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AVANT-PROPOS

Au fur et a mesure que s'améliore notre connaissance du sous-sol,
celui-ci apparait de plus en plus complexe, hétérogéne et finement stratifia.
Les principales difficultés Tiées & 1'interprétation des sections de sismique-
réflexion proviennent précisément de la complexité des champs d'ondes enregistrés,

et de 1'absence de techniques suffisamment efficaces pour déméler cette complexité.

L'intérét majeur que présentent les profils sismiques verticaux est
de pouvoir étudier en détail, en profondeur et dans le temps, la formation et
la propagation des différentes ondes qui constituent 1'information enregistrée
en surface. De plus, la résolution en profondeur obtenue avec cette technique
est excellente, et facilite 1'interprétation des profils conventionnels.

Ces aspects sont développés dans le chapitre I.

Une simulation numérique de profils sismiques verticaux est présentée
dans Tle chapitre II. Les sismogrammes synthétiques sont calculés avec la méthode
des nombres d'ondes discrets, une méthode a la fois relativement simple et
extrémement précise. Les exemples de profils synthétiques obtenus dans le
chapitre III, pour des milieux acoustique et élastique, mettent en avidence
1"importance des ondes transversales et des ondes converties dans ces profils.

A cOté de toutes les investigations théoriques que permettent les
modéles élaborés, les techniques de sismogrammes synthétiques -qui correspondent
d la résolution d'un probléme direct- forment également de puissants moyens
d'inversion de données. On présente, dans Te chapitre IV, une nouvelle méthode
itérative d'inversion des facteurs de qualité dans des milieux finement stratifiés
d une dimension.




CHAPITRE I

LES PROFILS SISMIQUES VERTICAUX ET LEURS AVANTAGES

PRINCIPE ET CARACTERISTIQUES DES PSV

IDENTIFICATION DES REFLEXIONS PRIMAIRES ET MULTIPLES

SEPARATION DES ARRIVEES ASCENDANTES ET DESCENDANTES

1

AMELIORATION DU RAPPORT S/B ET DE LA RESOLUTION EN PROFONDEUR

DECONVOLUTION ET INVERSION DES SISMOGRAMMES

INTERPRETATION ET MODELISATION




La méthode de sismique-réflexion ne conduit pas en général & mettre
en évidence un gisement particulier. Elle en effectue une recherche indirecte
en permettant de suivre, par 1'intermédiaire des ondes réfléchies, les hori-
zons stratigraphiques dont certaines formes sont favorables 3 1'existence du
gisement cherché. C'est pourquoi, les sections sismiques obtenues en surface
sont Te plus souvent confrontées aux résultats d'une exploration verticale
réalisée a 1'aide d'un ou de plusieurs forages mécaniques implantés a proxi-
mité immédiate des profils de surface.

Les informations que 1'on peut tirer de cette exploration verticale
-c'est 13 tout le domaine des diagraphies- restent bien sGr limitZes au voisi-
nage immédiat de 1'axe du puits, mais un choix judicieux de 1'implantation des
forages permet d'éclairer 1'interprétation géologique des sections sismiques
d'une zone particuliérement complexég.

Si 1'on s'en tient aux opérations purement sismiques, on a pu distin-
guer jusqu'ici deux types de diagraphies de vitesse : le carottage continu
de vitesse (ou log sonic) et le carottage sismique. Les profils sismiques
verticaux (PSV) représentent actuellement un nouveau type de diagraphie sis-
mique particuliérement prometteur. Longtemps utilisés de facon expérimentale
sous forme de "tests", les PSV sont aujourd'hui passés dans la pratique indus-

trielle, tant la quantité et la qualité des informations contenues dans ces
profils sont grandes.

On présente dans ce chapitre d'introduction le principe et les pro-
priétés particuliéres des PSV.




1.1 PRINCIPE ET CARACTERISTIQUES DES PSV

Les profils sismiques verticaux sont obtenus en descendant dans un
puits un dispositif sismographique spécial que 1'on immobilise d une certaine
profondeur. On effectue alors un premier enregistrement & partir d‘un point
d'émission situé @ proximité de la surface et de la té&te du puits. On déplace
ensuite le dispositif autant de fois qu'il est nécessaire -pour "couvrir" tout
ou partie de la hauteur du puits (Chapel, 1980).

Cette technique est trés voisine de celle du carottage sismique mention-
né plus haut, 3 la différence essentielle que 1'enregistrement du signal
aux différentes profondeurs ne se limite plus & la premiére arrivée (d'od
1'on ne peut déduire que la vitesse moyenne entre la profondeur considérée
et le point d'émission), mais s'étend sur plusieurs secondes, permettant
ainsi d'étudier dans le détail, suivant la profondeur et suivant le temps,
Ta réponse du sous-sol au champ d'ondes sismiques émis par la source. En
particulier, les réflexions primaires et les systémes de réflexions multiples
peuvent &tre observés d'une maniére beaucoup plus précise que ne le permettent
les données sismiques conventionnelles.

Lorsqu'un sismographe est placé & 1'intérieur d'un puits, les événe-
ments qu'il enregistre sont constitués & la fois d'arrivées descendantes,
qui atteignent le géophone par le haut, et d'arrivées ascendantes qui attei-
gnent le géophone par le bas. C'est 1a une particularité des PSY et un autre
avantage sur les profils classiques de sismique-réflexion pour lesquels 1'in-
formation est uniquement constituée d'ondes ascendantes réfléchies par les
différentes discontinuités du sous-sol. Les PSV présentent en effet 1'intérét
de pouvoir suivre 1'évolution de la forme du signal au cours desa propagatibn

soit vers le haut, soit vers le bas.

La technique des PSV telle qu'elle a &té décrite n'est pas nouvel]é.
Des méthodes s'appuyant sur 1'enregistrement, & 1'intérieur d'un puits de

forage, de vibrations émises en surface ont &té employées dés le début des
années 1930 pour la détection de ddmes de sel (Mc Collum et La Rue, 1931).

Jolly (1953), Levin et Lynn (1958), ont exploité les propriétés des PSV pour &tudier
1'atténuation des ondes sismiques au cours de Teur propagation. Le volumineux
ouvrage de Gal'Perin (1974) rassemble un grand nombre de résultats expérimentaux.

Plus récemment, de nombreux auteurs, par exemple Wuenschel (1976),
Kennett et al (1980), Hauge (1981), Hardage (1981), Wyatt (1981), Balch et al
(1982) ont mis 1'accent sur les possibilit&s nouvelles et potentielles des
PSV. La plupart de ces travaux font appel & des traitements numériques élaborés
ainsi qu'aux techniques de sismogrammes synthétiques.
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Lsid }DENTIFICATIDN.DES REFLEXIONS PRIMAIRES ET MULTIPLES

Les coupes sismiques provenant d'un PSV fournissent par leur principe -
méme une image dans Te temps des phénoménes de réflexion, de réfraction et de
conversion d'ondes aux différentes interfaces du sous-sol. Elles permettent
par conséquent d'identifier un grand nombre d'événements sismiques et d'en
définir 1'origine avec précision.

TEMPS —=—

La figure I.1 présente de fagon schématique le cas trés simple de
deux réflecteurs en profondeur et les @vénements correspondants qui seraient i
recueillis sur un PSV. Deux positions du sismographe ont &té considérées, ainsi

qu'un certain nombre de rais sismiques arrivant aux deux capteurs. Sur Te

modéle situé & gauche, on a représenté, par simple commodité, les ondes ascen- - ' ; =
dantes d gauche et les ondes descendantes a droite, bien que les deux types d'ondes

Pour ne pas surcharger la figure, ni les ondes descendantes enregistrées par
le géophone supérieur, ni les multiples internes ou de surface d'ordre &levé
n'ont 8té dessinés.

soient générés par une méme source située d proximité de la téte du puits.
|
\

HN3IANQ40Yd —»

VITESSE

L'allure de la coupe sismique obtenue est représentée a droite de la
figure. La coordonée horizontale est le temps, et la coordonnée verticale est
la profondeur suivant 1'axe du puits. -

P
Py

La premiére arrivée, figurée en trait plein, est une ligne brisée
représentative des variations de vitesse & 1'intérieur du milieu. Outre 1'arri-
vée directe, les événements enregistrés sont de deux types

- les arrivées descendantes, qui sont paralléles 3 1'arrivée directe,
- les arrivées ascendantes, qui présentent sur la coupe sismique une
pente opposée a celle des arrivées ascendantes.

Si 1'on excepte 1'arrivée directe, tous les é&vénements descendants sont
des multiples de la premiére arrivée. I1 en va différemment pour les arrivées
ascendantes qui comprennent a la fois les réflexions primaires et Tes réflexions
multiples. Comme on peut le voir sur le schéma de droite, un événement ascen-
dant cesse d'étre enregistré lorque le géophone se trouve en-dessous du réflecteur

PSV pour un modéle & 3 couches
(d'apres Kenmnett et al, 1980)
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qui Tui a donné naissance. I1 est donc possible pour chacun de ces é&vénements I.3 SEPARATION DES ARRIVEES ASCENDANTES ET DESCENDANTES

d'en préciser 1'origine, c'est-a-dire d'identifier 1'interface (ou Te groupe |

d'interfaces) de la série connue correspondant & la réflexion observée.

IT est possible par ailleurs de caractériser les réflexions primaires : - La séparation des arrivées ascendantes et descendantes facilite 1'in-
ce sont les seules arrivées ascendantes qui prennent leur origine sur 1'hodo- terprétation des coupes PSV, et en constitue le traitement essentiel.
chrone de la premiére arrivée. C'est le cas des événements notés Aa et Bb qui La figure 1.2 présente les résultats d'un PSV enregistré entre 600 m |
sont respectivement associés aux réflexions primaires sur les interfaces P, et P,. et 3400 m de profondeur, @ 1'intérieur d'un puits situé en Mer du Nord. On 5
La troisiéme arrivée ascendante Cc issue du point C sur un multiple de 1'arrivée constate que les amplitudes des ondes descendantes sont nettement supérieures
directe, correspond & un multiple interne entre les interfaces Py et Py . I a celles des ondes montantes, et en apparence, seuls les réflecteurs les plus
On dispose 13 d'un moyen commode pour distinguer, parmi les événements ascendants, énergiques donnent naissance 3 des &vénements ascendants. Le filtrage des ondes

les réflexions primaires des réflexions multiples. descendantes (qui nécessite 1'utilisation de filtres & grand pouvoir de ré-

Jjection pour une bande &troite de vitesses) permet de mettre en &vidence un
plus grand nombre d'événements ascendants.

] . Le filtrage des données précédentes est présenté sur la figure 1.3,
A gauche, les différentes traces du PSV de Ta figure 1.2 ont &té décalées
dans le temps de maniédre a aligner les é&vénements montants suivant leur temps
double de réflexion. Aprés un filtrage en vitesse apparente des ondes descen-
dantes, les données ne contiennent plus que les réflexions primaires et les
multiples ascendants qui leur sont associés. On obtient ainsi le document de
base qui servira & comparer les sections sismiques de surface avec les données i
acquises a 1'intérieur du puits. |

Des traitements identiques ont &té appliqués pour obtenir Ja section de
droite. Les sismogrammes ont cette fois &té décalés de fagcon & aligner les
événements descendants, en diminuant les temps d'une quantité 8gale au temps
de propagation entre la source et le récepteur. La section obtenue aprés fil-
trage des ondes montantes fait apparaitre clairement le systéme de réflexions
multiples générées d& 1'intérieur du milieu. En particulier, les &vénements de
forte amplitude & 1 s et & 3 s indiquent 1a présence de multiples & longue
période associés a des réflecteurs situés a proximité de la surface. L'opé-
rateur de démultiplication que 1'on peut construire a partir de la section psy
d arrivées descendantes permet en pratique d'é@liminer d'une maniére satisfai-
sante les réflexions multiples présentes sur les données sismiques enregistrées
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en surface. Cet opérateur s'applique €galement, et avec le plus grand profit,
aux sections PSV & ondes montantes pour mettre en évidence,de fagon trés
détaillée, Te systéme de réflexions primaires.
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[.4 AMELIORATION DU RAPPORT S/B ET DE LA RESOLUTION EN PROFONDEUR

On sait que les enregistrements réalisés en surface sont affectés par
la présence d'une zone de terrains altérés superficiels fortement hétérogéne
(Weathered Zone, WZ).

Les ondes de surface générées par la source sismique (Ground Roll) et
les nombreux phénoménes de diffraction se produisant & 1'intérieur de ces
couches superficielles accroissent le niveau du bruit de facon sensible,
distordent les signaux et masquent les réflexions profondes.

Dés Tors que Te dispositif vertical se trouve en-dessous de la zone
altérée, la plupart de ces inconvénients disparaissent : les géophones étant
situés a une distance relativement grande de la WZ, ils se trouvent dans un
environnement plus "calme". Si la source elle-méme est placée en-dessous- de
Ta WZ, 1'amélioration est encore plus nette : les couches superficielles sont
alors beaucoup moins excitées par la source, et les trajets entre la source
et les différents capteurs ne passent plus par la WZ.

Une telle mise en oeuvre permet également de s'affranchir de 1'effet
de filtrage passe-bas de la zone altérée. Le couplage entre le sismographe et
la formation rocheuse -bien meilleur en profondeur qu'i la surface du sol-
permettra Tui aussi 1'utilisation de bandes de fréquence larges. De ce point
de vue, Ta géométrie utilisée pour les PSV optimise les techniques de sismique
d haute résolution.

On peut inclure dans ce paragraphe un autre avantage des PSV. L'enre-
gistrement & grande profondeur du champ d'ondes permet d'accroitre la profon-
deur d'investigation de la méthode sismique. Les structures situées en-dessous
de la profondeur maximale du puits seront alors pergues avec d'autant plus de

précision que les récepteurs se trouvent proches de ces structures.




I.5 DECONVOLUTION ET INVERSION DES SISMOGRAMMES

L'évolution de la forme du signal avec la profondeur, visible sur
les coupes PSV, met en &vidence certaines anomalies qu'on pourra attribuer
soit & des phénoménes d'absorption, soit & la stratification du milieu. Ces
questions seront examinées avec plus de détail dans le chapitre IY de ce travail.

La connaissance de la forme du signal aux différentes profondeurs
apporte en outre une réelle amélioration au probléme de la déconvolution des
signaux sismiques, en éliminant la délicate question de la stationnarité des
signaux dans le temps.

La déconvolution efficace des données PSV facilite ggalement 1'appli~
cation des techniques d'inversion de sismogrammes pour construire un Tog
d'impédance acoustique & 1'emplacement du puits. On aboutit ainsi & une
meilleure connaissance des séries sédimentaires sur toute la hauteur du puits
mais également en-dessous de la profondeur maximale du forage.

1.6 INTERPRETATION ET MODELISATION

Les propriétés particuliéres des PSV présentées dans les paragraphes
précédents font apparaitre 1'immense potentiel de cette technique pour 1'étude
de Ta propagation d'ondes & 1'intérieur du sous-sol, et 1'interprétation des
données sismiques obtenues en surface. Cependant, en dépit de tous Tes avantages
théoriques qui semblent acquis a ce procédé, les coupes PSV réelles restent
relativement difficiles & interpréter, en raison notamment d'hétérogénéités
latérales dans le milieu et d'interférences complexes entre différents types
d'ondes. La présence du puits & 1'intérieur du milieu introduit elle-méme
certains phénoménes parasites. Les propagations d'ondes complexes qui ont
Tieu Te long de 1'axe du puits (ondes de Stoneley et pseudo-Rayleigh), regrou-
pées sous le nom d'"ondes ue tubd', restent difficiles & &liminer par filtrage &
cause de leur faible vitesse apparente, et masquent en partie 1'information
utile contenue dans les PSV.

L'accroissementrapide des moyens de calcul durant les deux derniéres
décennies a permis le développement des simulations numériques. Dans le domaine
de la sismique-réflexion, les techniques de calcul de sismogrammes synthétiques
ont répondu en partie @ 1'attente des interprétateurs. Les mémes besoins se
font sentir actuellement pour les PSV, de fagon plus pressante sans doute,

en raison du développement rapide de cette technique.

Les simulations numériques de PSV gqui ont &té réalisées dans ce travail
pour des milieux nécéssairement idéalisés (interfaces planes) mais suffisamment
réalistes (source ponctuelle dans un milieu élastique) devraient contribuer

a faciliter 1'interprétation des sections PSV réelles.
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CHAPITRE 1II

CALCUL DES SISMOGRAMMES SYNTHETIQUES

METHODOLOGIE ET FORMULATION

II.1 - REPRESENTATION DISCRETE DU RAYONNEMENT DE LA SOURCE

IT.2 -

11.3 -

I1.1.1 Principe de la méthode
II.1.2 Utilisation de fréquences complexes
II.1.3 Cas des sources ponctuelles

PROPAGATION D'ONDES DANS UN MILIEU STRATIFIE ACOUSTIQUE
[1.2.1 Matrice de transfert
11.2.2 Discontinuité introduite par la source

PROPAGATION D'ONDES DANS UN MILIEU STRATIFIE ELASTIQUE
1I.3.1 Expressions des déplacements en surface
11.3.2 Modifications de Dunkin




Les premiéres techniques de calcul de sismogrammes synthétiques qui

ont &té développées en sismologie appliquée ont permis de simuler la propaga-
tion d'ondes planes dans un milieu acoustique stratifié&, & couches planes et
paralléles au plan de propagation des ondes (Baranov et Kunetz, 1960). Les
techniques de calcul en différences finies (par exemple Kelly et al, 1976) et
en éléments finis devaient permettre un peu plus tard d'étudier la propaga-
tion des ondes dans des milieux nlus réalistes & deux et trois dimensions
d'espace. Les méthodes d'intégration exclusivement numériques des équations
de propagation d'ondes qui sont & la base de ces techniques, introduisent
malheureusement certains artéfacts (la dispersion de grille notamment) qui
affectent la qualité des sismogrammes synthétiques obtenus, ou conduisent
rapidement & des temps de calcul élevés.

La méthode de calcul de sismogrammes synthé&tiques qui est utilisée
ici s'appuye sur la représentation en nombres discrets des champs d'ondes
élastiques, introduite par Bouchon et Aki (1977) et développée par Bouchon
(1979, 1981). L'angle trés original sous lequel se place cette méthode permet
de développer la résolution analytique du probléme, et améne par 1a-méme une
trés grande précision dans le calcul des solutions. La discrétisation est
exacte, et résulte d'une hypothése de périodicité dans la description de la
source sismique. On dispose avec cette méthode d'une technique relativement

simple et rapide pour calculer des sismogrammes complets.
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II.1 REPRESENTATION DISCRETE DU RAYONNEMENT DE LA SOURCE

[T.1.1 Principe de 1a méthode

Dans la méthode des nombres d'ondes discrets,

les sismogrammes sont
d'abord calculés dans le domaine des fréquences.

On définit pour cela un inter-
valle de temps de base (la durée T du sismogramme), et on détermine 3

a 1'inté-
rieur de cet intervalle, 1'amplitude et la phase des composantes harmonigues

qui sont multiples entiers de 1a fréquence fondamentale %. Les solutions tem-
porelles sont ensuite obtenues par transformation de Fourier inverse des solu-
tions en fréquence.

Le principe de 1a méthode repose sur le fait qu'un arrangement pério-

dique de sources, identiques les unes aux autres, ne rayonne de 1'énergie que

suivant certaines directions discrétes. On peut alors représenter le champ

d'ondes produit par cet ensemble de sources par une superposition discréte
d'ondes planes homogénes et inhomogénes, &tudier 1a propagation de chaque
onde plane, puis synthétiser le résultat final, fréquence par fréquence, en
additionnant les contributions de toutes les ondes planes considérées. On
montre alors que la solution obtenue de cette maniére correspond & la résolu-

tion du probléme avec une seule source si 1'on satisfait & deux conditions
simples.

Pour présenter cette méthode dans un cas simple, considérons Te probléme
d deux dimensions d'une ligne de sources située dans un milieu infini,
et isotrope. Si x et z désignent respectivement Jes coordonnées horizon

et verticale du plan perpendiculaire &

homogéne
tale
1'axe de la source, les déplacements
ou Tes contraintes dans un tel miliey peuvent étre représentés par une onde
cylindrique, ou de facon équivalente, Par une superposition continue d'ondes
planes homogénes et inhomogénes de Ta forme :

o0

F(X,z 5 w) = o0t f fk,z) e KX gy (2.1

=00

pour une dépendance temporelle harmonique e'®wt,
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Dans cette expression, wreprésente la fréquence, t le temps et k la composante
horizontale du nombre d'onde.

H A Qbservation

:, e 7 point

) /

! Lq;-d - —bn

¥ Ve ¥ *

Source Source Sm.:rce Sm{rce

: i

SRS (RN SN S S J -

Lsin8 =nA

Fig. 11.1 Anrangement périodique de sources dans un
N miliew a deux dimensions (d'apnés Bouchon, 1980)
Introduire une infinité de sources identiques le long de 1'axe horizon-
tal a intervalles égaux L (figure II.1), revient & convoluer la source initiale
par un peigne de Dirac de pas L. La réponse G(x,z ; w) du systéme de sources
considérées peut donc se mettre sous la forme :

G(X,z 3 w) = F(X,2 ; w)% & §(x - mL) (2.2)

M=-ox

ol §(x) est la distribution de Dirac.

Cette relation s'écrit encore :

o0

i -ikx o ikmL
G(x,z 3 w) = eVt / f(k,z) e ? e <ML gy (2.3)
Mm==co
Tiepnl. 2m 2m ® stk 2mn )
T e - §(k1) = Y S(k -
> m=-co L [ ]modulo 2m L n==e L
On en déduit :
jut 2" oo =ik _x
G(x,z 3 w) =e'™* - L f(k,z) e 'n (2.4)
N==co
A 2mn 6'\)'0.
avec k_ = O 5
" L Y _g‘;‘\\c
o e EOgu\
GE™ '\'\O
Ry 2 E&‘\P‘ O(.JL
Vs gy O
> DY Ot e
A\ GV gah T el
'5%0 \’.\ubf'ﬁ o
' 5 ¢ (&
o WO
g
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Si la série infinie figurant dans la relation (2.4) converge lorsque n >N,
on peut la tronquer et la remplacer par une somme finie (Bouchon et Aki, 1977)

G(x,z ; w) = e

fwt 21 % F(k_»2) e-Tkyx (2.5)
L n==N N

On constate que du fait des phénoménes d'interférences existant entre les

différentes sources, le champ d'ondes élastiques rayonné par 1'arrangement

périodique de sources se réduit i une superposition d'ondes planes se

propa-
geant suivant des directions discrates.

De cette maniére, la discrétisation
est exacte. On montre facilement que si A

est la longueur d'onde du signal
sinusoTdal

» et s1 6 est 1'angle au départ de 1la source, mesuré a partir de

la verticale (figure II.1), les directions de radiation de 1'énergie sont
données par 1a relation

L sing = ny

On retrouve ici une relation analogue 3 Ta loi de Bragg de la diffraction des
rayons X par un cristal.

La valeur de L conditionne en particulier la durée maximale T des solu-

tions temporelles calculées. En effet, la transformée de Fourier inverse de

1'équation (2.1) sera identique a celle de T'&quation (2.3)

Jusqu'a 1'instant d'arrivée de ]a premiére perturbation provenant des sources
adjacentes. La réponse impulsionnelle de Ta source unique initiale pourra donc
étre calculée 3 partir de celle du systéme de sources périodiques si les deux
conditions suivantes portant sur la durée T du calcul et la position du point

d'observation sont satisfaites :

d< 5 et \[(L-d)r 1? > oT (2.6)

ol o représente la vitesse des ondes P dans le miliey.
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Cans ces conditions, la réponse impulsionnelle peut se mettre sous la forme :

g(x,z 3 t) = j[m G(x,2 5 w) enUt duw (Z:7)

[I.1.2 Utilisation de fréquences complexes

L'introduction de fréquences complexes est une autre caractéristique
de la méthode. Dans la pratique, 1'utilisation d'une transformée de Fourier
discréte pour le calcul de la solution (2.7) se traduit par des phénoménes de
repliement dans le domaine temporel, car la réponse en temps du systéme de
sources considérées est infiniment longue. Les perturbations éventuelles ne
concernent que Tes sources les plus proches, les arrivées provenant des sources
Tointaines étant atténuées par 1'expansion géométrique des fronts d'ondes.
$'i1 est toujours possible d'accroftre 1'intervalle L pour &liminer de facon
visible tous les repliements dans la fenétre temporelle choisie, on peut aussi
donner a la fréquence une faible partie imaginaire. Ce procédé a pour effet
de privilégier les premiers mouvements par rapport aux arrivées ultérieures,
et permet également de réduire le coidt du calcul. /

Considérons par exemple, la transformée de Fourier H (w) d'un
signal temporel h(t) :

H(w) = /m h(t) e 19t gt

co

S1 la pulsation w est complexe et posséde une partie imaginaire constante,
on écrit :

w = wp - fw avec  wy >0

et Hlw) = HwI (mR) = me {h(t) e—th] e”int dt

=
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Latransformée de Fourier en fréquence complexe w du signal h(t) est donc
égale d la transformée de Fourier en fréquence réelle d'un signal h(t)e_wlt
dont 1'amplitude décroit exponentiellement avec le temps.

L'effet de la partie imaginaire de 1a fréquence est entiérement compensé
dans la solution temporelle finale par une amplificationexponentielle dans le
temps. La réponse impulsionnelle s'écrit alors :

g(x,z 3 t) = o1t jP G(X,2 5 w) e ¥t dmR (2.8)

et 0<t<T

La relation ci-dessus indique que 1'amplification subie par les événements
repliés & 1'intérieur de la fendtre temporelle [O, T] est inférieure 3 1'atta-
nuation qui leur z &té appliquée dans le domaine des fréguences. L'effet résul-
tant est une atténuation en amplitude des événements repliés.

L'utilisation de fréquences complexes présente un autre avantage,

et s'impose en pratique pour le calcul des solutions dans le domaine fréquence-
nombre d'onde.

Dans 1'expression (2.1), Te calcul de T'intégrale pourra poser des pro-
blémes si Ta fonction f(k,z) = f(w,k,z) est singuliére sur 1'axe des k réels.
En donnant & la pulsation une faible partie imaginaire, les singularités (qui

sont associées 3 des modes de propagation d'ondes de surface ou d'interface)

seront décalées dans le plan complexe [Re(k), Im(kﬂ . On gagne ainsi en sta-
bilité dans le calcul des solutions.

La partie imaginaire de la fréquence permet théoriquement de minimiser
la période L (et par conséquent la Tongueur du temps de calcul), mais elle
amplifie &galement le bruit numérique en fin de signal. Dans les programmes,
la partie imaginaire de la fréquence est choisie de maniére i réaliser un
compromis entre une bonne stabilité des solutions et un bruit numérique faible.
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I1.1.3 Cas des sources ponctuelles

Dans les applications qui seront présentées dans la suite, les sources
utilisées sont des sources ponctuelles. La méthode de discrétisation des champs
d'ondes exposée précédemment peut &tre &tendue & trois dimensions.

Pour une source ponctuelle placée & 1'origine d'un repére cartésien,
le potentiel ¢ = ¢(R,t) des ondes longitudinales de vitesse a est solution
de T1'Bquation d'onde avec second membre (pour une dépendance temporelle en

e1wt)

2 .
a4 - a?y%p = 4ﬂ2a25(R)e1Mt
t?

2
avec R = \|x® +y? +z

On montre (cf Aki et Richards, 1980, p. 195) que la solution de cette Eguation

(2.8)

avec des conditions initiales nulles est :

] R
e'l Lu(t‘ a)

s(R,t) = (2.10)

20 | k=

Le front d'onde sphérique issu de la source ponctuelle et décrit par le poten-
tiel ¢(R,t) peut &tre représenté soit par une superposition d'ondes planes, soit
par une superposition d'ondes cylindriques.

La solution de 1'équation (2.9) obtenue dans Te domaine des nombres
d;ondes permet d'écrire le potentiel (2.10) sous la forme :

co

.. R jwt e-i(kxx + kyy + kzz)
%em(t 3D . e : /// dk, dk dk,
Tr -

2

2 2 2 2
avec k* = kx + ky + kz
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U?e jntégration suivant kz du membre de droite conduit i une intégrale double
(intégrale de Weyl) portant sur les nombres d'ondes horizontaux k
X

et k_, qui
represente 1'onde sphérique par une superposition d'ondes planes : g

1 gl = R) _ieiwt’//oo e_i(kxx + kyy i \)Izi )
= o =
R o = dk d
> i y " ky {2.:11)
avec = —2—2 z 2
Y - k& - ky , Im(v) < 0

La discrétisation de cette intégrale 3 été présentée par Bouchon (1979) et

appliquée au calcul de la radiation en champ proche d'une dislocation se pro-
pageant suivant une faille rectangulaire.

Dans les problémes 3 symétrie cylindrique, i1 est cependant plus avan-

tageux de passer i un systéme de coordonnées cylindriques, et dans ce cas,
Te potentiel (2.10)

peut s'écrire sous la forme d'une intégrale simple (intégrale
de Sommerfeld)

portant sur le seul nombre d'onde horizontal
k=\lk2 + k2
Y

X

et représentant cette fois une superposition continue d'ondes cylindriques ;
4.3 5 = _ieiwt[ K ~iv|z
0 ) v Jglkrle dk (2.12)
ol Jo représente la fonction de Bessel d'ordre O

et o= . k2. .

Im(v) < 0
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BOUCHON (1981) a montré que si 1'on ajoute & la source ponctuelle un ensemble
infini de sources circulaires concentriques réguliérement espacées dans le
plan horizontal contenant la source ponctuelle (figure I1I.2), 1'intégrale
(2.12) peut étre représentée par une somme discréte. '

Fig. I1.7 Source ponctuelle et arrangement périodique de
sources concentaiques

Si L représente 1'intervalle radial entre deux sources circulaires,
la fonction de Green de 1'équation d'onde (2.9) peut se mettre sous la forme
exacte

R
§(= - t) [
I _ om - w Ky -ivg|Z]
P e do 3 — g (k.r)e ¥n (2.13)
v 0 n
R L w n=1 n
2mn w2
avec k, = 1 sV S\t ky s Im(v) < 0

pour r et t tels que r< L/2 et (L - r)%+ 22> qot

Cette formule est & la base du calcul des sismogrammes synthétiques qui seront
présentés dans les chapitres suivants.
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I1.2 PROPAGATION D'ONDES DANS UN MILIEU STRATIFIE ACOUSTIQUE

IT.2.1 Matrice de transfert

Dans la méthode matricielle de Thomson-Haske11 (Thomson, 1950 :

Haskell, 1953), le milieu verticalement hétérogéne est représenté par un
empilement de couches planes, homogénes et isotropes. La base de cet ensemble

stratifié est un demi-espace homogéne et isotrope.

P10y 50y 1

|
|
|
|
I
|
|
2z
—————— s—l
I
|
|
|
|
|

Fig. 11.3  Géométrnie et parameines du milieu STrnatifgLe

Sur la figure II.3, le milieu stratifié comprend m couches paralléles
numérotées de 1 (surface libre) a m (demi-espace). Les déplacements et les

contraintes sont repérés par rapport 3 un systéme de coordonnées cylindriques

Do
dont T'origine se trouve en surface. L'axe vertical z de ce repére est orienté
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positivement vers le bas. P1s &5 et h] désignent respectivement la densité,
la vitesse des ondes longitudinales et 1'épaisseur de la couche 1, comprise
entre les profondeurs zy.1 et z;.

La propagation des champs d'ondes s'effectue dans le domaine fréquence-
nombre d'onde. Les propriétés de symétrie du probléme (sources a symétrie
cylindrique, pas de discontinuités dans le milieu & r et @ constant) permettent
d'adopter, pour le potentiel des ondes longitudinales dans la couche 1, la
décomposition suivante :

P (rz 5 k) = ¢1(2) Jo(kr)
ol ¢9(z) est la somme d'une onde montante et d'une onde descendante :

91(z) = A eV1(z-29.1) By o7 LR )

= ¥

- ¢T(Z} t+ ¢](Z)
Dans ces expressions, la composante horizontale k du nombre d'onde ne prend
que les valeurs discrétes :

2mn
s Im(vy)< 0

S1 wy(z) et oy(z) représentent le déplacement vertical et la contrainte normale
dans la couche 1, a la profondeur z,

wy(z) 1V1(¢€(Z) - ¢#(Z))

01(z) = -pyw? (8](2) + ¢7(2))

Les deux vecteurs ¢q(z) et $1(z) définis par

01(2) = [ol(2), #¥(2) ]

pour zy_; < Z K 74
51(2) = [(2), oy(2)] T




-y
1 . :
Cc S v h = h
o Pt Coy cOc1 = (™M + 7™My 2
sont reliés, en tout point de la couche 1, par une matrice I : it & =] jond% Jvec |
= U = i 0= Sat i =9 |
=] u?)?w 1 Ca Sa - {e1V-|h-| - e 'I\)-lh-l) / 2 |
- _1 ‘] 1 !
502 = L #4(2) et 91(2) = I] $(2) (2.14) | ]
[
iy _ &N  La matrice @1 représente la fonction de transfert de la couche 1. Elle propage
-1v1 - prw? : N . < S % |
avec I] = 1 M et I;I = : ol % ‘ les déplacements et les contraintes a travers la couche 1, puis & travers
~oqw® -pjw? B 21v]9]w2 onz' ivg 1'interface z = z; en satisfaisant les conditions aux limites & 1'interface. |

I1.2.2 Discontinuité introduite par la source

Par ailleurs, on peut écrire

La présence d'une source sismique a 1'intérieurdu milieu stratifié

(z = E.dq(z
¢7(zq) E194(z9_ 1) (2.15) : modifie les conditions aux limites du probléme, et se traduit par une discon-
iy-h : tinuité dans les déplacements ou les contraintes. On considére ici une source
Vv
e 1M 9 . située a la profondeur 2 a T'intérieur de l1a couche s (figure I1.3), en excluant
o £, = ~iveh la cas ol la source se trouve dans le demi-espace.
0 e ™M
; + -
" Soit A, = S (z)-5./(z.)
Les conditions aux limites & satisfaire sont les suivantes : "3 35 (70) = 25(%)
a) s,(0) s [ 3 ] - annulation des contraintes 3 1a | le vecteur de composantes[&ws, éos] représentant la discontinuité du vecteur $ |
= = = W: e i . ‘ P . . . s .
1 =0 0 _ Surfgch_]1bre . introduite par la source. La condition de radiation de 1'infini et 1'annulation
b) Si(z{) = S continuite de la composante verticale . , )
21(2, = §1+1(ZT) pour 1 = 1,..m-1 _$§ detla contrainte normale aux dif- | des contraintes 3 la surface libre permettent de déterminer le déplacement ver- |
A _ érentes interfaces : . |
¢) ¢m(z) = U - pas d'ondes montantes dans le demi- EiEBL B uroRs |
espace
_ =1
. @m(szl) - 1=—m §m(zm-1)
Dans 1a formulation de Thomson-Haskell, 1
! “In G Gne2 Gs(z5-2,) [és * G5{25725.9 085010y §o]
S =
41(21) = & 5 (79, =B 3, +L&
= =0 = =5
L'application de Ta condition aux Timites b) et des relations (2.14) et (2.15) avec R = T‘l G G
permet d'écrire R=T, Gpog roverveenees Gy
wl
o - - ., P = Im gm-l ............ @s(zswzo)
2= L L




36

P 6ws +p do
11 12 S

On en déduit : w0 = .

r
11

Les expressions des discontinuitas [6ws, 605] sont données par Harkrider (1964)

pour plusieurs types de sources. En prenant comme exemple la fonction de Green
(2.13) pour une source explosive, on a :

(SWS = = —L- k

605 = 0

et la solution pour le nombre d'onde k peut alors se mettre sous la forme

k) P11 4
; = — k J_(kr
0 i1 L 0 )

Wo(rgz

La connaissance du déplacement vertical en surface permet ensuite de
déterminer les champs de déplacements et de contraintesa T"intérieur du milieu
stratifié, en propageant la solution obtenue en surface jusqu'a la profondeur
considérée. Considérons par exemple le cas de 1'enregistrement du champ de
pression (dilatation cubique) & la profondeur z_ i 1'intérieur de Ta couche r.
S1 1'on suppose que le récepteur se trouve i une profondeur inférieure a celle
de la source, c'est-i-dire zp< Z,> On peut écrire :

1

v Gz = 2)

f
H—f

=1
T Gelzy = 2ry) Gpenennnn. 61

En
posant Q(zp)

la dilatation cubique & la profondeur Z, aura pour expression

7 ) = - 9 (z,)
er(zp) = —;— ¢‘I‘ D
r
= = w? [ Qll(zp) + Qzl(Zp) Wy
2
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I1.3 PROPAGATION D'ONDES DANS UN MILIEU STRATIFIE ELASTIQUE

IT.3.1 Expressions des déplacements en surface

Dans le cas élastique, la démarche & suivre est la méme que nrécédemment.

Le couplage entre les ondes P et SV impose cette fois de considérer les compo-
santes horizontale et verticale du déplacement, et les contraintes normale et
tangentielle qui s'exercent sur les interfaces. On reprend ici les notations
utilisées par Harkrider (1964) pour la propagation matricielle dans un systéme
de coordonnées cylindriques, en ne considérant que les ondes P et SVY. On intro-
duit Ta vitesse B, des ondes transversales dans la couche 1.

Les potentiels scalaires ¢1 des ondes P et ¢1 des ondes SV sont de la forme

L]

B(rsz 5 k) = ¢q(2) g (kr)

p—

E1(r,z 5 k) w1(z) \%(kr)

avec  ¢,(z) = ¢q(2) + ¢#(Z)
0z = W) + @)

Les déplacements, radial q; et vertical Wy, et les contraintes normales Pzz1 et
tangentielle B s'écrivent

.
U, 2)
ay(raz 3 k) = p ——— (k)
i %(2)
wi(r,z 5 k) =-p — Jo(kr) i

PPZ1(r,z 3 k) = 111(2) J, (kr)
01(2) iy (2)
Les expressions de = s = . 01(2), 11(2) sont données par Harkrider.
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On définit & nouveau les vecteurs

-
-
—_
~N
~—
1}

et 51(2)

[ &h@. vj@, of), vi2)]

ar(z)  wy(z)
[— - s c s 01(Z)= T'|(Z):|

pour obtenir la relation matricielle

§1+1(Z1) =

avec @1

Dans 1a suite des calculs, seules les deux premiédres lignes de la matrice I_1

[Hep]
—_—
{17}
and
—
—
i
—
~—

1]
In—

3

notées T, sont nécessaires. Les &1éments de la matrice G et ceux de la matrice
T sont données dans 1'annexe A.

En notant R et P

n=o
]
n—s 11—
=3

o
1]
3

les déplacements

c'est-a-dire

ol 5;1 est la matrice formée

de la matrice R,

les produits de matrices

en surface sont solution de 1'équation matricielle

| b A Utd
las (M [ ALUIA,
Iﬂl R

gy = 0% ol o e \

=5
.CLQ t
c ; Com Ri:
= - Bll E A = - e E /:\.
g == s det Rz . \2+16)
c \

et tCom R;1 est la transposée de la comatrice de Rir.

par les deux lignes et Tes deux premiéres colonnes
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11.3.2 Modifications de Dunkin

Dans 1'expression (2.16), det R;; est indépendant de la source et ne dépend

que des paramétres du milieu considéré. Les racines de det Ri: correspondent

aux modes de propagation normaux et aux modes & perte. En pratique, les calculs

de det Ri11 et du produit eom Ri1. P présentent certaines difficultés d'ordre
numérique pour Tes hautes fréquences, si 1'on cherche d& déterminer dans un

premier temps tous les &léments de Ta matrice Ry, , puis a effectuer les opé-
rations telles qu'elles apparaissent dans la relation (2.16). On constate en
effet,qu'au cours des calculs interviennent des produits de termes exponentiels

identiques qui pourront donner lieu & des dépassements de capacité des ordinateurs.

Par ailleurs, la précision obtenue sur les exponentielles les plus grandes
pourra étre insuffisante pour que la soustraction de deux termes algébriquement
identiques soit nulle. Les modifications apportées par Dunkin (1965) permettent
d'éviter ces difficultés, et réduisent le nombre d'opérations a effectuer.

Dunkin a montré que les sous-déterminants d'un produit de matrices
peuvent s'exprimer au moyen d'unproduit de sous-déterminants des matrices &lémen-
taires, Ainsi, si

1J
I e T
k1
est Te sous-déterminant de la matrice R od1'onn'a conservé que les lignes i et j

et les colonnes k et 1, les  mineurs r\;% peuvent &tre développés en fonc-
tion des mineurs des matrices T et G de la maniére suivante :

i lij |op uv WX
r| = t S g | g
k1 Mop ™' ‘qr 2wx 'kl
ol toutes les paires d'indices op, gr,....wx doivent étre sommées de telle
, facon que 0<p, g<r, ...... r<v, wW<x




De plus, ces mineurs

Si on définit

o
i

alors

=

et 1'équation (2.16)
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ne contiennent pas de produits d'exponentielles identiques.

peut s'écrire

0
c 1
. = T A4
Wy . 12
g 12
l12
G¥EL A T~ )P F =1, 4
1] k2 ik
112
a q,, p i=1, 4
2] k1 ik
|12 12 op
p =t | g | ...,
jk ™ op e I

Les expressions des mi
annexe A,

i B g
neurs g k% utilisés dans les calculs sont donnés en

WX

jk (24- z,)

a1

CHAPITRE III

EXEMPLES DE SIMULATIONS NUMERIQUES DE PROFILS SISMIQUES VERTICAUX

LI =

LIL.2 -

[11.3 -

DANS LES CAS ACOUSTIQUE ET ELASTIQUE

PRECISIONS SUR LE CALCUL DES SISMOGRAMMES SYNTHETIQUES

SIMULATIONS DANS LE CAS ACOUSTIQUE AVEC OFFSET NUL
ITI.2.1 Premier exemple
I11.2.2 Deuxiéme exemple

SIMULATIONS DANS LE CAS ELASTIQUE
[IT1.3.1 Les PSV avec offset
111.3.2 Modéle & 4 couches
[11.3.3 Modéle & 47 couches
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Les exemples de simulation numérique de PSV sont peu nombreux dans la
Tittérature spécialisée. Hémon (1978) a obtenu, avec la méthode des différences
finies, des profils verticaux synthétiques dans le cas élastique. Les simula-
tions réalisées par Wyatt (1981), et par Ganley (1981), représentent une simple
extension de la méthode de Baranov et Kunetz (1960) du calcul des sismogrammes
synthétiques a une dimension. Temme et Miiller (1982) ont utilisé la méthode
de la réflectivité pour calculer, dans le cas acoustique, la réponse du milieu
stratifié a4 des ondes planes ou sphérigues.

On montre dans ce chapitre, aprés avoir présenté deux exemples simples
dans le cas acoustique, les sismogrammes calculés pour deux modéles de milieux
8lastiques excit@s par des sources ponctuelles. On &tudie en particulier
1'influence, sur le champ d'ondes enregistré en profondeur, de la position
de la source le long de la surface. On ne cherchera pas, dans les paragraphes
qui suivent, & interpréter de facon détaillée les sismogrammes obtenus. On se
bornera 4 en décrire les traits essentiels de maniére cqualitative. I1 s'agit
bien plus de montrer, pour les modéles simples qui ont &t& considérés, toute

la complexité de la propagation d'ondes dans de tels milieux.
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[II.1 PRECISIONS SUR LE CALCUL DES SIS

MOGRAMMES SYNTHETIQUES

Deux sources sismiques sont considérées dans les calculs : une source
ponctuelle explosive et une force ponctuelle verticale. On s'intére
composantes verticale et horizontale dy déplacement (
seulement dans le cas acoustique)

enregistré par un hydrophone) ,

Sse aux
composante verticale
et a la dilatation cubique (champ d'ondes

L'application du théoréme de récinrocité de Betti permet de simuler 1a
technique des PSV en placant la source a 1'int

d la surface, ou 3 proximité de celle-ci,
source. Ainsi,

&rieur du puits et en enregistrant
Te champ d'ondes émis par cette
1'enregistrement en profondeur du champ depression produit par |
une force verticale en suface est identique 3 1'enregistrement en surface de
la composante verticale du déplacement généré par une source explosive en
profondeur. On utilise en pratique les formule

s établies dans les paragraphes
I1.2 et I1.3 du chapitre précédent.

La propagation matricielle s'effectue d

entre elles les matrices de transfert g. On int
d'enregistrement,

u bas vers le haut en multipliant

roduit, & chaque profondeur
la discontinuité de 1a source a cette profondeur.
contributions correspondant aux différents nombres
sommées, et Jes sismogrammes sont multinliés par Je
avant T'inversion de Fourier,

Les
d'ondes considérés sont
spectre de Ta source

Dans les exemples suivants,

la fonction source est définie dans Te domaine
des fréquences par

_f2.2 |
5(f) =2 e Pty ou f désigne la fréquence.

Cette fonction, qui correspond & une fréquence dominan

représentée sur la figure III.la pour t
de la composante calculée,
signal de Ricker (figure I1I

te du signal f0= est '

o = 0,0315 s. Suivant la nature ©°
le signal observé sur Jes sismogrammes est un

ot —

[.1b) ou Ta dérivée de ce signal (fiqure [TLle). ‘

i
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Dans les programmes, la propagation verticale (matrice R) représente
1'essentiel du temps de calcul. Celui-ci dépendra du nombre de couches consi-
dérées dans le modéle, mais plus encore de la valeur de la fréquence maximale,
pour une durée fixée des sismogrammes. Le nombre de sismogrammes calculés en
profondeur pour un profil donné intervient assez faiblement dans la longueur
des calculs. Le déport ou 1'offset de la source, défini comme &tant la distance
horizontale entre la source et 1'axe du puits, s'introduit facilement dans les
calculs, et se limite & une multiplication par une fonction de Bessel pour
chaque nombre d'onde horizontal. On peut donc calculer en une seule fois plu-
sieurs profils verticaux paralléles, ce qui n'entraine qu'un faible surcroit
de temps de calcul par rapport au temps nécessaire au calcul d'un seul profil.

Les calculs numériques ont &té réalisés en partie sur T1'IBM 3033 du
CNUSC de Montpellier, et en partie sur le CRAY 1 du GETIA i Clamart.
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IIT.2 SIMULATIONS DANS LE CAS ACOUSTIQUE AVEC OFFSET NUL

[II1.2.1 Premier exemple =]

La figure III.2 représente un PSV obtenu dans le cas acoustique,
comprenant 100 sismogrammes réguliérement espacés entre 200 et 2700 m de pro-
fondeur. Les vitesses et les densités du modéle 3 4 couches utilisées dans le 1&

4’

pédance acoustique et les couches trés épaisses de ce modéle ont &té choisis

intentionnellement pour mettre en évidence les phénoménes de réflexion et de ﬂ ﬁ
réfraction aux interfaces. 7

La Toi de vitesse des ondes P suivant la profondeur est portée & gauche
sur la figure. Les sismogrammes sont représentés a leur profondeur réelle sur

1'échelle verticale, et simulent 1'application d'une force ponctuelle verticale
en surface, avec déport nul. Le signal est calculé pendant 2 s avec 256 points,
et représente Ta dilatation. La fréguence maximale est 63,5 Hz. Le seul traite-
ment appliqué aux sismogrammes est une normalisation trace par trace : la méme

TIME (SEC)

ACOUSTIC VSP

i 1
calcul sont reproduites dans 1'annexe B (modéle 4). Les forts contrastes d'im- | ? s W

amplitude a été affectée a la valeur maximale de chaque trace.

|
L'onde P directe issue de la source posséde la plus forte amplitude. , ;
i Les événements descendants et ascendants apparaissent tout & fait symétriques, :
1 \

vitesse des ondes P dans les différentes couches. Les variations de la vitesse

et la vitesse apparente de ces événements suivant la verticale est égale & la ﬁﬁf§

avec la profondeur sont d'ailleurs bien visibles, & 700 m de profondeur en
particulier. Les réflexions les plus fortes sont associées & la surface Tibre

8000 0.0

. et & 1'interface située a 2800 m de profondeur. On observe également quelques
réflexions multinles qui s'atténuent rapidement dans le temps du fait de 1'ex-

4000
I
|

pansion géométrique des fronts d'ondes et des pertes par transmission.
q p ,

METRES/SEC

VELOCITY LOG

S00 -
1000
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3000
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Fig. 111.7




I[11.2.2 Deuxiéme exemple

La plupart des remarques faites pour la figure II11.2 s'appliquent éga-
Tement 3@ la section représentée sur la figure [I11.3. Le modéle de vitesse et de
densité, et les paramétres de calcul sont les mémes que précédemment. Les sismo- [T %?“' ]
grammes représentent encore la dilatation, mais la source est une explosion
a 50 m de profondeur.

WA

Le signal qui se propage en profondeur se double d'un "fantdéme" qui
correspond & une réflexion sous la surface libre. Cette réflexion "fantdme"

allonge le signal et introduit quelques distorsions.
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Fig. 111.3
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[I1.3 SIMULATIONS DANS LE CAS ELASTIQUE

II1.3.1 Les PSV avec offset

L'approximation du milieu acoustique qui a &té utilisée dans les deux
exemples précédents, est a Ta base de 1'interprétation des profils sismiques
conventionnels utilisant des sources d'ondes longitudinales. Elle se justifie
par les faibles déports latéraux existant entre la source sismique et les ré-
cepteurs, en regard de la profondeur d'investigation recherchée.

Dans le cas des PSV cependant, 1'&loignement de la source par rapport
d la téte du puits reste encore le moyen le plus efficace d'atténuer 1'effet
des ondes de tube (Hardage, 1981). Les déports importants qui sont alors néces-
saires présentent malheureusement 1'inconvénient d'accentuer la conversion des
ondes P en ondes S & 1'intérieur du milieu, et remettent en cause 1'approxima-
tion du milieu acoustique. Une partie des ondes S ainsi obtenues pourra &tre
ultérieurement reconvertie en ondes P par le processus inverse. I1 reste que
ces phénoménes de conversion créent des anomalies de propagation (Lash, 1980,
1981) qui, lorsqu'elles sont uniquement interprétées en termes d'ondes de com-
pression, faussent 1'interprétation des sections sismiques.

Parallélement, les PSV avec offset aménent, par rapport aux PSV 3 offset
nul, une information latérale sur les réflecteurs. Les signaux que 1'on peut
suivre sur un méme &vénement, lorsque 1'offset est non nul, se sont propagés
suivant des trajets 1égérement différents. Dans 1'hypothése d'un milieu &
couches planes, il est possible, pour les récepteurs les moins profonds,
d'"explorer" les réflecteurs sur une distance approximativement égale & la
moitié de la distance séparant la source du puits (les points miroirs s'écar-
tent de 1'axe du puits Torsque le géophone remonte dans le puits). Cette pro-
priété permet d'étudier Ta continuité des réflecteurs, et de mettre en &vidence
des hétérogénéités latérales telles que failles ou pendages.
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Cependant, Te fait d'accroitre 1'offset de Ta source s'accompagne d'une
modification du champ d'ondes enregistré. Des ph&noménes complexes de propaga-
tion d'ondes apparaissent lorsque 1'offset devient trés grand (disons supérieur
d la moitié de la profondeur totale du puits). IT importe donc d'étudier dans
un premier temps, avant d'&tre en mesure d'interpréter des variations latérales
dans le milieu, Tles modifications du champ d'ondes introduites par des offsets
croissants de la source.

La prise en compte des ondes transversales dans nos calculs permet une
simulation compléte de la propagation d'ondes dans un milieu stratifié plan.
Un examen détaillé des sismogrammes obtenus dans les cas acoustique et &lasti-
que permet par ailleurs de distinguer, parmi tous les événements, ceux qui
correspondent & des ondes longitudinales pures de ceux qui, au cours de leur
trajet entre source et récepteur, se sont propagés -en partie au moins- sous
forme d'ondes transversales.

Dans les deux exemples présentés, les sismogrammes ont été calculés
pour 4 offsets différents : 0, 500, 1000 et 2000 m. On montre pour chaque
offset, la dilatation et la composante verticale du déplacement dans les cas
acoustique et élastique, ainsi que Ta composante horizontale du déplacement
dans le cas élastique.

I1I1.3.2 Modéle & 4 couches

On reprend le modéle @ 4 couches du paragraphe III.2 dans le cas &las-
tique. Les vitesses des ondes S (figurées en pointillés sur la loi de vitesse)
sont données dans 1e modé&le 4 de 1'annexe B. La source est une force ponctuelle
verticale en surface, et les sismogrammes sont calculés entre 0 et 63,5 Hz.

Pour décrire les différentes phases réfléchies et réfractées, on intro-
duit des notations de la forme
PlsT pour 1'onde P transmise en onde S & 1'interface 1 (3 la base de Talére couche),
S1SR pour 1'onde S réfléchie en onde S & 1'interface 1,
P,S pour 1'onde P se propageant Te long de la surface libre et réfractée en onde S,

(PjPR)OPR pour la réflexion multiple entre 1'interface 1 et Ta surface Tibre .
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VELOCITY LOG OFFSET: O M ACOUSTIC DILATATION
M/S TIME (S)
0 4000 3000 0{0 ‘ 1.0 2.0

I
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La figure III.4 présente la dilatation pour un offset nul. Sur ce type | 1 )]
1000 — ——

it

d'enregistrement, ol n'apparaissent que les ondes longitudinales, les sismo-

grammes obtenus dans les cas acoustique et &lastique sont pratiguement identi-

ques. On apercoit toutefois sur la section inférieure, avec quelques difficultés,
les ondes SlPT et SlPR vers 0,65 3700 m de profondeur. I1 s'agit de 1'onde S

1300~ —

DEPTH (M)

directe issue de la source, jusqu'ici invisible, qui est réfléchie et transmise

=

-
.

sous forme d'onde P. Ces événements apnaraissent beaucoup plus clairement sur ey &

Y —
la composante verticale du déplacement (figure III.5) ol 1'onde S directe est I . g%%fiﬁ =
bien observée. On apercoit également 1'onde PlsT qui se sépare de 1'onde P i J%@r——~ﬁ£t =

2500 i — =

directe & partir de 700 m de profondeur. j 1 : =

I
1

0ffset 500 m .| I 1 —— ‘ \ \ }

La figure III.6 montre la dilatation pour un offset de 500 m. On remar- VELOCITY LOG  oFFsems o ELASTIC SR
M/S TIME (S)

et les ondes descendantes pour les PSV & offset nul n'existe plus, du moins 0 4000 8000 0.0 1.0
1 | o

que tout d'abord que la symétrie gui était observée entre les ondes montantes

pour les premiéres arrivées. Ces événements se répartissent sur des branches ; 1 A
d'hyperboles dont la courbure est plus accentuée 3 proximité de la surface f } ] ﬂr
qu'en profondeur, Les vitesses apparentes des fronts d'ondes suivant la verti- 500~ i

|

e o
o

. cale sont dans ce cas supérieures & la vitesse des ondes dans le milieu. On r
note &galement la forte amplitude qui est associée & 1'onde SlPR : au niveau }

de T'interface & 700 m de profondeur, son amplitude est égale 3 celle de 1'onde

P directe. Par contre, 1'amplitude de 1'onde SIPR décroit plus rapidement que

’ﬁ?—
Y/

wn
b

celle de 1'onde PlPR au cours de sa propagation vers le haut. Ce fait s'expli=

o
=]
S

——— T

DEPTH (M)

que par la plus grande courbure du front d'onde de 1'onde SlPR par rapport &

b
|

celle du front d'onde de 1'onde P1PR (pour SlPR, la conversion s'accompagne
d'une augmentation de vitesse). L'onde SlPR conserve néanmoins une énergie 2000

-|
1
-

suffisante au voisinage de la surface libre pour donner lieu & quelques réfle-

xions multiples bien visibles & 1'intérieur de la premiére couche. sl
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Fig. 111.4
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L'onde SlPT, contrairement d@ ce qui avait été observé pour 1'offset
nul, posséde une amplitude plus faible que 1'onde SlPR, et présente une discon-
tinuité par rapport 3 cette derniére onde. Juste en-dessous de 1'interface 1,

1'onde SlPT correspond d 1'onde S directe, réfractée en onde P le long de 1'inter-

face 1. Dans la couche 2, la vitesse des ondes P est nettement supérieure 3 celle
des ondes S dans la couche 1, et explique 1'avance de 1'onde SlPT par rapport a
1'onde SlPR, bien que le trajet suivi soit plus long. Les temps d'arrivées de

ces deux ondes mesurés sur les sismogrammes correspondent exactement aux temps
d'arrivées théoriques (respectivement 682 ms et 717 ms). Pour des raisons simi-
laires a celles évoguées plus haut, 1'onde 51PT s'atténue plus rapidement en

profondeur que 1'onde PlPT.

Si jusqu'd présent les sismogrammes obtenus dans les cas acoustique et
glastique étaient relativement semblables (bien que certaines phases n'appa-
raissent pas dans le cas acoustique), la figure III.7 montre pour le déplacement
vertical, deux profils assez différents. Dans la premiére couche, les événements,
dans le cas &lastique, sont dominés par 1'onde S directe, et la forte amplitude
de 1'onde SlPR observée sur la figure III.6 parait maintenant toute relative,

Les conversions d'ondes sont nettement visibles au voisinage de 1'interface 1
pour les ondes P et S directes. Ces deux ondes donnent naissance chacune a
deux ondes réfléchies et deux ondes transmises : PlPR, PISR, P1PT, plsT pour
1'onde P 5 $1PR, S;SR, s;PT, 55T pour 1'onde S.

L'amortissement de 1'onde SlST avec la profondeur n'est qu'un phénoméne
apparent. En profondeur, 1'incidence (suivant la théorie des rais) de T'onde S
transmise se rapproche de la normale, et les mouvements transversaux sont alors
mieux percus sur la composante horizontale du déplacement, comme on peut le
voir sur la figure III.8. Sur cette composante, la plupart des événements
correspondent & des mouvements transversaux et sont paralléles,ou symétriques
par rapport & 1'onde S directe, mais les mouvements longitudinaux apparaissent
assez bien aux profondeurs supérieures a 700 m. I1 est intéressant de noter

que des conversions d'ondes P en ondes S ont lieu méme pour les réflecteurs
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les plus profonds (PZSR, PZST, P3SR par exemple). On remarque enfin dans la !

premiére couche, en plus des réflexions multiples d'ondes S, une troisiéme !

arrivée "directe" qui se situe entre 1'onde P et 1'onde S directes issues de i

- la source. IT s'agit de 1'onde P directe se propageant Te Tong de la surface f
libre, qui est réfract@e sous forme d'onde S dans le milieu inférieur. A faible {

profondeur, 1'onde P,S arrive juste aprés 1'onde P directe. A plus grande pro-

fondeur, 1'onde POS se confond avec 1'onde S directe. |

0ffset 1000 m |

HOR I ZONTAL DISPLACEMENT

Avec un offset de 1000 m, les sismogrammes montrent une certaine com-
plexité, comme en témoignent les figures III1.9, III.10 et III.1l. La fiqure III.9
représente la dilatation. On remarque en premier lieu la discontinuité de 1'onde P

directe au niveau de 1'interface 1, qui s'explique par la vitesse de propagation
élevée des ondes P dans Ta seconde couche. L'interférence de 1'onde PlPR avec
1'onde conique se propageant le Tong de 1'interface 1 conduit, dans le cas acous-
tique, 3 une amplification de 1'onde PlPR par rapport & 1'onde P directe.

ELASTIC
TIME (S)
1

{ L'amplitude de 1'onde PlPR est maximale au voisinage de la surface libre,et
s on peut montrer qu'd cet endroit, 1'angle de réflexion est voisin de 1'angle
T :? critique (pour une description plus complate de ce phénoméne, cf Cerveny,
= !l Molotkov, PSendik, 1977 p. 190-193). Dans le cas é&lastique, cet effet est
5 moins sensible en raison de Ta conversion d'une partie de 1'énergie des ondes P |
g i en ondes S & la base de la premiére couche.
° 2__ - | L'interprétation des interférences se produisant 4 1 s vers 500 m et |
o § L R R R ‘ 700 m de profondeur est plus délicate, et un examen des composantes verticale
Eﬂ ] : (figure III1.10) et horizontale (figure III1.11) s'avére nécessaire. Intéressons-
S nous d'abord & 1'onde descendante que 1'on apercoit sur les figures III.9 et |
=g g‘* = Fe II1.11 vers 0,8 s & 700 m de prodondeur. Elle apparait sur la dilatation -c'est
Eg __________ w_ , . une onde Tongitudinale-, mais n'apparait pratiquement pas sur la composante ver- |
Ed _________ _1 Tt | ticale du déplacement. Sur la composante horizontale, elle s'atténue avec la
> ok é é é : é é 3 profondeur, et sa vitesse apparente est égale & celle de 1'onde P directe. On
? % E § § 8 peut donc penser qu'il s'agit de 1'onde S directe qui est ré&fractée sous forme
(W) HLd30 d'onde P 3 la base de la premiére couche.

Fig. T11.8 |
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Un calcul simple de temps d'arrivée confirme ce jugement.

A 700 m de profondeur, plusieurs phases se composent vers 1 s. L'onde
conique SlsT arrive & 932 ms. L'onde PoS arrive 4 967 ms, et 1'onde S directe
est bien visible sur la composante verticale @ 1017 ms. Entre ces deux arrivées,
on observe un signal de grande amplitude s'atténuant rapidement en profondeur
(figures II1.9 et III.10). On peut s'interroger également sur la nature de
1'onde montante de forte amplitude que 1'on voit se propager dans la premiére
couche (figure III.9) entre 0,98 s et 1,03 s environ. I1 s'agit d'une onde P
dont le mouvement apparait orincipalement sur la dilatation et Ta composante
horizontale. Entre 450 et 550 m de profondeur, 1'amplitude de cet événement
diminue trés rapidement et devient pratiquement nulle. L'hypothése d'un phéno-
méne d'interférences entre plusieurs tyoes d'ondes semble devoir &tre écartée,
bien qu'il y ait & cet endroit une superposition de plusieurs ondes montantes
de faible énergie. L'explication réside davantage dans Tes variations d'ampli-
tude des coefficients de réflexion et de transmission en fonction de 1'angle
d'incidence. On observe en réalité deux ondes : 1'onde SlPR que 1'on voit sur
la dilatation dans la partie supérieure de la premiére couche correspond & des
angles d'incidence de 1'onde S directe compris entre 28° (d 200 m de profondeur)
et 37° environ (& 700 m de profondeur). Les courbes de variations des coeffi-
cients de réflexion et de transmission avec 1'angle d'incidence (par exemple
Pilant, 1979, p. 131-134) font apparaitre qu'entre 28° et 37° d'incidence,
1'amplitude de 1'onde convertie réfléchie S-P chute trés rapidement.

On commence & entrevoir 3 partir de cet exemple, les difficultés d'in-
terprétation qui pourront surgir pour des situations plus complexes. Entre
les phénoménes d'interférences constructives et destructives, 1'expansion
géométrique des fronts d'ondes, et les variations d'amplitude 1liées aux
coefficients de réflexion et de transmission, il sera bien difficile, lorsque
1'offset de la source devient important, d'identifier certains &vénements
de grande amplitude.
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VELOCITY LOG  oeFser: 2000 n ACOUSTIC  oiLatation
M/S TIME (S)
0 4000 8000 0.0
O I \ i
|
.
0ffset 2000 m o | 1
‘ |
Les figures III.12, III.13 et III.14 présentent respectivement la ] |
1000 —
dilatation, la composante verticale et la composante horizontale du déplacement — {
pour un offset de 2000 m. Sur la figure III.12, on apergoit dans le cas acous- - |
tique,une série de réflexions multiples & 1'intérieur de la premiére couche. é Pt B y
On observe pour ces réflexions multiples, que la vitesse apparente de 1'onde P & [ t
suivant la verticale diminue avec le temps, et se rapproche de la vitesse des t ] "
ondes P dans la premiére couche. Toutes les réflexions se produisent pour des 29081~ (‘ 7
angles d'incidence supérieurs & 1'angle critique (30°), et 1'amplitude est
maximale pour des angles d'incidence compris entre 35° et 43° environ. 2500
On peut s'étonner de 1'absence, dans le cas élastique, de 1'onde P I
; réfléchie sous la surface libre vers 1,2 s. On montre 1& encore, a partir des I
diagrammes des coefficients de réflexion des ondes P et SV pour la surface libre 2000 ’ ' J l
(cf Aki et Richards, 1980, p.142), que 1'angle d'incidence de 1'onde P sous la
surface libre est trés proche de 1'angle qui correspond & une conversion totale VELOCITY LOGC  oeescts 3660 ELASTIC S iLATATIOn
d'onde P en onde S. M/S TIME (S)
0?—‘ 4000 i 8000 0.0 108 2.0
Comme on a pu le constater jusqu'ici, la dilatation et la composante o ' ' ‘ W =
verticale du déplacement ne différent que trés peu dans le cas acoustique, mis L
j ) !
i part quelques différences dans les amplitudes qui sont dues & 1'obliquité 500l | |
des rais. Dans le cas &lastique, les différences sont nettement plus importantes, [ L
lorsque 1'offset de la source est grand. La figure III.13 montre que le déplace- I |
ment vertical est dominé, pour les profondeurs les plus faibles, par les ondes 1000 -1
transversales. L'onde S directe est bien visible dans la premiére couche. ~
o 2
La figure III.14 (déplacement horizontal) est la plus complexe,car tous I 1500f -
les événements sont bien représentés. Les phénoménes de conversion apnaraissent % :
a toutes les interfaces, et 1'on note dans la partie supérieure de la deuxiéme I i
couche, des renforcements d'énergie qui correspondent & la superposition de =0r f” B
plusieurs événements. On apercoit en particulier vers 1,4 s dans la seconde I i g
couche, une interférence entre 1'onde S transmise et une réflexion multiple sool ! i ]
d'onde P dans la premiére couche. i w | e —— |
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LOG SONIC

PROFONDEUR VITESSE
M KM/S

0 2 4 6 .8 |

I11.3.3 Modéle 3 47 couches |

Un modéle & 47 couches a &té construit & partir du log de vitesse de
la figure ITI.15. La densité p est déduite de la vitesse ades ondes P par la Y
relation (Gardner et al, 1974) :

(2%

[l

p=2np

X avec po

2,60 g/cmg, ' 6001

%o o 4000 m/s

0

1}

La vitesse B des ondes S correspond & un coefficient de Poisson de 0,25
O“

(modéle 47, annexe B)., 69 sismogrammes ont &té calculés entre 0 et 100 Hz 90

pour des profondeurs comprises entre 900 et 2600 m. La source sismique est

une force ponctuelle verticale en surface. 1
d 1200+
Offset_nul |
La figure III.16 montre Te champ de pression pour un offset nul. Les 15007
sismogrammes ont &té normalisés trace par trace, et amplifiés proportionnelie- T
ment au temps (multiplication par une rampe). 1
T |
Bien que Te modéle de vitesse utilisé soit encore assez simple, la L |
complexité des sismogrammes synthétiques obtenus est & rapprocher de 1'exemple ] |
réel de la figure I.2. Le signal de premiére arrivée qui se propage en profon-
deur est rallongé par des réflexions multiples & courtes périodes, générées 3 2100+ |
proximité de la surface Tibre. Les ondes descendantes prédominent nettement, 1 |
mais le groupe d'interfaces situées entre 1250 m et 1400 m de profondeur environ, 1

génére toute une série de réflexions primaires de fortes amplitudes. Ces &véne- 24001
ments subissent une réflexion sous la surface libre et réapparaissent sous la

forme d'un groupe d'ondes descendantes que 1'on discerne bien a la fin des sis- :
mogrammes (vers 1,5 s a8 900 m ; vers 2 s i 2600m). Entre ce dernier et 1'arri- 2700
vée directe, on apercgoit encore un é&vénement descendant de grande amplitude
(vers 1,4 s & 2600 m) probablement associé a une réflexion multiple entre Ta

surface et 1'interface située vers 550 m de profondeur. Des réflexions primaires ‘

: = . X Fig. 1T1.15
S !
apparaissent également vers 1800 m et vers 2500 m de profondeur, oll les contraste (d'apnds Lindseth, 1979) ‘
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d'impédance acoustique sont particuliérement &lévés. Enfin, quelques réflexions
multiples sont visibles dans 1'épaisse couche homogéne qui s'étend entre 800
et 1250 m de profondeur environ.

Les sismogrammes synthé&tiques obtenus dans les cas acoustique et &las-
tigue sont pratiquement superposables, pour la dilatation et la composante
verticale du déplacement (figure III.17).

0ffset_500_m

La méme remarque est encore valable pour la figure III.18, qui présente
la dilatation pour un offset de 500 m. On note cependant sur la section infé-
rieure, entre 1300 et 1500 m de profondeur, la présence d'ondes converties S-P
entre 1 s et 1,1 s. Le train d'ondes S qui est & 1'origine de ces ondes apparafit
sur la composante verticale du déplacement (figure I[I1I.19), et mieux encore sur
la composante horizontale (figure II1.20) qui révéle clairement la propagation
des ondes transversales dans le milieu. Le train d'ondes transversales que 1'on
apercoit sur la figure II1.19 est formé par 1'onde S directe &mise d la source,
par des réflexions multiples d'ondes transversales, et d'importantes conversions
d'ondes P en ondes S au voisinage immédiat de la surface libre. En réalite,
toutes les interfaces a fort contraste situées 3 proximité de la surface exer-
cent une influence décisive sur le champ d'ondes.

La figure III.20 montre encore que les ondes converties sont trés large-
ment présentes sur les profils verticaux, méme pour des offsets relativement
faibles. Elles apparaissent @ grande profondeur, et d presque toutes les inter-
faces oll se forment des ondes longitudinales réfléchies et transmises. On remar-
que,entre autres, des conversions de la premiére arrivée P en ondes S transmises
vers le bas, & 800 et 1300 m de profondeur. La conversion & 1300 m est particulié-
rement importante et semble provenir de la couche mince située d cette
profondeur. On rejoint en cela les observations de Gal'Perin (1974), qui montre
que les couches fines donnent naissance aux ondes converties les plus fortes.

DEPTH (M)

DEPTH (M)
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Offset_1000_m
La figure III.21 présente la dilatation pour un offset de 1000 m.
Dans le cas acoustique, le renforcement des ondes montantes est 1ié & la
valeur des coefficients de réflexion. Des interférences entre les é&vénements
ascendants et descendants sont visibles dans 1a partie supérieure de la section.

Les interférences que 1'on devine dans le cas élastique s'expliquent
plus aisément sur les composantes verticale (figure III.22) et horizontale
(figure II1.23). La composante verticale du déplacement est dominée par les
ondes transversales, et on remarque un grand nombre d'ondes converties, trans-
mises vers le bas ou réfléchies vers le haut. Sur la composante horizontale,
1'onde convertie transmise & 1300 m de profondeur se distingue encore par sa
grande amplitude et sa stabilité.

Offset 2000 m

Les figures III.24, IIL.25 et III1.26 montrent respectivement la dilata-
tion, la composante verticale et la composante horizontale du déplacement.

Entre 1450 et 1800 m de profondeur environ, la premiére arrivée est cons-
tituée d'un ensemble d'ondes ascendantes réfractées sous les différentes inter-
faces qui se trouvent dans cet intervalle. Sur les trois figures, 1'8nergie se
répartit de fagon trés inégale en profondeur et en temps. On observe sur la
dilatation, comme on avait pu le faire avec le modéle d 4 couches, de fortes
concentrations d'énergie en-dessous des réflecteurs majeurs correspondant i
une augmentation de Ta vitesse avec la profondeur. Ces amplifications ne sont

qu'apparentes, et sont 1iées & la normalisation qui a &té adoptée. Elles corres- |

pondent & un affaiblissement important de la premiére arrivée, au passage des
différentes discontinuités de vitesse et de densité.

DEPTH (M)
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Les figures II1.27 et 111.28 présentent deux montages réalisés avec la
composante verticale du déplacement, dans les cas acoustique et élastique.
Elles montrent 1'évolution des profils verticaux pour des offsets croissants

Par rapport aux sismogrammes calculés dans le cas acoustique, les profils
obtenus dans le cas élastique présentent les caractéristiques suivantes :

: le profil élastique est identique au profil acoustique.
: apparition du train d'ondes$ généré au voisinage de la

: renforcement des ondes transversales, et apparition
d'ondes converties 3 toutes les profondeurs.
: les sismogrammes sont dominés par les ondes transversales.

L'utilisation combinée des déplacements horizontaux et verticaux, et

prétation des coupes PSV.

de la dilatation se révéle particuliérement intéressante, et facilite 1'inter-
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CHAPITRE IV |

APPLICATION DES PROFILS SISMIQUES VERTICAUX

IV.1 - ATTENUATION DES ONDES SISMIQUES
IV.1.1 Modéle d'absorption
| IV.1.2 Meéthode des rapports spectraux

IV.2 - EFFETS DE LA STRATIGRAPHIE

|
AUX MESURES D'ATTENUATION DES ONDES SISMIQUES )
IV.2.1 Atténuation apparente liée & la stratigraphie

IV.2.2 Interférences au voisinage des récepteurs

IV.3 - DECONVOLUTION DE LA STRUCTURE
IV.3.1 Premiére anproche
IV.3.2 Méthode itérative d'inversion




Les mesures d'absorption des ondes sismiques & 1'intérieur du sous-sol
présentent un double intérét. D'une part, le comportement anélastique des
roches altére le caractére des signaux sismiques au cours de leur propagation,
si bien que 1'amélioration des traitements sismiques de haute résolution ne
pourra se faire qu'au prix d'une connaissance assez fine de 1'atténuation en
profondeur. Inversement, les informations que contiennent les mesures précises
d'atténuation permettent d'accéder & certaines caractéristiques physiques des
roches. Ce deuxiéme point suscite actuellement un intérét croissant dans le
domaine de la géophysique pétroliére, comme en témoignent les nombreuses expé-
riences de laboratoire qui ont &té menées récemment. L'accent est mis en parti-
culier sur 1'étude des mécanismes qui sont & 1'origine des phénoménes d'absorp-
tion, ainsi que sur 1'influence de paramétres physiques tels que la fréquence,
1'amplitude des déformations, la saturation en eau ou la pression de confine-
ment. IT ressort de ces &tudes que pour la plupart des roches (séches), le
facteur de qualité Q est essentiellement indépendant de la fréquence, mais
dépend fortement de la saturation en eau et de la pression de confinement
(Toks®z, Johnston et Timur, 1979 ; Johnston et Toks&z, 1980).

A cdté de ces expériences de laboratoire, généralement réalisées a des
fréquences ultrasoniques de 1'ordre de 1 MHz, et pour des échantillons de

faibles dimensions, les mesures d'atténuation in-situ dans 1a bande des fréquences

sismiques (inférieures & 1 kHz) restent encore relativement rares. Pourtant,
les tentatives qui ont été faites pour correler 1'absorption intrinsédque avec
la Tithologie (Newman et Worthington, 1982) ont dé&ja donné quelques résultats,
et 11 a &té montré que les mesures d'atténuation (plus précisément le rapport
entre 1'atténuation des ondes P et celle des ondes S) peuvent constituer un
meilleur indicateur de la présence d'hydrocarbures que le rapport de la vitesse
des ondes P a celle des ondes S (Winkler et Nur, 1982). A ce sujet, les efforts
qui ont été faits pour améliorer les techniques d'inversion de sismogrammes
afin de'remonter" aux vitesses et aux densités dans les différentes couches n'ont
rencontré qu'un succés encore trés limité. Les mesures d'atténuation, qui sont




fondées sur des mesures spectrales des signaux sismiques, sont apparemment
beaucoup plus faciles & réaliser. De ce point de vue, les PSV représentent
une technique tout & fait adaptée a ces mesures. L'enregistrement & différentes
profondeurs de la forme du signal permet d' analyser en détail les modifications

subies par ce signal, lorsque celui-ci traverse une formation que 1'on veut
8tudier.

La stratification du milieu introduit malheureusement de sérieuses
difficultés et complique notablement le probléme de la détermination de 1'atta-
nuation intrinséque des roches. Les réflexions multiples & courte période qui
sont générées & 1'intérieur du milieu se composent avec le signal émis par Ta

' source sismique et exercent une grande influence sur la forme et 1' amplitude

| de ce signal. Difficulté supplémentaire, 1'atténuation sélective en fréguence

gue provoquent ces phénoménes d'interférences apparait bien souvent similaire,

:dans le domaine spectral, & 1'absorption intrinséque des roches. De fait,

o' Doherty et Anstey (1971) remarquent & juste titre que la séparation de ces
deux effets représente un "défi formidable". $i 1'atténuation intrinséque
peut renseigner sur les propriétés physiques des roches, la part de 1'atté-
nuation qui revient a la stratigraphie permettrait quant & elle d'obtenir des
indications sur les périodes et Tes durées des cycles sédimentaires.

Les différents auteurs qui ont abordé ces problémes (Schoenberger et
Levin, 1974, 1978 ; Ganley et Kanasewich, 1980 ; Spencer, Sonnad et Butler,1982)
ont fait Targement appel aux techniques de sismogrammes synthétiques pour
essayer d'évaluer 1'importance relative des deux types d'atténuation. Leurs
simulations utilisent des ondes planes se propageant a incidence normale dans
des milieux a stratification plane. I1 était donc intéressant de reconsidérer
le probléme des mesures d'atténuation & 1'intérieur d'un milieu stratifié en
faisant intervenir la précision de la méthode des nombres d'ondes discrets.

Le résultat principal de ce chapitre est une nouvelle mé&thode d'inversion
des facteurs de qualité pour des milieux stratifiés & une dimension. Cette métno-
de repose sur un processus itératif et améne un gain appréciable dans la réesolu-
tion en profondeur de 1'atténuation intrinseque.

IV.1 ATTENUATION DES ONDES SISMIQUES

Plusieurs facteurs affectent 1'amplitude des ondes sismiques. 0'Doherty
et Anstey (1971) en distinguent cing : 1'expansion géométrique des fronts d'ondes,
les pertes 1iées d la valeur des coefficients de réflexion, celles qui, au con-
traire, sont associées aux coefficients de transmission ("More up, Tess down"),
1'atténuation intrinséque des roches, et 1'effet des réflexionsmultiples. Si
les trois premiéres causes correspondent & des notions relativement claires,
les deux derniéres présentent une plus grande complexité : 1'absorption résulte
de phénoménes de relaxation encore assez mal compris, et 1'effet des multiples
a courtes périodes se traduit par des phénoménes compliqués de renforcements
d'énergie, de déphasages etde modificationsde la forme des signaux.

On s'intéresse tout d'abord & 1'atténuation intrinséque. L'effet de
la stratigraphie et 1'influence des réflexions multiples seront examinés dans
le paragraphe suivant.

IV.1.1 Modéle d'absorption

Les matériaux de 1'écorce terrestre ne sont pas parfaitement élastiques.
L'expérience montre en effet que lors du passage d'une onde sismique, les mi-
lieux réels absorbent une partie de 1'énergie et la transforment en chaleur.
L'absorption d'énergie sismique, en tant que mesure directe de 1'anélasticité,
est le plus souvent caractérisée par une quantité sans dimension, le facteur
de qualité, que 1'on peut définir, a la fréquence w par :

2m AE ol AE  représente 1'énergie dissipée en une
= période

Q(w) T

et E est la valeur maximale de 1'@nergie de
de déformation stockée durant une période.
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Dans le calcul des sismogrammes synthétiques incluant 1'atténuation,
i1 est nécessaire de définir un modéle pour le mécanisme d'absorption. Le
modéle que nous utilisons ici est celui de la décroissance exponentielle de
1'amplitude avec la distance :

ot T'on suppose que la direction du maximum d'atténuation coTncide avec 1'axe z.
Le coefficent d'absorption o dépend de 1a fréquence et peut s'écrire, si Q »» 1 :

w

ol c représente la vitesse de phase.
2cQ

D'autres définitions sont parfois utilisées pour le coefficient d'absorption,
notamment (Hauge, 1981) : :

an(nepers/1ongueur d'onde) =

il

adB{dBflongueur d'onde)

Avec cette derniére définition, les valeurs typiques d'atténuation pour les
couches superficielles sont comprises entre 0,1 et 1 dB/Tongueur d'onde,

Pour Tes théories linéaires du phénoméne d'absorption (pour lesquelles |
T'atténuation d'un signal peut étre étudiée fréquence par fréquence), on peut
montrer que 1'atténuation s'accompagne nécessairement d'un phénoméne de disper-
sion (Futterman, 1962). Les effets de la dispersion et de 1'absorption peuvent
étre facilement intégrés dans les méthodes de calcul de sismogrammes synthétiques
qui se placent dans le domaine des fréquences, en remplacant la vitesse de

phase cg correspondant & un milieu parfaitement &lastique par une vitesse com-
plexe dépendant de 1la fréquence. L'amplitude d'une onde plane se propageant
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dans un milieu avec atténuation peut se mettre sous la forme

A=p el (Ke-ut)

5 avec K = + 7 a(w)
cw)
On en déduit que la vitesse de phase cg doit &tre remplacée par 1'expression
suivante :
. 1 i
- - (1 + ) (4.1)
Ce C(UJ) ZQ(L‘J)

Les relations présentées Jusqu'ici sont tout a fait générales. Nous
Supposerons en plus que le facteur de qualité Q est indépendant de 1a fréquence,

ou plus exactement, nous supposerons que Q est quasiment constant sur 1a bande
des fréquences considérées.

En dehors des résultats expérimentaux déjd cités dans 1'introduction
de ce chapitre et qui dans 1'ensemble, vont dans le sens d'un modéle & Q cons-
tant, les mesures d'atténuation in-situ qui ont &té réalisées (Tullos et Reid,
1969) semblent confirmer également cette hypothése. Le choix d'un medéle & Q

constant se justifie également par sa simplicité ; la propagation d'ondes dans

un milieu absorbant est alors entiérement déterminée par deux paramétres : le
facteur de qualité Q et 1a vitesse de phase i une fréquence de référence arbi-

traire. On peut considérer enfin que Te modéle & Q constant réalise en quelque
sorte une moyenne d'un grand nombre de modéles particuliers.

Avec cette hypothése, et celle de linéarité, plusieurs auteurs (Azimi

et al, 1968 ; Liu et al, 1976) ont abouti & 1a relation de dispersion suivante

qui relie les vitesses de phase pour deux fréquences w; et w, :

3

C(wr) 1 w1
= 1 + Log (
C(U.)z) mQ W2

) (4.2)




Cette équation indique que les vitesses de phase sont plus élevées aux hautes
fréquences. En choisissant une fréquence de référence de 100 Hz, on obtient &

partir des relations (4.1) et (4.2) une vitesse anélastique de la forme
(au ler ordre en Q)

c_(w) [ 1 § Log ( 2 1
= @ + 0g -
: e Q 200 ! 2Q } L4.3)

IV.1.2 Methode du rapport spectral

L'utilisation de méthodes spectrales pour 1'inversion des facteurs de
qualité s'impose tout naturellement du fait de la linéarité des phé&noménes
d'absorption qui a été envisagée dans le paragraphe précédent.

Les sismogrammes sont le plus souvent considérés comme le résultat
d'une série de filtrages lingaires, od chague filtre est 1'expression d'un
facteur particulier affectant 1'émission, 1la propagation ou 1'enregistrement
d'un signal. Si 1'on néglige tous les problémes 1iés & la directivité de 1a
source, au couplage du sismographe avec le sol et 3 1a réponse instrumentale,
1'ampTlitude spectrale d'un sismogramme peut s'écrire

W ¥
Aw) = $(w).6.E(w).e "2 ¢ (4.4)

ol S(w) est la fonction source,
G représente 1:expansion géométrique, indépendante de la fréquence,
E(w) est 1a‘fonct1on de transfert de la structure, et englobe tous les
phénoménes de réflexion et de transmission aux interfaces,

Wy ¥ % ds
e 7 avec t = j;ﬁ_TﬁT- représente 1'atténuation intrinséque le long du

rai SR entre la source S et le récepteur R.

Dans la synthése qu'a réalisée Bath ( 1974 ) sur les méthodes de rapports

spectraux, trois méthodes sont proposées essentiellement pour mesurer 1'atténua-
tion. Celle que nous allons suivre a été appliquée sous une forme un peu diffé-
rente par Teng (1968) pour déterminer la distribution en profondeur des facteurs

de qualité & partir de données sismologiques.

On s'intéresse aux amplitudes spectralesA;(w) et A»(w) obtenues en deux
récepteurs R, et R, situés & 1'intérieur d'un puits. On suppose que Ta fonction
source S(w) est Ta méme pour les deux enregistrements (source parfaitement
reproductible). Le logarithme du rapport A,(w)/A,(w) fait apparaitre 1'atténua-
tion différentielle ts - tf

Ri2(w) = Log {M] = Log [M} I (t’; = ta:)
Az (w) Ga.E2(w)

Les termes E;(w) et E2(w) ne sont pas connus, et limitent sérieusement les possi-
bilités de 1a méthode. On verra un peu plus Toin quelles sont les solutions
qu'on peut apporter & ce probléme. On suppose pour 1'instant que 1'effet de la
structure est négligeable, ce qui nous permet d'écrire

#
Riz(w) = C + 2 (%, - tT) ol C est une constante indépendante

2 de la fréquence .

Si Q est indépendant de la fréquence, et si 1'on admet que la dispersion est
négligeable sur la bande des frégquences considérées, Ri»(w) est une fonction
affine de l1a fréquence, de pente
* »®
t: - )
A;_z =
2




Pour une propagation le long de 1'axe Z,

La valeur moyenne de 1'atténuation entre les profondeurs z, et z, s'écrit
alors simplement

<Qpp> = Tiz ot Ti2 est le temps de propagation du signal
12 oA, entre Tles récepteurs R; et R, .

ST ¢1(w) et ¢2(w) sont les spectres de phase aux profondeurs z; et z, , 1a
dispersion peut &tre mesurée par la relation

w(Zz = Z;)

$2(w) - ¢1(w)

clw) =

En pratique, on ne considare que la premiére arrivée qui posséde géné-
ralement la plus forte amplitude et le meilleur rapport S/B. La procédure &
suivre est alors la suivante : on isole par apodisation 1'onde directe sur Jes
sismogrammes, et on calcule Jles amplitudes spectrales & chaque profondeur &
T'aide d'une transformée de Fourier rapide. Le rapport spectral formé pour
‘deux signaux est ensuite représenté en fonction de la fréquence, et la pente
de la courbe est estimée par une régression linéaire des points de mesure.

La figure IV.1 illustre la méthode des rapports spectraux. On reprend
d gauche, notre modéle i quatre couches en introduisant une atténuation diffa-
rente dans chaque couche, au moyen de la formule (4.3). Les sismogrammes synthé-
tiques sont calculés dans le cas acoustique pour guatre profondeurs : 400,
1000, 1600 et 2200 m. Les récepteurs sont situés

d des distances suffisamment
grandes des interfaces pour que celles-ci n'introduisent aucune perturbation
dans les mesures d'atténuation.
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Les signaux de premiére arrivée sont représentésau milieu de la figure
sur 125ms. La déformation du signal au cours de sa propagation vers le bas
est nettement visible. L'impulsion émise & 1a source (dérivée d'un Ricker,
avec une fréquence dominante de 1'ordre de 40 Hz) &volue vers un signal de
Ricker : cette intégration caractérise un filtrage passe-bas. Par ailleurs,
1'absorption des hautes fréquences, mais &galement la dispersion, contribuent
a élargir progressivement le signal.

Les indications qui sont portées a cété de ces signaux représentent,
de haut en bas : Te temps d'arrivée de 1'onde directe (en secondes), la pro-
fondeur d'enregistrement (en métres), 1'amplitude créte & créte du signal
(en unités arbitraires) et la fréquence moyenne du signal (en hertz) mesurée
par la formule

<f> =

On peut suivre sur cette derniére valeur, le glissement vers le bas de la fré-
quence moyenne du signal au cours de sa propagation.

Les rapports spectraux ont &té obtenus en prenant comme référence le
signal & 400 m de profondeur. On détermine ainsi 1'atténuation moyenne dans
les intervalles de profondeur 400 & 1000 m (en haut), 400 & 1600 m (au milieu),
400 et 2200 m (en bas). Les expériences réalisées avec la méthode des rapports
spectraux montrent que pour é&tre fiable, la régression linéaire doit étre limi-

tée a une bande de fréquence & 1'intérieur de laquelle les deux signaux possé-
dent une énergie significative. Cette condition n'est pas toujours remplie
pour des milieux trés absorbants (ou des durées de propagation trés longues)
pour lesquels les fréquences moyennes des deux signaux peuvent &tre trés diffé-
rentes. Quoiqu'il en soit, nous avons utilisé la méme bande de fréquence 3
toutes les profondeurs, et la précision obtenue dans les cas étudiés s'est
avérée tout d fait satisfaisante. On constgte d'ailleurs sur notre exemple,
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que les ajustements des points de mesure avec les droites théorigues sont
parfaits, lorsque la régression Tinéaire est effectuée sur la bande 15-52 Hz
(les échelles en abscisse et en ordonnée sont linéaires). Les valeurs d'attée-
nuation estimées & partir de la pente de ces droites (30,0 ; 35,8 ; 37,6) sont
pratiquement égales aux valeurs théoriques calculees (30,0 ; 35,7, 37,6).




IV.2 EFFETS DE LA STRATIGRAPHIE

[V.2.1 Atténuation apparente liée 3 la stratigraphie

Les effets de la stratigraphie sur les signaux sismiques ont &té& mis en
avant par de nombreux auteurs (D'Erceville et Kunetz, 1963 ; 0'Doherty et Anstey,
1971). Ces phénoménes sont associés aux réflexions multiples qui sont générées
a 1'intérieur du milieu, et affectent toute la bande des fréquences sismiques
de fagon plus ou moins marquée. Si dans la plupart des cas les compositions
d'ondes s'effectuent de maniére aléatoire, la situation particuliére ol la
stratification présente un caractére cyclique doit &tre signalée.

Des alternances entre plusieurs types de roches sont souvent observées
sur une trés petite échelle (de 1'ordre de quelques dizaines de centimétres &
quelgues métres) entre deux réflecteurs majeurs. Ce genre de structure peut se
traduire par une atténuation non négligeable si 1'épaisseur de la série est
importante. Le modéle le plus simple de stratification cyclique, présenté sur
la figure IV.2, est un modéle & deux composantes correspondant & une alternance
entre deux types de roches. A gauche, 1'onde directe qui est transmise vers le
bas est suivie d'une réflexion multiple & 1'intérieur de la couche, et on cons-
tate qu'avec cette configuration, la polarité de Ta réflexion multiple est la
méme que celle de 1'onde directe transmise. Autrement dit, la réflexion multiple
vient s'ajouter, avec un léger retard, & 1'onde directe. On montre 3 droite qu'il
suffit de quatre couches identiques les unes aux autres, avec un coefficient de
réflexion de 0,5 pour que 1'amplitude de la réflexion multiple soit égale &
celle de 1'onde directe transmise. Pour un plus grand nombre de couches, 1'onde

directe peut méme disparaftre entiérement, et on observe dans ce cas un déphasage
apparent de la premiére arrivée.

I1 apparait par conséquent que 1'énergie de 1'onde incidente se conserve
d 1'intérieur du milieu grice aux réflexions multiples, mais cette énergie se
répartit sur des intervalles de temps de plus en plus grands. L'effet de filtrage

Incident

i

-+
2-bounce
multiple
Direct
transmitted +
! Sum of 2-bounce
Direct multiples
- transmitted
a b

(2) The basic thin plate, defined between interfaces having reflection coefficients
of opposite sign.
() The cumulative effect of the multiple reflections from four such thin plates.

Fig. 1V.7 Stratification cyclique (d'apn2s 0'Doherty
et Anstey, 19771)
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qu'exerce la stratigraphie apparait plus clairement sur la figure IV.3, qui
représente le coefficient de transmission d'une seule coucheen fonction de

la fréquence. Avec les paramétres qui sont indiqués sur cette figure, 1'énergie
d'une onde plane de fréquence f transmise i travers la couche a pour expression :

1 =~ R2)%,
|T1(f)| = : ])

D.
(1+R§)2— 4R% cos?2m f L
.i
Pour les faibles valeurs du coefficient de réflexion, la couche

est transparente & toutes les fréquences . Eléﬁﬁfﬂie transmise présente un mini-
mum__pour la fréquence fo = V1/4D1, c'est & dire lorsque 1'épaisseur de la
couche représente un quart de la longueur d'onde du signal incident. Pour les
couches épaisses, la fréquence fy se trouve & 1'intérieur de la bande des fré-
quences sismiques. Pour Tes couches extrémement fines au contraire, fo est
décalée vers les hautes fréquences, bien au-deld de la bande sismique, et 1'atté-~
nuation apparente 1iée 3 la stratigraphie est alors pratiquement nulle. Entre
ces deux cas extrémes, la stratification cyclique non résoluble (Spencer et al,
1977) présente une situation intéressante : la stratification est suffisamment
fine pour qu'elle ne donne lieu & aucune réflexion visible, mais les couches

sont encore assez é&paisses pour produire une atténuation non négligeable dans

la bande sismique. La structure cyclique se comporte dans ce cas comme un filtre
passe-bas : les basses fréguences "voient" un milieu relativement homogéne et

ne sont que trés faiblement atténuées, alors que les hautes fréquences subissent
de plus en plus de réflexions multiples & 1'intérieur du milieu au fur et i

mesure que la fréquence augmente, et sont progressivement &liminées de 1'onde
qui est transmise.

Pour essayer d'évaluer 1'importance de ce phénoméne par rapport & 1'atté-
nuation intrinséque des roches, nous avons réalisé quelques calculs pour un
modéle cyclique & deux composantes. Dans T'ensemble, 1'atténuation apparente
li€e a la stratigraphie est difficile a mettre en &vidence d 1'intérieur de
Ta bande sismique. Les seuls résultats positifs ont &té obtenus pour des coef-
ficients de réflexion trés élevéas (0,2 ou plus) et des épaisseurs importantes
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de Ta série stratifiée. La figure IV.4 présente les résultats d'un calcul
effectué pour une série stratifiée de 300 m d'épaisseur comprise entre 1200

et 1500 m de profondeur. Les vitesses dans le milieu sont alternativement

3000 et 4500 m/s. La distribution uniforme qui a &té adoptée pour les épais-
seurs des couches introduit un caractére aléatoire dans le moddle qui se
rapnroche ainsi de la réalité . Les épaisseurs des couches sont comprises
entre la Timite inférieure Dz = 0,5 m et la limite supérieure Dp = 5 m.

Deux sismogrammes synthétiques (premiére arrivée) ont été calculés de part

et d'autre de la série stratifiée & 900 et 1800 m de profondeur, sur 125 ms.
Les différences entre les deux signaux apparaissent extrémement faibles, comme
le confirment les fréquences moyennes de ces signaux (39,69 et 39,46 Hz).
L'estimation aux moindres carrés du facteur de qualité (dans la mesure ol cette
notion conserve un sens dans ce cas) & partir du rapport spectral formé entre
Tes deux signaux donne une valeur de Q proche de 400. $i 1'on admet pour Tles
couches superficielles, une valeur moyenne de 0 de 1'ordre de 40, 1'atténuation

apparente 1iée d la stratigraphie représente, dans notre cas, le diziéme de
1'atténuation intrinséque.

Schoenberger et Levin (1974) ont estimé, a partir-de données obtenues
pour deux puits, que 1'effet des réflexions multiples devait intervenir pour
une part comprise entre 1/3 et 1/2 dans 1'atténuation totale mesurée. Dans
Teur article de 1978, ces mémes auteurs (Schoenberger et Levin, 1978) ont
etudié 31 puits supplémentaires, et concluent que 1'atténuation liée a la
stratigraphie représente une part non négligeable de 1'atténuation totale
(quelques diziémes), mais n'‘explique sirement pas toute 1'atténuation observée.
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IV.2.2 Interférences au voisinage des récepteurs

L'atténuation totale mesurée, on vient de Jle voir, est la somme de
1'atténuation intrinséque et d'une atténuation apparente provenant de la struc-
ture. La stratigraphie se manifeste encore de fagon génante par des phénoménes
d'interférences au voisinage des récepteurs. On constate, en effet, que 1'atté-
nuation mesurée pour des intervalles de profondeur trés petits est bien plus
influencée nar 1la stratigraphie locale i proximité des géophones que par 1'atta-
nuation intrinséque a 1'intérieyr de 1'intervalle. L'onde descendante qui est uti-
lisée dans la méthode des rapports spectraux se compose avec des réflexions mul-
tiples générées au-dessus et en-dessous de la position du récepteur, et il
n'est plus possible dans ces conditions, d'isoler un signal pur par apodisation.
Parmi ces réflexions multiples, les réflexions primaires interviennent le plus
fortement. La figure IV.5 montre que pour un signal de durée W, les réflexions
primaires qui interférent avec 1'onde descendante sont générées i 1'intérieur
d'un intervalle de largeur W/2 situé juste en-dessous de la position du récepteur,

— w *7/
RECEPTEUR \// // 7///
~N7 A4

/
Z
w2 N/ /
V\//
Fia. 1V,5 I@Ienéénanceélen;ma L'onde descendante et des
heqlexions primaines.

Pour un signal de Ricker de 30 ms correspondant a des fréquences comprises
entre 0 et 200 Hz, et une vitesse moyenne de 3000 m/s, la zone d'influence

@ 1'intérieur de laquelle des interférences risquent de se produire avec 1'onde
descendante

» s'étend de 45 m de part et d'autre de Ta position du récepteur. On
peut remarquer ici que 1'utilisation de signaux impulsionnels (bien qu'étant
atténués plus fortement) permet de réduire les phénoménes d'interférences et

d'obtenir par conséquent une meilleure résolution dans la détermination des ]
facteurs de qualité.
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Le probléme posé par la stratigraphie est celui d'une déconvolution
de Ta structure. Hauge (1981) a appliqué, sans grand succés, Ta méthode des
rapports spectraux d des données PSV aprés avoir effectué un filtrage en
vitesse apparente des ondes montantes. Une déconvolution plus compléte doit
étre envisagée, et celle qui est décrite dans le paragraphe suivant, est
basée sur une technique de calcul de sismogrammes synthétiques.




IV.3 DECONVOLUTION DE LA STRUCTURE

IV.3.1 Premiére approche

Le calcul de sismogrammes synthétiques avec et sans atténuation permet
théoriquement d'éliminer tous les effets de la stratigraphie, comme 1'indique
1'expression (4.4) de 1'amplitude spectrale d'un sismogramme. La correction
de stratigraphie qu'ont introduite Ganley et Kanasewich (1980) consiste a
diviser 1'amplitude spectrale Az(w) obtenue dans le cas anélastique par 1'am-
plitude spectrale Ay(w) obtenue dans le cas &lastique :

£ () = Ay () 5 & g

Le rapport spectral corrigé peut alors se mettre sous la forme suivante :

A, (w) A, (w)
é?g.(w) = Log _lat - Log _le’ |. K + iﬁ-(tﬁ - tf)

Ay (w) Ao () 2

Cette correction a &té testée sur le modéle synthétique de l1a figure IV.6
La loi de vitesse est inspirée du log sonic de 1a figure III.15, et présente
42 couches entre 1220 et 1620 m de profondeur (cf. modéle 42a, annexe B). Les
forts contrastes de vitesse qui apparaissent vers 1325 m, 1375 m et 1412 m de
profondeur vont produire des phénoménes d'interférences sévares qui permettront
de contrdler la robustesse de la méthode utilisée. Notre objectif est de re-
trouver 1'atténuation introduite dans le modéle en présence de 1la stratigraphie.

Les figures IV.7 et IV.8 présentent respectivement 44 enregistrements
synthétiques de premiére arrivée, régulidrement espacés entre 1220 et 1620 m de
profondeur, pour le milieu sans atténuation et le milieu avec atténuation. Le
premier signal, & 800 m de profondeur, est 1'un des trois signaux de référence
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qui seront utilisés pour former les rapports spectraux. On apergoit sur les

deux figures, plusieurs réflexions de forte amplitude associées aux principales
interfaces du modéle. Les mémes signaux sont représentés sur les figures IV.9
et IV.10 aprés apodisation, et 1'on remarque encore, de fagon bien visible,
certaines interférences avec 1'ondedirecte. L'amplitude créte a créte et la
fréquence moyenne de ces signaux sont reportées sur les figures IV.1l (sans
atténuation) et IV.12 (avec atténuation).

Sur la figure IV.11, la décroissance de 1'amplitude créte a créte avec
la profondeur est marquée par certains effets de focalisation (vers 1325 m de
profondeur en particulier), mais reste relativement réguliére. L'@volution de
la fréquence dominante présente par contre des fluctuations importantes autour
d'une valeur moyenne de 1'ordre de 82 Hz. Sur la figure IV.12, T'allure de la
courbe de décroissance de 1'amplitude est trés voisine de celle de la figure
IV.11, mais les amplitudes décroissent presque deux fois plus rapidement en
raison de 1'atténuation. Celle-ci se manifeste &galement sur la fréquence
moyenne qui diminue progressivement avec la profondeur, de 56 Hz & 50 Hz environ.
La superposition des deux courbes représentant la fréquence moyenne suivant
la profondeur montre que les principaux pics sont trés bien corrélés pour un
décalage correspondant & une dizaine de métres : les mémes compositions d'ondes
semblent se produire avec et sans atténuation, mais,pour le milieu absorbant,
ces compositions d'ondes se retrouvent 10 métres au-dessus. Ce décalage s'ex-
plique par 1'é@largissement du signal qui résulte de 1'absorption des hautes
fréquences, et tend & montrer que les phénoménes d'interférences proviennent
principalement des réflexions primaires. On note enfin sur la figure IV.12, que
ni 1'amplitude créte & créte du signal, ni sa fréquence moyenne ne permettent
de mettre en évidence les variations du facteur de qualité avec la profondeur.

La figure IV.13 montre 1'atténuation cumulative qui a &té obtenue pour
les 44 enregistrements précédents avec trois signaux de référence a 400, 800 et
1200 m de profondeur. On a calculé & chaque profondeur, 1'atténuation brute
(cercles blancs) et 1'atténuation corrigée de la stratigraphie (cercles noirs).
L'atténuation cumulative théorique est représentée par un trait continu.
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naux de néférence & 400,

Lorsque le signal de référence se trouve & 400 m de profondeur, les

mesures brutes d'atténuation sont relativement dispersées, mais la correction

de stratigraphie améliore nettement ces résultats. Comme on peut le voir, les
mesures corrigées représentent d'une maniére assez précise 1'atténuation moyen-
ne sur une épaisseur de plusieurs centaines de métres. Par contre, i1 est trés
difficile de déceler dans ce cas les variations d'atténuation dans 1'intervalle
1220 m-1620 m, tant les valeurs de Q sur cet intervalle sont moyennées. Cette
situation s'améliore un peu lorsque le signal de référence se trouve a 800 m

de profondeur, mais alors 1'ajustement entre la courbe théorique et les valeurs
corrigées est un peu moins bon. Dans le dernier cas, le signal de référence

est @ 1200 m de profondeur, juste au-dessus de 1'intervalle qui nous intéresse.
Les variations d'atténuation apparaissent nettement & 1300, 1380, 1460 et 1540 m
sur la courbe théorique, mais la dispersion des valeurs d'atténuation, y compris

celle des valeurs corrigées, est tout a fait inacceptable. On observe méme,a moins

de 1300 m de profondeur, quelques mesures brutes qui sont meilleures que les
mesures corrigées.

La déconvolution de la structure qui a &té utilisée améliore par consé-
quent la qualité des résultats lorsque 1'atténuation est mesurée sur une &pais-
seur de plusieurs centaines de métres, mais il est illusoire de vouloir déter-
miner de cette maniére, 1'atténuation & 1'intérieur d'intervalles de profondeur
relativement faibles. Les mémes conclusions peuvent &tre tirées de 1'examen des

rapports spectraux obtenus entre 30 et 103 Hz.

La figure IV.14 présente d'abord les spectres d'amplitude calculés avec
et sans atténuation pour 7 enregistrements & 1220 m, 1285 m, 1350 m, 1415 m,
1480 m, 1545 m et 1610 m, tirés parmi nos 44 signaux. Les spectres représentés
en haut a gauche de la figure sont ceux obtenus pour le signal de ré&férence i
1200 m, et Tes pointillés indiquent la bande de fréquence qui a &té utilisée
pour les régressions linéaires. Quelques interférences sont bien visibles 3
1285 m et 1350 m, principalement sur les spectres obtenus avec atténuation.
Sur Tes trois figures suivantes ont été tracés les rapports spectraux pour
les sept enregistrements précédents, 3 la fois sans correction de stratigraphie
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pour Le signal de

et avec correction de stratigraphie. Sur la figure IV.15, Te signal de référence
est & 400 m, et les rapports spectraux sont dans T'ensemble, bien Tinéaires en
fréquence, mis & part les deux cas déja signalés a 1285 m et 1350 m. Lorsque

le signal de référence se trouve a 800 m (figure IV.16), les rapports spectraux
s'écartent un peu du comportement Tinéaire précédent. On peut trouver que les
différences entre les rapports bruts et Jles rapports corrigés sont minimes,

mais i1 faut rappeler que le facteur de qualité est inversement proportionnel

@ la pente de la droite de régression. Sur 1la figure IV.17, les grandes oscilla-
tions que 1'on observe dans les rapports spectraux lorsque le signal de réfé-
rence est a 1200 m, traduisent d'importants phénoménes d'interférence, et
faussent considérablement les déterminations du facteur de qualité. Ces
oscillations s'atténuent cependant Torsque la distance séparant les récepteurs
augmente, mais la définition de la'"bande de régressior prend sur cet exemple
toute son importance.

Les limitations que 1'on voit apparaitre dans cette méthode trouvent
Teur origine dans Tla non-linéarité de 1'expression (4.4) de 1'amplitude spec-
trale d'un sismogramme (Ganley et Kanasewich, 1980). Considérons par exemple
Te cas d'un récepteur situé & une distance d/2 au-dessus d'un réflecteur unique
d 1'intérieur d'un demi-espace. Dans le cas élastique, la fonction de transfert
de Ta structure s'écrit :

Ee(w) = 1 + Re 1 wd/co (4.5)

.

00 R représente le coefficient de réflexion & 1'interface, et Co est Ta vitesse
de phase au-dessus du réflecteur. Dans le cas anélastique, le milieu supérieur

est caractérisé par un coefficient de qualité Q, et le milieu inférieur par un

coefficient de qualité Q'. La fonction de transfert s'écrit alors

Ejw) = 1 + r(Q, Q', w) e wd/c(w) g -ad (4.6)
avec o = -
2cq

A
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Dans cette expression, la vitesse de phase c dépend de la fréquence (dispersion),
et par conséquent, le coefficient de réflexion r en dépend également. Les

effets de 1'atténuation sur les réflexions ont &té étudiés en détail par

Bourbi& (1983). Bourbié montre en particulier que dans un milieu anélastique,
1'effet di au contraste des propriétés &lastiques peut &tre séparé de 1'effet

di au contraste d'absorption, et cette séparation est identique pour tous les
modéles viscoélastiques. A incidence normale, on obtient :

r(Q, Q') w) = R + —t [—Lni] Log [—“’—]Jri [L—LJSgn(m)
N T ol 8 q

La figure IV.18 illustre cette relation en montrant une réflexion causée unique- Q,=1000

100m

ment par un contraste trés élevé d'absorption.

L'effet de Ta dispersion et 1'effet du contraste d'atténuation sur
T'amplitude de la réflexion restent cependant négligeables dans la plupart

des cas. Les erreurs qui ont &té notées sur les rapports spectraux précédents
proviennent bien plus de termes du type e-od qui correspondent 4 1'atténuation
des réflexions primaires interférant avec 1'onde directe. La correction de

stratigraphie qui a &té utilisée ne pourra donc fournir des résultats corrects
que si les récepteurs sont suffisamment &loignés les uns des autres pour que
T'atténuation des réflexions multiples qui interférent localement avec 1'onde '
descehdante soit négligeable vis-d-vis de 1'atténuation dans 1'intervalle 0.10s
séparant les deux récepteurs.

b

Dans ces conditions, les mesures d'atténuation perdent beaucoup de Teur Fig. 1V.18 Effet d'un contraste d'atténuation pukr.

intérét, car dans la réalité, 1'extension verticale des anomalies d'atténuation

semble étre trés limitée. Les différentes mesures in-situ qui ont &té réalisées

(Ganley et Kanasewich, 1980 ; Hauge, 1981 ; Kan et al, 19g] j ont porté sur des

intervalles de quelques centaines de métres. Spencer et al (1982), en utilisant

une approche statistique, ont obtenu sur des exemples synthétiques, une réso-

lution spatiale de 1'ordre de 80 & 100 m. Dans la méthode itérative d'inversion

qui est proposée ci-aprés, Tla résolution spatiale est encore 1limitée par 1'effet :

des interférences au voisinage des récepteurs, mais a pu étre ramenée a 40 m.




IV.3.2 Méthode itérative d'inversion

Dans notre processus automatique, Ta premiére valeur d'atténuation
mesurée est réintroduite dans le calcul des sismogrammes synthétiques, et con-
duit a@ une nouvelle détermination du facteur de qualité. Cette nouvelle valeur
est alors modifiée d'une maniére simple et réinjectée dans les calculs.
L'itération se poursuit jusqu'a obtenir des valeurs d'atténuation trés proches
des premiéres valeurs mesurées. On montre ensuite que le dernier modéle de Q
introduit est trés voisin de Ta répartition inconnue des facteurs de qualité
avec la profondeur.

L'atténuation cumulative obtenue d différentes profondeurs permet de
calculer 1'atténuation d'intervalle entre deux profondeurs données. Si Tes
indices i, j et o désignent respectivement deux récepnteurs etunsianalde référence,
T'atténuation d'intervalle entre les profondeurs i et j s'écrit :

t‘ij’- < QO‘i > <on>
< Q > = (4.7)

i
i< i 7 toi< Q5>

ol t représente le temps de propagation ; t01< toj

La position du récepteur qui est pris comme référence a peu d'importance
si celui-ci se trouve & une distance relativement grande des autres récepteurs
considérés. On constate en effet que 1'atténuation d'intervalle est indépendan-
te du signal de référence,et 1'on peut, & partir de cette remarque, déterminer

la bande de régression idéale pour la méthode des rapports spectraux.

Dans Tes calculs qui sont présentés, le signal de référence est & 800 m
de profondeur, et 1'atténuation d'intervalle est calculée a partir de 1'atténua-
tion cumulative corrigée de la stratigraphie. Soient :

(Q..) Ta répartition en profondeur des valeurs d'atténuation d'inter-
M valle mesurées & 1'itération i

le modéle d'atténuation introduit dans les calculs a 1'itération i

(Q

Le modéle de départ qu'on cherche d retrouver est noté (QO) = (QDL)

oi)

Les remarques qui ont &té faites au paragraphe IV.3.1 dans le cas d'un

récepteur situé a une distance d/2 au-dessus d'un réflecteur unique permettent
de réécrire 1'expression (4.6) sous la forme

E (w) = 1+ Re Ywdfcy g -ad

On remarque de plus que o << 1, et d est une distance petite (condition d'inter-
férence). De facon approchée, on a :

Cette expression suggére, dans le cas trés simple qui a &té considéré, que
1'effet des interférences générées au voisinage des récepteurs peut &tre isolé.
On écrit de la méme fagon :

1

€

T S
QOI

ol e; représente 1'erreur sur la mesure 1.

En prenant (Q02 ) = (le ), on obtient Tes valeurs (Qp, ) avec

1 1 T S .
Q e, %, & e

On définit alors (Q03 ) de la maniére suivante :

g
QDi €

I - L
eZ e‘Z

1




En admettant que 1'erreur se produit dans le méme sens & chaque itération,

on arrive dés Ta troisiéme itération d& un modéle qui est proche du modéle
de départ. De facon générale, on a :

: I avec L -1 .1
Q541 Oy =4 & Qi

et T'on s'arrétera lorsque (Q ;) = (Q,) et (Q.;)= (Q;_ )

0i=-1

L'organigramme de la méthode est présenté sur la figure IV.19. La
convergence est en général rapide comme on peut le voir sur le premier exemple
de Ta figure IV.20. Pour cet exemple, les lois de vitesse et d'atténuation sont
celles de Ta figure IV.6. L'atténuation est calculée pour cing intervalles de
80 m d'épaisseur entre 1220 et 1620 m de profondeur. Globalement, les premiéres
valeurs mesurées (le) reproduisent assez bien le modéle de départ (Q,,)» si
T'on excepte le premier intervalle ol le facteur de qualité est largement sur-
estimé. L'expression (4.7) montre en effet que la valeur calculée de 1'atténua-
tion d'intervalle est trés sensible aux erreurs, mémes faibles, qui sont propres
aux valeurs mesurées de 1'atténuation cumulative. Sur un trés court intervalle
de profondeur, une augmentation rapide de la valeur mesurée du coefficient de
qualité peut méme conduire & une valeur négative, sans signification physique,
de 1'atténuation d'intervalle. Les différentes itérations qu'on peut suivre sur
la figure IV.20 montrent qu'on se rapproche trés vite du modéle de départ
(en haut), et des premiéres valeurs mesurées (en bas), Te plus souvent par
une oscillation autour de Ta valeur & atteindre. Aprés six itérations environ,
les valeurs (Qoi) convergent vers le modéle de départ avec une trés grande
précision. L'ensemble des valeurs (Qoi) et (Qmi) est reproduit sur le
tableau IV.21.

Signaux initiaux
Atténuation (QO)

Lois de vitesse et
de densité

Calcul des signaux synth&tiques

avec att&nuation (Qoi)

Calcul des signaux synthétiques
sans atténuation

[

~

Apodisation de lal
premidre arrivée

f

i

Apodisation de lal
premiére arrivée

I

Calcul des rapports spectraux
avec atténuation (Rai)

Calcul des rapports spectraux
sans atténuation (Ri)

[«

Y

Différence des rapports spectraux
(R ;)-(R,)

I

((Qoi)=(Qm1)] Régression linéaire
f
| i=j+1 J | Calcul de (Qmil_J

oul

Calcul de (QOi)

(a 1=y

Fig. 1V.19 Organighamme de La méthode itérative
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Sur la figure IV.22, 1'intervalle & 1'intérieur duquel on mesure

1'atténuation a été ramené de 80 a 40 m pour tester la résolution de la méthode.
Les valeurs d'atténuation sont définies pour dix intervalles, et le modéle

de vitesse a été 1égérement modifi& pour introduire une discontinuité tous

les 40 m (modéle 42b, annexe B). Avec des intervalles aussi réduits, les
premiéres valeurs mesurées ne restituent en aucune maniére la forme générale

du modéle d'atténuation qui a été introduit dans les calculs. Pour plusieurs
intervalles, les écarts par rapport aux valeurs théoriques sont trés impor-
tants 3 la premiére itération, mais diminuent rapidement au cours des itérations
suivantes. Les valeurs théoriques sont atteintes au bout de huit itérations,

de fagon gquasiment exacte (cf tableau IV.23).

Dans chaque intervalle, la convergence est assurée par le fait que
1'erreur e; sur la mesureQmi conserve le méme signe a@ chaque itération, et
tend vers 1'erreur e,. Cette hypothése parait tout & fait raisonnable lorsque

les modéles successi%s d'atténuation introduits dans les calculs ne subissent
que de faibles modifications. L'état d'interférence au voisinage des récepteurs
est alors peu changé. L'exemple de la figure IV.22 montre cependant que cette
hypothése est encore vérifiée lorsque les différentes valeurs d'atténuation
introduites & chaque itération varient de fagon importante. Cette constatation
est @ rapprocher de la similitude déja observée sur les figures IV.11 et IV.12
entre les courbes obtenues avec et sans atténuation pour 1'amplitude créte a
créte et la fréquence moyenne. Les deux exemples présentés démontrent en tout
cas la précision et la robustesse de la méthode itérative utilisée, qui restitue
trés fidélement 1'atténuation contenue dans les signaux synthétiques, sur des

distances trés petites de 1'ordre de 40 m.

La figure IV.24 décrit une situation plus réaliste dans laquelle les
intervalles de 40 m sont verticalement hétérogénes en vitesse et en densite,
mais également en atténuation. Dans notre modéle de vitesse, chaque couche
est caractérisée par un coefficient de qualité choisi de maniére aléatoire
(modéle 42c, annexe B), en imposant toutefois & 1'atténuation moyenne sur
chaque intervalle d'étre identique & celle du modéle 42Zb. La variation du

coefficient de qualité en fonction de la profondeur, entre 1220 m et 1620 m,




139

138

0°09 1708 0°st 0°62 0°0s | o'ov 0°s¢ 0°0¢ 2oL 1°09
5 0f L1082 £°8b 0°22 0°1E10T{ 9712 ¥°8¢ €702 1°ezh 8 Zc1
0709 0°08 0°st 0°s2Z 0°05 6'6¢ 0°G¢ 1708 569 865
S 0b 17082 £°8b 0°22 0°211014{ 9°12 68 0°02 8°£26 6'8E1
1709 6764 0°Gb 0°52 0705 66 1'GE L'62 114 £°09
S o 9°t82 1°8¢ 0°22 0°25v911 §°12 £78¢ L0z 8'61¢ 22l
1709 1708 8 b 0°52 6 6b "6 g€ 8- 0¢ 899 2°85
L 0% 87642 9°8f 612 0°58LpT{ 2712 0°0F 6°81 0°82¢65| 8°8/1
5709 9°6/ 1°5% 612 2" 6 0°8¢ £79¢ 642 v°8L £°69
v 0k 0°£22 0 6% 5722 £°8LL0-| 561 8° 0 {8 7] 87021 9°'18
v 09 14 8°G¥ 5762 1°0§ 0°2¢ 68 9°9¢ 2°ES L°6b
b 0e £°951- 0°15 b6l 9 6t~ £°91 8°/€ 6°E1 L 69- 67161~
S o 8182 £°8b 0°22 0°0000T| 9°12 8¢ 202 8°8hh FAR A
50 87182 £ 8 0722 0 LEY6-| 9°12 v 8 20z 8- 8bb PRI
009 0708 0° Gt 0°52Z 005 0 o (11 0°0¢ 0°0L 0°09
0bST 00§51 091 0ZbT 08g1 ovel 0921 0221 (w) “youd
o
o
©
s ©
— T e T S r— e T I-l— ..Hunl D.L
2| _ = X
$S nf “ o
,A.U [ . _ _— ! m o £
oSTES - 3
4
_ bl )
_ pod -
i
3
(=]
S S 3 3
(=]
gl - 2
gl 8
_ _— —— —_— 3
S
(w]
w -
3
o

A

e ——

1220

1507
100+

50+

Tableau IV.23

g. IV.22 Convengence
modéle 42b.

A

2




est indiquée par un trait fin continu, et 1'atténuation moyenne correspondante,

par intervalles de 40 m, est représentée par un trait épais continu. Les pre-
miéres valeurs moyennes mesurées, notées Gﬁl, sont trés voisines de celles
qui ont &té obtenues sur la figure IV.22, bien que T1'atténuation présente
dans certains intervalles des variations importantes. Aprés quelques itéra-
tions, la méthode converge (courbe Dba), mais les valeurs obtenues ne corres-
pondent pas exactement aux valeurs moyennes théoriques : les couches qui se
trouvent au voisinage des récepteurs interviennent de fagon trés différente
dans la formation de réflexions multiples interférant avec 1'onde directe,

si bien qu'une pondération s'opére sur les valeurs d'atténuation qui caracté-
risent ces couches. Néanmoins, 1'amélioration est certaine par rapport aux
premiéres valeurs mesurées. |

Dans la détermination de 1'atténuation d'intervalle, le probléme doit
étre résolu de maniére globale, car les différents intervalles sont couplés.
En effet, le récepteur qui est situé & la base d'un intervalle est essentiel-
lement influencé par les réflexions primaires qui se produisent dans 1'inter-
valle suivant, c'est-a-dire par 1'atténuation qui caractérise ce dernier.
Les couplages entre les intervalles expliquent la convergence momentanément
irréguliére que 1'on observe 3 certaines profondeurs sur le tableau IV.25 !
correspondant a la figure IV.24

Dans la loi de vitesse qui a été utilisée jusqu'a présent, certains
coefficients de réflexion sont particuliérement &levés (0,2-0,3), et corres-
pondent & des valeurs qui ne se rencontrent qu'assez rarement dans la nature.
Sur la figure IV.26, Ta Toi de vitesse a &té modifiée pour réduire les contras-
tes d'impédance acoustique aux différentes interfaces (les écarts de vitesse
sont réduits de moitié par rapport & la vitesse 2500 m/s). La loi d'atténuation
est inchangée, et les valeurs moyennes d'atténuation sur les dix intervalles
sont encore approximativement égales & celles de 1'exemple précédent (cf modéle
42d, annexe B). On obtient dans 1'ensemble, par rapport & 1'exemple de la
figure IV.24, de meilleures estimations de 1'atténuation d'intervalle dés la
premiére itération. Les répartitions des premiéres valeurs mesurées sont cepen-
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dant tout a fait différentes dans les deux cas, ce qui nous améne d conclure
que les erreurs sur les mesures d'atténuation dépendent bien plus de la struc-

u| ture en vitesse que de la répartition en profondeur des coefficients de qualité.
m IT y a 13 un certain paradoxe (on avait trouvé que les mesures &taient princi-
i palement faussées par 1'atténuation subie par les réflexions multiples) qui

il ne doit pas faire oublier que la méthode itérative utilisée escamote les
: difficultés réelles d'un probléme plus complexe. Cette méthode fournit
cependant des résultats trés satisfaisants, comme on le remarque encore
sur la figure IV.26 et le tableau IV.27 : les erreurs importantes ont é&ta

"rattrapées", et la répartition des facteurs de qualité obtenue aprés huit

itérations donne une bonne image du modéle d'atténuation de départ.

iﬂ L'intervalle de 40 m ne doit pas &tre considéré comme la limite infé-
I, rieure de 1a résolution verticale de la méthode itérative présentée. La réso-
Tution verticale dépend en particulier de Ta stratification du milieu en
densité, en vitesse et en atténuation, mais &galement, comme on 1'a souligné,
de la Targeur de la bande de fréquence utilisée pour les signaux sismiques.

I Des essais réalisés pour des intervalles de 10 m d'épaisseur, avec les para-
métres des exemples précédents, n'ont cependant donné aucun résultat. On se
trouve dans ce cas en-dessous d'une certaine distance critique pour laquelle
: 1'atténuation subie par les multiples interférant avec 1'onde directe devient
J prépondérante par rapport @ 1'atténuation & 1'intérieur de 1'intervalle de

! mesure,

En résumé, dans la détermination de 1'atténuation intrinséque sur de

faibles intervalles de profondeur (de 1'ordre de 40 m), on peut distinguer

les trois situations suivantes :

a) le milieu est verticalement homogéne en vitesse et en densité, mais hétéro-
géne en atténuation. '
* Les mesures brutes d'atténuation obtenues par simple division spectrale four-

A e

nissent les bons résultats, si 1'on met de c6té le cas extréme ol les contrastes
d'atténuation sont particuliérement forts et produisent des réflexions relati-
: vement importantes.

Y




o]
0" St 0°52 5"l §'6E 5°1§ 662 1°0% 765 g0
i1}
9°GE 1°62 b LS 9°22 0°£88 vz 9° 1L 9°€5 ho
0
0°5t 0°s2 G LY G 6E G515 6°62 0°08 665 ho
9°G¢ 1°62 £°LS 9°22 8°088 £ FARAA 9'€§ M_c
0°Sb 0°62 S It G 6E 51§ 8°62 2°0% 65 ma
9°G¢ 1°62 €15 9°22 9° 1001 St L0 L7ES M_o
0° Gt 0°62 S LY " 6E 616 0°0¢ 9" 6% 5°65 Mo ™
. . ] w =
9°G¢ £62 9'(§ vz 2°LE81 0't2 vl 1°€§ qo —
=
: ; ; . : o g
6 vk 1762 Ly L°8€ §° €S v 62 0°16 6°8% % S
=0
5 be 2762 b 65 £ 12 0°605- | 65z 1°19 1°b5 o i
PR 1°62 1°6% 2'6E 29 6'0E £°5Y 5°65 mc
g (011~  1°1p £°0¢ 6 bE 2°69 9°91 FAR-TA 2 02 0"€L1 L°8h _Mo
2'611 2795 9°Gg 2762 v LS 922 0°188 e rA 8 14 9'€S mo
27611 2795 9°5¢ 2°62 boLS 9°22 0°188 vy 814 9'€S ,.m_o
. ) ) ) o, o '
£°09 0°08 8 kb 0°s2 £°05 6°6€ £°6¢ 2'1e 0°0L v°09 Mo =0
0z91 0851 0bST 00S1T 09b1 021 08€1 OvET 00€1 0921 0zz1 (W) °joud
A .
(o]
™
r —— mm
—L { s o&
) =
- : I T W
i [N
H & -
o «E H O w
o 1o i | 1€ o =
1-0 02.0 |_WU ﬁ =
=ileile] )
_ -
T :
° 3
T 12 m
R ] 3
- 0 ﬂr um
c L g
e — 18 5
Q L S
o & L—y
= I T ! 9
= o
Q) =
o
18 53
_ & S
D O
O =
L ! N
o3
_ _ o =
o .
w
gt & i n i L " M
—t ; ; } '
: 3 5




- )

b) Te milieu est verticalement hétérogéne en vitesse et en densité, mais homo-
géne en atténuation.

Ni les mesures brutes d'atténuation, ni les mesures corrigées de la strati-
graphie ne conduisent en général aux valeurs correctes d'atté&nuation. La métho-
de itérative qui a &té développée dans ce chapitre permet de retrouver, de
facon exacte sur nos exemples synth&tiques, la répartition en profondeur des
facteurs de qualiteé.

c) le milieu est verticalement hétérogéne en vitesse, en densité et en atténuation,

C'est le cas le plus général, mais aussi le plus difficile & traiter. Les pre=-
miéres mesures obtenues aprés "déconvolution" de la structure ne restituent

pas de maniére précise 1'absorption introduite dans les modéles,mais les jté-
rations successives améliorent Ta qualité des résultats. Les déterminations
d'atténuation sont cependant d'autant meilleures que les variations du facteur
de qualité et les contrastes d'impédance acoustique sont plus faibles d pro-
ximité des récepteurs. Les valeurs obtenues aprés convergence sont comprises,
sur les exemples qui ont &té présentés, entre les deux valeurs extrémes du
coefficient de qualité dans les différents intervalles. On peut donc considérer
gu'il s'agit encore de bonnes déterminations de 1'atténuation moyenne sur

ces intervalles.

CONCLUSTION
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Les profils sismiques verticaux forment le véritable trait d'union

entre la lithologie déduite des sondages d'exploration et les sections sismi-
ques enregistrées en surface. Face aux "films synthétiques" déduits des carot-
tages continus de vitesse, 1'enregistrement, bien réel, du champ d'ondes &las-
tiques a 1'intérieur d'un trou de forage, conduit & une plus grande précision
dans 1'identification et 1'interprétation des principaux événements présents
sur les profils conventionnels de surface.

Lorsque Tes observations sont réalisées en profondeur, la source et
lTes récepteurs sont situés de part et d'autre des interfaces. Avec cette géomé-
trie, i1 est possible de suivre les différentes ondes le long du profil verti-
cal, d'en déterminer la nature, et d'étudier les phénoménes d'interférences qui
se produisent prés de Ta surface. '

Plusieurs profils verticaux synthétiques, correspondant 3 des offsets
croissants de la source sismique, ont permis d'étudier la formation et la pro-
pagation des ondes transversales et converties. I1 ressort des deux exemples
présentés, que les ondes converties sont trés largement présentes sur les pro-
fils verticaux. Elles sont visibles sur la composante horizontale du déplace-
ment pour des déports de Ta source relativement faibles, et apparaissent & des
réflecteurs de plus en plus profonds lorsque 1'offset de la source augmente.

Les ondes transversales et converties associées a la partie supérieure
de Ta section jouent un rdle essentiel dans la formation d'un champ d'ondes
complexe, méme pour des milieux d structure simple. En présence d'une seule
discontinuité importante & proximité de la surface, des interférences complexes
d'ondes transversales et d'ondes converties se forment entre cette discontinuité
et la surface. Ces ondes, auxquelles s'ajoutent des multiples d'ondes Tongitudi-
nales, expliquent en partie, 1'absence d'horizons bien réguliers sur les sections
sismiques réelles enregistrées en surface.

Dans certains cas, les ondes transversales influencent Te champ d'ondes
de maniére significative. Sur les exemples réels, ces ondes peuvent alors étre
utilisées pour déterminer des coefficients de réflexion, et faire des corréla-
tions stratigraphiques. Dans ce sens, les PSV contribuent & accélérer le dévelop-

pement de Ta sismique 3 ondes transversales.




Dans le méme ordre d'idées, la tré&s bonne résolution obtenue sur les
PSV devrait servir 1'objectif de grande ampleur que représente la "lithologie
sismique" (la détection directe, a partir de 1'information recueillie en surface,
de Ta nature des roches en profondeur). L'observation des amplitudes vraies sur
les PSV devrait permettre en effet, de mieux cerner la "signature" sismique
de certains types de roches. Parmi tous les indicateurs de changements Titho-
logiques, 1'atténuation intrinséque, caractérisée par le facteur de qualité Q,
est un &lément important d'appréciation de certaines propriétés physiques des
roches (la porosité en particulier).

L'atténuation mesurée sur les profils verticaux est la somme de 1'ab-
sorption intrinséque des roches et d'une atténuation apparente 1iée a la strati-
graphie. Si Tes mesures d'atténuation ne posent guére de problémes sur des inter-
valles de quelques centaines de métres d'épaisseur, il en va différemment
Torsque 1'espacement entre les récepteurs devient faible. Les déterminations
d'atténuation sont alors trés fortement perturbées par la stratification du
milieu, et les méthodes classiques de rapports spectraux sont,dans ce cas,
inefficaces. Une méthode itérative d'inversion des facteurs de qualité a &té
développée pour des milieux stratifiés & une dimension. Cette méthode repose
sur un processus itératif, et améne un gain appréciable dans la résolution en
profondeur de 1'atténuation intrinséque. Elle nécessite par ailleurs, une tech-
nique de calcul de sismogrammes synthétiques trés précise.

De ce point de vue, la méthode des nombres d'ondes discrets présente
les meilleures garanties : Tes solutions sont exactes, et 1'on montre également
que le pas de discrétisation en nombre d'onde qui est utilisé dans cette méthode,
est celui qui minimise le temps de calcul. I1 reste a étendre cette méthode a
des milieux latéralement hétérogénes, afin de pouvoir simuler les structures

d tectonique compliquée, qui sont précisément celles que 1'on rencontre en

géonhysique pétroliére.

ANNEXE A

EXPRESSIONS DE CERTAINES MATRICES ET SOUS-DETERMINANTS

INTERVENANT DANS LA METHODE DE THOMSON-HASKELL
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* Expressions des éléments de Ta matrice G

9y = 944 = (2k*C - 12c6)/k82
Gyg = T34 = k(228 /v + 2YSg) /K’
913 = 94 = Lk(Cy = Cg)/ukg?
- —i(kzsu/v + YsB)/ukB2
9,y = 943 = “K(2vS + zsz/Y)/kBZ
Gy = Ggq = I-A°E, * 2k?Cg) /kg*
9,5 = —i(vsa + kZSB/Y)/ukBz
gy, = 94p = 2LuKRT(C, - C)/kg
:i 949 = iu(e®s /v + 4k2YsB)/kB2
% 941 = iu(4kzv8a + P."SB/Y)/RB2

22 = 2k? - k,?

|
b
I éme < - ]
! avec H @2 paramétre de Lamé . - (eivh . o—ivh
Hil| K = O a & )
i B8 X s = (efvh _ g-ivhy
; ve(%-k) /2 ,mv)y <0 « ﬂ .
; 0 _ ivh -iyvh
| w?_ 2y Im(y) < 0 CB = B e )
o Y = ("_2'= k ) 9 m Y < : e
R SB = (eth . th)
« Expression de la matr‘i’cei |
ik i22/2v ~1/2n k/2uv
T o= L
= z
kg

-ig%/2y ik k/2uy 1/2u
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- Expressions des mineurs gl&%

12
g|l2

12
gl73

12
gl1s

12
9l5y

12
913}
13
13

13

13
‘g|24

14
gllZ

14
14

14
9123

24

24
gl13

34
gli,

34 _ e 292 b Y 2 b 4
gl34 = [Iﬂk 22+ (k" +2")C Cotk® (4VY+2 /vY)SaSB]/kB

B

) /pw?

24 _: 2
9l34 f(k.?afs/TﬂfhfgacB
Il-2 = ik[(2k2+£2)(1-c o
9123 Sy a

13 _ 2 2
gl3; = 1(YC,Sg + kS Ca/v)/puw

)= (2vy+k?L?/vy)s_ s ]/pwzks2
g 8 ANNEXE B

[2Kk2 (€ Cp=1)+ (vy+k*/VY) S Sg1/ (pw?) ? MODELES DE VITESSE, DE DENSITE ET D'ATTENUATION
glgi - iHF4k27c353+1“5ucﬁ/v)/k52 UTILISES DANS LES CALCULS

g'ii-% CaCB

al73 = glli = 9122 = k(zvc 5, + 435,C /v /K1

‘YSaSB/§Hg

g123 = ¢34 = g|3% = sukr22% (2k%+2%) (1-c Cp)

- 2 6 4
(8k*vy+L /vY)saSB]/kB

v(tV

9|13 = ali; = gl53 = -k(83C Sz/v + 2vS Cp)/kg

g|§§ = [4k'+2"~4k?27C Cp- k2 (4vy+2*/vy)S 8,1 /kg"
23 14

gliy = 9lyy - 1

g|i§ = -iu(i“CaSB/Y +4k2vsac3)/k82

—vSaSB/Y

2 294 = : b 8 b
u*[8k e (C Co-1) + (16k*vy+2 /w)S’GSB]/kB -

8
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MODELE 4

b Vp Vs Dens. Qp,QS

(m) (m/s) — (m/s)
1 700.0 2000.0 1200.0 2.30 10000.0
2 2000.0 4000.0 2300.0 2.80 10000.0
3 2800.0 3000.0 1700.0 2.60  10000.0
4 3000.0 6500.0 3800.0 3.00 10000.0

#: MODELE 47
No zbase Vp VS Dens. Qp,QS No Zbase Vp VS Dens. Qp,QS |
‘ (m)  (m/s) (m/s) (m)  (m/s) (m/s) |
|
i 10.0 700.0 404.1 1.50 10000.0 2 20,0 1400.0 923.7 1.64 10000.0
5 70,0 2000.0 1154.7 1.746 10000.0 4 120.0 1800.0 1039.2 1.70 10000.0
] 150.0 2050.0 1183.5 1.80 10000.0 b 230.0 2300.0 1327.9 1.88 10000.0
7 350.0 2100.0 1212.4 1,84 10000.0 8 430,0 2200.0 1270.1 1.86 10000.0
| 9 942,35 24%46.3 1441.2 1.87 10000.0 10 551.7 3127.3 1805.5 2.15 10000.0
11 627.9 2430.2 1530.1 1.95 10000.0 12 640.1 .3084.1 1781.7 2.14 10000.0
| 13 646.2 2590,8 1495.8 1.93 10000.0 14 762,0 2749.1 1587.1 2.00 10000.0 |
‘ 13 86.4 2656.7 13533.8 1.96 10000,0 14 798.6 3570.7 2041.5 2,29 10000.0
i7 810.8 2849.9 1645.3 2.05 10000.0 18 816.9 474.7 2006.1 2.26 10000.0 |
19 1005.0 2873.7 1659.1 2.06 10000,0 20 12446.6 2873.7 1659.1 2.06 10000.0 |
| 21 1255.8 2570.5 1484.0 1.91 10000.0 22 1301.5 3058.2 1765.4 2.13 10000.0 |
23 1313.7 3348.8 1944.9 2,23 10000.0 24 1328.9 1939.7 1119.9 1,88 10000.0
25 1341.1 3192.0 1842.8 2.17 10000.0 24 1371.6 3259.2 1881.4 2.20 10000.0 |
27 1377.7 2514.46 1451.8 1.89 10000.0 28 1408.2 3529.6 2037.8 2,28 10000.0 {
29 1414.3 2438.4 1407.8 1.84 10000.0 30 1420.4 3093.7 1784.1 2,14 10000.0 1
31 1533.1 3480.8 2009.4 2.26 10000.0 32 1449,0 J973.8 2294.2 2.39 10000.0
33 1725.2 4894.7 2825.9 2,55 10000.0 34 1747.8 4024.7 2323.6 2,40 10000.0
35 1789.2 4509.7 2403.46 2.49 10000.0 34 1795.3 3447.3 1990.2 2.25 10000.0
37 1807.5 35026.,9 2902.2 2,57 10000.0 38 2045.2 9962.0 3211.1 2,63 10000,.0
39 2060.5 4715.9 2722.4 2.52 10000.0 40 2158.0 9360.8 3095.0 2.461 10000.0
41 2313.4 3833.6 2213.3 2,35 10000.0 42 2323.6 3534.9 2040.8 2.28 10000.0
43  2441,5 4093.1 2363.1 2.41 10000.0 44 2450.6 4871.7 2812.4 2.54 10000.0
43 2499.4 3439.1 2112.5 2.31 10000.0 44 26453.7 3033.8 2904.2 2.57 10000.0
47 3000.0 6000.0 3464.0 2.48 10000,
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Fitre de [‘ouvrage :
SIMULATION NUMERIQUE
DE PROFILS SISMIQUES VERTICAUX
application aux mesures d'atténuation

Naom de I'auteur : Michel DIETRICH

Frablissement : Université Scientifique et Médicale Grenoble |

RESUME

L ‘enregistrement, a l'intérieur d'un puits de forage, du
champ d'ondes élastiques généré par une source sismigue
permet d’étudier en détail, suivant la profondeur et suivant
le temps, la formation et la propagation des différentes ondes
qui constituent I'information sismigue enregistrée en surface.

On présente une simulation numérique de la technique
des profils sismiques verticaux. Les sismogrammes synthetiques
sont calculés par la méthode des nombres d'ondes discrets
pour des milieux a stratification plane, et les champs d’ondes
sont produits par une force ponctuelle verticale appliquee
¢n surface ou une source ponctuelle explosive placée a faible
profondeur. Les effets de I'atténuation et de la dispersion
sont pris en compte dans les solutions. Les caleuls réalisés
4 la fois dans les cas acoustique et élastigue montrent toute
la complexité de la propagation des ondes, et mettent en évi-
dence I'importance des ondes transversales et converties en
profondeur.

On s'intéresse, dans une seconde partie, aux mesures
d’atténuation des ondes sismigues réalisées a partir de profils
verticaux. On montre que les déterminations d'atténuation,
obtenues par la méthode du rapport spectral réduit, sont for-
tement influencées par la stratigraphie locale au voisinage
des récepteurs. Pour éliminer les effets de la stratification
du milieu, on étudie une déconvolution de la structure en
vitesse et en densité, avant d’introduire une nouvelle méthode
d‘inversion des facteurs de qualité pour des milieux finement
stratifiés a une dimension. Cette méthode repose sur un pro-
cessus itératif, et améne un gain appréciable dans la résolution
en profondeur de la détermination de |‘atténuation intrin-
séque des roches.

MOTS-CLES

Géophysique appliquée ; Profils sismigues verticaux ; Sismogrammes
synthétiques ; Milieux stratifies ; Mesures d'atténuation.






