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RésuméA�n d'analyser le r�le de la saturation partielle sur la vitesse de phase et l'atténuationdes ondes P dire
tes, nous avons élaboré une expérien
e en laboratoire dans la gamme dukiloHertz. Celle-
i permet une 
orrélation ave
 les mesures de terrain et limite les e�etsd'é
helle induits par l'utilisation des traditionnelles mesures ultrasoniques. Le montage ex-périmental est 
omposé d'un 
ontainer rempli de sable, équipé d'a

éléromètres et de sondesde teneur en eau. Une propagation d'onde est générée par une sour
e mé
anique 
onstituéed'une bille en métal frappant une plaque de granite. Plusieurs 
y
les d'imbibition/drainagesont réalisés entre les saturations résiduelles en eau et en air. Une transformée 
ontinue enondelette a été 
hoisie pour le traitement des données sismiques et validée numériquementpar une simulation de propagation d'ondes dans un milieu vis
oélastique 2D (
ode Spe
-fem2D). En imbibition et en drainage, la vitesse de phase dé
roît ave
 l'augmentation dela saturation, 
e qui peut être expliqué par la limite Biot-Gassmann-Wood (BGW) de lathéorie de Biot. Ce 
omportement, typique des mesures de terrain, indique qu'il est possiblede 
onsidérer le mélange de �uides (eau et air) 
omme un �uide e�e
tif. L'interprétation del'atténuation est plus 
omplexe et ne peut être expliquée par le mé
anisme de relaxationde �ux ma
ros
opique de la théorie de Biot. Il est né
essaire d'introduire une 
ontribu-tion vis
oélastique reliée aux pertes fri
tionelles grain-à-grain et dé
rite par un modèle àQ 
onstant. De plus, un hystérésis entre imbibition et drainage est observé et expliqué enintroduisant une perméabilité e�e
tive du mélange, dépendante des perméabilités relativesà l'eau et à l'air.





Abstra
tIn order to analyse the role of partial saturation on dire
t P-waves phase velo
ityand attenuation, we performed a laboratory experiment in the kiloHertz range to avoids
ale e�e
ts between �eld studies and traditional ultrasoni
 laboratory measurements. Thisexperiment 
onsists in a sand-�lled tank equiped with a

elerometers and water 
apa
itan
eprobes, were seismi
 propagation is generated by hitting a steel ball on a granite plate.Several imbibition/drainage 
y
les were performed between the water and gas residualsaturations. Seismi
 data were pro
essed by a Continuous Wavelet Transform using the
omplex Morlet wavelet whi
h was numeri
ally validated using a vis
oelasti
 2D 
ode forwave propagation (Spe
fem2D). Phase velo
ity of dire
t P-wave de
reases with the in
reaseof water 
ontent, whi
h is quite 
onsistent with Biot-Gassmann-Wood (BGW) limit of theBiot's theory for both imbibition and drainage. This behaviour indi
ates that the �uidmixture (gaz and water) 
an be 
onsidered as an e�e
tive �uid, whi
h is typi
al of �eldseismi
 appli
ations. In this experiment, attenuation is very strong and 
annot be fullyexplained by the ma
ros
opi
 �uid �ow of Biot's theory. It is ne
essary to introdu
e avis
oelasti
 
ontribution linked to the grain to grain overall losses, whi
h are des
ribed bya 
onstant Q-model. Moreover, hysteresis between imbibition and drainage are observedand explained by introdu
ing an e�e
tive permeability of the mixture depending on waterand gas relative permeabilities.
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Introdu
tion généraleDe l'é
helle du réservoir d'hydro
arbures à 
elle de la subsurfa
e, les méthodes sis-miques de surfa
e ou de puits 
onstituent un outil majeur en exploration géophysique.Tout d'abord limitée à une interprétation stru
turale, les avan
ées dans l'interprétationdu signal sismique amènent à une 
ompréhension toujours plus poussée des données. Ainsil'identi�
ation du 
ontenu en �uide et de sa distribution 
onstitue un enjeu majeur dans
es multiples domaines d'appli
ation. Le 
hallenge des industries pétrolières est à l'heurea
tuelle d'optimiser la produ
tion d'un gisement à son maximum. Une des raisons du faibletaux de ré
upération d'hydro
arbures d'un réservoir est la 
réation d'une zone de transi-tion due à l'extra
tion. Cette zone de transition est saturée d'un mélange d'hydro
arbures,de gaz et/ou d'eau. L'identi�
ation de 
ette zone et la détermination de ses propriétés(prin
ipalement la saturation en hydro
arbures, gaz et eau) sont un problème essentieldans le monitoring par sismique 4D de la produ
tion d'hydro
arbures (Calvert, 2005). Aune é
helle plus super�
ielle, le potentiel des méthodes sismiques reste peu exploité et selimite souvent à une simple interprétation stru
turale des formations aquifères. Cependant,à l'instar des gisements pétroliers, une meilleure 
ompréhension de la signature sismique dumilieu investigué pourrait o�rir une alternative aux méthodes traditionnelles en hydrogéo-physique (radar, éle
trique). En 
e sens, l'utilisation de méthodes haute résolution tellesque la tomographie sismique entre puits ou le PSV (Pro�l Sismique Verti
al) 
onstitueaussi bien un outil pour le monitoring de l'inje
tion de CO2 (Daley et al., 2008) que pourl'évaluation de la produ
tivité d'un aquifère (Parra et al., 2009). Ré
emment, Baron &Holliger (2011) ont proposé d'inverser la perméabilité de milieux de subsurfa
e à partir de
ourbes de dispersion des ondes P obtenues par logs soniques.Les mesures expérimentales peuvent permettre d'améliorer l'interprétation de 
e typed'étude. Depuis les travaux majeurs de Biot (1956a, 1956b, 1962) sur la poroélasti
ité, denombreuses théories et expérien
es traitant de l'e�et de la saturation partielle sur les ondessismiques ont été élaborées (Muller et al., 2010). La di�
ulté a
tuelle est de proposer desmesures expérimentales similaires aux mesures de terrains permettant d'analyser dans des
onditions 
ontr�lées la validité de 
es théories. Nous avons ainsi élaboré une expérien
edans le but d'identi�er le r�le de la saturation en eau sur l'atténuation et la vitesse desondes P dans le domaine basse-fréquen
es (< 10kHz). Pour des ro
hes 
onsolidées, des1



INTRODUCTION GÉNÉRALE 2longueurs d'ondes de l'ordre du mètre (dans la gamme du kHz) ne permettent pas d'uti-liser un volume raisonnable en laboratoire. Cependant les milieux non 
onsolidés, typiquedes milieux de subsurfa
e, possèdent des vitesses d'ondes de volume beau
oup plus faibles.Il est alors possible de mesurer plusieurs longueurs d'ondes sur un é
hantillon d'un mètre.Nous avons 
hoisi de travailler sur un sable �n sous faible pression de 
on�nement. L'ana-logie ave
 les milieux de subsurfa
e est alors immédiate.Cette thèse s'arti
ule en quatre parties. La première 
on
erne une appro
he théoriquede la propagation des ondes dans les milieux poreux partiellement saturés, où le 
as desmatériaux non 
onsolidés sera développé. Une appro
he poro-vis
o-élastique sera �nalement
hoisie pour dé
rire la propagation d'ondes dans de tels milieux. Le deuxième 
hapitreprésente tout d'abord un tour d'horizon des prin
ipales études expérimentales abordantl'e�et de la saturation partielle sur les attributs sismiques des ondes P. Notre appro
he estensuite détaillée ave
 la mise en pla
e d'un dispositif expérimental 
onsistant à e�e
tuerun monitoring sismique à saturation variable. Une méthode d'analyse temps-fréquen
e dessignaux sismiques (Transformée en Ondelettes Continue) est présentée dans le troisième
hapitre. Cette transformée est appliquée à des données synthétiques et permet de validerles méthodes utilisées pour 
al
uler la vitesse de phase et l'atténuation des ondes P. Uneinterprétation des résultats expérimentaux est proposée dans le dernier 
hapitre, au traversdu modèle poro-vis
o-élastique dé
rit au premier 
hapitre où l'in�uen
e de la saturation etde la perméabilité est dis
utée.



Chapitre I
Appro
he théorique de lapropagation des ondes sismiquesdans les milieux poreux partiellementsaturés
1 Contexte général de la mé
anique des milieux poreuxOn peut 
onsidérer un milieu poreux 
omme une matri
e solide 
omportant en sonsein des vides (la porosité) remplis par un ou plusieurs �uides (dans le 
as d'un milieupartiellement saturé). La prise en 
ompte de plusieurs phases 
omplique né
essairement leslois mathématiques visant à régir la physique de 
es milieux. Lorsque l'on souhaite étudierle 
omportement mé
anique des milieux poreux 
ontr�lant la propagation des ondes sis-miques, deux di�érentes é
helles spatiales d'observation sont envisageables en 
onsidérantun volume élémentaire représentatif (V.E.R) : l'é
helle mi
ros
opique et l'é
helle ma
ro-s
opique.1.1 Appro
he mi
ros
opique et te
hniques d'homogénéisationCette é
helle a la dimension du pore. Les parties solide et �uide o

upent des domainesgéométriques distin
ts (�gure I.1). C'est à 
ette é
helle que sont é
rites les équations mé
a-niques et physiques qui régissent les 
omportements des phases et les 
ouplages entre 
elles-
i. Cependant les longueurs d'ondes utilisées en sismique sont trés grandes devant la tailledes pores. Les ondes sismiques ne sont alors sensibles qu'aux propriétés ma
ros
opiques dumilieu. Le but est alors d'obtenir à partir des équations régissant un volume élémentairemi
ros
opique des lois dé
rivant ma
ros
opiquement un volume moyen du milieu poreux.C'est en 
ela que l'on parle d'homogénéisation du milieu et di�érentes te
hniques existentpour y parvenir. 3



Chapitre I. Appro
he théorique 4
Fig. I.1 � Représentation s
hématique d'un volume élémentaire de milieu poreux à l'é
hellemi
ros
opiqueLes études se basant sur 
e 
hangement d'é
helle mi
ros
opique-ma
ros
opique sontplûtot re
entes, de l'ordre d'une trentaine d'années. Les auteurs posent à l'é
helle du poreles équations de 
omportement de 
haque phase et du 
ouplage des phases entre elles.Burridge & Keller (1981) et Auriault et al. (1985) basent leur homogénéisation sur une ré-pétitivité spatiale des hétérogénéités mi
ros
opiques. C'est une méthode asymptotique qui
onsiste à faire tendre la périodi
ité spatiale de 
es hétérogénéités lo
ales vers 0. Les loissous leurs formes ma
ros
opiques sont alors obtenues. Plus fréquemment, les méthodes demoyennage sont utilisées, notamment par De La Cruz & Spanos (1985), Pride et al. (1992)ou bien en
ore beau
oup plus ré
emment Moren
y & Tromp (2008). Les équations mi
ro-s
opiques sont moyennées sur un volume d'homogénéisation ma
ros
opique, plus grand queles grains et plus petit que les longueurs d'ondes. On passe don
 d'un milieu hétérogène àun milieu homogène représentatif. Les équations mi
ros
opiques du 
omportement mé
a-nique du milieu poreux sont 
elles de l'élasti
ité de Hooke pour le solide et de Navier-Stokespour le �uide supposé de type newtonien.1.2 Appro
he ma
ros
opiqueLa dé�nition de volume élémentaire à 
ette é
helle di�ère de 
elle pré
edemment dé-
rite. Il doit être représentatif du milieu poreux et don
 etre su�samment grand pour
onsidérer l'ensemble des phénomènes physiques mi
ros
opiques. Ce V.E.R doit alors etreplus grand que l'é
helle du pore mais plus petit que le système ma
ros
opique étudié.Con
eptuellement, le volume élémentaire est modélisé par la superposition des di�érentesphases du milieu (�gure I.2).C'est l'appro
he 
hoisie par M.A. Biot, 
onsidérant que les prin
ipes de la mé
aniquedes milieux 
ontinus étaient dire
tement appli
ables sans avoir à 
onsidérer le niveau mi
ro-s
opique. Il a alors utilisé 
omme équations de 
omportement 
elle de Hooke pour le solideet 
elle de Dar
y pour le �uide. Cette démar
he, visant à simpli�er le problème, sera vali-dée a posteriori par les di�érentes études traitant du 
hangement d'é
helle mi
ros
opique-ma
ros
opique. Terzaghi en 1926 fut le premier à traiter de la mé
anique des milieux poreuxmais s'est limité à l'obtention d'équations dé
ouplées entre le mouvement de la phase �uide(i.e, l'é
oulement) et 
elui de la phase solide (i.e, la déformation). Biot a étendu 
ette théo-rie en 
onsidérant un 
ouplage entre 
es deux phases.



Chapitre I. Appro
he théorique 5

Fig. I.2 � Les di�érentes é
helles spatiales du milieu poreux, adapté de Dormieux & Bourgeois(2002)Les lois ma
ros
opiques régissant le 
omportement mé
anique d'un milieu poreux ont étéétablies par Biot en plusieurs étapes. Tout d'abord il proposa une théorie de la défor-mation d'un milieu isotrope (1941) puis anisotrope (1955) en établissant les relations
ontraintes-déformations du solide et du �uide. En se basant sur les équations obtenues,Biot dé�nit une formulation analytique de la propagation des ondes dans un milieu poreux.Trois arti
les de référen
e (Biot, 1956a,b,
) 
onstitueront les bases d'une nouvelle théorieen physique, la poro-élasti
ité. Biot met alors en éviden
e l'existen
e d'une deuxième ondede 
ompression, dite �onde P lente� ou �onde lente de Biot�. L'autre onde P dite �rapide�
orrespond à l'onde P 
lassique de la théorie élastique lorsque les e�ets du �uide sont né-gligeables. La théorie de Biot prédit également, 
omme en élastique, l'existen
e d'une ondeS de 
isaillement. Une reformulation plus générale de 
es travaux sera faite en 1962 (Biot,1962a,b). Bien que l'on ne 
onsidère généralement la théorie de Biot que sous sa formepurement poro-élastique pour laquelle l'atténuation des ondes n'est provoqué que par un
ouplage visqueux-inertiel entre le �uide et la matri
e, Biot (1956
, 1962a,b) a généraliséson étude au 
as anistrope et vis
oélastique.2 Paramètres des milieux poreuxLa théorie poroélastique de Biot fait référen
e à de nombreux paramètres qu'il 
onvientde dé�nir au préalable. Ils peuvent être regroupés en deux prin
ipales 
atégories : les pro-priétés dites de �transport� et les propriétés mé
aniques. La nature du milieu, 
onsolidé ou
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Fig. I.3 � Porosité 
onne
tée et porosité o

luse au sein d'un milieu poreuxnon, joue un r�le prépondérant sur 
ha
un de 
es paramètres. Les milieux non 
onsolidés,qui font l'objet de 
ette thèse, peuvent être apparentés aux sédiments de subsurfa
e sousfaible pression de 
on�nement (au maximum quelques 
entaines de mêtres de profondeur).Les milieux 
onsolidés sont quant à eux plus représentatifs des formations géologiques pro-fondes. Bien que le 
as des milieux 
onsolidés sera évoqué dans 
ette partie, une attentionparti
ulière sera portée sur l'in�uen
e d'une matri
e non 
onsolidée sur 
es paramètres.2.1 Propriétés de transportLe terme �transport� fait i
i référen
e à tous les paramètres utiles pour 
ara
tériserle transport d'un �uide dans un milieu poreux. On en distingue prin
ipalement trois : laporosité φ, la tortuosité γ0 et la perméabilité intrinsèque k0.2.1.1 PorositéA l'é
helle du pore, on peut distinguer deux types de porosité : la porosité 
onne
tée etla porosité o

luse (�gure I.3). La porosité totale φ (sans dimension) 
orrespond au ratiodu volume des vides 
onne
tés VV sur le volume total du milieu poreux VT :
φ =

VV

VT
(I.1)La porosité 
onne
tée 
orrespond à l'espa
e poral 
ontinu, qui permet l'é
oulement du�uide alors que la porosité o

luse représente la part de pores isolés dans la matri
e. On
onsidère généralement la porosité égale à sa 
omposante 
onne
tée majoritaire. Cette hy-pothèse n'est pas valable pour les ro
hes vol
aniques qui présentent une porosité o

luseimportante due au piégeage du gaz lors de la solidi�
ation du magma. Pour les ro
hes non
onsolidées 
omme les graviers ou les sables, la non 
imentation des grains favorise une forteporosité 
onne
tée. Si les grains sont supposés sphériques et de dimensions identiques, laporosité ne dépend pas de la taille des grains mais uniquement de leur agen
ement. Ainsi,pour des arrangements réguliers, elle est située entre 0.26 (arrangement rhombohédrique)et 0.476 (arrangement 
ubique). Pour l'exemple du sable de Fontainebleau dont la majoritédes grains ont un diamètre moyen de 250µm (distribution granulométrique unimodale), laporosité pourra varier selon l'état de 
ompa
tion entre 0.34 et 0.41, la limite inférieure
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ompa
té (Maalej, 2007).La formation des milieux 
onsolidés étant généralement plus 
omplexe, la 
ir
ulationde �uide l'est autant. Pour 
ertaines ro
hes sédimentaires 
onsolidées, la porosité n'est pasdue simplement à l'empilement des grains (porosité intergranulaire) mais peut être liéeà la présen
e de fra
tures ou de joints de strati�
ation : on peut parler dans 
e 
as deporosité se
ondaire ou de double porosité. Les massifs karstiques sont un exemple extrêmede double porosité ave
 la présen
e de rivières souterraines 
rées par la dissolution du
al
aire. Des phénomènes de double porosité peuvent également intervenir à l'é
helle de laporosité intergranulaire. Dans 
e 
as, la 
ir
ulation de �uide par des 
anaux de di�érentestailles est souvent due à la présen
e d'hétérogénéités dans la matri
e.2.1.2 TortuositéAlors que la porosité ne donne qu'une information sur la proportion de vides 
ontenusdans le milieu, le paramètre de tortuosité γ0 (sans dimension) quanti�e la géométrie despores. La dé�nition de 
e paramètre peut être di�érente suivant les auteurs et les dis
i-plines. Dans notre 
as, il 
orrespond au fa
teur de stru
ture dé�ni par Biot (1962a) ou bienen
ore Berryman (1981). Si l'é
oulement du �uide au sein du milieu poreux est visualisésous forme de 
anaux de longueur L′ alors la tortuosité peut être dé
rite 
omme le rapport
L′/L où L représente la longueur du 
anal lorsque 
elui-
i est droit (�gure I.4). La tortuo-sité minimale est ainsi égale à 1 et 
orrespond à l'é
oulement du �uide au travers de tubes
apillaires droit.Par
e qu'il existe une forte analogie entre l'é
oulement d'un �uide et la 
ondu
tion éle
-trique, Brown (1980) propose de quanti�er 
e paramètre au moyen de mesures éle
triques.En e�et, la formulation mathématique de la di�éren
e de pression hydraulique dans un 
a-pillaire est pro
he de 
elle dé
rivant la di�éren
e de potentiel aux bornes d'un 
ondu
teur(le débit du �uide est alors l'analogue du 
ourant éle
trique). Si l'on 
onsidère la matri
esolide 
omme étant un parfait isolant éle
trique (
e qui est parti
ulièrement vrai pour lesminéraux sili
eux 
omme le quartz), alors un 
ourant éle
trique ne pourra être 
onduitqu'au travers du réseau 
onne
té et rempli de �uide. Ainsi, les relations entre di�éren
ede pression/débit et di�éren
e de potentiel/
ourant vont toutes les deux dépendre de lagéométrie du réseau poreux. L'étude de la 
ondu
tivité éle
trique du milieu poreux permetde quanti�er un paramètre sans dimension, appelé fa
teur de formation F, dé�ni par larelation :

F =
σf

σe
(I.2)ave
 σf la 
ondu
tivité du �uide et σe la 
ondu
tivité e�e
tive totale du milieu saturé du�uide. En 
onsidérant un modèle de réseau 
apillaire tortueux de porosité φ, Brown (1980)
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Fig. I.4 � Représentation s
hématique de 
anaux d'é
oulement permettant la dé�nition de latortuositémontre que F peut s'é
rire :
F =

γ0

φ
(I.3)

γ0 peut alors être déduite par les mesures dire
tes de la porosité, de la 
ondu
tivité du�uide et du milieu poreux saturé.Une autre appro
he 
onsiste à utiliser une méthode théorique pour déterminer γ0. En sebasant sur les travaux de Biot en poroélasti
ité, Berryman (1981) propose une formulationsimple reliant tortuosité et porosité pour des milieux formés de grains de même dimensions :
γ0 = (1 − r)(1 +

1

φ
) (I.4)où r est une variable qui permet de prendre en 
ompte la forme des grains. Dans le 
asdes grains sphériques, r = 0.5, et varie de 0 à 1 pour d'autres formes ellipsoïdales. Cetteexpression s'est avérée être une bonne approximation de la tortuosité lorsque 
elle-
i n'étaitpas dire
tement mesurable, notamment en géophysique marine où les milieux investiguéssont non 
onsolidés (Breitzke, 2006; Kimura, 2007). En
ore plus simplement et suivant lasuggestion de Stoll (1974), nombreux sont les experimentalistes travaillant sur les sédimentsmarins à 
onsidérer γ0 = 1.25 pour les sédiments très fortement perméables et γ0 = 3 pourles sédiments silteux, moins perméables (Bu
hanan, 2005).2.1.3 PerméabilitéLa perméabilité 
ara
térise la 
apa
ité d'un milieu poreux à laisser s'é
ouler un �uide.On distingue les notions de 
ondu
tivité hydraulique (ou 
oe�
ient de perméabilité), notée

K[m.s−1] et de perméabilité intrinsèque, notée k0[m
2]. La perméabilité a d'abord été dé�niepar Dar
y, en montrant que le débit d'eau par unité de surfa
e était proportionnel à laperte de 
harge et à un paramètre intrinsèque du milieu : la perméabilité. Dérivée de laloi de Poiseuille pour un 
apillaire droit, 
ette loi peut se généraliser à tous les �uides
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Fig. I.5 � Exemples de spe
tres porosimétriques de trois ro
hes sédimentaires, d'après Bourbiéet al. (1986)�Newtoniens� dont la vis
osité est indépendante de la vitesse d'é
oulement :
Q =

k0

ηf
S

∆P

l
(I.5)ave
 Q le débit en [m3.s−1], S la surfa
e de l'é
hantillon d'épaisseur l. ∆P représente ladi�éren
e de pression aux deux extrémités de l'é
hantillon, ηf la vis
osité dynamique du�uide, 
ara
térisant les for
es de 
isaillement au sein du �uide lors de son é
oulement. Lavis
osité dynamique s'exprime en Pa.s et peut varier sur plusieurs ordres de grandeur (ex :à 20 °C et pression atmosphérique, ηf = 10−3 pour de l'eau dou
e et ηf > 1 pour leshydro
arbures).La perméabilité k0 est homogène à une surfa
e (son unité est le m2) et ne dépend pasde la nature du �uide. k0 peut également être exprimé en Dar
y D ave
 1D ≃ 10−12m2.Les valeurs de perméabilité varient de plusieurs ordres de grandeur selon le type de milieu,
onsolidé ou non. Les milieux non 
onsolidés à fortes porosités (graviers et sables grossiers)présentent les plus fortes valeurs (k0 ≃ 10−6 à 10−11m2) mais les argiles, également trèsporeuses, sont 
onsidérées imperméables (k0 < 10−18m2). Ainsi, il n'existe pas de relationunique entre perméabilité et porosité 
ar la perméabilité est beau
oup plus in�uen
ée parla dimension des 
anaux à l'intérieur des pores que par la porosité elle-même, représenta-tive de l'abondan
e de 
es 
anaux (Guéguen & Pal
iauskas, 1994).La �gure I.5 montre trois spe
tres porosimétriques de ro
hes sédimentaires obtenus parla méthode de porosimétrie au mer
ure. Cette te
hnique permet à la fois de 
ara
tériserla porosité 
onne
tée du milieu mais également le rayon porosimétrique, autrement dit lerayon hydraulique des 
anaux 
onstituant l'espa
e poral. On peut observer sur 
es dia-grammes que le matériau possédant la plus forte porosité (
raie) possède la plus faibleperméabilité. Au 
ontraire, la ro
he la moins poreuse (dédolomite) possède une perméabi-
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ar la dimension moyenne des 
anaux est en moyenne
100 fois plus grande que 
elle de la 
raie. L'importan
e du diamètre des 
anaux est net-tement visible ave
 le 
as du 
al
aire biodétritique. Possédant un spe
tre porosimétriquebimodal (deux types de pores), la forte perméabilité de 
e 
al
aire est largement 
ontr�léepar les 
anaux de diamètres élevés. On peut également noter que la porosité de la 
raie estpro
he de 
elle d'un sable de plage. Or la perméabilité d'un sable de plage est de l'ordrede 10−10 à 10−11m2. Une granulométrie élevée (généralement plusieurs 
entaines de µmpour le diamètre moyen des grains) et la stru
ture non 
ohésive de la matri
e favorisent laformation de 
anaux de larges rayons hydrauliques, à la di�éren
e de la 
raie.La perméabilité de milieux simples tels que les sables peut être estimée en idéalisantla géométrie de l'espa
e poral. Soit la loi de Poiseuille donnant le débit QC d'un �uidetraversant un 
apillaire 
ylindrique de rayon hydraulique RC et de longueur L :

QC =
πR2

C∆P

8ηfL
(I.6)En 
ombinant les lois de Dar
y et de Poiseuille, la perméabilité d'un réseau de 
apillaires
ylindriques de porosité φ est (Bourbié et al., 1986) :

k0 =
R2

Cφ

8
(I.7)Kozeny et Carman (1961) ont obtenu une expression de k0 adaptée aux milieux naturelsen in
luant au modèle pour 
apillaire droit (eq.I.7) les notions de tortuosité et de surfa
espé
i�que (rapport de la surfa
e totale des vides interstitiels sur le volume total du milieu).La surfa
e spé
i�que étant dire
tement liée au diamètre des grains et leurs agen
ements,la loi de Kozeny-Carman est donnée par (Bear, 1972; Dias et al., 2008) :

k0 =
d2

mφ
3

36K(1 − φ)2
(I.8)ave
 dm le diamètre moyen des grains et le 
oe�
ient de Kozenny K = K0γ

2
0 . K0 est unparamètre de forme égal à 2 pour un empilement aléatoire de grains sphériques (Mota et al.,2001). De nombreuses formulations de la loi de Kozeny-Carman existent et l'équation I.8peut être simpli�ée si 
ertaines hypothèses supplémentaires sont faites sur la géométrie dumilieu poreux. Ainsi le 
oe�
ient 1/(36K0γ

2
0) peut être 
onsidéré 
omme une 
onstanteégale 1/150 ou 1/180 (Bear, 1972; Dullien, 1975; Stewart et al., 2006). Cette hypothèseest a

eptable pour un empilement dont la porosité varie entre 0.36 et 0.4 et dont lavariation de tortuosité ne dépasse pas 15 à 20%. Au delà de 
ette limite, la dépendan
e dela tortuosité sur la porosité doit être prise en 
onsidération (Mota et al., 2001; Dias et al.,2007). Une autre formulation de la loi de Kozeny-Carman fait apparaitre dire
tement lasurfa
e spé
i�que des grains aS , qui peut être déterminée à partir d'analyses d'images en
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es (Berryman & Blair, 1986) :
k =

φ3

Kγ0a2
S

(I.9)où aS est exprimé en surfa
e par unité de volume (µm−1) . Dans 
ette formulation, l'unitéde k est le Dar
y. En utilisant une valeur de K égale à 2 ou 3, Walsh & Bra
e (1984)obtiennent une bonne 
orrélation de 
ette formule ave
 des mesures expérimentales sur desgranites de faibles porosités et faibles perméabilités.2.2 Propriétés mé
aniques2.2.1 Modules poroélastiques et relations de GassmannDans la théorie de l'élastodynamique seuls deux modules, le module d'in
ompressibilité
K et le module de 
isaillement µ sont né
essaires à l'é
riture du 
omportement mé
aniquedu milieu. La distin
tion entre phases �uide et solide en poroélasti
ité implique la dé�ni-tion de nombreux autres 
oe�
ients, appelés modules poroélastiques. Biot (1962a) dé�nitles 
oe�
ients H, M et C, eux-mêmes dire
tement reliés aux modules KU , KD et B me-surables par essai triaxiaux (Pride, 2005). Le module KU est appelé module non drainé,
orrespondant à l'in
ompressibilité du milieu saturé de �uide et mesuré en appliquant une
ontrainte sur un en
hantillon s
ellé. Le module drainé KD est mesuré en appliquant une
ontrainte sur un é
hantillon ouvert (la pression de �uide ne 
hange pas ave
 l'augmentationde la pression de 
on�nement). Le dernier module B est appelé �
oe�
ient de Skempton�(Skempton, 1954) et 
orrespond au rapport de la pression de �uide sur la pression de
on�nement dans le 
as non drainé. Les modules C et M sont alors dé�nis par :

C = BKU et M =
BKU

α
(I.10)où α est appelé �
onstante de Biot-Willis� , dé�nie par :

α =
1 −KD/KU

B
(I.11)Le module M est appelé �
oe�
ient d'a

umulation de �uide� et C, module de 
ou-plage (Biot, 1962a). H est désigné 
omme étant le module non drainé de l'onde P, dé�nipar H = KU +4µU/3. En faisant l'hypothèse 
lassique que le �uide n'a pas d'in�uen
e surle module de 
isaillement, µU est équivalent au module drainé µD. On dé�nit alors par lasuite le module de 
isaillement du milieu poreux égale à µ = µU = µD.Si le squelette solide est 
onsidéré élastique, isotrope et uniforme, alors il est possiblede déterminer théoriquement les modules H, M et C. Les travaux de Gassmann (1951)ont permis de montrer que B et KU peuvent être exprimés au travers du module drainé

KD, du module d'in
ompressibilité des grains solides KS , du module d'in
ompressibilité
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B =

1/KD − 1/KS

1/KD − 1/KS + φ(1/Kf − 1/KS)

KU =
KD

1 −B(1 −KD/KS)

(I.12)Connaissant la nature des grains et du �uide, les modules KS et Kf sont 
onnus. Lesmodules restants à déterminer sont alors le module drainé KD et le module de 
isaillement
µ.2.2.2 Module d'in
ompressibilité drainé et module de 
isaillementD'après la dé�nition du module KD, la pression de pore ne doit pas in�uer sur le 
om-portement mé
anique du milieu poreux drainé. KD est identique quel que soit le �uide
onsidéré et peut être alors apparenté au module du matériau se
. KD et µ sont néanmoinssensibles à la pression e�e
tive Pe, qui dépend de la profondeur des milieux investigués.Dans un milieu 
onsidéré isotrope et mono-minéral (hypothèses des relations de Gassmann),
Pe = PC − pf ave
 PC la pression de 
on�nement et pf la pression du �uide intersti
iel(Pride, 2005). Pour l'exemple des milieux non 
onsolidés, une augmentation de pressione�e
tive 
onduit à un réarrangement des grains, une augmentation du 
onta
t entre grainset don
 une solidi�
ation de la matri
e. De plus, dans les milieux non 
ohésifs, KD et µne peuvent 
orrespondre aux modules du matériau se
 
ar la présen
e d'un �lm de �uideentre les grains modi�e le 
omportement mé
anique de la matri
e (Mavko et al., 1998).Dans les milieux 
onsolidés, KD et µ dépendront prin
ipalement du taux de 
imentationdes grains entre eux. Si l'on souhaite estimer par des modèles physiques une valeur de 
esmodules, il 
onvient alors de prendre en 
onsidération la 
onsolidation du squelette solide,la présen
e de �uide dans l'espa
e intergranulaire et l'état de 
ontrainte auquel est soumisle milieu.Cas des milieux non 
onsolidésDe nombreux modèles (Mindlin, 1949; Digby, 1981; Walton, 1987; Norris & Johnson, 1997)idéalisent le milieu poreux 
omme un ensemble de sphères de rayons identiques Ra. Cettesimpli�
ation est don
 parti
ulièrement adaptée aux milieux non 
onsolidés à distributiongranulométrique unimodale et permet d'obtenir une relation entre porosité, arrangementdes grains et modules drainés KD et µ. KD et µ vont dépendre de la 
apa
ité d'un 
ouplede deux grains sphériques à résister aux for
es normales et tangentielles appliquées. Onpeut parler de 
onta
t �Hertzien� entre les grains, en référen
e à la théorie de Hertz publiéeen 1882, dans laquelle seule la 
ontrainte normale était 
onsidérée, et qui fut ensuite éten-due à sa 
omposante tangentielle par Mindlin (1949). La résistan
e normale SN de deuxsphères est dé�nie par le rapport de l'augmentation de la for
e de 
on�nement ∂F sur lera

our
issement du rayon des deux sphères ∂δ. La résistan
e tangentielle ST 
orrespond
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Fig. I.6 � Résistan
e normale et tangentielle d'une 
ombinaison de deux grains sphériques derayon identiques, d'après Mavko et al. (1998)au rapport de l'augmentation de la for
e tangentielle ∂T sur le dépla
ement du 
entre desgrains par rapport à la zone de 
onta
t initiale (�gure I.6) :

SN =
∂F

∂δ
et ST =

∂T

∂τ
(I.13)Les modules KD et µ sont alors dé�nis par :

KD =
n(1 − φ)

12πRa
SN et µ =

n(1 − φ)

20πRa
(SN + 1.5ST ) (I.14)où n représente le nombre moyen de 
onta
ts par sphère, appelé également nombre de 
oor-dination qui dépend de l'arrangement des grains dû à la 
ompa
tion et don
 de la porosité.Une relation entre n et φ, représentée en �gure I.7, a été obtenue expérimentalement parMurphy (1982) sur des billes de verre sphériques. Pour une répartition aléatoire des grains,

n est généralement pris égal à 8 ou 9 
e qui 
orrespond à une porosité 
omprise entre 0.35 et
0.40. La di�éren
e entre la plupart des modèles existants dépend des hypothèses faites surle glissement tangentiel des deux sphères en 
onta
t : soit le glissement est total (au
unefri
tion), soit nul (fri
tion in�nie). Walton (1987) obtient une formulation des modules KDet µ pour 
es deux limites (Pride, 2005) :

KD =
1

6

[
3(1 − φ)2n2Pe

π4C2
S

]1/3 et µ = RKD (I.15)ave
 Pe la pression e�e
tive et CS dé�ni par :
CS =

1

4π

(
1

µS
+

1

KS + 4/3µS

) (I.16)Dans le 
as d'une matri
e 
omposée de quartz pur, le module de 
isaillement µS dela fra
tion solide est égal à 44.109 Pa. Le paramètre R reliant KD à µ est une variableprenant en 
ompte la rugosité de l'interfa
e grain à grain :
3

5
≤ R ≤ 18

5

(
KS + µS

3KS + 2µS

) (I.17)La limite inférieure 
orrespond à une surfa
e lisse des sphères qui permet un glissementtangentiel total le long de la zone de 
onta
t (�slip limit�) tandis que la limite supérieure
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Fig. I.7 � Relation �nombre de 
oordination - porosité�, d'après Mavko et al. (1998)implique une très forte rugosité des grains empê
hant tout glissement (�no slip limit�). Cesdeux limites peuvent également être interprétées en terme de 
oe�
ient de Poisson ν. Pourla limite supérieure, ν est dé�ni par (Walton, 1987) :
ν =

νS

2(5 − 3νS)
(I.18)où νS est le 
oe�
ient de Poisson des grains solides. Pour le 
as de sphères totalement lisses,le 
oe�
ient de Poisson ne dépend pas d'autres paramètres, et est égal à 0.25 quel que soitla nature des grains. Entre 
es deux limites, di�érentes formulations existent pour prendreen 
ompte un glissement partiel des grains (Mindlin, 1949; Jenkins et al., 2005; Du�autet al., 2010). Cependant, en s'appuyant sur des données expérimentales obtenues sur desbilles de verre et du sable, Pride (2005) et Du�aut et al. (2010) pré
onisent l'utilisation dela limite inférieure pour le 
as d'un milieu granulaire sous faible pression de 
on�nement,typique des milieux de subsurfa
e. Du�aut et al. (2010) indique une limite de 5MPa, soit50 fois la pression atmosphérique. Deux raisons justi�ent 
e 
hoix : d'une part, lorsque lesgrains sont faiblement ou non 
ompa
tés, un dépla
ement tangentiel paraît possible soustrès faible amplitude de déformation, 
omme 
elle engendrée par les ondes sismiques engéophysique d'exploration (< 10−6m). D'autre part, en lubri�ant la surfa
e des grains, laprésen
e d'un �lm de �uide au 
onta
t grain à grain diminue la résistan
e à la fri
tion(Mavko et al., 1998; Persson et al., 2005) 
omme s
hématisé en �gure I.8.Cas des milieux 
onsolidésDans les milieux 
onsolidés, les 
onta
ts entre grains sont 
imentés et n'ont don
 pas lemême 
omportement mé
anique que dans les milieux non 
onsolidés. La modélisation de
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Fig. I.8 � a) 
onta
t grain à grain se
, b) 
onta
t grain à grain lubri�é, 
) idéalisation du 
onta
tlubri�é par deux sphères lisses (�slip limit� du modèle de Walton (1987))tels milieux 
onsiste généralement à 
onsidérer le matériau 
omme un solide ave
 des 
avités(Berryman, 1980). La forme, le volume et la rigidité de 
es 
avités permettent de dé�nir unmodèle pour les modules KD et µ tout en tenant 
ompte de l'e�et de pression qui 
ontr�lela fermeture des 
avités. Notre but n'étant pas i
i de développer 
es modèles plus ou moins
omplexes, on peut 
iter une forme simpli�é proposée par Pride (2005) :

KD = KS
1 + φ

1 + cφ
et µ = µS

1 − φ

1 + 3cφ/2
(I.19)Ces formulations de KD et µ ont l'avantage de ne posséder qu'un seul paramètre libre,le paramètre de 
onsolidation c. En fon
tion du degré de 
imentation, Pride (2005) donnel'exemple d'un grès pour lequel 2 ≤ c ≤ 20 (2 
orrespondant à un état très 
onsolidé et 20faiblement 
onsolidé).3 Théorie poroélastique de BiotA�n de dé
rire la propagation des ondes sismiques dans un milieu poreux, la théorie deBiot (Biot, 1956a,b, 1962a) 
onstitue la base de nombreux développements théoriques. Dans
ette partie est résumée la formulation générale de 
e modèle pour un milieu totalementsaturé par un �uide monophasique.3.1 Equations de mouvementPour un milieu poreux isotrope et totalement saturé, les équations 
onstitutives, prenanten 
ompte le 
ouplage �uide/solide, sont données par Biot (1962a) :

σij = 2µeij + [(H − 2µ)e− Cζ]δij

pf = −Ce+Mζ
(I.20)ave
 σij les 
omposantes de la 
ontrainte et ǫij les 
omposantes du tenseur de déformation,in
luant le squelette solide et le �uide saturant les pores. pf désigne la pression de �uide et

ζ représente l'a

umulation ou la raréfa
tion de �uide au sein du même volume (souventappelé en anglais �the in
rement of �uid 
ontent�). e et ζ sont dé�nis 
omme les divergen
es
e = ∇.u et ζ = −∇.w ; u represente le dépla
ement de la phase solide et w le mouvementrelatif du �uide par rapport au squelette solide, dé�ni par w = φ(u−U) ave
 φ la porosité
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onne
tée du milieu et U le dépla
ement de la phase �uide. H, M et C sont des modulesporoélastiques, δij le symbole de Krone
ker. A partir des relations 
ontraintes/déformations(eq.I.20), Biot (1962a) obtient deux équations de mouvement :
µ∇2

u + (H − µ)∇e− C∇ζ =
∂2

∂t2
(ρu − ρfw)

C∇e−M∇ζ =
∂2

∂t2
(ρfu −mw) − dF

∂

∂t
w

(I.21)ave
 ρ la masse volumique du milieux poreux, dé�nie par ρ = (1 − φ)ρs + φρf , où ρf estla masse volumique du �uide et ρs la masse volumique des grains 
onstituant la matri
esolide. Les paramètres m et d dé�nissent les 
ouplages entre les phases �uide et solide, etsont donnés parm = γ0ρf/φ et d = Fηf/k0. F est un fa
teur de 
orre
tion vis
odynamiquedé
rit en se
tion 3.2.3.2 Intera
tion visqueuse entre les phases �uide et solideLa vitesse de dépla
ement du �uide est l'un des paramètres fondamentaux de la mé-
anique des �uides. Par 
onséquent, la fréquen
e de l'onde sismique qui induit les mouve-ments �uides, est un paramètre déterminant de la théorie de Biot. L'é
oulement du �uideà basses-fréquen
es est 
ontr�lé par la loi de Dar
y et don
 par la perméabilité intrinsèqueet la vis
osité du �uide. L'é
oulement est dit laminaire et peut être dé
rit par la loi dePoiseuille dans le 
as d'un 
apillaire droit. A hautes fréquen
es, l'é
oulement est dominépar les for
es inertielles et la résistan
e visqueuse à la frontière �uide/solide est nettementréduite, 
e qui 
onduit à un é
oulement de type piston ou turbulent. La transition entre
es deux 
omportements apparaît pour une fréquen
e 
ara
téristique : la pulsation de Biot
ωc, à laquelle les for
es visqueuses et inertielles sont égales. A 
ette fréquen
e, la dispersionet l'atténuation des ondes sont maximales.Biot (1956b) dé
rit le 
ouplage entre la phase �uide et la phase solide en introduisantun fa
teur de 
orre
tion vis
odynamique 
omplexe F (ω) représentatif de la résistan
e àl'é
oulement (Bu
hanan, 2005) :

F (ω) =
κT (κ)

4[1 +
2i

κ
T (κ)]ave
 κ = a

√
ωρf

ηf

(I.22)ave
 a un paramètre de forme de l'espa
e poral. T (κ) est dé�ni par :
T (κ) =

J1(i
3/2κ)√

iJ0(i3/2κ)
(I.23)ave
 J0 et J1 les fon
tions de Bessel respe
tivement d'ordre 0 et 1. Dans le 
as d'un
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apillaire, Hovem & Ingram (1979) dé�nissent a 
omme analogue au diamètrehydraulique. De nos jours, 
ette formulation de F est généralement délaissée au pro�t dumodèle JKD (Johnson et al., 1987) où F (ω) est dé�ni pour un réseau poreux formé de
apillaires aléatoirement répartis (Car
ione, 2001) :
F (ω) =

√

1 +
4iγ2

0k0

χΛ2φ
ave
 χ =

ηfφ

ωk0ρf
(I.24)où Λ est un paramètre géométrique relié à la dimension des pores, pouvant être apparentéau paramètre a (Bu
hanan, 2005). Les paramètres γ0, k0 et Λ sont liés par la relation :

8γ0k0

φΛ2
= 1 (I.25)Dans 
e modèle, la pulsation de Biot ωc est dé�nie par :

ωc =
φηf

γ0ρfk0
(I.26)La �gure I.9 montre le 
omportement de la partie imaginaire et réelle de F en fon
tionde la fréquen
e. La fréquen
e de relaxation en Hertz fc = ωc/2π sépare le 
omportementbasse et haute fréquen
e de la 
ir
ulation du �uide. En dessous de 
ette fréquen
e, l'é
ou-lement du �uide est 
ontr�lé par les e�ets visqueux et à haute fréquen
e, les e�ets inertielsprédominent. Autour de fc, les e�ets visqueux et inertiels sont 
onsidérés équivalents. Plusla perméabilité est faible et la vis
osité du �uide importante, plus 
e phénomène de re-laxation sera dé
alé vers les hautes fréquen
es. Le phénomène inverse se produit ave
 uneaugmentation de la perméabilité et/ou une diminution de la vis
osité.3.3 Vitesse de phase et atténuationPar dé
omposition de Helmoltz, les dépla
ements du �uide et du solide peuvent êtrereprésentés par des potentiels s
alaires et ve
toriels :

u = ∇ϕu + ∇× ψu

w = ∇ϕw + ∇× ψw

(I.27)ave
 ϕu et ψu les potentiels liés au dépla
ement du solide et ϕw et ψw 
eux liés au dé-pla
ement du �uide. Les potentiels s
alaires ϕ sont asso
iés aux ondes P. Dans 
e 
as, lerotationnel du 
hamp ve
toriel de dépla
ement est nul et peut s'é
rire sous la forme dugradient d'une fon
tion s
alaire. Les potentiels ve
teurs ψ 
orrespondent aux ondes S (di-vergen
e nulle) et le 
hamp de dépla
ement s'é
rit sous la forme du rotationnel du potentielve
teur.Pour faire le lien ave
 des grandeurs physiques mesurables (vitesse et atténuation), nous
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Fig. I.9 � Partie réelle et imaginaire de F pour un sable saturé en eau ave
 ηf = 10−3Pa.s,
ρf = 1000Kg.m3, φ = 0.4, γ0 = 1.75 et k0 = 5.10−11

devons assumer une propagation d'onde plane dans la dimension x, qui s'é
rit :
ϕj = βjei(ωt−lx)ave
 j = u,w

(I.28)ave
 βj les amplitudes respe
tives des mouvements solide et �uide, ω la pulsation et l lenombre d'onde 
omplexe dé�ni par :
l(ω) = ωs(ω) (I.29)ave
 s la lenteur 
omplexe de l'onde. La vitesse de phase V (ω) et le 
oe�
ient d'atténuation

α(ω) sont alors dé�nis par :
V (ω) = 1/ℜ[s(ω)] et α(ω) = ωℑ[s(ω)] (I.30)ave
 α(ω), exprimé en Np.m−1 (Nepers par mètre), 
ontr�lant la dé
roissan
e exponentiellede l'onde dans la dire
tion x. Pour quanti�er l'atténuation, il est fréquent d'utiliser lefa
teur de qualité Q (sans dimension), représentatif de l'énergie perdue sur une longueurd'onde, et dé�ni par (Pride, 2005) :

Q−1(ω) =
2α(ω)V (ω)

ω
= 2

ℑ[s(ω)]

ℜ[s(ω)]
(I.31)
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he théorique 193.3.1 Ondes longitudinales dites � ondes P �En remplaçant u et w par les gradients du 
hamp s
alaire ϕ dans les équations demouvement I.21, on obtient le 
ouple d'équations d'ondes :
H∇2ϕu − C∇2ϕw =

∂2

∂t2
(ρϕu − ρfϕw)

C∇2ϕu −M∇2ϕw =
∂2

∂t2
(ρfϕu −mζ) − dF

∂

∂t
ϕw

(I.32)Après substitution de l'équation I.28 dans les équations de mouvement I.32, on obtient larelation de dispersion suivante sous forme matri
ielle :
[
HlP

2 − ω2ρ −ClP 2 + ω2ρf

ClP
2 − ω2ρf −MlP

2 + ω2m− iωdF (ω)

][
βu

βw

]

= 0 (I.33)Une 
ondition su�sante et né
essaire pour que l'équation (I.33) possède une solution estque le déterminant soit nul (ave
 βu et βw di�érents de zéro). Une équation quadratique estalors obtenue ave
 deux ra
ines pour lP 2. Ces deux solutions 
orrespondent aux deux ondeslongitudinales rapide et lente. Les lenteurs 
omplexes sPf (onde rapide) et sPs (onde lente)peuvent être exprimées, après résolution du système matri
iel, sous la forme suivante :
sPf,Ps =

√
(ρM +m′H − 2ρfC) ±

√
A

2(HM − C2)
, (I.34)

A = (m′H − ρM)2 + 4(ρfH − ρC)(ρfM −m′C), (I.35)
m′ = m− i

dF

ω
(I.36)où le signe + dans l'expression I.34 
orrespond à l'onde P lente et le signe − à l'onde Prapide. La vitesse de phase V (ω) et l'inverse du fa
teur Q(ω) sont obtenus respe
tivementpar les équations I.30 et I.31.3.3.2 Ondes transverses dites � ondes S �Pour obtenir les attributs sismiques des ondes S, on ne 
onsidère que les potentielsve
teurs ψ. Après substitution dans les équations de mouvement I.21 et en appliquant lasolution pour une onde plane (eq. I.28), on obtient la relation de dispersion suivante :

[
ω2ρ− µlS

2 −ω2ρf

ω2ρ −ω2m+ iωdF (ω)

][
βu

βw

]

= 0 (I.37)
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he théorique 20Paramètres Notations ValeursGrain Diametre dm(mm) 0.250(Quartz) Densité ρ(kg.m−3) 2650Module d'in
ompressibilité KS(Pa) 36.109Module de 
isaillement µS(Pa) 44.109Fluide Densité ρf (kg.m−3) 998Module d'in
ompressibilité Kf (Pa) 2.25.109Vis
osité ηf (Pa.s) [1.10−3 − 1]Milieu poreux Porosité φ 0.4tortuosité γ0 1.75permeabilité k0(m
2) [1.10−13 − 1.10−10]Module d'in
ompressibilité KD(Pa) 2.55.107Module de 
isaillement µ(Pa) 1.53..107Tab. I.1 � Tableau de paramètres utilisés pour les �gures I.10 et I.11De la même manière que pour l'onde P, en prenant le déterminant de 
e système matri
ielnul, une équation lineaire est obtenue pour lS2 donnant la lenteur 
omplexe sS :

sS =

√
ρ[1 − (ρ2

f/ρm
′)]

µ
(I.38)A basses-fréquen
es, les 
omportements de l'onde P rapide et de l'onde S tendent à serappro
her de 
eux de la théorie élastique, non dispersive et non atténuée. L'onde lente esttrès in�uen
ée par les propriétés du �uide (vis
osité, densité) et de l'espa
e poral (porosité,tortuosité et perméabilité) et peut être apparentée, dans la limite basses-fréquen
es, à unepure di�usion de pression intersti
ielle (Pride, 2005). Dans 
ette limite basses-fréquen
es,l'onde lente est extrèmement lente et très fortement atténuée. Au dessus de la fréquen
e de
oupure fc, elle devient propagative et moins atténuée, et don
 potentiellement mesurable.L'onde lente de Biot est en théorie un très bon marqueur des propriétés hydrogéologiquesdu milieu poreux, 
ependant sa déte
tion paraît di�
ile en 
onditions réelles d'a
quisitionsismique de terrain (Bourbié et al., 1986; Pride, 2005). Elle n'a d'ailleurs pu être mesuréequ'en laboratoire à fréquen
es ultrasoniques, sur des é
hantillons synthétiques et sous des
onditions expérimentales bien spé
i�ques (Plona, 1980; Smeulders, 2005). Nous n'étudie-rons par la suite que l'onde P rapide (appelée � onde P �) et l'in�uen
e de la saturationsur 
ette onde.3.4 Sensibilité de l'onde P à la mobilité du �uideLa dé�nition du fa
teur F en I.24 montre que l'atténuation et la dispersion des ondes Psont 
ontrolées par la densité et la vis
osité du �uide, la porosité, la tortuosité et la perméa-bilité du milieu. Parmi 
es paramètres, seules la vis
osité du �uide et la perméabilité sontsus
eptibles de varier de plusieurs ordres de grandeur. Ainsi, la résistan
e à l'é
oulement
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Fig. I.10 � Dispersion des ondes P pour le sable dé�ni au tableau I.1. V0 représente la vitesseobtenue pour la limite basses-fréquen
es. La mobilité du �uide d−1 est égale à 10−7 (ligne noiresolide), 10−8 (ligne noire pontillée), 10−9 (ligne grise solide), 10−10 (ligne grise pointillée)
d = ηf/k, ou la mobilité du �uide d−1 dé�nie par Batzle et al. (2006), est le paramètremajeur qui 
ontr�le la dispersion et l'atténuation des ondes P :� Forte mobilité du �uide : forte perméabilité et/ou faible vis
osité (ex : sable saturéd'eau)� Faible mobilité du �uide : faible perméabilité et/ou forte vis
osité (ex : argile ou sableà huiles lourdes)Considérons le milieu dé�ni par le tableau I.1, représentatif d'un sable pur en sili
e detype sable de Fontainebleau (Bourbié et al., 1986; Dano, 2001). Les modules drainés ont étéestimés ave
 le modèle de Walton sous pression atmosphérique (�slip limit�). La vis
ositédu �uide et la perméabilité varient sur quatre ordres de grandeurs, d'où quatre fa
teurs demobilité de �uide di�érents d−1 : 10−7, 10−8, 10−9, 10−10. La dispersion et l'atténuation desondes P pour 
es quatre valeurs de �mobilité de �uide� sont représentées en �gure I.10 et I.11. On observe une augmentation de vitesse de l'ordre de 6% lorsque la fréquen
e dépasse lafréquen
e de Biot. Au niveau de 
ette fréquen
e, l'atténuation est maximale (Q−1

P ≃ 0.045).Seules de fortes valeurs de perméabilités (1.10−10, 1.10−11m2) et de faibles valeurs devis
osités (1.10−3, 1.10−2Pa.s) permettent d'observer le mé
anisme de relaxation de Biotdans la gamme fréquentielle d'exploration (< 10kHz). Lorsque le milieu est saturé par un�uide de forte vis
osité (huile lourde par exemple), la dispersion et l'atténuation préditespar le modèle de Biot semblent être négligeables pour f < 10kHz . Ainsi, l'utilisation dela théorie de Biot pour l'interprétation de données sismiques ne paraît judi
ieuse que pourdes milieux très perméables et saturés d'eau (ηf = 10.−3). Les géophysi
iens travaillant surles sédiments marins l'utilisent d'ailleurs fréquemment (Stoll & Bryan, 1970; Bu
hanan,2006; Hefner & Williams, 2006).
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Fig. I.11 � Atténuation des ondes P (Q−1

P ) pour le sable dé�ni au tableau I.1. La mobilité du�uide d−1 est égale à 10−7 (ligne noire solide), 10−8 (ligne noire pontillée), 10−9 (ligne grise solide),
10−10 (ligne grise pointillée)4 Extensions de la théorie de BiotDans la théorie de Biot, la matri
e est 
onsidérée élastique et le �uide monophasique. Ilest 
lair qu'en réalité 
es hypothèses sont rarement respe
tées. Etendre la théorie de Biotà des milieux plus 
omplexes est alors né
essaire. Ainsi, l'étude des milieux non 
onsolidéset partiellement saturés né
essite une extension de 
e modèle de base. Nous présentons i
ideux extensions possibles prenant en 
ompte la saturation partielle des pores (modèle de�uide e�e
tif) et un 
omportement anélastique de la matri
e en utilisant un modèle defri
tion intergranulaire.4.1 Saturation partielle4.1.1 Modèle de �uide e�e
tifDans les milieux partiellement saturés, les paramètres relatifs aux �uides (ηf , ρf , Kf )doivent être réé
rits pour prendre en 
ompte la présen
e de deux phases �uides. Dans le
as d'un mélange eau/gaz, la densité ρf du �uide e�e
tif est simplement 
al
ulée par unemoyenne arithmétique en fon
tion de Sw, le taux de saturation en eau :

ρf = ρg(1 − Sw) + ρwSw (I.39)ave
 ρg, la densité du gaz et ρw la densité de l'eau. Dans le but de dé�nir une vis
ositée�e
tive, Teja & Ri
e (1981) ont montré qu'une telle moyenne ave
 ηg et ηw les vis
ositésdu gaz et de l'eau, surestime la vis
osité e�e
tive du mélange. Ils proposent don
 la relation
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ηf = ηg

(
ηw

ηg

)Sw (I.40)On peut 
onstater que la présen
e d'un deuxième �uide de moindre vis
osité (gaz)augmente la mobilité du �uide monophasique, 
e qui a pour e�et de dé
aler la fréquen
ede relaxation de Biot dans le domaine basses-fréquen
es. Le module d'in
ompressibilitédu �uide e�e
tif peut être 
al
ulé en utilisant une moyenne harmonique, dite moyenne deReuss (Wood, 1955) :
1

Kf
=

(1 − Sw)

Kg
+
Sw

Kw
(I.41)4.1.2 Limite de validité du modèle de �uide e�e
tif : � Pat
hy saturation �Le passage d'une onde sismique induit une di�éren
e de pression interstitielle suivantla nature du �uide dans les pores. Le modèle de �uide e�e
tif ne peut s'appliquer quelorsque l'équilibrage des pressions de �uides est total. Cet équilibre va don
 dépendre dedeux paramètres 
lefs : la longueur d'onde λ et la taille des hétérogénéités de �uides. Dansle 
as d'un milieu partiellement saturé 
ontenant de l'eau et de l'air, les hétérogénéités sontsouvent représentées par des � pat
hs � d'air, d'où le terme pat
hy saturation, de taille etde forme variables. Si la longueur d'onde est assez grande (i.e, la fréquen
e d'ex
itationassez basse) par rapport à la taille de 
es pat
hs, le temps d'une période d'onde sera suf-�sament long pour que l'augmentation de pression d'eau s'équilibre ave
 la phase gazeuseen 
ompressant les zones remplies d'air. Le modèle de �uide e�e
tif est alors adapté et la
ompressibilité du �uide e�e
tif est 
al
ulé ave
 l'équation de Wood (eq. I.41).Au 
ontraire, si la longueur d'onde est trop petite, l'équilibre de pression n'est pas at-teint et un gradient de pression entre les deux �uides est maintenu. D'une part, les pat
hsde gaz se 
omportent de manière plus rigide que sous 
ondition d'équilibre, 
e qui a poure�et d'augmenter la dispersion des ondes P (Gist, 1994). D'autre part, 
e pro
essus dedi�usion de pression de pores 
onduit à une dissipation d'énergie et don
 une atténuationsupplémentaire de l'onde (Pride et al., 2004). Dans la littérature, 
e phénomène de relaxa-tion est généralement appelé WIFF pour � Wave-Indu
ed-Fluid-Flow � en anglais. Dans
e 
as de �gure, l'utilisation d'un �uide e�e
tif est inappropriée et les deux phases �uidesdoivent être 
onsidérées séparément. Devant l'iné�
a
ité de la théorie de Biot à prédirel'atténuation mesurée dans les ro
hes 
onsolidées et partiellement saturées, de nombreuxauteurs ont proposé d'expliquer l'atténuation des ondes P en 
onsidérant 
et e�et de � pat-
hy saturation �.Ainsi, White (1975), Johnson (2001) et Pride et al. (2004) proposent d'expliquer les
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e de pat
hs de gaz sphériques etrépartis périodiquement. Les résultats obtenus par 
es trois modèles sont équivalents. Ré-
emment, une répartition aléatoire ou fra
tale de 
es pat
hs a été 
onsidérée (Toms et al.,2006, 2007; Müller et al., 2008). Tous 
es modèles ont une 
ara
téristique 
ommune : lataille des pat
hs d'air doit être mésos
opique, 
'est à dire plus grande que la taille des poreset plus petite qu'une longueur d'onde. On peut alors parler de �ux mésos
opique.A�n de déterminer pour quelles tailles d'hétérogéneités un modèle de pat
hy satura-tion est adéquat, il est intéressant d'utiliser l'appro
he de Dutta & Ode (1979) qui in
lutle modèle de sphères de White (1975) dans la théorie de Biot. Comme le pré
ise Mulleret al. (2010), 
e modèle est l'un des plus utilisés pour interpréter les mesures obtenuesdans des ro
hes partiellement saturées et pour véri�er les résultats d'autres modèles oude simulations numériques. L'équilibrage de pression interstitielle est un pro
essus dyna-mique pouvant être dé�ni par une 
onstante de di�usion Dp et un temps 
ara
téristiqued'équilibrage τc :
τc =

x2

4Dp
ave
 Dp =

k0

ηw
Kw (I.42)où x est la distan
e limite au dessus de laquelle la pression de pore doit s'équilibrer pour
ompresser les pat
hs d'air. Pour des po
hes d'air sphériques (�gure I.12), x peut êtreexprimé en fon
tion du rayon du pat
h Rp et de la saturation en gaz Sg (White, 1975) :

x = Rp(S
−1/3
g − 1) (I.43)Le 
omportement du modèle de pat
hy saturation est déterminé par la valeur de G,paramètre de di�usion sans dimension dé�ni par le produit du temps de relaxation τc etde la fréquen
e f en Hertz (Gist, 1994) :

G = fτc =
fηwR

2
p

4k0Kw
[S−1/3

g − 1]2 (I.44)Quand G ≪ 1 , le modèle de pat
hy saturation est équivalent au modèle de �uidee�e
tif. Pour G ≫ 1, l'équilibre des pressions n'intervient jamais. C'est le 
omportementintermédiaire entre 
es deux limites que les modèles de pat
hy saturation mettent en évi-den
e. Les 
onditions pour obtenir une faible valeur de G sont une fréquen
e basse, unefaible vis
osité, un faible rayon de pat
hs et une forte perméabilité. La �gure I.13 représentela valeur de G pour le sable dont les propriétés sont dé�nies dans le tableau I.1 en fon
tionde la fréquen
e (f < 104Hz) et de la saturation en eau.On peut 
onstater que les valeurs les plus fortes de G se situent à hautes fréquen
eset à saturations élévées. Ce
i est logique 
ar plus la longueur d'onde sera petite (hautesfréquen
es) et les pat
hs de gaz éloignés les uns des autres (x augmente ave
 la saturationen eau), plus le phénomène de �ux mésos
opique aura de 
han
e de se produire. Seules des



Chapitre I. Appro
he théorique 25

Fig. I.12 � Modèle de White (1975) 
onsidérant le milieu partiellement saturé par un ensemblede po
hes d'air (en blan
) représentés sous forme de sphère pris dans une matri
e saturé en eau(en bleu). Le volume élémentaire utilisé dans le modèle est une sphère saturée en gaz de rayon Rp,
omprise dans une sphère saturée en eau
x 10n

Fig. I.13 � Evolution du paramètre G en fon
tion de la fréquen
e et de la saturation en eaupour le sable dé�ni au tableau I.1 ave
 k = 10−11m2 et ηw = 10−3Pa.s. L'exposant n (ordre degrandeur de G) est égale à −7 pour un rayon de pat
he Rp ≃ 20µm, n = −3 pour Rp ≃ 2mm,
n = 0 pour Rp ≃ 20cm
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entimètres) pour-raient 
onduire à un e�et de pat
hy saturation dans la gamme de fréquen
e d'exploration.Dans les milieux poreux naturels de subsurfa
e, de telles dimensions d'hétérogénéités sontpeu envisageables, les pro
essus d'é
oulement de �uides étant très lents et favorisant unerépartition homogène des �uides (Gist, 1994). Pour un milieu moins perméable et/ou saturépar un mélange de �uide très visqueux (non représenté i
i), la présen
e d'hétérogénéitésde quelques mm à quelques cm su�rait pour obtenir une relaxation due au phénomène depat
hy saturation pour f < 10kHz.4.1.3 Vitesse des ondes P : un premier indi
ateur de la distribution des �uidesEn géophysique d'exploration, la mesure de vitesse peut permettre de déterminer s'il estné
essaire d'utiliser un modèle de pat
hy saturation pour l'interprétation de l'atténuationdes ondes P. Les relations de Gassmann sont sans doute les plus utilisées par les géophysi-
iens pour dé
rire la variation de vitesses des ondes P ave
 la saturation, et 
orrespondent àla limite basses-fréquen
es de la théorie de Biot où la dispersion des vitesses est négligeable.L'expression de la vitesse des ondes P est alors donnée par :
VP =

√
KU (Sw) + 4µ/3

ρ(Sw)
(I.45)Dans l'expression de KU dé�nie en I.12 intervient le module d'in
ompressibilité du�uide Kf . Comme expliqué en 4.1, l'équation de Wood peut être utilisée pour détermi-ner le module du �uide e�e
tif (limite de Biot-Gassmann-Wood). La limite de validité del'équation de Wood 
orrespond aux fréquen
es où l'e�et de pat
hy saturation devient do-minant. Pour le 
as opposé à la limite de Biot-Gassmann-Wood (BGW), les hétérogénéitésde �uides sont trop grandes par rapport à la longeur d'onde pour que l' équilibrage despressions intersti
ielles soit possible. KU dans l'équation I.45 est rempla
é par le modulenon drainé KH donné par le théorème de Hill (1964) :

1

KH + 4µ/3
=

Sw

KUw + 4µ/3
+

1 − Sw

KUg + 4µ/3
(I.46)ave
 KUw et KUg les modules non drainés donnés par les relations de Gassmann pour lemilieu poreux totalement saturé d'eau ou de gaz. De manière 
on
eptuelle, on peut dire quel'onde sismique �voit� deux milieux poreux distin
ts saturés de deux �uides di�érents. Cettelimite est appelée Biot-Gassmann-Hill (BGH) ou limite sans é
oulement (�no �ow limit�).Entre 
es deux extrèmes, le terme de pat
hy saturation est alors utilisé pour dé
rire un
omportement intermédiaire. La �gure I.14 représente 
es deux limites pour le sable dé�niau tableau I.1. Un saut de vitesse important est obtenu pour les plus fortes saturations, oùla vitesse �BGH� peut atteindre, autour de 95% de saturation en eau, plus de trois fois lavaleur de la vitesse �BGW�.
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Fig. I.14 � Limite BGW (ligne noire solide) et limite BGH (ligne noire pointillée) de la vitessedes ondes P pour le sable dé�ni au tableau I.14.2 Inélasti
ité du 
onta
t grain-à-grainAu passage d'une onde sismique, la dissipation de l'énergie a lieu, non seulement dansle �uide (atténuation de Biot) mais également au 
onta
t grain à grain. Cette zone de
onta
t est généralement modélisée par un phénomène de relaxation vis
oélastique qui, àla di�éren
e du 
omportement élastique, n'a pas une déformation instantanée en réponse àune 
ontrainte. Un rappel du prin
ipe de vis
oélasti
ité appliqué à la propagation d'ondeest faite dans 
ette partie et s'inspire de Bourbié et al. (1986) et Bor
herdt (2009). Unmodèle vis
oélastique est ensuite dé
rit en 4.2.2 a�n de dé
rire l'inélasti
ité du 
onta
tgrain à grain.4.2.1 Généralités sur la théorie vis
oélastiquePour introduire la notion de vis
oélasti
ité, 
onsidérons le 
as simple d'un milieu àune dimension. Pour le 
as élastique, la déformation est instantanée et la relation entre
ontrainte σ et déformation ε est donnée par σ = Eε, ave
 E est le module d'Young.Lorsque le milieu est 
onsidéré 
omme vis
oélastique, la réponse est di�érée en temps, etles relations 
ontraintes/déformations sont données par :
σ = Ω ∗ ∂ε

∂t
et ε = Γ ∗ ∂σ

∂t
(I.47)où Ω et Γ sont appelées fon
tions de relaxation et de �uage et le symbole � ∗ � indique unproduit de 
onvolution. Reportées dans le domaine fréquentiel, sa
hant que la transforméede Fourier d'un produit de 
onvolution est le produit des transformées de Fourier, les deuxéquations I.47 deviennent :

σ̂(ω) = M(ω)ε̂(ω) et ε̂(ω) = J(ω)σ̂(ω) (I.48)
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omplexes et 
orrespondent respe
tivement, au module de relaxation et àla 
omplaisan
e de �uage. Le symbole � ̂ � représente la transformée de Fourier. M(ω) et
J(ω) sont dé�nis par :






M(ω) =
∫
−∞

+∞

∂Ω

∂t
eiωtdt

J(ω) =
∫
−∞

+∞

∂Γ

∂t
eiωtdt

(I.49)Considérons maintenant le problème de la propagation sismique à une dimension. Dansun milieu élastique, l'expression de la vitesse de phase d'une onde plane est dé�nie par :
V =

√
E

ρ
(I.50)La vitesse est indépendante de la fréquen
e et l'onde n'est pas atténuée. L'analogie ave
un milieu vis
oélastique linéaire peut se faire dire
tement en remplaçant E par le module

M(ω) 
omplexe, 
e qui implique une dispersion et une atténuation de l'onde :
V (ω) =

√
ℜ[M(ω)]

ρ
(I.51)Dans le 
ontexte des théories vis
oélastiques, l'inverse du fa
teur de Qualité peut être dé�nipar (Tonn, 1991) :

Q−1(ω) =
ℑ[M(ω)]

ℜ[(M(ω)]
(I.52)A�n de dé�nir le module M(ω), il est possible d'exprimer le 
omportement vis
oélastiquedu milieu par des modèles rhéologiques plus ou moins simples, 
onstitués par l'assemblagede deux modèles élémentaires : le ressort qui dé
rit la part d'élasti
ité du matériau etl'amortisseur qui représente le 
omportement visqueux (�gure I.15). Pour le ressort, larelation 
ontrainte/déformation est donnée par l'élasti
ité de Hooke. Pour l'amortisseur
ette relation est :

σ = η ∗ ∂ε
∂t

(I.53)Reportée dans le domaine fréquentiel, 
ette relation montre que M(ω) = iωη pour unmilieu totalement visqueux. En appliquant l'expression I.52, 
ela implique que Q−1 estin�ni 
ar au
une énergie n'est emmagasinée et restaurée, don
 la dissipation d'énergie esttotale.Lorsque l'on souhaite 
ara
tériser le 
omportement vis
oélastique d'un solide, le modèlede Zener, dit également � standard �, est 
ouramment employé. Ce modèle est 
onstituéd'un ressort E1 et d'un amortisseur en parallèle η1, et d'un deuxième ressort en série
E2 (�gure I.16), dé�nissant un module 
omplexe M(ω) équivalent dé�nie par (Bor
herdt,
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Fig. I.15 � Modèles élémentaires rhéologiques : a) Ressort b) Amortisseur

Fig. I.16 � Représentation rhéologique du modèle vis
oélastique de Zener2009) :
M(ω) = Mr

1 + iωτε
1 + iωτσ

(I.54)ave
 Mr le module élastique relâ
hé pouvant être apparenté au modèle élastique 
lassique.Les deux paramètres τε et τσ sont dé�nis par :
τε =

η1

E1
et τσ =

η1

E1 + E2
(I.55)

τε est appelé � temps de relaxation de la déformation � et 
orrespond à une expérien
e au
ours de laquelle on impose une 
ontrainte 
onstante en observant la déformation (essai de�uage). τσ est appelé temps de relaxation de la 
ontrainte et 
orrespond à une expérien
eau 
ours de laquelle on impose une déformation 
onstante en observant la relaxation de la
ontrainte à imposer pour maintenir 
ette déformation 
onstante (essai de relaxation).La �gure I.17 représente le fa
teur de qualité et la vitesse de phase pour Mr = 1GPa,
τε = 2.10−4s et τσ = 1.10−4s. L'atténuation est étroitement reliée à la dispersion pourlaquelle la plus forte valeur de Q−1 est obtenue à une fréquen
e 
ara
téristique ωz 
or-respondant à la pente maximale de la 
ourbe de dispersion. Cette fréquen
e, égalementappelée fréquen
e 
entrale ou fréquen
e de relaxation, est dé�nie pour le modèle de Zenerpar :

ωz =
1√
τετσ

(I.56)Pour le 
as à deux et trois dimensions, la démar
he reste la même. En appliquant leprin
ipe de 
orrespondan
e dé�ni par Bland (1960), 
haque module élastique peut être
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Fig. I.17 � Vitesse (en bleu, ligne solide) et atténuation (en vert, ligne pointillée) obtenues ave
le modèle de Zener unidimensionnelidenti�é par un module vis
oélastique équivalent dans l'équation des ondes sismiques. Lamatri
e du milieu poreux étant 
onsidérée élastique dans la théorie de Biot, une appro
heporo-vis
o-élastique est alors possible.4.2.2 Fri
tion intergranulaireComme 
ela a été évoqué pré
edemment, lorsqu'une onde sismique traverse un milieunon 
onsolidé, une dissipation d'énergie intervient au niveau de la zone de 
onta
t entredeux grains (Biot, 1962a; Walsh, 1966; Stoll & Bryan, 1970; Du�aut et al., 2010). Cetteperte d'énergie est attribuée selon 
es auteurs à une fri
tion grain-à-grain lors du passagede l'onde, indépendante de la fréquen
e mais dépendante du taux de 
ontrainte (Walsh,1966). En dessous d'une valeur seuil de déformation, le glissement des grains ne peut seproduire. Ainsi, pour que 
e phénomène soit réellement signi�
atif, quelques 
onditionsparti
ulières doivent être réunies. D'une part, les amplitudes de déformation en sismiqueétant très faibles, un réarrangement des grains n'est possible que lorsque la matri
e n'estpas 
imentée. Les pertes par fri
tion ne sont généralement pas 
onsidérées dans les ro
hes
onsolidées (Winkler & Plona, 1982). D'autre part, même pour les milieux non 
onsoli-dés, 
e phénomène ne peut être signi�
atif que sous faible pression de 
on�nement. Ainsi,
omme l'expliquent Du�aut et al. (2010), le milieu peut être visualisé 
omme un empile-ment de sphères lisses (�slip limit� du modèle de Walton, 
f. 2.2.2), 
e qui implique une trèsfaible résistan
e mé
anique de la matri
e. L'atténuation sismique générée par 
ette �zonede faiblesse� du milieu étant 
onsidérée indépendante de la fréquen
e, elle ne peut êtremodélisée par le modèle de Zener dé
rit en 4.2.1. Pour rendre 
ompte de 
ette dissipationd'énergie importante dans les sédiments marins, Stoll & Bryan (1970) proposent de dé�nir
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he théorique 31Paramètres Notations ValeursGrain Densité ρ(kg.m−3) 2690Module d'in
ompressibilité KS(Pa) 36.109Module de 
isaillement µS(Pa) 44.109Eau Densité ρf (kg.m−3) 1023Module d'in
ompressibilité Kf (Pa) 2.395.109Vis
osité ηf (Pa.s) 1.05.10−3Sable Porosité φ 0.385tortuosité γ0 1.35permeabilité k0(m
2) 2.5−11Module d'in
ompressibilité KD(Pa) 4.36.107Module de 
isaillement µ(Pa) 2.92.107Tab. I.2 � Tableau de paramètres utilisés pour la �gure I.18, 
orrespondant à un sable �n quart-zeux, d'après Bu
hanan (2005)les modules de la matri
e K∗

D et µ∗ 
omplexes tels que :
KD* = KD(1 + iQ−1

KD
) et µ* = µ(1 + iQ−1

µ ) (I.57)ave
 respe
tivement QKD
et Qµ les fa
teurs de qualité dilatationels et tangentiels. En ap-pliquant les relations de Gassmann dé�nies en 2.2.1, les modules poroélastiques H, M et

C deviennent également 
omplexes. Cette appro
he, souvent appelée modèle de Biot-Stoll,est très utilisée dans le domaine de la géophysique marine (Bu
hanan, 2005; Kimura, 2007).La �gure I.18 est un exemple d'appli
ation du modèle de Biot-Stoll pour un sédiment ma-rin saturé dont les propriétés sont dé�nies en I.2. Deux valeurs de QK et Qµ sont 
hoisies.Le premier 
ouple de valeurs (QKD
= 65 et Qµ = 50) 
orrespond aux fa
teurs de qualité
hoisis par Bu
hanan (2005). Le deuxième, QKD

= 6.5 et Qµ = 5, 
orrespond à une atté-nuation vis
oélastique 10 fois plus importante. Dans le modèle �nal, QKD
et Qµ 
ontr�lentle dé
alage en amplitude de la 
ourbe d'atténuation Q−1

P tandis que la part d'atténuationfréquentiellement dépendante est elle dé�nie par le modèle de Biot. L'in�uen
e du modèlevis
oélastique n'est signi�
ative qu'à basses-fréquen
es alors que l'atténuation des ondes Pdans la bande du kHz est prin
ipalement 
ontr�lée par le modèle initial de Biot.Turgut (1991) a noté que la formulation de Stoll ne satisfaisait pas les relations deKramers-Kronig en terme de 
ausalité. En e�et, si la relation 
ontrainte/déformation est
onsidérée linéaire pour un milieu vis
oélastique, une atténuation supplémentaire devraits'a

ompagner d'une dispersion des vitesses (Mavko et al., 1998), 
e qui n'est pas le 
asdans le modèle de Stoll & Bryan (1970) 
ar KD et µ sont fréquentiellement indépendants.Keller (1989), Pham et al. (2002) ou en
ore Hefner & Williams (2006) proposent, pour
ompenser 
ette la
une, d'utiliser le modèle à Q-
onstant (Kjartansson, 1979) où KD et µ
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Fig. I.18 � Modèle de Biot-Stoll appliqué à un sédiment marin sableux dé�ni dans le tableau I.2ave
 a) QKD
= 65 et Qµ = 50 et b) QKD

= 6.5 et Qµ = 5
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KD* = KD

(
i
ω

ω0

)2γKD ave
 γKD
=
atan(Q−1

KD
)

π

µ* = µ

(
i
ω

ω0

)2γµ ave
 γµ =
atan(Q−1

µ )

π

(I.58)ave
 ω0 la fréquen
e de référen
e du modèle à Q-
onstant. Ce modèle permet de 
on
ilierun fa
teur de qualité indépendant de la fréquen
e identique à la formulation de Stoll et unedépendan
e fréquentielle des modules 
omplexes KD et µ. Pour des milieux non 
onsolidés,sous faible pression de 
on�nement et de granulométrie uniforme, il est possible d'utiliserle modèle de Walton pour estimer une valeur de KD, où µ = 3/5KD (
f. se
tion 2.2.2). Dela même manière, Qµ peut également être relié à QKD
par un rapport 3/5.Ainsi, 
e modèle ne né
essite que deux paramètres à dé�nir, ω0 et QKD

. Il est impor-tant de pré
iser que dans 
e modèle la vitesse 
roit linéairement ave
 la fréquen
e jusqu'àl'in�ni, 
e qui n'est pas physiquement plausible. L'utilisation du modèle à Q-
onstant doitné
essairement être 
ontrainte à un intervalle de fréquen
e pré
is. La dispersion due auphénomène de fri
tion intergranulaire est alors uniquement prise en 
ompte pour la bandede fréquen
e dans laquelle les mesures sont obtenues. Cette limite est dé
rite par la relationsuivante :
1

πQ

∣∣∣∣ln
ω

ω0

∣∣∣∣ ≪ 1 (I.59)Pour satisfaire 
ette relation, ω0 peut être 
hoisie 
omme étant la fréquen
e maximalede la gamme fréquentielle explorée. Il est à noter également que Liu et al. (1976) ontproposé avant Kjartansson (1979) un modèle vis
oélastique similaire en juxtaposant surune large bande fréquentielle plusieurs modèles de Zener. Le résultat 
onduit à un fa
teurQ quasiment 
onstant (modèle NCQ, �Nearly-Constant-Q�), équivalent au modèle à Q-
onstant pour Q > 10 (Bourbié et al., 1986). Le modèle à Q-
onstant est en fait une limitedu modèle NCQ, 
onstruit à partir d'un ensemble in�ni de modèles de Zener.4.3 Modèle poro-vis
o-élastiqueLa mise en 
ommun de tous les phénomènes 
ités nous amène à dé�nir un modèle poro-vis
o-élastique permettant d'appréhender la vitesse de phase et l'atténuation d'un milieunon 
onsolidé partiellement saturé. La �gure I.19 présente l'évolution de VP et de Q−1
P des
omposantes vis
oélastique et poroélastique de 
e modèle, en fon
tion de la fréquen
e et lasaturation, pour le sable dé�ni au tableau I.2. Le modèle vis
oélastique utilisé est le modèleà Q-
onstant et les valeurs de QKD

et Qµ sont identiques à 
elles utilisées pour la �gureI.18 b, représentative d'un milieu trés atténuant. L'in�uen
e de la fri
tion sur l'atténuation(Q−1
P ) est faible à saturation totale en 
omparaison ave
 l'atténuation de Biot tandis que
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omposante vis
oélastique est majoritaire (envi-ron 5 à 15 fois plus grande).La �gure I.19 montre également la dispersion de vitesse des ondes P obtenue en utilisantle modèle à Q-
onstant et le modèle de Biot. A saturation totale, la dispersion des vitessespour le modèle vis
oélastique est négligeable (< 1%) et justi�e l'appro
he de Stoll de
onsidérer KD et µ fréquentiellement indépendants pour des sédiments marins saturés. Au
ontraire, pour une large gamme de saturation (0 à 95%), la dispersion vis
oélastique estmajoritaire (jusqu'à 25% et inférieure à 5% pour le modèle de Biot). On peut 
on
lure quesur une large plage de saturation, la dispersion due au �uide est négligeable en 
omparaisonave
 la dispersion vis
oélastique. L'atténuation est sensible à la présen
e des �uides maisreste majoritairement in�uen
ée par la 
omposante vis
oélastique.5 Con
lusionsLa propagation des ondes sismiques dans les milieux poreux est un phénomène très 
om-plexe. En se basant sur la théorie de Biot, nous proposons un modèle poro-vis
o-élastiqueadapté aux milieux homogènes, isotropes, non 
onsolidés et partiellement saturés. De nom-breux auteurs envisagent la fri
tion intergranulaire 
omme un phénomène de relaxationimportant dans les milieux non 
onsolidés. Les géophysi
iens étudiant les sédiments ma-rins ont 
onsidéré la fri
tion suivant di�érentes appro
hes et le modèle à Q-
onstant paraîtêtre le plus adapté pour dé
rire 
e phénomène. Il peut être vu 
omme un modèle d'ajus-tement, permettant de 
onsidérer par la suite d'autres mé
anismes de relaxation qui nousintéressent d'avantage. Ces mé
anismes sont dans notre 
as 
eux liés à la saturation par-tielle du milieu : le phénomène de relaxation de Biot (é
oulement ma
ros
opique) et depat
hy saturation (é
oulement mésos
opique). Selon la mobilité du �uide, l'amplitude de
es phénomènes peut varier de manière signi�
ative dans la gamme fréquentielle d'explo-ration (< 10kHz). Pour un sable non 
onsolidé et partiellement saturé en eau et en air, lemodèle poro-vis
o-élastique �nal prédit une atténuation et une dispersion maximale autourde quelques kHz.
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Fig. I.19 � Atténuation des ondes P pour a) le modèle à Q-
onstant , b) le modèle de Biot, 
) lemodèle poro-vis
o-élastique, en fon
tion de la saturation en eau et de la fréquen
e. Dispersion desondes P pour d) le modèle à Q-
onstant e) le modèle de Biot, f) le modèle poro-vis
o-élastique, enfon
tion de la saturation en eau et de la fréquen
e
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Chapitre IIMise en pla
e d'un dispositifexpérimental de monitoring sismiqued'un sable partiellement saturéDepuis les travaux de Biot, de nombreux développements théoriques visant à relierpropriétés sismiques et paramètres hydrogéologiques o�rent de nouvelles perspe
tives àl'interprétation de données sismiques (Pride, 2005). La di�
ulté a
tuelle est de proposerdes mesures expérimentales similaires aux mesures de terrains permettant d'analyser dansdes 
onditions 
ontr�lées la validité de 
es théories (Muller et al., 2010).1 Etat de l'art expérimental1.1 Te
hniques expérimentales de mesures des vitesses et des atténua-tionsTrois grandes 
atégories de mesures sont répertoriées par Bourbié et al. (1986) et 
orres-pondent en
ore aujourd'hui à la grande majorité des résultats expérimentaux disponiblesdans la littérature. Les prin
ipales 
ara
téristiques de 
es méthodes sont indiquées dans letableau 1.1.La méthode utilisant la propagation d'ondes ultrasonores est parti
ulièrement intéres-sante 
ar elle reproduit les phénomènes de propagation qui ont lieu en exploration géo-physique. Relativement fa
ile à mettre à oeuvre puisqu'elle ne né
essite qu'une paire detransdu
teurs émetteur/ré
epteur et un é
hantillon de quelques 
entimètres, 
e type demesure présente néanmoins le désavantage d'explorer un domaine fréquentiel totalementdi�érent de 
elui utilisé sur le terrain. Pour éviter le problème du 
hangement d'é
helle,deux autres méthodes de laboratoire, dites indire
tes, sont utilisées dans la gamme de fré-quen
e sismique à sonique. Il s'agit de la barre résonnante et de la mesure du déphasage
ontrainte-déformation. Pour la première méthode, le prin
ipe est de soumettre une barrede ro
he homogène à une ex
itation harmonique et d'observer la résonnan
e du matériau à37



Chapitre II. Dispositif expérimental 38Méthodes Types demesures Gammefréquen-tielle Analogieave
 ter-rain Pré
ision- mesure
VP

Pré
ision- mesure
QPBarre réson-nante Vibrations(ondes sta-tionnaires) QuelqueskHz Di�
ile 1% sauf enmilieu trèsatténuant 5% pour
3 < QP <
100Transmissionultrasonique Propagationd'ondes devolume Plusieurs
entainesde kHz àquelques

MHz

diagraphiea
oustique,log sonique,sismiquepuits àpuits, VSP
1 à 2% dépend deQ - meilleurpré
ision(10%) pour

5 < Q < 50Mesure dire
tede la phase Déphasage
ontrainte-déformation Jusqu'àquelques
entainesde Hz Di�
ile 1 à 2% 5% pour
Q ≃ 20Tab. II.1 � Tableau regroupant les prin
ipales 
ara
téristiques des trois prin
ipales méthodes demesure de vitesse et d'atténuation en laboratoire, adapté de Bourbié et al. (1986)di�érentes fréquen
es. Le prin
ipal in
onvénient de 
ette méthode est l'utilisation d'ondesstationnaires qui ne rendent pas 
ompte de l'e�et de propagation. Suivant les fréquen
es
onsidérées (
ontr�lées par la longueur de la barre) et l'atténuation du milieu, les mesuresde vitesses et d'atténuation ne sont pas toujours transposables au mode 
ompressionelde l'onde P. La dernière méthode, la mesure du déphasage 
ontrainte-déformation, per-met de quanti�er la vitesse de phase et l'atténuation à des fréquen
es inférieures au kHz.Une 
ontrainte sinusoidale est appliqué sur un é
hantillon et le taux de déformation quien résulte est mesuré. Le rapport 
ontrainte/déformation donne les modules élastiquessuivant l'axe de la 
ontrainte (
isaillante ou longitudinale). La di�éren
e de phase entrela 
ontrainte et la déformation permet d'estimer l'atténuation. La di�
ulté majeure estde provoquer de très faibles déformations analogues à 
elles qui a

ompagnent une ondesismique en exploration. La pré
ision requise pour mesurer 
es faibles déformations 
om-plexi�e grandement la mise en oeuvre de 
e type de méthodes (Bourbié et al., 1986; Batzleet al., 2006).1.2 Vitesses des ondes PLa dépendan
e des vitesses d'ondes P vis-à-vis de la saturation a été fréquemment étu-diée en laboratoire aux fréquen
es ultrasoniques. Domeni
o (1977) a été l'un des premiersà mettre en avant le r�le de la distribution des fuides sur les vitesses d'ondes P en réalisantdes mesures à des fréquen
es ultrasoniques sur des é
hantillons de sables non 
onsolidés.En utilisant la limite basses-fréquen
es de la théorie de Biot (limite BGW), 
et auteur noteun 
omportement similaire entre le modèle et les données expérimentales jusqu'à une satu-ration en eau pro
he de 85%. Au-delà de 
ette saturation, une augmentation des vitesses
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Fig. II.1 � Vitesses des ondes P en fon
tion de la saturation obtenues à 50kHz pour deux modesde saturation di�érents, imbibition par dépréssurisation, et drainage par sé
hage de l'é
hantillonde grès (Cadoret et al., 1995)est mesurée alors que le modèle ne prédit une augmentation qu'à partir de 95% de satu-ration. Cette observation est attribuée à une répartition hétérogène des �uides à l'é
hellemi
ros
opique. Avant les travaux de Domeni
o, Gregory (1976) avait également montréque dans la bande de fréquen
es ultrasoniques (0.5MHz et plus), la relation entre vitesseet saturation est plus 
omplexe qu'à basses-fréquen
es et dépend du type de ro
he. Cesrésultats re�ètent la di�
ulté à faire 
orrespondre des mesures obtenues à basses et hautesfréquen
es. Depuis, de nombreux auteurs ont étudié l'impa
t des hétérogénéités de �uidessur les vitesses ultrasoniques (Murphy, 1984; Gist, 1994; Mavko & Nolen-Hoeksema, 1994;Walsh, 1995; Le Ravale
 et al., 1996; King et al., 2000). Cadoret et al. (1995) montrent quepour un même taux de saturation, un é
hantillon de ro
he peut présenter di�érentes va-leurs de vitesse d'ondes P (�gure II.1). A partir de tomographies par rayons-X, ils observentque lorsque l'é
hantillon est imbibé d'eau par dépressurisation alors il y a distribution ho-mogène de l'air et de l'eau. Au 
ontraire lorsque l'é
hantillon est sé
hé 
ette distributiondevient hétérogène et les vitesses d'onde P sont plus élevées (�gure II.2). Plus ré
emment,Lebedev et al. (2009) ont également montré un e�et de pat
hy saturation sur les vitessesd'onde P d'un grès à fréquen
es ultrasoniques.George et al. (2009) ont e�e
tué des mesures sur un sol non 
onsolidé, hétérogène et
ompa
té. Un intérêt majeur de 
ette étude est l'utilisation d'une fréquen
e d'ex
itationplus basse (20kHz), et don
 un é
hantillon de plus grande taille (10cm de hauteur et dediamètre). Une augmentation de la vitesse à fortes saturations (Sw > 70%) est observéependant le drainage alors que la vitesse dé
roit ave
 l'augmentation de saturation parimbibition. L'e�et de pat
hy saturation est i
i aussi 
lairement mis en éviden
e. Cependant,
ette fréquen
e d'ex
itation semble en
ore trop haute pour a�rmer qu'un tel phénomène
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Fig. II.2 � Tomographies rayons-X, pour deux saturation Sw = 61% et Sw = 92% d'un é
hantillonde grès montrant l'impa
t du mode de saturation sur la répartition de l'air (en blan
) dans l'espa
eporale (Cadoret et al., 1995)puisse se produire à des fréquen
es plus basses, autour du kHz. En e�et, George et al.(2009) ne notent au
une di�éren
e entre drainage et imbibition pour des mesures obtenuesà 20kHz sur un é
hantillon de limons. Pour Sw > 90%, seules des données pour le drainagesont disponibles et montrent une augmentation brutale des vitesses. Dans le 
as du limon,la limite de saturation homogène (BGW) semble en
ore valide sur une large plage desaturation, 
e qui tend à 
on�rmer que le phénomène de pat
hy saturation est prépondérantà hautes fréquen
es (≫ 20kHz) et à fortes saturations (Sw > 0.7− 0.9). Auparavant, Gist(1994) avait déjà évoqué le fait que les modèles de pat
hy saturation étaient plus adapatésà une analyse des mesures à fréquen
es ultrasoniques.Les mesures en dessous de 10kHz montrent un 
omportement des vitesses plus 
om-plexe. Batzle et al. (2006) ont mesuré sur des é
hantillons de grès et de 
al
aire des vitessesà basses-fréquen
es (méthode déphasage 
ontrainte-déformation) et hautes fréquen
es ave
la méthode de transmission ultrasonique (�gure II.3). Jusqu'à 2500Hz, le 
omportementdes vitesses est similaire à la limite BGW (nommée �Gassmann� sur la �gure) tandis queles mesures ultrasoniques montrent 
lairement un e�et de pat
hy saturation. Ils reportentégalement une 
ourbe théorique de log sonique indiquant une transition entre le domainesismique et ultrasonique. Cependant, d'autres observations expérimentales montrent que
e phénomène de pat
hy saturation peut également être signi�
atif dans la gamme deplusieurs 
entaines de Hz à quelques kHz, 
orrespondant aux méthodes d'exploration enforage (Murphy, 1984; Cadoret et al., 1995). Les mêmes auteurs ont par ailleurs montré quedans 
ette gamme fréquentielle, l'augmentation des vitesses à fortes saturations en débutde drainage pouvait être 
orrélée à une forte augmentation de l'atténuation (Murphy, 1982;
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Fig. II.3 � Evolution de la vitesse des ondes P en fon
tion de la saturation pour di�érentsdomaines fréquentiels (Batzle et al., 2006). Seule la 
ourbe de log sonique ne 
orrespond pas à desmesures mais à un 
omportement théorique de la vitesse dans 
ette gamme de fréquen
e
Cadoret et al., 1998).1.3 Atténuation des ondes PUtilisant la méthode de la barre résonnante, Murphy (1982) mesure l'atténuation d'ondesextensionnelles dans des grès pour un bande fréquentielle 
omprise entre 300Hz et 14kHz.Un maximum d'atténuation est observé à 85% de saturation. En 
ompilant toutes les don-nées a
quises et en 
onvertissant l'atténuation extensionnelle en une atténuation d'onde P,Murphy (1982) fournit un diagramme de la relation saturation-fréquen
e-Q−1

P (�gure II.4).Toms et al. (2006) 
omparent 
es mesures expérimentales ave
 des modèles de pat
hy satu-ration (distribution périodique et aléatoire des hétérogénéités de �uides) qui permettent dereproduire la tendan
e de la 
ourbe fréquentielle de Q−1
P sans toutefois obtenir un niveaud'atténuation 
omparable (�gure II.5). Ave
 la même te
hnique, Yin et al. (1992) montrentune dépendan
e du mode de saturation (imbibition ou drainage) sur l'atténuation des ondesextensionnelles dans un grès, qu'ils relient à la distribution et à la taille des pat
hs d'airmésos
opiques dans la ro
he. Cadoret et al. (1998) montrent également le r�le du modede saturation sur l'atténuation des ondes extensionnelles dans di�érents 
al
aires pour desfréquen
es soniques. Seules les expérien
es de drainage permettent d'obtenir une augmen-tation signi�
ative du fa
teur de qualité en fon
tion de la saturation (rapport 1/5 entreles plus faibles et les plus fortes valeurs). Cette augmentation apparaît à forte saturation(Sw > 70%) et est également attribuée à la formation de pat
hs mésos
opiques.
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Fig. II.4 � Diagramme saturation-fréquen
e-Q−1

P réalisé à partir de données expérimentalesobtenues sur un grès ave
 la méthode de la barre résonnante (d'après (Murphy, 1982))

Fig. II.5 � Comparaison des données de Murphy (1982) pour Sw = 85% ave
 di�érents modèles depat
hy saturation : distribution périodique des pat
hs d'air (White,1975) et distribution aléatoire(modèles CRM 1D et 3D). Toms et al. (2006) 
on
luent que leurs modèles CRM, visant à mieuxdé
rire la réelle répartition des hétérogéités de �uides dans le milieu, sont plus adaptés que lesmodèles idéalisant les pat
hs d'air 
omme un ensemble périodique de sphères
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he expérimentale 
hoisiePour les ro
hes 
onsolidées, la fréquen
e de relaxation dans la théorie de Biot est si-tuée au-delà de 10kHz et rend 
e modèle inadapté pour dé
rire la plupart des résultatsexpérimentaux pré
édemment dé
rits. D'autre part, de nombreux auteurs ont proposé desmodèles théoriques pour dé
rire l'impa
t de 
es hétérogénéités de �uides sur la vitesse etl'atténuation des ondes P (
f. 
hapitre I). Au 
ontraire, pour les milieux non 
onsolidés,une forte permabilité (forte mobilité du �uide) dé
ale la fréquen
e de Biot vers les basses-fréquen
es, inférieures à 10kHz, et inversement pour l'e�et de pat
hy saturation. Dans detels milieux très perméables, on peut alors se demander si l'utilisation de la théorie de Biot
ombinée à un modèle de �uide e�e
tif serait su�sante pour expliquer le 
omportement dela vitesse et de l'atténuation.
Fig. II.6 � Spe
tre fréquentiel des mesures géophysiques de laboratoire et de terrain. La zone enpointillée 
orrespond à la gamme fréquentielle que nous souhaitons explorer dans notre expérien
eNotre appro
he vise don
 à observer la propagation d'ondes P dans un sable non 
onso-lidé �n et homogène. Ce travail s'ins
rit dans la lignée des mesures ultrasonores, mais enexplorant des fréquen
es de l'ordre du kiloHertz permettant ainsi d'augmenter le rapportlongueur d'onde / taille des hétérogénéités de �uides. La �gure II.6 représente le spe
trefréquentiel des mesures géophysiques de laboratoire et de terrain. La zone en pointillés
orrespond à la gamme fréquentielle que nous souhaitons explorer dans notre expérien
e.La 
ontrepartie est bien sûr que la taille de l'é
hantillon devient importante pour observerune propagation de plusieurs longeurs d'ondes. Le sable 
hoisi favorise une vitesse d'ondesP très faible et don
 de 
ourtes longueurs d'ondes. Ainsi, un é
hantillon d'environ plu-sieurs dizaines de 
entimètres à un mètre su�t. La gamme fréquentielle sort égalementdes standards de transdu
teurs piézoéle
triques et né
essite le développement d'une sour
emé
anique spé
i�que.2 Dispositif et proto
ole de mesuresLe but de 
ette partie est de présenter le dispositif expérimental nous ayant permis demesurer l'onde P dire
te à des fréquen
es 
omprises dans la gamme du kHz. Le montageexpérimental est s
hématisé sur la �gure II.7 :
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onstitué d'un large 
ontainer en bois (110× 40× 50cm), 
ouvert de panneauxde mousse a
oustique (Strasoni
, Paulstra) sur 
haque fa
e, dont le but est de limi-ter les e�ets de bord 
omme la ré�exion d'ondes. Cette mousse a
oustique, de 3cmd'épaisseur, est 
omposée de résine de mélamine et 
onçue pour absorber les ondessonores dans la gamme du kHz.� Un volume de sable d'environ 0.12m3 est introduit à l'aide d'un tamis a�n de répar-tir le sable le plus uniformément possible, et d'éviter les hétérogénéités de 
ompa
tion.� Sur un 
�té, une plaque de granite est en 
onta
t ave
 le sable sans tou
her le 
ontai-ner. La sour
e a
oustique est un pendule (bille en inox) qui frappe la plaque degranite. De 
on
eption assez simple, 
ette sour
e a l'avantage d'être impulsionnelleet don
 présente un spe
tre très large bande, de 1kHz à 10kHz (
f. se
tion 2.3).� Neuf a

éléromètres et six sondes 
apa
itives de teneur en eau sont pla
és dans lesable, dans l'axe de la sour
e (17cm de profondeur). Un autre a

éléromètre est �xésur la plaque de granite a�n d'enregistrer le signal sour
e. Les signaux sismiques,é
hantillonés à 200kHz, sont enregistrés à l'aide d'une 
arte d'a
quisition 24 bits detype �PXI-4498� (National Instruments).Dans 
ette expérien
e, trois 
y
les d'imbibition et de drainage sont réalisés. L'eau utili-sée est de l'eau distillée, mise à l'équilibre par 
ir
ulation dans le sable pour atteindre unevaleur de 
ondu
tivité stable (117µS.cm−1). Pendant l'imbibition, l'eau est inje
tée parles piézomètres P2, P3 et P4, en appliquant un gradient de pression par l'installation duréservoir d'eau environ 50cm au dessus du 
ontainer. Le drainage s'e�e
tue à l'aide d'unepompe à eau 12V 
onne
tée aux puits P1, P3 et P5. La durée d'une imbibition ou d'undrainage dure plus d'une heure et l'é
oulement est su�samment lent pour 
onsidérer que lasaturation est 
onstante lors d'une séquen
e d'a
quisition sismique. Pour 
haque 
y
le im-bibition/drainage, le proto
ole de mesure 
onsiste à enregistrer 10 mesures sismiques pourune valeur moyenne de saturation (mesurée avant et après l'a
quisition sismique). La �gureII.8 montre un exemple de sismogrammes obtenus pour un tir lors du troisième drainage (àgau
he), et pour le se
ond a

éléromètre lors de 25 a
quisitions sismiques, 
orrespondantà une diminution de la saturation. La méthode d'extra
tion de la première arrivée est unequestion 
entrale qui sera dis
utée dans le 
hapitre suivant (
hapitre III).2.1 Propriétés du milieuLe milieu utilisé est une sable quasiment pur en sili
e (Si02 > 98%), provenant d'undép�t quaternaire exploité pour l'alimentation en eau potable, et extrait de la 
arrière deDuran
e (Lot-et-Garonne, 47) 
omme granulat. Ce sable possède une distribution granulo-
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Fig. II.7 � Représentation s
hématique du dispositif expérimental ave
 vue en transparen
e
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Fig. II.8 � Exemples de sismogrammes obtenus ave
 le dispositif expérimental pour un tir (àgau
he), et pour un a

éléromètre lors de 25 a
quisitions sismiques lors du troisième drainage (àdroite)
métrique unimodale, ave
 un diamètre moyen des grains égal à 249µm. La masse volumiquedes grains solides ρs varie entre 2635 et 2660kg.m−3. La porosité du milieu en 
onditionlâ
he (i.e, à pression atmosphérique) est de 0.4± 0.02, valeur estimée à partir de la mesurede la masse d'un é
hantillon totalement saturé en eau, puis du même é
hantillon se
 aprèspassage à l'étuve. La mesure de la perméabilité a été faite par une méthode de débits detype � Dar
y � 
onsistant à mesurer, le débit 
onstant pour di�érents gradients de 
hargeaux bornes de l'é
hantillon (
f. équation I.5). La perméabilité obtenue est de 1.02.10−11m2.Nous avons vu au 
hapitre I que la détermination des modules d'in
ompressibilité drai-nésKD et µ pouvait se faire de manière théorique en idéalisant le milieu 
omme un ensemblede grains sphériques. En appliquant le modèle de Walton (
f. 
hapitre I), le module d'in-
ompressibilité KD du sable dans notre expérien
e est estimé à 25.5MPa. En utilisant lalimite de sphères lisses 
orrespondant à un milieu lâ
he sous faible pression de 
on�ne-ment, µ est égal à 3KD/5 = 15.3MPa. Ces valeurs sont en a

ord ave
 
elles obtenuespar Rawls et al. (1992) pour di�érents types de sols super�
iels (tableau II.2). Le tableauII.3 regroupe les valeurs des di�érents paramètres dé�nissant le milieu poreux utilisé et les�uides saturants (eau et air).
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Type de sol Porosité KD (MPa) µ (MPa)Sable 0.437 35.3 13.3Sable limoneux 0.437 29.9 11.3Limon sableux 0.453 25.4 9.3Limon 0.463 17.6 6.3Limon argilo-sableux 0.398 23.8 9.1Limon argileux 0.464 13.7 5.7Argile sableuse 0.430 20.7 8Argile 0.475 4.5 2.4Tab. II.2 � Porosité et modules d'in
ompressibilité drainés KD et µ pour di�érentes textures desols, d'après Rawls et al. (1992)

Paramètres Notations (Unité) Valeurs CommentairesGrain diamètre dm(mm) 0.249 mesuré (par fournisseur)masse volumique ρ(kg.m−3) 2650 mesurée (par fournisseur)module d'in
ompressibilité KS(Pa) 36.109 sili
emodule de 
isaillement µS(Pa) 44.109 sili
eEau masse volumique ρw(kg.m−3) 998module d'in
ompressibilité Kw(Pa) 2.25.109vis
osité ηw(Pa.s) 1.10−3Gaz(air) masse volumique ρg(kg.m
−3) 1.2module d'in
ompressibilité Kg(Pa) 1.45.106vis
osité ηg(Pa.s) 1.10−5Squelette porosité φ 0.4 mesuréeperméabilité k0(m

2) 1.02.10−11 mesuréetortuosité γ0 1.75 équation I.4module d'in
ompressibilité KD(Pa) 25.5.106 équation I.15module de 
isaillement µ(Pa) 15.3.106 équation I.15Tab. II.3 � Tableau de paramètres dé�nissant le sable et les �uides utilisés dans l'expérien
e
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Fig. II.9 � A

éléromètre Bruel & Kjaer 4313 (à gau
he) et sensibilité spe
trale à droite (d'aprèsun do
ument Bruel & Kjaer)2.2 Capteurs sismiques et sondes de saturationLes a

eleromètres utilisés (IEPE, type 4313, Bruel & Kjaer) ont une sensibilité moyennede 500mV/g dans la gamme [0.1− 10]kHz et possèdent l'avantage d'être de très faible en-
ombrement (12.7mm de diamètre pour 15.65mm de hauteur). La dérive de sensibilité desa

éléromètres est négligeable, inférieure à 2% en amplitude et inférieure à 10° (0.1745 rad)pour la phase, pour des fréquen
es inférieures à 5kHz (�gure II.9). Un a

éléromètre �xésur la plaque de granite, de sensibilité 4mV/g, permet de 
ontr�ler la forme de l'impulsion.Les sondes de teneur en eau (WaterS
out SM 100 Soil Moisture Sensor, Spe
trum Te
h-nologies) sont des sondes 
apa
itives qui né
essitent d'être 
alibrées en fon
tion du milieuétudié. Ainsi un proto
ole de 
alibration, dé
rit en annexe A, est né
essaire a�n d'isolerla 
ontribution de l'eau dans les variations de permittivité diéle
trique. La sonde SM100est 
omposée de deux éle
trodes qui agissent 
omme un 
ondensateur, le sol étant l'isolantdiéle
trique entre 
es deux éle
trodes (�gure II.10). Le but premier d'un 
ondensateur estde sto
ker des 
harges éle
triques sur ses armatures lorsque l'on inje
te un 
ourant. Lesignal de sortie de 
e 
ondensateur dépend de l'e�
a
ité du sol à maintenir son r�le dediéle
trique et don
 de sa valeur de 
onstante diéle
trique ǫ. Ce paramètre adimensionel estlié à la permittivité diéle
trique, propriété physique qui dé
rit la réponse d`un milieu à un
hamp éle
trique. La 
onstante diéle
trique de l'eau libre est beau
oup plus élevée que 
ellede l'air ou de la matri
e solide, respe
tivement, 80 pour l'eau, 1 pour l'air et généralement
4 à 7 pour la partie solide. Si le 
ontenu en eau varie, le signal de sortie de la sonde seraproportionnel à 
ette modi�
ation de saturation en eau.2.3 Fon
tion sour
eLa fon
tion sour
e est un signal impulsionnel généré par l'impa
t d'une bille inox surune plaque de granite. La �gure II.11 représente la forme temporelle de 
e signal sour
e(à gau
he) et son spe
tre fréquentiel (à droite), maximum entre 1kHz et 10kHz. La re-
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Fig. II.10 � Sonde WaterS
out SM100. La zone de sensibilité est représentée en rouge
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Fig. II.11 � Signal sour
e (à gau
he) et son spe
tre fréquentiel (à droite).produ
tibilité de la sour
e est assurée en 
alibrant la hauteur de 
hute de la bille avantl'expérien
e. En 
al
ulant le spe
tre des signaux enregistrés au premier a

éléromètre (à
20cm de la sour
e), il est intéressant d'observer quelles fréquen
es sont transmises le longdu dispositif. La �gure II.12 présente le 
ontenu fréquentiel enregistré à la sour
e et aupremier a

éléromètre pour 
haque imbibition et drainage. Les tirs 
hoisis 
orrespondent àdes saturations quel
onques (entre 0.3 à 0.9). On peut observer que les fréquen
es au-dessusde 2kHz sont très atténuées quel que soit le mode de saturation. Le sable agit 
omme un�ltre passe-bas et seules les basses fréquen
es (< 2kHz) seront don
 sus
eptibles d'êtremesurées.2.4 Cartes de saturationLe monitoring de la saturation en eau Sw est réalisé pour les trois 
y
les d'imbibi-tion/drainage. Des 
artes de saturations sont obtenues par interpolation des mesures desondes de teneur en eau. La se
tion du dispositif, où sont lo
alisés les a

éléromètres et
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Fig. II.12 � Exemples de spe
tres fréquentiels de la sour
e sismique (en noir) et du signalenregistré au premier a

éléromètre (en rouge) pour 
haque imbibition et drainage



Chapitre II. Dispositif expérimental 51les sondes 
apa
itives, est maillée en 17 lignes (axe x) et 55 
olonnes (axe y). En utili-sant la methode d'interpolation de pondération inverse à la distan
e (PID) développée parShepard (1968), on obtient une 
arte de saturation pour 
haque a
quisition sismique en
al
ulant Sw à 
haque noeud de la grille (x,y) :
Sw(x, y) =

∑N
j=1

Swj(x, y)

hβ
j

∑N
j=1

1

hβ
j

(II.1)ave
 N le nombre de points où la saturation est 
onnue (noeuds o

upés par une sonde) et
hj =

√
(x− xj)2 + (y − yj)2. Plus le paramètre β est grand, moins les points de mesureséloignés ont d'in�uen
e sur les points interpolés. Après plusieurs tests, nous avons 
hoisiune valeur de 2 pour β, qui semble limiter les artéfa
ts d'interpolation et 
orrespond auxvaleurs typiquement utilisées (entre 1 et 3). Au 
ours de la première imbibition, la satura-tion est très hétérogène, mais une saturation assez homogène est obtenue pour les autres
y
les (�gure II.13). Cette remarque a son importan
e 
ar il est en e�et préférable, pourl'interprétation des données sismiques, d'obtenir une saturation équivalente du premier audernier a

éléromètre. Il est également important de noter qu'au
une fon
tion de lissagen'est utilisée et que le faible é
art de saturation mesuré entre 
haque sonde permet d'obte-nir une interpolation �able. La �gure II.14 montre les pro�ls de saturation au niveau desa

éléromètres pour les trois 
y
les. Une saturation quasiment homogène de 20 à 100cm(du premier au dernier a

éléromètre) est observée pour les deux derniers 
y
les. Pour 
esdeux 
y
les on peut dégager deux saturations résiduelles en eau et en air 
orrespondantrespe
tivement à 30% et 90% de saturation. La saturation totale n'est jamais atteinte etla gamme de saturation explorée est typique de la zone vadose.
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éléromètres pour les trois 
y
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orrespondant à des intervalles de temps de 30 min. Les a

éléromètres sontreprésentés par des 
arrés noirs pleins et les sondes 
apa
itives par des re
tangles
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Fig. II.14 � Pro�ls de saturation au niveau des a

éléromètres pour les trois 
y
les imbibi-tion/drainage, obtenus à partir des 
artes de saturation de la �gure II.13. La 
ourbe rouge re-présente une faible saturation en eau, la 
ourbe bleu une forte saturation et la 
ourbe verte unesaturation intermédiaire le long de la ligne de 
apteurs
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lusionsLe dispositif ainsi mis en pla
e permet d'enregistrer une onde préférentiellement 
om-pressive (onde P). L'antenne d'a

éléromètres posititionnée à in
iden
e nulle par rapportà l'impulsion sour
e, favorise l'enregistrement de l'onde dire
te. Le signal enregistré a un
ontenu spe
tral 
on
entré dans la gamme de [0.5−2]kHz. Ce dispositif permet égalementd'explorer des gammes de saturation de l'ordre de [0.3−0.9] ave
 une répartition homogènedes �uides dès lors qu'un premier 
y
le d'imbibition/drainage dit � d'homogénéisation �est a
hevé. L'extra
tion des informations relatives à la vitesse de phase et à l'atténuationest à présent 
onditionnée par l'utilisation d'une méthode de traitement du signal per-mettant d'isoler l'onde P dire
te. La méthode proposée dans le 
hapitre suivant utilise latransformée 
ontinue en ondelettes qui permet de dé
omposer le signal dans un domainetemps-fréquen
e propi
e à 
ette détermination.



Chapitre IIIAnalyse temps-fréquen
e d'un signalnon stationnaireLa 
on�guration de l'expérien
e dé
rite au 
hapitre pré
édent, favorise l'enregistrementde l'onde P dire
te. Cependant, 
omme pour tout enregistrement sismique de terrain, letrain d'ondes est parasité par d'autres arrivées. Il est alors né
essaire de di�éren
ier l'onde Pdire
te, par exemple en utilisant une représentation temps-fréquen
e permettant d'obtenirla 
omposition spe
trale (phase et amplitude) de 
haque arrivée. Dans la première partiedu 
hapitre, les formulations de deux transformées 
ouramment utilisées en géophysiquesont présentées : la transformée de Fourier à fenêtre (TFF) et la transformée en ondelettes
ontinue (TOC). Le 
hoix d'utiliser la TOC pour le traitement du signal sera justi�é par unemeilleure résolution temps-fréquen
e. Deux méthodes, utilisant la TOC pour déterminerla vitesse de phase et le fa
teur de qualité de l'onde P, sont présentées en deuxième partieet validées numériquement.1 Transformée de Fourier à fenêtre (TFF)1.1 Formulation généraleLa transformée de Fourier est un outil majeur en traitement du signal permettantd'obtenir le spe
tre fréquentiel de phase et d'amplitude d'un signal stationnaire. Soit unsignal temporel d'énergie �nie f(t), sa transformée de Fourier f̂ à la fréquen
e angulaire ωest dé�nie par :
f̂(ω) =

∫
∞

−∞

f(t)e−iωtdt (III.1)ave
 ω = 2πf où f est la fréquen
e en Hertz. La transformée de Fourier est obtenue en
orrélant f ave
 une sinusoïde e−iωt. Le support de e−iωt 
ouvrant tout l'axe réel, f̂(ω)dépend des valeurs de f à tous les instants t. Ainsi la transformée de Fourier ne permetpas une analyse lo
ale du signal 
e qui en fait un outil limité pour le traitement de signaux55
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e 56non stationnaires. En e�et, il est souvent utile de di�éren
ier plusieurs évènements dansun même signal mais il est impossible ave
 
ette méthode de séparer le 
ontenu spe
traldes di�érentes arrivées 
ohérentes.Gabor (1946), dont les travaux visaient à dé
rire des signaux sonores dans le plantemps-fréquen
e par des � atomes élémentaires �, est un des pionnier de l'analyse temps-fréquen
e. Ces atomes de Gabor, sont 
onstruits par translation d'une fenêtre h en tempset en fréquen
e :
hω,b(t) = h(t− b)e−iωt (III.2)La transformée de Fourier à fenêtre F (ω, b) (� Short Time Fourier Transform � enanglais) est obtenue par 
orrélation de la sinusoïde sur la partie de f séle
tionnée par
haque fenêtre :

F (ω, b) =

∫
∞

−∞

f(t)h(t− b)e−iωtdt (III.3)Le paramètre b est souvent 
hoisi égal au pas d'é
hantillonnage. La représentationtemps-fréquen
e du signal en amplitude et en phase est alors appelée spe
trogramme.La TFF peut s'appliquer ave
 plusieurs types de fenêtre (re
tangle, Hamming, Hanning,Bla
kman-Tukey, et
.) et est appelée transformée de Gabor lorque h est une gaussienne.Les atomes hω,b sont alors appelés fon
tions de Gabor, la fenêtre gaussienne h(t) étantdé�nie par :
h(t) = e−1/2(t2/σ2) (III.4)ave
 σ un paramètre �xe représentant la largeur (ou é
art-type) de la gaussienne.1.2 Résolution temps-fréquen
e : re
tangles d'HeisenbergPour toute analyse temps-fréquen
e, il est important de rappeler la notion d'in
ertitudeou d'indétermination faisant référen
e au théorème du même nom en mé
anique quantique.D'après 
e prin
ipe d'in
ertitude, l'énergie de hω,b ne peut être 
on
entrée en un point si-multanément en temps et en fréquen
e mais est étalée sur une surfa
e représentée par unre
tangle d'Heisenberg. Dé�nissant σf et σt respe
tivement 
omme l'é
art type de l'énergiede hω,b en fréquen
e |ĥω,b(ω)|2 et en temps |hω,b(t)|2, 
e re
tangle est 
entré en (ω, b), delargeur fréquentielle 2σω et de largeur temporelle 2σt (�gure III.1). Le théorème d'in
er-titude démontre que le produit σωσt doit être supérieur ou égal à 1/4π. La distributiongaussienne est une forme optimale de fenêtre 
ar le produit des é
arts types est exa
tementégal à 
ette valeur limite. On peut remarquer, que pour tous t et ω, la dimension de 
esre
tangles est invariante, 
onduisant à une résolution temps-fréquen
e identique quelle quesoit la fréquen
e 
onsidérée. Cette parti
ularité ne permet pas une analyse optimale etsimultanée des hautes et basses fréquen
es, l'observation des basses-fréquen
es né
essitant



Chapitre III. Analyse temps-fréquen
e 57une plus large fenêtre que les hautes fréquen
es.A�n d'illustrer 
ette parti
ularité de la TFF, 
onsidérons le signal synthétique pré-senté en �gure III.2, 
omposé d'un Ri
ker de fréquen
e 
entrale 2kHz suivi d'une sinu-soïde amortie plus basse fréquen
e (500 Hz) qui dé
roît exponentiellement. La fréquen
ed'é
hantillonnage est de 2.105 Hz. Le Ri
ker, très utilisé en géophysique pour représenter lessignaux sismiques, 
orrespond à la dérivée se
onde d'une gaussienne. Utilisant une fon
tionde Gabor, la �gure III.3 montre pour di�érentes largeurs de fenêtre σ, les spe
trogrammesd'amplitude obtenus. Pour de grandes valeurs de σ, la fréquen
e 
entrale de la sinusoïdeà 500 Hz est bien identi�ée, au 
ontraire du Ri
ker. Plus la fenêtre est étroite, meilleureest la résolution temporelle du Ri
ker et des os
illations 
omposant la partie sinusoïdale.Cependant, une meilleure identi�
ation en temps des formes d'onde 
omposant le signalse fait au détriment d'une résolution fréquentielle très insu�sante. D'autres transforméestelles que la transformée en ondelettes 
ontinue ont pour but d'o�rir une résolution plus�exible du plan temps-fréquen
e.2 Transformée en ondelettes 
ontinue (TOC)2.1 Formulation généraleLa transformée en ondelettes 
ontinue (TOC) a 
onnu un grand essor depuis une tren-taine d'années dans de nombreux domaines du traitement du signal, dont notamment lagéophysique, depuis les travaux de Morlet & Arens (1982) et Grossmann & Morlet (1984).Au travers du traitement de données sismiques, 
es auteurs ont permis la formalisation dela TOC. Alors que la base de la TFF est une sinusoïde 
omplexe translatée en temps eten fréquen
e, la fon
tion de base de la TOC est une ondelette ψ, dilatée par un paramètred'é
helle a et dé
alée en temps par un paramètre de translation b :
ψa,b(t) =

1√
a
ψ

(
t− b

a

) (III.5)La TOC de f à l'é
helle a et à la position b est 
al
ulée en 
orrélant f ave
 la fon
tiond'ondelette ψ :
C(a, b) =

1√
a

∫
∞

−∞

f(t)ψ̄

(
t− b

a

)
dt (III.6)où ψ̄ est le 
omplexe 
onjugué de l'ondelette mère ψ. Comme pour la TFF, b peut êtredé�ni 
omme étant le pas d'é
hantillonnage a�n de reproduire la dis
rétisation du signal entemps. La fréquen
e n'intervient pas dire
tement dans 
ette transformée mais est rempla
éepar un paramètre d'é
helle a. Le rapport 1/

√
a est un fa
teur de normalisation qui assure àla transformée une 
onservation de l'énergie (i.e, l'ondelette a la même énergie pour 
haquevaleur de a). Le résultat de la TOC est appelé s
alogramme (en référen
e au terme anglais�s
ale�). Certaines appli
ations ne né
essitent pas obligatoirement la 
onversion é
helle-
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Fig. III.1 � Re
tangles d'Heisenberg dans le plan temps-fréquen
e représentant trois atomes degabor (Addison, 2002)
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Fig. III.2 � Signal synthétique 
omposé d'une Ri
ker de fréquen
e 
entral f = 2kHz et d'unesinusoïde à 500Hz
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a)

b)

c)

d)

Fig. III.3 � Transformée de Fourier à fenêtre utilisant une fon
tion de Gabor pour quatredi�érentes largeurs de fenêtres a) σ = 200 b) σ = 100, 
) σ = 50 et d) σ = 25 é
hantillons. Lesmagnitudes maximales du spe
tre sont représentées en rouge et les plus faibles en blan
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e. Cependant, il est 
ourant d'utiliser la notion de fréquen
e pour dé
rire l'aspe
tdynamique des phénomènes physiques observés. Dans la TOC, l'é
helle a est inversementproportionelle à la fréquen
e ω. Si l'on 
onnait la fréquen
e 
entrale ω0 de l'ondelette, alorsil est possible de dé�nir la fréquen
e ω 
orrespondant à l'é
helle a par la simple relation
ω = ω0/a∆T , où ∆T représente le pas d'é
hantillonnage (Reine et al., 2009).2.2 Critères de séle
tion pour l'ondelette mèreLa fon
tion analysante � ondelette � doit respe
ter plusieurs 
ritères mathématiquesa�n que la TOC soit valide (Mallat, 2000; Addison, 2002).� L'ondelette est une fon
tion d'énergie E �nie :

E =

∫
∞

−∞

|ψ(t)|2dt <∞ (III.7)� Soit ψ̂(ω) la transformée de Fourier de ψ(t), alors la 
ondition suivante doit êtresatisfaite :
Cg =

∫
∞

−∞

|ψ̂(ω)|2
ω

dω <∞ (III.8)Cette équation, appelée relation d'admissibilité et Cg 
onstante d'admissibilité, signi�equ'une ondelette n'a pas de 
omposante fréquentielle nulle. Autrement dit, une ondelette
ψ(t) est une fon
tion de moyenne nulle dé�nie par :

∫
∞

−∞

ψ(t)dt = 0 (III.9)2.3 Ondelettes réelles et 
omplexesLosque l'on 
hoisit d'utiliser une TOC, le 
hoix de l'ondelette est 
ru
ial et dépend dela forme du signal à analyser autant que du traitement à e�e
tuer. On peut distinguerdeux prin
ipaux types d'ondelettes : les ondelettes réelles et 
omplexes. La di�éren
e entreles deux tient dans la 
apa
ité ou non d'une ondelette à en
oder la phase d'un signal.Citons deux ondelettes 
ouramment utilisées : l'ondelette dite � mexi
an hat �, réelle, etl'ondelette de Morlet, 
omplexe. La plus simple, le � mexi
an hat �, identique au Ri
ker,est dé�ni par :
ψ(t) = ce−t2/2(1 − t2) (III.10)ave
 c = 2/(

√
3π1/4), un fa
teur de normalisation qui assure à l'ondelette une énergie �nieégale à 1. Le � mexi
an hat � 
orrespond à la dérivée se
onde d'une fon
tion gaussienne

e−t2/2 (�gure III.4). En sismologie, 
ette forme d'ondelette 
orrespond au Ri
ker.L'autre ondelette, très utilisée en traitement sismique, est l'ondelette de Morlet, une
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Fig. III.5 � Partie réelle (noir) et imaginaire (gris) de l'ondelette 
omplexe de Morlet pour
ω0 = π

√
2/ln2. La partie imaginaire est dé
alée d'un quart de période par rapport à la partieréelle.fon
tion gaussienne dé�nie par :

ψ(t) =
1

π1/4
(eiω0t − e−ω0

2/2) e−t2/2 (III.11)où ω0 est la fréquen
e 
entrale de l'ondelette mère. Le terme e−ω0
2/2 
orrige la moyennenon-nulle de la première sinusoïde entre parenthèses. Ce terme de 
orre
tion devient négli-geable lorsque ω0 ≥ π

√
2/ln2 ≃ 5.336 (Addison, 2002) et peut alors être négligé dans 
e
as pour obtenir une formulation plus simple (Daube
hies, 1992) :

ψ(t) =
1

π1/4
eiω0t e−t2/2 (III.12)La valeur absolue des 
oe�
ients de 
orrélation 
al
ulés par la TOC (eq. III.6), estappelée � magnitude �. Si l'ondelette utilisée est 
omplexe, 
es 
oe�
ients C(a, b) le sontégalement. La TOC donne alors une information sur la phase du signal, pouvant êtrereprésentée dans le plan 
omplexe par un angle dé�ni par tan−1[ℑ(C)/ℜ(C)].
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e : re
tangles d'HeisenbergIl est intéressant, a�n de 
omparer TOC et TFF, de prendre 
omme fon
tion analy-sante une fon
tion gaussienne telle que l'ondelette de Morlet. L'étalement de l'énergie de
ψa,b dans le plan temps-fréquen
e est donné par des re
tangles d'Heisenberg de largeur σ(t)pour |ψa,b(t)|2 et σ(ω) pour |ψa,b(ω)|2. On peut observer sur la �gure III.6 que la résolu-tion temps-fréquen
e est di�érente suivant la dilatation de l'ondelette. Plus l'ondelette seradilatée, meilleure sera la résolution fréquentielle au détriment de la résolution temporelle.Au 
ontraire, lorsque la fréquen
e de l'ondelette sera plus élévée, la résolution temporellesera améliorée au 
ontraire de la résolution fréquentielle.Pour mettre en éviden
e les di�éren
es ave
 la TFF, le signal de la �gure III.2 estanalysé par une TOC ave
 une ondelette de Morlet (ave
 ω0 = π

√
2/ln2) et une ondelette�mexi
an hat� (�gure III.7). La TOC utilisant l'ondelette �mexi
an hat� permet d'obtenirune ex
ellente représentation du signal (�gure III.7 b). Le pi
 initial et les os
illations quilui su

èdent sont très bien dé�nis en temps et en fréquen
e. Pour l'ondelette de Morlet,la séparation des di�érents évènements en temps est plus déli
ate mais les fréquen
es do-minantes sont également déte
tées. La majeur di�éren
e ave
 l'ondelette de Morlet est quel'ondelette �mexi
an hat� possède moins d'os
illations que l'ondelette de Morlet et don
permet une meilleure lo
alisation temporelle des di�érents évenèments. Cependant seulel'ondelette de Morlet permet d'obtenir une information sur la phase du signal 
omme pré-sentée en �gure III.8. Sur 
e spe
tre, les variations de phase du signal entre le Ri
ker et lesos
illations à 500Hz sont 
lairement mises en valeurs.Il est également possible, en diminuant la fréquen
e 
entrale ω0 de l'ondelette, d'obtenirune ondelette de Morlet 
omplexe à plus faibles os
illations 
omme le �mexi
an hat�. Laformulation 
omplète III.11 doit être utilisée dans 
e 
as. En �gure III.9 sont représentéesles deux ondelettes de Morlet pour ω0 = 1.5 et 5.336. En observant le spe
tre de phasede 
es deux ondelettes, seule la fon
tion ω0 = 5.336 permet d'obtenir une phase linéaire.Cette 
ara
téristique est parti
ulièrement re
her
hée pour le 
al
ul du déphasage entredeux signaux. Ainsi, l'ondelette de Morlet pour ω0 = 5.336 permet une analyse 
omplètedu signal, en fournissant une information sur l'amplitude et la phase du signal. C'est 
etteondelette qui sera 
hoisie pour la suite du traitement. Son prin
ipal in
onvénient est lenombre d'os
illations qui la 
ompose, ne permettant pas une déte
tion optimale des évène-ments de 
ourte durée. Cependant, nous verrons par la suite que son pouvoir de résolutiontemporelle est su�sant pour isoler une onde P dire
te parmi le train d'ondes.
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Fig. III.6 � Re
tangles d'Heisenberg dans le plan temps-fréquen
e représentant l'énergie d'uneondelette à trois di�érentes é
helles (i
i représenté par la fréquen
e 
entrale f de l'ondelette)(Addison, 2002)
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a)

b)

Fig. III.7 � Magnitude du signal III.2 obtenue par TOC utilisant a) une ondelette de Morlet(ω0 = π
√

2/ln2) et b) une ondelette �mexi
an hat�
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Fig. III.8 � Phase du signal III.2 obtenue par TOC utilisant une ondelette de Morlet. La 
ouleurbleu représente un angle de phase négatif (−π), la 
ouleur rouge une phase positive (+π) et la
ouleur blan
he une phase nulle.
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Fig. III.9 � a) Partie réelle et imaginaire de l'ondelette de Morlet pour ω0 = 5.336, et son spe
trede phase (b). 
) Partie réelle et imaginaire de l'ondelette de Morlet pour ω0 = 1.5, et son spe
trede phase (d)
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ours de notre expérien
e né
essite dedé�nir une méthode permettant d'extraire 
es attributs sismiques. On propose i
i de testerune méthode temps-fréquen
e basée sur une TOC à l'aide de données synthétiques généréespour un milieu vis
oélastique.3.1 Code SPECFEM2DUne simulation numérique de propagation d'ondes sismiques est réalisée à l'aide du
ode SPECFEM2D initialement développé par Dimitri Komatitis
h et Jean-Pierre Vilotte.Ce 
ode utilise la méthode des éléments spe
traux, méthode d'éléments �nis de degré élevéd'interpolation polynomiale, qui permet de résoudre l'équation d'onde dans le domainetemporel. Ce s
héma numérique ne sera pas dé
rit par la suite. De nombreux arti
les etthèses abordent en détail l'aspe
t théorique de 
ette méthode dont notamment Komatits
h(1997), Komatits
h & Vilotte (1998), Tromp et al. (2008), ou Made
 (2009) qui font dire
-tement référen
e au 
ode 2D utilisé i
i.Onde plane et onde sphériqueSPECFEM2D permet de simuler une propagation d'onde plane ou d'onde sphérique. L'ondesphérique est atténuée par la divergen
e géométrique due à la répartition d'énergie le longdu front d'onde pendant la propagation. Tandis que l'approximation en onde plane estvalide en sismologie à très large o�set, l'onde sphérique est engendrée par une sour
elo
alisée en un point et permet de dé
rire le 
omportement de l'onde au voisinage de lasour
e. Une fon
tion de type Ri
ker sera utilisée dans les deux 
as :
Ricker(x) = (1 − 2π2 f2

0 t
2) e−π2f2

0
x2 (III.13)ave
 f0 la fréquen
e dominante. Pour l'onde plane, une sour
e n'est pas expli
itementintroduite, mais un 
hamp de dépla
ement est imposé à l'instant initial et dé�ni par (Made
,2009) :

u0(t,x) = AkRicker(t− 1

VP
d.x) (III.14)ave
 A une 
onstante déduite de la 
ondition de tra
tion nulle à la surfa
e libre, d la dire
-tion de propagation et k 
elle de dépla
ement des parti
ules solides (équivalent à d pourl'onde P).Dispersion numériqueLorsque l'on utilise un s
héma numérique permettant de résoudre le problème de la propa-gation des ondes, il est important de 
onsidérer l'e�et de dispersion numérique due à unedis
rétisation spatiale insu�sante. A�n d'avoir un minimum de points d'é
hantillonnage



Chapitre III. Analyse temps-fréquen
e 67par longueur d'onde, la taille d'un élément du maillage ne peut pas dépasser une valeurmaximale. Cette valeur dépend de la vitesse minimale dans le modèle (vitesse VS de l'ondeS) et de la fréquen
e dominante f0 de la sour
e. Le pas d'é
hantillonage ∆x doit alors res-pe
ter la relation suivante a�n de garantir 5 à 10 points par longueur d'onde (Komatits
h,1997) :
5 ≤ λ

∆x
≤ 10 (III.15)ave
 λ = VS/fmax, où la fréquen
e maximale est dé�nie par fmax = 2.5f0 .3.2 Modélisation d'un milieu vis
oélastiqueLe 
ode SPECFEM2D (depuis la version 5.0, 2004) permet la modélisation d'un milieuvis
oélastique, impliquant une dispersion et une atténuation des ondes, en se basant surles travaux en vis
oélasti
ité de Car
ione et al. (1988) et Car
ione (1993). Comme vuau 
hapitre I, la dé�nition d'un milieu vis
oélastique linéaire di�ère du 
as élastique parl'introdu
tion de modules 
omplexes. Car
ione et al. (1988) utilisent une superposition demodèles de Zener a�n de dé
rire le 
omportement vis
oélastique du matériau. Dans le 
assimple d'un unique mé
anisme de relaxation pour l'in
ompressibilité et le 
isaillement dumilieu, les modules 
omplexes et fréquentiellement dépendants K(ω) et µ(ω) peuvent êtreé
ris sous la forme :

K(ω) = Kr

(
1 + iωτε1
1 + iωτσ1

)

µ(ω) = µr

(
1 + iωτε2
1 + iωτσ2

) (III.16)ave
 les temps de relaxations τε1 et τσ1 asso
iés au module K et τε2 et τσ2 pour µ. Lesmodules relâ
hés (ou basses-fréquen
es) Kr et µr sont dé�nis par :
Kr =

ρ[nV 2
P − 2(n− 1)V 2

S ]

n

µr = ρV 2
S

(III.17)ave
 n la dimension de l'espa
e (n = 1, 2, 3), et VP , VS les vitesses d'ondes basses-fréquen
es.Les modules hautes-fréquen
es Ku et µu sont donnés par :
Ku = KrMu1 ave
 Mu1 =

τε1
τσ1

µu = µrMu2 ave
 Mu2 =
τε2
τσ2

(III.18)où Mu1 et Mu2 sont appelées �fon
tions de relaxations�. La dispersion des ondes sismiques
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VP (ω) =

√
K(ω) + 2(n − 1)µ(ω)/n

ρ

VS(ω) =

√
µ(ω)

ρ

(III.19)L'atténuation des ondes P et S est alors donnée par les expressions des fa
teurs de qualité
QP et QS :

Q−1
P (ω) =

ℑ[K(ω) + 2(n− 1)µ(ω)/n]

ℜ[K(ω) + 2(n− 1)µ(ω)/n]

Q−1
S (ω) =

ℑ[µ(ω)]

ℜ[µ(ω)]

(III.20)A�n de modéliser numériquement 
e 
omportement vis
oélastique, Car
ione (1993) in-troduit le 
on
ept de variable à mémoires dans la relation linéaire 
ontraintes/déformations,dé�nie à deux dimensions par (la formulation initiale de Car
ione (1993) 
ontient une erreurdans l'é
riture de σxy, 
orrigée dans le 
ode par D. Komatis
h) :
σxx = (λu + 2µu)ǫxx + λuǫyy + (λr + µr)e1 + 2µre11

σyy = λuǫyy + (λu + 2µu)ǫxx + (λr + µr)e1 − 2µre11

σxy = 2µǫxy + µre12

(III.21)ave

λr = Kr − µr

λu = KrMu1 − µrMu2

µu = µrMu2

(III.22)
e1 est la variable à mémoire dé
rivant la dissipation vis
oélastique asso
iée au module Ket relié aux temps de relaxation τε1 et τσ1. Les variables e11 et e12 sont elles asso
iées aumé
anisme de relaxation de 
isaillement 
ontr�lé par les temps de relaxation τε2 et τσ2.En prenant e1, e11, e12 = 0, et en remplaçant les modules non rela
hés par les 
onstantesélastiques, on retombe sur la relation 
ontrainte/déformation dans le 
as élastique.Finalement, le milieu vis
oélastique utilisé est dé
rit par les propriétés suivantes, repré-sentatives d'un milieu non 
onsolidé et très atténuant :� VP = 150m.s−1� VS = 86.5m.s−1� τσ1 = 7.9577.10−5s, τε1 = 8.7863.10−5s, τσ2 = 7.9577.10−5s, τε2 = 9.3868.10−5soù les temps de relaxation 
orrespondent à un fa
teur de qualité QK ≃ 20 et Qµ =

3QK/5 ≃ 12 et une fréquen
e 
entrale de relaxation égale à 2kHz. Trois simulations sontréalisées pour lesquelles la 
on�guration du dispositif expérimental présenté au 
hapitre IIest reproduite. La fréquen
e dominante de la sour
e est de 2kHz 
onformément au 
ontenu
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ouverts de moussea
oustique sont 
onsidérés parfaitement absorbants. Bien que SPECFEM2D permette dedé�nir des 
onditions de bords absorbants (dont l'e�
a
ité dé
roît à in
iden
e rasante),nous utilisons un milieu plus large de 2m sur 2m 
ar il est numériquement peu 
outeuxdans notre 
as d'élargir la taille du modèle. Les simulations suivantes sont alors réalisées :� 1. Propagation d'une onde plane P sans e�et de surfa
e libre� 2. Propagation d'une onde sphérique sans e�et de surfa
e libre� 3. Propagation d'une onde sphérique ave
 ré�exions sur la surfa
e libreDans le modèle 
hoisi, la sour
e est polarisée horizontalement a�n de reproduire lasour
e pendulaire. Les ré
epteurs sont dé�nis 
omme des 
apteurs mesurant l'a

élération,
onformément à la disposition des a

éléromètres.3.3 Vitesse de phase de l'onde P3.3.1 Méthode de spe
tres 
roisésEn laboratoire, la méthode de spe
tres 
roisés a été utilisée ave
 su

ès pour estimer ladispersion des ondes de volume dans des expérien
es ultrasoniques sur ro
hes 
onsolidées(Wuens
hel, 1965; Winkler & Plona, 1982; Molyneux & S
hmitt, 2000). Cette méthode
onsiste à enregistrer le signal sismique à deux distan
es di�érentes de la sour
e dans lamême dire
tion de propagation. Si l'on obtient les spe
tres 
omplexes CA1(ω) et CA2(ω)de 
es deux arrivées, il est possible de 
al
uler le spe
tre 
roisé CA12(ω) dé�ni par :
CA12(ω) = CA1(ω)CA2(ω) (III.23)A partir de CA12(ω), la di�éren
e de phase θw(ω) peut être 
al
ulée entre les deux signaux :
θw(ω) = tan−1 ℑ[CA12(ω)]

ℜ[CA12(ω)]
(III.24)La vitesse de phase V (ω) est alors déterminée en utilisant la phase dépliée θ(ω) :

V (ω) =
ω∆d

θ(ω)
(III.25)ave
 ∆d la distan
e entre les deux 
apteurs. Cette méthode est optimale lorsque le signalenregistré ne 
ontient qu'un seul évènement, dont le spe
tre de phase peut être 
al
ulé parTF. Cependant, dans notre expérien
e 
omme pour toute a
quisition de terrain, les tra
essismiques 
omportent plusieurs évènements. Une représentation temps-fréquen
e 
omme laTOC peut être un outil e�
a
e pour déterminer la phase de l'onde P dire
te si elle n'estpas mélangée à d'autres arrivées. La méthode utilisée est une adaptation de la méthodede spe
tres 
roisés proposée par Park & Joh (2009) pour l'estimation de la dispersion desondes de surfa
es lors d'a
quisition de terrain de type SASW (� Spe
tral Analysis of Surfa
eWaves method �). Ces auteurs utilisent une transformée linéaire en ondelettes harmoniques
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a9Fig. III.10 � A

élérogrammes obtenus par propagation d'une onde plane, a1 étant le ré
epteurle plus pro
he de la sour
edéveloppée par Newland (1993). Cette transformée a des propriétés analogues à la TOClorque l'ondelette 
hoisie possède une phase linéaire, 
omme par exemple une ondelette deMorlet pour ω0 ≃ 5.336.3.3.2 Cas d'une onde plane sans e�et de surfa
e libreLa méthode utilisée pour déterminer la vitesse de phase est illustrée pour le 
as del'onde plane. Les données synthétiques des 9 ré
epteurs ne 
ontiennent que la forme d'ondeasso
iée à l'onde P (�gure III.10). Les prin
ipales étapes du traitement sont détaillées ensuivant :� Etape 1. Une TOC est appliquée à un ou plusieurs 
ouples de tra
es sismiques. Pour
ette exemple, 
onsidérons les deux premiers enregistrements (tra
es a1 et a2). Pour
haque fréquen
e, le maximum lo
al du spe
tre de magnitude 
orrespondant à l'ondeP est déte
té (�gure III.11). Pour 
ette simulation, 
ette déte
tion est aisée puisquele signal sismique ne 
omporte qu'un seul évènement, à savoir l'onde P. Lorsque lesignal 
omporte plusieurs évènements, la dé�nition d'un maximum lo
al est donnéepar Mallat & Zhong (1992) : Un point (fi, ti) est un maximum si la fon
tion |C(fi, t)|admet un maximum lo
al en t = ti (
e maximum étant stri
t au moins à gau
he ouà droite). Sur la �gure III.11, on peut remarquer que la ligne de maxima lo
auxest 
onnexe au niveau des valeurs de 
oe�
ients d'ondelettes maximums. A hautes(> 8 − 10kHz) et basses fréquen
es (< 1kHz), loin de la fréquen
e 
entrale du si-gnal, 
es maxima lo
aux sont moins bien lo
alisés en temps et peu interprétables 
ar
orrespondant aux plus faibles 
omposantes fréquentielles du signal.� Etape 2. Aux temps 
orrespondant à 
es maxima lo
aux, la valeur de phase est sé-le
tionnée pour 
haque fréquen
e. Ce pro
essus est s
hématisé en �gure III.12. Cettepro
édure vise à extraire une valeur de phase du signal à l'instant ti où la 
orrélationdu signal ave
 l'ondelette analysante est maximum. On 
her
he ensuite à 
al
uler
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Fig. III.11 � Spe
tre de magnitude du signal a1 obtenu ave
 une TOC et une ondelette 
om-plexe de Morlet. La 
ouleur rouge signi�e une forte valeur de 
oe�
ients d'ondelettes. En noir estreprésentée la ligne de maximums lo
aux 
orrespondant à 
ette arrivée
le déphasage de l'onde P. A partir de la valeur de phase séle
tionnée au temps t2(deuxième ré
epteur) il est possible d'obtenir une valeur théorique de la phase autemps t1 en supposant que la pente du spe
tre de phase en fon
tion du temps estdonnée par 2πf (�gure III.13). Une telle hypothèse implique don
 d'utiliser une trans-formation linéaire 
omme indiqué auparavant.� Etape 3. En répétant 
ette pro
édure pour 
haque fréquen
e, on obtient le spe
trede déphasage θw de l'onde P. La vitesse de phase de l'onde P est obtenue en utilisantl'équation III.25, à partir du spe
tre de phase dépliée θ (�gure III.14).Sur la �gure III.15 sont représentées les vitesses de phase pour deux 
ouples de re
ep-teurs (n°1-2 et n°8-9) ainsi que la 
ourbe de dispersion théorique du modèle de Zener. Surune large plage fréquentielle, la similitude entre les vitesses de phase estimées et le mo-dèle d'origine est très satisfaisante. On peut observer qu'aux basses-fréquen
es, les valeursde vitesses obtenues sont bruitées. Cette gamme de fréquen
e 
orrespond à la partie duspe
tre de magnitude où les valeurs de 
oe�
ients d'ondelettes sont faibles. Il est alors né-
essaire de dé�nir une valeur seuil du spe
tre de magnitude A ≥ rAmax ave
 Amax la valeurmaximale du spe
tre. La �gure III.16 montre les 
ourbes de dispersion pour r = 0.25. Ilest également intéressant de réaliser le même traitement ave
 une transformée de Fourier,les signaux synthétiques ne possédant qu'une seule arrivée. Dans la bande de fréquen
esdominantes, FFT et TOC donnent un résultat très similaire sauf pour les basses et leshautes fréquen
es, 
orrespondant aux amplitudes spe
trales les plus faibles (�gure III.17).



Chapitre III. Analyse temps-fréquen
e 72

t1 t2

Phase

Magnitude

temps

temps

Fig. III.12 � En haut, signaux a1 (noir) et a2 (gris). En dessous, les spe
tres de magnitude enfon
tion du temps et pour une fréquen
e donnée. Les temps t1 et t2 
orrespondent au maximum de
es spe
tres où sont séle
tionnées deux valeurs de phase de l'onde P pour deux distan
es di�érentes
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Fig. III.13 � Pour 
haque fréquen
e, le déphasage θw de l'onde P entre deux ré
epteurs est 
al
uléà partir des deux valeurs de phase extraites pour le temps t1 (premier ré
epteur, 
er
le noir) et
t2 (deuxième ré
epteur, 
er
le gris). La ligne noir 
ontinue est le spe
tre de phase en fon
tion dutemps du signal a1
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Modèle viscoélastique (Zener)Fig. III.15 � Cas d'une onde plane sans e�et de surfa
e libre. En haut, la 
ourbe de dispersionobtenue pour le premier 
ouple de ré
epteurs (
er
les bleus) et le modèle vis
oélastique utilisé(ligne pointillée). Au-dessous, la 
ourbe de dispersion obtenue pour le dernier 
ouple de ré
epteurs(losanges rouges)
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Fig. III.16 � Parties séle
tionnées des 
ourbes de dispersion obtenues pour le premier (
er
lesbleus) et dernier 
ouple de ré
epteurs (losanges rouges). Le modèle vis
oélastique est toujoursreprésenté en ligne pointillée
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Fig. III.17 � Comparaison entre 
ourbes de dispersion obtenues par TOC (
er
les bleus) et FFT(losanges noirs) pour le premier 
ouple de ré
epteurs3.3.3 Cas d'une onde sphérique sans e�et de surfa
e libreDans la simulation suivante, nous modélisons la propagation d'une onde sphérique. Lepoint sour
e est lo
alisé sur le bord gau
he du modèle (�gure III.18). Dans 
e premier
as, les e�ets de surfa
e libre sont ignorés en plaçant l'antenne de 
apteurs au 
entre dudomaine surdimensionné. Les tra
es sismiques sont alors 
onstitutées de l'onde P dire
te etde la 
omposante SV de l'onde S. Des 
ourbes de dispersion sont obtenues pour les mêmes
ouples de ré
epteurs et présentées en �gure III.20. On peut observer que le résultat estanalogue à 
elui obtenu pour la pré
édente simulation. L'in�uen
e de l'onde SV est toutefoisvisible sur la 
ourbe de dispersion obtenue entre les deux premiers ré
epteurs mais est trèsrapidement atténuée et n'in�uen
e pas les vitesses obtenues ave
 l'autre série de ré
epteurs(�gure III.19).3.3.4 Cas d'une onde sphérique ave
 surfa
e libreL'e�et de surfa
e libre est maintenant pris en 
ompte en dé
alant l'antenne de ré
epteursaux bords du modèle (�gure III.21). Dans 
e 
as, la représentation du 
hamp d'a

élérationmontre que les ré�exions sur la surfa
e libre sont très importantes. Sur la �gure III.22, onobserve très nettement que, si la forme d'onde asso
iée à l'onde P est très peu pertubée parles ondes ré�é
hies pour les ré
epteurs pro
hes de la sour
e a1 et a2, elle l'est de manièreplus signi�
ative pour les ré
epteurs éloignés (a8 et a9) sur la �n de la forme d'onde.Pour le 
ouple de ré
epteurs n°8-9, la 
ourbe de dispersion est don
 in�uen
ée parl'e�et de surfa
e libre (�gure III.23). Néanmoins, la dispersion 
al
ulée reste �dèle aumodèle vis
oélastique pour la gamme de fréquen
es dominantes. Pour le 
as du premier
ouple de re
epteurs, la surfa
e libre n'a pas d'e�ets notables sur la 
ourbe de dispersion.Cette dernière simulation semble montrer que l'extra
tion de la vitesse de phase par TOCreste e�
a
e tant que la première arrivée (P dire
te) n'est pas trop pertubée par le traind'ondes dû à la surfa
e libre.
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Fig. III.18 � Instantanés du ve
teur a

élération pour quatres temps di�érents, 2, 4, 6 et 8 ms.La sour
e est pla
ée sur le bord gau
he du modèle. Les ré
epteurs (a

éléromètres), représentés pardes losanges noirs, sont situés sur la même ligne horizontale que la sour
e, le premier étant distantde la sour
e de 20cm, ave
 un intertra
e de 10cm

0.026 0.027 0.028 0.029 0.03

Temps (s)

a2

0.03 0.031 0.032 0.033 0.034 0.035

Temps (s)

a9

a1 a8

Fig. III.19 � A

élérogrammes enregistrés aux ré
epteurs a1, a2, a8 et a9. Une onde SV de faibleamplitude est déte
table sur les deux premiers enregistrements (à gau
he)
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Modèle viscoélastique (Zener)Fig. III.20 � Cas d'une onde sphérique sans e�et de surfa
e libre. En haut, la 
ourbe de dispersionobtenue pour le premier 
ouple de ré
epteurs (
er
les bleus) et le modèle vis
oélastique utilisé(ligne pointillée). Au-dessous, la 
ourbe de dispersion obtenue pour le dernier 
ouple de ré
epteurs(losanges rouges)
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Fig. III.21 � Instantanés du ve
teur a

élération pour quatres temps di�érents, 2, 4, 6 et 8ms. La sour
e est pla
ée sur le bord gau
he du modèle, à 17cm de la surfa
e libre (
roix noir).Les ré
epteurs (a

éléromètres), représentés par des losanges noirs, sont situés sur la même lignehorizontale que la sour
e, le premier étant distant de la sour
e de 20cm, et l'intertra
e est égale à
10cm
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Temps (s)
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a8

0.0305 0.0315 0.0325 0.0335 0.0345 0.0355
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Fig. III.22 � A

élérogrammes enregistrés aux ré
epteurs a1, a2, a8 et a9. Les ré�exions et
onversions de modes qui se produisent à la surfa
e libre sont 
lairement observées sur 
ha
un dessignaux
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Modèle viscoélastique (Zener)Fig. III.23 � Cas d'une onde sphérique ave
 surfa
e libre. En haut, la 
ourbe de dispersionobtenue pour le premier 
ouple de ré
epteurs (
er
les bleus) et le modèle vis
oélastique utilisé(ligne pointillée). Au-dessous, la 
ourbe de dispersion obtenue pour le dernier 
ouple de ré
epteurs(losanges rouges)
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e 803.4 Fa
teur de qualité de l'onde P3.4.1 Méthode des rapports de spe
tresAprès avoir validé l'estimation de la vitesse de phase par TOC, le but est i
i de détermi-ner un autre attribut sismique essentiel, l'atténuation des ondes. Dans un milieu homogène,l'amplitude spe
trale A(f) d'une onde sphérique est donnée par :
A(f) = A0(f)G.e[−α(f)(r−r0)] (III.26)ave
 f la fréquen
e et A0 l'amplitude à un o�set de référen
e r0. α est le 
oe�
ient d'at-ténuation α = (πf)/(VPQP ) ave
 VP la vitesse de phase de l'onde P et QP le fa
teurde qualité. Cette dernière relation est valide pour QP > 1 (Futterman, 1962). G est ladivergen
e géométrique de l'onde, dé�nie di�érement selon que l'onde se propage dans unmilieu 2D ou 3D. En milieu élastique 3D, on dé�nit la densité d'énergie E 
omme l'énergieémise à la sour
e ET répartie sur la surfa
e S de la sphère 
orrespondant au front d'ondes :

E =
ET

4πr2
∝ 1

r2
(III.27)ave
 r la distan
e par rapport à la sour
e. L'énergie de l'onde dé
roît en 1/r2, et est propor-tionnelle au 
arré de l'amplitude 
e qui 
onduit à dé�nir la divergen
e géométrique 
omme

G = 1/r. A deux dimensions, l'énergie d'une onde 2D est répartie sur la 
ir
onféren
e d'un
er
le et non sur la surfa
e d'une sphère. La baisse d'amplitude due aux e�ets géométriquesest alors donnée par G = 1/
√
r.En 
onsidérant les deux amplitudes A1 et Ax 
orrespondant à l'onde P enregistrée aupremier a

éléromètre et à un autre ré
epteur plus éloigné, le rapport de spe
tre est donnépar :

log
A1(f)

Ax(f)
− log

G1

Gx
=

πf

VP (f)QP (f)
dx (III.28)ave
 G1 et Gx la divergen
e géométrique pour 
haque a

éléromètre aux distan
es r1 et rx.Cette dernière équation permet de déterminer le fa
teur de qualité QP en 
al
ulant la pentede 
ette relation linéaire, fon
tion de dx = (rx − r1). Généralement, 
ette relation linéaireest formulée en fon
tion de f , 
e qui implique que QP et VP sont 
onsidérés indépendantsde la fréquen
e (Tonn, 1991). Comme proposé par (Jeng et al., 1999), l'équation III.28permet de 
onsidérer QP fréquentiellement dépendant mais né
essite une estimation dela vitesse de phase et l'utilisation de plusieurs enregistrements simultanés. Le problèmequi se pose maintenant est d'extraire un spe
tre d'amplitude 
orrespondant à l'onde P enutilisant une TOC.
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e 813.4.2 Spe
tre de Fourier et spe
tre d'ondeletteComme vu en 2.1, la transformée en ondelette 
orrespond à la 
orrélation du signalave
 l'ondelette mère. En appliquant le théorème de 
onvolution, le résultat de la TOC
orrespond don
 au produit de la transformée de Fourier du signal f̂(ω) ave
 
elle del'ondelette ψ̂(ω), donné par Addison (2002) :
C(a, b) =

√
a

∫
∞

−∞

f̂(ω)̂̄ψ(aω)eiωbdω (III.29)Le spe
tre obtenu par TOC 
orrespond don
 à 
elui de la transformée de Fourier dusignal pondéré par le spe
tre de Fourier de l'ondelette analysante. Ainsi la forme de l'on-delette va jouer un r�le prépondérant sur la forme du spe
tre. Pour obtenir les spe
tresd'amplitudes de l'onde P pour 
haque ré
epteur, la méthode la plus intuitive est de sé-le
tionner la ligne des maxima lo
aux au niveau de la première arrivée, 
omme proposépar Shenghong Tai & Castagna (2006) ou Reine et al. (2009). Cependant, 
ette ligne demaxima peut elle être réellement interprétée 
omme spe
tre d'amplitude de la premièrearrivée dans l'équation III.28 ? Il est alors important de s'assurer que 
e �spe
tre lo
al�d'ondelette est 
omparable au spe
tre de Fourier de l'onde P.Perrier et al. (1995) ont montré que le spe
tre d'ondelette peut se substituer au spe
trede Fourier seulement si l'ondelette mère possède su�samment de moments nuls (i.e, nombred'os
illations). Considérons un signal synthétique simple 
onstitué d'un ri
ker de fréquen
e
entrale 1kHz . Deux transformées en ondelette sont réalisées, en utilisant deux ondelettes
omplexes de Morlet pour ω0 = 1.5 et 5.336. La première possède la même forme d'onde quele Ri
ker tandis que la se
onde 
omporte plus d'os
illations. Cependant, seule l'ondelette
ω0 = 5.336 est à même de donner une approximation satisfaisante du spe
tre de Fourier,ave
 une dé
roissan
e spe
trale similaire (�gure III.24). Cette similitude entre FFT et CWTest un point 
ru
ial pour toute analyse quantitative telle que la méthode de rapport despe
tres. Bien que l'ondelette de Morlet pour ω0 = 1.5 soit utile à la déte
tion d'évènementsde 
ourte durée (
omme l'ondelette réelle � mexi
an hat �), l'interprétation de son spe
treen terme de propriétés physiques reste déli
ate. Cette 
omparaison entre spe
tre de Fourieret spe
tre d'ondelette justi�e l'utilisation de l'ondelette de Morlet ω0 = 5.336 à la foispour la détermination de la vitesse de phase mais également pour 
elle du fa
teur dequalité. Shenghong Tai & Castagna (2006) et Reine et al. (2009) utilisent d'ailleurs lamême ondelette dans leurs études.3.4.3 Cas d'une onde plane sans e�et de surfa
e librePour 
ette première simulation, l'utilisation de la méthode de rapport de spe
tres nené
essite pas de 
orre
tion de divergen
e géométrique. Les spe
tres d'onde P obtenus parTOC et FFT pour le premier et dernier ré
epteurs sont représentés en �gure III.25. Les
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Fig. III.24 � Comparaison du spe
tre de Fourier ave
 les spe
tres d'ondelettes pour ω0 = 1.5 et
5.336fréquen
es les moins atténuées se situent approximativement entre 1 et 5kHz, bande fré-quentielle dans laquelle la méthode du rapport de spe
tre devrait être la plus e�
a
e.Le résultat obtenu ave
 une FFT (�gure III.26 a) est très satisfaisant dans 
ette zone defréquen
es dominantes. Pour les autres fréquen
es, le résultat n'est pas interprétable 
arles amplitudes spe
trales sont trop faibles et 
orrespondent également à une estimationerronée de la vitesse de phase. Le résultat obtenu ave
 la TOC est similaire à la FFT etprésente une bonne 
orrélation ave
 le modèle vis
oélastique (�gure III.26 b), ex
epté pourles fréquen
es inférieures à 1kHz. L'erreur minimale entre le modèle et les données se situeau niveau des fréquen
es les moins atténuées, dans la gamme de quelques kHz.3.4.4 Cas d'une onde sphérique sans e�et de surfa
e libreLa propagation d'une onde sphérique implique de prendre en 
ompte la divergen
egéométrique de l'onde. La �gure III.27 représente Q−1

P ave
 et sans 
orre
tion de diver-gen
e géométrique. La 
orre
tion de 
ette atténuation géométrique permet de retrouver le
omportement fréquentiel de Q−1
P dans le 
as de l'onde plane.3.4.5 Cas d'une onde sphérique ave
 surfa
e libreLa dernière simulation permet de juger l'importan
e de la surfa
e libre sur l'estimationde Q−1

P , et don
 la validité d'extraire ave
 une TOC des spe
tres d'amplitude 
orrespon-dant à l'onde P dans un signal 
omposé de plusieurs arrivées. La �gure III.28 présente la
omparaison entre les 
as ave
 et sans surfa
e libre. L'arrivée d'ondes ré�é
hies juste aprèsl'onde P a une forte in�uen
e sur l'estimation de Q−1
P , exprimée par des valeurs négativesde Q−1

P et rend don
 la méthode de rapport de spe
tres ine�
a
e selon les fréquen
es 
onsi-dérées.
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Fig. III.25 � Spe
tres d'ondelette A1 (premier ré
epteur) et A9 (dernier ré
epteur) de l'onde Pobtenus par TOC (à gau
he) et par FFT (à droite)
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Fig. III.26 � a) Q−1

P 
al
ulé en utilisant une FFT b) Q−1

P 
al
ulé en utilisant une TOC. L'esti-mation de la vitesse de phase VP par mesure du déphasage entre les deux premiers ré
epteurs estutilisée dans l'équation du rapport de spe
tre (eq. III.28). A droite, erreur en % entre le modèlevis
oélastique et les valeurs de Q−1

P 
al
ulées par TOC
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Fig. III.27 � Q−1

P ave
 et sans 
orre
tion de la divergen
e géométrique. En ligne noire pointilléeest représentée la 
ourbe de Q−1

P obtenue ave
 une onde plane (les fréquen
es inférieures à 1kHzne sont pas représentées)
Cette in�uen
e des ondes ré�é
hies peut être fa
ilement visualisée ave
 une représenta-tion temps-fréquen
e des signaux enregistrés aux ré
epteurs a1 et a9 (�gure III.29). La lignede maxima lo
aux pour le dernier ré
epteur est nettement in�uen
ée par la présen
e desondes ré�é
hies autour du kHz et en dessous. Les basses fréquen
es 
orrespondent à unedilatation plus importante de l'ondelette (é
helle a) et don
 le signal est 
orrélé ave
 l'on-delette sur un intervalle de temps plus grand, englobant les multiples arrivées qui suiventl'onde P. Si l'amplitude de 
es ondes est signi�
ative, alors la magnitude du spe
tre lo
al del'onde P (ligne de maxima lo
aux) sera modi�ée. Cependant, dans la bande de fréquen
edominante du signal, 
orrespondant à de plus hautes fréquen
es (et don
 à une meilleurelo
alisation temporelle de l'onde P), l'évolution de Q−1

P en fon
tion de la fréquen
e estsimilaire à 
elle du 
as sans surfa
e libre. En représentant sur la �gure III.30 l'erreur entremodèle et Q−1
P 
al
ulés, les fréquen
es 
orrespondantes à moins de 5% d'erreur sont lo
ali-sées entre 1500 et 3500 Hz. La limite inférieure 
orrespond à la fréquen
e à laquelle l'ondeP est 
lairement identi�ée par la TOC. La limite supérieure 
orrespond à une magnitudespe
trale su�sante mesurée au dernier a

éléromètre, respe
tant A9(f) >

1

2
max[A9(f)].3.4.6 In�uen
e d'un � zero padding � sur l'estimation du fa
teur de qualitépar TOCLa te
hnique habituelle pour déterminer le fa
teur de qualité de l'onde P est de fenêtreren temps la première arrivée (généralement ave
 une fenêtre re
tangulaire) puis de 
al
ulerla transformée de Fourier (Tonn, 1991). Si la TOC ne permet pas de déte
ter 
orre
tementl'onde P par la méthode des maxima lo
aux, la méthode utilisant une TF semble être pré-férable. Néanmoins, le fenêtrage pose un problème bien 
onnu en traitement du signal ave
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Fig. III.28 � Comparaison des valeurs de Q−1 
al
ulées ave
 surfa
e libre et le modèle de Zener
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Fig. III.30 � Séle
tion des valeurs de Q−1

P respe
tant une erreur maximale de 5% ave
 le modèle(ligne pointillée)
l'apparition de lobes se
ondaires dans le spe
tre de la forme d'onde séle
tionnée. On peutalors se demander si une TOC du même signal fenêtré serait une meilleure approximationdu spe
tre de l'onde P.En reprenant les signaux de la dernière simulation (onde sphérique et surfa
e libre),l'onde P est séle
tionnée et un � zero padding � est e�e
tué à gau
he et à droite de 
etteondelette. Les spe
tres de Fourier et d'ondelette sont ensuite 
al
ulés puis utilisés dansla méthode des rapports de spe
tres. La �gure III.31 donne l'estimation de Q−1

P ave
 laTF et la TOC. On peut observer que les deux transformées présentent des résultats assezsimilaires dans la bande de fréquen
es dominantes. En faisant un zoom sur 
ette bandefréquentielle, l'a

ord entre les deux méthodes et le modèle est très satisfaisant. En utilisantune TOC, le signal est en fait fenêtré deux fois ; une première fois ave
 un zero paddingpuis ave
 l'ondelette de Morlet. La TOC peut être assimilée à une approximation lissée dela TF du signal. En représentant les rapports de spe
tres de 
haque a

éléromètre ave
 lepremier (�gure III.32), on se rend bien 
ompte du lissage qu'opère la TOC sur le résultat�nal. Cette méthode de double fenêtrage peut s'avérer être une intéressante alternative àla méthode 
lassique utilisant une TF lorsque l'onde P est très atténuée et 
onfondue dansle plan temps-fréquen
e ave
 les autres arrivées. En�n, il est important de pré
iser qu'unetelle démar
he ne peut pas s'appliquer à l'estimation de la vitesse de phase, le spe
tre dephase étant fortement pertubé par le fenêtrage re
tangulaire.
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Fig. III.31 � En haut, Comparaison des valeurs de Q−1 
al
ulées après un fenêtrage re
tangulairede la première arrivée et appli
ation d'une TF (
arrés bleus) et d'une TOC (ronds rouges). Enbas, séle
tion des fréquen
es dominantes (1500 − 3500Hz) où l'erreur sur l'estimation de Q−1

P estinférieure à 5%
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lusionsAu travers d'exemples numériques pro
hes du dispositif expérimental dé
rit au 
hapitreII, deux méthodes pour estimer la 
ourbe de dispersion et l'atténuation de l'onde P dire
teont été testées et validées. Ces méthodes s'appuient sur une transformée en ondelettes
ontinue permettant une dé
omposition du signal sismique dans le plan temps-fréquen
e.En utilisant 
omme fon
tion analysante une ondelette 
omplexe de Morlet, il est possibled'extraire des informations sur la phase et l'amplitude de l'onde P dire
te dans un si-gnal pertubé par de multiples arrivées. La méthode des spe
tres 
roisés utilisée pour ladétermination de la vitesse de phase est une méthode s'appuyant sur une transformée deFourier pour des signaux ne 
omportant qu'un seul évènement. La TOC s'est alors révéléeutile pour estimer le déphasage identi�é à l'onde P pour des tra
es 
ontenant plusieursarrivées, 
omme 
'est le 
as pour notre expérien
e ou pour la majorité des a
quisitions deterrain. Pour la détermination du fa
teur de Qualité, la méthode des rapports de spe
tresest 
lassiquement utilisée mais implique un fa
teur Q indépendant de la fréquen
e. Unereformulation de l'équation des rapports de spe
tres permet de 
onsidérer un fa
teur deQualité fréquentiellement dépendant mais né
essite plusieurs enregistrements simultanéset une 
orre
tion de l'e�et de divergen
e géométrique. Il a noté que 
es deux méthodessont logiquement sensibles à la résolution temps-fréquen
e de la TOC. Ainsi, la déte
tiondu 
ontenu spe
tral de l'onde P sera plus di�
ile à basses-fréquen
es 
ar la résolution dela TOC peut se révéler insu�sante pour disso
ier l'onde P du train d'ondes. Avant l'ap-pli
ation de 
es méthodes, une attention parti
ulière doit alors être portée sur les 
ritèresd'identi�
ation de l'onde dire
te.
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Chapitre IVR�le de la saturation et de ladistribution des �uides sur la vitesseet l'atténuation des ondes PDans le 
hapitre pré
édent, nous avons montré sur des données synthétiques que la TOCpouvait être une méthode e�
a
e pour l'extra
tion des vitesses de phase et de l'atténua-tion. Ce dernier 
hapitre a pour but de proposer une interprétation des données obtenuessur le dispositif dé
rit au 
hapitre II. Nous verrons que 
es données ne peuvent être inter-prétées qu'à la lumière d'un modèle poro-vis
o-élastique 
omplet auquel nous rajouteronsla notion de � perméabilité e�e
tive au mélange de �uides �.Une partie de 
e travail d'interprétation a été soumis à la revue Geophysi
al JournalInternational sous le titre :� Laboratory monitoring of P waves in partially saturated sand �Julien Barrière, Clarisse Bordes, Daniel Brito, Pas
ale Séné
hal and Hervé Perroud1 Commentaires sur la déte
tion de l'onde P dire
teLa TOC est un outil e�
a
e pour extraire la phase et l'amplitude spe
trale de l'ondeP dire
te mais le résultat �nal reste dépendant des limites expérimentales du dispositif.L'e�et de surfa
e libre s'est justement révélé être un obsta
le important à l'exploitationdes données. La �gure IV.1 est un zoom sur la première arrivée du sismogramme (�gureII.8) présenté au 
hapitre II. Sur les six premières tra
es, l'onde P dire
te est 
lairementidenti�ée, ave
 une vitesse apparente d'environ 157m.s−1. Sur les trois dernières, 
ette ar-rivée dire
te interfère ave
 d'autres évènements, si bien qu'il semble di�
ile d'extraire de
es enregistrements des informations interprétables.91
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Fig. IV.1 � Zoom sur les premières arrivées du sismogramme présenté en �gure II.8. Le pointédes premières arrivées est 
lair jusqu'à 70cm (6ème a

éléromètre) et devient plus di�
ile pour lestrois dernières tra
es où l'onde P est plus di�
ile à déte
ter. La vitesse de l'onde P obtenue parpointé est de 157m.s−1

Sur la �gure IV.2 sont représentées les magnitudes de 
haque tra
e obtenues par TOCdans le plan temps-fréquen
e. On peut observer que l'onde P n'est 
lairement individua-lisée que sur les deux premiers enregistrements. A partir de la troisième tra
e, un traind'onde, de plus forte amplitude que l'onde P et de plus basse-fréquen
e (environ 500Hz),est majoritairement déte
té au détriment de la première arrivée. Cette première remarqueimplique que l'estimation de la vitesse de phase ne sera optimale qu'entre les deux premiersa

éléromètres. Pour obtenir un spe
tre de magnitude de l'onde P au-delà du se
ond a

é-léromètre, le double fenêtrage évoqué à la �n du 
hapitre pré
édent est né
essaire. Ainsi,la première période d'onde enregistrée est séle
tionnée ave
 une fenêtre re
tangulaire etun zéro padding est e�e
tué à gau
he et à droite. Une TOC est ensuite appliquée auxsignaux fenêtrés et permet d'obtenir des représentations temps-fréquen
e de la premièrearrivée, l'in�uen
e du train d'onde dominant étant éliminée (�gure IV.3). En appliquant laméthode des maxima lo
aux, on ré
upère un spe
tre fréquentiel pour 
haque tra
e (�gureIV.4). Jusqu'au sixième a

éléromètre, les magnitudes diminuent ave
 l'éloignement de lasour
e et peuvent être apparentées à des arrivées dire
tes, 
e qui n'est plus le 
as pour lestrois dernières tra
es.Ces observations amènent aux 
on
lusions suivantes :
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Fig. IV.2 � Représentation temps-fréquen
e des signaux enregistrés à 
haque a

éléromètre. Lesmagnitudes fortes sont en rouge et faibles en blan
. L'onde P, de fréquen
e 
entrale plus élevée quele train d'onde, est déte
tée sur les deux premières tra
es A1 et A2
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Fig. IV.3 � Représentation temps-fréquen
e des signaux enregistrés à 
haque a

éléromètre aprèsappli
ation d'un zéro padding sur les premières arrivées. Les magnitudes fortes sont en rouge etfaibles en blan
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Fig. IV.4 � Spe
tres de la première arrivée pour 
haque tra
e obtenus ave
 une TOC. Les troisdernières tra
es représentées en pointillés ne semblent pas interprétables en terme d'onde P� A partir du troisième a

éléromètre, il est né
essaire de fenêtrer la première arrivée.Ainsi la mesure du déphasage pour l'estimation de la vitesse de phase sera unique-ment e�e
tuée entre les deux premiers a

éléromètres.� Pour le 
al
ul de l'atténuation, plusieurs enregistrements à di�érentes distan
es sontné
essaires. Par pré
aution, le 
al
ul de Q−1
P sera réalisé par ratio de spe
tres dupremier au sixième a

éléromètre.� L'hypothèse du travail présenté i
i est que la saturation est homogène sur la ligned'a

éléromètres, don
 entre le premier et le sixième. Comme vu au 
hapitre II, 
ettehypothèse n'est pas valide pour le premier 
y
le au 
ours duquel la distribution des�uides est très hétérogène. Pour les deux autres 
y
les, l'é
art de saturation entre lepremier et le sixième a

éléromètre ne dépasse pas ±1.75%, 
e qui est inférieur à l'in-
ertitude de mesure des sondes 
apa
itives (< ±5% entre %30 et 90% de saturation).Ainsi, le monitoring sismique est e�e
tué sur les deux 
y
les imbibition/drainage 2et 3.2 Appro
he dynamiqueOn a vu dans le 
hapitre I que les mé
anismes de relaxation de Biot et de la fri
tionintergranulaire sont à l'origine d'un phénomène de dispersion et d'atténuation des ondesP. Les méthodes d'extra
tion des vitesses de phase et de l'atténuation proposées dans le
hapitre pré
édent permettent de restituer 
ette dépendan
e fréquentielle dans toute lagamme de saturation. Un spe
tre de déphasage obtenu lors du troisième drainage pour

Sw ≃ 0.7 est représenté en �gure IV.5. La portion linéaire 
omprise entre environ 1 et
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2kHz, 
orrespondant aux fréquen
es pro
hes de la fréquen
e 
entrale de l'onde P enregis-trée aux deux premiers a

éléromètres, est retenue pour l'interprétation �nale.En 
e qui 
on
erne le fa
teur de Qualité, il 
onvient de véri�er que le 
hoix des a

éléro-mètres A1 et A6 est bien opportun. En appliquant l'équation III.28, pour 
haque fréquen
e,le rapport spe
tral, 
orrigé de l'e�et de divergen
e géométrique, doit 
orrespondre à unerelation linéaire en fon
tion de la distan
e dx séparant le premier a

éléromètre des a
-
éléromètres plus éloignés. La �gure IV.6 est un exemple de rapports spe
traux obtenuspour une fréquen
e f = 1.6kHz et deux saturations di�érentes lors du troisième drainage(Sw = 0.74 et 0.37). Une relation linéaire est bien retrouvée sur les six premiers a

éléro-mètres (dx ≤ 0.5) mais n'est plus valable pour les trois derniers (dx > 0.5).Ces deux observations nous amènent à 
on
lure que l'étude dynamique des vitessesde phases VP (f) et du fa
teur de Qualité QP (f) par TOC est possible mais qu'il estné
essaire de séle
tionner une bande de fréquen
e dominante. On obtient alors sur unegamme fréquentielle d'environ 1000Hz (de 1kHz à 2kHz) la variation de la vitesse et del'atténuation des ondes P en fon
tion de la fréquen
e et de la saturation (�gures IV.7 etIV.8). La limite basses-fréquen
es est une limite arbitraire 
orrespondant pour l'ensembledes 
as à une déte
tion satisfaisante de l'onde P dans le plan temps-fréquen
e. La limitehaute-fréquen
e 
orrespond à une amplitude spe
trale minimum A6min mesurée au sixièmea

éléromètre, respe
tant A6min > A6max/2 ave
 A6max l'amplitude spe
trale maximum.2.1 Vitesse de phasePour les deux modes de saturation du deuxième et troisième 
y
le, les vitesses d'ondeP 
al
ulées sont très faibles et inférieures à la vitesse du son dans l'air (�gure IV.7).Le terme d'onde P � subsonique � peut être utilisé, en référen
e à l'arti
le de Mi
haels(2002) qui 
ommente, à partir d'a
quisitions de surfa
e, une possible déte
tion d'ondesP � subsonique � dans des milieux non 
onsolidés sous très faible pression de 
on�nement(Ba
hra
h et al., 1998; Baker et al., 1999). Les diagrammes fréquen
e-saturation des vitessesd'onde P montrent un e�et de dispersion mesurable et 
orrespondant à un é
art d'environ
13% (20m.s−1) entre 1 et 2kHz. La dépendan
e à la saturation est également bien visibleave
 une diminution de vitesses (environ 10m.s−1) lors d'une augmentation du 
ontenu eneau.2.2 Inverse du fa
teur de QualitéLes valeurs d'atténuation mesurées 
orrespondent à des fa
teurs de qualité QP variantentre 4 et 10, valeurs très faibles qui sont en a

ord ave
 la gamme généralement mesuréedans les milieux non 
onsolidés. Contrairement aux variations de la vitesse, l'inverse dufa
teur de Qualité Q−1

P a un 
omportement beau
oup plus 
omplexe vis-à-vis de la satu-
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Fig. IV.5 � Exemple de spe
tre de déphasage obtenu pour un tir lors du 3ème drainage. Enhaut, le spe
tre de déphasage, et en bas le spe
tre de déphasage déroulé utilisé pour le 
al
ul de lavitesse de phase
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Fig. IV.6 � Exemple de rapports spe
traux, 
orrigés de la divergen
e géométrique, obtenus lorsdu troisième drainage pour f = 1600Hz, Sw = 0.74 (à gau
he) et Sw = 0.37 (à droite). Dans lesdeux 
as, le 
oe�
ient de détermination R2 est supérieur à 0.94
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Fig. IV.7 � Diagramme Fréquen
e-Sw-VP pour le deuxième et le troisième 
y
leration et de la fréquen
e. Ex
epté pour la troisième imbibition, le maximum d'atténuationest obtenu à basses-fréquen
es, autour du kHz. L'e�et de saturation est di�
ilement in-terprétable 
ar le 
omportement de Q−1
P est très di�érent entre 
haque expérien
e. Deuxhypothèses peuvent être avan
ées a�n d'expliquer 
es résultats :� Pour 
haque saturation et 
haque fréquen
e, tous les rapport spe
traux ont été uti-lisés pour 
omposer 
es diagrammes. Il 
onvient alors de restreindre les résultats desrapports spe
traux à 
eux donnant une relation linéaire satisfaisante. Ce
i impliquede dé�nir une valeur limite du 
oe�
ient de détermination (R2) des régressions li-néaires utilisées dans la méthode des rapports de spe
tres.� Pour que la mesure d'atténuation soit e�
a
e, il 
onvient de mesurer plusieurs lon-gueurs d'ondes le long du dispositif. Les très fortes valeurs de Q−1

P mesurées autourdu kHz pourrait être due à un e�et de 
hamp pro
he. Ainsi, l'atténuation mesuréene re�èterait pas uniquement l'atténuation intrinsèque du milieu mais également unepartie d'atténuation, dite extrinsèque, due à la 
on�guration du dispositif.2.3 Restri
tion de la gamme fréquentielleJusqu'à maintenant, nous avons 
onsidéré une dé
roissan
e géométrique de l'onde inver-sement proportionnelle à la distan
e par
ourue. Cependant, pro
he de la sour
e existe une�et de 
hamp pro
he 
ara
térisé par une divergen
e sphérique plus a

entuée ainsi qu'uneatténuation plus marquée des hautes fréquen
es (Aki & Ri
hards, 2002). De ré
entes re-
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Fig. IV.8 � Diagramme Fréquen
e-Sw-Q−1

P pour le deuxième et le troisième 
y
le
her
hes ont montré que des mesures du fa
teur de Qualité dans 
e domaine pouvaientêtre largement faussées (Haase & Stewart, 2010; Mangriotis et al., 2011). Le paramètrequi 
onditionne la limite entre 
hamp pro
he et 
hamp lointain est la longueur d'onde :il est généralement admis que les ré
epteurs situés à une distan
e de la sour
e inférieureà la longueur d'onde sont en 
hamp pro
he. La di�
ulté est de dé�nir où 
ommen
e le
hamp lointain. Pour une onde sphéri
alement divergente, une mesure en 
hamp lointaindoit satisfaire la 
ondition λP /2πr ≪ 1 ave
 λP la longueur d'onde et r la distan
e parrapport à la sour
e (Haase & Stewart, 2010). Nous 
hoisissons alors pour notre expérien
e
λP ≤ 0.1m. Cela implique qu'au minimum deux longueurs d'ondes séparent la sour
e dupremier a

éléromètre et au moins une longueur d'onde entre deux a

éléromètres. Ce 
ri-tère dé�nit une nouvelle limite basses-fréquen
es située à environ 1.5kHz pour l'ensemblede la gamme de saturation. En dessous de 
ette limite, la propagation d'onde est 
onsidéréeen 
hamp pro
he ou dans une zone de transition entre 
hamp pro
he et 
hamp lointain, etne permet pas une interprétation �able du fa
teur de Qualité et de la vitesse de phase.La limite haute-fréquen
e est toujours 
ontr�lée par un seuil d'amplitude spe
traleminimale mesuré au sixième a

éléromètre (A6min > A6max/5) mais prend en 
ompte éga-lement la qualité de la régression linéaire permettant d'estimer l'atténuation. Les valeursséle
tionnées 
orrespondent à des 
oe�
ients de détermination R2 > 0.9.
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e-saturation in
luant 
es limites basses et hautes fréquen
essont représentés en �gures IV.9 et IV.10. Deux 
omportements distin
ts entre imbibitionet drainage sont mis en avant. Pour les deux imbibitions, un maximum d'atténuation estatteint à fortes saturations (entre 60 et 80 %) alors qu'en phase de drainage l'augmentationde Q−1

P est plus progressive et moins marquée. Cependant, entre le deuxième et le troisièmedrainage, les é
arts d'atténuation sur toute la gamme de saturation sont larges.Ces limitations fréquentielles nous amènent à dé�nir une bande fréquentielle restreinte([1.6 - 1.8℄ kHz) dans laquelle les signaux peuvent être raisonnablement 
onsidérés 
ommepeu bruités à haute fréquen
e et 
orrespondent à une propagation en 
hamp lointain. Deplus, 
ette bande de fréquen
e 
orrespond à des données de qualité quelque soit le modede saturation et quelque soit le 
y
le. Pour 
haque valeur de saturation, les valeurs de VPet Q−1
P sont moyennées sur 
ette bande fréquentielle (�gures IV.11 et IV.12). On pourraremarquer que toutes les a
quisitions (25 série de 10 mesures pour 
haque mode de sa-turation) n'ont pu être utilisées, notamment pour les phases d'imbibition où environ unedizaine de serie de mesures étaient inexploitables.Les vitesses de phase obtenues et présentées en �gure IV.11 montrent la baisse trèssigni�
ative des vitesses ave
 l'augmentation de la saturation. Les in
ertitudes 
onsidéréesi
i 
orrespondent, en saturation aux in
ertitudes estimées lors de la 
alibration des sondes
apa
itives, et en vitesse à l'in
ertitude sur la lo
alisation des 
apteurs (±5mm). Sur la�gure IV.12, les variations de Q−1

P ave
 la saturation montrent des évolutions très di�é-rentes entre imbibition et drainage. Dans le 
as de l'imbibition, un maximum est obtenuentre 60% et 70% de saturation. En phase de drainage, l'atténuation augmente de manièreprogressive sans réellement marquer de maximum. Les in
ertitudes 
orrespondent aux in-
ertitudes estimées sur les vitesses, in
luses dans le 
al
ul de Q−1
P . La partie suivante vise àexpliquer au travers du modèle poro-vis
o-élastique dé
rit au 
hapitre I l'évolution de 
esdeux attributs sismiques ave
 la saturation.3 R�le de la distribution de �uides sur les attributs sismiques3.1 Vitesses des ondes PLes variations de la vitesse des ondes P ave
 la saturation apportent une informationimportante sur la distribution des �uides. En reportant les vitesses a
quises en imbibi-tion et drainage dans la bande fréquentielle [1.6 - 1.8℄ kHz, on peut observer que lesvitesses lors d'une expérien
e de drainage sont plus élévées que lors d'une imbibition (�-gure IV.14). Compte tenu des erreurs d'environ ±2.5m.s−1, l'é
art entre les deux modes desaturation est signi�
atif pour des saturations supérieures à 0.5. La �gure IV.14 montre lessauts de vitesses observés entre les di�érentes expérien
es. Le premier hystérésis, d'environ
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Fig. IV.9 � Diagramme Fréquen
e-Sw-VP pour le deuxième et le troisième 
y
le en tenant 
omptedes limites basses et hautes fréquen
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Fig. IV.10 � Diagramme Fréquen
e-Sw-Q−1
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y
le en tenant
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+7.5m.s−1, intervient entre la deuxième imbibition et le deuxième drainage, et le se
ond(environ +15m.s−1), entre la troisième imbibition et le troisième drainage. Pour 
es satu-rations élevées (Sw ≃ 0.85), seule l'a
tion des �uides sur la 
ohésion de la matri
e sembleexpliquer 
es é
arts. Lors de 
haque drainage, on a observé, que les premières minutesn'étaient pas a

ompagnées d'un baisse immédiate de la saturation. La partie supérieuredu pro�l de sable est tout d'abord désaturée 
e qui entraine une réorganisation des �uidesplus en profondeur, notamment au niveau des a

éléromètres. Pour une saturation qua-siment équivalente à 
elle de la �n d'imbibition, la distribution des �uides est di�érenteen début de drainage et peut expliquer les hystérésis observés sur la �gure IV.14. Ainsi,suivant le mode de saturation, les ponts 
apillaires entre l'eau et les grains solides ne se
réent pas pour les mêmes distan
es intergranulaires. En phase d'imbibition, les ponts 
a-pillaires ne peuvent se développer qu'entre des grains pro
hes ou en 
onta
t. En phase dedrainage, 
eux-
i peuvent se 
réer entre des grains plus éloignés du fait des phénomènesde tension super�
ielle induits par une réorganisation de la phase gazeuse (S
holtes, 2008).Ce
i 
onduit don
 à une meilleure 
ohésion du milieu lors d'un drainage et don
 à desvitesses sensiblement plus élevées. A faibles saturations (Sw < 0.5), 
es ponts 
apillairesne pouvant être maintenus, la di�éren
e entre imbibition et drainage est moins signi�
ative.Cependant, une baisse 
ontinue des vitesses ave
 la saturation dans les deux 
as (imbibi-tion et drainage) indique que l'augmentation de la masse volumique du �uide interstitiel estun e�et prédominant sur la plage de saturation observée. Cette relation vitesse-saturation,prédite par Gassmann (1951), est typique des a
quisitions basses-fréquen
es de subsurfa
e(Garambois et al., 2002). La �gure IV.15 reporte les mesures expérimentales a
quises sur
es deux 
y
les ainsi que les deux limites BGW et BGH de la théorie de Biot. Cette baissede la vitesse ave
 la saturation peut être expliquée par le biais de la limite basse fréquen
ede la théorie de Biot (limite BGW), qui indique un mélange des �uides à su�samment�ne é
helle par rapport à la plus petite longueur d'onde pour pouvoir 
onsidérer un �uidee�e
tif.3.2 Atténuation des ondes PLa variation de l'atténuation ave
 la saturation est plus 
omplexe que la relation vitesse-saturation 
ar le 
omportement de Q−1
P di�ère en
ore d'avantage entre les phases d'imbibi-tion et de drainage. Pour les milieux non 
onsolidés, la théorie de Biot est un modèle trèsutilisé mais ne peut expliquer l'atténuation totale mesurée dans notre expérien
e. En e�et,en utilisant les paramètres du tableau II.3 présenté au 
hapitre II, 
ette théorie ne peut pré-dire une valeur de Q−1

P supérieure à 0.05. Les modèles de pat
hy saturation sont inadéquatsdans notre 
as 
ar l'analyse des vitesses nous montre que la dé�nition d'un �uide e�e
tif estvalidée par la limite BGW. Cette di�éren
e peut être partiellement 
ompensée en introdui-sant le modèle vis
oélastique à Q-
onstant dans le modèle de Biot 
omme dé
rit au 
hapitre
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Fig. IV.13 � Vitesses de phase des ondes P en fon
tion de la saturation pour le deuxième etle troisième 
y
le. Les deux lignes pointillées montrent une tendan
e di�érente entre imbibition etdrainageI. Deux nouveaux paramètres sont à dé�nir : Le fa
teur de qualité QKD et la fréquen
e
entrale de 
e modèle ω0. Le 
hoix de 
ette fréquen
e est important dans une analyse dela dispersion mais n'a pas d'in�uen
e sur la valeur de Q−1
P . Cependant, a�n de respe
terl'analyse de vitesses pré
édemment dé
rite, le 
hoix de 
ette fréquen
e 
entrale ne doit pasintroduire une trop forte dispersion, par exemple en désignant f0 = ω0/2π = 2kHz, quireprésente la fréquen
e maximale mesurée dans nos données.L'e�et de l'ajout d'une 
omposante vis
oélastique au modèle d'atténuation est résumésur la �gure IV.17. Pour 
et exemple, QKD

dans le modèle à Q-
onstant est égal à 12. Ledé
alage de la 
ourbe de Biot vers des atténuations très élevées peut expliquer l'ordre degrandeur des valeurs de Q−1
P dans notre expérien
e (entre 0.1 et 0.2). A faible saturation(< 0.4), Q−1

P est majoritairement 
ontr�lé par le �lm de �uide intergranulaire autorisantle glissement des grains entre eux et générant ainsi une atténuation dite vis
oélastique (re-présentée par la valeur de QKD
dans le modèle à Q-
onstant). Il semble 
ependant di�
ilede �xer une valeur intrinsèque de QKD

qui resterait 
ohérente quelle que soit le mode desaturation ou le 
y
le. La �gure IV.16 montre les sauts d'atténuation entre 
haque phase dedrainage et d'imbibition. Contrairement à l'analyse des vitesses, 
es é
arts d'atténuationssemblent plus di�
iles à expliquer. Ainsi, on observe une baisse d'environ 20% de Q−1
Pentre la �n de la deuxième imbibition et le début du se
ond drainage. Cette diminutionde l'atténuation pourrait être liée à une meilleure adhésion des grains entre eux due à la
réation de ponts 
apillaires en début du drainage, 
omme expliqué pour l'augmentationdes vitesses. Par 
ontre, une forte augmentation de Q−1

P est mesurée entre la �n du se
onddrainage et le début de la troisième imbibition (environ 30%). A priori, la 
on�guration
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Fig. IV.14 � En haut, évolution de VP en fon
tion de la saturation pour les phases d'imbibition(en bleu) et de drainage (en rouge). Le se
ond 
y
le est représenté en trait plein et le troisièmeen trait pointillé. Les transitions entre 
haque phase sont numérotées de 1 à 3, respe
tant l'odre
hronologique de l'expérien
e. En bas, une possible expli
ation des hystérésis 1 et 3 observés : àfortes saturations, les premières minutes de drainage peuvent réorganiser la distribution des deux�uides et ainsi permettre la 
réation de ponts 
apillaires supplémentaires entre les grains solides etl'eau
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Fig. IV.15 � Vitesses de phase des ondes P pour le deuxième et le troisième 
y
le, et les limitesde saturation uniforme (BGW) et de non-é
oulement des �uides (BGH)du �lm d'eau dans l'espa
e intergranulaire est identique entre 
es deux expérien
es pour
Sw ≃ 0.35, et ne permet don
 pas d'expliquer une telle di�éren
e. Cependant, les di�é-rentes expérien
es n'ayant pu être réalisées en 
ontinu pour des raisons matérielles, il estpossible que le temps de repos entre imbibition et drainage joue un r�le important dans
es phénomènes d'hystérésis. Ainsi, sur la �gure IV.16, pour les hystérésis 1 et 2, plusde 16 heures séparent 
ha
une expérien
e. Pour l'hystérésis 3, le temps de repos n'est qued'une heure entre imbibition et drainage et présente un 
omportement inverse à l'hystérésis
1. Une possible réorganisation du �lm de �uide intergranulaire serait due par exemple àdes phénomènes de per
olation gravitaire. Néanmoins, rien ne nous permet d'avan
er unehypothèse plut�t qu'une autre. Nous 
onsidérons don
 par la suite que l'ensemble de 
esmé
anismes intergranulaires, 
ontr�lant l'atténuation vis
oélastique, peuvent être 
ompen-sés pour 
haque phase d'imbibition et de drainage en �xant di�érentes valeurs de QKDdans le modèle à Q-
onstant.Néanmoins, même si l'on dé�nit une valeur de QKD

di�érente pour 
haque 
as, lesdi�éren
es observées dans la variation de Q−1
P entre drainage et imbibition restent en
oreinexpliquées à 
e stade. En e�et, le modèle poro-vis
o-élastique présenté en �gure IV.17 (entrait plein) n'est pas en mesure de justi�er les pi
s d'atténuation aux environs de 60% desaturation pour les deux imbibitions. Nous proposons don
 d'introduire dans 
e modèle unepropriété e�e
tive supplémentaire permettant de faire intervenir l'évolution des propriétésde transport en phase de drainage et d'imbibition.
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Fig. IV.16 � Evolution de Q−1

P en fon
tion de la saturation pour les phases d'imbibition (en bleu)et de drainage (en rouge). Le se
ond 
y
le est représenté en trait plein et le troisième en trait poin-tillé. Les transitions entre 
haque phase sont numérotées de 1 à 3, respe
tant l'odre 
hronologiquede l'expérien
e. L'expli
ation de 
es di�érents hystérésis est moins dire
te que pour les vitesses 
arla 
on�guration du �lm de �uide intergranulaire, responsable de l'atténuation vis
oélastique, estvraisemblablement dépendante du temps de repos entre 
haque expérien
e
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Fig. IV.17 � Modèle de Biot, modèle à Q 
onstant et modèle poro-vis
o-élastique (Biot + Q
onstant) pour le sable utilisé dans notre expérien
e dont les propriétés sont dé�nies dans le tableauII.3
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e des perméabilités relatives à l'eau et à l'air sur l'atténua-tionLa présen
e de deux �uides non mis
ibles dans l'espa
e poral a un impa
t sur la per-méabilité du milieu. Dans un milieu saturé par un seul �uide, la perméabilité ne dépend pasdu �uide. Quand l'espa
e poral est saturé par plusieurs �uides, la 
apa
ité d'é
oulementde 
haque �uide est réduite. La distribution des �uides est 
ontr�lée par les propriétés
apillaires du milieu, le �uide mouillant étant généralement 
ontenu dans les pores les pluspetits. De 
e fait, il y a ségrégation de l'é
oulement des �uides qui ne s'é
oulent pas simul-tanément dans les mêmes réseaux. Dans le 
adre du modèle de �uide e�e
tif et de la loide Dar
y, � une perméabilité e�e
tive au mélange de �uide � peut être dé�nie en fon
tionde la perméabilité monophasique k0 et des perméabilités relatives à l'eau et au gaz krw et

krg :
ke = k0(krw + krg) où krw + krg ≤ 1 (IV.1)La somme des perméabilités relatives des deux �uides est inférieure à 1 
ar le débittotal du �uide e�e
tif est réduit par rapport à l'é
oulement d'un seul �uide. De nombreuxmodèles existent pour dé
rire la relation entre perméabilité relative et saturation. I
i, nousutilisons 
elui proposé par Van Genu
hten (1978) pour dé�nir la perméabilité relative àl'eau. La perméabilité relative au gaz est déterminée de la même manière (Pham et al.,2002) :

krw =
√
Swe

[
1 − (1 − S1/mw

we )mw

]2

krg =
√
Sge

[
1 − (1 − S

1/mg
ge )mg

]2
(IV.2)ave
 les saturations e�e
tives en eau et en gaz Swe et Sge :

Swe =
Sw − Swi

1 − Swi

Sge =
(1 − Sw) − Sgi

1 − Sgi

(IV.3)où Swi et Sgi représentent les taux de saturation résiduelle en eau et en gaz obtenus respe
-tivement au 
ours d'une expérien
e de drainage et d'imbibition. En dessous de Swi, l'eaune peut pas s'é
ouler 
ar la phase liquide est dis
ontinue et reste atta
hée aux grains (phé-nomène d'adsorption). Au dessus de (1−Sgi), la phase gazeuse est également dis
ontinue,sous forme de bulles piégées dans l'espa
e poral. Les paramètres libres mw et mg 
ontr�lentla forme des 
ourbes de perméabilité relative pour l'eau et le gaz respe
tivement (�gureIV.18).La perméabilité relative à l'eau ou à l'air dépend de la taille des pores, de la nature du
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Fig. IV.18 � Courbes de perméabilités relatives à l'eau et à l'air pour di�érentes valeurs de mwet mg. La saturation limite Swi est généralement plus grande que Sgi et vaut i
i 0.3 tandis que
Sgi = 0.1�uide et du mode de saturation, imbibition ou drainage (Jerauld & Salter, 1990). En hy-drogéologie, il est bien 
onnu que les 
ourbes de perméabilités relatives présentent un forthystérésis entre imbibition et drainage dû à un agen
ement 
omplexe des �uides dans l'es-pa
e poral, qui peut être modi�é pour 
haque 
y
le (Maqsoud et al., 2004). Ce phénomèned'hystérésis peut se produire sur une in�nité de 
y
les mais est limité par deux 
ourbes, sou-vent appelées � imbibition prin
ipale � et � drainage prin
ipal �. Il est généralement admisque 
es 
ourbes limites peuvent être obtenues dès le deuxième 
y
le d'imbibition/drainage(Jensen & Falta, 2005).Nouvelle formulation de l'opérateur vis
odynamique FModi�er 
es paramètres relatifs au �uide implique également une réé
riture de l'opérateur
F de la théorie de Biot (
f. 
hapitre I) prenant en 
ompte la perméabilité e�e
tive ke dé�nie
i-dessus :

F =

√

1 +
4iγ2

0ke

χΛ2φ
ave
 χ =

ηfφ

ωkeρf

(IV.4)où ηf et ρf 
orrespondent à la vis
osité et la densité du �uide e�e
tif. La dé�nition duparamètre géométrique Λ établie par la relation I.25 est in
hangée et dépend toujours dela perméabilité monophasique k0.Courbes de perméabilité relative
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Q−1
KD mw mg2ème imbibition 0.122 0.95 2.252ème drainage 0.09 1.175 1.0253ème imbibition 0.139 0.75 2.0753ème drainage 0.145 1.10 0.925Tab. IV.1 � Tableau de paramètres inversés pour l'obtention du modèle poro-vis
o-élastique �nalpour 
haque imbibition et drainageLes deux paramètres libres mw et mg restent à dé�nir pour expliquer l'hystérésis entreimbibition et drainage. QKD, mw et mg sont estimés par inversion des 
ourbes d'atténua-tion/saturation en 
her
hant le meilleur modèle, au sens des moindres 
arrés, pour expli-quer les données expérimentales (�gure IV.19). Les valeurs obtenues pour 
haque 
y
lesont données dans le tableau IV.1. Cette inversion des 
ourbes d'atténuation des ondes Ppermet don
 d'établir les 
ourbes de perméabilités relatives à l'eau et à l'air, présentéesen �gure IV.20, qui sont en a

ord ave
 des expérien
es d'é
oulement multiphasique surdes milieux non 
onsolidés (tableau IV.2). Il est intéressant de 
onstater un 
omportementsimilaire entre les deux 
y
les, montrant ainsi une 
ohéren
e dans les 
ourbes de perméabi-lités relatives obtenues. Ces phénomènes d'hystérésis sont assez mal 
ompris 
ar ils mettenten jeu des intéra
tions très 
omplexes entre 
haque phase �uide (Jerauld & Salter, 1990).Lorsque le �uide invasif est l'air (drainage), on observe une perméabilité e�e
tive à l'eauplus importante que pendant une imbibition. Pour le 
as du �uide non mouillant (air),
et é
art est beau
oup plus important entre les deux modes de saturations (tableau IV.1).La distribution de la phase gazeuse entre 
es deux expérien
es de saturation semble êtreun paramètre 
lef pour 
omprendre l'hystérésis entre drainage et imbibition. Pendant undrainage, une distribution hétérogène de l'air à l'é
helle du pore pourrait expliquer uneperméabilité e�e
tive à l'air plus faible. La phase gazeuse serait dis
ontinue et ne favori-serait pas son é
oulement. Au 
ontraire, en imbibition, une distribution plus homogène del'air dans l'espa
e poral peut expliquer une permeabilité e�e
tive au �uide non mouillantplus importante. Ces possibles expli
ations de l'hystérésis observé rejoignent le 
on
eptde pat
hy saturation mais à une é
helle mi
ros
opique. Ainsi, par rapport à la longueurd'onde 
entimétrique, 
ette distribution des �uides di�érente entre imbibition et drainagepourrait être 
ontr�lée par un paramètre ma
ros
opique e�e
tif : la perméabilité e�e
tiveau mélange de �uides.4 Con
lusionsLe sable agissant 
omme un �ltre passe-bas, le 
ontenu fréquentiel des signaux sismiquesque nous avons enregistrés était restreint à des fréquen
es généralement inférieures à 2kHz.A 
ette limite hautes fréquen
es s'est ajouté la né
essité de dé�nir une limite basses fré-quen
es �xant une longueur d'onde maximale (< 0.1m). Ainsi, une étude du 
ara
tère dis-persif des ondes P s'est révélée impossible 
ar la gamme fréquentielle exploitable était trop
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Fig. IV.19 � Valeurs moyennes de Q−1

P pour f= [1600−1800]Hz, le modèle à Q-
onstant (lignepointillée) et le modèle �nal poro-vis
o-élastique ave
 prise en 
ompte de la perméabilité e�e
tive(ligne pleine) pour a) se
onde imbibition, b) se
ond drainage, 
) troisième imbibition, d) troisièmedrainage
Type de milieu Phase non mouillante Phase mouillante Référen
esSable kr im > kr dr kr im < kr dr Inversion Q−1

PBilles de verre kr im > kr dr kr im < kr dr Naar et al. (1962)Sable kr im > kr dr kr im ≤ kr dr Baty
ky & M
Ca�rey (1978)Billes de verre kr im > kr dr kr im ≤ kr dr Hopkins & Ng (1986)Sable kr im < kr dr Poulovassilis (1970)Billes de verre kr im ≤ kr dr Topp & Miller (1966)Billes de verre kr im ≃ kr dr Talsma (1970)Tab. IV.2 � Hystérésis de perméabilité relative pour un �uide non mouillant et mouillant dans notreexpérien
e (InversionQ−1

P ) et d'autres études d'é
oulement multiphasique en milieux non 
onsolidés extraitesde Jerauld & Salter (1990) ; im désigne une expérien
e d'imbibition et dr un drainage
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omprise entre 1.6 et 1.8 kHz. Néanmoins, dans 
ette bande fréquentielle, l'impa
tde la saturation en eau au 
ours d'une imbibition ou d'un drainage sur les attributs sis-miques a pu être mis en valeurs et expliqué au travers d'une appro
he poro-vis
o-élastique :� Les vitesses de phase en fon
tion de la saturation sont expliquées par la limite BGW,qui permet l'utilisation d'un modèle de �uide e�e
tif. La distribution des �uides vis-à-vis de la plus petite longueur d'onde est homogène, en imbibition et en drainage.� L'atténuation des ondes P est beau
oup plus dépendante de 
ette distribution de�uides. Bien que l'augmentation de Q−1

P ave
 la saturation soit du même ordre degrandeur en imbibition et en drainage, la tendan
e des 
ourbes d'atténuation est dif-férente. En introduisant le 
on
ept de permeabilité relative, nous avons pu expliquer
ette di�éren
e et proposer une inversion des 
ourbes d'atténuation en termes deperméabilités relatives à l'eau et à l'air.Un lien prometteur entre propriétés hydrogéologiques et attributs sismiques dans desmilieux non 
onsolidés a été soulevé dans 
ette étude expérimentale, notamment par l'étudede l'atténuation. Ces hystérésis de perméabilités relatives étant di�
ilement modélisés pardes modèles hydrologiques et di�
ilement mesurés en 
ondition in-situ, l'apport de la sis-mique 
omme mesure indire
te de 
es propriétés paraît prometteur. D'autres études expé-rimentales sont évidemment né
essaires pour améliorer la 
ompréhension des phénomènesphysiques engagés.
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Con
lusions et perspe
tives
Con
lusionsLa 
on�guration de notre expérien
e a permis la réalisation d'un monitoring de l'ondeP dire
te dans la gamme du kiloHertz lors de plusieurs 
y
les d'imbibition/drainage d'unsable non 
onsolidé. Comme pour tout enregistrement sismique de terrain, le train d'ondesétait parasité par d'autres arrivées engendrées par des e�ets de bord. Une représentationtemps-fréquen
e du signal nous a permis de di�éren
ier 
haque évènement et d'obtenir la
omposition spe
trale de la première arrivée. Nous avons utilisé 
omme outil de traitementdu signal la transformée 
ontinue en ondelettes. L'utilisation de l'ondelette 
omplexe deMorlet à phase linéaire nous a permis d'estimer la vitesse de phase ainsi que l'inverse dufa
teur de Qualité (atténuation) de l'onde P en fon
tion de la fréquen
e. Après 
ette phasede traitement du signal, le problème d'une gamme fréquentielle valide pour l'exploitationdes données s'est posé. Une bande de fréquen
e située entre 1.6 et 1.8kHz satisfait d'unepart, la mesure de l'onde P en 
hamp lointain (la divergen
e géométrique de l'onde peutêtre 
orre
tement 
ompensée) et d'autre part, un rapport signal sur bruit su�sant.Le modèle poroélastique de Biot sert de base théorique à l'interprétation des vitessesde phase des ondes P. Au départ formulé pour un milieu poreux saturé par un seul �uide,la théorie de Biot peut être adaptée au 
as des milieux partiellement saturés. Cette 
om-plexi�
ation implique une dépendan
e fréquentielle de la vitesse des ondes P en fon
tiondu niveau de saturation. En e�et, la réponse sismique du milieu ne sera pas identique selonque la di�éren
e de pression dans les deux �uides, engendrée par le passage de l'onde, ait letemps de s'équilibrer ou non. La distribution de 
es pressions interstitielles est gouvernéepar une équation de di�usion dépendant de la fréquen
e de l'onde et des propriétés dumilieu.A su�samment basses fréquen
es, la relaxation des pressions de �uides est totale. La vi-tesse des ondes P peut alors être dé
rite par la limite de Biot-Gassmann-Wood (BGW), quiimplique une distribution des deux �uides su�samment homogène vis-à-vis de la longueurd'onde pour 
onsidérer un �uide e�e
tif, dont les propriétés (module d'in
ompressibilité,densité et vis
osité) sont 
al
ulées en fon
tion de la saturation du milieu. Ce 
as de �gure115



CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 116est souvent représentatif des mesures de terrain. Les vitesses d'onde P a
quises dans notreexpérien
e sont en a

ord ave
 
ette limite, en imbibition et en drainage. Au 
ontraire, les
ourbes d'atténuations des ondes P en fon
tion de la saturation sont nettement di�érentesselon le mode de saturation. L'ajout d'une 
omposante vis
oélastique au modèle poroé-lastique de Biot permet de dé
rire les pertes fri
tionnelles au 
onta
t grain-à-grain maisn'explique pas l'hystéresis entre imbibition et drainage. L'atténuation semble sensible à unedistribution des �uides di�érentes à l'é
helle du pore entre 
es deux modes de saturation.Nous avons alors interprété 
ette di�éren
e d'atténuation des ondes P en introduisant lanotion de perméabilité e�e
tive au mélange de �uides, dépendante des perméabilités rela-tives à l'eau et à l'air.Perspe
tivesCette étude expérimentale a 
on�rmé le lien étroit entre le 
ontenu en �uides et lesattributs sismiques vitesse/atténuation de l'onde P. Pour an
rer 
e type de démar
he ex-périmentale dans une perspe
tive d'appli
ation de terrain, il est intéressant de noter lesavantages et in
onvénients d'une telle étude, et quelles améliorations pourraient être ap-portées. Un tel dispositif, 
on
entré sur l'enregistrement de l'onde P dire
te, présente unlien immédiat ave
 la méthode de log sonique. Ces mesures soniques sont fréquentes en ex-ploration pétrolière ou dans le 
adre de projet de sto
kage de CO2 pour lesquels l'e�et de lasaturation partielle sur les attributs sismiques demande à être mieux 
ompris. Néanmoins,dans 
e type d'études, les matériaux sont généralement 
onsolidés et la pression e�e
tiveélevée. Dans la gamme fréquentielle d'exploration (< 10kHz), il est di�
ile de 
on
ilier
es deux 
ara
téristiques en laboratoire, l'utilisation de basses-fréquen
es né
essitant unvolume de ro
he trop grand. Pourtant, 
es deux 
onditions doivent être réunies pour per-mettre une possible 
omparaison entre laboratoire et mesures de terrains, notamment pourl'étude des mé
anismes d'atténuation. D'autres méthodes de laboratoire (transmission ul-trasonique, mesure déphasage 
ontrainte-déformation), semblent plus à même de simulerdes 
onditions in-situ de fortes pressions, mais ne peuvent assurer une analogie dire
te ave
la sismique de terrain. Une solution intermédiaire, qui impliquerait tout de même de fortes
ontraintes matérielles, serait d'envisager des blo
s de ro
hes 
onsolidés de plus grand vo-lume (1m3) et des mesures plus basses-fréquen
es ne dépassant pas quelques dizaines de
kHz pour 
onserver un ratio longeur d'onde/hétérogénéités de matri
e ou de �uide ana-logue au terrain.Con
ernant les mesures de subsurfa
e, orientées vers des problèmes environnementauxou d'ingéniérie, l'utilisation de milieux non 
onsolidés en laboratoire est pertinent. Le 
asde milieux partiellement saturés est fréquent. Tout d'abord, l'étude des ondes dire
tes,via la méthode de PSV (Pro�l sismique verti
al) o�re l'opportinité de 
ara
tériser aussi



CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 117bien la zone vadose que la zone saturée. Notre dispositif peut être assimilé à un pro�l ào�set nul (ZOP - Zero O�set Pro�l). Ce type d'a
quisition peut 
on
erner des séquen
essédimentaires de plusieurs 
entaines de mètres mais également des obje
tifs beau
oup plussuper�
iels de quelques dizaines de mètres. Ainsi, Paas
he et al. (2009) ont utilisé la mé-thode géote
hnique de type � dire
t-push �, pour l'a
quisition de PSV inversés dans le butde 
artographier les anomalies de vitesses dans les premiers mètres de sols. D'un point devue expérimental, il serait intéressant de simuler des mesures puits à puits pour réaliserdes tomographies de vitesse et d'atténuation, 
e qui auraient un é
ho dire
t aux problèmesenvironnementaux liés à l'in�ltration et à la migration de polluants, aussi bien qu'à la sur-veillan
e après sto
kage de possibles fuites et remontées de C02. Des mesures en 
ondition(totalement) saturé, typique des aquifères 
aptifs ou super�
iels, auraient également un fortintérêt. En se basant sur la théorie poroélastique de Biot, Baron & Holliger (2010, 2011)ont ré
emment proposé d'inverser les 
ourbes de dispersion d'ondes P obtenues par logssoniques a�n d'estimer la perméabilité de nappes aquifères. Leur étude intégre également le
al
ul de l'atténuation, paramètre plus di�
ile à interpréter et qui né
essite une meilleure
ompréhension des mé
anismes de relaxation mis en jeu. Ces multiples obje
tifs amènentà dé�nir des projets expérimentaux plus 
omplexes, se basant notamment sur des volumesd'é
hantillons plus grands, des sour
es sismiques plus �exibles (orientation de l'axe de lasour
e), un 
ontr�le plus poussé de la distribution des �uides et la prise en 
ompte dese�ets de pression e�e
tive. En�n, des études 
onjointes entre expérimentations analogiqueset numériques sont né
essaires pour optimiser l'utilisation des mesures de terrain (Moren
yet al., 2011).
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Annexe ACalibration des sondes 
apa
itives deteneur en eauLa sonde SM100, 
omme toutes sondes 
apa
tives, est 
omposée de deux éle
trodes quiagissent 
omme un 
ondensateur, le sol étant l'isolant diéle
trique entre 
es deux éle
trodes.Le signal de sortie de 
e 
ondensateur va alors être dire
tement proportionnel à l'e�
a
itédu sol à maintenir son r�le de diéle
trique et don
 à sa valeur de 
onstante diéle
trique,quantité adimensionelle dépendante de la saturation en eau.Relation teneur en eau - 
onstante diéle
triqueLa relation entre 
ette 
onstante et la teneur en eau est néanmoins 
omplexi�ée par denombreux fa
teurs dont on peut 
iter les plus importants à 
ontr�ler :� Composition minéralogique de la matri
e solideLa forte valeur de 
onstante diéle
trique de l'eau réside dans l'aptitude des molé
ulesd'eau à se polariser. La 
on
entration ionique du sol jouent alors un r�le important.En e�et la nature éle
trique de la surfa
e des grains solides peut rendre plus di�
ilela polarisation des molé
ules d'eau dans le sens du 
hamp éle
trique. Dans notre 
asnous utilisons un milieu granulaire pur en sili
e à plus de 98%. Si la sili
e se solubilise,la formation d'ions sili
ates peut modi�er sensiblement la mesure e�e
tuée ave
 lasonde. Cependant la sili
e est un élément 
himiquement stable et est 
ourammentutilisé 
omme isolant. A température ambiante (20 − 25°C), la solubilité des grainssili
eux est négligeable (de l'ordre de 0.140g.L−1 à 25°C).� TempératureUne augmentation de température favorise l'agitation molé
ulaire de l'eau qui s'op-131
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Fig. A.1 � Dispositif expérimental de 
alibration de la sonde SM100
pose ainsi à la polarisation induite par le 
ourant éle
trique. La 
onstante diéle
trique
ǫ du sol sera alors théoriquement plus faible à forte température qu'à températureambiante (25°C) pour une même valeur de teneur en eau (Weast, 1986). Néanmoins,la température peut également rompre les liaisons éle
triques de l'eau liée à la ma-tri
e solide et don
 a

roître la valeur de ǫ. Dans tous les 
as, une augmentation ouune diminution de la température pendant la 
alibration de la sonde risque d'induireune erreur de mesure (Fares et al., 2009).� Volume de mesureLa mesure à l'aide de 
e type de sonde est très lo
ale. Dans notre 
as, elle 
orrespondgrossièrement à une ellipsoïde de rayons 6 et 2 
m. Ainsi il faudra tenir 
ompte lorsde l'étalonnage de 
e volume de mesure en utilisant un dispositif adapté. Ni tropgrand pour que le volume de sol étudié 
orresponde à l'aire de sensibilité de la sonde,ni trop petit pour éviter les e�ets de bords. Lors de la 
alibration, la température estmesurée à l'aide d'une sonde thermo
ouple (PT100) en métal. Il faut alors utiliserun ré
ipient assez grand permettant d'éloigner 
ette sonde de température hors de lazone de mesure de la sonde 
apa
itive. Un bé
her transparent en verre a été 
hoisi.La �gure A.1 montre s
hématiquement les dimensions de 
e dispositif.
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itives 133Prin
ipe de la 
alibrationTout d'abord il faut estimer la porosité 
onne
tée du milieu (dans le 
as du milieugranulaire utilisé elle équivaut à la porosité totale), donnée par :
φ =

VV

VT
(A.1)ave
 VV le volume des vides et VT le volume total. Pour obtenir le volume des vides, il fautse pla
er à saturation totale. Alors le volume d'eau Vw pourra être apparenté à VV :

Vw =
Mw

ρw
(A.2)ave
 Mw la masse d'eau et ρw la masse volumique de l'eau (1000kg.m−3). Mw peut fa
ile-ment être déduite en utilisant une balan
e de pré
ision.Pour un niveau de saturation partielle en eau du milieu 
orrespondant à une massed'eau Mint, la teneur en eau θ est alors donnée par :

θ =
Vint

VT
(A.3)Cette grandeur est appelée par les agronomes �humidité volumique�. En géophysique,elle est plus 
ouramment apparentée au taux de saturation Sw :

Sw =
θ

φ
(A.4)RésultatsTout le dispositif doit resté immobile pendant la 
alibration (�gure A.2). On peut alorstaré sur la balan
e la masse de 
et équipement (bé
her + sondes ave
 
âbles) pour nepeser plus que la masse d'eau. La désaturation du milieu se fait en 
hau�ant le ré
ipient.On relève à plusieurs reprises sur la balan
e la masse du milieu partiellement saturé ainsique la température. La mesure est prise après avoir arrêté de 
hau�er et quand la valeura�
hée se stabilise. La �gure A.3 donne la relation �mesure sonde-saturation� obtenue àla �n de la 
alibration. On peut remarquer que pour un taux de saturation en eau allantde 1 à une valeur limite de 0.015, la relation est quasi linéaire entre la mesure a�
héepar la sonde et la teneur en eau. Nous pouvons alors dé�nir une relation par régressionlinéaire entre le taux de saturation et les mesures de la sonde pour une gamme de teneuren eau 
omprise entre 1.5 à 100%. Toutefois, avant d'établir l'équation reliant 
es deuxparamètres, il faut véri�er l'impa
t possible de la température. La �gure A.4 représente lestempératures auxquelles les mesures ont été faites.Le 
omportement des mesures de sondes 
apa
tives ave
 la température est assez bien
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Fig. A.2 � Vue générale du dispositif expérimental. Le bé
her est posé sur une balan
e depré
ision. La sonde SM100 est alimentée en 3V DC. La sonde SM100 et la sonde de température(type PT100) sont reliées au PC via une 
arte d'a
quisition NI
onnu pour deux 
as parti
uliers (Fares et al., 2009) :� Saturation totale : dérive négative de la mesure de sonde ave
 une augmentation dela température.� Milieu se
 : dérive positive de la mesure de sonde ave
 une augmentation de la tem-pérature.Ce 
omportement est illustré en �gure A.5 et varie entre 
es deux limites pour unesaturation partielle. En rendant hermétique le bé
her, l'e�et de la température a pu êtretesté pour 
es deux 
as limites. La relation �température-mesure sonde� dans notre expé-rien
e est similaire à 
elle donnée par Fares et al. (2009) et représentée en �gure A.6. Ladérive des sondes ave
 la température est d'environ ±5mV /°. En appliquant 
ette dérivepour 
haque mesure e�e
tuée pendant la 
alibration, on obtient deux relations linéaires re-présentatives de l'intervalle de 
on�an
e de la mesure de la sonde (�gure A.7). Finalement,
es deux équations reliant mesures de la sonde en volt (M) et saturation en eau (Sw) sontà température ambiante (20°) :
M = 0.339 ∗ Sw + 0.987

M = 0.312 ∗ Sw + 1.031
(A.5)L'erreur totale de l'estimation de la saturation est donnée en �gure A.8. Entre 30% et

90% de saturation, l'erreur varie entre ±5 et ±2.5%.
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Fig. A.3 � Relation � saturation-mesures sondes � obtenue après 
alibration
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Fig. A.4 � Températures 
orrespondant à 
haque mesure de la sonde lors de la 
alibration
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Fig. A.5 � Relation � température-mesures sondes � obtenue par (Fares et al., 2009) pour unmilieu totalement saturé (à gau
he) et se
 (à droite)
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Fig. A.6 � Relation � température-mesures sondes � obtenue dans notre expérien
e pour le sabletotalement saturé (en haut) et se
 (en bas)
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Fig. A.7 � Relations � saturation-mesures sondes � après 
orre
tion de l'e�et de température
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Fig. A.8 � Erreur totale sur l'estimation de la saturation après 
alibration de la sonde
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