incidence du radar aprés chaque passage, ce qui
permet une couverture a chaque 1-3 jours. Toutefois, le suivi de la variation temporelle
quotidienne de I’humidité du sol se complique avec ce type de capteur car la rugosité de la
surface qui dépend de I’angle d’incidence varie d’un passage a ’autre et peut interférer avec
I’extraction de I’humidité du sol. Les capteurs passifs fournissent des mesures quotidiennes.
Cependant, la résolution spatiale de ces capteurs présente un inconvénient majeur. La
résolution spatiale est d’autant plus faible que la fréquence du capteur diminue. Ainsi, les
fréquences les plus appropriées pour I’estimation de I’humidité du sol sont celles qui
présentent les résolutions spatiales les plus faibles. D autre part, ces résolutions spatiales ne
sont pas généralement compatibles avec la variabilité spatiale des phénomenes hydrologiques
a grande échelle. Les mesures in-situ sont locales et peu représentatives de la distribution

spatiale du contenu en eau dans le sol.

Les valeurs d’humidité du sol obtenues par ’analyse des mesures de télédétection ayant des
résolutions spatiales faibles sont donc difficiles a valider par des mesures in-situ. La mise en
ceuvre d’une approche pour I’amélioration de la résolution spatiale des cartes d’humidité du
sol dérivées a partir des données de télédétection est nécessaire. Dans cette perspective, la

distribution spatiale des estimations de 1’humidité du sol est une issue intéressante.

1.6 Objectifs

La détermination de I’humidité du sol est nécessaire pour la validation des modeles
hydrologiques et pour I’amélioration des prévisions météorologiques. Le modele
WATCLASS a montré une performance concluante pour simuler les débits, par exemple
dans la riviére Saugeen (Soulis et al., 2000). Cependant, les valeurs de I’humidité du sol qui
ont été simulées et qui ont alimenté le modéle hydrologique n’ont pas pu étre validées. 11 est
donc possible que le modeéle hydrologique simule bien les débits en riviere. Il n’est toutefois

pas acquis que le modele soit suffisamment robuste pour bien simuler les débits sous des
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conditions hydrologiques diverses. Pour mieux évaluer la performance de ce modéle, une

source externe et supplémentaire d’informations est requise.

La large étendue du bassin du Mackenzie exige I'utilisation de la télédétection pour la
détermination de la variation spatiale et la variation temporelle de I’humidité du sol. En effet,
les mesures de terrain sont locales, donc peu représentatives de 1’état d’humidité a I’échelle
du bassin. 11 faut donc prévoir un échantillonnage qui couvre tout le bassin. Ceci s’avere
difficile et extrémement coiteux compte tenu de 1’étendue et de la difficulté d’acces du

bassin.

Le présent travail a pour but de déterminer les variations spatiotemporelles de I'humidité du
sol en utilisant les images issues du capteur satellitaire en hyperfréquences passives AMSR-E
embarqués a bord du satellite Aqua de la NASA. Le premier objectif spécifique consiste a
estimer quantitativement I’humidité du sol dans le bassin versant du Mackenzie par le biais
d’un modeéle de transfert radiatif micro-onde. Les valeurs de I’humidité du sol estimées étant
indépendantes des valeurs simulées avec le modéle WATCLASS, elles permettront donc en
principe d’aider a la validation des résultats du modele WATCLASS. Par ailleurs, la
résolution des images AMSR-E étant grossiére, de I’ordre de 50 km, les données d’humidité

du sol qui y seront extraites ne trouveront leur utilité que sur de grands bassins.

Le deuxiéme objectif spécifique de cette étude est la détermination d’une méthode de
distribution spatiale de I’humidité du sol a une échelle de 1 km. Cette €tape consiste a
combiner les résultats issus des données de télédétection en micro ondes passives avec celles
mesurées de capteurs a plus haute résolution spatiale tels ceux fonctionnant dans les fenétres
spectraux du visible et de I'infrarouge. Cette combinaison permettra de distribuer
spatialement ’humidité du sol moyenne d’un pixel de résolution spatiale 50 km. Elle
permettra d’étudier sa variabilité spatiale et temporelle a une échelle compatible avec des

bassins versants de plus petites tailles.
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1.7 Conclusion

L’humidité du sol constitue un paramétre clé pour les applications hydrologiques et
climatologiques. Dans le cas des bassins de large étendue, les mesures in situ ne sont pas
représentatives de la distribution spatiale de 1’état hydrique du sol. Les hyperfréquences
présentent de nombreux avantages dans ’estimation de ce parameétre. Les images captées
dans le domaine des micro-ondes passives présentent une compatibilité avec la variabilité
spatio-temporelle de ce paramétre dans des grands bassins et ce a cause de la fréquence de

leurs cycles d’acquisition et leur large couverture spatiale.

Cependant, d’autres sources d’information demeurent nécessaires pour une meilleure
connaissance des conditions de surface. Les différentes sources des données utilisées pour

atteindre 1’objectif de cette recherche sont présentées dans le chapitre suivant.



CHAPITRE 2

ZONE D’ETUDE ET DONNEES UTILISEES

2.1 Introduction

Le bassin versant du fleuve Mackenzie couvre une superficie de 1,8 million km? soit 20 % de

la totalité de la surface du Canada, ce qui le place au 10eme rang dans le monde. La grande
superficie du bassin, sa localisation et sa difficulté d’acces font qu’il est impossible de mettre

en place un réseau de mesures in situ qui offre une couverture compléte du bassin.

Une connaissance exhaustive des conditions de surface dans ce bassin est nécessaire pour
effectuer la modélisation appropriée des processus physiques. Par ailleurs, les données
satellitaires et les rares mesures de terrain ont été fournies par différentes sources de données
pour la mise en ceuvre des algorithmes proposés dans cette recherche. Ces aspects reliés a la
description des conditions de surface et des données utilisées sont présentés dans les

paragraphes suivants.

2.2 Description du bassin du Mackenzie

Le fleuve Mackenzie est I’un des plus grands fleuves du monde. Son bassin versant est
constitué de six sous-bassins et nous y retrouvons trois grands lacs (Grand lac de I’Ours,
Grand lac des Esclaves et le lac Athabasca) ainsi que trois deltas (Mackenzie, de I’Esclave,
de la Peace Athabasca). Les régions physiographiques qui caractérisent le basin sont une
chaine montagneuse a 1’ouest, une plaine centrale et une plaine littorale au nord (figure 2.1).
Sa végétation est composée de foréts boréales dans le sud, de foréts alpines dans les

montagnes et de toundra dans le nord.



15

Le débit du fleuve est toutefois le sujet de considérables fluctuations dues aux variations
climatiques de la région et a la fonte printaniére. Les variations sont notamment observées
avec la température, 1’évapotranspiration et la précipitation. La température moyenne
mensuelle est d’environ -25 °C a -30 °C en hiver alors qu’en été elle atteint 15 °C. Elle peut
atteindre -50 °C en hiver ou 30 °C pendant quelques jours de 1’été (Stewart, Leighton et
Marsh, 1998).

L’évapotranspiration atteint son maximum en ét¢ durant les mois de mai et octobre avec une
moyenne annuelle d’environ 230 mm/an (Stewart, Leighton et Marsh, 1998). Le ratio
‘évaporation /précipitation’ est faible pendant la saison froide alors qu’il atteint son
maximum durant les mois chauds. Le ratio le plus élevé est observé a I’est du bassin qui est

caractérisé par la présence de grands lacs (Rouse et al., 2003), voir figure 2.1.

La précipitation moyenne annuelle dans le bassin est d’environ 410 mm. Elle est sous forme
de pluie ou de neige. La neige domine pendant 6 a 8 mois de I’année. La plus grande quantité
de neige s’observe dans la région montagneuse a I’ouest du bassin. Le taux maximal de
précipitation s’observe en été ou 50 % du taux annuel se produisent. Cependant, le taux de
précipitation est sujet & des variations interannuelles trés importantes. La figure 2.2 montre la
variation spatiale de la moyenne annuelle de la précipitation dans le bassin. Les intensités les
plus élevées sont observées dans la région sud-ouest avec une moyenne qui peut atteindre les
1000 mm/an. Durant 1’été, les pertes par évapotranspiration peuvent excéder les
précipitations sous forme de pluie (Stewart, Leighton et Marsh, 1998). Le bassin s’asseche

donc graduellement apres la période de fonte des neiges.
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Figure 2.1 Le bassin de drainage du fleuve Mackenzie
(Tiré de Stewart, Leighton et Marsh, 1998).

Source : Cette figure est tirée de la publication de Stewart et al., The Mackenzie GEWEX Study: the water and
energy cycles of a major North American river basin, parue dans la revue Bulletin of the American
Meteorological Society, vol. 79, n° 12 (Dec. '98), p. 2665-83.
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Figure 2.2 La distribution spatiale de la moyenne annuelle de précipitation dans
le bassin du Mackenzie (Stewart, Leighton et Marsh, 1998).

Source : Cette figure est tirée de la publication de Stewart et al., The Mackenzie GEWEX Study: the water and
energy cycles of a major North American river basin, parue dans la revue Bulletin of the American
Meteorological Society, vol. 79, n° 12 (Dec. '98), p. 2665-83.

Le fleuve Mackenzie se jette dans ’océan arctique et son débit moyen est le deuxiéme plus
élevé au Canada aprés celui du fleuve Saint-Laurent. Ayant une moyenne annuelle d’environ
9100 m>/s, le débit connait des variations interannuelles considérables. La figure 2.3 présente
la variation du débit mensuel moyen a I’exutoire du Mackenzie au cours des années 1973-
1995. Il est & noter que le débit de décharge maximal qui exceéde généralement 20 000 m’/s se
produit généralement durant le mois de juin suite a la fonte printanicre de la neige (avril -
juin). En hiver, le débit est considérablement réduit et I’écoulement se produit sous le

manteau neigeux (Stewart, Leighton et Marsh, 1998).
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Figure 2.3 Variation du débit mensuel moyen a ’exutoire du Mackenzie
enregistré entre 1973-1995 (Stewart, Leighton et Marsh, 1998).

Source: Cette figure est tirée de la publication de Stewart et al., The Mackenzie GEWEX Study: the water and
energy cycles of a major North American river basin, parue dans la revue Bulletin of the American
Meteorological Society, vol. 79, n° 12 (Dec. '98), p. 2665-83.

2.3 Description des zones d’étude

Trois zones d’études ont été choisies pour la détermination de la variation spatiotemporelle
de I’humidité du sol compte tenu de la large étendue du bassin du Mackenzie, voir la figure
2.4. La premiére est située dans le delta des rivieres de la Peace et Athabasca (Peace
Athabaska Delta ou PAD) (58°12°N, 111° W) et la deuxiéme est prés de La Loche
(56°28°59°" N, 109°25°59** W) situées dans la partie sud-est du bassin du Mackenzie. La

végétation y est essentiellement de la forét boréale. Ces deux premiéres zones ont une
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variation similaire de 1’indice de surface foliaire (LAI), voir la figure 2.5, avec une valeur
moyenne de 1,9. Cet indice représente la moitié de la surface totale occupée par les feuilles
par unité de surface au sol. Les données de LAI sont importées des données MODIS-Terra
décrites dans la section 2.6. Le troisiéme site se localise prés de Scotty Creek ( 61°18” N,
121°18” W) située dans le milieu du bassin du Mackenzie. 1l est couvert de taiga ayant une
valeur moyenne de LAI de 2,5. Des mesures in situ d’humidité du sol sont disponibles pour

ce site d’étude pour la période de septembre 2002 a septembre 2005 (section 2.7).

Les propriétés des sols telles la porosité, le point de flétrissement, le pourcentage de sable et
le pourcentage d’argile, sont importées de la base de données de I’International Satellite Land
Surface Climatology Project (ISLSCP)’ avec une résolution spatiale de 1° x 1°. Elles

représentent les valeurs moyennes des 30 premiers centimetres de sol.
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Figure 2.4 Emplacement des trois zones d’étude.
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2.4 Description des données AMSR-E
24.1 Caractéristiques du capteur AMSR-E

Le capteur AMSR-E (Advanced Microwave Scanning Radiometer of the Earth Observing
System (EOS)), lancé en décembre 2002, représente une évolution par rapport aux autres
capteurs en hyperfréquences passives lancés dans les années 1970 et 1980, soient le SMMR
(‘Scanning Multichannel Microwave Radiometer’) et le SSM/I (‘Special Sensor
Microwave/Imager’). 1l offre notamment la possibilit¢ de travailler avec des faibles
fréquences et avec une meilleure résolution spatiale a fréquences égales (tableau 2.1). Leese
et al. (2001) ont noté que la résolution spatiale de 50 km est suffisante pour la détermination

de 'humidité du sol sur une base journaliére a des fins hydrométéorologiques.

L’AMSR-E est une version modifiée de I’instrument AMSR embarqué sur le satellite
ADEOS-II (‘Japanese Advanced Earth Observing Satellite-II’). Il opere en orbite
héliosynchrone. L’AMSR-E passe par I’équateur a environ 1:30 A.M et 1:30 P.M. Il mesure
les radiations émises a la surface sous forme de température de brillance dans six fréquences
entre 6,9 et 89 GHz (6,92; 10,65; 18,7, 23,8; 36,5 et 89 GHz). Ces rayonnements sont
polarisés a I’horizontale (H) et a la verticale (V). Son angle d’incidence est constant et est de
54,8°. La surface de balayage est de 1445 km (figure 2.6). Son taux de rotation est de 40
r/min. Aprés chaque rotation qui dure 1,5 sec, le satellite avance d’une distance de 10,1 km.

Le temps de balayage terrestre global est d’environ 2 jours.

Au dessus du Mackenzie, les images sont acquises a une fréquence de deux images par jour,
l'une est acquise en orbite ascendante a environ 19h 30, heure locale et l'autre en orbite
descendante a environ 7 h 30, heure locale. Les données ascendantes utilisées dans le cadre
de cette étude ont été importées du site de la ‘NASA EOS Data Gateway’ sous format
‘Hierarchical Data format’ (HDF-EOS). Les caractéristiques spatiales du capteur AMSR-E

sont présentées dans le tableau 2.2.
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Tableau 2.1

Différentes caractéristiques des trois capteurs SSM/I, SMMR et AMSR-E
(Tiré de Njoku et Li, 1999)

Parametres SMMR SSM/I AMSR-E
Fréquences 6.6;10.7; 18; 21 et 19.3;22.3;37| 6.9;10.7;18.7;
(GHz) 37 et 85,5 23.8;36.5 et 89
Date du lancement 1978-1987 1987-Opérationnel 2002
Angle d’incidence
50,3 53,1 55
(deg)
Résolution (km)
Pour 6 GHz 95x48 N/A 43x75
Pour 37 GHz 18x27 28x37 8x14

Source: Ce tableau est tiré de la publication de Njoku et Li (1999), Retrieval of land surface parameters using
passive microwave measurements at 6-18 GHz, parue dans la revue IEEE Transactions on Geoscience
and Remote Sensing, vol. 37, n° 1, p. 80.
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Figure 2.6 Méthode de balayage du capteur AMSR-E (Tiré de Kawanishi et al., 2003).

Source: Cette figure est tirée de la publication de Kawanishi et al. (2003), The Advanced Microwave Scanning
Radiometer for the Earth Observing System (AMSR-E), NASDA's contribution to the EOS for global
energy and water cycle studies, parue dans la revue IEEE Transactions on Geoscience and Remote
Sensing, vol. 41,n°2,p. 190.
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Tableau 2.2

Les caractéristiques spatiales du capteur AMSR-E
(Tiré de Joint AMSR Science Team, 2001)

Caractéristiques spatiales des observations

Résolution Taille de Résolution Canaux

I’empreinte spatiale 89.0 | 365 | 238 18.7 10.7 | 6.9
moyenne | GHz | GHz | GHz GHz GHz | GHz
(mm) | (Ka) | (K) (K) X) | (©

1 75 km x 43 km 56 km ° . ° ° ° °
2 51 km x 29 km 38 km ) . . ® °

3 27 km x 16 km 21 km ° ® ° °

4 14 km x 8 km 12 km ° »

5 6 km x 4 km 5.4 km s

Source: Ce tableau est tiré du rapport du Joint AMSR Science Team, AMSR-E data management plan. AMSR-E
Team  Leader  Science  Computing  Facility ~ (TLSCF), disponible sur le  site:
http://www.ghcc.msfc.nasa.gov/AMSR/data_management_plan.html .

24.2 Les données AMSR-E de température de brillance

Dans le cadre de ce projet, les images acquises a 6,9 GHz en orbite ascendante pour les trois
années 2002, 2003 et 2004 ont été considérées. Selon Njoku et al. (2003), 1l est préférable
d'utiliser les données a faibles fréquences, soient 6,9 GHz et 10,6 GHz, afin de minimiser les
effets de I'atmosphére. Cependant, les températures de brillance observées avec 6,9 GHz, aux
deux polarisations et dans les deux directions de montée et de descente, sont sujettes a des
quantités significatives d'interférences avec les bandes radios. Elles peuvent s'écarter ainsi de
leurs valeurs normales de 10 K ou plus. Cette observation a €été, par exemple, notée a

I'intérieur des Etats Unis prés des zones a fortes densités urbaines (Njoku et al. 2003). Dans
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26

cette étude, les mesures en bande C (6,6 GHz) ne sont pas sujettes a des interférences avec

les bandes radio car les zones d’étude sont ¢loignées des zones urbaines.

Un traitement d’images a été réalisé en premier lieu. Les données AMSR-E sont enregistrées
sous format HDF et sous forme de bandes (‘Swath”). Le format HDF stocke les informations
sous forme de structures. Les données en bandes correspondent a un seul balayage du
capteur. Les données des températures de brillance sont donc enregistrées sous forme de
matrices et pour chaque valeur correspond une donnée de latitude et de longitude pour
permettre la géolocalisation des données. Afin d’ouvrir les données HDF, on a eu recours au
logiciel Matlab. Ce logiciel a permis de visualiser les données sous forme d’images. Sur les
images ainsi obtenues, on a appliqué le masque du bassin du Mackenzie pour délimiter sa
superficie. Ces deux procédures ont été appliquées sur toutes les données de I’AMSR-E pour

les trois années de 1’étude, soient 2002, 2003 et 2004.

Il a été observé que pour les zones d’études, la température de brillance suit la méme
tendance d’un été a I’autre. La figure 2.7 présente 1’évolution de la température de brillance
moyenne en polarisations horizontale H et verticale V pour le Peace Athabaska Delta. Au
cours des mois de juillet et d’aont, la température de brillance est plus élevée qu’au début de
1’été et au cours du mois de septembre. En se basant sur I’analyse de la variation des données
NARR d’humidité du sol (section 2.5), I’augmentation de la température de brillance au
cours de 1’été peut étre expliquée par I’augmentation de la densité de la végétation (fig. 2.5)
et la baisse de I’humidité du sol (fig. 2.13). Par contre, au cours des mois de mai et de
septembre, la végétation est peu développée et I’humidité du sol est €levée, ce qui se traduit

par un signal observé plus faible que celui capté durant 1’été.

La figure 2.8 présente la comparaison entre la température de brillance en polarisations V et
H dans le cas du PAD. On note que les températures de brillance en polarisation V sont
supérieures a celles mesurées en polarisation H. Ceci résulte du fait que I’angle d’incidence

d’ AMSR-E de 54.8° est élevé donnant une grande différence entre la température de brillance
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en polarisations verticale et horizontale pour des sols nus (Njoku et al, 2003). Cette

différence est de plus en plus faible suite a I’augmentation de la densité de la végétation.

Les figures en annexe | présentent les variations de la température de brillance en
polarisation V et en polarisation H pour les deux autres zones d’étude. Ces figures montrent

les mémes tendances que celles observées pour le PAD.

La figure 2.9 compare sur les trois sites, 1’évolution temporelle de la température de brillance
en polarisations H et V pour 1’été¢ 2002. Les variations au cours des étés 2003 et 2004 sont
présentées en annexe I. Au cours des trois étés, la température de brillance au PAD est plus
faible que pour les zones de La Loche et de Scotty Creek. Pour la plupart du temps,
I’humidité du sol au PAD est plus élevée que celle des deux autres zones. Cette tendance est
notée a partir de la variation des données NARR d’humidité du sol présentée a la section 2.5.
La température de brillance mesurée a la zone de La Loche est la plus élevée. L’humidité du
sol y est la plus faible au cours des trois étés en se référant aux données NARR de 1I’humidité

du sol (section 2.5).

L’écart entre les valeurs de température de brillance du PAD et celles de La Loche et Scotty
Creek est plus €élevé a la polarisation horizontale qu’a la polarisation verticale, figure 2.9.
Sachant que la densité de la végétation est similaire pour le PAD et La Loche, la température
de brillance a la polarisation horizontale est donc plus sensible a ’humidité du sol. En outre,
les températures de brillance sont quasiment identiques pour La loche et Scotty Creek. La
végétation est plus dense a Scotty Creek (LAI = 2,5) alors que I’humidité est plus faible a La
Loche. La contribution du sol et de la végétation a la radiation mesurée par AMSR-E a 6,9

GHz sont donc comparables.
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Figure 2.7 Variation temporelle de la température de brillance en polarisations
horizontale et verticale au cours des étés 2002, 2003 et 2004 pour le PAD.
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Figure 2.8 Comparaison entre la température de brillance en polarisations horizontale
(Tbh) et verticale (Thv) au cours des étés 2002, 2003 et 2004 pour la zone du PAD.
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Figure 2.9 Variation de la température de brillance en polarisations horizontale et
verticale au cours de I’été 2002 pour la zone du PAD, la zone de La Loche et
la zone de Scotty Creek.
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243 Les données AMSR-E d’humidité du sol

Les données AMSR-E d’humidité du sol (AE-Land 3 version B03) sont fournies par la
NASA pour les années 2002-2007. Elles sont importées de la base de données EOS Data
Gateway sous format HDF-EOS. Elles sont enregistrées sous la projection cylindrique
globale EASE-Grid (Equal —Area Scalable Earth Grid). La taille des pixels de ces données
est de 25 km. Elles sont fournies a une fréquence de deux images par jour. L’une correspond

a I’orbite ascendante et ’autre a I’orbite descendante (Njoku, 2004).

Les données AMSR-E d’humidité du sol que 1’on retrouve dans cette base de données sont
issues de la modélisation de I’indice de polarisation (IP) a 10,7 GHz qui est le rapport entre la
différence entre la température de brillance mesurée a la polarisation verticale et celle
mesurée a la polarisation horizontale et la somme des deux températures de brillance
mesurées aux polarisations verticale et horizontale (IP= (Tbv-Tbh)/(Tbv+Tbh)). La
fréquence 6,9 GHz n’a pas été considérée puisqu’elle est affectée par les bandes radio surtout
dans les zones proches des zones urbaines. Afin de simplifier I’algorithme d’extraction
d’humidité du sol employé par la NASA, la température de la végétation a été supposée €gale
a la température du sol, I’albédo a été supposé égal a zéro et les effets de la végétation et de
la rugosité ont été approximés par un paramétre empirique g. Ce parametre est calculé en
considérant les indices de polarisation a 10,7 GHz et 18,7 GHz. Pour la calibration du
modele, deux régions désertiques au Niger et en Arabie Saoudite ont été choisies (Njoku,

2004; Njoku et Chan, 2006).

Afin de valider les données d’humidité du sol extraites a partir de I’algorithme proposé dans
cette thése, seulement les données AMSR-E d’humidité correspondant a I’orbite ascendante
pour les étés 2003 et 2004 sont utilisées. Ces dernicres sont enregistrées sous forme de
matrices et pour chaque valeur correspond une donnée de latitude et de longitude permettant
la géolocalisation des données. Le logiciel Matlab a été utilisé pour ouvrir les données HDF

et de les visualiser sous forme d’images.
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La figure 2.10 présente la variation temporelle des données AMSR-E d’humidité du sol au

cours des deux étés 2003 et 2004 pour les deux zones d’études PAD et Scotty Creek. Selon

cette figure, il ressort que I’humidité du sol ne varie pas beaucoup au cours d’une méme

année et d’une année a ’autre pour la méme zone. Pour les deux zones d’études, I’humidité

du sol varie entre 0,1 g/cm’ et 0,14 g/cm3 la plupart du temps sauf au cours du mois de mai

ou elle montre des petites variations et peut atteindre 0,16 g/em’.
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Figure 2.10 Variation des données AMSR-E d’humidité du sol au cours des deux

étés 2003 et 2004 pour les zones: (a) PAD, (b) Scotty Creek.
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p A Description des données NARR

La base de données NARR (North American Regional Reanalysis) contient des données
climatologiques modélisées pour I’Amérique du nord. Le projet ‘NCEP/NCAR Reanalysis’ a
pris fin en 2004. Les données sont disponibles depuis 1979. La période d’étude entre 1979-
2003 constitue la période de production rétrospective. Les données a présent sont issues
d’analyses en temps réel employant le systtme ‘Regional Climate Data Assimilation’. Les
données NARR sont issues de prévisions météorologiques utilisant des modeles de prévision
numérique du temps, réanalysées avec 1’assimilation des données de précipitation observées
et la considération des données météorologiques (température, vent, pression, hauteur de
neige, ...) fournies par des sources externes (National Environmental Satellite Data and
Information Service, National Center for Atmospheric Research, Air Force Weather Agency,
...). La température et ’humidité du sol sont simulées avec un schéma de surface pour les
profondeurs 10 cm, 30 cm, 60 cm et 100 cm en considérant le portrait de précipitation issu de

I’assimilation des données observées.

Aux Etats-Unis, les données NARR de précipitation sont comparables aux données observées
aux stations de mesures. Les données NARR de température de 1’air a 2 m coincident aussi
avec les mesures en station. Cependant, les stations de mesure de précipitation au Canada
sont dispersées et peu nombreuses. En 2003, I’assimilation des données de précipitation
n’avait pas été faite au Canada par manque de données observées. Pour les autres années,
I’assimilation des données de précipitation a été réalisée avec le peu de mesure de
précipitation disponible (Mesinger et al., 2006). La prise en considération des données
NARR de précipitation pour le Canada doit donc se faire avec précaution surtout pour

I’année 2003. Elles peuvent donc comporter des erreurs de simulation.

Pour les régions d’étude, les données NARR sont importées de la base de données NCEP

(http://nomads.ncdc.noaa.gov/data/narr/). Dans ce projet, on considere les données de

précipitation, la température a 2 m, la température du sol a une profondeur de 10 cm et

I’humidité du sol a une profondeur de 10 cm pour les étés 2002, 2003 et 2004. Ces données


http://nomads.ncdc.noaa.gov/data/narr/%5e
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sont disponibles sous format GRIB avec une résolution spatiale de 32 km et a un pas de
temps de 3 h. La température de ’air a 2 m, la température du sol et I’humidité du sol prises
en compte sont celles qui correspondent a I’heure de passage du capteur AMSR-E au dessus
du bassin du Mackenzie en mode ascendant, soit environ 19 h 30 (heure locale). La quantité
de précipitation est importée pour chaque pas de temps et la précipitation totale par jour est
obtenue par la somme de toutes ces quantités. Le programme ‘WGRIB’ créé par le projet
‘NCEP/NCAR Reanalysis’ est utilisé pour ouvrir et lire les données NARR. Elles sont

ensuite enregistrées sous forme binaire pour pouvoir les manipuler avec le logiciel Matlab.

Afin de s’assurer de la qualité des données NARR correspondant aux zones d’étude, les
données de précipitation et de température de ’air & 2 m ont été comparées aux mesures
observées aux stations météorologiques les plus proches des zones d’étude. Ces derni¢res ont
gt importées du site web d’Environnement Canada
(www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca/climateData/). Pour ce  faire, les  mesures

d’Environnement Canada a la station de Richardson (57 ° 55.2° N, 110 ° 58.2* O) s’éloignant

d’environ 30 km de la zone du PAD ont été¢ comparées aux données NARR de cette zone
d’étude. Les données NARR de la zone de La Loche ont été comparées aux données
mesurées a la station Fort McMurray (56 ° 39’ N, 111 °13.2” O) qui s’en éloigne d’environ
80 km. Les données NARR pour la zone de Scotty Creek ont été comparées aux données
mesurées a la station Fort Simpson (61 ° 45.6° N, 121 ° 14.4’ O) distancée d’environ 25 km.
Les résultats de comparaison de ces données pour la zone de La Loche et de Scotty Creek

sont présentés en annexe II.

Les figures 2.11 et 2.12 présentent les résultats de comparaison de la précipitation et la
température de 1’air avec les données mesurées a la station d’Environnement Canada dans la
région du PAD. Ces deux figures montrent une bonne concordance entre les données NARR
de température de I’air a 2 m et les valeurs mesurées a la station. Les événements pluvieux
concordent généralement mais les intensités différent. Dans ce cas, 1l faut se rappeler que les
données NARR de précipitation correspondent a une moyenne sur la zone d’étude le PAD

alors que la quantité de précipitation mesurée est une mesure locale a la station. En plus, les


http://www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca/climateData/
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résultats d’assimilation de la précipitation sont moins bons que ceux trouvés pour les Etats-
Unis en raison du faible nombre de stations disponibles au canada. En 2003, I’assimilation de
la précipitation n’a pas été faite. Ceux-ci peuvent expliquer aussi les différences entre les
données de précipitation simulées NARR et les données observées aux stations. Sachant que
ces valeurs de précipitation ont servi pour la simulation de la température et de I’humidité du
sol avec un schéma de surface, les données NARR risquent donc de comporter des erreurs de
simulation. La marge d’erreur est d’autant plus faible que les données de précipitation

assimilées sont conformes a la réalité.

La figure 2.13 présente la variation temporelle de I’humidité du sol NARR au cours des trois
étés 2002-2004 pour les trois zones d’études. Pour les trois zones d’études, I’humidité du sol
NARR présente une variabilité temporelle importante. Pour les zones PAD et La Loche,
I’humidité du sol est élevée au cours du mois de mai alors qu’elle I’est au mois de juin a
Scotty Creek. Cette tendance peut étre expliquée par I’effet de la fonte des neiges qui se
produit plutot dans les zones plus au sud dans le bassin. Au cours des mois de juillet et
d’aont, la tendance est a la baisse suivie d’une augmentation au cours du mois de septembre.
Au cours de 1’été, la température et donc 1’évapotranspiration sont plus élevées qu’au cours

des mois de mai et de septembre.

Contrairement aux données AMSR-E d’humidité du sol, les données NARR d’humidité du
sol des zones du PAD et de Scotty Creek présentent une variabilité¢ temporelle au cours des
étés 2003 et 2004. La moyenne de I’humidité du sol NARR au PAD est de 0,27 g/cm’ avec
un écart type de 0,044 en 2003 et elle est de 0,28 g/cm3 avec un écart type de 0,053 en 2004.
La moyenne de I’humidité du sol NARR a Scotty Creek est de 0,25 g/em® avec un écart type
de 0,037 en 2003 et elle est de 0,22 g/cm3 avec un écart type de 0,034 en 2004. D’autre part,
les données NARR d’humidité du sol atteignent des valeurs plus élevées que les données
AMSR-E d’humidité du sol au cours des étés 2003 et 2004 pour les deux zones d’études.
Ceci souligne les différences entre les deux sources d’information d’humidité du sol et met
en perspective les erreurs que peuvent engendrer lutilisation de sources externes

d’informations.
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Figure 2.11 Comparaison des données NARR de précipitation pour le PAD et des
données mesurées a la station Richardson, (a) 2002, (b) 2003, (c) 2004.
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Figure 2.13 Variation temporelle des données NARR d’humidité du sol a 10 cm au cours

des trois étés 2002-2004 pour les zones, (a) PAD, (b) Scotty Creek, (c) La Loche.
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2.6 Description des données MODIS

Dans ce projet, nous avons eu recours aux données MODIS-Terra de température de surface
prise la nuit, de I’indice de surface foliaire (LAI) et de I’indice de végétation par différence
normalisée (NDVI) pour les années d’études 2002, 2003 et 2004. Elles sont importées de la
base de données NASA EOS Data Gateway. Elles sont enregistrées sous format HDF-EOS
sous une projection sinusoidale avec une résolution spatiale de 1 km. Les données de
température de surface et de LAI représentent les valeurs moyennes sur 8 jours (jours juliens
129, 137, 145, 153, 161, 169, 177, 185, 193, 201, 209, 217, 225, 233, 241, 249, 257, 265,
273). Les données de NDVI sont disponibles a chaque 16 jours (jours juliens 129, 145, 161,
177, 193, 209, 225, 241, 257, 273) et elles représentent les valeurs moyennes sur 16 jours.

Le programme MRT (‘The MODIS Reprojection Tool’) importé du site web du LP DAAC
(‘Land Processes Distributed Active Archive Center’)

(https://edcdaac.usgs.gov/landdaac/tools/modis/dist/index.asp) est utilisé pour choisir,

redimensionner et reprojeter les données. Chaque donnée de NDVI, LAI et de température
de surface comporte un fichier qui décrit la qualit¢ des données. Les données qui
comprennent une importante présence des nuages ou des erreurs de simulation ont €té

enlevées.

Les données de NDVI et de température de surface ont été utilisées pour la détermination de
’humidité du sol a une échelle de 1 km. Les images comportant des données manquantes de
températures de surface n’ont pas été considérées pour I’étude. Cependant, les données
erronées de NDVI par la présence des nuages ont été recalculées par une interpolation

spatiale.

La figure 2.14 présente la variation temporelle des données NDVI observées a Scotty Creek
chaque 16 jours au cours des deux étés 2003 et 2004. Selon cette figure, il ressort que le
NDVI ne varie pas beaucoup au cours d’une année donnée ou d’une année a I’autre. Ceci

peut étre du a la faible croissance de la végétation a cause de la courte période estivale dans


http://edcdaac.usgs.gov/landdaac/tools/modis/dist/index.asp
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les zones nordiques. On note néanmoins sur la figure 2.14 des valeurs aberrantes,
notamment, la valeur de NDVI observée au jour 129 de I’été 2004. Elle a une valeur
négative. Le NDVI est un indice décrivant I’état du couvert végétal. Il est dérivé des mesures
de réflectance X dans le rouge et le proche infrarouge (NDVI = (Xproche infrarouge —Xrouge)/

(Xoproche infrarouge T Xrouge ). Une valeur négative de NDVI correspond plutét a I’eau.
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Figure 2.14 Variation temporelle de lindice de végétation NDVI a Scotty Creek.

La figure 2.15 montre la variation de la température de surface importée de la base de
données MODIS en comparaison avec la température du sol mesurée a une profondeur de 10
cm et la température de ’air mesurée a Fort Simpson, la station de mesure la plus proche de
la zone d’étude. Selon cette figure, la tendance de la température de surface MODIS
concorde avec celle de la température de 1’air mesurée a Fort Simpson surtout pour les deux
étés 2003 et 2004 avec un coefficient de corrélation de 0,82. La température de I’air est
cependant supérieure a la température de surface MODIS durant toute la période de 1"étude.
Les données de température de surface MODIS sont des mesures prises la nuit. La
température de 1’air est mesurée a la station météorologique au cours de la journée. La nuit,
la surface terrestre perd de I’énergie et les températures de surface les plus basses sont

observées. La différence entre la température de I’air et la température de surface dépend des
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conditions climatologiques (présence du nuages et vent) et du moment de la prise
d’information. Au cours de la nuit et sous des conditions de ciel dégagé sans effet de vent, les
températures de surface sont généralement de 1’ordre de 5 a 6 K inférieures a celles de Iair

(Bonn et Rochon, 1992).

La température de surface MODIS correspond a la radiation thermique émise par le sol et la
végétation ensemble. L augmentation relative de la température de surface MODIS peut étre
due a la diminution de I’humidité de surface, I’augmentation de la fraction de la végétation et
’augmentation de la radiation solaire. Au cours des deux années d’études, les températures
de surface MODIS sont plus faibles que les températures de sol mesurées a une profondeur
de 10 cm, figure 2.15. Carlson et al. (2004) ont noté que durant les jours humides, le gradient
vertical de la température est faible alors qu’il augmente pendant les jours secs. La figure
2.15 montre que durant la plupart des jours avec des évenements pluvieux, la température de
surface MODIS se rapproche de la température du sol mesurée a une profondeur de 10 cm.
Par contre, le gradient vertical de la température n’augmente pas nécessairement pendant les
jours secs. 11 est faible pendant les jours juliens 201, 225, 241 et 273 en 2003 et pour environ
la moitié¢ des données en 2004 (jours juliens 161, 169, 177, 193, 217, 257 et 265). En plus, la
température de surface MODIS est plus faible que la température du sol mesurée a une
profondeur de 10 cm méme durant les jours secs. Cette observation est en contradiction avec
le concept qui dit que durant les jours secs, la température de surface augmente et la
température diminue en fonction de la profondeur noté par plusieurs recherches (Carlson,
Ripley et Schmugge, 2004; Lakshmi, Jackson et Zehrfuhs, 2003). Il faut toutefois se rappeler
que la température de sol mesurée a une profondeur de 10 cm est une mesure locale alors que
la température de surface MODIS représente une valeur moyenne sur 1 km’. La différence
d’échelle peut expliquer le biais qui existe entre ces deux mesures. D’autre part, les erreurs
éventuelles de mesure de la température de surface MODIS peuvent étre la source de cette
tendance. Quantitativement, un coefficient de corrélation de 0,81 est obtenu entre les mesures

in situ de température et les températures MODIS.
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Figure 2.15 Variation temporelle de la température de surface MODIS, température
de I’air mesurée a Fort Simpson et de la température du sol mesurée a Scotty Creek
a une profondeur de 10 cm, (a) 2003, (b) 2004.
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2.7 Les données in situ d’humidité du sol et de température du sol

Les seules mesures sur terrains disponibles pour ce projet ont été fournies par le centre de
recherche sur les régions froides du Département de géographie de l'universit¢ Wilfrid
Laurier. Les données in situ sont les mesures de I’humidité de sol et de la température du sol
a une profondeur de 10 cm pour la période entre septembre 2002 et septembre 2005. Les
mesures ont été prises a Scotty Creek. La température est mesurée avec le Campbell
Scientific 107B thermistors. L humidité du sol est mesurée avec des réflectométres de la
compagnie Campbell Scientific. Ces appareils mesurent la quantité d’eau liquide dans le sol.
La glace ne peut étre détectée avec cet instrument. Pour des températures inférieures a 0°C,
les mesures ne représentent qu’une fraction de I’humidité du sol totale. Ces mesures in situ

sont utilisées pour la validation des valeurs de I’humidité du sol issues de la mise a I’échelle

de 1 km”.

La figure 2.16 présente la variation temporelle de I’humidit¢ du sol mesurée a une
profondeur de 10 cm a Scotty Creek pour les deux étés 2003 et 2004. Selon cette figure, 1
ressort que 1’humidité du sol mesurée suit la méme tendance d’une année a I’autre. Elle
atteint son maximum au début de 1’été au cours des mois de mai et de juin a cause du dégel
du sol. Au cours de cette période, la température du sol augmente pour atteindre son
maximum au moi de juillet, figure 2.17. Le dégel du sol s’est produit plutot en 2003 et en
conséquence I’humidité du sol a atteint son maximum au début du mois de mai alors qu’en
2004, le dégel du sol s’est produit a la fin du mois de mai. L’augmentation de I’humidité du
sol au mois de juin de I’été 2003 peut étre expliquée par la réponse du sol a la précipitation.
La figure 2.18 présente la variation de la précipitation mesurée a Ford Simpson, la station
d’Environnement Canada la plus proche du site d’étude. Pour le reste de I’été, ’humidité du
sol est quasiment constante et elle est d’environ 0,38 g/em® avec un écart type de 0,03 en
2003 et de 0,34 g/em’ avec un écart type de 0,016 en 2004. Les événements pluvieux
observés au cours de cette période sont rares surtout en 2004, figure 2.18. Les figures 2.16 et
2.13 montrent que les valeurs in situ d’humidité du sol mesurées a 10 cm de profondeur sont

plus élevées que les données NARR au cours des deux étés 2003 et 2004. Ceci peut €tre



expliqué par la différence d’échelle de ces deux sources de

simulation des données NARR.
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Figure 2.16 Variation temporelle de I’humidité du sol mesurée a une profondeur

de 10 cm a Scotty Creek au cours des étés 2003-2004.
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2.8 Conclusion

L’analyse des conditions de surface dans le bassin versant du fleuve Mackenzie a montré une
variabilité spatiale et interannuelle significative. Ce constat sera considéré dans les chapitres
subséquents dans I’interprétation et I’analyse des résultats. Les sources de données utilisées
dans cette étude sont les suivantes: AMSR-E, NARR, MODIS et des mesures in situ
d’humidité du sol. Cette diversité de sources d’information n’est toutefois pas exempte
d’erreurs de mesures ou d’estimation. Des points de ressemblance et de divergence sont notés
entre les différentes sources d’information et présentent un défi supplémentaire a surmonter

pour ’estimation de 1’humidité du sol.

Les approches proposées dans le cadre de cette thése combinent ces multiples sources
d’information, en tenant compte des leurs différences de résolutions spatiale et temporelle.

Cela sera présenté et discuté dans les chapitres suivants.



CHAPITRE 3

ESTIMATION DE L’HUMIDITE DU SOL EN UTILISANT LES DONNEES AMSR-
E DE TEMPERATURE DE BRILLANCE A LA BANDE C

Dans ce chapitre, 1’objectif principal est de déterminer I’humidité du sol en considérant la
variation spatiotemporelle de paramétres géophysiques caractérisant les zones d’étude. Une
méthode de détermination des paramétres de végétation et du paramétre de rugosité a partir
des données AMSR-E requis pour extraire I’humidité du sol par inversion d’un modele de
transfert radiatif est présentée. Elle n’utilise pas de mesures in situ. Les données
météorologiques sont importées des données NARR. Les propriétés des sols sont importées
de la base de données ISLSCP. La méthode est testée dans trois zones d’études situées dans
le bassin du Mackenzie, la zone du PAD, la zone de Scotty Creek et la zone de La Loche. Les
résultats sont comparés a la précipitation et aux données d’humidité du sol importées de la

base de données NARR et aux données AMSR-E.

3.1 La température de brillance

En hyperfréquences, la température de brillance apparente d’un corps Ty, est proportionnelle
a D’énergie émise. Elle est donc directement liée a son émissivité. Elle s’exprime selon

1’équation suivante (Njoku et al., 2003):

Top="Ta+ (Top + p T) exp(-T,) 3.1)
ou :

1, est ’opacité de 1’atmosphere entre 1’objet et le capteur

Typ est la température de brillance de I’objet (K)

p est la réflectance de ’objet, comprise entre 0 et 1

T, est la température équivalente de la radiation incidente sur 1’objet (K)

T, est la température absolue de la radiation émise par couche d’atmosphére entre I’objet et

le radiométre (K).
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Dans le cas d’un sol isotherme, le profil de température dans les couches superficielles du sol
est uniforme et la température de brillance est reliée a la température du sol par la relation

suivante pour des fréquences inférieures a S GHz (Njoku et Entekhabi, 1996):

Top=¢ To (3.2)

L’émissivité d’une surface est reliée a sa réflectivité:

e=1-r (3.3)

Dans le cas d’un sol lisse avec un profil uniforme de la constante diélectrique, la réflectivité

est calculée par les équations de Fresnel:

‘e,, cosﬁ—\/g,-—ﬁz_é‘Z (3.4.a)

v :‘ercosé’h/e,—sinzﬁ
= ‘cosﬁ—,/er sin’d)| (3.4)

' ‘cos@+,/er —sinzﬁ»

ou :

0 est I’angle d’incidence

e, =e’-ie’’, c’est la constante diélectrique du sol. Elle dépend principalement du contenu en
eau dans le sol).

v et h font référence a la polarisation verticale et horizontale du signal émis

Selon Njoku et Entekhabi (1996), outre I’angle d’incidence et la polarisation, la réflectivité et
en conséquence 1’émissivité et la température de brillance dépendent de la constante
diélectrique du milieu. La sensibilité de la température de brillance a I’humidité du sol est
plus élevée a la polarisation horizontale, ce qui la favorise pour 'estimation de I’humidité
indépendamment de I’angle d’incidence et de la densité de la végétation du milieu (Jackson,

1993b).
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La température et le contenu en eau varient en fonction de la profondeur dans le sol. Ainsi, la
température de brillance calculée selon I’équation (3.2) doit tenir compte du profil de la
température. Si la constante diélectrique varie lentement avec la profondeur du milieu, Njoku
et Kong (1977) ont proposé 1’équation (3.5) basée sur I’approximation du transfert radiatif
incohérent (‘incoherent radiative transfert approximation’) pour exprimer la température de
brillance. Dans cette équation, la température de surface de 1’équation (3.2) est substituée par
la température effective du sol. Cette température présente une moyenne pondérée du profil

de la température dans le sol :

T = 5{ IT(z)a(z) exp[— J.a(z')dz}dz}

avec (3.5)

T, = { j T(z)a(z)exp[— j a(z')dz}dz}

ol a(z) est un coefficient d’atténuation qui dépend de la constante di€lectrique du sol.

Pour des sols humides, la température varie peu avec la profondeur. Pour des environnements
arides, le profil de la température présente toutefois une variation diurne. Mais, la variabilité
de la température effective du sol diminue pour des longueurs d’ondes élevées qui permettent
une meilleure pénétration dans le sol (Njoku et Entekhabi, 1996). La variabilité de cette
température effective présente donc une source d’erreur potentielle dans I’estimation de

’humidité du sol a partir des températures de brillance (Choudhury, Schmugge et Mo, 1982).

Cependant, dans le cas ou la constante diélectrique varie rapidement dans le milieu,
I’équation 3.5 n’est plus valide. Dans ce cas, la température de brillance doit €tre calculée
selon I’approche de 1’onde électromagnétique cohérente (‘Coherent electromagnetic wave

approach’) (Njoku et Entekhabi, 1996).

La constante diélectrique du sol varie en fonction de sa teneur en eau. La figure 3.1 présente

’évolution de la partie réelle et de la partie imaginaire de la constante diélectrique du sol en



fonction de sa teneur en
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eau. Comme le montre cette figure, la texture du sol affecte aussi la

constante diélectrique du sol, mais dans une moindre mesure. En effet, le pourcentage de

I’eau adsorbée au sol différe selon sa texture et affecte peu la constante di€lectrique en

comparaison avec 1’effet de ’eau libre. La surface d’adsorption est fonction de la quantité, la

taille et la forme des particules d’argile dans le sol. Il faut néanmoins considérer la fraction

de l’eau adsorbée et ses propriétés diélectriques pour la détermination des propriétés

diélectriques du sol (Jackson et Schmugge, 1989).
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Figure 3.1 Variation de la constante diélectrique du sol en fonction de sa teneur

en eau (Tiré de Wang et Choudhury, 1994).

Source : Cette figure est tirée de la publication de Wang et Choudhury, Passive microwave radiation from soil:
examples of emission models and observations. parue dans le livre Passive Microwave Remote Sensing
of Land-Atmosphere Interactions, sous la dir. de Choudhury, B.J, Y.H. Kerr , E.G. Njoku et P.

Pampaloni, p. 427.
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D’autre part, la constante diélectrique du sol dépend aussi de la fréquence du signal. La partie
réelle de la constante diélectrique de 1’eau diminue si la longueur d’onde diminue et lorsque
celle-ci est inférieure a 5 cm, ce qui affecte la propriété diélectrique des sols humides. La
réduction de la sensibilité du signal micro onde & I’humidité du sol engendre une détection
plus importante de bruit et son estimation sera biaisée (Jackson, 1993). Pour des fréquences
inférieures a 5 GHz, la partie réelle de la constante diélectrique du sol varie peu en fonction
de la fréquence alors que sa partie imaginaire présente une forte dépendance avec la
fréquence indépendamment de 1’état d’humidité du sol. Ceci montre que 1’émissivité du sol
est indépendante de la fréquence pour des fréquences inférieures a SGHz mais que la

radiation est atténuée a I’intérieur du sol (Njoku et Entekhabi, 1996).

Pour des fréquences inférieures a 18 GHz, la constante diélectrique du sol peut étre calculée
selon la méthode de Dobson et al. (1985). Cette méthode relie la constante diélectrique du sol
a I’humidité du sol, a la fréquence et a la composition du sol en termes de pourcentage
d’argile et de sable. En fait, le sol est considéré comme un mélange de particules solides, air,
eau libre et eau adsorbée. La constante diélectrique du sol tient compte des constantes

diélectriques des particules solides, de I’air, de ’eau adsorbée et de 1’eau libre (Dobson et al.,

1985) :
e’ =1+&(ef —1)+mfe‘f’w -m, (3.6)

avec : pp est la densité apparente, p, est la densité réelle, a est égale a 0.65, ep, est la constante
diélectrique de I’eau libre calculée selon 1’équation de Debye modifie et est fonction de la
fréquence, e, est égale a 4.7, m, est I’humidité du sol, # est un parametre qui dépend de la
texture du sol et exprimé en fonction du pourcentage de sable S et d’argile C (Dobson et al.,

1985):

B. =(127.48-0.5195 -0.152C)/100 (3.7a)

B.. =(1.33797 - 0.603S —0.166C)/100 (3.7b)
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L’atténuation de la radiation introduit la notion de la profondeur de pénétration qui est
définie comme étant la profondeur ou I’intensité de propagation de la radiation est réduite de
63 % (Njoku et Entekhabi, 1996). Cette profondeur de pénétration donne une indication sur
la profondeur du sol qui contribue a la température de brillance mesurée par le satellite. Plus
les longueurs d’ondes sont grandes, plus la profondeur de pénétration est élevée. Elle peut
étre calculée selon 1’équation suivante pour des profils de température et d’humidité

uniformes :
!
Ve

14

e

= (3.8)
Y/

Pour des profils de température et d'humidité non uniformes, la notion de profondeur de
pénétration est remplacée par la notion de la profondeur détectée (‘sensing depth'). Elle fait
référence a la région d'influence de la température et de I'humidité dans l'émissivité.
L'humidité du sol a la surface et le gradient de 1'humidité dans la couche superficielle
représentent les deux parameétres les plus importants qui déterminent le profil de I'humidite.
Ainsi, la température de brillance est due a I'humidité des premicres couches du sol. Selon
Wilheit (1978), la profondeur du sol détectée correspond au dixiéme (1/10) de la longueur

d'onde dans le sol.

La propriété diélectrique du sol humide est peu affectée par la température a des températures
supérieures & 0 °C. Cependant, les sols gelés présentent des constantes di€lectriques
beaucoup plus faibles que les sols non gelés (Hoekstra et Delaney, 1974) puisque la

constante diélectrique de la glace est beaucoup plus faible (environ 3.4) que celle de 1’eau.

3.2 Facteurs affectant ’estimation de ’humidité du sol

Les émissions naturelles de la surface du sol mesurées dans le domaine des micro-ondes

passives sont affectées par la présence de la végétation, la rugosité de surface, I’hétérogénéité
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de surface, ’angle d’incidence, la polarisation, la fréquence et I’atmosphere. A D’exception
des conditions atmosphériques extrémes (précipitation), la température de brillance mesurce
par les radiométres a des longueurs d’ondes élevées correspond principalement a la
température de brillance de la surface (Jackson, 1993). Les corrections atmosphériques sont
nécessaires a des fréquences élevées (>15 GHz) (Wigneron et al., 2003). De ce fait, les
corrections atmosphériques ne sont pas considérées dans cette étude puisque les données

analysées ont été acquises a une fréquence de 6,9 GHz.

L’angle d’incidence du capteur AMSR-E est constant (54.8°). Les images captées sont prises
sous le méme angle d’incidence indépendamment de la position du satellite dans son orbite.
De ce fait, les corrections angulaires ne sont pas nécessaires pour les images utilisées dans

cette étude.

Dans ce qui suit, les effets de la végétation, de la rugosité et de I’hétérogénéité de surface
seront détaillés. La correction des effets de la végétation et de la rugosité a la polarisation
verticale et horizontale sont indispensables pour l’estimation de I’humidité du sol. La
considération de ’effet de I’hétérogénéité de surface dépend de la résolution spatiale

considérée et du probléme hydrologique a résoudre.

3.2.1 Effets de la végétation

La végétation absorbe, émet et diffuse le rayonnement. L’influence de la végétation dépend
de sa densité et de son type. A des fréquences élevées, I'effet de diffusion par la végétation
est important. Choudhury et al. (1990) ont pfoposé un modele qui tient compte de 1’état de la
végétation et de sa composition pour décrire la température de brillance du couvert végétal.
Dans ce cas, la structure de la tige, 1’état de croissance de la feuille et le phénomene de
diffusion dans toutes les directions sont pris en considération. Cependant, la végétation est
généralement modélisée selon une méthode simplifiée en considérant le couvert végétal
comme une couche homogéne a la surface du sol. L origine de la radiation se compose ainsi

de deux couches distinctes, soient le sol et le couvert végétal, figure 3.2. Afin de
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comptabiliser ’effet de diffusion dans la couche végétale pour des fréquences plus faibles
que 12,5 GHz (bande X), la température de brillance s’écrit selon le modele de transfert

radiatif appelé modele 7w (équation 3.9):

T,, =¢,T.exp(-7)+(1-w)T,[1- exp(—r)][l +7, exp(—r)] (3.9)
ou:
T, est la température de la végétation
T, est la température effective du sol.
g, et 1, sont respectivement I’émissivité et la réflectivité de la surface du sol, polarisation p
T est ’opacité du couvert végétal

w est la diffusion singuli¢re de I’albédo.

TB = T. gy e’ +
(1-w) T, (1-™) +
R(1-0) T, (3-c) e”

Radiation from soil Upward radiation / :
attenuated by vegetation from vegetation ~ Downward radistion from vegetation,
reflected at the soil surface and
I attenuated by vegetation

Figure 3.2 Représentation graphique des différentes sources a la température de brillance
d’un sol couvert de végétation (Tiré de Van De Griend et Owe, 1993).
Source : cette figure est tiré de la publication de Van de griend, Owe, Determination of microwave vegetation

optical depth and single scattering albedo from large scale soil moisture and Nimbus/SMMR satellite
observations, parue dans la revue International Joumnal of Remote Sensing, vol.14, n°.10, p- 1875-1886.
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Le paramétre w est toujours faible. Il comptabilise I’effet de diffusion dans la couche de
végétation. Il est fonction de la géométrie de la plante. Pour des foréts, il dépend de
I’orientation des branches (Ferrazzoli, Guerriero et Wigneron, 2002) et de la végétation basse
(Ferrazzoli, Guerriero et Wigneron, 2002; Saleh et al., 2003). Selon Jackson et O’Neill
(1990), w peut étre supposé égal a 0. Toutefois, cette simplification doit étre prise avec
précaution si les longueurs d’onde sont petites (<5cm). Il prend des valeurs €levées variant
entre 0,09 et 0,33 dans le cas des foréts (Saleh et al., 2003; Zhang, Sun et Zhang, 2003) et il
est faible, entre 0 et 0,05, dans le cas des champs de culture (Van de Griend, Wigneron et
Waldteufel, 2003). Il dépend aussi de la polarisation (Saleh et al., 2003) sauf dans le cas ou

les éléments diffuseurs sont distribués aléatoirement (Van de Griend et Owe, 1994).

Selon Ferrazzoli et al. (2002) et Saleh et al.(2003), ce mod¢le peut étre utilisé dans le cas des
zones forestiéres quand les paramétres de végétation sont considérés comme des parametres
effectifs faisant référence a un milieu non diffusif avec une émissivité équivalente a un
milieu forestier. Ce modele peut étre aussi appliqué dans le cas du capteur AMSR-E (Njoku,

Jackson et Lakshmi, 2003).

Plusieurs recherches supposent que la température de la végétation est égale a la température
de sol pour simplifier le modele de transfert radiatif (Njoku, Jackson et Lakshmi, 2003;
Paloscia, Macelloni et Santi, 2006). Pour satisfaire cette condition, Njoku et al. (2003) ont
utilisé les données de températures de brillance d’AMSR-E mesurées la nuit réduisant ainsi
les erreurs de modélisation. De plus, I’humidité du sol en surface est plus représentative de
celle en profondeur. La température de sol peut étre soit obtenue a partir d’une source externe
d’informations, soit calculée a partir des données de température de brillance observée a 37
GHz a la polarisation verticale (Owe, De Jeu et Walker, 2001). Magagi et al. (2000) ont
montré que dans un milieu sahélien ou I’humidité du sol est généralement faible cette
supposition introduit des erreurs significatives dans la détermination de I’humidit¢ du sol et
ce notamment si la différence (Tsol - Tvégétation) est supérieure a 3 °C et que la température
de brillance a la polarisation verticale est seulement disponible. I s’avere donc que le ratio

Tbh /Tbv est plus approprié pour I’estimation des parametres de sol et de végétation puisqu’il
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réduit I’influence de 1’écart entre les températures du sol et de la végétation (Bindlish et al.,

2003; Magagi, Kerr et Meunier, 2000; Paloscia et al., 2001).

A des fréquences plus faibles que 12,5 GHz, le phénomeéne de diffusion dans I’interface air -
végétation et par le volume de la végétation est faible et en conséquence, il peut étre négligé

(Njoku et Entekhabi, 1996). Dans ce cas, la température de brillance est calculée comme suit:
T, =¢,T,exp(-7)+T,[1- exp(—r)][l +7, exp(—r)] (3.10)

L’opacité du couvert végétal T représente le parametre clé dans la considération de I’effet de
la végétation. Elle caractérise I’atténuation de la radiation par la végétation. Elle est fonction
des caractéristiques de la végétation et de ses propriétés diélectriques. Elle dépend de la
densité de la végétation. Pour des foréts, elle augmente en fonction de la biomasse forestiére
ou de la densité des branches (Ferrazzoli, Guerriero et Wigneron, 2002). Pour des faibles
valeurs de ce paramétre, la température de brillance observée correspond a la température de
brillance du sol alors que pour des valeurs élevées correspondant a une dense végétation, la
température de brillance observée se rapproche de la température de la végétation qui masque
le sol. En supposant que la couche de végétation est uniforme et qu’elle absorbe le

rayonnement sans le diffuser, t peut étre calculée comme suit (Njoku et Entekhabi, 1996):

f:% (3.11)
cosé

ou:
A est un paramétre relié a la géométrie de la végétation
fest la fréquence

W est le contenu en eau de la végétation.

&, estla partie imaginaire de la constante diélectrique de I’eau dans la végétation
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Une simplification de 1’équation 3.11 pour estimer la valeur de t en fonction du contenu en

eau de la végétation W a été proposée (Jackson et Schmugge, 1991):

Tt=b W (3.12)
ou:

b est le paramétre de végétation

La valeur de t dépend du type de la végétation, de son contenu en eau, de la polarisation, de
I’angle d’incidence du capteur et de la longueur d’onde. L’atténuation du signal par la
végétation augmente si la longueur d’onde diminue. A la bande C (6,9 GHz), t prend des
valeurs plus faibles que 1,3 alors qu’a la bande L (f=1,4 GHz), elle est égale a 0,4 dans le cas
ou le contenu en eau de la végétation est plus faible que 3 kg/ m’. Le signal émis a la bande C
au dessus de la végétation devient saturé dans le canal H a une valeur de I’opacité végétale 1
égale a 1,5 en considérant un albédo w de 0,06. Cependant, la sensibilité devient faible a
partir d’une valeur de 0,75 (Owe, De Jeu et Walker, 2001). La sensibilité de la bande C au
changement de I’humidité du sol est presque nulle pour des contenus en eau de la végétation

de ’ordre de 1,5 kg/m® (Njoku et Li, 1999).

La sensibilité de la température de brillance a I’humidité du sol est fonction de la teneur en
eau de la végétation, de la rugosité, de I’humidité du sol et de la fréquence. Si on consideére
que la température du sol et la température de la végétation sont égales, les équations (3.10)
et (3.12) permettent de montrer que la sensibilité de la température de brillance a I’humidité
de sol diminue exponentiellement en fonction de la teneur en eau de la végétation (Jackson et
Schmugge, 1991). En outre, I’émissivité du sol et par conséquent la température de brillance
sont fonction de la teneur en eau du sol. La figure 3.3 montre que I’émissivité du sol diminue

en fonction de I’humidité du sol et de la teneur en eau de la végétation.
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Figure 3.3 Relation entre la température de brillance et ’humidité du sol
(bande L, polarisation horizontale, angle d’incidence 1 0°) (Tiré de Jackson, 1993).

Source: Cette figure est tirée de la publication de Jackson, Measuring surface soil moisture using passive
microwave remote sensing, parue dans la revue Hydrological Processes, vol. 7,n° 2, p. 139-152.

D’autre part, la sensibilité a I’humidité du sol dépend de la longueur d’onde utilisée. Elle est
réduite pour des petites longueurs d’onde en raison de la plus faible profondeur de
pénétration et du bruit causé par la présence de végétation et rugosité. Les longueurs d’onde
élevées sont donc plus favorables pour une estimation de I’humidité du sol dans le cas de
présence d’un couvert végétal. L’utilisation des faibles longueurs d’onde nécessite des
informations supplémentaires sur la végétation pour une meilleure estimation de I’humidité
du sol. D’une part, I’atténuation par la végétation augmente et en conséquence, la sensibilité

de la température de brillance au contenu en eau de la végétation augmente. D’autre part, le
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phénomeéne de diffusion devient prépondérant et la structure de la végétation devient plus

importante pour la description du couvert végétal (Jackson, 1993).

322 Effets de la rugosité sur la réflectivité et I’émissivité

La rugosité de surface réduit la réflectivité et en conséquence augmente I’émissivité et la
température de brillance. La rugosité diminue donc la sensibilité a I’humidité de sol. En plus,
elle induit une diminution de la différence entre les températures de brillance de polarisations
horizontale et verticale. La correction de ’effet de la rugosité de surface s’aveére nécessaire

pour une meilleure estimation de I’humidité du sol (Njoku et Entekhabi, 1996).

Dans le cas d’une surface rugueuse, l'effet de diffusion doit étre pris en compte dans le calcul
de la réflectivité. Wang et Choudhury (1981) ont proposé une formule semi empirique qui

tient compte de deux paramétres de surface pour la définition de I'indice de réflectivité:

T = lQroq +(1-0)r, Jexp(-h) (3.13)
ou :
Top €t Toq sont les réflectivités a la surface si elle était lisse, respectivement aux polarisations
(H, V), voir I’équation 3.4.

h et Q sont deux paramétres déterminés expérimentalement.

Les paramétres h et Q varient en fonction de la fréquence, de I’angle de visée et du type du
sol. A une fréquence de 1,4 GHz et pour des conditions de rugosité de surface inconnues, une
valeur 0 peut étre assignée a Q et h peut prendre une valeur comprise entre 0 et 0,3 (Jackson,
1993). Cependant, selon Wigneron et al. (2001) le parametre h dépend de I’humidité du sol.
La distinction entre la rugosité et I’humidité de sol selon I’équation (3.13) doit donc étre prise

avec précaution.
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Dans le cas d’un sol nu, I’émissivité est calculée selon 1’équation suivante qui tient compte

de I’effet de la rugosité (Schmugge, 1998):
£, =1=({=g,)e" (3.14)

Avec: g, =1-r,,

h varie entre 0 pour une surface lisse et 0.6 pour une surface rugueuse (Choudhury et

al., 1979).

Selon Wang et al. (1983), I’émissivité peut étre reliée a I’humidité du sol m, par une équation
linéaire si la rugosité de surface reste constante dans le temps a I’intérieur de la période de

mesures de la température de brillance (Wigneron et al., 1998):
€ =ap-a;.my (3.15)
3.2.3 Hétérogénéité

La température de brillance d’une surface hétérogeéne est la résultante des températures de
brillance Ty; de chaque composante contenue dans le champ de visée du capteur (Njoku et Li,

1999):

T, = 1T, (3.16)

ou: fj fraction de couverture des N types de surface dans le champ de visée

Selon Van de Griend et al. (2003), I’utilisation du modele z-w pour 1’estimation de I’humidité
du sol dans une zone hétérogene conduit a une sous-estimation de I’humidité du sol (ou a une
surestimation de 1’émissivité). Afin de compenser cet effet, la température de surface et

Popacité du couvert végétal sont sous-estimées. Guha et Lakshmi (2002) ont subdivisé la
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surface du sol en une fraction complétement ombrée, M, et une fraction nue, (1-M). La

fraction couverte par la végétation M est reliée a I'indice foliaire LAI par :

M =1 —exp (-u LAI) (3.17)

ou :
i est un coefficient d’extinction. Il est égal a 0,35 dans le cas des gazons, 0,40 dans le cas des

champs de cultures et 0,7 pour plusieurs arbres (Guha et Lakshmi, 2004).

La température de brillance de la surface en question est donc calculée selon la méthode

d’approche mosaique suivante :

T, =M T, (sol avec végétation) + (1- M) T, (sol nu) (3.18)

11 importe de préciser que le modele de transfert radiatif 7-w (équation 3.9) n’est pas lincaire.
En effet, le calcul de la température de brillance a partir d’'une moyenne spatiale de
différentes données d’entrée au modéle ne donne pas le méme résultat que si on fait la
moyenne spatiale des températures de brillance calculées a partir de ces mémes données. De
plus, la variabilité spatiale de I’humidité du sol et de la différence de polarisation diminuent

si la résolution spatiale diminue (Guha et Lakshmi, 2002).

3.3 Méthodes de détermination de I’humidité du sol avec des capteurs a angle
d’incidence fixe

Les méthodes de détermination de I’humidité du sol sont généralement regroup€es en deux
approches en fonction des caractéristiques du capteur, soient I’approche de la mono-
polarisation et mono-fréquence et I’approche de la multi-polarisation et multi- fréquence. La
premiére exploite la sensibilité¢ d’une seule fréquence a I’humidité du sol. La deuxieme

approche dégage une estimation de I’humidité¢ du sol en se basant sur la redondance
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d’informations générées par la disponibilit¢ de mesures a différentes fréquences et

polarisations sur la méme portion du terrain.

3.3.1 Méthode mono-fréquence et mono-polarisation

L utilisation d’une seule fréquence et une seule polarisation pour la détermination de
’humidité du sol nécessite des sources supplémentaires d’information pour établir les

corrections sur la végétation, la rugosité, la température et la texture du sol.

Selon cette approche, il est question de faire des corrections séquentielles de tous ces effets.
Le type de végétation peut étre déterminé par une étude des données sur la couverture du sol.
L’opacité du couvert végétal T peut étre estimée a partir d’indices de végétation par des
mesures indépendantes a 1’aide d’un capteur opérant dans la bande visible et/ou I'infrarouge.
La température de surface est obtenue soit par des mesures en infrarouge thermique ou par

une extrapolation des mesures de la température de 1’air a la surface (Njoku et Entekhabi,

1996).

Cette approche a été utilisée avec succés pour la détermination de I’humidité du sol a partir
des mesures en micro-ondes en bande L. Un algorithme type pour la détermination de

I’humidité du sol en bande L a été proposé par Jackson (1993).

3.3.2 Méthode multi-fréquences et multi-polarisations

Les capteurs qui fonctionnent ou ont fonctionné avec des canaux de différentes fréquences et
polarisations sont le SMMR (‘Scanning Multichannel Microwave Radiometer’), qui n’est
plus en orbite, le SSM/I (‘Special Sensor Microwave/Imager’) et le AMSR-E qui sont
toujours opérationnels. Ils fournissent des données indépendantes qui ont des sensibilités
différentes aux parameétres de surface. Ces capteurs operent aussi avec un seul angle
d’incidence. Ainsi, les corrections angulaires ne sont pas nécessaires (Njoku et Entekhabi,

1996).
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Les méthodes de détermination de I’humidité du sol peuvent étre regroupées dans deux
catégories principales, a savoir : 1- Les méthodes statistiques, 2- L’inversion des modeles de
transfert radiatif. Toutefois, une synthése plus exhaustive concernera les études qui ont

exploité les modéles de transfert radiatifs, privilégiées dans cette étude.

Selon I’approche statistique, des relations empiriques entre les paramétres de surface et les
températures de brillance mesurées par le capteur sont utilisées pour déterminer ces
paramétres de surface (Bolten, Lakshmi et Njoku, 2003; Narayan, Lakshmi et Njoku, 2004;
Paloscia et al., 2001).

Par ailleurs, ’inversion du modele radiatif consiste a déterminer les variables d’état qui
minimisent les erreurs résiduelles entre les températures de brillance mesurées et simulées
(Wigneron et al., 2003). L’utilisation de cette méthode nécessite donc en premier lieu le
choix du modele radiatif convenable a la bande de fréquence utilisée et en deuxiéme lieu, le
choix de la méthode d’inversion pour minimiser les erreurs résiduelles. A des basses
fréquences, entre 1 et 10 GHz, le modele de transfert radiatif utilisé est le modele =w
(Njoku, Jackson et Lakshmi, 2003). Les modéles théoriques sont les plus complexes. Ils
tiennent compte de ’effet de diffusion dans toutes les directions qui devient plus important
dans le cas des hautes fréquences. Selon cette approche, la végétation est modélisée soit
comme une couche uniforme, soit comme une couche discréte qui se compose de plusieurs
éléments diffuseurs caractérisés par leurs tailles, formes, densités et orientations (tiges,
feuilles,...). Ces derniers modeles nécessitent donc de nombreux parametres d’entrée et il est
difficile de les utiliser pour déterminer les paramétres de surface (Wigneron et al., 2003). Le
modele proposé par Choudhury et al. (1990) fait par exemple partie de ce type de modele. Il
tient compte de I’état de la végétation et de sa composition pour décrire la température de

brillance du couvert végétal.
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333 Etat de I’art sur ’estimation de I’humidité du sol en micro-ondes passives

Dans cette étude, le capteur AMSR-E a été sélectionné pour I’estimation de ’humidité du
sol. Dans ce qui suit, un intérét plus particulier est réservé aux approches employées dans la
littérature pour la détermination de I’humidité du sol a partir des données de température de

brillance a la bande C.

En combinant les équations 3.6, 3.9 et 3.14, deux types d’inconnues ressortent soient, les
paramétres de végétation T et o et les paramétres de sol h et I’humidité du sol m,. Afin de
solutionner ce systéme d’équations non linéaire et réduire le nombre d’inconnues dans
I’équation du modele de transfert radiatif, différentes hypothéses ont été considérées par les
chercheurs, soient: le paramétre de rugosité h est égal a 0 (Owe, De Jeu et Walker, 2001);
I’albédo est égal a 0 ou a une valeur tirée de la littérature (De Jeu et Owe, 2002; Owe, De Jeu
et Walker, 2001); la température de la végétation est égale a la température du sol (Njoku,
Jackson et Lakshmi, 2003; Paloscia, Macelloni et Santi, 2006).

Le sol et la végétation donnent des signatures différentes selon la polarisation. Dans le cas
des sols nus, I’émission est fortement polarisée avec des valeurs plus élevées a la polarisation
verticale. Ceci est observé pour des angles d’incidence supérieurs a 30°. Cependant,
’émission a partir d’une couverture végétale dense ne présente pratiquement pas de
différence entre les polarisations (Tpy = Tbv). Ainsi, I’émission est de plus en plus
dépolarisée suite a ’augmentation de I’effet de la végétation (Wigneron et al., 1998). Njoku
et Li (1999) ont observé une sensibilité plus élevée a I’humidité du sol et a la végétation a la
polarisation horizontale qu’a la verticale et ce pour un angle d’incidence de 50,3°. Les indices
les plus utilisés pour caractériser le développement de la végétation sont la différence de

polarisation (PD) et I'indice de différence de la polarisation en micro-ondes (MPDI) :

PD:Tb\/—-TbH (319)
MDPI = (Tyv - Ton) / 0,5 * (Tov + Ton) (3.20)
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Ces indices baissent en fonction de la fraction du couvert végétal et de la croissance de la
biomasse végétale. La sensitivité de la différence de polarisation (PD) a I’humidité de sol a
une température de surface constante est fonction de la végétation (LAI et W) et de la
rugosité (h et Q). Guha et al. (2002) ont montré qu’a la bande C, si la rugosité augmente la
différence de polarisation diminue ainsi que sa sensitivité¢ a ’humidité du sol. De méme, la
sensibilit¢ de cet indice a I’humidité du sol diminue lorsque le contenu en eau de la
végétation augmente. Toutefois, le modéle de transfert radiatif est plus sensible a la

végétation pour des contenus en eau de la végétation plus faibles que 1,0 kg/mz.

L’indice de différence de la polarisation en micro-ondes (MPDI) est moins sensible a la
variation de la température de surface que la différence de polarisation (PD) (Wigneron et al.,

2003). En plus, il ne dépend pas de la température de I’air et du volume d’eau précipitable
(Lakshmi, Wood et Choudhury, 1997).

D’autre part, les mesures en multifréquences et en multi-polarisations permettent de
distinguer entre la contribution du sol et celle de la végétation. A des basses fréquences (1,4
GHz), la contribution du sol & ’émissivité est prépondérante pour une couverture végétale
faible. L’effet de diffusion de 1’onde par la végétation augmente si la longueur d’onde
diminue, ce qui revient a dire que I’atténuation du signal émis par le sol augmente. A une
fréquence de 5 GHz, la contribution du sol et celle de la végétation sont similaires alors qu’a
10 GHz, I’effet de la végétation domine. Il faut toutefois noter que lorsque ’atténuation de
I’émission du sol augmente, I’émission de la végétation augmente. Cette atténuation

augmente aussi en fonction de 1’angle d’incidence (Wigneron et al., 1998).

La redondance des données avec les systémes en multifréquences et en multi-polarisations
permet de déterminer plusieurs paramétres en méme temps que I’humidité du sol, soient par
exemple, la température du sol et les parametres de la végétation (Wigneron et al., 2003).
Pour ce faire, le nombre d’équations a résoudre doit étre supérieur au nombre d’inconnues a
déterminer (Bindlish et al., 2003; Guha et Lakshmi, 2004; Njoku, Jackson et Lakshmi, 2003).

Bindlish et al. (2003) ont utilisé la température de brillance a la polarisation horizontale et
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verticale et le ratio entre les deux pour déterminer simultanément ’humidité du sol, la
température de surface et les caractéristiques de la végétation. La détermination de I’humidité
du sol simultanément avec le contenu en eau de la végétation a été envisagée par plusieurs
auteurs (Chanzy et al., 1997; Teng, Wang et Doraiswamy, 1993; Wigneron et al., 1995). Ces
auteurs ont utilisé des températures de brillance mesurées en différentes fréquences,
polarisations et angles d’incidence. Wigneron et al. (1995) ont montré qu’il est possible
d’estimer simultanément les caractéristiques du sol et de la végétation en utilisant des
données a 1,4 GHz avec différents angles d’incidence ou des données aux deux fréquences
1,4 et 5 GHz. Chanzy et al. (1997) ont pu déterminer le contenu en eau de la végétation en se
servant d’indices et en utilisant des données a la bande C avec différents polarisations et
angles d’incidence d’une région semi- aride. Teng et al. (1993) ont utilisé les différences de
polarisation afin d’estimer ’effet de la végétation et de trouver une correspondance entre la

température de brillance et I’humidité du sol (Wigneron et al., 1998).

Paloscia et al. (2001) ont établi des régressions linéaires entre I’humidité du sol et I’indice de
différence de la polarisation (MPDI) pour différentes valeurs de LAI a la bande C. Afin de
corriger I’effet de la végétation, les paramétres de ces équations de régression ont été relies
aux valeurs de MPDI a la bande X. Magagi et al. (2000) ont utilisé les températures de
brillance 2 la bande L et & la bande C pour déterminer I’humidité du sol et les parametres de
végétation 7 et w. La méthode se base sur le calcul d’un paramétre a la fois. Une fois
1’humidité de sol déterminée a la bande L, I’humidité du sol a la bande C est calculée avec la
relation linéaire ou polynomiale établie entre I’humidité du sol a la bande C et celle a la
bande L. Les paramétres de végétation sont ensuite calculés a partir de I’inversion du modele
de transfert radiatif a la bande C. Ces paramétres servent pour corriger I’effet de la végétation
a la bande L.

Owe et al. (2001) ont établi des relations logarithmiques entre le MPDI a 6.6 GHz et
I’opacité du couvert végétal en fonction de la constante diélectrique du sol. Les équations
ainsi trouvées ont été utilisées avec le modele de transfert radiatif pour déterminer I’humidité

du sol. Cette méthode ne nécessite pas des données in situ pour la calibration du modele
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radiatif. La température de sol est déterminée a partir des données a la fréquence 37 Ghz. En
plus, ils ont noté que dans le cas d’absence des mesures de I’humidité du sol, la validation

des résultats peut se faire par une comparaison avec la variabilité de la précipitation.

La détermination de la température de surface simultanément avec I’humidité du sol est
restreinte aux sols qui ont une couverture végétale dense et en particulier les foréts ou
1’émissivité demeure quasiment constante dans le temps. La détermination de la température
du sol avec des données satellitaires nécessite 1’estimation préalable de 1’eau libre a
I’intérieur de chaque empreinte au sol (Wigneron et al., 1998). Lakshmi et al. (2003) ont
établi des régressions linaires entre la température de surface et I’humidité du sol de la

couche du sol entre 0 — 2,5 cm et 2,5-5,0 cm.

Njoku et al. (2003) ont utilisé les données AMSR-E de températures de brillance mesurées
aux fréquences 6.9, 10.6 et 18 GHz en polarisations horizontale et verticale afin de
déterminer simultanément I’humidité du sol, sa température et le contenu en eau de la
végétation moyennant plusieurs hypotheéses. En effet, afin de réduire le nombre d’inconnues
dans I’équation du modele de transfert radiatif, ils ont supposé que les paramétres de rugosité
(h et Q), I’albédo (w) et le coefficient de I’opacité de la végétation (b) sont constants dans
I’espace et dans le temps. Ces paramétres sont estimés a partir des données satellitaires
SMMR (Scanning Multichannel Microwave Radiometer) dans des zones désertiques et
forestieres. La température du sol est supposée aussi égale a la température de la végétation.
Au terme de leur travail, ils ont toutefois noté la nécessité de considérer la variabilité
temporelle des paramétres de végétation (b,7) et de la rugosité (h,Q) dans le modele de

transfert radiatif.

Cette étape de 1I’étude répond au besoin exprimé par Njoku et al. (2003). Elle vise 1’analyse
de la variabilité spatiotemporelle des parameétres de végétation (t, w) et de la rugosité (h).
L’ajustement dynamique de ces parametres s’avere essentiel pour une meilleure estimation

de la variation spatiale et temporelle de 1’humidité du sol dans le bassin du Mackenzie. Les
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données de température du sol, température de la végétation et des propriétés du sol sont

obtenues a partir des différentes sources d’information.

34 Méthodologie préconisée

Dans cette étude, les données in situ d’humidité du sol ne sont pas disponibles. La
méthodologie préconisée fait appel a d’autres sources d’information pour caractériser la
végétation et la rugosité. L’estimation de 1’humidité du sol proposée ici est basée sur une
méthode itérative. Elle consiste & minimiser 1’écart entre la température de brillance simulée
et celle observée par AMSR-E, avec la méthode des moindres carrés itératifs, en ajustant les
parameétres du modele radiatif considéré. Pour ce faire, il est question de minimiser pour

chaque jour ou des images AMSR-E sont disponibles le paramétre F suivant :

F = (Ton (mesurée)-Ton(simulée))? + (Tpy (mesurée)-Tyy(simulée))’ (3.21)

3.4.1 Hypothéses

L utilisation des données AMSR-E de températures de brillance a la bande C pour la
détermination de I’humidité du sol a 1’aide du modele de transfert radiatif 7- se base en
premier lieu sur I’applicabilité de ce modele dans le cas des zones d’étude sélectionnées. Les
effets de la rugosité et de la végétation peuvent étre simplement modélisés. L’application de
ce modéle suppose que le couvert végétal est uniforme pour chacune des zones et que le
phénomeéne de diffusion est négligeable. La végétation peut étre donc modélisée avec deux

paramétres, I’opacité du couvert végétal et I’albédo.

En deuxiéme lieu, les paramétres de rugosité et de la végétation représentent les valeurs
moyennes a I’intérieur de I’empreinte du capteur AMSR-E de 75 km x 43 km 4 la bande C.
L’hétérogénéité a I’échelle du pixel de AMSR-E a la bande C est ainsi négligée.

En troisiéme lieu, on suppose que les parametres de végétation et de rugosité varient en

fonction du temps et de I’espace. La variabilité spatiale découle du fait que les zones d’études
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sont hétérogénes. La végétation et le type de sol y sont différents. La variabilité temporelle
est suggérée par 1’évolution des conditions a la surface et la dynamique de croissance de la

végétation au cours de 1’été.

En dernier lieu, nous supposons que la dynamique de croissance de la végétation et la
variabilité temporelle de la rugosité suit la méme tendance d’une année a I’autre dans une
méme zone d’étude compte tenu du fait que la température de brillance suit la méme

tendance d’une année a 1’autre (figure 2.7).

3.4.2 Etape de calibration

En I’absence de données de terrain de la rugosité et de la végétation, il est nécessaire
d’utiliser des données auxiliaires pour les estimer. En effet, afin de déterminer ces
parametres, on fera appel aux données météorologiques NARR soient la précipitation, la
température de I’air & 2 m et a la température du sol a 10 cm. La calibration du modele de

transfert radiatif est réalisée pour les zones du PAD et de Scotty Creek.

Dans le cas du capteur AMSR-E, le modéle de transfert radiatif -w (équation 3.9) peut étre
appliqué (Njoku, Jackson et Lakshmi, 2003). Pendant la nuit, les profils verticaux de
I’humidité du sol et de la température sont plus uniformes. Dans ce cas, la température du
sol differe peu de la température de la végétation. En plus, ’humidité du sol est plus
représentative de celle qui correspond aux couches profondes. C’est pourquoi, Njoku et al.
(2003) considérent que les images captées par ’AMSR-E la nuit produisent moins
d’incertitude dans la modélisation de I’humidité du sol que celles captées le jour. Dans notre
cas, nous considérons les données de température de brillance observée par le capteur en
orbite ascendante. Ces données sont observées sur le Mackenzie a environ 19h:00, moment
ou l’influence solaire est encore présente surtout dans le couvert végétal. Afin de simplifier
I’équation de transfert radiatif, nous considérons que la température de la végétation est

équivalente a la température de 1’air a 2 m et la température de sol a la surface est égale a la



70

température de sol & 10 cm de la surface. Cette hypothése peut donc biaisée les résultats

d’estimation des paramétres de végétation, de la rugosité et donc de I’humidité du sol.

Suite a la considération des données externes, le probléme d’optimisation est équivalent a la
détermination de quatre variables soient A, 7, @ et m, en utilisant deux équations de
températures de brillances mesurées respectivement a la polarisation horizontale et a la
polarisation verticale. Les données de température de brillance observées a la fréquence 6,9
GHz (bande C) pour les étés 2002, 2003 et 2004 seront utilisées. Le probléme est ainsi sous
déterminé. Pour le solutionner, une méthode séquentielle basée sur la sensibilité du signal au

paramétre de sol et de végétation est considérée pour calibrer le modele.

Le parameétre de rugosité est déterminé dans les conditions séches a faible humidité du sol.
Dans ces conditions, le signal est plus sensible a I’émissivité du sol (Jackson et Schmugge,
1991; Jackson et Schmugge, 1989). On néglige dans ce cas la contribution de la végétation
au signal. L’influence de la végétation est plus élevée pour des contenus en eau éleves
(Ulaby, Moore et Fung, 1986). Le mod¢le de transfert radiatif r-w peut étre ainsi réduit a la

seule contribution du sol, soit :

T,

= (=1, (3.22)
Cette simplification peut cependant engendrer des erreurs d’estimation de 1’humidité du sol
puisque la valeur du parametre h correspondant a la rugosité de surface a déterminer sera
surestimée. Afin de trouver ce paramétre avec cette équation, on sélectionne les jours sans
précipitation pour chaque année d’étude. Durant ces jours, on considére des valeurs faibles
de la norme de la constante diélectrique (e;) qui correspondent a une humidité du sol égale a
la valeur du point de flétrissement. La valeur du paramétre h retenu est celui qui réduit 1’écart
entre la température de brillance simulée et celle observée par AMSR-E a la polarisation

horizontale et a la polarisation verticale.
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Les paramétres de végétation sont déterminés dans des conditions tres humides. Dans cette
étape, on considére la contribution de la végétation et de la rugosité a la température de
brillance. On considére donc le modele de transfert radiatif -w (équation 3.9). Les valeurs du
paramétre de rugosité déterminées en premier lieu sont insérées dans le modele et les
paramétres de végétation sont optimisés. Selon Njoku et al. (2003), I’opacité du couvert
végétal dépend peu de la polarisation a I’échelle de ’empreinte du capteur AMSR-E. En
supposant que I’opacité du couvert végétal et I’albédo sont indépendants de la polarisation,
ces deux paramétres sont déterminés simultanément. Afin de solutionner le systéme
d’optimisation, on considére les données de température de brillance a la polarisation
verticale et a la polarisation horizontale mesurées au cours de deux jours de pluie dans une
méme semaine. Au cours d’une semaine, la croissance de la végétation est faible. Les
paramétres de végétation y sont donc supposées constants. Pour s’assurer de I’indépendance
des données, les deux jours pluvieux sélectionnés sont non successives. Les valeurs des
paramétres de végétation retenues sont celles qui minimisent I’écart entre la température de
brillance simulée et celle observée par AMSR-E, avec la méthode des moindres carrées
itératives (équation 3.21), pour les deux jours considérées. La figure 3.4 résume les €tapes de
calibration du modeéle de transfert radiatif préconisées. Les mémes étapes sont considérées

pour la zone du PAD et celle de Scotty Creek.
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3.4.3 Etape de détermination de I’humidité du sol

Les données de températures de brillance observées a la fréquence 6,9 GHz a la polarisation
horizontale et a la polarisation verticale sont utilisées pour estimer ’humidité du sol pour les
étés 2002, 2003 et 2004 pour les trois zones d’étude. Pour la détermination de la variation
spatiotemporelle de I’humidité du sol, les valeurs estimées des paramétres de surface, soient
la rugosité, I’opacité du couvert végétal et la diffusion singuliere de 1’albédo, a I’étape de la
calibration alimentent le modéle de transfert radiatif 7- (équation 3.9). Mais, les jours qui

ont servi a la calibration du modele ne sont pas considérés.

La constante diélectrique est la seule inconnue du modele de transfert radiatif. L estimation
de sa valeur se base sur une méthode itérative qui minimise 1’écart entre la température de
brillance observée par le capteur et celle simulée (équation 3.21). La propriété diélectrique du
sol est modélisée selon la méthode de Dobson et al. (1985). C’est un modele semi empirique
qui relie la constante diélectrique du sol a I’humidité du sol et a la composition du sol en
termes de pourcentage d’argile et de sable dépendamment de la fréquence (équations 3.6 et
3.7). La figure 3.5 résume les étapes de détermination de I’humidité du sol suivies pour les

trois zones d’étude.
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3.44 Etape de validation

La calibration du modéle de transfert radiatif est réalisée tout d’abord pour le PAD. Ensuite,
la méme procédure de calibration est suivie pour la zone du Scotty Creek. Cette étape permet
de tester la procédure de calibration sur des zones avec une couverture végétale différente et

d’étudier la variation spatiale des parametres de végétation et de rugosit€.

La validation des valeurs de I’humidité du sol issues de I’inversion du mod¢le radiatif a la
bande C est réalisée en premier lieu par une comparaison avec la variabilit¢ de la
précipitation comme il a été recommandé par Owe et al. (2001) dans le cas d’absence de
mesures in situ. Elles sont ensuite comparées aux données NARR d’humidité du sol et aux

données AMSR-E d’humidité du sol.

Afin de tester I’applicabilité des paramétres géophysiques estimés dans des zones de méme
couverture végétale, les valeurs des parametres géophysiques simulées a 1’étape de
calibration pour le PAD sont utilisées pour déterminer I’humidité du sol dans la zone de la
Loche sachant que ces deux zones ont le méme type de végétation et sensiblement le méme

type de signature spectrale car elles présentent une variation similaire du LAIL

35 Résultats et discussion
3.5.1 Etape de calibration

Les résultats de 1’étape de calibration sont analysés pour le PAD et la zone de Scotty Creek.
Cette analyse permet d’étudier la variation spatiale des parameétres géophysiques simulés. La
variation temporelle de ces parametres est obtenue par 1’analyse de ses différentes tendances

au cours des étés 2002, 2003 et 2004.
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3.5.1.1 Parametre de rugosité

Les valeurs du paramétre de rugosité estimées durant les trois étés sont présentées dans les
figures 3.6 et 3.7 pour le PAD et la zone de Scotty Creek respectivement. Ces valeurs sont
obtenues au cours des jours secs. Le nombre des points simulés pour chaque année dépend
des événements pluvieux pour cette année et de la disponibilité des données AMSR-E de
température de brillance. D’aprés ces deux figures, il ressort que le parametre de rugosité h
suit la méme tendance d’une année a I’autre. En effet, pour une méme journée de simulation
de deux années différentes (jours 172 et 282 pour le PAD), les valeurs simulées de h sont

similaires.

En supposant que la variation temporelle de ce parametre suit la méme tendance d’une année
a I'autre pour une méme zone d’étude, les valeurs simulées correspondantes peuvent étre
combinées pour pouvoir dégager la tendance générale comme le montre la figure 3.8 pour le
PAD et la zone de Scotty Creek. Durant les trois étés, le parametre de rugosité est presque
constant avec une valeur moyenne de 0,9 pour les deux zones d’étude et des écarts type
respectives de 0,09 et 0,14. Cette valeur de rugosité correspond a une zone rugueuse tel que
démontré par Choudhury et al. (1979). Dans la littérature, des valeurs du parametre de
rugosité ne sont pas disponibles pour des zones forestieres. Cependant, des valeurs de
rugosité de 1 cm et 2 cm en termes de hauteur RMS (root mean square) qui correspondent a
des zones rugueuses ont été considérées par plusieurs auteurs (Ferrazzoli, Guerriero et

Wigneron, 2002; Lang, Utku et de Matthaeis, 2001; Saleh et al., 2003).

Dans ce qui suit, une valeur de parametre de rugosité de 0,9 alimente le modele de transfert
radiatif pour la calibration des parameétres de végétation et pour la simulation de I’humidité

du sol pour les zones d’étude.
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Figure 3.6 Variation du paramétre de rugosité estimé pour le PAD durant
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Figure 3.7 Variation du paramétre de rugosité estimé pour la zone de Scotty Creek
durant les années 2002, 2003 et 2004.
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Figure 3.8 Variation du parametre de rugosité estimée h.
3.5.1.2 L’opacité du couvert végétal

L’opacité du couvert végétal estimé présente une variation spatiale et temporelle. Les figures
3.9 et 3.10 montrent les valeurs estimées pour le PAD et la zone de Scotty Creek
respectivement. Au cours d’une méme année, I’opacité du couvert végétal est quasiment
constante avec des faibles variations d’une année a l’autre. Cette variabilité est plus
prononcée pour le PAD. Elle peut étre reliée au cycle de croissance interannuel de la
biomasse végétale. L’opacité du couvert végétal simulé dépend aussi du type de végétation.
Les deux sites d’étude ont des couvertures végétales différentes. Les valeurs simulées pour la
zone de Scotty Creek sont plus élevées que celles déterminées pour le PAD. La végétation est

donc plus dense a Scotty Creek.

La figure 3.11 montre que I’opacité du couvert végétal est fonction de I'indice de polarisation
pour chacun des sites de calibration. Rappelons que I'indice de polarisation dépend de la
densité de la végétation (Njoku, Jackson et Lakshmi, 2003) et qu’il diminue lorsque la

biomasse végétale ou la fraction couverte par la végétation augmente (Wigneron et al., 2003).
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Malgré qu’a la bande C, ’indice de polarisation dépend de la végétation, de la rugosité et de
’humidité du sol, la valeur élevée de I’angle d’incidence d’AMSR-E de 54.8° réduit sa
sensibilité a I’humidité du sol. De plus, durant la période estivale, il a été démontré plus haut
que le paramétre de rugosité est constant pour le PAD et la zone de Scotty Creek. L’indice de

polarisation est ainsi fonction seulement de la végétation.

Selon la figure 3.11, la relation entre 1’indice de polarisation et I’opacité du couvert végétal
est logarithmique. Owe et al. (2001) ont montré aussi que la relation entre I’opacité du
couvert végétal et I'indice de polarisation (IP) variant entre 0 et 0,3 suit un modele
logarithmique qui dépend de ’humidité du sol. Pour les deux zones d’études, I'indice de
polarisation est entre 0,012 et 0,04 pour la plupart du temps sauf au début de I’ét€ ou il
dépasse ces valeurs. Pour ce méme intervalle de valeurs de IP et pour des valeurs de
constantes di€lectriques variant entre 11 et 25 , les logarithmes décrites par Owe et al. (2001)
varient peu en fonction de I’humidité du sol et peuvent étre représentés par un seul
logarithme. Pour les zones d’étude, une seule courbe logarithmique décrit la relation entre
’opacité du couvert végétal et I’indice de polarisation indépendamment de 1’humidité du

sol :

r=-0,5693 Ln (IP * 1000) + 2,5045 (3.23a)
[P= (Tbv-Tbh)/(Tbv+Tbh) (3.23b)

A I’étape de détermination de I’humidité du sol, la relation logarithmique entre I’opacité du
couvert végétal estimé et I’indice de polarisation est utilisée pour décrire la variation

temporelle de 1’opacité du couvert végétal.
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Figure 3.9 Variation temporelle de I’opacité du couvert végétal estimé pour le PAD.

1,2

0,8
* 0,6

0,4

0,2 -

e2002 |
® 2003
| 2004
v - L S
| ]
| ] * | ]
100 150 200 250 300
Jour

Figure 3.10 Variation temporelle de ’opacité du couvert végétal estimé pour
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Figure 3.11 Variation de ’opacité du couvert végétal estimé en fonction de
Uindice de polarisation.

3.5.1.3 L’albédo

Les valeurs estimées de 1’albédo présentent une variation temporelle et spatiale. Des valeurs
différentes sont obtenues pour le PAD et la zone de Scotty Creek. Le type de la végétation y
est différent. Les figures 3.12 et 3.13 présentent les valeurs simulées de 1’albédo pour le PAD
et la zone de Scotty Creek respectivement. Pour le PAD, les valeurs estimées de I’albédo sont
autour de 0.2 sauf au début de 1’été ou ’albédo peut atteindre sa valeur la plus élevée 0,3.
Pour la zone de Scotty Creek, les valeurs estimées de 1’albédo sont autour de 0,1. Sachant
que la valeur de I’albédo est surtout fonction de I’orientation des éléments diffuseurs, la
végétation des deux sites d’étude présente donc une géométrie différente. Ces deux figures
montrent aussi que pour un jour donné, les valeurs estimées pour deux années différentes

sont similaires. Ceci confirme que 1’albédo suit la méme tendance d’une année a 1’autre.

La figure 3.14 présente la variation temporelle de I’albédo pour les deux zones d’étude, le
PAD et la zone de Scotty Creek durant les trois étés ensembles. Cette figure montre que les

valeurs estimées de 1’albédo suivent la méme variabilité temporelle. Pour la bande C, Van de
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Griend et Owe (1994) ont trouvé que I’albédo varie durant leurs trois années d’étude. La plus
grande variation a lieu au début de la période de croissance de la végétation. La figure 3.14
montre que la plus grande variation se produit au début de 1’été¢ au mois de mai pour le PAD
et plus tard pour la zone de Scotty Creek. Cette variation peut étre due a la contribution de la
neige fondante a I’effet de dispersion en plus de la dispersion du signal causée par la
végétation. Cependant, cette variabilité temporelle est plus élevée pour le PAD. Rappelons
que ’albédo dépend de I’orientation des branches et qu’elle est affectée par la surface sous-
jacente surtout dans les zones ou la densité de la végétation est peu élevée (Ferrazzol,
Guerriero et Wigneron, 2002). Selon la figure 3.11, I'indice de polarisation est plus élevé
pour le PAD. La végétation y est moins dense. La contribution de la surface du sol au signal

y est donc plus élevée.
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Figure 3.12 Variation temporelle de I’albédo estimé pour le PAD.
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Figure 3.13 Variation temporelle de I’albédo estimé pour la zone de Scotty Creek.
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Figure 3.14 Variation temporelle de I’albédo estimée.
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Dans la suite, pour chacune des zones d’étude, les valeurs estimées de 1’albédo sont utilisées
» P

pour alimenter le modeéle de transfert radiatif a I’étape de détermination de 1’humidité du sol.

3.5.2 L’estimation de I’humidité du sol

Dans cette étape, I’humidité du sol est estimée pour le PAD, la zone de Scotty Creek et pour
la zone de La Loche. Les variations spatiotemporelles des parametres géophysiques estimés
a I’étape de la calibration sont utilisées pour déterminer la variation spatiotemporelle de

I’humidité du sol.

La validation des résultats est effectuée par une comparaison qualitative avec la variation de
la précipitation importée de la base de donnée NARR et une comparaison quantitative et
qualitative avec les données d’humidité du sol importées de la base de données NARR et de

la base de données journaliere AMSR-E.

La variation de I’humidité du sol estimée est comparée tout d’abord a la variation de la
précipitation. Les figures 3.15 et 3.16 présentent les résultats de 1’optimisation pour le PAD
et la zone de Scotty Creek respectivement. On peut y observer que I’humidité du sol est peu
élevée durant les mois de juillet et d’aolt (jours Juliens 180-240). Pendant ces mois, la
température est élevée et la végétation est bien développée. Au début du mois de Mai et a la
fin du mois de septembre, les valeurs estimées de I’humidité du sol sont élevées. Elles
correspondent mieux a la variation de la précipitation. Durant cette période, la végétation est

moins développée et la température est peu élevee.

La variation de ’humidité du sol estimée suit généralement la méme tendance que celle des
données NARR, figures 3.15 et 3.16. Cependant, les valeurs ne se coincident pas sauf a la fin
de 1’été. Durant cette période, le signal est plus sensible aux parametres du sol comme il a été
montré ultérieurement. Durant la période restante, les données NARR d’humidité du sol sont
plus élevées. Ceci peut étre du en partie au fait que les données NARR correspondent a

’humidité du sol a une profondeur de 10 cm alors qu’a la bande C, la profondeur de
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pénétration du signal est d’environ 1 cm. Rappelons que I’humidité du sol est plus €levée en
profondeur puisque 1’évaporation diminue (Maidment, 1993). Le biais entre ces deux
données d’humidité du sol peut étre aussi di aux erreurs éventuelles des deux sources
d’informations et de leurs méthodes de détermination. Selon la méthodologie proposée et
afin de déterminer le paramétre de rugosité h, 'effet de la végétation a été négligé.
Cependant, en réalité le signal émis par le sol est affecté par la végétation. De ce fait, la
valeur de la rugosité est surestimée et par conséquent 1’humidité du sol est sous estimée. Les
données NARR peuvent aussi comporter une importante marge d’erreurs. Rappelons qu’au
Canada, les données de précipitation assimilées sont rares en raison du faible nombre de
stations de mesure de précipitation disponibles couvrant tout le territoire. En 2003,
’assimilation des données de précipitation n’a pas ¢été faite. Au début de 1’été, la sous-
estimation des valeurs d’humidité du sol peut étre expliquée par ’effet de la neige qui n’est
pas pris en considération dans la modélisation de la température de brillance. L atténuation
du signal en provenance du sol par la neige est observée plutét au PAD, au cours du mois de

mai alors qu’elle a lieu au mois de juin dans la zone de Scotty Creek ou le printemps arrive

plus tard.
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Figure 3.15 Variation de I’humidité du sol estimée, de la précipitation et des
données NARR d’humidité du sol pour le PAD, années (a) 2002, (b) 2003, (c) 2004.
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Figure 3.16 Variation de I’humidité du sol estimée, de la précipitation et des
données NARR d’humidité du sol pour la zone de Scotty Creek, années (a) 2002,
(b) 2003, (c) 2004.

Les valeurs de I’humidité du sol estimées sont aussi comparées aux données AMSR-E pour
les années d’étude 2003 et 2004 importées de la base de données EOS. La figure 3.17
présente les résultats de comparaison de I’estimée de I’humidité du sol, des données AMSR-
E avec les données NARR d’humidité du sol pour le PAD et la zone de Scotty Creek. On
peut en noter que les données AMSR-E d’humidité du sol sous-estiment les données NARR
et les valeurs estimées d’humidité du sol. Les données NARR et les humidités du sol
estimées suivent cependant la méme tendance. Le biais entre ces deux données est €levé
surtout dans les conditions humides alors que la différence entre les données NARR et les

données AMSR-E d’humidité du sol est élevée dans toutes les conditions.

Les données AMSR-E d’humidité du sol s’avérent insensibles a la précipitation et a la
variation temporelle d’humidité du sol comme le montre les figures 3.18 et 3.19 dans le cas
du PAD et la zone de Scotty Creek respectivement. Pour des régions a climat modéré,
Gruhier et al. (2007) ont observé la méme tendance pour les données AMSR-E d’humidité du

sol. 11 faut rappeler que ces données sont déterminées a partir des valeurs de I’indice de



89

polarisation mesuré a 10.7 GHz en considérant plusieurs hypothéses, soient I’albédo qui est
négligeable (w= 0) et la température de la végétation qui est égale a la température du sol.
Pour les zones d’étude, les résultats d’optimisation présentés ultérieurement montrent
cependant que ’albédo est différent de zéro et qu’il dépend du type de la végétation. Les
données NARR de températures du sol et de la végétation qui alimentent le modéle de
transfert radiatif sont aussi différentes. Les hypothéses et les conditions de détermination des
données AMSR-E d’humidité du sol sont ainsi mieux applicables dans les régions
sahéliennes ou les étapes de calibration et de validation ont eu lieu et ne peuvent étre utilisées
a priori pour toutes les régions. Ceci peut expliquer I'insensibilité des données AMSR-E

d’humidité du sol dans les zones d’études.
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Figure 3.18 Comparaison des données AMSR-E d’humidité du sol avec les données
NARR d’humidité du sol et la précipitation, zone du PAD, (a) 2003, (b) 2004.
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Figure 3.19 Comparaison des données AMSR-E d’humidité du sol avec les données
NARR d’humidité du sol et la précipitation, zone de Scotty Creek, (a) 2003, (b) 2004.
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Afin de généraliser la méthode d’estimation de I’humidité du sol, les valeurs des parametres
géophysiques estimées pour le PAD sont utilisées pour déterminer I’humidité du sol de la
zone d’étude 2 (la zone de La Loche) ayant le méme type de végétation, le méme type de sol
et une variation similaire de LAI La figure 3.20 présente la variation temporelle de
’humidité du sol estimée, de la précipitation et des données NARR d’humidité du sol. Des
conclusions similaires a celles trouvées pour les autres zones d’études peuvent étre tirées.
L’humidité du sol estimée et la précipitation suivent la méme tendance. Les variations
temporelles de ’humidité du sol estimée et des données NARR suivent la méme tendance
mais les valeurs ne coincident pas. On peut en conclure que I’utilisation des valeurs des
paramétres géophysiques calibrées pour le PAD dans des zones de méme type de végétation

avec une variation similaire de LAI permet d’obtenir des valeurs tangibles d’humidité du sol.

Les valeurs d’humidité du sol estimées pour les trois zones d’études corré¢lent bien avec la
précipitation et les données NARR. On peut en conclure que le modéle de transfert radiatif z-
w peut étre utilisé pour déterminer I’humidité du sol dans des zones nordiques en utilisant
des sources externes d’information. En plus, les données AMSR-E a la bande C sont

sensibles a I’humidité du sol.
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3.6 Conclusions

Une méthode séquentielle est proposée pour calibrer le modéle de transfert radiatif et
déterminer I’humidité du sol et sa variation spatiotemporelle dans le bassin du Mackenzie.
L’absence des données in sifu constitue le probléme majeur a surmonter pour atteindre
I’objectif de ce projet. C’est pourquoi nous avons eu recours a des sources externes
d’information pour solutionner 1I’équation du transfert radiatif afin d’y extraire I’humidité du
sol. Les données météorologiques, de LAI, des propriétés du sol ont été importées des
différentes sources issues des observations de télédétection (MODIS) et des modeles
(NARR).

Le paramétre de rugosité a été optimisé dans les conditions seches, a faible humidité du sol.
Les paramétres de végétation, 1’opacité du couvert végétal et ’albédo, ont été déterminés
dans les conditions humides. Les valeurs retenues du parametre de rugosité, des parametres
de végétation et de I’humidité du sol sont celles qui ont minimisé le carré de la somme des
différences entre les températures de brillance observées a la bande C et simulées a la

polarisation verticale et a la polarisation horizontale.

A Dissue de cette étude, il a été démontré que la méthode séquentielle est adéquate pour
déterminer I’humidité du sol dans des zones d’étude ou les mesures sur le terrain sont
absentes. Le modeéle de transfert radiatif de premier ordre, soit le modele -w, peut étre utilisé

dans ce cas. Des valeurs représentatives de la réalité¢ peuvent étre obtenues.

La variation spatiotemporelle de I’humidit¢é du sol estimée répond a la variation
spatiotemporelle de la précipitation. Une bonne concordance est obtenue entre I’humidité du
sol estimée et les données NARR d’humidité du sol surtout a la fin de 1’été. Le biais entre ces
deux valeurs est di en partie a la différence des profondeurs du sol correspondantes aux
données NARR et aux données AMSR-E a la bande C et aux erreurs éventuelles des deux
procédures de modélisation pour déterminer I’humidité du sol et le paramétre de rugosité en

plus des effets de la végétation et de la neige humide qui masquent le signal du sol.
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Les données AMSR-E d’humidité du sol sous-estiment les données NARR et les valeurs
estimées d’humidité du sol pour les deux régions d’études, le PAD et la zone du Scotty
Creek. Elles sont insensibles a la précipitation. Une meilleure corrélation est obtenue entre
les humidités du sol estimées et les données NARR. Les différentes hypotheses et méthodes
considérées pour déterminer I’humidité du sol sont a priori a ’origine du biais entre ses trois
sources d’information. En plus, 1’étape de calibration s’avere primordiale pour déterminer

des valeurs raisonnables d’humidité du sol.

Dans cette étude, les valeurs estimées des parametres géophysiques issus de I’optimisation du
modele de transfert radiatif sont comparées aux données importées des différentes sources
externes d’humidité du sol comme les données NARR et les données AMSR-E. Les mesures
in situ sont absentes. La détermination et la validation de I’estimée de 1’humidité du sol
devient plus complexe a cause de I’hétérogénéité spatiale de la couverture végétale et du

contenu en eau dans le sol. Ceci affecte la valeur estimée de 1’humidité du sol.

Toutefois, méme si les données de terrain €taient disponibles, la comparaison des valeurs
simulées avec les mesures devrait se faire avec précaution. Les valeurs simulées
correspondent a des valeurs moyennes sur environ 50 km, I’empreinte moyenne de la mesure
du capteur AMSR-E a la bande C. Les mesures in sifu sont cependant des mesures
ponctuelles. Pour une meilleure validation, il faut choisir des points de mesures a I'intérieur
d’une large zone compatible avec la résolution spatiale du capteur (Shibata, Imaoka et Koike,
2003). Dans le cas du bassin du Mackenzie, ceci s’avere difficile et coliteux. C’est pourquoi,
la détermination de I’humidité du sol a une échelle de 1 km permet de réduire le nombre de
points de mesures. La comparaison de ces valeurs avec des mesures de terrain est donc plus

logique. Cette étude fait I’objet du chapitre suivant.



CHAPITRE 4

DISTRIBUTION SPATIALE DE L’HUMIDI'}“E DU SOL A L’AIDE DE L’INDICE
TEMPERATURE/VEGETATION

L’humidité du sol est un paramétre clé en hydrologie et en climatologie. Son importance
réside dans son role crucial dans le controle de la répartition de la lame d’eau générée par une
précipitation entre I’infiltration et le ruissellement. Cependant, ce parametre montre souvent
une variabilité spatiale et temporelle. La maitrise de cette variabilité est importante pour la

compréhension des processus hydrologiques et climatologiques qui lui sont reliés.

Dans le chapitre 3, il a été démontré que la télédétection présente un potentiel intéressant
pour I’estimation de ’humidité du sol ainsi que sa variabilité dans le temps et dans I’espace
mais a une échelle grossiére. Ce chapitre donne un intérét particulier a I’aspect spatial de la
variabilité de I’humidité du sol a une échelle plus fine, compatible avec de petits et de
moyens bassins. La problématique traitée découle de la résolution spatiale des résultats
dérivés de capteurs satellitaires, particulierement en micro onde passive. Bien que ces outils
produisent des estimations de 1’humidité du sol dont la tendance dans le temps concorde
assez bien avec les bases de données disponibles, il reste que 1’échelle a laquelle elles sont
produites peut étre non compatible avec certaines applications, hydrologiques notamment. 1
serait donc intéressant de coupler ces estimations de I’humidité du sol a une résolution
spatiale faible avec d’autres sources d’information dans une perspective de mise a I’échelle

de 1 km, c’est a dire d’une amélioration de la résolution spatiale.

4.1 Méthodes de distribution spatiale de I’humidité du sol

Plusieurs approches ont été proposées dans la littérature pour la prédiction de la distribution
spatiale de I’humidité du sol. Trois catégories d’approches peuvent €tre retenues. La premicre
catégorie comprend les travaux qui se sont basés sur la télédétection et les images satellites

pour générer des cartes d’humidité du sol (Jackson, 1993; Lakshmi, 1996; Njoku, Jackson et
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Lakshmi, 2003; Wigneron et al., 2003). Ces travaux ont exploité entres autres la sensibilité
des micro-ondes passives a ’humidité du sol. Plus particuliérement, ces recherches ont
recommandé ’usage de la bande L car elle minimise la contribution de la végétation, de la
rugosité et de 1’atmospheére, offrant ainsi un signal mieux corrélé a I’humidité du sol. D’une
maniére générale, la couverture spatiale et temporelle des capteurs qui fonctionnent en
micro-ondes passives est trés intéressante. Plusieurs de ces capteurs fournissent deux images
par jour avec une couverture planétaire. Cependant, les capteurs présentement en orbite ne
sont pas congus pour fonctionner dans la bande optimale, soit la bande L. Ils sont plutot
opérationnels dans des fréquences plus élevées qui sont affectées par ces bruits importants.
Par ailleurs, ces capteurs présentement en orbite sont limités d’un point de vue résolution
spatiale qui est typiquement de ’ordre de 50 km. Les cartes d’humidité du sol dérivées des
données satellitaires de ces capteurs sont donc trés limitées du point de vue détail spatial ce
qui rend difficile leur validation et leur exploitation pour des applications telles que

I’hydrologie, I’agriculture et la météorologie.

La deuxiéme catégorie d’approches permettant de dériver un portrait de I’humidité du sol se
base sur des modeles hydrologiques spatialisés (MacKay, Stewart et Bergeron, 1998; Radeva
et Ritchie, 2001). L’avantage principal de ces approches est qu’elles offrent une estimation
quantitative de 1’humidité du sol a une résolution spatiale partiellement tres fine tout
dépendant des données physiographiques disponibles pour ces modeles. Cependant,
I’application des ces modeles sur des larges bassins est trés colteuse en terme d’information
nécessaire pour leur calibration et leur validation. La quantité d’information nécessaire est

d’autant plus importante que le bassin est étendu.

Finalement, la troisiéme catégorie d’approche regroupe des travaux qui ont fait appel a des
indices basés sur les caractéristiques du bassin, souvent la topographie. Plusieurs indices ont
été proposés. On cite ici un échantillon représentatif mais non exhaustif d’études (Beven et
Kirkby, 1979; Chaplot et Walter, 2003; Crave et Gascuel-Odoux, 1997; Gomez-Plaza et al.,
2000; Romano et Palladino, 2002; Wilson, Western et Grayson, 2005). Ces indices

établissent un portrait de la distribution spatiale de I’humidité du sol a I’échelle du bassin. Ils
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identifient le potentiel de chaque pixel a étre plus humide qu’un autre. Selon ces études,
I’humidité du sol est influencée principalement par deux facteurs: le premier est relié a la
texture du sol, sa porosité et sa capacité d’infiltration. Le deuxiéme facteur contrdlant
’humidité du sol est la topographie du terrain décrite par des attributs topographiques tels
que la pente, I’orientation, I’aire de drainage, etc. La topographie domine généralement plus

la distribution de I’humidité du sol que les propriétés pédologiques.

L’examen des indices proposés dans la littérature montre qu’ils sont tous statiques et
incapables de capter la variabilité spatio-temporelle de I’humidité du sol. La plupart de ces
indices ne captent pas plus que 50% de la distribution spatiale réelle de I’humidité du sol
(Western et al., 1999). La distribution spatiale de I’humidité du sol avec ces indices statiques
viole un principe fondamental des processus hydrologiques qui fait que le portrait de
’humidité du sol dans le bassin doit changer dans 1’espace et dans le temps a cause du

drainage et de I’infiltration.

Par ailleurs, la végétation avec sa densité et son hétérogénéité facteurs (Gomez-Plaza et al.,
2000; Gomez-Plaza et al., 2001; Qiu et al., 2001, Western, Grayson et Bloschl, 2002), la
précipitation et sa distribution spatiale et sa durée depuis le dernier événement pluvieux sont
aussi des facteurs qui influencent la distribution de I’humidité du sol dans le bassin. Bien que
la topographie soit souvent dominante pour la distribution de I’humidité de sol a des
profondeurs de 10 — 50 cm, la pertinence de I’'un ou I’autre des facteurs demeure tributaire du
bassin et de ses propriétés. L’humidité du sol a la surface est soulignée principalement par
I’évapotranspiration et I’hétérogénéité de surface (Pellenq et al., 2003). Selon Anderson et al.
(2002), la précipitation constitue le premier facteur et la végétation constitue le deuxieme
facteur qui expliquent la variation spatiale de I’humidité du sol a la surface. D’ou
I"'importance de considérer la végétation dans la prédiction de la distribution spatiale de

I’humidité dans un bassin.

Récemment, Temimi (2006) a proposé un indice modifié¢ d’humidité du sol dans lequel la

végétation a été incorporée. Son étude a aussi été réalisée dans le cadre du projet MAGS et
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s’est intéressée au méme bassin que celui de cette thése, soit le Mackenzie. L’indice wetness
index, WI, proposé par Temimi (2006) a été testé dans la région deltaique du PAD.
Comparativement a I’indice topographique classique donnant une corrélation de 0,32 entre la
précipitation et 1’état d’humidité du sol, I’utilisation de cet indice topographique modifi¢ a
fait augmenter cette corrélation a 0.54. Cet indice combine les attributs topographiques avec

des indices de végétation:

WI = Ln(a)— Ln(a*tan(B)) *e ** (4.1)

Ou : a est Iaire de drainage de chaque pixel ; B est la pente du pixel ; p est une constante qui

dépend du type de la végétation dans la région étudiée ; LAI est I’indice de surface foliaire.

D’autres travaux de recherche ont inclus la température de surface pour générer un portrait
spatial de ’humidité du sol (Andersen et al., 2002; Carlson, Gillies et Perry, 1994; Lakshmi,
Jackson et Zehrfuhs, 2003; Xiao, Zengxiang et Wenbin, 2005). La température de surface est
reliée a I’évapotranspiration, I’humidité du sol et le climat local. Des images captées en
infrarouge, par exemple avec MODIS (Moderate- resolution Imaging Spectro radiometer) ou
AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer), permettent de fournir la variation de
la température de surface. Lakshmi et al. (2003) ont observé une relation linéaire entre la
température de surface et I’humidité du sol a des profondeurs de 0 - 2,5 cm et 2,5 - 5 cm. IIs
ont ainsi constaté qu’il est possible d’estimer I’humidité du sol en utilisant la température de
surface dans des terres a paturage. Merlin et al. (2005) ont considéré une relation linéaire
entre I’humidité du sol et la température de surface a I’échelle du pixel. Ils ont combiné les
données AVHRR de températures de surface avec des données de températures de brillance
en bande L a I’échelle du capteur futur SMOS (Soil Moisture and Ocean Salinity Mission)
afin d’affiner 1’échelle de prédiction de I’humidité du sol. IIs ont noté cependant que la
saturation de la température de surface pour des conditions d’humidité €levée constitue la

limite de la méthode.



101

L’avantage principal de l'utilisation de la température de surface issue des mesures
thermiques réside dans le fait que cette derniere est sensible a la couche superficielle du sol
dont la profondeur est de ’ordre de quelques 10 i¢me de centimetres (Carlson, Ripley et
Schmugge, 2004). Ces températures sont donc comparables en termes de sensibilité a celles

des images micro-ondes passives a la bande C.

Cependant, la relation entre ’humidité du sol et la température de surface dépend de la
densité de la végétation. Des indices de température et de végétation ont ét€ utilisés pour
déterminer 1’état d’humidité du sol (Carlson, Gillies et Perry, 1994; Gillies et al., 1997;
Sandholt, Rasmussen et Andersen, 2002; Xiao, Zengxiang et Wenbin, 2005), la fraction du
couvert végétal (Carlson, Gillies et Perry, 1994; Gillies et al., 1997), I’évapotranspiration
(Moran et al., 1994) et les zones inondables (Tamura et Yasuoka, 1998). A partir de la
combinaison de la température de surface et de la densité de la végétation, un indice a €té
proposé pour générer des portraits spatiaux de 1’humidité du sol dans un bassin. Cet indice

est communément appelé indice de sécheresse TVDI (Xiao, Zengxiang et Wenbin, 2005).

La disponibilité de ces données de température de surface et de végétation a partir des images
satellites, compatibles en terme de format, avec les images micro-ondes passives, motive leur
incorporation dans cette étude pour générer des cartes d’humidité du sol & une résolution

spatiale supérieure a celle des images AMSER-E utilisées.

Pour récapituler, il ressort que les capteurs en hyperfréquences passives possédent un
potentiel réel pour la cartographie de I’humidité du sol. Cependant, leur résolution spatiale
grossiére limite leur emploi. L utilisation des indices tirés de capteurs haute résolution pour
améliorer la résolution spatiale des cartes d’humidité du sol s’avere une piste intéressante a
explorer. Cependant, la littérature propose des indices statiques incapables de refléter la
variabilité spatio-temporelle de I’humidité qui est par contre, assez bien représentée par les
données micro-ondes passives. Conséquemment, 1’idée proposée dans ce travail est de

combiner ces deux constats en utilisant d’autres propriétés du bassin telles que la végétation
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et la température de surface pour décrire la distribution spatiale de I’humidité a une échelle

fine.

4.2 Méthodologie préconisée

La méthode de distribution spatiale de I’humidité du sol proposée ici se base sur la
combinaison des données de température de brillance mesurées a la bande C du capteur
AMSR-E et des données de température de surface et de I’indice de végétation NDVI
importées de la base des données MODIS. En premier lieu, I’indice de Température/
végétation TVDI est calculé pour chaque pixel a I’échelle de 1 km x 1 km. Afin d’estimer
’humidité du sol a une échelle fine, une relation linéaire négative entre I'indice TVDI et
’humidité du sol du pixel est considérée. La détermination de I’humidité du sol a I’échelle du
pixel de 1 km se base ensuite sur la minimisation de 1’écart entre la température de brillance
moyenne simulée en considérant I’humidité du sol pour chaque pixel et la température de
brillance mesurée par AMSR-E de la zone d’étude. La méthodologie est appliquée sur la
zone de Scotty Creek puisque des mesures in situ de I’humidité du sol sont disponibles pour
cette zone d’étude. La figure 4.1 présente le diagramme des différentes étapes suivies pour la

détermination de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km x 1 km.
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Figure 4.1 Etapes de distribution spatiale de ’humidité du sol a I’échelle de 1 km.
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4.2.1 Hypotheses

L’estimation de I’humidité du sol a ’échelle de MODIS (1 km x 1 km) a partir des données
de températures de brillance AMSR-E a 50 km de résolution repose sur la relation entre
’humidité et D’indice température/végétation TVDI. La méthodologie préconisée tient

compte de toutes les hypotheses définies dans le chapitre 3.

En plus, nous supposons en premier lieu que 1’indice TVDI peut étre appliqué dans le cas des
zones d’étude nordiques. Les études précédentes se sont intéressées aux zones arides ou

semi-arides. En deuxiéme lieu, la relation entre I’humidité et cet indice est supposée linéaire.

En troisiéme lieu, nous supposons que les données de température de surface et de NDVI
pour les deux étés 2003 et 2004 contiennent suffisamment d’informations qui couvrent les
différents états hydriques du sol allant du sec a humide et de surface du sol allant d’un sol nu

a un sol couvert de végétation.

4.2.2 Mod¢éle de transfert radiatif

Le modéle de transfert radiatif r-w (équation 4.2), repris ici, est utilis€ pour simuler la
température de brillance en bande C. Les valeurs de rugosité, d’albédo et de I’opacité du
couvert végétal estimées au chapitre 3 précédent pour la zone de Scotty Creek alimentent le

modele. Ce modele, présenté en détails dans le chapitre 3, est briévement repris ici:

T, = ¢&,T, exp(~7) + (1- w)T, [1 —exp(~7)][ 1+ r, exp(~7) | (4.2)
ou:
T. et T. sont respectivement la température de la végétation et la température du sol
importées de la base des données NARR
L’albédo w = 0,1
L’opacité du couvert végétal 7= - 0,5693 Ln (IP * 1000) + 2,5045 (équation 3.23)

Le paramétre de rugosité h = 0,9 (requis pour le calcul de I’émissivité du sol, équation 3.14)



105

4.2.3 Le domaine température/végétation

La température de surface mesurée par les capteurs satellitaires est la résultante de plusieurs
facteurs, tels que le couvert végétal, la radiation nette, I’humidit¢ du sol et
I’évapotranspiration. Sandhotl et al. (2002) ont observé une relation linéaire entre le NDVI
(décrivant la densité de la couverture végétale) et la température de surface qui dépend a son
tour de I’humidité du sol. A partir de ce constat, un indice de sécheresse a ét¢ défini. Cet
indice, communément appelé TVDI (temperature-vegetation dryness index), est extrait de la
représentation graphique de Ts vs NDVI, ou encore de I’espace T-NDVI (Sandholt,
Rasmussen et Andersen, 2002). Une forme triangulaire de ’espace T-NDVI a ét¢ observée
dans plusieurs recherches. Cette forme est obtenue avec un échantillon de données tres large
contenant suffisamment d’informations qui décrivent 1’état hydrique du sol allant de sec a
humide ainsi que la surface du sol allant d’un sol nu a un sol couvert de végétation. Un

exemple de cette relation est illustré par la figure 4.2.

surface
A temporature TVDI: Temperature Vegetation Dryness Index

No
Evaporation|

Ts=a+bNDVI

No Transpiration
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TVDI=0 Max Transpiration
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NDVI vegetation index

|
)
1
I
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Figure 4.2 L’espace TS/ NDVI (Tiré de Sandholt, Rasmussen et Andersen, 2002).

Source : Cette figure est tirée de la publication de Sangholt et al., A simple interpretation of the surface
temperature/vegetation index space for assessment of surface moisture status, parue dans la revue
Remote Sensing of Environment, vol. 79, n® 2-3, p. 216.
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Tel que proposé par Sandholt et al. (2002), I’indice TVDI s'écrit comme suit :

TVDI = (Ts-Tsmin)/(Tsmax-Tsmin) = A/B (4.3)

Ou: T est la température de surface observée au niveau de chaque pixel; Tymin est la
température de surface minimale dans ’espace Ts- NDVI pour un NDVI donné et Tgmay est la
température maximale pour le méme NDVI. La température maximale dépend de I’indice de
végétation NDVI (Sandholt, Rasmussen et Andersen, 2002). Une corrélation linéaire

habituellement négative peut étre établie entre la température de surface maximale et le

NDVI, figure 4.2:

Tsmax = a1 + by NDVI (4.4)

Cette relation est établie a partir de données importées de NDVI et de T et reportées sur un
espace Ts-NDVI permettant d’établir des figures similaires a la figure 4.2. Les parametres a,
et b; sont mieux déterminées si I’espace est bien défini. L’hypoténuse du triangle correspond
a Tmax alors que sa base correspond a Tgnin souvent considérée comme une constante.
Certaines études considerent cependant une corrélation linéaire entre Tymin €t le NDVI (Wang
et al., 2004; Xiao, Zengxiang et Wenbin, 2005). Le calcul de I’indice de sécheresse TVDI

demeure cependant le méme (équation 4.3).

Le TVDI varie entre 0 et 1. Tgyin correspond a un TDVI égal a 0, 1’état le plus humide. La
température de surface maximale Tsmax correspond plutdt a un TVDI égal a 1, I’état le plus
sec. Les isolignes de TVDI, tel que montrés par la figure 4.2, refletent I’état d’humidité du
sol. Selon Xiao et al. (2005), cing conditions d’humidité peuvent étre i1dentifiées selon les
valeurs du TVDI, soient: un état trés humide si 0 < TVDI < 0,2 ; un état humide s1 0.2 <
TVDI < 0,4 ; un état moyen si 0.4 < TVDI < 0,6 ; un état sec s1 0.6 <TVDI < 0,8 et un état
tres sec si 0.8 < TVDI < 1. Cette description donne une indication qualitative de 1’état

hydrique du sol.
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Pour cette étude, il est important de noter que le produit NDVI fourni par MODIS représente
une moyenne de 16 jours. Par contre les cartes de température de surface, également dérivées
des mesures du méme capteur, soit MODIS sont des composés de 8 jours. Il a fallu donc
considérer les jours ou les données de NDVI et de températures de surface sont disponibles
simultanément. A cette étape, on suppose que le NDVI ne change pas beaucoup dans un
intervalle de temps de 16 jours. Rappelons a ce niveau aussi que des pixels ont été €liminés
du composé de NDVI s’ils sont couverts par les nuages. Les valeurs de température de
surface affectées par la présence des nuages sont aussi éliminées. Le nuage des points de la

relation triangulaire est ensuite construit.

Afin de calculer I’indice de sécheresse TVDI pour chaque pixel a un jour donné ou la
température de surface est disponible, il a fallu ramener les deux mesures de NDVI et de
température de surface a la méme résolution temporelle. Pour ce faire, deux interpolations
ont été réalisées. Il est nécessaire d’effectuer d’abord une interpolation spatiale qui permet
d’estimer le NDVI des valeurs manquantes des pixels couverts de nuage et ce, afin d’obtenir
un portrait global de NDVI pour un jour donné. La variation dans I’espace du couvert végétal
en fonction de I’hétérogénéité du bassin est souvent lisse et ne montre pas de variations
brusques comme le montre la figure 4.3 qui présente un exemple d’une image MODIS de

NDVI de chaque pixel appartenant a la zone d’étude.



108

Jour 193 Jour 225

61° 30°'N 61" 30'N|

61" 21'N 61" 21'N

617 12'N [

61°03'N 61" 03'N

0.8
0.75
0.7
0.65
0.6
0.55
0.5
0.45
04

Figure 4.3 Variation spatiale de lindice de végétation NDVI du site Scotty Creek,
pour les jours 193 et 225 de I’année 2003.
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Au terme de cette premiére interpolation, un portrait global de NDVI a été établi pour toute
la région d’étude. A chaque pixel, un NDVI est attribué. Il correspond au NDVI issu de

I’interpolation spatiale ou a la valeur brute de NDVI importee.

Par la suite, une interpolation temporelle est nécessaire pour ramener les deux données de
température de surface et de NDVI a la méme résolution dans le temps, c’est a dire 8 jours,
soit celle de la température. Pour chaque pixel, une courbe de 1’évolution temporelle des
différentes valeurs de NDVI observées chaque 16 jours est tracée. Par la suite, pour chaque

date ou une valeur de température est disponible, la valeur de NDVI a été retenue.

Suite aux précédents prétraitements des données MODIS de température de surface et de
NDVI, les valeurs de I’indice TVDI ont été calculées pour chaque pixel de 1 km x 1 km avec

un pas de temps de 8 jours selon I’équation 4.3.



109

4.2.4 Distribution spatiale de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km

L’indice de sécheresse TVDI tel qu’établi précédemment donne une indication qualitative de
I’humidité du sol. Des valeurs élevées de TVDI correspondent a un état de sol sec alors que
des valeurs faibles de TVDI reflétent un état de sol humide. Sandholt et al. (2002) ont montré
que I’indice de sécheresse TVDI est reli¢ a ’humidité du sol a la surface. Ils ont noté une
relation linéaire négative avec un coefficient de détermination R® de 0,7 entre ces deux
paramétres. De méme, Wang et al. (2004) ont observé une corrélation linéaire négative entre

I’humidité du sol et le TVDI.

Pour obtenir une estimation quantitative de I’humidité du sol a I’échelle du pixel de 1 km,
nous avons donc considéré une relation linéaire négative entre les valeurs de 1’indice TVDI et
I’humidité du sol. Dans cette étape, les jours comportant des valeurs de température de
surface contaminées par la présence de nuages ne sont pas considérés. La distribution de
’humidité du sol a I’échelle de 1 km est obtenue en considérant une relation linéaire négative

entre I’humidité du sol du pixel de 1 km, 6, et I’indice TVDI du méme pixel:

0=a-b* TVDI (4.5)

avec: a et b sont deux parametres positifs

Le probléme de détermination de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km revient a déterminer le
couple de paramétres (a, b). Sachant que I’indice TVDI varie entre 0 et 1, le parametre a
correspond a I’humidité du sol la plus élevée. Elle tend donc vers la valeur de la porosité du
sol si le TVDI est égal a 0. Afin de réduire le nombre d’inconnus dans I’équation 4.5, on

suppose donc que le parametre a est égal a la porosité du sol.

Afin de tester la sensibilit¢ de la méthode de la distribution spatiale de 1’humidité, trois
valeurs de porosité sont utilisées, soient, 0,43; 0,53 et 0,7. La porosité du sol de la zone de
Scotty Creek de 0,53 est importée de la base de données ISLSCP. Les deux autres valeurs

(0,43 et 0,7) sont des valeurs d’humidité du sol mesurées a une profondeur de 10 cm a Scotty
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Creek. La valeur de 0,7 est choisie parce qu’elle correspond a la valeur d’humidité du sol
mesurée la plus élevée alors que la valeur de 0,43 est la valeur d’humidité du sol mesurée qui

correspond a un indice de TVDI faible du jour julien 217 de I’été 2003 qui tend vers 0.

Le paramétre b, défini a 1’échelle de MODIS, est obtenu par une méthode itérative qui
minimise le carré de I’écart entre la température de brillance mesurée par le capteur AMSR-E
et la température de brillance moyenne simulée par le modele de transfert radiatif 7-w en

considérant la moyenne des humidités du sol:

F= (Tbhsimu]éc ((I/N > 9)5 X) - Tbhmcsurée )2 + (Tbvsimuléc ((I/N % e), X) - Tbvmcsuréc)2 (46)

ou: 0 est ’humidité du sol calculée a I’échelle du pixel MODIS (1 km x 1 km) selon
’équation 4.5; N est le nombre de pixels de 1 km x 1 km a I’intérieur de la zone d’étude; X

est le vecteur des paramétres de végétation et de rugosité déterminés au chapitre 3 précédent.

4.3 Résultats et discussion
4.3.1 L’espace Ts / végétation

Les données de température de surface et de NDVI obtenus suite a I’étape de prétraitement
ont été utilisées pour construire le nuage de points montré sur la figure 4.4. Compte tenu de
la localisation nordique de la zone d’étude, les températures ne dépassent pas, tel que montré
sur cette figure, le seuil de 288 K (15 °C) et ce quelque soit la valeur du NDVI durant les
deux étés 2003 et 2004.

Similairement aux constats des études précédentes (Carlson, Gillies et Perry, 1994; Gillies et
al., 1997), l'allure de ’espace de points T,-NDVI présente une forme triangulaire.
Cependant, la corrélation obtenue entre la température de surface et le NDVI est positive

alors que dans les études précédentes, la corrélation observee est négative (Carlson, Gillies et
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Perry, 1994; Gillies et al., 1997; Sandholt, Dybkjaer et Rasmussen, 1998). Cette différence

de signe peut étre expliquée par la différence de la localisation des régions €étudices.

Dans notre étude, le bassin étudié est nordique. La majorité des études précédentes qui ont
investigué la relation entre le NDVI et la température de surface se sont intéressées a des
régions arides et semi-arides. Cependant, le travail de Suzuki et al. (2001) a porté sur une
région nordique, la Sibérie, similaire a celle de notre étude. Ils ont constaté que pour une
température donnée, le NDVI augmentait avec la précipitation. Pour des températures
inférieures a 18 °C, ils ont noté aussi que la corrélation entre le NDVI et la température était
positive. Hope et al. (2005) ont obtenu également une tendance linéaire a pente positive dans
un écosystéme arctique (Tundra) en Alaska. De méme, Ichii et al. (2002) ont observé que
dans les hautes et les moyennes latitudes, 1’augmentation du NDVI est reliée a 1’élévation
de la température. Ces études citées ont montré que dans les régions nordiques la corrélation

est positive entre le NDVI et la température, ce qui corrobore cette présente recherche.

Une pente positive entre le NDVI et T, semble s’expliquer par le fait qu’aux zones nordiques,
le permafrost renferme une faible quantité d’énergie emmagasinée dans le sol. Dans les
hautes latitudes, le sol est souvent plus froid que la végétation. En conséquence, si le NDVI
augmente, la proportion de la végétation par rapport au sol augmente et la température

mesurée augmente (Hope, Engstrom et Stow, 2005).
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Selon le concept de I’indice de sécheresse (équation 4.3) et la figure 4.4, une relation linéaire
de pente positive est établie entre la température maximale Tmax et le NDVI pour les deux
années 2003 et 2004. Cependant, la température minimale T, correspondant a un TVDI
¢gal a 0 a été considérée constante et égale a 273,14 K (0 °C). Au dessous de ce seuil, I’eau

dans le sol n’est plus a I’état liquide.

Il a été mentionné a la premiére section de ce chapitre que la topographie joue un role
prépondérant dans le controle de I’humidité du sol. Rappelons que les dépressions/sommets
correspondent a des zones humides/séches. La figure 4.5 montre une comparaison de I’indice
TVDI de chaque pixel de la zone d’étude avec la topographie correspondante pour les jours
193, 225 et 273 de I’année 2003. Pour les autres jours de 1’année 2003 et 2004, les figures de
comparaison de I’indice TVDI avec 1’élévation sont présentées en annexe 3. Une
comparaison qualitative montre que 1’indice TVDI peut indiquer sur I’état hydrique du sol.
Au cours des jours pluvieux (jours 193, 241), les dépressions et les sommets sont humides et
les valeurs de TVDI se rapprochent indépendamment de la topographie du terrain. Au cours
des jours avec peu ou pas de précipitation (jour 273), les sommets sont les plus secs et les
dépressions sont les plus humides. Cependant, on note que durant les jours secs, des valeurs
de TVDI élevées (humidité faible) sont affectées a des dépressions et des valeurs de TVDI
faibles (humidité élevée) correspondent a des sommets. Ceci peut étre expliqué par les
erreurs éventuelles d’estimation des données MODIS de température de surface et de NDVI
d’une part et de la méthode de détermination de I'indice TVDI d’autre part.
Quantitativement, une faible corrélation est obtenue entre le TVDI et la topographie du
terrain. Ceci est du au fait que la végétation, la distribution spatiale de la précipitation et la
radiation solaire sont tous des facteurs qui influencent aussi la distribution de I’humidité du

sol dans le bassin.
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Figure 4.5 Comparaison entre indice TVDI et I’élévation du terrain,
jours 193, 241, 273 de I’année 2003.
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La variation temporelle de I’indice TVDI du pixel de résolution 1 km x 1 km contenant
Scotty Creek est montrée par la figure 4.6. C’est une valeur moyenne sur 8 jours. Le cumul
de précipitation de la méme période de 8 jours est aussi représenté pour fin de comparaison.
Pendant les périodes pluvieuses, les valeurs de I’indice TVDI sont plus faibles que celles au
cours des jours avec peu ou pas de précipitations ou elles atteignent des valeurs élevées. On
note néanmoins sur la figure 4.6 des valeurs élevées de I’indice TVDI aux cours des jours
pluvieux 209 de I’été 2003 et 201 de 1’été 2004. Ces valeurs €levées de TVDI sont du aux

valeurs élevées de température de surface MODIS.

En excluant les valeurs erronées de TVDI, on peut conclure qu’il peut décrire I’état hydrique
du bassin a la surface. L’indice TVDI peut étre utilisé donc pour capter la variation
temporelle de I’humidité du sol sans toutefois exprimer quantitativement I’évolution de ce

parametre.

L’estimation quantitative de I’humidité du sol sera effectuée a partir du modele de transfert
radiatif en utilisant les données AMSR-E en micro-ondes passives. Nous rappelons que 1’1dée
de ce travail est de distribuer spatialement 1’humidité du sol en utilisant les cartes TVDI a

une résolution beaucoup plus fine.
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4.3.2 Distribution spatiale de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km
4.3.2.1 L’estimation de I’humidité du sol

L’humidité du sol a I’échelle de 1 km est estimée en considérant une relation linéaire
négative entre ’humidité du sol et 'indice TVDI (équation 4.5). La figure 4.7 montre la
variation de I’humidité de sol estimée a un pixel de 1 km x 1 km précisément ou se trouve le
site de mesures au sol Scotty Creek en considérant une porosité moyenne de la zone d’étude
de 0,53 g/cm’ ( paramétre ‘a’ de I’équation 4.5) en comparaison avec I’humidité du sol locale
mesurée a une profondeur de 10 cm. Les valeurs de I’humidité du sol présentées sont des
valeurs moyennes sur une période de 8 jours. Cette figure montre que I’humidité du sol
estimée ne coincide pas nécessairement avec I’humidité du sol mesurée. Pendant les jours
pluvieux, I’humidité du sol estimée est plus élevée que celle mesurée a une profondeur de 10
cm. L’humidité de sol estimée correspond a une profondeur de sol d’au plus Icm, la
profondeur détectée par le satellite a la bande C. L’effet de la précipitation s’observe en
premier lieu dans les couches superficielles du sol. La quantité de précipitation qui arrive au
sol en profondeur est plus faible que celle observée a la surface. Cette quantité dépend des

taux d’évaporation, du ruissellement et d’infiltration.

Cependant, durant les jours de sécheresse, I’humidité du sol en profondeur est plus élevée
que ’humidité du sol estimée a la surface, figure 4.7. Ce constat a €té aussi observé par
d’autres chercheurs (Capehart et Carlson, 1997; Carlson, Ripley et Schmugge, 2004;
Lakshmi, Jackson et Zehrfuhs, 2003). Selon Capehart et Carlson (1997), le taux de
dessechement du sol est presque identique a des profondeurs entre 5 et 10 cm. I diminue
lentement sous des conditions de radiation solaire élevées. Cependant, le taux de
desséchement du sol a une profondeur 0,5 cm est plus élevé que celui du sol a des
profondeurs supérieures. En plus, il augmente rapidement trois jours apres 1I’événement
pluvieux. Carlson et al (2004) ont noté que la couche superficielle du sol, a une profondeur
de 2 cm, séche plus rapidement que les couches de sol de profondeur supérieure a 5 cm. Les
variations significatives de I’humidité du sol estimée en surface comparativement aux

variations mesurées a 10 cm, figure 4.7, ne sont sans doute pas étrangeres au phénomene
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d’évaporation qui touche les premiers cm de sol. Le tableau 4.1 présente les coefficients de
corrélation entre I’humidité du sol estimée, I’humidité du sol mesurée a une profondeur de 10
cm et le gradient de la température moyenne de 1’air sur 8 jours pour I’ensemble des données
2003 et 2004. Comme le montre ce tableau, une meilleure corrélation est obtenue entre
I’humidité du sol estimée et la variation relative de la température de 1’air. Cependant, la
corrélation entre I’humidité du sol mesurée et la variation de la température de I’air est

positive

Pour I’ensemble des données de 2003 et 2004, le tableau 4.1 présente aussi les coefficients de
corrélation entre la précipitation et I’humidité du sol estimée et I’humidité du sol mesurée a
une profondeur de 10 cm. Quantitativement, une faible corrélation de 0.21 est obtenue entre
’humidité du sol estimée et la quantité de précipitation. Selon ce tableau, I’humidité du sol
mesurée ne concorde pas avec la précipitation mesurée a la station de Ford Simpson. Une
corrélation négative entre ces deux paramétres est obtenue. La corrélation entre I’humidité du

sol estimée et la précipitation obtenue est meilleure.

On note néanmoins sur la figure 4.7 des valeurs aberrantes. Notamment, 1’humidité du sol
estimée au jour 249 des deux étés 2003 et 2004 est égale a zéro. Il est a noter que la
température de surface fournie par MODIS est inférieure a zéro pour ces deux jours. Les
pixels possédant des températures de sol inférieures au point de congélation sont considéres
avoir des valeurs nulles d’humidité du sol en surface. Pour ces pixels, I’indice de sécheresse
calculé est inférieur a 0. Cette valeur peut étre erronée due a des erreurs de mesure de la

température de surface MODIS.
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Tableau 4.1

Coefficients de corrélation entre ’humidité du sol estimée, humidité du sol mesurée a
Scotty Creek et la précipitation et la température de I’air pour les deux étés 2003 et 2004
Nombre d’observation =17

Humidité du sol Humidité du sol mesurée a
estimée une profondeur de 10 cm
Précipitation cumulée sur 8 0,21 -0,13
jours
Gradient de la température -0,51 0,20
de ’air moyenne sur 8 jours
06 = précipiation
(a) —e— humidité du sol mesurée 10 cm
0.5 . Vo — —s— humidité estimée (porosité 0,53)
9 =
mA & 60 :
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Figure 4.7 Variations de I’humidité de sol estimée, la précipitation et
Uhumidité de sol mesurée a Scotty Creek a une profondeur de 10 cm, (a) 2003, (b) 2004.

L’analyse de la variation de I’humidité du sol estimée a 1’échelle du km? et de la variation de
la température de surface MODIS avec I’humidité du sol et la température du sol mesurées a
une profondeur de 10 cm (fig 4.8) montre que la relation entre I’humidité du sol des couches
superficielles et la température de surface dépend de la végétation. En effet, plusieurs
recherches ont montré que la température diminue si I’humidité du sol augmente (Lakshmi,
Jackson et Zehrfuhs, 2003). En se basant seulement sur ce constat et du fait que la
température de surface MODIS est toujours plus faible que la température mesurée a 10 cm
de profondeur, on devrait s’attendre a une humidité du sol estimée, avec MODIS, plus élevée
que I’humidité du sol mesurée en profondeur en tout temps. Ceci va a ’encontre du principe
du phénomene de séchage rapide de la couche superficielle du sol pendant les jours secs. La
considération de I'indice de végétation avec la température de surface pour le calcul de
I’indice TVDI utilisé pour I’estimation de I’humidité du sol & une échelle fine permet

d’obtenir une variation de I’humidité du sol plus raisonnable au cours des jours avec peu ou



121

pas de précipitation. La figure 4.7 montre qu’au cours des jours secs, I’humidité du sol

estimée est plus faible que celle mesurée a une profondeur de 10 cm.
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Figure 4.8 Variation de I’humidité du sol estimée, température de surface
MODIS humidité du sol et température du sol mesurées a 10 cm, (a) 2003, (b) 2004.
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4.3.2.2 Effets de la porosité

L’estimation de ’humidité du sol se base sur la relation linéaire entre 1’humidité du sol et
I’indice TVDI décrite par I’équation 4.5. Le coefficient ‘a’ de cette équation est supposé égal
a la porosité. Dans 1’étape précédente, la valeur de la porosité 0,53 g/cm3 considérée
correspond a celle importée de la base de données ISLSCP. Cette donnée correspond a une
résolution spatiale de 1° x 1°. Afin d’étudier la sensibilité de la méthodologie préconisée pour
la distribution spatiale de I’humidité du sol a I’échelle de MODIS, deux autres valeurs de

porosité sont considérées soient 0,43 et 0,7 g/cm3.

Le tableau 4.2 présente les coefficients de corrélation entre I’humidité du sol estimée en
considérant les différentes valeurs de porosité avec la précipitation et la variation de la
température de surface. La précipitation correspond a la quantité cumulée durant les 8 jours
de mesures de données MODIS et la température de 1’air correspond a la valeur moyenne des
températures de 1’air mesurées a Fort Simpson, la station la plus proche de la zone d’étude.
Selon ce tableau, la meilleure corrélation entre la précipitation et I’humidité du sol estimée
est obtenue avec une porosité de 0,43 g/cm’ pour les deux années d’études 2003 et 2004.
Pour les mémes années, les corrélations entre 1’humidité du sol estimée avec les différentes
valeurs de porosité et la variation de la température de I’air sont sensiblement égales, et

meilleures a celles obtenues entre 1’humidité du sol estimée et la précipitation.

La figure 4.9 présente la variation de I’humidité du sol estimée avec les différentes valeurs
de porosité en comparaison avec 1’humidité du sol mesurée a Scotty Creek pour les deux étés
2003 et 2004. La tendance de la variation de 1’humidité du sol est la méme indépendamment
de la valeur de la porosité considérée. Cette tendance résulte de la variation de 1’indice
TVDI. L’humidité du sol estimée est en effet reliée a cet indice par une relation linéaire
négative (équation 4.5). Les valeurs de I’humidité du sol estimées dépendent cependant de la
valeur de la porosité considérée comme le montre la figure 4.9. La comparaison des valeurs
de ’humidité du sol estimées et celles mesurées a Scotty Creek montre que les résultats

estimés avec une porosité de 0,43 coincident mieux avec les mesures in situ au cours des
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jours pluvieux 217 en 2003 et 185 et 233 en 2004. Elle est cependant plus élevée que la
mesure in situ pour le jour 209 en 2003 avec une valeur qui s’approche de la porosité. La
valeur de porosité de 0,43 correspond en effet a I’indice TVDI le plus faible qui se rapproche
de 0. Durant la période séche ou avec peu de précipitation, I’humidité du sol estimée a la
surface est beaucoup plus faible que I’humidité du sol mesurée a 10 cm de profondeur. Ceci
peut étre dii au phénoméne d’asséchement rapide de la surface de sol comme I’ont noté
plusieurs chercheurs (Capehart et Carlson, 1997; Carlson, Ripley et Schmugge, 2004). Au
cours de cette période, I’écart le plus €levé entre les valeurs d’humidité du sol est obtenu
avec celles estimées en considérant une porosité égale a 0,43 g/cm’. L’analyse de la figure
4.9 et des données de précipitation présentées dans la figure 2.15 montre que I’humidité du
sol estimée avec une porosité égale a 0,43 g/cm’ traduit bien la variation d’humidité de

surface.

Tableau 4.2

Coefficients de corrélation entre I’humidité du sol estimée avec les différentes valeurs
de porosité, la précipitation et la température de I’air mesurées a Fort Simpson

Porosité (paramétre ‘a’ dans I’équation)

0,43 g/em’ 0,53 g/em’ 0,7 g/lem’
Précipitation cumulée sur 0,47 0,21 0,17
8 jours
Gradient de la -0,49 -0,51 -0,53

température de I’air

moyenne sur 8 jours
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Figure 4.9 Variations de I’humidité du sol estimée avec différentes valeurs de

porosité et de humidité du sol mesurée a Scotty Creek a une profondeur de 10 cm,
(a) 2003, (b) 2004.
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4.3.2.3 Apports de la distribution spatiale de I’humidité du sol a une échelle de 1 km

La méthode proposée de distribution spatiale de ’humidité du sol a I’échelle de MODIS
permet d’en obtenir N valeurs a une échelle fine de 1 km x 1 km. La figure 4.10 présente un
exemple de la variabilité spatiale de I’humidité du sol dans toute la zone de Scotty Creek
pour les jours 193 et 225 de I’année 2003. Afin d’apprécier ’apport de détermination de
I’humidité du sol a une échelle fine, la variation de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km
contenant Scotty Creek est comparée a I’humidité du sol mesurée a Scotty Creek a une
profondeur de 10 cm et a celle estimée selon I’approche proposée au chapitre 3 a 1’échelle de
AMSR-E, figure 4.11. Sur cette figure, I’humidité du sol estimée a I’échelle de 1 km suit
mieux la variation de I’humidité du sol mesurée a Scotty Creek. En effet, les valeurs
moyennes de I’humidité du sol estimées a partir des données AMSR-E sur toute la zone de
Scotty Creek ne sont pas sensibles a la variation de la précipitation. En plus, elles varient peu
en fonction du temps. Tel que montré au chapitre 4, il est plus difficile d’estimer I’humidité
du sol avec les données de températures de brillance AMSR-E au cours des mois de juillet et
d’aolt. Au cours de cette période, les valeurs d’humidité du sol sont sous-estimées et ne
captent pas la variation de la précipitation. Il faut rappeler ici que les parametres de
végétation qui ont €té utilisés pour simuler la température de brillance avec le modele de
transfert radiatif sont des valeurs moyennes sur toute la zone d’étude. De plus, I’humidité du
sol estimée a 1’échelle de AMSR-E correspond a une valeur moyenne sur toute la zone
d’étude. Dans le chapitre 3, I’hétérogénéité spatiale a 1’échelle du pixel AMSR-E a été
négligée. Cependant, I’humidité du sol estimée en considérant I’indice TVDI tient compte de
la variabilité spatiale de la végétation dans la zone d’étude. L hétérogénéité spatiale qui
affecte la variabilité spatiale de ’humidité du sol a la surface, est ainsi mieux représentée
avec cet indice. En effet, comme le montre la figure 4.11, I’humidité du sol estimée a une
fine échelle répond mieux a la variation de la précipitation et de la température de 1’air. Ce

constat est observé pour les deux années d’étude (2003 et 2004).
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La validation des résultats des valeurs de I’humidité du sol issues des données satellitaires
avec des mesures in situ est d’autant meilleure que la résolution spatiale est fine. La
comparaison des valeurs d’humidité du sol issues des données micro-ondes passives AMSR-
E avec des mesures in situ doit se faire avec précaution. La considération des valeurs
moyennes des paramétres géophysiques a 1’échelle du pixel AMSR-E pour la simulation de
la température de brillance fait perdre de I’information sur ’humidité du sol. A plus fine
échelle, la considération de I’hétérogénéité spatiale améliore les estimations de I’humidité du
sol. Les valeurs d’humidité du sol estimées a une échelle spatiale fine se comparent mieux
avec les mesures in sity d’humidité du sol 2 10 cm de profondeur. Cependant, beaucoup de

travail reste a faire afin de rendre le modéle plus représentatif de la réalité a cette échelle.

Jour 193 Jour 209

61" 30" N| &

61" 21'N

617 12'N

61" 03' N 61°03'N

Figure 4.10 Variation spatiale de I’humidité du sol estimée (g/cm’) avec une porosité de
0.53 au cours des jours 193 et 209 de I’année 2003.
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Figure 4.11 Variation de I’humidité du sol a I’échelle de 1 km, humidité du sol

mesurée a Scotty Creek a une profondeur de 10 cm et humidité du sol moyenne
estimée avec AMSR-E, (a) 2003, (b) 2004.
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4.4 Conclusions

L’objectif principal de ce chapitre est I’amélioration de la résolution spatiale des estimations
quantitatives d’humidité du sol en utilisant des données de température de surface et de
végétation (NDVI). Il s’agit d’une approche multi-satellites car les données utilisées dans ce
travail sont toutes issues de capteurs satellitaires. Les données micro-ondes passives ont été
mesurées par le capteur AMSR-E. Les températures de surface et les données relatives a la

végétation ont été¢ mesurées par le capteur MODIS.

Les simulations réalisées montrent que cette combinaison de données satellitaires présente un
potentiel intéressant pour la cartographie de ’humidit¢ du sol a une résolution spatiale

relativement élevée.

Les résultats de cette combinaison est une estimation quantitative de I’humidité a une
meilleure résolution spatiale. La variation temporelle de I’humidité du sol estimée a fine
échelle répond a la variation temporelle de la précipitation et de la température de lair
mesurées. Au cours des jours pluvieux, I’humidité du sol estimée a 1 km de résolution se
rapproche des données in situ. Le biais entre les deux valeurs d’humidité du sol peut étre da
en partie a la différence des profondeurs du sol correspondantes aux données in situ et aux
données AMSR-E 4 la bande C en plus des erreurs éventuelles des deux procédures de

modélisation de ’indice TVDI et de I’humidité du sol.

Les valeurs estimées d’humidité du sol a 1’échelle de 1 km dépend des valeurs estimées de
’indice TVDI. Ce dernier est fonction des données MODIS de température de surface et de
NDVI. Les erreurs de mesure et d’estimation de ces deux paramétres et la méthode de
détermination de I’espace triangulaire température/végétation affectent les résultats
d’estimation de I’humidité du sol. L’échantillon de données de température de surface et de
NDVI doit étre suffisamment large contenant les informations qui décrivent les différents
états hydriques du sol et la surface du sol. En plus, la température de surface doit étre

supérieure a 0°C.



CHAPITRE 5

CONCLUSIONS ET RECOMMANDATIONS

5.1 Contribution de la thése

Cette étude est une des premicres applications d’une approche multi-satellite pour
I’estimation quantitative de 1’humidité du sol a un bassin nordique. La réalisation de ce
travail a été structurée en deux parties distinctes mais intimement liées puisque la deuxieme
partie présentée au chapitre 4 est une suite logique de la premicre partie discutée au
chapitre 3. Chacune de ces deux parties propose des nouvelles approches qui n’ont pas €té
investiguées dans la littérature. Les multiples contributions de chacune de ces parties sont

discutées en détails dans les paragraphes qui suivent.

Le bassin étudié dans ce travail de part sa nature nordique est une autre particularité¢ de ce
travail. Cette recherche constitue une des premiéres investigations utilisant un modéle de
transfert radiatif pour 1’estimation de I’humidité du sol. D’autres études ont été réalisées sur
ce bassin dans cette perspective, mais elles se basaient sur une estimation qualitative
permettant de dégager les tendances saisonniéres de cette variable (Leconte et al., 2008;
Temimi, 2007). Pour ce faire, les données du capteur SSM/I ont été utilisées. Ce capteur
offre des températures de brillance mesurées a des fréquences élevées (19 GHz et plus).
L’approche préconisée se basait sur le concept d’indice d’humidité. Dans ce présent travail,
I’humidité de sol est estimée a partir des données de températures de brillance observées par
le capteur AMSR-E. Ce capteur offre la possibilité de travailler avec des faibles fréquences

qui s’averent plus intéressantes pour la détermination de I’humidité du sol.

Compte tenu de la courte durée des saisons estivales au niveau de ces bassins, le
développement du couvert végétal est rapide. Cette dynamique affecte significativement le
modele de transfert radiatif et impose une considération de la variabilité¢ dans le temps des

paramétres caractérisant la contribution du couvert végétal dans ce modele. Cela a été pris en
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compte dans le chapitre 3 dans lequel il a été proposé de faire varier dans le temps certains

paramétres du modéle de transfert radiatif afin d’inclure la dynamique du couvert végétal.

La considération de I’évolution spatio-temporelle des conditions a la surface du bassin dans
I’estimation de I’humidité du sol constitue une des contributions majeures de ce travail de
recherche. 11 s’agit d’une premiére application qui tient compte de cette variabilité temporelle
dans un modéle de transfert radiatif. Plusieurs études ont montré que la considération de
paramétres de surface constants introduit des erreurs dans I’estimation de I’humidité du sol.
L’ajustement dynamique de ces paramétres d’une image a I"autre et d’un pixel a I’autre dans
le bassin permet ainsi de répondre aux recommandations exprimées dans la derniére étude de
Njoku et al. (2003) qui ont montré la nécessit¢ de tenir compte de I’évolution spatio-
temporelle des paramétres de végétation (b,1) et de la rugosité (h,Q) dans le modele de
transfert radiatif. Ce travail contribue donc a I’avancement de la recherche dans ce domaine

tout en donnant une suite aux travaux précédents.

La deuxiéme contribution de ce travail qui découle de la localisation du bassin étudié réside
dans la nature de ’approche proposée pour I’estimation de I’humidité du sol. La raret¢ des
observations est une difficulté souvent soulevée par les études qui s’intéressent aux bassins
nordiques. Ce sont essentiellement des problémes de colt et d’acceés aux sites qui causent
cette rareté. Ces observations cependant sont primordiales pour la calibration et la validation
des modeles. Pour surmonter cette difficulté, cette thése propose une approche multi-
satellites qui combine plusieurs sources de données, tel que présenté et discuté dans le
chapitres 3 et 4. Des données météorologiques, de LAI, des propriétés du sol et des données
d’humidité du sol ont été importées des différentes sources issues des observations, de
télédétection (MODIS) et des modeles (NARR). Njoku et al. (2003) ont aussi utilisé des
sources externes d’information pour réduire le nombre d’inconnus dans I’équation du modele
de transfert radiatif. Ils ont eu recours a des données sur la rugosité du sol, propriété du sol et
la végétation (parametre b). Dans cette étude, les paramétres de végétation et de rugosité sont

cependant estimés. La méthodologie proposée réduit le nombre d’information externe
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nécessaire pour modéliser la température de brillance et déterminer ’humidité du sol par

rapport a la méthode proposée par Njoku et al. (2003).

Une autre contribution majeure de ce travail a été présentée dans le chapitre 4. Suite au
développement du modele de transfert radiatif au chapitre 3, I’humidité du sol est estimée a
une échelle de 1 km® en considérant I’indice de température/végétation TVDI. Les données
de température de surface et de végétation sont issues du capteur MODIS. Encore une fois, il
s’agit 1a d’une approche multi-satellite. Comparativement au travail de Temimi et al. (2007)
qui a porté sur la méme zone d’étude et qui propose une distribution spatiale d’un indice
d’humidité, la présente thése propose de mettre en échelle une estimation quantitative
tangible de I’humidité du sol. Les indices proposés dans la littérature qui ont €té utilisés pour
la cartographie de ce paramétre se sont basés, tel que discuté au chapitre 4, exclusivement sur
la topographie. Temimi (2006) a introduit la végétation dans un indice classique qui prévoit
une distribution spatiale du contenu en eau du sol. Merlin et al. (2005) ont considéré la
température du sol en combinaison avec les données multi-angulaires, multi- polarisations
SMOS en bande L pour désagréger I’humidité du sol. IIs ont toutefois noté que la saturation
de la température du sol a des conditions d’humidité élevée constitue la limite de la méthode.
Dans cette étude, nous considérons la végétation et la température de surface avec les
données multi-polarisations AMSR-E en bande C pour la distribution spatiale de I'humidité
du sol. L’indice TVDI a été souvent utilisé pour une description qualitative de 1’état hydrique
du sol. Cette étude a montré cependant que I’utilisation de cet indice avec les données micro-
ondes passives permet de décrire quantitativement la variation spatio-temporelle de

1’humidité du sol.

5.2 Recommandations et travaux futurs

Ce travail de recherche est une continuité des plusieurs autres travaux précédents. Bien qu’il
ait répondu a plusieurs questions, plusieurs autres développements restent a réaliser.

L’estimation quantitative de I’humidité du sol a un bassin nordique et sa détermination a une
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échelle de 1 km a I’aide d’un indice température / végétation selon une approche multi-
satellite font partie des contributions majeures de ce travail. Cependant, compte tenu de la
quantité d’information utilisée pour le développement des algorithmes proposés dans ce
travail, il a été suggéré de les tester seulement sur quelques zones du Mackenzie (voir
chapitres 3 et 4). Une suite logique de ce travail serait de généraliser ’algorithme développé
sur tout le bassin du Mackenzie. Un exercice de classification préliminaire basé sur le LAI

serait nécessaire, tel que précisé dans le chapitre 4.

Dans le chapitre 4, I’approche de distribution de I’humidité du sol a une échelle fine a été
appliquée en utilisant des indices températures/végétation issus des données de température
et de végétation a une résolution temporelle de 8 et 16 jours, respectivement. Les erreurs de
mesure et d’estimation de ces données ont affectées les résultats d’estimation de I’humidité
du sol. Une amélioration de la qualité des données de température de surface et de NDVI
permettrait une meilleure estimation de I’humidité du sol. Un croisement des données Aqua
et Terra qui portent chacun un capteur MODIS pourrait améliorer le produit final et offrir des
cartes de température de surface et de NDVI plus fideles a la réalité. L’indice TVDI
développé a partir de ces données comporterait moins d’erreurs et pourrait améliorer les
résultats de la distribution spatiale de I’humidité. Un développement dans cette direction est

fortement souhaité.

Toujours dans la perspective de I’amélioration de la résolution spatiale des cartes d’humidite
estimée, seules les données relatives a la végétation et a la température de surface ont été
exploitées. Le travail de Temimi (2006), entre autres, a démontré que la topographie joue un
role prédominant dans le contrdle de la distribution de I’humidité du sol. Il est suggeré de
considérer ce paramétre dans tout développement futur simultanément avec la température de

surface et la végétation.

L’humidité de sol estimée par les algorithmes développés dans le cadre de cette thése devrait
servir pour la calibration et I’initialisation des modeles hydrologiques. Cette assimilation des

données satellitaires aux modéles hydrologiques spatialisés, tel que WATCLASS, devrait
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étre investigué dans le cadre des travaux futurs. L’apport de la télédétection pour la qualité de
résultats de ces modéles pourrait étre estimé comparativement aux méthodes classiques de
modélisation. L’intérét de la distribution spatiale de ’humidité du sol a partir des micro-
ondes passives réside dans le fait de la ramener a une résolution spatiale compatible, sinon
meilleure, comparativement a la taille de la grille de la plupart des modeles hydrologiques
spatialisés. Toutefois, la plupart des modéles d’hydrologie considérent I’humidité du sol sur
une épaisseur plus grande que celle fournie par la télédétection. Il faudra donc continuer a
investiguer les liens entre ’humidité en surface et celle sur une plus grande profondeur dans

le processus d’assimilation.

Par ailleurs, 1’utilisation des modéles hydrologiques génére une redondance d’information en
développant des cartes d’humidité du sol qui pourraient étre comparées pour des fins de
validation a celles dérivées a partir des micro-ondes passives. Ces modeles hydrologiques
spatialisés, quand ils sont adéquatement calibrés, sont plus avantageux que les observations
directes de I’humidité du sol quand il s’agit de valider les résultats des modeles de transfert
radiatifs. Ces observations directes sont locales et difficiles a extrapoler. Dans la méme
optique, comme développement futur possible de ce travail, il est reccommandé d’inclure les
résultats de 1’algorithme développé dans un modele d’assimilation. Ce modele d’assimilation
permettrait de mettre a jour les paramétres internes d’un schéma de surface en fonction de
I’erreur de prévision faite sur une des variables hydrologiques. L’estimation continue de
I’humidité de sol, une des variables clés des processus hydrologiques, selon 1’approche
proposée dans cette recherche, aura ’avantage de permettre la correction des schémas de

surface par assimilation. Un intérét particulier sera réservé a cet axe dans les travaux futurs.

Les données micro-ondes passives utilisées dans cette these ont €t€ mesurées par AMSR-E
dans la bande C. Des missions futures telles que SMOS dont le lancement est prévu en 2009
offriront des mesures dans la bande L, soit la bande optimale pour I’estimation de I’humidité
du sol. La résolution spatiale des missions futures demeurera toutefois faible. Cette limitation
des missions futures met en lumiére ’avantage de I’approche de la distribution spatiale de

’humidité du sol développée dans le cadre de ce travail et qui pourrait étre extrapolée aux
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données SMOS dés leur obtention. En raison de la différence de fréquence entre les données
utilisées et celles de SMOS, des ajustements de 1’algorithme proposé seraient certainement

nécessaires.

Il a été précisé dans les chapitres 3 et 4 que des études antérieures ont développé des indices
d’humidité nécessitant moins de données mais ils produisent une estimation qualitative de
’humidité du sol. Plus particuliérement, Temimi et al. (2007) ont testé un indice au-dessus
de la méme zone d’étude. 11 serait important de comparer le potentiel de chacune des deux
méthodes, soit le modéle de transfert radiatif vs 1’indice d’humidité. Une synthése exhaustive
des travaux de recherche portant sur les deux méthodes permettrait aussi de définir le

domaine d’application de chacune d’elles.

Les résultats obtenus aux chapitres 3 et 4 ont montré que la combinaison des données multi-
satellites permet d’estimer quantitativement I’humidité du sol. Bien que les mesures
d’humidité n’aient pas été généralement présentes pour la validation des résultats, les
observations des paramétres météorologiques, telle que la précipitation, ont indiqué que dans
’ensemble la qualité des résultats était raisonnable. Nous recommandons, a la lumiere de ces
constats, de continuer le développement de ces approches selon les axes identifiés dans les
paragraphes précédents. A long terme, un schéma de surface complet combinant un modéle
hydrologique, d’hydraulique souterraine et de transfert radiatif, le tout alimenté et mis a jour
par des données multi-satellitaires peut étre développé. L ensemble pourrait étre développé et
testé au niveau d’un bassin d’étendue limitée et en méme temps assez bien documenté, tel
que le bassin de la riviere Chateauguay qui a déja fait I’objet des plusieurs études au

laboratoire DRAME de 1’Ecole de technologie supérieure.
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Conclusions

Cette theése se situe dans le cadre de la deuxiéme phase du projet MAGS (MAckenzie Gewex

Study). Elle s’articule autour de deux contributions principales, intimement liées, qui ont fait

I’objet des chapitres 3 et 4. Le produit final de cette recherche est un algorithme bas¢ sur une

approche multi-satellite pour la cartographie de I’humidité du sol a une résolution spatiale

améliorée. Suite a I’application des algorithmes développés sur des zones appartenant au

bassin du Mackenzie, les conclusions suivantes peuvent étre tirées :

1-

la sensibilité des micro-ondes passives a la présence de 1’eau offre un potentiel
intéressant pour la cartographie de I’humidité du sol. Les mesures des capteurs
actuels, notamment AMSR-E qui posséde présentement la meilleure bande pour
I’estimation de ’humidité de sol, peuvent étre utilisées pour cette fin. La valeur
élevée de I’angle d’incidence d’AMSR-E de 54,8° réduit la sensibilité du capteur a
I’humidité du sol. L’avénement des capteurs futurs, tel que SMOS, améliora ce
potentiel et motivera encore plus 1’exploitation des images satellites pour la

dérivation de I’humidité du sol.

La considération de la variabilité dans le temps des parametres d’un modele de
transfert radiatif caractérisant la végétation a amélioré la représentativité des
conditions a la surface du sol. Des coefficients constants, résultat d’un exercice de
calibration, alimentent les modeles de transfert radiatif proposés dans la littérature.
Dans le cadre de cette thése, il a été proposé d’utiliser plutdt des courbes de tendance
plutét que des valeurs constantes. La calibration classique retourne une valeur
constante qui répond seulement a des conditions moyennes. Par contre, I’approche de
calibration proposée dans cette thése reproduit plus fidélement les conditions de
surface. La courbe de tendance a permis d’améliorer la sensibilit¢ du modeéle aux

conditions de surface puisqu’elle capte ’évolution de ces conditions dans le temps.
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L’utilisation d’un modele de transfert radiatif pour I’estimation de I’humidité du sol
est possible pour des bassins nordiques. Des ajustements proposés au chapitre 4 tels
que la considération de I’évolution dans le temps des parameétres de la végétation dans
le modéle permettent d’améliorer les résultats escomptés. Une bonne concordance est
observée entre I’humidité du sol estimée et les données NAAR utilisées aussi bien

pour la calibration et la validation du modéle.

11 a été également démontré, dans le cadre de ce travail qu’il est possible d’améliorer
la résolution spatiale des cartes d’humidité du sol dérivées des micro-ondes passives.
Des cartes d’humidité du sol a une résolution améliorée pourraient étre utilis€ées pour

alimenter des modeéles hydrologiques et météorologiques.

L’indice TVDI a été utilisé pour déterminer I’humidité du sol a une échelle de 1 km x
1 km. L’indice est basé sur la température de surface et la végétation. Les résultats de
I’humidité¢ du sol désagrégée concordent mieux avec les températures de l’air

mesurées qu’avec la précipitation.

Il est possible selon une approche multi-satellite similaire a celle proposée dans le
cadre de ce travail, de développer des cartes d’humidité de sol a une résolution
spatiale plus fine que celle obtenue par la seule utilisation des hyperfréquences
passives. L’objectif de cette recherche est atteint. Il reste cependant, tel que
mentionné a la section 5.2, des questions en suspens et un potentiel intéressant pour

donner suite a cette recherche.



ANNEXE I

VARIATION DES DONNEES DE TEMPERATURE DE BRILLANCE
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Figure [.1 Variation de la température de brillance a la polarisation horizontale et verticale

(en (K)) au cours des étés 2002, 2003 et 2004 pour la zone de La Loche
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Figure 1.2 Variation de la température de brillance a la polarisation horizontale et verticale

(en (K)) au cours des étés 2002, 2003 et 2004 pour la zone de Scotty Creek
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(b) la zone de Scotty Creek



141

290 - — PAD |
© ‘ * La Loche ‘
2 280 -—— ————= —| ® Scotty Creek |
& \ Si mt ol T =y “
T 270 T ¥ PR M "'I"V".. %, ¢
= AR CE MY O o . 5 - r:

S et Ml LR - QPG
25 260 oWug Tuy gt P R gy . 6
= ;0‘ * ) ) L] * f
= ¢ b b1 |
\s 250 | TR —n ]
o, ‘ L
g |
[ 60118 S - Ve, T SRR M eE 1
230 — x ‘
01-mai 31-mai 30-juin 30-juil 29-aoiit 28-sept 28-oct
Jour
290 PAD
¢ La Loche
§ 280 S :‘ Se— M ‘.5; * . | = Scotty Creek
R Y tr,-;-" B
= 270 __’._.ﬁ J_; S— 3 2 sl _<t,,,..__ s
= > ] o ® o
3 ol L L o =% .
o £ 260 w— —* — B aCl XYR
EETT :
<
;] 250 -}
2.
5
— 240
230 T T T T T |
01-mai 31-mai 30-juin 30-juil 29-aoiit 28-sept 28-oct
Jour

Figure [.4 Variation de la température de brillance a la polarisation horizontale et verticale

en (K) au cours de I’été 2003 pour le PAD, la zone de La Loche et la zone de Scotty Creek
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ANNEXE II

COMPARAISON DES DONNEES NARR AVEC LES MESURES
D’ENVIRONNMENT CANADA
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ANNEXE I

VARIATION DE L’INDICE TVDI AVEC L’ELEVATION DU TERRAIN
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Figure I11.1 Comparaison de I’indice TVDI avec I’élévation du terrain pour la zone de Scotty

Creek, jours 129, 145, 161, 177, 209, 225 année 2003
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