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AVANT PROPOS

La connaissance précise du sous-sol impose des moyens d'investigation
possédant une résolution adaptée & la taille des hétérogénéités qui veulent étre
décelées. De plus les propriétés propagatives des milieux ne doivent pas étre
considérées uniquement en terme d’isotropie. Ce travail a pour but d’étudier a la
fois le probléme direct de la propagation des ondes dans une géométrie de puits-a-
puits, qui est actuellement la méthode permettant la plus haute résolution des
milieux, et le probléme direct de la propagation des ondes dans les milieux
anisotropes.

Dans une premiére partie nous allons, & I'aide de simulations numériques, nous
intéresser au comportement des ondes lors de leur propagation dans un milieu
stratifié plan, avec un dispositif d’acquisition de puits-a-puits. L’accent sera mis sur
'influence de la position de la source sur le champ d’onde émis, et sur la génération
de phases complexes comme les ondes guidées, les ondes coniques ou les ondes
réfractées.

Dans une deuxiéme partie nous allons étudier en détail les propriétés des ondes
se propageant dans les milieux isotropes transverses. Deux types de milieux
engendrant de I'isotropie tranverse seront plus particuliérement étudiés a I'aide de
simulations numériques. Ce sont dans les deux cas des milieux isotropes présentant
des hétérogénéités de composition organisées. Les premiers sont caractérisés par une

variation verticale des vitesses pouvant étre périodique ou non, alors que les seconds

contiennent des fissures possédant une orientation préférentielle.
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1 PARTIE :

SIMULATIONS NUMERIQUES DE PROPAGATION

D’ONDES DANS

UNE GEOMETRIE DE PUITS-A-PUITS




I Introduction

Parmi les méthodes d’exploration géophysique, la technique de puits-a-puits
permet une bonne résolution des domaines auxquels elle est appliqﬁée. En effet, la
position en profondeur de la source et des récepteurs dans des puits différents, est
idéale pour déterminer les caractéristiques de vitesses du domaine situé entre les
deux puits. Cette géométrie permet ’étude de cette zone en transparence, c’est-a-
dire & partir des phases directes. Les mesures des temps d’arrivée des ondes de
compression étant faites pour plusieurs positions de source dans le puits, la
détermination des hétérogénéités de vitesses peuvent alors étre faites par des
méthodes tomographiques. Du fait de la position d’émission et de réception, les
ondes ne sont pas sujettes & 'atténuation induite par la couche altérée superficielle,
alors que celle-ci joue un réle important dans les techniques d’acquisition de surface.
Mais cette technique présente aussi des inconvénients. Tout d'abord, il est
nécessaire de disposer de puits se prétant & ce type d'étude. De plus ces puits
servant 3 l'exploitation, la source utilisée ne devra pas les déteriorer. Ce sont donec
principalement des problémes d’appareillage qui se posent. En ce qui concerne la
réception des ondes, la technologie est maintenant bien maitrisée, car elle est depuis
longtemps utilisée pour les profils sismiques verticaux. Par contre la conception de

source mécanique pose d’importants problémes technologiques. Et leur utilisation

n'est devenue courante que depuis peu de temps. En ce qui concerne la propagation

d’onde, l'effet du tubage s'avére étre d'une grande importance. En effet, de fortes




sont générées a l'interface entre le tubage et le fluide de

ondes dites de Stoneley, , -
ur énergie

ci se propagent le long du tube en émettant une partie de le

forage. Celles- .
t trés importantes,

dans les matériaux encaissant. L’amplitude de ces ondes étan

certaines phases utilisables seront alors masquées. De plus la distance entre le puits

its é it € i i §vi i araitre
rézepteur et le puits émetteur doit étre faible si l'on veut ewtter de Vf)lI‘ app t
La stratification des niveaux géologiques étant souven
des ondes sur ces plans devient rapidement

ce qui est favorable a la génération de

des phases complexes.
proche de I'horizontale, l'incidence
grande quand l'offset entre puits augmente,

phases réfractées, coniques ou d’ondes piégées.
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sé de ce travail est présenté sour la forme d'un article en anglals,

L’expo
précédé d'un résumé en francais.
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II Résumé

Ce travail a pour but d’étudier I'influence de la position de la source, du type
de la source sur la propagation du champ d'onde dans un milieu stratifié plan, et
d’obsex;ver I'importance que prendront certaines phases complexes quand la distance
entre puits augmentera. Les effets du tubage ne seront pas pris en compte. Le
calcul complet des sismogrammes synthétiques a été effectué par la méthode des
nombres d’onde discrets, couplée & la méthode de propagation de Kennett. Les
résultats montrent, dans le cas ol la source est située dans une couche dont les
vitesses de propagation des ondes sont plus grandes que celles des couches voisines,
que ’énergie du front d’onde diminue rapidement & partir de la profondeur de la
source au plus l'offset entre les puits augmente. Des ondes guidées apparaissent
dans des couches ol les vitesses sont faibles. Comme celles-ci proviennent de
I'interférence d'onde n’ayant pas une incidence postecritique sur les interfaces
limitant ces couches, des rayonnement d’énergie dans les couches avoisinantes sont
observables & partir des différents modes de ces ondes guidées. Quand la source se
situe dans une couche ou les vitesses de propagation des ondes sont faibles par
rapport & celles des couches voisines, les effets vont étre trés différents. A partir
d’offsets relativements faibles, le front direct va avoir une incidence critique sur les
interfaces limitant la couche source. Ce qui va engendrer une onde guidée de tres
forte amplitude. L’essentiel de ’énergie sortira de la couche source, sous la forme
d’onde de cisaillement. Mais quel que soit leur mode de création, les diagrammes de

polarisation de ces ondes guidées montrent un mouvement elliptique' prograde

suivant la direction de propagation.




III Publication: Cross-borehole simulation of wave propagation

Abstract

Synthetic seismograms have been used to study elastic wave propagation in
multi-layered media for cross-borehole geometries. The calculation are done using
the discrete wavenumber method. We compute the wavefield for a series of receiver
arrays located at various offsets to follow the evolution of the wavefronts and the
distribution of the seismic energy in space. The results show the complexity of the
wavefield at large offsets. Trapped waves and conical waves perturb the
identification of direct and primary reflected phases. The display of polarization
diagrams of the guided waves shows elliptical prograde motions. The source position
plays an important role on the energy distribution within the medium. In order to
study this dependené’y, we compare the cases of sources located in relatively low and
high velocity layers. In the former case, most of the energy is trapped within the
source layer and in the neighboring region and propagates horizontally. The S

converted waves generated at the interfaces bounding the source layer have larger

amplitude than the direct P wave. When the source is placed in a relatively high
velocity layer the energy of the P wavefront spreads rapidly throughout the medium

as the offset increases.




Introduction

the cross-borehole technique has become an
h resolution. Undesirable effects
other exploration techniques do
llows the obtaintion of

Over the past few years,
increasingly used tool to study the subsoil with hig
linked to near-surface propagation and inherent to
not occur. The small distance between source and receivers a A 5
accurate informations on rock properties. The applications of this technique .m CTVII
(McCann et al, 1986). The results of velocity determ1‘11at10n
have been shown to be very accurate and capable of giving useful information on
media inhomogeneity (Butler and Curro, 1981). Inversion methods. based on ray
tracing have been developed for cross-borehole geometries (e.g. B01s.et a,l3 1971;
Menke, 1984). In many experiments, however, the phases used for the inversion are

hidden by high energy trapped waves. This phenomen can be simulated numericaly
In such an attempt, Korn and

to simulate Love waves

engeneering are multiple

only by a complete calculation of the wavefield.
Stockl (1982) have used 2 finite difference method
propagating in a coal seam. We shall use here the discrete - ;
(Bouchon, 1981) to construct synthetic seismograms and simulate the propagatlo.n lcl)
P, SV, and SH waves in a cross-borehole geometry. We shall study more specially

the influence of the source type and position on the wavefield propagation and on its

evolution with horizontal offset.

wavenumber method
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Method

The discrete wavenumber method has been described in a serie of papers
(Bouchon and Aki (1977), and Bouchon (1979,1981)). This method gives accurate
solutions in the near field, and can be easily connected with propagator type
methods for flat layered media. Dietrich and Bouchon (1985) have coupled it with
the modified Dunkin's formulation (1965) of the Thomson-Haskell’s method (Haskell,
1953; Harkrider, 1964), to simulate vertical seismic profiles. Yao and Harkrider
(1983) have adapted the discrete wavenumber method with Kennett’s reflection and
transmission matrix method (Kennett (1974), Apsel (1979), Kennett and Kerry
(1980), Kennett (1984)). We shall improve here, only the wavefield propagation in
the particular geometry of cross-borehole using Kennett’s method. Two
configurations of source receivers must be envisioned for cross-borehole simulation,
the receivers are above the source or inversely the receivers are below the source.
The displacements expression have been developped by Kennett and Kerry (1979) in
the two cases. The depth position of receiver and source are respectively z; and z,.
Using Kennett and Kerry’s notation, we have :
for a receiver above the source : _
w(zg) = (MEAMERED)I-RESRE ' TH I-RE'RE™| (RS Ep—Zv)
for a receiver below the source :
w(zg) = (ME+MERSL)I-RESRS ' TES[I-RESREY ! (Sp—RETy)

where RES, TH® and RES, TRS are the reflection and transmission matrices of
respectively, upgoing and downgoing waves, for the layer stacks between source and
receiver levels, .

R[I'}S, RER are the reflection matrices for upgoing waves of the layer stacks located
respectively between source and free surface and receiver and free surface,

RIS)L, REL are the reflection matrices for downgoing waves of the layer stacks
located respectively between source and deepest layer and receiver and deepest
layer, '

ME, MR ‘are the transformation matrices of wave vector into displacement vector
for up and downgoing waves,

24y, 2p are the discontinuities of the wavefield introduced by the source.

The reflection and transmission matrices for up and downgoing waves for a layer

stacks-are calculated recursively by the formulas :

Rﬂ = Rg'1+T3‘IIRB'—I(I_R{}—IRB—H)—ITBA

11




T§ = TH I-RERE )T
R = R+ RY (=R RYT) TG
T = T (—RE R TE

where i, j are the index layers. The calculation begin with the elementary matrices

indexed by i, i+1. The recursiveness is made on the second index. The elementary
reflection and transmission matrices for a downgoing incident wave are defined by :
D D D D
Tpp Tps 3 bop s
Rp = p=|,D D
BT |2 w2l {2

The matrix elements are the amplitudes of the waves designated by the second
index and generated by reflection or transmission from a unit amplitude downward
incident wave, designated by the first index. The Ty and Ry matrices are defined in
the same way for upward incident waves. The wavefield discontinuities Xp and Xy

are derived from the source potential, their expressions are given by Harkrider

(1964) for different source types.
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Result presentation

We use the method to simulate numerically the propagation of seismic waves
in the cross-borehole geometry. We investigate in particular the effect of source
position and source type on the observed waves field. The layers properties of the
stratified medium considered are given in Table 1. Within this medium two source
locations are chosen such that in one case the source is in a layer of high velocity
relatively to the neighboring formation and in the other case the source is located in
a low velocity layer. The source types considered are an explosion and an horizontal
point force applied either radially or transversely with respect to the vertical plane

intersecting source and receiver.
Synthetic seismograms

All the synthetic seismograms presented are calculated for a time window of
0.64 seconds and a cut-off frequency of 100 Hz. The source function used, is a

gaussian pulse. Its spectrum is defined by :

W
s(w) = —‘\/Ee @ with o = 10102
x tO

where t, is the time width of the pulse at half the maximum amplitude.

We compute the dilatation and the horizontal and vertical displacements at a
vertical array of receivers, regulary spaced at 50 m interval between 500 m and 2100
m depth. For each observable, the seismograms are normalized with respect to the
maximum of all the traces. We first consider the case of an explosive source located
at 1490 m depth in a high velocity layer and having a peak frequency equal to 30
Hz. Figure 1 shows the seismograms obtained at an offset of 800 m. On the
dilatation traces we can identify the up and downgoing waves corresponding to the

primary reflections on the interfaces located respectively below and above the

source. The peak amplitudes are associated with the direct front, except in the
source layer and in its vicinity, where the energy of the direct pulse is very weak.
Complex wave patterns develop within the two low-velocity layers located below the
source. They result from the superposition of a conical wave propagating along the
high-velocity interface present at the bottom of these two layers, and a partially
trapped wave induced by the overcritical incidence of the direct front at this same
interface. This guided wave is dispersed and exhibits a higher frequency content at
its onset. The source layer is affected by this disturbance because of the relatively
long wavelengtﬁ of the pulse with respect to the layer thickness. The same

13




phenomenon takes place in the low velovity layer located at 2000 m depth. The

displacement representation, particularly the horizontal component, shows the
importance of the converted S waves. .

The corresponding traces obtained when the seismic source is an horizontal
point force acting in the source-receivers plane are depicted in Figure 2. The
generation of S waves by the source adds complexity to the waveforms. ?ome new
phases, not present in the explosion case appear. In particular a second guided wave
train of high amplitude develops inside the low-velocity layer located at 2000 m
depth. The results obtained in the case where the force is applied transversely to
the source-receivers plane are displayed in Figure 3. As previously, they show the
presence of partially trapped waves in the two low velocity layers located below the
source.

We now investigate the case where the source is located in a low velocity 1'ayer.
The depth considered is 1570 m. The results obtained when the source 1s an
explosion point are depicted in Figure 4. The receivers geometry and source offset
are the same as in Figure 1. On the dilatation diagram one sees that most of the
energy propagates in the source layer in the form of 2 guided wa,ve. with hi.gh
amplitude preceeded by a refracted arrival travelling in the overlaying high velocity
layer. This phenomenon is due to by the total reflection of the direct front at the
layer interfaces when the incidence angle is beyond critical. A second trapped wave
train is clearly visible on the vertical displacement ftraces around 0.4 s. We can
attribute it to the total reflection of the S converted waves. The wave partially
trapped in the low velocity layer located at 2000 meters depth arrives later than in
the previous case, but has a higher amplitude relatively to the direct front. Oﬂn the
displacement traces the S converted waves display a large amplitude. In particular
the upgoing S wave generated at the interface overlaying the source layer has a
higher amplitude than the P wavefront. .

The synthetic profiles obtained when the source is an horizontal point force
parallel to the source-receivers plane are presented in Figure 5. The second wave
train trapped in the source layer and made up multiply reflected S waves has a
much higher amplitude than in the explosion case and is even present <.311 the
dilatation traces through converted energy. When the force is applied in the
the only non-zero observable is the

gure 6. Like for the two other source

direction normal to the source-receivers plane,
transvers displacement, which is depicted in Fi . . .
types, a large part of the energy is trapped within the source layer. This guided SH

wave train propagates at a velocity slower than the corresponding SV wave energy

(Figure 5).

Polarization

In order to complement the study of the different phases previously identified,
we display in Figure 7 the particle motion at an array of 21 by 21 receivers regulary
spaced at an interval of 80 m in depth and in horizontal offset. The time window
considered starts 0.15 s after the explosive source excitation and lasts for 0.05 s. In
the case where the source is located in a high velocity layer one first observe the
longitudinal motion of the P wavefront. The transverse motion of the S converted
waves follows with a much larger amplitude at the receivers located below the
source than at the receivers above. The waves guided within the two low-velocity
layers below the source display an elliptical prograde motion. In the case where the
source is embedded in a low velocity layer, the S converted waves have a higher
amplitude relatively to the P wavefront than in the previous case. The first wave
train trapped in the source layer is characterized by an elliptical prograde motion
with its major axis oriented along the horizontal direction, while the second trapped

wave train has the same type of motion but oriented in the vertical direction.

Wavefield snapshots

For a better visualisation of the whole wavefield, we present snapshots of the
dilatation and displacement produced by down-hole explosive source throughout the
medium. This is done by calculating the wavefield at each node of a square network
of 81 by 81 receivers located at 20 m interval (Figure 8). We use color scale to
display amplitudes. We again consider the two cases of a source located in a high
and in a low velocity layer, by placing the excitation at respectively 1490 m and
1840 m depth. Figure 9 and 10 display the dilatation and the displacement 0.24 s
after the pressure pulse is emitted by the source. The difference between the two
configurations is striking. In the case where the source is located in a high velocity
layer the energy is spread quite uniformely throughout the medium except in the
layers neighboring the source where the dilatation and the displacement field are the
weakest. On the contrary when the source is located in a low velocity layer, most of
the energy is confined to the source layer and to its immediate vicinity. The energy
is trapped in the low velocity foruiation in the form of P and S waves multiple
reflected at the layer boundary beyond the critical angle.

Wavefront evolution

The evolution with time of the ’direct’ wavefront is presented in Figure 11 for .

the two configurations and in the case where the observable is the dilatation. In




both cases the width of the wavefront does not appear to change significantly with

time. The wavefront amplitude decay is considerably slower for the trapped waves

than for the non-guided energy.

Direct P pulse

We now focus our attention on the direct P wave pulse which is the first signal

recorded along the downhole profile. We study this pulse in the case of an explosive

source having peak sprectral frequency of 200 Hz. The source medium-receivers

geometry is the same as the are previously used. The results show the displacement
in a narrow window of .02 s centered around the arrival time of the direct P wave,
and the polarization figure for the duration of the time window. The normalization
each receivers. Figure 12 shows the results for the high

is made independently at
larization direction in

velocity source layer case. We observe clearly the change of po
the different layers. In the layer above the source a second arrival is superposed on

the direct pulse. It is probably the S wave generated at the crossing of the interface.

Likewise in the two low velocity layers below the source the direct wavefront is
disturbed by S wave generation. In the bottom low-velocity layer the transverse
motion is as important as the longitudinal motion.

The corresponding diagrams for the case where the source is located in a low-
velocity layer are show in Figure 13. The polarization direction in the layer above
the source is nearly horizontal. In the source layer a refracted arrival preceeds the
direct pulse. Below the source the direct pulse is followed by 2 second less energetic
arrival like in the high velocity source layer case the receivers located in the bottom

low-velocity layer display a large S wave motion following the P polarization.
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Conclusion

We have shown simulations of wave propagation in cross-borehole geometries
and we have investigated the effect of source type and source position on the
observed wavefield. The source location within the medium has a determining
influence on the recorded downhole profile. When the source radiates in a low
velocity layer high amplitude trapped waves are generated. The energy transmitted
outside the source layer then contains a large proportion of S waves. Whereas when
the source is located in a high velocity layer the energy is scattered from the source

layer and spreads out rapidly throughout the medium.
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Figure captions
Figure 1 : synthetic seismograms at 800 m offset for an explosive source ab 1490 m
depth in a high velocity layer. (a) dilatation, (b) vertical displacement, (c)

horizontal displacement.

Figure 2 : synthetic seismograms at 800 m offset for a radial point force ab 1490 m
depth in a high velocity layer. (a) dilatation, (b) vertical displacement, (c)

radial displacement.

Figure 3 : transverse displacement at 800 m offset for a transverse point force at

1490 m depth in a high velocity layer.

Figure 4 : synthetic seismograms at 800 m offset for a source at 1570 m depth in a
low velocity layer. (a) dilatation, (b) vertical displacement, (c¢) horizontal

displacement.

Figure 5 : synthetic seismograms at 800 m offset for a radial point force at 1570 m
depth in a low velocity layer. (a) dilatation, (b) vertical displacement, (c)

radial displacement.

Figure 6 : transverse displacement at 800 m offset for a transverse point force at

1570 m depth in a low velocity layer.

Figure 7 : particle motion motion between 0.15 and 0.2 s at 2 grid of 21 by 21
receivers regulary spaced at 80 m interval. (a) source at 1490 m depth in
a high velocity layer. (b) source at 1570 m depth in a low velocity layer.

Figure 8 : receiver network used for the wavefield snapshots representation.

Figure 9 : snapshots of the dilatation 0.24 s after the source excitation. (a) source
located at 1490 m depth in a high velocity layer. (b) source located at
1840 m depth in a low velocity layer.

Figure 10 : snapshots of the horizontal and vertical displacements 0.24 s after the
source excitation. (a) source at 1490 m depth in a high velocity layer. (b)

source at 1840 m depth in a low velocity layer.

Figure 11 : snapshots of the compressional wavefront at 5 different times from 0.1 s
to 0.5 s. (a) source at 1490 m depth in a high velocity layer. (b) source at

1840 m depth in a low velocity layer.

Figure 12 : P wavefront synthetic seismograms for a pulse with peak spectral

20

frequency of 200 Hz. The explosive source is located at 1490 m depth in a
high velocity layer.

Figure 13 : P wavefront synthetic seismograms for a pulse with peak spectral

frequency of 200 Hz. The explosive source is located at 1570 m depth in a
low velocity layer. '
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2¢me PARTIE:
PROPAGATION D’ONDES EN
MILIEUX ISOTROPES TRANSVERSES.
Application aux milieux finement stratifiés

et aux milieux fissurés.
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I Introduction

La connaissance des structures superficielles de la terre, par les ondes
sismiques, se fait principalement & partir de I’hypothése que les matériaux sont
intrinséquement isotropes. Pourtant le comportement anisotrope des ondes dans les
minéraux composant les roches, est depuis fort longtemps observé.

Quels sont donc les facteurs qui interviennent, pour que le comportement des
ondes deviennent isotrope, alors qu'elles se propagent dans des milieux constitués
d’entités anisotropes ?

Il apparait, intuitivement, que le facteur prépondérant, va étre 1'échelle 2
laquelle les matériaux sont auscultés. Les longueurs d’onde généralement utilisées,

varient de quelques meétres & plusieurs centaines de métres, alors que la taille des

cristaux ne dépasse que trés rarement quelques millimétres. Le comportement d'un
matériau & une sollicitation ondulatoire, va donc englober les comportements de tout
ses constituants. C’est pour cette raison que les mesures d’anisotropie effectuées sur
des domaines décamétriques & kilométriques, sont toujours beaucoup moins fortes
que les valeurs obtenues sur les minéraux, méme si une phase minérale entre dans
une importante proportion dans la composition. Les phénomeénes qui vont avoir |
tendance a annihiler les propriétés anisotropes, vont principalement étre la variété
des espéces minérales présentent dans une roche, 'absence de parallélisme des
orientations préférentielles des minéraux et le degré de fissuration du milieu. Les

ondes vont lisser les valeurs extrémes des vitesses de chaque élément induisant de
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sotropie d'un

|'anisotropie, ce qui impliquera un comportement résultant moyen. L’i

bon nombre de matériaux résulte donc d'unme répartition aléatoire des phases

cristallines ainsi que des fissures.

Dans le travail présenté par la suit
engendrée par des hétérogénéités organisées,
en premier lieu, les milieux présentant une variation des propriétés
est le cas des matériaux présentant une fine
d'onde, ce qui est fréquement observé dans

e, nous allons nous intéresser 3 1’anisotropie
présentent dans certains milieux. Nous

étudierons,
physiques dans une seule direction. C’

stratification par rapport & la longueur
Nous déterminerons dans ce cas les conditions pour

les milieux sédimentaires.
a celui d’un milieu

lesquelles, suivant le degré d'hétérogénéité, le comportement ser

anisotrope. En second lieu notre intéret se portera sur les milieux présentant des

fissures et dont la matrice est isotrope. Ceux-ci auront

orientations préférentielles de
rope, sous certaines conditions, qui variera

également un comportement anisot

suivant le contenu des fissures ainsi que de leur densité.

L’approche pour laquelle nous avons opté est théorique. Nous étudierons la

propagation des ondes dans des milieux présentant une isotropie transverse par des

simulations numériques. Les caractéristiques propagatives ainsi qu'énergétiques, de

tels milieux, seront examinées en détail lorsque ceux-ci seront soumis & une

excitation harmonique.
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II Travaux précédents

.L’existence de l'anisotropie est depuis bien longtemps établie en sismologie.
Dep.uls une vingtaine d’années une abondante littérature a été publiée sur ce sujet.
Trois domaines d'études complémentaires se distinguent, les observations
expérimentales sur le terrain par des techniques variées, les expériences en
laboratoire sur des minéraux et sur des roches et les développements théoriques
permettant des calculs de propagation d’ondes dans ces milieux particuliers.

Les premiéres observations ont été faites en domaine océanique sur les ondes

P, se propageant dans le manteau superieur par Raitt et Shor (1962). A partir de

ces données Hess (1964) proposa I’hypothése d'un manteau supérieur anisotrope. -

Depuls, cette hypothése & été trés largement confirmée soit par 1’étude des ondes P
en domaine océanique (Raitt et al., 1969; Morris et al., 1969 ; Raitt et al., 1971; Sho;1
et al.,, 1973; Snydman et al.,, 1975; Christensen et Salisbury, 1979; Talandier et
Bouchon, 1979; Shimamura et al., 1983) et en domaine continental (Bamford, 1977;
Bamford et al., 1979; Vetter -et Minster, 1981; Fuchs, 1983) soit par I’étude des;
ondes S (Ando et al., 1980;1982; Fukao, 1984; Kosarev et al., 1984; Booth et al.
1985; Bowman et Ando, 1987) ou encore par les ondes de surfaces (Forsyth, 1975;
Crampin et King, 1977; Kirkwood et Crampin, 1981; Anderson et Dziewonski, 1982-;
Anderson et Reagan, 1983; Nataf et al., 1986). Les causes de l'anisotropie du
manteau supérieur sont attribuées a un arrangement de cristaux d’olivine, qui en est
le constituant principal, et dont les caractéristiques élastiques ont été clairement
définies par Verma (1960). Des observations d’anisotropie de propagation d’ondes S
ont également été faites pour la crofite continentale, se traduisant par leffet
caractéristique de séparation de ces ondes en deux phases de vitesses différentes
(Koshubin et al., 1984; Maslova et Obolentseva, 1984). Cette anisotropie peut étre
due & des orientations préférentielles des minéraux, ou & l'alignement de systémes
de fractures sous contraintes (Crampin, 1978; Crampin et al., 1980; Crampin, 1984;
Crampin et Atkinson, 1985; Crampin et Booth, 1985; Crampin et al., 1986; Crampin
et al., 1986; Tian-Chang Chen et al., 1987), ou encore & des zones de fractures
(Evans, 1984; Leary et al., 1987). Certaines roches sédimentaires présentent
ég.alf:ment des propriétés anisotropes dues soit 2 des orientations préférentielles de
minéraux soit a une fine stratification avec altgrnance périodique de niveaux lents et
rapides (Brodov et al., 1984; Bachman, 1983; Buchanan et al., 1983; Banik, 1984;
CaArlson gt al., 1984) soit encore & une répartition homogéne de fissures ayant la
méme orientation.

s . . s .
Les expériences en laboratoire ont montré les propriétes anisotropiques de
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certains cristaux (Verma, 1960; Simmon et Birch, 1963; Kumazawa, 1969; Kumazawa
et Anderson, 1969), de certaines roches cristallines (Christensen et Ramanatoandro,
1971; Babuska, 1972;1984) et aussi de certaines roches sédimentaires (Rai et Hansen,
1988).

La théorie de 'élasticité en milieu anisotrope & été établie par Love (1927).
Synge (1957) proposa les solutions d’ondes planes dans le cas anisotrope général, et
étudia les surfaces de vitesses des milieux isotropes transverses. Par la suite
Crampin et d'autres auteurs (Crampin, 1970; 1975; 1976; 1977; 1981; 1984; 1986;
Keith et Crampin, 1977; Crampin et Taylor, 1971; Taylor et Crampin, 1978;
Crampin et Kirkwood, 1981; Yedlin, 1980; Fryer et Frazer, 1984; 1987) publiérent
des articles sur la propagation d’ondes dans le cas d’anisotropie générale. Le cas
particulier de l'isotropie transverse a été bien étudié (Love, 1927; Anderson, 1961;
1962: Harkrider et Anderson, 1962; Takeuchi et Saito, 1972). Les simulations
numériques de propagation en milieux plans stratifiés anisotropes ont été effectuées
par la méthode de la réflectivité (Keith et Crampin, 1977 a, b, ¢; Booth et Crampin,
1983 a, b), par une méthode combinant la séparation partielle des variables avec la
méthode des différences finies (Martinov et Mikhailenko, 1984), par la méthode de
propagation matricielle de Thomson-Haskell couplée & la méthode de discrétisation
du champ suivant les nombres d'ondes (Mandal et Mitchell, 1986) et par les
méthodes de rais (Cerveny et Firbas, 1984; Petrashen et Kashtan, 1984; Gajewski et
Psencik, 1987; Tsvankin et Chesnokov, 1987). Certains auteurs se sont plus
particulidrement intéressés au délicat probléme des radiations de sources en milieux
anisotropes (Budayev, 1978 a, b; De et Sengupta, 1979; Haniga, 1984; Van der

Hijden, 1987).
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III Apergus théoriques généraux sur la.propagation d’onde en milieux

anisotropes
III-a Equation du mouvement et loi de Hooke

La théorie de l’élasticité en milieu purement anisotrope a été trés clairement
établie par Love (1927). La relation de Hooke généralisée liant les contraintes aux

déformations s’écrit comme suit :

Tk = Cjkmn Um,n (I-1)

o est la contrainte orientée dans la direction k, appliquée sur la surface normale a

. Un
J- um,n = ax
n

la contrainte ojy. i, est le tenseur de rigidité élastique possédant 3* éléments. Le

est la déformation dans la direction m, obtenue par I'application de

nombre d’éléments indépendants se réduit & 36 étant données les symétries des
contraintes et des déformations : oy = 0ij, Uy = Uy - En se plagant dans le cadre
de 1'élasticité de Green (hyperélasticité), faisant intervenir la fonction de 'énergie
élastique comme fonction potentielle pour les contraintes, on montre que l'on a la
symétrie : Cjxmp = Cmpjks entre les constantes élastiques. Ceci réduit a 21 le nombre
de constantes élastiques indépendantes. Le tenseur élastique s’écrit alors en prenant

en compte les symétries décrites :

Cr111 1122 €1133 C1123 C1131 C1112}

Coo11 Co022
Caz11 C3322
Co311 C2322
C3111 €3122

C1211 C1202

C2233 Caa23
C3333 C3323
Co333 Ca323
€3133 €3123

C1033 C1223

Co231 Co212
€3331 C3312
Ca331 C2312
C3131 €3112

C1231 C1212

L’équation du mouvement se déduit de la théorie de 1'élasticité. Pour un

quelconque milieu anisotrope en équilibre celle-ci s’exprimera par:

8211]'
P 512 = Cikmn Ym,nk (IH'Q)
p : densité .
u; : composante du déplacement dans la direction j

Cikmn © constante 'élastique
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d%uy,

m,nk — axn an

u

III-b Energie de déformation

La fonction d'énergie de déformation introduite par Love (1927), permet de
contraindre les paramétres élastiques d'un milieu. En effet un solide sera stable si la
fonction d’énergie de déformation W est positive. Celle-¢i s’écrit dans le cas des

milieux anisotropes (Synge, 1957) :

1
W = o Coars ©pq Ors >0

ejj étant les composantes de la déformation.

Cette condition sera remplie si le tenseur élastique est défini positif. Ce qui

&
entrainera des inégalités entre les différentes constantes élastiques.

IIT-c Tenseur élastique

En cristallographie on distingue, par l'arrangement d’axes de symétries et de
plans de symétries, 32 classes regroupées en 7 systémes; chacune de ces classes est
caractérisée par un groupe fini de transformation orthogonales. Ce sont les systeémes
triclinique, monoclinique, orthorhombique, trigonal, tétragonal, hexagonal et
cubique. Les symétries de ces systemes cristallins permettent de réduire le nombre
de constantes élastiques indépendantes. En effet les constantes possédant un ou trois
indices différents de I'indice de la direction normale au plan de symétrie sont nulles.
Pour un plan de symétrie dont la normale n’est pas suivant un axe de coordonnées,
le tenseur doit subir une rotation de fagon & le placer perpendiculairement & I'un des
axes. Cette rotation peut étre effectuée en utilisant la loi de transformation

tensorielle :

I ! 1 ! I
Cikmn = ¥jp ¥k,q ¥m,r *n,;s Cpars

!

!
c':?xj . .
les Xjp = Ex_ sont les cosinus directeurs.
p

Les tenseurs élastiques des différents systémes s’écrivent alors :

uy

monoclinique orthorhombique trigonal (1)
abe. . d a be a bec d.
bef. .g b de b ac¢—d.
e £ h . .1 c ef .. c ce ..

ik 0. g7 d—d . f..
. . Jkm . ¢ ww wh s .. . . fd
dgi. .n v e o w ... .dx
trigonal (2) tétragonal (1) tétragonal (2)
5 be d g a be a boc . g
b ac—d—g . b ac b ac¢..—g
c ce . . . c cd . ¢c cd ..
d—d . f .—g|’|. ..e. 7. . .e.
g—¢g . . ft d Y 1N Y

.—g d x s “sowm ome b g—g ... f
hexagonal cubique isotrope
g b & « v s a bb a b b
bacec...l [bab b a b
cecd ... bba.. b b a

s ! ¢ ’ X

e .c X

X . c X

avec x = (a—b)/2

Les systémes trigonal et tétragonal possédent deux sous systémes. Le sous
systéme trigonal (2) n'a pas de plan de symétrie mais posséde suivant la direction x3
un axe de symétrie d’ordre 3. Le sous systéme tétragonal (2) a un plan de symetrie
perpendiculaire & la direction x; et un axe de symétrie suivant x5 d’ordre 4. Ces sous
systémes sont théoriquement possibles mais ne sont pas communément rencontrés
dans la nature. '

Les polycristaux peuvent présenter des symétries matérielles qui sont soit les
symétries des classes cristallines, soit les symétries des textures. Chacune de ces
derniéreg (isotropie ou isotropie transverse) est caractérisée par un groupe continu
de transformations orthogonales montrant toutes les rotations autour d'un ou de
plusieurs axes (Sédov et Lokhine, 1975). En particulier la texture de l'isotropie
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transversale contient toutes les rotations autour d'un seul axe. Ces symétries

entrainent une réduction du nombre des constantes élastiques indépendantes. Pour

de Délasticité linéaire faisant intervenir un tenseur du 4°™° ordre;
btenues pour le systéme de symétrie hexagonal

la loi ces

réductions sont identiques & celles o
(ceci n’est plus le cas pour I’¢lasticité non-linéaire).

III-d Solution d’onde plane et équation de Christoffel

La solution d'onde plane de volume se propageant en milieu purement

anisotrope a été étudiée par Synge (1957). Une telle onde s’exprime sous la forme :

T =7 T

3 : vecteur polarisation de 'onde

5 : vecteur 'lenteur’

En introduisant cette solution dans I’équation d’onde (II-2) nous obtenons

I’équation de Christoffel :

(o By — 55 1 i) 3 =0 (T11-3)

Pour que cette expression soit satisfaite il est nécessaire de résoudre I’équation

caractéristique :
det l,O 6ik _ Sj 51 cijkl|l =0 (IH-4)

Celle-ci définit les surfaces 'lenteurs’ des différentes ondes. Comme on peut le
constater il s’agit d'une équation d’ordre 6, nous auront donc 6 ondes générées par

l'incidence d’une seule onde plane sur une interface, trois réfléchies et trois

transmises. Les trois surfaces définies par I’équation caractéristique correspondent &

ane onde quasi-longitudinale qP et & deux ondes quasi-transverses gS1 et qS2. La

solution générale s’écrit donc :
6 s ™
T = 3 'z_f(N) elw [E’ %< b]
N=1
(figure III-1). Le cas

Deux types de formes de surface ’lenteur’ sont & envisager
horizontal (systéme

particulier de [I’anisotropie avec un plan de symétrie
¢i permettant de réduire ’équation caractéristique d’ordre 6 en

monoclinique); celui-
'lenteur’ verticale, qui sera résolvable

une équation d’ordre 3, en fonction de la
Pour le cas général de lanisotropie (systeme triclinique) la

analytiquement.
enteurs’ verticales ne pourra étre effectuée que

détermination des valeurs des

L6

numériquement.

Figure II-1 : f ] {
g 1 a.n:surtfacc:s lenteurs’ possibles. (a). cas général d’anisotropie (systéme triclinique), (b)
: : ra’p_;ls avec plan 'a'e .‘symetrw horizontal (systéme monoclinique). Pour chaque
enteur’ horizontale s, il existe deux ’lenteurs’ verticales s§, sf. Dans le cas général il

., . - .
n’existe pas de relations simples entre s{ et s2. Quand il existe un plan de symétrie

horizont s o = —4p 3
al on a : sy = —s7. Les fliches normales aux surfaces ’lenteurs’ indiquent les

directions de propagations. (Fryer et Frazer (1987) modifié d’aprés Garmany (1983))

IIT-e Comportement des ondes dans les plans de symétries

Les plans de symétries ont un effet prépondérant dans la propagation des
ondes. En effet, il y aura découplage des mouvements qP et qS1 d’'une part et qS2
d’autre part, quand la direction de propagation se fera dans un plan de symétrie
vertical. Ce méme phénomeéne se produira également quand la direction de
p-ropagatic.m s’effectuera dans un plan de symétrie quelconque dans lequel les
directions de polarisation de 'onde P et d'une onde S sont paralleles, et que la

direction de polarisation de ['autre onde S est & angle droit du plan de symétrie.

47




IV Propagation en milieu stratifié plan isotrope transverse
IV-a Introduction

Nous nous intéresserons ici & la propagation d’ondes a travers des couches
homogenes isotropes transverses. Le terme isotropie transverse, le plus usité dans la
littérature, est une traduction de l'anglais; le terme frangais consacré défini par
Cauchy est: orthotropie de révolution. Comme nous ’avons montré précédemment
ces milieux possédent cing constantes élastiques indépendantes, un axe de symétrie
de révolution et un plan de symétrie associé. Nous considérerons le cas ol I'axe de
symétrie est orienté verticalement. Du fait de la présence d'un axe de symétrie de
révolution il n'y aura pas d’effet d’anisotropie dans le plan horizontal, les vitesses
varieront donc uniquement dans le plan vertical et dépendront de la direction de
propagation. La présence d’un axe de révolution implique une infinité de plans de
symétrie passant par celui-ci, nous aurons donc quelle que soit la direction de
propagation, découplage des ondes qP, qSV et de 'onde qSH. L’axe de révolution
étant pris vertical, il sera donc possible de traiter le probléme en coordonnées
cylindriques, et donc de considérer non plus des ondes planes mais des ondes

cylindriques.
IV-b Applications

Les propriétés isotropes transverses de certains matériaux peuvent avoir
plusieurs origines, soit un alignement de minéraux hexagonaux, soit une orientation
préférentielle suivant une direction d'un axe de symétrie de minéraux différents les
autres axes de symétries étant distribués aléatoirement (Chesnokov, 1977), soit
encore par une séquence périodique de fines couches isotropes de faible épaisseur
devant les longueurs d’ondes (Backus, 1962), soit encore 4 une répartition homogéne
de fissures elliptiques plates, vides, ou saturées en eau (Hudson, 1981, 1988;
Crampin, 1978, 1981, 1984; Nishizawa, 1982).

IV-c Constantes élastiques

Par la suite nous adopterons la notation simplifiée c;j, a deux indices, pour les
constantes élastiques (i et j prenant les valeurs 1 & 6). Les relations liant les indices

ij et kl de la constante ¢;;) aux indices m et n de la constante cp, sont les suivantes

si i=j alors m=i=]j
si i=2 et j=3 ou i=3 et j=2 alors m=4

si i=1 et j=3 ou i=3 et j=1 alors m=5
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si i=1 et j=2 ou i=2 et j=1 alors m=6
Dans le cas de lisotropie transverse, Synge (1957) a montré que toutes les

directions perpendiculaires au vecteur unitaire J, colinéaire & l'axe de révolution,

sont élastiquement équivalentes. Ce qui s’exprime par :

— N by By + 1 [61,1_ bos + By 5qr] b (B0 0+ 8 0y Jq] ¥
B (B o 3 B Ty T+ 8y Ty T+ 8 Ty T 4 Ty T T

cqu'S

ou &, 3,7, Net 4 sont des constantes élastiques. Nous aurons pour un milieu

isotrope o = f# = v = 0. Les constantes c;; s’écrivent alors :

ey =Cpp=A+2n,ca=A+2u+2a+45+7
Clg =Cy = N\, Cjg = Cg3 = Cg; = Cgo = A + &

Cyg =Css =M+ B, o5 = b
IV-d Sous-systémes de symétries

Certaines relations entre les différentes constantes élastiques c;; permettent de
définir des cas particuliers d’isotropie transverse. La relation c¢y; = ¢33 rameéne 2
quatre le nombre de constantes élastiques indépendantes. La symétrie obtenue est
dite quasi-cubique. Le mod&le K. définie par Helbig (1981) comporte trois constantes
glastiques indépendantes. Les deux relations suivantes lient les cinq constantes
élastiques :

Cqq = (Cgz—C13)/2, €11 = 2 Cgs + C1a ( €13 + Co )/Caa-

La symétrie ainsi obtenue est appelée hexagonale quasi-isotrope. Le systéme cubique
peut &tre considéré comme un cas particulier d’isotropie transverse a condition que
I'on ne fasse pas intervenir la relation cgg = (cq; — ¢49)/2. Nous aurons alors trois

constantes élastiques indépendantes définies par :
Cy] = Cgg = C33, C1p = C13 = Ca3y Cyy = C55 = Cpp
IV-e Conditions de stabilité

Nous avons vu au paragraphe III que la fonction d’énergie de déformation W
doit &tre positive pour qu'un solide soit stable. Ceci est réalisé si et seulement si
tout les mineurs principaux du tenseur élastique ne sont pas négatifs. Dans le cas
d’'un solide isotrope transverse les conditions de stabilité ont été clairement établies
par Backus (1962) :
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¢4y =0, cgg > 0, eag = 0, crotces = 0, Cag (ciatees ) = et

d’autres inégalités peuvent étre déduites de celles-¢i. Comme nous le verrons par la

suite certains milieux isotropes transverses auront des conditions de stabilité

supplémentaires.
Pour un milieu isotrope les conditions de stabilité sont bien connues, elles sont

communément exprimées par les domaines d’existence de la rigidité p et du rapport
0 = p/(2p) = (1—20)/(2—20) ol o est le coeflicient de Poisson.

0<0<3/4,0<p< 00
IV-f Equation de Christoffel

L'équation de Christoffel (III-3) exposée précédemment, s’écrit dans le cas de

isotropie®transverse :

(c11—¢19) (eiters (c13tcaq) 153 W
cyy 812+—T— 522+c44 532—,0 -—T—L S So

(c11teie) (c11teio) (c1a+Cas) S2 53

9 5) 82 Byp Bg e sf+ca s3—p

(c13teaq) sa s (c1gtcaq) so 53 Cag Sa4Cay (5E+85)—p

21
ag| =0
g
Sy, Sg, Sg : composantes du vecteur 'lenteur’s.

a;, 2y, 85 : composantes du vecteur polarisation 2.

On constate que cette expression est symétrique pour une rotation quelconque
autour de l'axe X,. Elle sera donc la méme pour tous les plans méridiens. Nous

poserons donc s, = 0. L’équation caractéristique (I1I-4)qui doit étre satisfaite s'écrit

alors :
2 2

Cy1 S]1Caq S3—P -0 (c13+Caq) 51 83
Cyy—C
(e11—¢12)

0 R s24cyy s3—p 0 =0
2 9
(c13+Caq) 53 51 0 Cag S31+C4q S1—P

Cette expression montre bien, comme nous l’avions précédemment énoncé, que
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lors de la propagation dans un plan de symétrie il y a découplage entre les ondes

qPet qSV d’une part et l'onde qSH d’autre part.
Les racines de I’équation du second degré :

(C11—C12) 512+c44 sg——p =0 (W-l)
sont.les deux 'lenteurs’ des ondes gSH ,montante et descendante .
Les racines de la quadrique :
(11 5¥cqq 53—p)(cas s5+eaq s?—p)—(cigteqq)’ s3 st =0 (Iv-2)

sont les lenteurs des ondes qP et qSV, montantes et descendantes.

Les composantes du vecteur polarisation = s’expriment dans le plan Xy, X3 en

fonction des composantes du vecteur 'lenteur’ sy, s3 ¢

Pour l'onde gP par :

2y (cigtCad)si S
a3 ¢11 Si+HCaq 53—P
(Tv-3)
32 = 0
Pour 'onde gSV par :
ay Cag S5+Cay ST—P
ag (c1a+cas) S3 51
(Iv-4)
g = 0

L'onde qSH ne vibre pas dans le plan x,,xg mais dans la direction

perpendiculaire & celui-ci. Nous avons done les composantes du vecteur polarisation :
&1=3.3=0, 32=1

"lenteurs’ s aux nombres d’ondes k se fait par la relation bien connue

Le passage des
les nombres d’ondes verticaux des ondes qP, qSV

: ® = wT. Nous noterons v, V1, Vo
et qSH, k étant le nombre d’onde horizontal.

IV-g Surfaces de vitesses

Les ondes élastiques dans un solide isotrope se propagent avec des viltesses
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indépendantes de la direction. Les surfaces de vitesses sont donc des sphéres et les
rais sont perpendiculaires aux fronts d'ondes. En milieu anisotrope les vitesses
dépendent de la direction de propagation et les rais ne sont en général pas
perpendiculaires aux fronts d’ondes. A partir des surfaces 'lenteurs’ donnée par IV-1

et TV-2 on définit la surface de vitesse de phase (ou surface de vitesse normale) en

ind g ,. 5 s —
S et S3 = €57 0 étant 'angle entre I'axe de symétrie et la direction

N YN
de phase. Cette surface est donc l'inverse de la surface 'lenteur’ par rapport au

posant s; =

cercle unité. Mais la direction de phase ne correspond & aucune direction de
transport d’une grandeur physique. En effet les ondes se propageant dans des
milieux anisotropes sont en général dispersives, de la méme fagon que les ondes de
surface en milieu isotrope. L'énergie se propage suivant les directions de groupe. Le

vecteur vitesse de groupe (vitesse de rais) a comme composantes :

Les k; sont les composantes du vecteur nombre d’'onde et w la fréquence
angulaire. Les directions de phase suivant les axes x et z sont confondues avec les
directions de groupe, il n"y a pas dispersion des ondes de volumes. L’énergie se
propage alors & la vitesse de phase. Mais dans le cas général, & la vitesse de phase
s’ajoute une composante perpendiculaire & la direction de phase, d’ou nous avons
toujours vg = Wzl > vy. Berryman (1979) a démontré que la surface de vitesse de
groupe est identique & la surface d’onde définie par Love. Quelle est la relation entre
la surface de vitesse de phase et la surface de vitesse de groupe ? Comme nous le
verrons par la suite la surface de vitesse de phase ne sert que d’étape dans le calcul
de la surface de vitesse de groupe. La Figure IV-1 (d’aprés Helbig, 1984) montre
qu'en tout point de la surface de vitesse de groupe la direction de phase
correspondante y est orthogonale. Les surfaces 'lenteurs’ exprimées par IV-1 et v-2

sont séparées en deux surfaces disjointes de degrés 2 et 4. La surface de vitesse de

_groupe est la réciproque polaire de la surface 'lenteur’. Le degré de la surface

réciproque polaire d'une surface de degré n doit étre de degré inférieur a n(n—l)g.
Pour les ondes qSH la surface d’onde sera de degré 2 tandis que pour les ondes qP et
qSV celles-ci seront de degré inférieur a 36.

1. Surfaces de vitesse normale

Pour l'onde gSH la surface de vitesse normale s’écrit d’aprés I’équation IV-1:

VN = \/ [055 sin®f + cyy cosQBJ /o
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Pour les ondes qP et gSV les surfaces de vitesse normale s’écrivent d’aprés

I’expression de la quadrique IV-2

[ 2
V= \/[9044+(011—C44) sin®0-+(ca3—C4q) coS"0 ‘_ 1(011“044) sin8+(cag—c44) COSQE"J i

: [172 .

+ l(c13+C44)2“(C11“044)(033—344)J Slﬂ?%’J J / (2p) : 'l

le signe + correspond aux ondes qP, le signe - correspond aux ondes gSV. ;1
2. Surfaces de vitesse de groupe

VN F — .
1 F, Comme nous venons de le montrer, les vitesses normales, dans le plan |

— méridien, dépendent de la direction de phase 8. Si 'on appelle x et z les projections |

d'une vitesse de groupe suivant les axes x et z nous trouvons, par de la géométrie '

T VR élémentaire, la relation : l

N vy = x sinf + z cosd |

s e 3 » 5 W
Pour éliminer 8, dérivons cette expression :

dVN .
—— = x cosf — z sinf

dé
En mettant ces deux expressions au carré puis en les ajoutant, on trouve

I'expression de la vitesse de groupe vy (Postma, 1955)
,\/—-— va :
X° 4z VVN + _dé_
X 3. Variations de la vitesse de groupe des ondes qSH avec ¢

dVN
s'éerit : ‘
dé {
/ {

Pour les ondes qSH I'expression de

dv Cag—C
vy _ o p(CesCus)
dg 2pVN

Figure IV-1 : relations entre la surface de vitesse normale, v, la surface de vitesse de groupe, g, la Ce qui donne comme expression de la vitesse de groupe :

|

|

|

|

|

surface lenteur, n, la surface de lenteur de rais, r. v et n ainsi que g et r sont inverses les ,\/csza Sinef <+ (:24 cos2l J
4 l

unes auz auires per rapport av cercle unité I Par définition g est la surface tangente ¢ v —_
(D’aprés Helbig, 1984). YR = VN

Cette surface ainsi décrite sera toujours un ellipsoide de révolution ayant
comme akes principaux les vitesses suivant les directions horizontale et verticale.

Ces vitesses s’expriment respectivement par :
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Ve [ p et \/ees [ p-

4. Variations de la vitesse de groupe des ondes gP avec g

dvy .
L'expression de 0 pour les ondes gP s’écrit :
dvy _ sin (20)
dg 4,0VN
(C11—2C44+033) [(Cll.——c44) Sin29 s (033—‘@44) 80520] + COS(29) (013+C44)2
¢11—Cz3 =

Z 172
¢y —Cag) Sin%0 — (g3 — c4q) cos®O| + (c13 + cqq)? sin’(26)
117C44

Le signe + correspond aux ondes gP et le signe - aux ondes qSV.

Suivant les directions horizontale et verticale nous avons les vitesses :

v ; Py Vgpy = V'€ ;

La surface d'onde gP n’est pas en régle générale un ellipsoide de révolution.

Cette éventualité se produit dans le cas particulier oll nous avons

(c1; — Caa) (Caz — Ca4) = (c13 + cys)’ (Helbig, 1984). La surface d'onde a alors pour

expression :

_ \/¢?; sin’f + ¢35 cos*0

VR = ’
VN

les axes de cet ellipsoide étant :

Vea [0 et \Vew /b

Lyakhovitskiy et Nevsky (1970, 1971) et Nevsky (1974) ont montré que I'on
peut définir trois classes de surface d’onde gP en étudiant la variation de la quantité
E = (13 + C44) / Cag, quand la vitesse suivant la direction horizontale est supérieure
3 la vitesse suivant la direction verticale. C’est ce qui est généralement observé lors
de mesures d’anisotropie de vitesse. L'appartenance d'une surface d’onde & 'une de
ces trois classes nous permettra donc de contraindre les paramétres élastiques du
milieu.

Ces classes se définissent comme suit:

-E > 1 (classe I). La vitesse augmente depuis la vitesse verticale jusqu'a la

vitesse horizontale. Le cas ou la surface d’onde est un ellipsoide de révolution

appartient & cette classe.

o

- E = 1 (classe II). La vitesse est constante dans l'intervalle d’angle-0-20 ° ,
for_mant ainsi un céne isotrope, puis croit jusqu'a la valeur de vitesse horizontale.

- E < 1 (classe III). La vitesse décroit jusqu'a un minimum intermédiaire puis
croit jusqu’a la valeur de vitesse horizontale.

La Figure IV-2 illustre ces différentes classes. Parmis les sous-systemes
précédemment cités, ceux présentant une symétrie hexagonale quasi-isotropique
appartiennent & la classe II, tandis que ceux présentant des symétries hexagonales

quasi-cubiques ainsi que ceux & symétrie cubique appartiennent 3 la classe IIL.
5. Variation de la vitesse de groupe des ondes qSV avec ¢

La surface d’onde qSV ne peut jamais étre un ellipsoide de révolution. Les
vitesses suivant la verticale et I’horizontale sont égales a m. On peut
constater que dans le cas ol la surface d'onde gP est un ellipsoide de révolution
nous avons isotropie des ondes gSV. Dans le cas général nous pouvons avoir
apparition de points de rebroussement. Musgrave (1970) a montré que ceux-ci
apparaissaient quand la surface lenteur présente un point d’inflexion (Figure IV-3).
Les conditions d’apparition des points de rebroussement ont été établies & partir de
I'analyse d’équations caractéristiques (Budaev, 1978). Deux fonctions sont étudiées,

Y = f(cy;,Ca3,¢4) et ¥ = £(c11,Ca3:Caq5C13)- ¥ est définie comme suit :
y= 1=y l(°13+2044) / (cazenn)
y* est la racine de 1'équation :
[ 3 (1=b) P2 — (14b) y* — 2 b (1+a)] [ (1—b) PY/% 4+ P, ]1/2
+ 2 [ (14b) PY? — (1-b) ¥’ ] [ 2 (1—b) P4/ ] ® <o

avec :

* Cyqq Cqq
P1=2b(1+a)—y(1+b),P2=y *—4ab,a=—,b=—
C11 Ca3

Suivant les valeurs des c;; nous allons avoir deux cas. Soit y > y et mous aurons
alors deux points de rebroussement dans chaque quadrant de la surface de vitesse de
groupe. Soit ¥y < y* et il n'y aura pas de point de rebroussement sur la surface de
groupe des ondes qSV. La condition d’apparition de points de rebroussement peut

aussi s’écrire (Lyakhovitskiy, 1984) :

*
K > C‘137 / Casz
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Figure IV-2 : classes de vitesse de groupe des ondes qP basée sur l'étude de la variation d

u rapport
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et
K =b [(1+ab—y*)1/2 / (ab) — 1]

La Figure IV-4 présente les isolignes de K*. Avec 'aide de ce diagramme on

peut immédiatement déterminer la présence ou non de points de rebroussement sur
. . _ Caa ¢
les surfaces de vitesse de groupe des ondes gSV, & partir des rapports a = — ¢

1
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Figure IV-4 : abaque de la fonction K®, permettant de définir si la surface de vitesse de rais de l'onde
qSV posséde des points de rebroussements. Leur condition d’apparition est définie par
K* > ¢i1as / ¢33s3- 0= Coag / €111, O = Comos / Cagas. (d'aprés Lyakhovitskiy, 1984)

6. Direction de propagation

La relation liant la direction de phase & la direction de groupe découle des

expressions de vitesses de groupe. Elle s’exprime par (Berryman, 1979) :

- 1 dvn !
tg(¥=0) =7 ""ap VIS

1 étant la direction de propagation, 6 la direction de phase.
Pour 'onde qSH cette relation s’exprime de la maniére suivante :
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Figure IV-5 : suite.
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variation de la direction de groupe 1 en fonction de la direction de phase 8, ainst que la

vartation de la différence des deuz directions ¥—0 en fonction de la direction de phase 8,
pour un . ellipsoide de révolution. (Unité des constantes élastigues: N.m™%; unité de la
masse volumique: kg.m
a. modéle présentant une variation de 5 % de vitesse entre l'horizontale et la verticale
pour les ondes gP et une variation de 10 % pour les ondes gSH.

b. modéle présentant une variation de 10 % de vitesse entre l'horizontale et la verticale
pour les ondes gF et une variation de 15 % pour les ondes gSH.
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Figure [V-6 : suite.
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Figure IV-7 : variation de la direction de groupe ¥ en fonction de la direction de phase 8, ainsi que la
‘variation de la différence des deuz directions ¥—f@ en fonclion de la direction de phase 0,
pour la classe IL (Unité des constantes élastiques: N.m™%; unité de la masse volumique:
kg.m™3) . ‘
a. modéle présentant une variation de 5 % de vitesse entre l'horizontale et la verticale
pour les ondes qP et une variation de 10 % pour les ondes ¢SH.
b. modéle présentant une variation de 10 % de vitesse entre 'horizontale et la verticale.
pour les ondes qP et une variation de 15 % pour les ondes ¢SH.
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Figure IV-8 : variation de la direction de groupe ¥ en fonction de la direction de phase 8, ainsi que la

Figure IV-T : suite. variation de la différence des deuz directions ¥—08 en fonction de la direction de phase 9, \
pour la classe III. (Unité des constantes élastiques: N.m™2; unité de la masse volumique: |
kg.m™2)

a. modéle présentant une variation de 5 % de vitesse entre [’horizontale et la verticale
pour les ondes gP et une variation de 10 % pour les ondes qSH.
b. modéle présentant une variation de 10 % de vitesse entre l’horizontale et la verticale
pour les ondes qP et une variation de 15 % pour les ondes ¢SH.




Figure IV-8 : suite.
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Pour les ondes qP et gSV cette relation sera plus compliquée. Les Figures IV-5
4 TV-8 réprésentent les variations de 1 ainsi que la différence ¥—8 pour les trois
classes de vitesses d’ondes gP ainsi que dans le cas particulier olt I'on observe un
ellipsoide de révolution. Deux milieux sont présentés par classes, le premier milieu
est caractérisé par de un taux de 5% d’anisotropie, entre les vitesses horizontales et
verticales, pour les ondes qP et un taux de 10% sur les ondes qSH, tandis que le
second milieu a un taux de 10% d'anisotropie pour les ondes qP et de 15% pour les
ondes gqSH.

IV-h Directions de polarisation

C'est par 1'étude de la polarisation des différentes ondes que l'on pourra
réellement déterminer si la dépendance apparente de la vitesse de propagation est
due & de I'anisotropie de constitution des matériaux ou si elle est due & d’éventuelles
hétérogénéitées d’un milieu isotrope. Les polarisations des différentes ondes dans un
milieu isotrope s’expriment simplement en fonction de la direction de propagation.
Les ondes longitudinales P comme leur nom lindique sont polarisées dans la
direction de propagation, les ondes transverses ont leurs directions de polarisations
perpendiculaires & la direction de propagation. Pour les milieux isotropes transverses
les expressions des vecteurs polarisations des ondes P et qSV sont exprimés par les
équations IV-3 et IV-4. L'onde ¢SH est, comme dans le cas isotrope, polarisée
perpendiculairement au plan méridien contenant la source et le récepteur. Pour une
méme direction de phase nous avons orthogonalité des polarisations des ondes gP et
qSV, la polarisation de l'ondes gP n’étant pas suivant la direction de phase.
L’équation IV-5 montre que la direction de groupes des ondes gP et gSV ne sont
pas colinéaires. Nous n’aurons donc pas orthogonalité des polarisations de ces deux
ondes pour une méme direction de groupe. Quelles informations pourra t'on tirer de
la différence de direction de polarisation des ondes qP et qSV. Pour des cas de
faibles anisotropies (Figures IV-9, IV-11, IV-13) les directions de polarisation des
deux ondes restent orthogonales quelque soit la direction de propagation. Il est donc
difficile en possédant uniquement cette information de trancher avec un milieu
isotrope hétérogéne. Notons cependant, que si l'on connait avec certitude les
directions de propagation, la comparaison de celle-ci avec les directions de
polarisation enlévera toutes ambiguités sur la nature du milieu. Les parametres

élastiques cyq, Cga, C44 et Cgg peuvent étre définis directement par I'étude des vitesses
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Figure IV-13 : variation de la direction de polarisation en fonction de la direction de phase 6, et de la
direction de groupe ¥, ainst que la différence entre la direction de phase ou la direction de
groupe et la direction de polarisation, en fonction de la direction de phase ou de la
direction de groupe, pour un modéle de la classe II, présentant une variation de § % de
vitesse entre |'horizontale et la verticale pour les ondes qP et une variation de 10 % pour
les ondes qSH. (Unité des constantes élastiques: N.m~2; unité de la masse volumigue:
kg.m™)
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Figure IV-14 : variation de la direction de polarisation en fonction de la direction de phase 0, et de la
direction de groupe ¥, ainsi que la différence entre la direction de phase ou la direction de
groupe et la direction de polarisation, en fonction de la direction de phase ou de la
direction de groupe, pour un modéle de la classe II, présentant une variation de 10 % de

* witesse entre ['horizontale et la verticale pour les ondes gP et une vartation de 15 % pour

les ondes ¢SH. (Unité des constantes

kg.m™3) "

élastiques: Nom™2; unité de la masse volumigue:
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Figure IV-16 : variation de la direction de polarisation en fonction de la direction de phase 8, et de la
direction de groupe ¥, ainsi que la différence entre la direction de phase ou la direction de
groupe et la direction de polarisation, en fonction de la direction de phase ou de la

« direction de groupe, pour un modéle de la classe III, présentant une variation de 10 % de
vitesse entre I’horizontale et la verticale pour les ondes ¢P et une variation de 15 % pour
les ondes gSH. (Unité des constantes élastiques: N.m=2; unité de la masse volumique:
kg.m™®)

Figure IV-15 : variation de lo direction de polarisation en fonction de la direction de phase .B, et'de la
direction de groupe v, ainsi que la différence entre la direction de phase ou la direction de
groupe et la direction de polarisation, en fonction de la direction de pffase ou de la
direction de groupe, pour un modéle de la classe II, présentant une variation de 5 % de
vitesse entre |'horizontale et la verticale pour les ondes gP et une variation de 10 % pour
les ondes qSH. (Unité des constantes élastiques: N.m=% unité de la masse volumigue:

kg.m™2)
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gP, qSV et qSH suivant les directions verticale et horizontale. Si l'on arrive &
déterminer la classe d’appartenance de I'onde qP, il sera possible de contraindre la
paramétre élastique c;3. Celui-ci ne peut en effet étre défini directement a partir
d'une direction particulitre de propagation. Seule la classe III peut étre clairement
identifiée. La différence entre la direction de polarisation et la direction de
propagation en fonction de la direction de propagation présente dans ce cas une
variation positive puis une variation négative. Les figures IV-15 et IV-16 montrent

bien cette particularité.
IV-i Propagation dans un demi-espace stratifié
1. Solution d’ondes cylindriques, conditions aux limites

Nous traiterons le probléme en coordonnées cylindriques (r,$,2). Cela
présentent 1'avantage de faire l'intégration uniquement sur le nombre d’onde radial,
au lieu de faire une double intégration sur les nombres d'ondes horizontaux en
coodonnées cartésiennes. L'équation du mouvement s’exprime alors en l'absence de
force de volume (Takeuchi et Saito, 1972) :

o ; : . 1,
—8t2 = (div G;,div 3y,div _o*z)+—1.-(—0'¢¢,0'r¢,0)
avec Oy = (UpyasTnpi0ay) » & P, ¥ étant des axes de coordonnées.
19 1 OAy  OA,
b divR = === (r A ———
eb v r Or (r r)+r 8q‘5+5‘z
Les contraintes s’écrivent :
du 1 | Ouy du
O = C11 6: +eio T | s +up|+cy3 3_;
1 | Ouy du du
J‘ﬁﬁf’ =cCn a¢ +u, +C].2 arr +013 a;
du 1 | Fuy du
Oz = Ca3 _gZE'E'CIS _ _BE_'HII i 6:]
1 auz 81.1¢

Odu, Ou,
Oz = Cas |7 5% +75;' y Ozr = Cuq E‘i‘ o

-8u¢, 1 | Ou,
Trp = Cgp *—--i-? Eg—uqs

r
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Pour une solution d'onde cylindrique nous avons les déplacements et les

contraintes qui s’expriment par :

- pour les ondes gSH

1 OY{(r,9) b
u, = yl(Z,w,k) 'k_' aq{, b
IYE(T,9) s

avec YR(r,¢) = J(kr) ™
J(kr) : fonction de Bessel avec k nombre d’onde radial et m nombre d’onde

azimuthal.
v, est une fonction inconnue qui doit atre déterminé. Les contraintes agissant sur le

plan z s'écrivent :

1 OYR | 1 9YR
O-zz’__oro'n.ﬁz:"‘yZE or e !O-zr=Y2_k_' 9¢

iwt

; dyy
avec YQ = 044 'EZ"-

Les conditions aux limites sont définies par :

V1, ¥o : sont continues
vo = 0 & la surface libre

¥y, Yo —0 quand z — o0

- pour les ondes gP et qSV

. 1 9Yg |
u, =i ya(z;wk) E o T
1 aYl](n iwt

ug =1 ya(z;w,k) o y

. m _iwt
u, = yi(z;wk) Y e
Vs, ¥3 sont des fonctions inconnues qui doivent étre déterminées. Les contraintes
agissant sur le plan z s’écrivent :

- ; m wt : 1 BY__fcn
Oz = Y2 Yk (r,qf))e !O-¢Z=1y4‘_1; a¢.

wt

’o-zr-:iy‘i?c— or
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dy,
avec Yo = Ca3 -d—z—l k c;3¥3
dys
et ¥4 = Cyq i-—-dZ + k yl]

Les conditions aux limites s’expriment par :

y, (i=1 & 4) sont continues
yo=y4=02la surface libre
y; (i=1 2 4) — 0 quand z — o0

2. Matrices de propagation

La méthode matricielle & été introduite par Thomson (1950) puis & été revue eb
corrigée par Haskell (1953). Elle s'applique exclusivement & des milieux
éthode est un cas particulier de la méthode de

verticalement hétérogénes. Cette m
(1966). Son intéret réside

propagation matricielle introduite par Gilbert et Backus

en la possibilité de connaitre I'état des déplacements et des contraintes 4 une
4 une

profondeur z & partir d’un état de déplacements et de contraintes connu a

profondeur z;. Ce qui s’exprime par :

b(z) = P(z,2,) b(z4)

avec b = 2 vecteur déplacements contraintes

_P(2,2,) est appelé couramment propagateur.

Dans le cas des ondes qSH les fonctions y; ¥e introduites précédemment

s'écrivent :
v =10 e_i"""z‘+f2 121
Yo =17 caq (B g ey e )

~, est le nombre d’onde vertical de 'onde qSH

f,, f; sont les facteurs d’amplitude des ondes descendantes et montantes.

Les composantes des vecteurs polarisation des ondes gSH montantes et

. Fan e b
descendantes 3,21 g ag il n'apparaissent pas car nous avons déja montré qu’elles sont

égales a 1.

A partir de ces fonctions yq, Yo, i est aisé de déterminer les éléments de la

matrice P, exprimés en annexe A.
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Dans le cas des ondes gP et qSV les fonctions y; yo V3 V4 introduites

précédemment s’écrivent :
_ —ivz,y vz —imz;__ 17121
vi=nag,(f1e —fpe )tagy (fe fye’™)
_ —ivz, ‘vz, —i712y 17121
Y3 = &lqp (f1 e +f2 e )+31qsv (fS e +f4 e )

Yo = —i (C33 v agqp—i—cw k a’lqp)(fl e_iVZI'i‘fQ EiyZI)

—i (cas M1 Bagrters k g )T e "y o)

)(f4 ei’hzl_fs 8—57121)]

vz —ivzy
J(fa et e ) H(m ag gtk Ay,

va=1cy [(vagtkay,

8] 88,00 1,528y sont les composantes radiales et verticales des ondes qP et
qSV. La symétrie de plan horizontal améne les relations suivantes entre les

composantes des vecteurs polarisations des ondes montantes et descendantes :

— ot =l
ali-—-ali—ali
— wb = _al
ag, = ag, = —ag,

1

f,, fo, f3, £y sont les facteurs d’amplitudes des ondes gP et gSV descendantes et

montantes.
Comme dans le cas des ondes qSH il est aisé de déterminer les éléments de la

matrice P & partir des déplacements et des contraintes aux profondeurs z; et

z = z,+h. Ces éléments sont exprimés en annexe A.
3. Conditions aux limites 4 la source

Une source introduite dans un milieu stratifié plan va modifier les conditions
aux limites du systéme. Cela se traduit par une discontinuité des déplacements et
des contraintes, s’exprimant, pour la méthode de Thomson-Haskell par un vecteur
A, appelé vecteur source. Celui-ci dépend du type de la source. En appendice B sont

exprimés les vecteurs pour différents types de sources.
4. Conditions aux limites dans le demi-espace

Dans le demi-espace nous n’aurons aucun champ montant. Pour cette raison
nous condidérerons que les contraintes & 'infini sont nulles. Dans la formulation de
Thomson-Haskell cette condition est introduite par une matrice T~!. La matrice T
est la matrice des vecteurs propres du propagateur P défini précédemment. Son

expression est donnée en annexe A.
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5. Formulation du probléme

- calcul des déplacements a la surface libre

La géométrie du milieu est présentée en Figure IV-17. Elle se compose de

couches planes homogenes, isotropes transverses, empilées sur un demi-espace
homogéne et isotrope transverse. La condition de champ montant nul dans le demi-
espace, ainsi que la condition de contraintes nulles & la surface libre permettent de

calculer les fonctions y;, définies précédemment, 3 la surface libre.

0 R
1
31
2
o 22
r
__________ 52 =2
S —
o s+1 - FER
m-1
Zm—1
m—

Figure IV-17 : représentation du demi-espace stratifié. z, est la profondeur de la source, z, est la
profondeur d'un recepteur.

pour les ondes qSH nous avons :

1
V1. — [QU Chz] B

T
Les lettres en minuscules désignent des éléments de matrices.

pour les ondes gP et ¢SV nous avons :

¥

y = _Rﬁl Qa4 AW
1o

R est la sous matrice 2 X 2 de R™! comprenant uniquement les éléments
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contenus dans le quart supérieur droit. Qo est la sous matrice 2 X 4 de Q

comprenant les éléments des deux premieres lignes. Q et R sont définies comme suit:

Pour des raisons de stabilité numérique nous exprimerons les y; en fonction des
déterminants mineurs de la matrice Q (gl = qj 91 — il Q). L’avantage de
I'utilisation de ces déterminants mineurs & été clairement montré par Dunkin (1965).
Pour cela il est nécessaire de définir la matrice Z, représentant la contribution des
couches comprises entre la surface libre et la source. La relation entre R, Q et Z

s’éerit comme suit :
R=Q7Z

Les fonctions yj et y; s’expriment alors par :

Y3, 1
= A A
V| rii3
avec
4
_ |12
ay; = — 2 Zi2g diji

i=1

4
— 112
i = 3 Zi1 diji
i=1
Les expressions des déterminants mineurs sont présentées en appendice A.

- calcul des déplacements en profondeur

La méthode consiste & propager le champ d’onde obtenu & la surface libre

jusqu’a la profondeur des récepteurs. Les fonctions y; s'écrivent alors :

pour les ondes qSH :

my,

Vi, =— [QM Q12] As‘

: Iy
pour les ondes de gP et qSV :

Ya.| .

vl = — My RiT' Qo A
1

T

33




La matrice M représente la contribution des couches comprises entre la surface
libre et le recepteur. Comme pour le calcul des déplacements en surface nous allons

exprimer ces équations en fonction des déterminants mineurs.

Pour cela il est nécessaire de définir la matrice T, représentant la contribution des

couches comprises entre le récepteur et la source. La relation entre Z, M et T s'écrit

comme suit :
Z=MT

Les fonctions y; et y3, au récepteur r ont alors comme expressions :

Y3, 1
B
|12
Y1, 112
avec :
4 4
_ 112 112
byj=— 3 ajji - 3 bk M1k
jm1 kml

4 4
_ 112 121
boj = 37 Qyji” - 20 bik M2k
=1 k=1
Ces expressions ne sont valables que pour des récepteurs situés au-dessus de la
source. Pour des récepteurs situés sous la source il sera nécessaire d'utiliser le

théoréme de réciprocité de Betti, permettant d’inverser la position de la source et

du recepteur.

6. Intégration par la méthode des nombres d’ondes discrets

Nous ne ferons pas ici une présentation exhaustive de la méthode des nombres
d'ondes discrets. Les développements effectués par Bouchon (1981) au cas
axisymétrique, s’adaptent parfaitement au probléme de la propagation d’'ondes en
milieu isotrope transverse. Takeuchi et Saito (1972) ont montré qu'a partir du
moment ot un axe de symétrie de révolution est colinéaire 3 la direction verticale,
les déplacements et les contraintes peuvent dtre exprimées dans un systéme de
coordonnées cylindriques. La sommation fera donc intervenir les contributions des

ondes cylindriques des différentes sources. Ceci s’écrit dans le domaine fréquentiel :

G(r,0,z,w) =

B

+00
ey g(kj,ﬁ,z,w)Jm(kjr)
j=0 m
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2r '
kj = -I-:-.n est le nombre d’onde radial. L est la distance entre les sources. €

prend la valeur 1 pour j=0 et la valeur 2 pour j#0. La fonction g(k;,0,z,w) dépend du
nombre d’onde radial, de la fréquence, de la profondeur de la source et des
paramétres des couches. Les bornes du nombre d’onde azimuthal m varient suivant
le type de la source. La discrétisation en ondes cylindriques permet de tirer
avantageusement partie de cette symétrie dans un milieu stratifié plan, en
permettant d’effectuer la sommation uniquement sur le nombre d'onde radial. En
coordonnées cartésiennes, le calcul tridimensionnel implique une double intégration

sur les nombres d’ondes horizontaux.
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V Application aux milieux finement stratifiés
V-a Introduction

Nous allons nous intéresser dans ce chapitre & I’anisotropie engendrée par des
milieux isotropes verticalement hétérogénes. En effet ces milieux apparaitront
anisotropes suivant 'échelle & laquelle ils seront étudiés. Le cas le plus connu et par
conséquent le plus étudié, est celui des milieux finement stratifiés. Il est en effet
assez courant de rencontrer de tels milieux qui provoquent une dépendance de la
vitesse dans le plan vertical, ceci en particulier dans des terrains sédimentaires.

Quelques expérimentations ont été effectuées pour mettre en évidence ce
phénoméne. Les résultats de Dunoyer de Ségonzac et Laherrere (1959) obtenus par
sismique de puits, permirent & ces auteurs de déterminer le facteur d’anisotropie
défini par Van Melle (1955) pour des lithologies différentes, et qui correspondent au
rapport des vitesses suivant les directions horizontale et verticale. L’utilisation d’un
tel paramétre implique I’hypoth&se d’une dépendance de la vitesse de type
ellipsoidale ce qui, nous I'avons montré précédemment, est un cas trés particulier de
I'isotropie transverse des ondes gP. Cette approximation permet de simplifier
considérablement le probléme, et s’adapte bien aux milieux faiblement anisotropes.
Toujours en utilisant des mesures de vitesses obtenues par sismique de puits, Van
der Stoep (1966) étudia I’anisotropie introduite par une fine stratification de couches
sédimentaires et définit ainsi, le paramétre d’anisotropie de Van Melle variant
suivant la profondeur. Brodov et al. (1984) étudiérent l'anisotropie des roches
sédimentaires en utilisant différents types d’ondes générées par différents types de
sources. La Figure V-1 présente les résultats d'inversion de temps de trajet obtenus
pour deux milieux périodiques différents : un milieu constitué de séquences
terrigénes et un milieu comportant des alternances marno-calcaires. Ces résultats
confirment I'hypothése de I'isotropie transverse pour les milieux finement lités. Tout
d’abord, on constate que la vitesse des ondes SV est la méme suivant la direction
horizontale (obtenue par sismique réfraction) que suivant la direction verticale
(obtenue par sismique de puits). De plus la dépendance de vitesse des ondes SH
avec la déclinaison est un ellipsoide de révolution. Les valeurs du pourcentage
d’anisotropie des ondes qP et qSH s’avérent étre trés importantes: Les ondes qSH
présentent un taux de 33% dans les séquences terrigenes, et un taux de 18% dans
les séquences marno-calcaires. Pour les ondes qP ce taux s'éleve & 6% pour les
séquences terrigénes, et & 16% pour les séquences marno-calcaires.

L’étude théorique de la propagation d’ondes de grandes longueurs d’onde dans
des milieux finement stratifiés a débuté par les travaux de Riznichenko (1949), qui a
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Figure V-1 : Caractéristiques des vitesses de rais des ondes P (a), SH (b) et SV (c) pour des séquences
terrigénes (i gauche) et pour des séquences marno-calcaires (i droite). Les symboles
indiquent différents niveauz d'inversion de surfaces (D’'aprés Brodov et al., 1984).

exprimé les vitesses des ondes de compression, de grandes longueurs d’ondes, suivant
les directions horizontales et verticales. White et Angona (1955) généralisérent les
travaux de Riznichenko aux ondes de cisaillement, pour des milieux périodiques
constitués de deux couches isotropes. Postma (1955) exprima les cing constantes
élastiques du milieu isotrope transverse équivalent, pour de grandes longueurs
d’ondes, & un milieu périodique de deux couches isotropes. Helbig (1958) exprima les
résultats de Postma sous forme de moyennes des combinaisons entre les parameétres
élastiques des couches isotropes et généralisa ainsi les résultats aux milieux finement
stratifiés non périodiques. Backus (1962) publia l'article le plus complet sur le sujet.
Il s'intéressa aux milieux contenant des couches de propriétés élastiques différentes
ne présentant pas de périodicité verticale, et pouvant étre intrinséquement isotrope

transverse.
V-b Expressions des paramétres élastiques

La technique utilisée par Backus (1962) permet d’effectuer une moyenne
glissante, des déplacements et des contraintes, suivant la direction verticale
d’hétérogénéités. Les constantes élastiques du milieu isotrope transverse équivalent

seront notées c;. Ces contantes élastiques s'écrivent en fonction des constantes

élastiques c;; des fines couches isotropes transverses, du milieu stratifié :
2 o -1 -1 -1 2

¢, = < C11 — Ci3 ¢ >+ <c@ > <egezg >
— 2 -1 -1 -1 -1 2

clze == 012 - C13 C33 > + < C33 > < C]_B 033 >
— -1 -1

3z, = < C33 >
- L -1

C13, = C33 Cy3 C33
— -1 -1

Cyq, = < Cyq >

Cep, = < Co6

Les symboles < > indiquent des moyennes. Par exemple si I'on considére un
milieu périodique constitué de deux couches d'épaisseur 1; et Ip et de constantes

élastiques cgp, et Cgp,, 12 constante élastique cgg, du milieu élastiquement équivalent a

pour expression :

Cgs, = L1 Cp6, T L2 Cob,

oavec : i) =
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A propos de ces expressions, un certain nombre de remarques peuvent étre
faites. Tout d’abord, 'hypothése de départ est vérifiée : une couche homogeéne
isotrope transverse est gquivalente, pour de grandes longueurs d’ondes, & un
empilement de fines couches isotropes transverses. Ceci est confirmé par le fait que,
si les constantes élastiques des couches isotropes transverses admette par définition
[’égalité c;; = ¢qp + 2 cgg, NOUS Obtenons la méme relation pour le milieu équivalent.

i toutes les couches ont les mémes parametres élastiques nous obtenons alors :
€11, = €11y C12, = C12s 13, = €13y €33, = C33y C44, = Cs6, — €66

Par la suite, nous nous intéresserons uniquement aux empilements de couches
isotropes. Pour cette raison, nous exprimerons les constantes du milieu isotrope
transverse équivalent en fonction de la rigidité u et du carré du rapport de la vitesse

des ondes S sur la vitesse des ondes P: 6. Les constantes élastiques cjj de chaque

couche isotrope s’écrivent :

b 120} . =
‘311=_033=93312=<313=nu 9 y Cq4 = Cop = 1

Les constantes élastiques du milieu élastiquement équivalent s'écrivent alors en

tenant compte des expressions ci-dessus :

Clle=4<u>_4<|u‘9>+<9p’_l >—1(1_2<9>)2

012,=2<“>"4<“0>+<9”_1 >—1(1——2<6?>)2

cgs, = < Ot >

g, = < fpt >TH(1-2 < 0 >)
Cyq, = < Tl

Cep, = < M >

Comme on peut le remarquer, ces constantes élastiques s’expriment en fonction
des cing moyennes : M =< u >, L=< u! >l T=<«60>, S =< ub >,
R=< 0u!>.

11 sera plus aisé par la suite de travailler avec ces paramétres, plutot qu'avec

les constantes cj. Pour cette raison nous allons les exprimer en fonction des

constantes c;; :

, . 1 C13
M=C'66,L=C44,R=C331’T=— [1_—]
2 Cas
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V-¢ Conditions de stabilités

Les milieux isotropes transverses particuliers que nous venons de définir, vont
avoir leurs propres conditions de stabilité, qui s'ajouteront & celles des milieux
isotropes transverses quelconques définies au paragraphe IV-e. En effet, comme nous
venons de le montrer, les constantes élastiques définies ci-dessus s’ecrivent en
fonetion des combinaisons liant la rigidité u et le rapport 6, il n’est donc pas
étonnant que l'on obtienne des inégalités entre les constantes élastiques. Backus

(1962) utilisa I'inégalité de Schwarz pour établir I'inégalité liant cyy, et cq, En effet

nous avons la relation :

L)

1=<1>l=<p P> <<y > <p> = caq" Cos,
d.'Ol‘l + cﬁﬁe Z C44e

En combinant cette condition avec celle précédemment établie, cjp+cge=0, et
avec la relation : ¢;;=c;p+2 cgs, On peut déduire une condition de stabilité sur la
constante c;; qui n’était jusqu'd présent soumise 3 aucune contrainte. Celle-ci
s'écrit : ¢y > cyy, 2 0. La condition de stabilité définie par Backus ne fait

intervenir que la rigidité p des matériaux. Berryman (1979) a établie une condition
de stabilité faisant intervenir 3 la fois u et 6, en utilisant toujours l'inégalité de

Schwarz, qui prend comme expression dans ce cas :
1l=<1>=<1-0>*< < p(1-0) > < p~'(1-9) >

Cela entraine 'inégalité suivante entre les constantes élastiques ¢y, C44, C3s,

et ¢q3, du milieu équivalent :

2
(e11, — Caq,) (Ca3, — Caa, ) = (C13, + Caq )
Les couches étant intrinsdquement isotropes, nous allons pouvoir faire
intervenir les conditions de stabilités des milieux isotropes qui ont été rappelées au
. . 3 .
paragraphe IV-e, et qui s’expriment par 0 < g < coet 0 < g < 3 Pour cela il est

plus aisé de considérer les conditions de stabilités des parametres L, M,R,SetT
définis dans le paragraphe précédent. Nous avons donc les conditions (Backus,
1962):
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0<R< 2L, 0<S <M
4 4
2 3
T?<RS , 0<T<
3 i 3 3
2| < | =L -R|| M-8
4 4 4

Toutes ces conditions de stabilités peuvent étre résumées par la Figure V-2 qui
définit les champs de stabilités des milieux isotropes transverses quelconques ainsi

que le champ des milieux lissés isotropes transverses, équivalents pour des grandes

longueurs d'ondes (D’aprés Helbig, 1980).
V-d Milieux a rigidité constante

Nous allons envisager le cas des milieux dont la rigidité ne varie pas avec la
profondeur. Bien que ce cas ne se produise jamais dans la nature, il simplifiera
sufisamment le champ d'onde pour que l'on puisse, 3 partir des sismogrammes
synthétiques obtenus par simulation numérique, déterminer le rapport entre la
longueur d’onde des ondes P et 'épaisseur de la zone finement litée, a partir duquel
’équivalence avec un milieu isotrope - transverse est valable. Si l'on utilise les

constantes élastiques o, Be Yoy Ne €t 4 définies au paragraphe IV-c, nous obtenons

aprés simplification :
0 =0,0,=0,% =0 =pn(<0>7=2) s =p

On constate done, & partir de ces expressions des constantes élastiques, que le
milieu équivalent & un milieu a rigidité constante est un milieu isotrope. Les

conditions de stabilité se résument aux conditions de stabilité des milieux isotropes,

c’est & dire que les conditions 0 < g < coet 0 < g, < % doivent étre vérifiées.

Simulation numérique.

Pour confirmer les développements théoriques obtenus, nous allons comparer,

les résultats des simulations numériques de propagation d’ondes obtenus dans un

milien non périodique & rigidité constante, 3 ceux calculés dans le milieu isotrope

transverse équivalent.
Nous avons défini un modéle constitué de 101 couches empilées sur un demi-

espace isotrope. La zone finement stratifiée est constituée de 100 couches et s'étend

entre les profondeurs de 20 a 285 métres. L'épaisseur des couches est comprise entre
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Figure V-2 : Représentation des domaines de stabilité des milieuz isotropes transverses homogénes et
des milieuz isotropes transverses équivalents pour les grandes longueurs d’onde auz
milieuz finement stratifiés. I correspond auzx milieuz isotropes. Les lignes droites
représentent les inégalités linéaires et les courbes les inégalités du second degrés (D’aprés
Helbig, 1979).

Inégalités générales des milieuz isotropes transverses homogénes (HTI):

1.¢5320, 2 ¢4420, 3 cgs =0,

4. cigtceg =0, 5. (crztces)cas > cfy

Inégalités relatives auz milieus équivalents pour les grandes longueurs d’ondes auz
milieuz finement stratifiés (STILWE):

GR<3L 1.5<2M 8 T<>

2
9. TP < R 8, 10. [%— <

3
2 M —
b9

3L*—R]
4

10. (e — c4y) (€33 — eyg) = (c13 + A




0.1 et 5 metres, la vitesse des ondes P varie de 10 % autour de la valeur de 4200
m/s et la densité prise est égale & 2.4. Les valeurs précises des paramétres de chaque
couche sont répertoriées dans le tableau T-1 présenté en annexe C. La Figure V-3
représente i la fois le log de vitesse de lensemble du modele et la répartition des
vitesses du milieu élastiquement équivalent. Comme nous |’avons montré ci-dessus le
milieu équivalent est un milieu isotrope ou la vitesse de l'onde S est égale aux
vitesses des ondes S de chaque couche et ou la vitesse de I'onde P est égale a
\/( <>\>+2p£)/p. Le dispositif émetteur-récepteur adopté est du type sismique
réflexion. La source est une explosion située a 20 métres de profondeur. 51
récepteurs sont déployés de O 3 1000 métres d'offset. La fonction source est un
ricker dont nous allons faire varier la fréquence. De cette maniére, on pourra
déterminer la longueur d’onde & partir de laquelle, nous nous trouvons dans

|'approximation des grandes périodes, par rapport a ’épaisseur de la zone finement

stratifiée.
Les résultats sont présentés sous la forme d'une comparaison entre les

sismogrammes synthétiques obtenus & partir du modéle finement stratifié et du
modele équivalent: La Figure V-4 présente les résultats obtenus pour une fréquence
de source de 30 hertz. Examinons les différentes phases qui apparaissent dans le
milieu isotrope transverse, élastiquement équivalent. Tout d’abord on observe la
phase directe P, suivie de trois réflexions, correspondant dans leur ordre
d’apparition, & la réflexion P sur le demi espace, & la conversion de 'onde P en onde
S sur le demi espace et & la réflexion de 'onde S, créée lors du passage du front P
travers I'interface, au sommet de la couche élastiquement équivalente. Une onde de
Rayleigh trés énergétique recoupe ces différentes ondes réfléchies. Dans le milieu
finement stratifié, on observe trés clairement a cette fréquence les phases décrites se
propageant dans le milieu équivalent. Mais des oscillations hautes fréquences,
produites par l'interférence de certaines phases, sont visibles. Celle-ci seront lissées
pour des fréquences de source plus faibles. Les sismogrammes synthétiques de la
Figure V-5 ont été calculés pour une fréquence de source de 20 hertz. La longueur
d’onde des ondes P est alors de 207 metres. La concordance des résultats entre le
milieu finement stratifié et le milieu équivalent est assez bonne. Toutefois, certaines
arrivées sont visibles entre 1'arrivée directe et la premidre réflexion. En abaissant la
fréquence de source & 15 hertz (Figure V-6) les sismogrammes synthétiques obtenus
sur les deux modéles sont parfaitement identiques. La longueur d’onde de I'onde P
est approximativement pour cette fréquence, de la méme grandeur que 'épaisseur de
la zone finement stratifiée. On retrouve, par ces résultats de simulation, qu'une

hétérogénéité ne peut étre décelée que par des ondes, de longueur d’onde inférieure

ou
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Figure V-4 : Comparaison entre [es sismogrammes synthétiques calculés sur le miliew finement stratifié
d rigidité constante (a) et le milieu isotrope transverse équivalent (b) pour une fréquence
de source de 30 Hz. Les traces sont toutes normalisées par rapport au méme mazimum.

Figure V-5 : Idem a la Figure V-4, pour une fréquence de source de 20 Hx.
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Figure V-6 : Idem d la Figure V-4, pour une fréquence de source de 15 Hz.

a sa taille.

Les milieux finement stratifiés, & rigidité constante, n'auront aucune incidence
sur d’éventuels résultats d’inversion étant donné qu'ils sont équivalents pour les
ondes de grandes périodes & des milieux isotropes. Mais, comme nous l'avons dit au

début de ce chapitre, ces milieux ne sont pas trés fréquents dans la nature.
V-e Milieux A coefficient de Poisson constant

L’approximation de milieux & coeflicient de Poisson constant est souvent faite
car elle permet de lier la vitesse des ondes P & la vitesse des ondes S. De plus elle est
souvent vérifiée dans les roches constituant la lithosphére. Pour cette raison, il est
particuliérement intéressant d’'étudier le comportement des milieux finement
stratifiés & coefficient de Poisson constant, soumis & des ondes de grandes périodes.
Les constantes élastiques du milieu isotrope transverse équivalent vont avoir comme

expression, en prenant & constant :
e =4(1=0)<pu>+0t<p ' > (1-20)
¢, =(1—-29) [2<,u>+<u‘l >‘1(6H—2)]'
cgg, =0t < pt >

013e=9_l < u'_-l >_1(1_29)

C44= < ,Ut_l >—1

Cop, = < M >

Nous pouvons déduire de ces expressions quatre relations liant les constantes

élastiques entre elles. Celles-ci s’écrivent :
ces, = (11, —C12,) /2 , €13, = Ca3, — 2Cqq,

11, = [ 4 ( ca3, — Caa, ) Co6, T cy3.” ] / cas,

cio, = ( 2 ¢, Ce6, T c13”) / cas, .

Le nombre de constantes élastiques indépendantes se réduit donc & deux. Les
conditions de stabilité décrites au paragraphe IV-e, combinées aux relations établies
entre les constantes élastiques, permettent de définir les conditions de stabilités :

Cys, > €13 5 2 Cgg, = Cig, T2 Cqq, 20

Simulation numérique
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Lors de la simulation de propagation d’ondes dans un milieu & rigidité
constante, la conversion des ondes P en ondes S n'intervenait pas, la rigidité ainsi
que la densité étaient prises constantes. Nous allons donc voir, par simulation de la
propagation d’onde dans un milieu & coefficient de Poisson -constant, 'influence des
ondes S converties. On peut présumer d’avance que, lorsque la plus petite des
longueurs d’ondes des ondes S sera égale & I'épaisseur de la zone finement litée, on
obtiendra une bonne corrélation entre les résultats obtenus & partir du modéle
équivalent et ceux obtenus & partir du modele finement stratifié. Nous essayerons
de caractériser, par la suite, 'erreur d’interprétation qui sera faite si cette zone est
supposée isotrope homogene.

La Figure V-7 présente le log de vitesse de l’ensemble du modeéle. La zone
finement litée est constituée de 100 couches d’épaisseur comprise entre 0.1 et 5.
métres. La densité est prise constante, la vitesse des ondes P varie de 20% autour
de la vitesse de 4200 m/s et le coefficient de Poisson est pris égal & 0.33. Les valeurs
détaillées des paramétres des couches se trouvent dans le tableau T-2 de 'annexe C.
Le dispositif émetteur récepteur adopté est le méme que celui pris pour la
simulation dans un milieu & rigidité constante.

Le milieu isotrope transverse élastiquement équivalent est également présenté
sur la Figure V-7. L’onde qP présente un taux d’anisotropie de 3.5% entre la
direction horizontale et la direction verticale. Le maximum de vitesse des ondes qSV
se situe & environ 45° de l'axe de symétrie, le taux d'anisotropie entre cette
direction et les directions verticale et horizontale est de 3.5%.

La Figure V-8 représente les résultats obtenus pour une fréquence de source de
50 hertz, & la fois pour le milieu finement stratifié ainsi que pour le milieu
élastiquement équivalent. Les sismogrammes obtenus pour le milieu équivalent
montrent les mémes phases que celles décrites lors de la simulation sur un milieu a
rigidité constante. Les sismogrammes synthétiques obtenus sur le milieu finement
stratifié¢ montrent une multitude de phases correspondant aux réflexions des ondes P
ainsi qu’aux conversions des ondes P en ondes S sur les interfaces des strates. A une
fréquence de source de 20 hertz (Figure V-9) la longueur d’onde des ondes gP varie
entre 191 métres, suivant la direction verticale, et 198 métres suivant la direction
horizontale. Ces valeurs sont peu éloignées de la valeur de I’épaisseur de la zone, qui
est de 235 métres. On voit trées clairement que la ressemblance entre les

sismogrammes synthétiques du milieu équivalent et du milieu finement lité est
mauvaise. De nombreuses phases apparaissent toujours apres la premiére réflexion.
Pour une fréquence de 10 hertz (Figure V-10) la longueur d'onde des ondes qSV
varie entre 188 metres, suivant les directions verticale et horizontale, et 194 metres
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Figure V-10 : Idem d la Figure V-8, pour une fréquence de source de 10 Hz.

suivant la direction & 45°. Ces valeurs sont inférieures & la valeur de I'épaisseur de
la zone litée. C’est pour cette raison que nous n’avons pas une exacte similitude
entre les résultats. Celle-ci sera atteinte pour une fréquence de source d’environ 7.5
hertz. Nous trouvons bien les résultats auquels nous nous attendions. L’exacte
similitude des sismogrammes synthétiques est obtenue quand la plus petite des

longueurs d’ondes est égale & ’épaisseur de la couche finement litée.

Regardons maintenant l'erreur d’interprétation qui va étre commise si l'on
considére que les réflexions se sont produites, non pas & la base d'une couche
isotrope transverse mais 4 la base d’une couche isotrope. L'interprétation la plus
évidente, pour expliquer 'arrivée précoce des ondes avec l'offset, va étre de supposer
que le réflecteur est penté. La Figure V-11 présente le tracé de rais des ondes ainsi
que les hodochrones et les directions de polarisation des différentes ondes, obtenus
sur le milieu élastiquement équivalent et’ sur un milieu isotrope dont l'interface
située & la base est pentée de 2%. Ces résultats sont obtenus par la méthode de
rais en milieu anisotropes inhomogénes tridimentionnels, développée par Cerveny
(1972), Cerveny et Psencik (1972) et Gajewski et Psencik (1987). Si 'on compare les
hodochrones obtenues dans les deux cas de figure, on note une bonne concordance
des temps pour l'onde P réfléchie ainsi que pour 'onde S convertie, alors que pour
onde S réfléchie un décalage de .01 secondes s’observe pour les offsets faibles.
Intéressons nous maintenant aux polarisations des différentes réflexions. Pour 'onde
P réfléchie, ainsi que pour la conversion de 'onde P en onde S, aucunes différences
notables ne s’observe entre le milieu isotrope penté et le milieu isotrope transverse.
Pour l'onde S réfléchie, bien que la variation globale soit trés semblable dans les
deux cas, quelques différences importantes sont néanmoins visibles. La polarisation a
un offset de 420 métres est & 90° de l’axe vertical pour le milieu équivalent, alors
que pour le milieu isotrope penté la direction de polarisation est &4 80°. De plus pour
un offset de 185 metres, la direction de polarisation passe par 90° pour le milieu
isotrope penté. Cette brutale variation n’apparait pas pour le milieu isotrope

transverse.
V-f Milieux périodiques

Les milieux périodiques sont une réalité géologique. Il est en effet trés fréquent
de rencontrer dans les terrains sédimentaires des alternances de couches de marnes
et de calcaires, ou des terrains terrigénes dont la granulométrie des grains varie
d'une couche & une autre. Ce cas a également été le premier cas théorique étudié,

comme nous l'avons mentionné en introduction. Dans le cas ou la séquence
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Figure V-11 :

périodique est constituée de deux couches isotropes, un certain nombre de
déductions vont étre possibles. Si I'on arrive & connaitre les valeurs des constantes
élastiques du milieu isotrope transverse équivalent, les valeurs des paramétres de
chaque couche isotrope pourront alors en étre déduites. En effet, aprés quelques
développements mathématiques on trouve que les rigidités des deux milieux

isotropes sont les racines de I’équation du second degré :
(RL—T)u?—~(RLM—S)u+L(MT—S)=0

R, L, T, M et S sont les constantes élastiques décrites au paragraphe V-b. Bien
entendu il faudra que les racines de cette équation soient réelles, positives et qu’elles
réalisent les conditions de stabilité des milieux isotropes. Connaissant p; et i, les
autres paramétres des couches isotropes, 0, 05, ainsi que les proportions de chaque

couche ¢, et ¢, pourront étre définis par les relations :

TUQ—S S'—T,Uzl
01 =35 92 s AT
pe—M M=
o—M M-,
Ll == L2 =
Ho—hy Mo—Hy

Du fait de la périodicité du milieu, il ne sera pas nécessaire, comparativement
au cas des milieux finement stratifiés non périodiques précédemment envisageés,
d’atteindre des longueurs d’ondes de l'ordre de la grandeur de I’épaisseur de la zone
finement litée, pour avoir équivalence avec les milieux isotropes transverses. Par des
simulations numériques, nous allons essayer de quantifier le rapport de la longueur
d’onde sur l'épaisseur de la séquence périodique. Nous envisagerons des séquences
de deux ou trois couches. Et, pour se placer au plus prés de la réalité, nous
considérerons aussi une alternance de couches de vitesse rapide et lente, dont les
valeurs de vitesse fluctueront avec la profondeur. Nous pourrons ainsi étudier les
variations que cela va engendrer sur le rapport entre la longueur d’onde et

’épaisseur de la séquence.
Simulations numériques

La premiére simulation numérique que nous allons effectuer aura pour but
d’évaluer, de manidre assez précise, le rapport de la longueur d’onde sur ’épaisseur
de la séquence, nécessaire pour atteindre I'approximation des grandes longueurs
d’onde. 'Le modele choisi comporte 50 séquences parfaitement identiques. Chaque

séquence comprend deux couches d'épaisseur identique de 5 metres. Ces deux
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couches présentent un fort contraste de vitesse et de densité. Les valeurs des
paramétres de ces couches sont données dans le tableau T-3 situé dans 'annexe C.

Le log de vitesse du milieu est représenté sur la Figure V-12. Nous avons 500
metres d’alternance de couches "rapides" et "lentes" surmontant un demi-espace. Le
dispositif d’émission-réception, représenté sur la Figure V-13, est constitué d’une
source explosive située & 500 métres de profondeur et de 21 récepteurs répartis de 0
a 1000 métres. Ce dispositif nous permettra d’étudier la zone périodique uniquement
par des ondes directes.

Sur la méme figure que le log de vitesse est représentée la répartition de
vitesse dans le milieu isotrope transverse équivalent. Quelles sont les caractéristiques
de ce milieu? L'onde qP appartient & la classe III définie dans le paragraphe IV-g-4.
le minimum de vitesse de 3943 m/s s’observe pour une direction de propagation de
27.5°, tandis que le maximum de vitesse de 4293 m/s est suivant la direction
horizontale. La surface d’onde ¢SV a la particularité de présenter deux points de
rebroussement. Dans l'intervalle d’angle de 41° & 47° l'onde qSV présente une
triplication des phases. La vitesse maximale est de 1894 m/s suivant la direction 2
47° de l'axe de symétrie. La vitesse minimale est de 1547 m/s suivant les directions
horizontale et verticale.

Quelles vont é&tre les principales phases que nous allons pouvoir observer? Les
hodochrones de la Figure V-14 sont celles des phases directes & travers la couche
isotrope transverse, de la phase réfractée P générée par 'onde qSV incidente sur la
surface libre, et des phases coniques qP et qSV générées par le front direct se
propageant dans le demi-espace. La source se trouvant trés prés de linterface, les

ondes inhomogénes P créées par la source explosive engendrent des ondes S*,
pouvant se propager dans l'intervalle d'angle de 8 = %, 3 6 =sin”! Eirl@)— (VP,
P
est la vitesse des ondes P dans le demi-espace et vgy(f), est la vitesse des ondes
qSV suivant la direction ) (Daley et Hron, 1983; Gutowski et al., 1984). Cette onde
présente les mémes caractéristiques de vitesse et de polarisation que les ondes de
volumes S, mais des variations de 'amplitude différentes. Nous verrons sur les
sismogrammes synthétiques, que I'amplitude de 'onde conique qSV s’avére étre treés
importante et posséde un contenu spectral basse fréquence. La phase directe gSV
présente deux points de rebroussement & 420 et 530 métres d’offset. Comme nous le
verrons par la suite sur les sismogrammes synthétiques, de fortes ondes inhomogénes
sont créées a ces points de rebroussement. Celles-ci ont leur énergie qui décroit trés

vite quand on s’éloigne de ces points de rebroussement. Ces observations ont
également été faites par Martinov et Mikhailenko (1984) par leur propre méthode de
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(a) Log de vitesses du milieu finement stratifi

constituées de deux couches.

équivalent pour les grandes
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Figure V-13 : Dispositif d’émission et de réception utilisé pour 'étude des milieuz finement stratifiés
périodiques.
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Figure V-14 : Hodochrones des phases directes qP et qSV, de la phase réfractée gP i la surface libre et
des phases coniques, pour le milieu isotrope transverse équivalent au périodigie dont les
séquences sont constitudes de deuz couches. (Unité des comstantes élastiques: N.m™,

unité de masse volumique: kg.m
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simulation numérique. L’hodochrone de 'onde qSV change brusquement de courbure
aprés la zone des points de rebroussement car la vitesse, 4 partir de cette direction,
diminue.

Sur la Figure V-15 sont représentés les sismogrammes synthétiques pour une
fréquence de source de 35 hertz. A cette fréquence, les principales phases décrites
précédemment apparaissent déja. L'onde P semble identique pour les offsets les plus
grands, entre le milieu périodique et le milieu équivalent, alors que pour les offsets
faibles, des oscillations hautes fréquences suivent le pulse P. La longueur d’onde de
la phase gP varie, pour les directions de propagation atteignant la surface libre,
entre 112 et 114 métres. En ce qui concerne l'onde gSV les différences sont beaucoup
plus nettes. De nombreuses autres phases apparaissent, ainsi que des résonnances
de couches enregistrées aux récepteurs situés le plus & la verticale de la source. La
fréquence de résonnance de la séquence, calculée pour une onde plane SV a
incidence nulle par l'expression f, = Vqsvv/(ﬁl.h), est de 38 hertz. La premigre onde
réfractée présente un déphasage par rapport 2 celle se propageant dans le milieu
équivalent.

Pour une fréquence de 31 hertz (Figure V-16), 'onde gP est parfaitement
identique entre les deux milieux pour la composante verticale, alors que sur la
composante horizontale des différences s’observent nettement. Les résonnances de
couches suivant l'onde gSV diminuent d’amplitude. A 27 hertz (Figure V-17), la
phase qP est parfaitement identique dans les deux milieux. La longueur d’onde de
cette phase varie de 145 & 148 meétres. On peut donc penser que le rapport entre la
longueur d’onde et 1’épaisseur de la séquence est d’environ de 15.

Regardons maintenant quelle est la valeur de ce rapport pour la plus petite
longueur d'onde se propageant dans ce milieu. Celle-ci est définie par la vitesse la
plus faible des ondes qSV. A 19 hertz (Figure V-18) la similitude des résultats est
déja trés bonne. Toutefois, quelques différences sont visibles. Le rapport entre la
longueur d’onde et I’épaisseur de la séquence n’est que de 8. A 17 hertz (Figure V-
19) de tres légeéres différences sont visibles sur 'onde générée & partir du premier
point de rebroussement. A 13 hertz (Figure v-20) nous avons une exacte similitude
entre les sismogrammes synthétiques obtenus sur les deux milieux.

Nous avons choisi comme ecritére, pour la détermination de la validité de la
condition de grandes longueurs d'onde, le rapport de la longueur d’onde sur
I’épaisseur de la séquence. Si ce choix est exact, le rapport ne doit donc pas changer
quel que soit le nombre de couches contenues dans la séquence. Pour vérifier cela,
nous allons calculer les déplacements sur un milieu constitué de 50 séquences de 3

couches. Les épaisseurs, ainsi que les valeurs de vitesses des ondes P et S des 3
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Figure V-15 : Comparaison enire les sismogrammes synthétiques calculés sur le milien finement
.s:tratiﬁe’ périodique dont les séquences sont constituées de deuz couches (a) et le milien
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Figure V-16 : Idem & la Figure V-15, pour une fréquence de source de 31 Hz.
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Figure V-17 : Idem a la Figure V-15, pour une fréquence de source de 27 Hz.
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Figure V-18 : Idem d la Figure V-15, pour une fréquence de source de 19 Hz.

.

£l

Figure V-19 : Idem & la Figure V-15, pour une fréquence de source de 17 Hz.
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Figure V-20 : Idem d la Figure V-15, pour une fréquence de source de 13 Ho.

couches constituant une séquence, se trouvent dans le tableau T-4 de I'annexe C.

Le dispositif d’émission et de réception est le méme que pour le milieu
périodique bicouche. Le log de vitesse de 'ensemble du modele est présenté sur la
Figure V-21. Sur la méme figure, se trouve également la répartition de vitesse du
milieu isotrope transverse équivalent. La surface d’onde qP appartient également 2
la classe ITI. La vitesse minimale de 2698 m/s s'observe pour une direction de 107,
tandis que la vitesse maximale est de 4524 m/s suivant la direction horizontale. Ce
qui nous donne un taux d’anisotropie extrémement élevé de 40%. Pour la surface
d’onde qSV une triplication des vitesses est présente dans l'intervalle de 23° & 63 5
La vitesse maximale est de 2513 m/s suivant la direction & 63° alors que la vitesse
minimale est de 1372 m/s suivant les directions horizontale et verticale.

Les hodochrones théoriques des principales phases sont représentées sur la
Figure V-22. Les sismogrammes synthétiques montrent que I’'onde inhomogéne
générée par le point de rebroussement s'observe jusqu'a Ioffset nul, les ondes
coniques P n’apparaissent pas clairement, tandis que I'onde conique qSV présente
une forte amplitude sur la composante verticale et que I’onde réfractée P a un trés
net mouvement horizontal.

La Figure V-23 présente les sismogrammes pour une {réquence de source de 31
hertz. Des résonnances de couches s’observent & la suite de I’arrivée directe qSV, en
particulier au voisinage du point de rebroussement. La fréquence de vibration propre
de la séquence, pour une onde plane 'gSV & incidence nulle, est de 34.5 hertz. Ce qui
voudrait dire que 'onde inhomogéne, créée au point de rebroussement, a une vitesse
inférieure 2 la plus faible des vitesses de 'ondes qSV. A 21 hertz (Figure V-24), la
ressemblance des résultats obtenus sur les deux milieux est déja correcte. Toutefois
le signal de 'onde associée & la "branche” de l'onde qSV arrivant la plus en retard,
présente un déphasage par rapport & ce que l'on peut observer sur le milieu
équivalent. Pour une fréquence de source de 17 hertz (Figure V-25) la concordance
entre les sismogrammes synthétiques calculés sur le milieu périodique et sur le
milieu équivalent est satisfaisante, sauf pour l'onde ¢SV arrivant la plus
tardivement. Le rapport de la longueur d'onde sur l'épaisseur de la séquence est
pour cette fréquence, de 8. Le rapport est donc sensiblement le méme que celui du
milieu périodique dont la séquence est constituée de 2 couches.

Des milieux parfaitement périodiques, comme ceux que NOus venons d’étudier,
sont évidemment trés éloignés de ceux observables dans la nature. Pour cette raison,
nous allons envisager un milieu présentant toujours une alternance de couches a
vitesse rapide et lente, dont les valeurs fluctueront avec la profondeur. Il sera ainsi

possible de voir dans quelle mesure le rapport de la longueur d’onde sur I'épaisseur
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Figure V-23

Comparaison entre les sismogrammes synthétiques calculés sur le milieu finement
stratifié périodique dont les séquences sont constitudes de trois couches (a) et le milieu
tsotrope transverse équivalent (b) pour une fréquence de source de 31 Hz. Les (races sont
normalisées indépendament les unes des autres.

Figure V-24 : Idem d la Figure V-23, pour une fréquence de source de 21 Hz.
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Figure V-25 : [dem d la Figure V-28, pour une fréquence de source de 17 Hz.

de la séquence, défini dans le cas de milieux parfaitement périodiques, est alors
modifié. Le modele choisi présente des fluctuations indépendantes de vitesses des
ondes P et S. Le log de vitesse est représenté sur la Figure V-26. Seule 'épaisseur
des couches est prise constante. L'épaisseur de la couche "lente" est de 4 métres
tandis que celle de la couche "rapide” est de 6 métres. La variation maximale de la
vitesse des ondes P dans les couches "rapides” est de 6.25% autour de la valeur de
4800 m/s, alors que dans les couches "lentes" elle est de 9% autour de la valeur de
3400 m/s. Pour les ondes S la variation maximale de vitesse dans les couches
"rapides” est de 8% autour de la valeur 2500 m/s, alors que dans les couches
"lentes” elle est de 15.4% autour de 1300 m/s. La densité, quant & elle, varie de 5%
autour de la valeur de 2.375. Les valeurs précises de vitesses sont détaillées dans le
tableau T-5 présenté en annexe C.

La répartition de vitesse du milieu isotrope transverse équivalent se situe sur la
méme figure que le log de vitesse (Figure V-26). La surface, de vitesse de groupe de
'onde qP, appartient & la classe III, comme celle des milieux parfaitement
périodiques précédemment traités. La vitesse maximale ‘s’observe suivant la

direction horizontale, et a pour valeur 4350 m/s. La vitesse minimale est de 4081

‘'m/s suivant la direction & 35° de l'axe de symétrie. L'onde qSV présente deux

points de rebroussement dans un intervalle d’angle inférieur a 5°. La vitesse
minimale est de 1752 m/s suivant les directions horizontale et verticale. La vitesse
maximale est de 2084 m/s suivant la direction & 46°. Les caractéristiques de ces
surfaces étant peu différentes de celles du milieu parfaitement périodique, nous
avons done des hodochrones tout & fait semblables (Figure V-27).

La Figure V-28 présente les sismogrammes synthétiques pour une fréquence de
source de 30 hertz. Les phases présentes dans le milieu équivalent s’observent
clairement sur les sismogrammes du milieu périodique, ainsi que de nombreuses
autres ondes trés énergétiques, notamment aprés I'arrivée qSV directe. A 25 hertz
(Figure V-29), les oscillations entre les arrivées directes qP et qSV sont toujours
présentes, alors que sur les sismogrammes calculés sur le milieu parfaitement
périodique il n'en n’existait plus. A 15 hertz (Figure V-30) la ressemblance entre
I'arrivée P, obtenue sur le milieu périodique et celle obtenue sur le milieu
équivalent est bonne. Par contre au voisinage de l'arrivée qSV correspondante aux
longueurs d'onde les plus petites, des oscillations s'observent toujours. Nous ne nous
trouvons done pas, comme dans le cas des milieux périodiques parfaits, au bon
rapport :de la longueur d’onde sur I’épaisseur de la séquence. A une frequence de 10
hertz (Figure V-31), la similitude de ’ensemble des sismogrammes synthétiques entre

le milieu périodique et le milieu équivalent est assez satisfaisante. Le rapport entre
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Figure V-26 :

Figure V-27 : Hodochrones des phases directes qP et ¢SV, de la phases réfractées gP & .l'c.z surf'ac-c l?'bre
et des phases coniques pour le malieu isotrope transverse équivalent au miliew périodique
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élastiques: N.m™2, unité de masse volumique: kg.m™3)
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Figure V-28

Comparaison entre les sismogrammes synthétigues caleulds sur le milicu finement
stratifié périodique non parfait dont les séquences sont constituées de deuz couches (a) et

le milieu isotrope transvérse équivalent (b) pour une fréquence de source de 30 Hz Les
traces sont toutes normalisées par rapport au méme mazimum,

number of peoints 1 128

source depth + 501.

‘'meters

Ricker freaquency *: 25.0 Hertz

Figure V-29 : Idem & la Figure V-28, pour une fréquence de source de 25 Hz.
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Figure V-30 : Idem a la Figure V-28, pour une fréquence de source de 15 Hz.
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la longueur d'onde la plus petite et I'épaisseur de la séquence est, & cette fréquence,
de 17. Ce qui est & peu prés le double de la valeur définie pour des milieux
parfaitement périodiques, mais nous sommes tout de méme loin d'une valeur de la
longueur d'onde de l'ordre de grandeur de 1'épaisseur de l’ensemble de la zone

finement litée, comme pour les milieux non périodiques.

V-g Conclusions

Nous avons défini dans ce chapitre, les conditions de validité de
'approximation isotrope transverse des milieux finement stratifiés. Quand les
parametres des couches varient aléatoirement suivant la direction d’hétérogénéité
verticale, 'assimilation aux milieux isotropes transverses ne sera réalisée que pour
des ondes dont la longueur d'onde est supérieure & |'épaisseur de l'ensemble de la
zone finement litée.

Si la variation des paramétres des couches n’est non plus aléatoire suivant la
profondeqr, mais périodique, le critére de validité est défini comme étant le rapport
de la longueur d’onde sur ’épaisseur de la séquence périodique.

Nous avons montré que ce critére est indépendant du nombre de couches
constituant les séquences. Quand les séquences sont parfaitement identiques,
'approximation commence & étre valide pour des valeurs de critére supérieure 3 8.
Quand les séquences ne sont plus parfaitement identiques, avec des variations des
vitesses de l'ordre de 109, il est nécessaire d’atteindre des valeurs du critére de
Pordre de 17 pour étre dans le domaine de validité des grandes périodes. Ce rapport
est le double de celui défini pour les milieux parfaitement périodiques. Nous nous
plagons dans ce cas entre les milieux parfaitement périodiques et les milieux
aléatoires. Plus la variation des valeurs de vitesses, de densité et d’épaisseur
augmentera, plus on tendra vers le rapport de la longueur d’onde sur 'épaisseur de

la séquence définie pour les milieux aléatoires.
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VI Application aux milieux fissurés

VI-a Introduction

La présence d’alignement d’inclusions, comme les microfissures, les pores ou les
impuretés, est probablement la plus importante cause d’anisotropie. La propagation
des ondes dans un matériau constitué de deux phases peut étre approchée par la
propagation des ondes dans un solide homogéne anisotrope présentant les mémes
variations de vitesse et d’atténuation avec la direction que le matériau biphase. En
supposant que la distribution des inclusions est uniforme, il est toujours possible de
faire cette approximation pour une faible concentration d’une des phases, quand les
dimensions des inclusions de la phase mineure sont petites par rapport a la longueur
d’onde. Considérer de tels milieux comme anisotropes aura certains avantages. En
effet cela va permettre de contraindre les variations de vitesse et d’atténuation, et il
sera alors possible d’estimer la proportion des différentes phases.

Depuis quelques années des expérimentations en laboratoire et in-situ sur ces
milieux ont été effectudes. En ce qui concerne les mesures faites en laboratoire les
résultats de Nur (1971), sur un granite fissuré, montrent un taux d’anisotropie de
15% sur les ondes qP, et de 2% sur les ondes qSH. Les résultats de Babuska et Pros
(1984) mettent bien en évidence I'influence des microfissures sur I'anisotropie des
roches cristallines. En augmentant la pression hydrostatique agissante sur
’échantillon, les directions de vitesse maximale de compression vont varier jusqu’a
obtenir une isotropie de la roche quand toutes les fissures et les pores vont étre
fermés. En ce qui concerne les mesures in-situ, deux domaines de dimensions
différentes ont été particulitrement bien étudiés. Tout d’abord & 1’échelle de la
crofite, les ondes émises lors de séismes traversant des régions soumises & de fortes
contraintes tectoniques présentent des anomalies de vitesses, de polarisation ainsi
que des séparations d’ondes de cisaillement. Les résultats de Booth et al. (1985), de
Crampin et Booth (1985), de Crampin et al. (1986) ou encore de Kaneshima et al.
(1988) montrent gque l'anisotropie observée. est due a des réseaux de fractures
verticales remplies ou non d’eau. L’orientation de ces fissures est déduite a la fois
par la différence des temps d’arrivées des deux ondes de cisaillement, et de leur
différence de polarisation. Ces résultats apparaissent tout & fait cohérents avec les
régimes de contraintes agissant dans la crolite. L’axe des fissures est paralléle 3 la
direction de contrainte maximale et la contrainte minimale est orthogonale a cette
direction et se trouve dans le i)la.n horizontal. Le second domaine d'étude est a
I'échelle déca & hectométrique, et concerne les réservoirs d’hydrocarbures, les

gisements géothermiques ou encore les zones de failles. Ces domaines ont été étudiés
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par des techniques de type. profils sismiques verticaux ou puits & puits. La présence
d'alignements de fractures dans un systéme géothermal a été mis en évidence par
'analyse des résultats obtenus par Aki et al. (1982). L’étude d'une zone de fracture
par Leary et al. (1987) révéle une densité croissante de fractures avec la proximité
de la faille. Les fractures étant organisées en réseaux, I'approximation anisotrope de
ces zones apparait appropriée pour le calcul des temps de trajets. L'étude de la
polarisation de 'onde de compression (Li et al., 1987) s'avére étre d'un grand intérét
quand la zone fissurée n’est pas suffisamment grande, pour que le dédoublement de
'onde de cisaillement soit représentatif. Lors de I’étude d’une zone réservoir par
des ondes de cisaillement émises par un vibrateur d’ondes S, l'examen des
polarisations a permis de définir l'orientation des fissures (Crampin et al., 1986). De
plus & la fréquence de source utilisée, la variation de la vitesse apparait étre plus
sensible & la densité des fissures qu'aux dimensions de celles-ci. L’épaisseur des
fissures dans les roches sédimentaires semble comprise dans l'intervalle de quelques
centiemes de millimétres & quelques millimétres.

L’ébauche théorique du calcul des vitesses de propagation dans un milieu
fissuré, pour des ondes de grandes longueurs d’onde, comparativement & la taille des
fissures, a été effectuée dés 1971 par Nur. Cet auteur a considéré des fissures fines,
circulaires et orientées parallélement les unes aux autres. Tous les développements
théoriques qui ont été faits par la suite, considérent le méme type de fissures.
Garbin et Knopoff (1973, 1975 a, b) ont établi les expressions de la vitesse de
compression, des deux vitesses de cisaillement et des directions de polarisation de
ces ondes, en fonction de la direction de propagation, des vitesses de la matrice, du
rayon et de l'aplatissement des fissures, pour des fissures séches ou des fissures
remplies de liquide. Crampin (1978), & partir des expressions de Garbin et Knopoff,
introduisit la dépendance de la vitesse avec la direction en terme d’anisotropie, et
exprima les constantes élastiques du milieu isotrope transverse élastiquement
équivalent, en fonction des paramétres utilisés par Garbin et Knopoff. Plus
récemment, Hudson a développé une approche théorique plus générale, permettant
le calcul des constantes élastiques du milieu isotrope transverse incluant les
interactions du premier ordre (Hudson, 1981) et du second ordre (Hudson, 1982),
entre les inclusions diffractantes. De plus, pour tenir compte de la dissipation de
’énergie due aux diffractions, Hudson (1981) a développé des techniques pour
calculer l'atténuation en fonction de la direction de propagation. Celle-ci a été

exprimée par Crampin (1984) sous la forme d’un tenseur élastique complexe.

VI-b Théorie
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Les milieux fissurés que nous allons considérer, présentent une distribution
aléatoire de fines fissures normales 3 la direction verticale. La densité de fissures est
définie par € = Na,3/v, ol N est le nombre de fissures de rayon a, contenues dans un
volume v. Le solide contenant les fissures a comme paramétres de Lamé A et u.
Hudson (1981, 1982) a montré que 'expression générale des constantes élastiques cjj,
pour la propagation & grande longueur d'onde en milieux fissurés, peut s’écrire :

_ el gt B
Cij = Cijeij+Cij

Ou c,-(j) sont les constantes du milieu non fissurés, ci} et ci? sont respectivement

les constantes élastiques du premier et du second ordre perturbant le milieu

isotrope. Les constantes ci? s'écrivent :
el =chp=cH=A+2u
C?? = C?s = Cz?s =X
024 = c505 = Cgs =K

Les constantes €lastiques du premier ordre ci} s’écrivent pour des fissures

orientées perpendiculairement & I'axe de symétrie (Hudson, 1981) :

€
c111 = 0112 = 0212 = 0211 =——XN1Uy
L

; €

Gl = cd3 =cfis = g3 = —";; AN+ 2p) Uy
€

egg=—— N+ 2u)? Uy,
Ci:; = 0515 = —¢€ Mg Uss

Les constantes élastiques du second ordre ont pour expressions (Hudson, 1982):

& X [150\/#)2 + 8(\/u) + 281 2

I
I

€y1 = Cjg = Cgp = Cg1 15 »+ 24 11
2
€

ey = o2 = cfy c2, = Ex [15(>\/,u)2 +8(\/p) + 28] 1951

2
€
egy = g@\ + 2u) q Ufy
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o _ € 24 (3N +8u) U2
15 A+ 2u a3

Les quantités Uy, dépendent des conditions aux faces des fissures, et donc du
remplissage de celles-ci. Hudson (1981) a déterminé les expressions de U, et Usg
pour une inclusion ellipsoidale de demi axe a et ¢ vide, remplie d’un solide élastique,
fine, saturée en eau et partiellement saturée d’un liquide de viscosité quelconque
(Hudson, 1988). L’aplatissement de I'ellipse est défini par d = c/a.

- Fissures remplies d’un solide élastique :
Un = (4/8) [ +20) / O+ )] /(1 4+ )
Uss = (16/3) |00+ 26) / (8% + 4u)] / (1 + 1)
on K= |+ (/) / (raw)| [\ + 20) / O+ )]

M = [4;&' / (Wdu)] [(A +2u) / (3N + 4#)]

i I !
kK =X+ (2/3)u est le module de compressibilité de I'inclusion, ,u,! sa rigidité.
- Fissures saturées en eau :

Les expressions v 2 : ide élasti
p ont étre les mémes que pour un solide élastique, en prenant

/ ! / /
b =0et k =X = 22510° N.m™2 Nous aurons donc M =0 et K = A A+
mdp N+ p

- Fissures fines :
Ull =

16(A 4 2u)

7 3(3N + 44)

- Fissures séches :

U.. = A +2p)
= S0 )

16(\ + 2u)

733\ + 4p)

- Fissures partiellement saturées :
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4N + 2
Uy = _(__H)_/

3O\ + 1)
18+ 2u) S
Uss = 3ian 1 a) / T
& B A+ 2u qp «Pda ;
ol: m=-7 (1) 3+ 41 o cot [(1+1) c/p]
qpufa® | A +2u P -
[ 3 ] mh | M+ u '[1 (14) ¢ tg[Hl)c/P]

avec :

w : pulsation
2¢ : épaisseur de la fissure
p=Vo /w
’ . - ra - -
v : viscosité du liquide
q : degré de saturation de la fissure par le liquide

Pour rendre compte de la dissipation de I’énergie due a la diffraction des ondes
sur les fissures, Hudson (1981) a défini la variation angulaire des coefficients 1/Q des

différentes ondes pour des fissures parall¢les. Ceux-ci ont pour expressions :
1/Qp(f) = [ae /(15 8 :rr)] (wa / ) [ Xsin?20 +Y [(a / B} —2 sin29]2]
1/Qqsv(6) = [e /(15 71')] (wa / B¥(X cos20 + Y sin?20 )
1/Qun(®) = [¢ / 15 7] (@2 / 9 X cos®d

uj

34/

avee X =

Y= [2+(5/4) (8/ =10(8 / o +8 (8 / | U

0 est I'angle avec la normale aux fissures, w est la pulsation, o et 3 sont les

vitesses de compression et de cisaillement dans le solide non fissuré.

Cette . dissipation angulaire peut étre introduite sur les constantes élastiques

par une partie imaginaire (Crampin, 1981). Les constantes élastiques effectives

s'exprimeront alors sous la forme : ¢j; = cifj{ +1i cllJ La partie réelle correspond aux ¢;;

définis au-dessus. Les cilj se définissent comme suit :
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CL = Céz = CE / QqP(Oo)
I R ;

c3z = ¢33 / Qqp(90°)

clp =cj; — 2 ¢l

clo = czs = |(cfi + ) /2 + o +2 o Quple5*) — (c]y +ok) /2 + 2 ¢,
q

VI-c Etude de I'influence de certains parameétres

Les expressions des constantes élastiques développées précédemment, montrent
que les variations des vitesses et des atténuations dépendent de nombreux
parametres. Ceux-ci sont: le rayon des fissures a, la densité de fissures dans un
solide ¢, le degré de saturation q par un liquide de ces fissures, et la fréquence des
ondes pénétrant dans ce milieu. Pour étudier l'influence de chacun d’eux, nous
allons les faire varier les un aprés les autres. Pour cela il est nécessaire de se définir
un modéle de référence. Celui adopté a été défini par Crampin (1978). Les vitesses
des ondes P et S, dans la matrice, sont respectivement 5800 m/s et 3349 m/s. Les
fissures ont un rayon de 5 métres et un applatissement de 0.0001. La densité de
fissures est de 0.1, et la fréquence des ondes se propageant a l'intérieur est de 40 Hz.

- Influence de la densité de fissure

Nous allons regarder, tout d’abord, ’évolution des vitesses de groupe des ondes
qP, qSV et qSH, dans les directions de propagation entre 0 et 90°, quand la densité
de fissures passe de 0 & 0.1 (Figure VI-1). Les fissures sont partiellement saturées a
40 % d’eau. Bien entendu, quand la densité est nulle les vitesses de propagation sont
celles de la matrice. L’évolution apparait comme pratiquement linéaire pour une
méme direction de propagation. Pour I'onde P, la vitesse reste identique, dans ce cas
de saturation, aux vitesses de la matrice suivant les directions horizontale et
verticale. Par contre, pour les directions intermédiaires, les vitesses sont plus faibles
jusqu’a atteindre un écart de 200 m/s pour € = 0.1. Pour 'onde SV le phénoméne
inverse se produit. La vitesse suivant la direction 3 45° est identique & celle de la
matrice, alors que pour les directions horizontale et verticale, celles-ci sont plus
faibles d’environ 350 m/s quand € = 0.1. En ce qui concerne |'onde gSH, sa vitesse
suivant la direction horizontale est la méme de celle de I'onde S dans la matrice. Le

minimum se trouve suivant la direction verticale.
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Figure VI-1 : variation de la vitesse de groupe des ondes qP, ¢SV et ¢SH en fonction de la direction de
propagation (de 0 & 90°) et de la densité de fracture € (de 0 4 0.1). Ije rayon des fissures
 est de 5 métres, l'applatissement des fissures est de 0.0001, la saturation est de 40 7 et la

fréquence est de 40 Hz.




Figure VI-2 : variatifm de l'stténuation des ondes gP, gSV et gSH en fonction de la direction de
propagation (de 0 & 90 *) et de la densité de fracture ¢ (de 0 & 0.1). Le rayon des, fissures
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-
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Regardons de la méme manidre les variations de 'atténuation (Figure VI-2)
due & la diffraction des ondes sur les fissures. Comme pour la vitesse, I'atténuation

varie pratiquement de fagon linéaire suivant la direction de propagation. Pour les

ondes P, cette atténuation est maximale suivant la direction verticale. Elle est dix
fois supérieure & la valeur suivant la direction horizontale pour € = 0.1. L’onde SV,
quant & elle, est maximale suivant les directions verticale et horizontale. Entre ces
deux extrémes la courbe s’infléchie et présente un minimum pour une direction de
40°. L'’atténuation de 'onde SH est nulle suivant la direction horizontale et a la

méme valeur de celle de 'onde SV suivant la direction verticale.
- Influence de la saturation des fissures

Nous allons étudier l'influence de la saturation en eau des fissures. Il serait
possible d’étudier de la méme maniére, la saturation par un autre liquide de
viscosité et de densité différentes. La Figure VI-3 présente les variations de vitesses
et d’'atténuation pour six états de saturation, pour une fréquence de 40 Hz. II est
important de la préciser car, comme nous le montrerons plus tard, la fréquence des
ondes joue un rdle trés important & la fois sur les vitesses et les atténuations des
milieux contenant des fissures partiellement saturées. La plus forte variation des
vitesses se produit quand la saturation passe de 0 & 20 %. Au dela, les vitesses
varient trés peu. Quand les fissures sont séches la vitesse de 'onde gP présente un
taux d’anisotropie d’environ 20 % entre les directions horizontale et verticale. Cela
provient de ce que suivant la direction horizontale les ondes de compression se
propagent parallélement aux fissures, alors que suivant la direction verticale les
fissures font obstacle & ces ondes. Dés que la proportion du fluide dans les fissures
aura atteint une certaine valeur, la transmission de ces ondes de compression pourra
alors se faire & travers les fissures. Mais bien entendu toutes les longueurs d'onde ne
seront pas transmises de la méme fagon. En ce qui concerne les ondes qSV, la vitesse
est isotrope pour des fissures séches. Suivant la direction de propagation verticale,
la direction de vibration de I’onde étant paralléle & l'axe des fissures, les ondes
seront directement .transmises. Quand la saturation augmente, un maximum
apparait suivant la direction & 45°. Pour l'onde qSH, la saturation n’'influe pas sur
la vitesse. La Figure VI-4, présente le passage des vitesses de groupe des ondes qP,
qSV et qSH, d’un milieu contenant des fissures séches, & un milieu contenant des
fissures saturées a 10 % d’eau. Cette évolution se produit de fagon trés réguliere.

En ¢e qui concerne I'atténuation, les valeurs les plus importantes s’observent
sur les ondes gP, lors de leurs propagation dans des milieux contenant des fissures

peu saturées. Q,ué,nd les fissures sont séches, I'atténuation de 'onde gP est dix fois
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plus importante suivant la direction verticale que suivant la direction horizontale.
Au plus latténuation va augmenter, ces valeurs vont tendre vers zéro, et il ne
restera qu'un coéne d'atténuation avec un maximum pour la direction & 45°. Pour les
ondes qSV, I'atténuation ne change pas suivant les directions horizontale et verticale
quel que soit le taux de saturation. Par contre, pour les directions intermédiaires,
'atténuation croit jusqu’d un maximum, pour des fissures séches, mais décroit, et
présente méme un cdne sans atténuation, quand la saturation augmente.
L’atténuation de I'onde gSH reste constante quelque soit la saturation. La Figure
VI-5 représente la variation des atténuations pour une saturation comprise entre O
et 0.1. La plus forte atténuation, aussi bien pour I'onde qP que qSV, se produit ala
fréquence de 40 Hz pour une saturation de 8 %. Les maxima s’observent pour I'onde
qP principalement suivant les directions verticales, alors que pour l'onde qSV, ceux-

¢i se trouvent suivant les directions médianes.
- Influence de la fréquence

Les expressions de Uy, et Usg, données au paragraphe VI-b, montrent que les
vitesses ne varient pas en fonction de la fréquence quand les fissures sont séches ou
totalement saturées. Par contre lorsque les fissures sont partiellement saturées, le
comportement du fluide ne va pas étre le méme suivant les longueurs d’ondes
(Figure VI-6 et VI-7). Pour des basses fréquences, la propagation s’effectuera de la
méme maniére que pour un miliew avec des fissures séches, alors que pour des
fréquences plus élevées, la propagation se rapprochera de celle dans un milieu ou les
fissures sont saturées.

La variation de D'atténuation en fonction de la fréquence va é&tre plus
compliquée. Qu'il s’agisse de fissures séches (Figure VI-8) ou totalement saturées
(Figure VI-9), la croissance de l'atténuation en fonction de la fréquence est continue,
et suit une loi puissance, qui différe suivant les directions de propagation. Quand les
fissures sont partiellement saturées, on note une évolution semblable & celle ou les
fissures sont totalement saturées, mais 3 laquelle se superpose un maximum. Ce
maximum se trouve pour les ondes qP suivant la direction verticale, alors que pour
les ondes qSV il se situe pour une direction de 45°. Pour une saturation de 40 %
(Figure VI-10), le maximum d’atténuation des ondes qP et qSV s’observe pour une
fréquence de 5 Hz. Ce pic est peu étendu et occupe une bande de fréquence
d’environ 15 Hz. Pour une saturation de 8 % (Figure VI-11), I'augmentation de
I'atténuation & une fréquence particuliére, est d’amplitude moins forte par rapport a
I’évolution globale. Elle s'observe tout de méme pour une fréquence de 40 Hz en ce
qui concerne l'onde qP, et de 20 Hz poﬁr 'onde gSV. Mais on ne retrouve pas le
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propagation (de 0 & 90 °) et de la fréquence (de 0 & 100 Hz). Les fissures sont saturées. Le v
Y GSH

rayc;n des fissures est de 5 métres, l'applatissement des fissures est de 0.0
est de 0.1.
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¢ la vitesse de groupe des ondes gP, ¢SV et qSH en fonction de la direction de
fissures sont saturées d

Figure VI-8 : variation d
propagation (de 0 & 90 °) et de la fréquence (de 0 & 100 Hz). Les
40 %. Le rayon des fissures est de 5 métres, l'applatissement des fissures est de 0.0001 et

la densité est de 0.1.
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méme caractére impulsionnel décrit pour une saturation de 40 %.
Il ressort de ces résultats que la saturation des fissures semble pouvoir se

corréler avee I'atténuation des ondes & certaines fréquences. Mais plus la saturation

sera importante, plus I'atténuation s’observera sur les trés basses fréquences.
VI-d Etude de ’amplitude et de la polarité des ondes

Dans le paragraphe précédent nous avons décrit les propriétés des vitesses et
des atténuations des ondes de grandes longueur d'onde se propageant dans des
milieux fissurés. Le calcul des déplacements conjugue & la fois les effets des vitesses
de propagation et des atténuations en fonction des fréquences de source utilisées.
Nous opterons pour effectuer le calcul des sismogrammes synthétiques pour une
géométrie d’émission et de réception de puits & puits. Les expérimentations pour
’étude des réservoirs d’hydrocarbures se font généralement de cette maniére. Le
dispositif adopté, consiste en une ligne de 51 récepteurs réguliérement espacés de 10
metres, & partir de la profondeur de 750 métres. La source explosive est positionnée
4 1005 metres de profondeur. Dans un premier temps, nous allons nous intérésser
principalement & I"amplitude et & la polarisation des phases directes émises 4 travers
trois milieux fissurés différents. Ces milieux auront tous les mémes tailles de fissures,
et celles-ci seront orientées horizontalement. Dans le premier, les fissures sont vides
et leur densité est constante dans tout le demi-espace. Le second aura la méme
densité de fissures, mais celles-ci seront totalement saturées d'eau. Pour le troisieme
nous allons considérer une répartition gaussienne des fissures avec la profondeur. A
800 métres de profondeur le milieu n'est pas fissuré, alors qu'a 1000 metres la
densité de fracture est maximale, et a une valeur de 0.1. Ce type de répartition de
fissures a été décrit par Leary et al. (1987 ), et semble représentatif des zones de
fracture.

La condition de validité des grandes longueurs d’onde n’est pas connue
précisément, comme dans le cas des milieux finement stratifés. Mais dans notre
calcul la fréquence dominante de source sera de 60 hertz, ce qui correspond a des
longueurs d’ondes P de 97 métres et & des longueurs d’onde S de 56 meétres. Celle-ci
seront done au minimum 10 fois supérieures & la plus grande dimension des fissures.
Ce qui, & priori, devrait nous placer bien au-dela de la limite de validité.

Les résultats des simulations numériques, pour les trois cas envisagés, sont
présentés sur la Figure VI-12. Les temps de propagation des deux phases PetS
émises par la source se trouvent totalement en accord avec les variations de vitesses
décrites au paragraphe précédent dans le cas ol les fissures sont totalement saturées

ou non d’eau. Pour le cas présentant un gradient de densité, le comportement des
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ondes de compression est sensiblement le méme que celui observé dans un milieu ou
les fissures sont totalement saturées d'eau. Par contre l'onde S présente un
comportement trés différent. Les temps d’arrivée sont plus précoces pour des
directions de propagation légérement plus faibles que I horizontale.
Nous allons maintenant comparer I'amplitude et les polarisations des phases P
‘et S précédemment décrites, lors de leur propagation 3 travers des milieux
contenant des fissures séches ou des fissures saturées. Les observations seront faites
3 des distances de 100 (Figure VI-13) et 300 (Figure VI-14) métres, entre la source et
le puits récepteur.
La direction de polarisation de 'onde P, dans le milieu contenant les fissures

vides, a une inclinaison toujours plus forte que la direction de propagation, pour les

deux offsets étudiés. Par contre, dans le milieu contenant des fissures saturées,

I'inclinaison de la polarisation P va passer par des valeurs plus faibles que la
direction de propagation pour de faibles valeurs d’incidence, a des valeurs plus fortes
pour des angles d’incidence plus élevés. Pour 'offset de 300 méatres, cette direction
de polarisation sera trés peu différente de la direction de propagation.

En ce qui concerne 'onde S, la différence d’amplitude est considérable entre le
milieu contenant des fissures séches et le milieu contenant des fissures saturées. Ce
résultat est tout & fait normal puique les ondes de cisaillement ne peuvent étre
transmises par des liquides. La direction de la polarisation est toujours orthogonale a

la direction de propagation, pour les ondes S se propageant 4 travers un milieu

contenant des fissures séches. Ceci est tout & fait cohérent avec la répartition de

vitesse isotrope dans ce cas. Par contre, pour l'autre cas, la direction de polarisation
présente une inclinaison trés faible pour des directions d’incidence petites. Puis
celle-ci va devenir trés forte pour des incidences plus élevées, en passant par une
orientation orthogonale & la direction de propagation.

Comparons maintenant les amplitudes et les directions de polarisation des
ondes se propageant dans un milieu contenant une répartition homogéne de fissures

saturées et, dans un milieu contenant une répartition gaussienne de fissures

partiellement saturées. Deux cas de distances entre la source et le puits récepteur
seront envisagées (Figures VI-15, VI-16).

L'onde P se propageant dans un milieu a gradient de fissures, possede une
amplitude toujours inférieure & I'autre cas. Les directions de polarisations sont, dans
les deux milieux, trés proches de la direction de propagation. Toutefois, certaines

différentes sont significatives, bien que la variation de la direction de polarisation

soit la méme dans les deux cas comparés. La différence réside dans la valeur

d’incidence de ’onde pour laquelle les directions de propagation et de polarisation
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Figure VI-13 : comparaison du mouvement des particules des ondes P et 5, se propageant dans un
miliew contenant des fissures séches et dans un milieuw confenant des fissures totalement
saturédes d’eau, pour £6 récepteurs localisés dans un puils situé 4 une distance de 100
métres de la source. '

Figure VI-14 : comparaison du mouvement des particules des ondes P et S, se propageant dans un
miliev contenant des fissures séches et dans un maliew contenant des fissures totalement
saturées d'ean, pour 26 récepteurs localisés dans un puils situé & une distance de 300
métres de la source.




sont colinéaires. Ceci se produit pour des valeurs d'incidence plus faibles, quand les
fissures sont totalement saturées.

L’amplitude des ondes S est également plus forte dans un milieu contenant des
fissures totalement saturées et réguliérement réparties. De plus cette différence
d’amplitude de I'onde S entre les deux milieux augmente pour des offsets plus grands
(Figure VI-16). La variation de cette amplitude avec la direction d’incidence n'est
absolument pas la méme dans les deux cas. Celle-ci décroit quand l'incidence
augmente, pour le milieu dont les fissures sont totalement saturées, alors que pour
un milieu A& gradient de densité, le maximum s’observe pour une direction
intermédiaire. Les polarisations ne sont pas trés différentes pour les deux milieux.
Mais avec toutefois des inclinaisons de la polarisation plus faibles pour des directions
d’incidence petites, dans le cas du milieu ol les fissures sont totalement saturées, et

inversement pour des incidences fortes dans le cas du milieu & gradient de densité.
VI-e Simulations numériques dans un cas complexe

Nous avons, jusqu'a maintenant, regardé les effets de l'isotropie transverse sur
la propagation des ondes dans des cas relativement simples. Intéressons nous
maintenant, 3 U'influence qu’ils vont avoir dans un contexte plus complexe. Pour cela
nous allons réutiliser le modéle présenté dans la partie I, pour étudier de la
propagation des ondes dans une géométrie de puits & puits. Les couches 4, 8 et 15
présentent une isotropie transverse induite par une fine stratification de niveaux
lents et rapides. Les valeurs de vitesses P et S dans chacun des lits ainsi que leur

proportion, sont présentées dans les tableaux T-1 & T-3 pour ces trois couches.

Tableau T-1

Parameétres de la couche 4

n Proportion vV, Vs Densité
m.s~! | ms™?
1 0.3 3100. 800, 2.30
2 0.7 4400. 1300. 2.30
Tableau T-2
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Parameétres de la couche 8
n | Proportion vV, ¥ Densité
_ ms! | ms™!
1 0.4 3800. 1200. "2.55
2 0.6 4800. 1800. 2.55
Tableau T-3

Parameétres de la couche 15

n | Proportion vy Vs Densité
ms™ | ms™?
0.5 4800. | 2200. 2.6
2 0.5 3600. | 1200. 2.6

La couche 9 présente une répartition homogéne de fissures partiellement
saturées 3 10 % d’eau. La densité de fissure est de 0.1. Les caractéristiques de
vitesses et d’atténuations de ces couches isotropes transverses sont résumées par la
Figure VI-17. Les Figures VI-18, VI-19 et VI-20 présentent les déplacements obtenus
pour des offsets de 100, 400 et 800 métres, pour une méme profondeur de source de
1490 métres. Quelles sont les caractéristiques des déplacements diis aux couches
isotropes transverses ? Tout d’abord, comme la source se trouve dans une de ces
couches, une onde S est générée par I'explosion. La vitesse de cette onde est plus
faible que celle des couches avoisinantes; d’olt une onde guidée apparait dans la
couche source pour des offsets importants. Cette onde guidée présente une

composante du mouvement principalement vertical. En ce qui concerne les autres

couches isotropes transverses, ou I’anisotropie provient d'une fine stratification, de

fortes ondes S sont générées par le front de compression aux interfaces les limitant.
Ceci est principalement provoqué par les faibles vitesses des ondes S dans ces
couches. Le comportement de la couche fissurée, située sous la source est celui d'une

couche & moindre vitesse, mais uniquement pour les ondes de compression.

VI-f Conclusions

Dans ce chapitre, nous nous sommes intéréssés A la propagation des ondes de

l6l
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grandes longueurs d’onde dans des milieux fissurés particuliers. Nous avons montrés
e ., 7
I'importance de la densité de fissures, de la saturation de celles-ci par un liquide

ainsi que de la fréquence sur |'anisotropie des vitesses et des atténuations. Les

variations de vitesse et d’atténuation en fonection de la densité de fissures sont

quasiment linéaires suivant la direction de propagation. La saturation impose des
variations trés différentes. En particulier 'atténuation des ondes P et SV sera
maximale pour une certaine valeur de la saturation. La fréquence a, quand a elle,
une influence sur les vitesses uniquement lorsque les fissures ne seront pas saturées.
Les atténuations seront en régle générale plus importantes pour les hautes
fréquences, mais suivant le dégré de saturation des fissures, des fréquences seront
plus atténuées que d’autres. Les résultats des simulations numériques de
propagation d’onde dans des milieux contenant des fissures vides ou saturées
apparaissent comme tout & fait compatibles avec les résultats d’expériences in-situ.
Les ondes S dans les milieux contenant des fissures saturées sont fortement
atténuées, et les vitesses des ondes P présentent une répartition spaciale isotrope.
Néanmoins, nous ne connaissons pas les conditions de validité de
'approximation utilisée. Cette indétermination pourrait étre levée en comparant les
résultats obtenus par cette méthode avec ceux obtenus par une méthode de calcul
complet de la propagation d'onde dans des milieux fissurés, comme celle développée
par Coutant (1989). De plus, I'orientation des fissures 3 laquelle nous sommes obligés
de nous limiter pour rester dans le cas de l'isotropie transverse, est trés restrictive.
Traiter le cas d'une orientation quelconque de I’ensemble des fissures revient a
traiter le cas de la propagation des ondes dans des milieux présentant une
anisotropie généralisée. Nous n’avons pas discuté le probléme de la détermination de
'orientation des fissures. Ceci a été fait par Crampin (1985), qui préconise pour cela
'emploi de représentation équi-aréale des polarisations des deux ondes de

cisaillement ainsi que des différences des temps d’arrivée de ces deux ondes.

166

VII Variation de I’énergie avec la direction de propagation

VII-a Introduction

Les caractéristiques élastiques ainsi que les hétérogénéités de certains milieux,
ont souvent été déterminées uniquement & partir des temps de trajet des ondes.
Actuellement 1'utilisation des caractéristiques énergétiques de certaines phases
permet de privilégier certains choix d’interprétation. En exemple de ce type d’étude,
on peut citer les travaux de Paul et Nicollin (3 paraitre) qui ont utilisé le spectre
d’amplitude de I'onde PMP pour caractériser la crofite inférieure. Nous allons dans
ce chapitre étudier, dans un premier temps, I'influence de |’anisotropie des
matériaux sur les radiations de sources ponctuelles. Par des simulations numériques
nous allons tout d’abord observer la radiation d'une source explosive dans un espace
infini, puis dans un milieu contenant une surface libre. Notre intérét se portera en
grande partie sur les ondes qP. Nous considérerons alors les trois classes de vitesses
des ondes gP définies au paragraphe IV-4 plus le cas particulier de la classe I ou la
surface de vitesse de cette onde est un ellipsoide de révolution. Le cas isotrope
servira de référence. Dans un deuxié¢me temps nous étudierons les modifications
énergétiques des ondes réfléchies P et S, se propageant dans une couche isotrope,
sur un demi-espace isotrope transverse.

Parmi les développements théoriques permettant la résolution de ’équation du
mouvement, avec des forces de volume en milieux anisotropes, on peut citer les
solutions analytiques de Van der Hijden (1987) obtenues en utilisant la méthode de
Cagniard-de Hoop pour une ligne de force horizontale, la solution analytique de
Kazi-Aoual et al. (1988) obtenue dans l'espace de Hankel pour la radiation d’un
point force dans un milieu isotrope transverse, et la solution & la fois analytique et
numérique de Martinov et Mikhailenko (1984) pour une source explosive, une force
verticale et un dipdle. Dans les calculs présentés par la suite, nous utiliserons la

méthode de propagation matricielle décrite au paragraphe IV.
VII-b Radiation d’une source explosive dans un espace infini

Nous allons regarder ici 1'énergie radiée par une source explosive dans
différentes directions de propagation et pour différentes distances entre la source et
les récepteurs. La géométrie adoptée pour le calcul de I’énergie est constituée par
une source située 500 métres au-dessous d’une ligne de récepteurs orientée suivant
la direttion radiale. L’énergie est définie comme la moyenne pondérée de la somme
des amplitudes. horizontale et verticale au carré, effectuée sur une fenétre de temps

centrée sur le temps d’arrivé de l'onde. La Figure VII-1" présente les résultats
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obtenus dans les cing cas définis, le cas isotrope et les quatre cas de transverse
isotropie. Les surfaces de vitesse de groupe sont représentées uniquement dans
I'intervalle d’angle concerné.

Dans le cas de lisotropie (Figure VII-1-a) nous retrouvons le résultat bien
connu d’une décroissance de I’énergie en 1/R2 due & Iexpension géométrique, ot R
est la distance entre la source et le récepteur.

En ce qui concerne les milieux isotropes transverses une constation générale
indépendante des différentes classes peut-étre faite: une source explosive emet des
ondes de cisaillement gSV. Cette observation avait également été faite par Martinov
et Mikhailenko (1984).

Pour la classe I (Figure VII-1-a), la variation avec la distance de 'énergie de
I'onde gP n’est plus en 1/‘R2 comme dans le cas isotrope. La décroissance de
I’énergie apparait plus rapide quand la vitesse augmente avec la direction de
propagation. Par contre l'onde ¢SV présente un maximum d’énergie pour une
direction de propagation d’environ 45°, ce qui correspond & la direction de vitesse
maximale.

Quand la variation de vitesse des ondes gP est un ellipsoide de révolution
(Figure VII-1-c), la variation de I'énergie de I'onde gP est quasiment en 1/R?, bien
que l'on ait, comme dans le cas précédent, accroissement de la vitesse. De la méme
maniere, 1'énergie. de l'onde ¢SV présente un maximum pour une direction de
propagation & 31°, alors que la propagation de cette onde est isotrope dans ce cas
particulier.

La classe II (Figure VII-1-d) est caractérisée par un céne d'isotropie de I'onde
qP dans l'intervalle d'angle 0-20°. La variation de 1’énergie dans cet intervalle ne se
trouve pas pour autant étre celle du milieu isotrope. Le maximum d’énergie de
I'onde gSV est observable, comme dans le cas de la classe I, suivant la direction de
vitesse maximale.

Pour la classe III (Figure VII-1-e) I'énergie de I'onde qP décroit brusquement
dans l'intervalle d’angle 0-20°, ce qui se corréle avec la décroissance de la vitesse
dans cet intervalle d’angle. Par la suite, la décroissance de I'énergie apparait
beaucoup plus faible. La surface de vitesse de groupe de l'onde ¢SV dans cet
exemple, est caractérisée par la présence de points de rebroussement. Le maximum
de I’énergie se trouve dans la direction ot un de ces points apparait. La décroissance
de I'énergie a partir de ce point n’est pas identique suivant les deux "branches" de
vitesse de groupe. Pour la "branche" dont les vitesses sont les plus fortes la
diminution de I’énergie est plus rapide que pour la "branche” dont les vitesses sont

les plus faibles.
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VII-c Influence de la surface libre

Nous allons examiner maintenant sur une surface libre, les radiations d’une
source explosive et d'une force verticale, pour les mémes cas que ceux envisagés
précédement. Les résultats sont présentés sur la Figure VII-2.

- Pour le cas d’un milieu isotrope (Figure VII-2-a), la variation de I'énergie de
'onde de compression n’est plus en I/RZ. Mais nous constatons, du fait que l'on se
trouve en champ lointain, que l'effet dominant est celui lié 2 I’expension
géométrique, I'influence de la réflexion & la surface libre étant moindre. Une force
verticale en milieu isotrope génére une onde S. L’énergie de celle-ci croit jusqu’a un
maximum correspondant & l'angle critique i=sin—1(Vs/Vp), 4 partir duquel on
observe la génération d'une onde réfractée P, & la surface libre.

Pour la classe I (Figure VII-2-b), dans le cas d’une source explosive, le rapport

des maxima d’énergie des ondes qP et qSV est plus important que lorsqu’il n'y a pas

de surface libre. L’énergie de l'onde qSV réfléchie par la surface libre, est done
proportionnellement plus importante que celle de I'onde gP. La courbe d’énergie de
londe qSV présente deux maxima, dont le plus important est attribué a la
génération de I'onde réfractée P & la surface libre, et dont le plus faible correspond
3 la vitesse maximale dans cette direction. Pour la force verticale, le rapport des
maxima d’énergie des ondes qSV et qP est plus important que dans le cas isotrope.
Pour une forme ellipsoidale de la surface de vitesse de groupe de l'onde qP
(Figure VII-2-¢), la décroissance de 'l’énergie de cette onde n’est plus la méme que

celle obtenue en milieu isotrope. Ceci met en évidence que les différences des

propriétés de reflexion dans les deux cas. La méme constation, a propos de la courbe"

d’énergie de l'onde ¢SV, que dans le cas précédent peut étre faite pour les deux
types de sources.

Les modifications apportées par la surface libre pour la classe II sont du méme
ordre que celles décrites pour la classe L

En ce qui concerne la classe IIT on n'observe pas de modification significative de
I’énergie relative due & la surface libre. Seﬁl le rapport des maxima d’énergie des
ondes qSV et qP est un peu plus élevé. Pour une force verticale ce rapport devient
considérable. De plus la décroissance de I’énergie de l'onde qSV associée a la
"branche" de vitesse la plus lente & partir du point de rebroussement est beaucoup

plus faible que pour une source explosive.
VII-d Energie des ondes réfléchies

Nous allons maintenant étudier la variation de I’énergie des ondes P et S ala
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surface libre, se propageant dans une couche isotrope, réfléchie sur un demi espace
isotrope transverse. Nous envisagerons les réflexions sur les cing milieux
précédemment étudiés. De cette maniére, nous verrons les propriétés de réflexion
des ondes & une interface, entre un milieu isotrope et isotrope transverse. Daley et
Hron (1977) ont donné les expressions des coefficients de reflexion et de transmission
pour les milieux isotropes transverses en fonction des directions de phase. Banik
(1987) a montré que pour de faibles anisotropies et pour de petits angles d'incidence,
'amplitude d’une onde gP réfléchie sur une interface entre deux milieux isotropes

transverses peut s'écrire sous la forme :

Ab
Rapp(ﬁ) ~ Ripp(0) + 3 sin20

ou R,,p(f) est 'amplitude réfléchie pour un angle d’incidence & & l'interface entre
deux milieux isotropes transverses,

Ripp(9) est 'amplitude réfléchie en 'absence d'anisotropie,

A$ = 6,—6, ou &, et §, sont les valeurs du coefficient § du milieu inférieur et du

milieu supérieur.

5= [(013+C44)2 - (033—044)2] / 2¢33(C33—C44)

Cette formulation présente I’avantage d’étre simple et donc, trés pratique. De plus,
elle s'applique particulitrement bien dans le cas de la prospection sismique de
surface ot les angles d’incidence sont généralement faibles.

Le modéle choisi pour effectuer cette étude de I’énergie des ondes réfléchies est
constitué d'une couche isotrope surmontant un demi-espace isotrope transverse. La
couche isotrope a une épaisseur de 250 metres, les vitesses des ondes P et S sont
respectivement de 2600 m/s et 1500 m/s. La densité est de 2.2. La source est
positionnée & 50 métres de profondeur. Les calculs ont été effectué a la surface libre,
jusqu'a un offset de 1000 metres, ce qui correspond & un balayage de O a 65° de

I’angle d’incidence.
- Réflexion P

La source la mieux adaptée pour étudier I’énergie de l'onde P réfléchie, est une
explosion, étant donné que celle-ci émet uniquement des ondes de compression. La
Figure VII-3-a montre la variation de 1'énergie avec I'angle d’'incidence lors de la
réflexion P sur un milieu isotrope. Cette variation nous servira de référence. Elle
décroit & partir de la valeur obtenue suivant la verticale, puis passe par un

maximum qui se trouve bien au-deld de la distance critique qui est ici de 385 metres.
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En ce qui concerne la réflexion sur un milieu dont la vitesse qP appartient a la
classe I (Figure VII-3-b), ainsi que dans le cas d’une forme ellipsoidale de cette méme
surface de vitesse (Figure VII-3-c), la différence entre la valeur d’énergie suivant la
verticale et la valeur minimale, est moins importante comparativement au cas

isotrope.
La variation jusqu'a environ 400 métres d'offset, lors de la réflexion sur un

milieu dont la variation de vitesse de l'onde qP appartient  la classe IT (Figure VII-
3-d), est identique a celle du milieu isotrope. Cette zone de réflexion fait intervenir
toutes les directions de transmission dans le demi-espace. On ne peut donc pas
invoquer uniquement le cone d’isotropie présent dans les 20 premiers degrés de la
surface d'onde qP pour expliquer ce résultat.

Avec la classe III (Figure VII-3-e), nous n’observons plus un passage par un
minimum. Dans l'intervalle d’incidence de 0 & 20° l'énergie est constante, puis pour
des valeurs d’incidence supérieure, la variation est identique aux cas précédents,

avec passage par un maximum.
- Réflexion S

La source utilisée pour 1'étude de I’énergie de I'onde S réfléchie, est une force
verticale, celle-ci émettant des ondes de cisaillement. Nous présenterons les
variations d’énergie jusqu'a un offset de 550 metres, car au-deld d’'autres phases
viennent se superposer 3 I'onde S réfléchie. La Figure VII-4-a montre la variation
obtenue lors de la réflexion sur une couche isotrope. Trois maxima s'observent, qui
correspondent & la propagation de I'onde S suivant des angles critiques, a partir
desquels des ondes réfractées sont générées. Dans leur ordre d’apparition, nous
observons les pics diis & :

+ 1a réfractée P & la base de la couche isotrope (Py),
+ la réfractée P 3 la surface libre (Py),
+ la réfractée S A la base de la couche isotrope (Pj).

Nous allons comparer les pies d’énergie Py et Py des deux ondes réfractées P.
En effet, le pic d’énergie de I'onde réfractée P a la surface libre sera plus dépendant,
dans lintervalle d’angle d’incidence étudié, des effets de la surface libre, que des
effets liés & la réflexion sur le demi-éspace. Sa valeur variera peu entre les différents
modeéles que nous avons choisis.

En ce qui concerne la réflexion sur un demi-espace dont la vitesse des ondes gP
appartient & la classe I (Figure VII-4-b), la valeur de P; est la méme que Py. Clest
une valeur supérieure 4 celle observée pour un demi-espace isotrope.

Dans le cas ol la vitesse de I'onde gP du demi-espace est un ellipsoide, les
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résultats sont trés proches de ceux obtenus pour le milieu isotrope. Pour une surface
de vitesse qP du demi espace appartenant a la classe 1l (Figure VII-4-d), la valeur de
P, est bien supérieure aux valeurs de P, et Pa.

En ce qui concerne les résultats pour la réflexion sur le demi-espace dont la
vitesse de l'onde qP est de la classe III (Figure VII-4-¢), seul le pic Py est visible,

'amplitude de celui-ci devant masquer les maxima P, et Pg.

VII-e Conclusions

Les résultats obtenus nous permettent de faire un certain nombre de
constatations sur les caractéristiques de radiation de sources ponctuelles en milieu
isotrope transverse, ainsi que les propriétés énergétiques des réflexions de ces mémes
milieux.

Tout d’abord, une source explosive en milieu isotrope transverse émet des
ondes gSV.

La variation de l'énergie de l'onde P par rapport au cas isotrope semble
pouvoir se corréler aux varlations de vitesse avec la direction de propagation. La
diminution plus rapide de ['énergie par rapport au cas isotrope, indique une
augmentation de vitesse, et réciproquement. Cependant le cas ou la surface de
vitesse est un ellipsoide de révolution contredit cette observation. Inversement
I'onde qSV générée par une source explosive semble présenter un maximum
d’énergie dans la direction de vitesse maximale, méme lorsque des points de
rebroussement existent, puisque ceux-ci coincident avec des directions de vitesse
maximale. Mais comme pour les ondes gP, ceci est contredit pour le cas d’une forme
ellipsoidale de la surface de vitesse gP. L’énergie observée aux points de
rebroussement est trés importante, puis décroit trés rapidement a partir de ces
points.

La diminution de l'énergie de l'onde qSV, due & la surface libre, est plus
importante pour les milieux isotropes transverses, que pour les milieux isotropes.
L’énergie de l'onde qSV présente un maximum pour la direction de propagation
correspondant & la génération d’une onde réfractée P a la surface libre. Quand la
surface de vitesse qSV présente des points de rebroussement, cet effet est
probablement masqué par la forte énergie émise en ces points.

En ce qui concerne l'énergie des ondes P réfléchies, les différences de la
variation de 1'énergie avec l'offset, s’observent, de fagon notable, quand la réflexion a
eut lieu sur un milieu dont la surface de vitesse qP appartient & la classe IIL. Les
maxima d’énergie de l'onde qSV réfléchie correspondant aux phases réfractées a la

base d’une couche isotrope et & la surface libre, s’averent étre trés différents suivant
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la classe d’appartenance de 'onde gP du milieu sur lequel s'est produite la réflexion.
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VIII Conclusions

Nous avons montré théoriquement, la grande variété de configuration que
peuvent prendre les surfaces des vitesses de groupe des ondes gP et gSV se
propageant dans les milieux isotropes transverses. En ce qui concerne les ondes qP,
la variation de la vitesse de groupe suivant la direction de propagation, permet de
définir trois classes de milieux isotropes transverses. La classe d’appartenance des
ondes P n’influe absolument pas sur le comportement des ondes g¢SV. La
caractéristique essentielle de celles-ci, est la présence ou l'absence de points de
rebroussement sur la surface de vitesse de groupe.

Les caractéristiques énergétiques, aussi bien des ondes gP que des ondes qSV,
sont intimement liées & la variation de leurs vitesses de groupe, suivant la direction
de propagation. L'onde gqP présente généralement une diminution de son amplitude
suivant les directions de propagation ol les vitesses sont les plus rapides. Tandis
que l'onde qSV a des amplitudes maximales suivant les directions ol les vitesses sont
les plus importantes. De plus aux points de rebroussement, lorsque ceux-ci existent,
les amplitudes prennent des valeurs extrémes.

les conditions nécessaires pour que les matériaux finement stratifiés aient un
comportement élastique similaire a un milieu isotrope transverse, suivant le degré
d’hétérogénéité vertical, ont été définies. Si la répartition des vitesses P et S dans
chaque lit, ainsi que l’épaisseur de ces lits varient aléatoirement suivant la
profondeur, le comportement isotrope transverse d’un tel milieu sera obtenu pour
des longueurs d’onde de la grandeur de I'épaisseur de I’ensemble de la zone finement
stratifié. Par contre si le milieu présente une périodicité de ses propriétés de
vitesses suivant la direction verticale, le comportement isotrope transverse sera
obtenu & partir des longeurs d’onde huit fois supérieure a la valeur de la période du
milieu. Lorsque la périodicité ne sera plus parfaite, ce rapport augmentera jusqu’a
atteindre la valeur extréme obtenue pour les milieux verticalement aléatoire.

Les milieux fissurés vont pouvoir étre approchés par des milieux isotropes
transverses lorsque les fissures ont toutes une méme orientation et quand les
longueurs d’onde sont supérieure aux dimensions de celles-ci. Nous avons toub
d’abord montré comment la densité de fissures dans le milieu, la saturation des
fissures par un liquide et la fréquence des ondes interviennent sur I’anisotropie des
vitesses et des atténuations dues aux diffractions sur les fissures. Pouvoir considérer
les miljeux fissurés comme des milieux isotropes transverses, présente un grand
intérét. En effet, suivant les temps de trajet des ondes, les polarisations de celles-ci

ainsi que leurs atténuations, il apparait possible de pouvoir définir l'orientation des

183




fissures, leur densité dans le milieu ainsi que leur degré de saturation.
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Appendice A : expressions des matrices de propagation, des

déterminants mineurs et des matrices T

ONDES P ET SV

nous noterons :

m; = cg3 Ti+ci3 k Ay 5 Mg = Cag V+ciz k Agp

my = k+7; Ay , my = k+v Agp

dy =vAgr—71 Ap do =71 Aggv—V A

cv = cos vh , sv = sin vh

¢y, = cos yh , sy = sin 7h

les éléments de la matrice s’écrivent alors :

AqSV (48 1 mz—qu cV my .

B = Cag 4y
Agp sV mg—A gy 57 My
g2 = »
1dg
C”{1+CV
=ApAgv——
813 P AesVy cas dy
AqS'V 571 —qu sV
€14 =
Cqq dg
571 Mo—SV My
Bot =" = _ 3
icas dy
‘CV mg—C7Yy Iy
oo = ~ —
dg
AqSV SV—AqP 571
BT
Caz 4y
cV—cCTy
824 = g do
(er1—ev)

€31 = My Mg

s ml my §7;—My Mgy sV
32 —
dg
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Ay v mo—Agp €7y My

833 = Cag d]_
m; s7v,—My SV
e o T & T
= icydy
: (m, m, sy—mg My $71)
=
841 44 — N
(cv=cm)

= ¢y My Mg~
842 44 Iy Mg id,

(AqSV m,s v—Agp Mg V1)
1 Cag d].

B4z = C44

my ¢y —Iy cV
844 =
dg

les mineurs de la matrice de propagation s’écrivent :

—qu g ml""Aqu Mgy m4+c1/c"11 (AqP my m4+AqSV my mz)

tgg dy do

+svs; (A ma my+Asy My m,)

cusyy Agp—cisV Agy

Ty =TIy = ¢as A

12 03 '_AqSV mg—qu my+cy eV (qu m1+Aqgv m2)+5"flSV (AqS'V m1+qu IIlQ)
hid = e = iC33 C44q dl dg

12 14 Ap Agv (mgtm,) (1—cryyev)—svsT, (A% myt+Aky my)
Tgy = Tgqy =

1633 d'l. dg

Agsy s71cv—Agp SVCT)
cyy do

1l

12 _ .13
Toi = T34

2 Ap Agv (l—cqlsv)—(Afsv—l-Afp} S5V

T3y =
cag dy €4 do
|3 SvsT) Mg Mg—cveT; T, My
g =
dg
Tie = ra = cveyy
syeny My—ClSY; M
1'112 = 1'2233 — 11 - 2 1 1
1cy do
— Aqsy My STCV—Aqp My SVCT,
To3 = =

o id,
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T il (Agp m;—A gy mg)(m,—my)
oi =

2
cqy d3

—mg my (A my+Aggy my)(I—cver)+svsy (A mF myt-Agsy mf my)

34 _
Tig = T3 = Cy

i Cag d.'n d2
14 _ .24 _ AqP mgy CVS‘T1—Aqsv my ¢ S¢
Ti3 = Tg3 = Cyy 5
1cgg dy
it = 428 = Agp my mytAgsy My My—CUeT, (Agp m; mg+Agy My m,) —svsy; (Agy My my+Agp my my)
14 =T =
gz d; dg
14 2 Ap Aggy my my (e cv—1)4svsy, (A% mi+ALy mj)
Tog = Cyy
cag dp dg
- . T O m; my (mg+m,)(1—crey,)—svsT, (m? m4+mé mj)
12 = 114 = .
icadydy
.- sveY my—syCcV g
is =

iC33d1

2 my; m, (cycv—1)+svsy; (mi+mg)

g3 dy c4q do

o4 _ 34 _ SVC"Y] m1 m4—S’chV mg m3
Tjg = T3 = Cyqq

cas dy

svsy; (Agy me—Agp my)(mg—m,)

cfy df

24 _
Tiz = C44

o4 _ c sV m;—s7CV Mgy

it = -
1cgg d;
a4 2 m, my my my (cvey—1)+sy;sv (m? mf+mf mF)
Tjg = — Cy d,
C33 4 dg
a4 SVC’Yl me ng—s7CV My My
Toy =

dy

Les éléments de la matrice T~! ont pour expressions :

fihus el
2¢aad,
= mg
b = —75-
2d,
A
e
2C33d1
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i Appendice B : expressions des vecteurs sources

K 14 —
| 2c44dp
i ' Nous donnerons ici les expressions des éléments du vecteur A, pour des sources
m oy s O , P
to = 5 r"d ponctuelles. Deux vecteurs unitaires 7 et & permettent de spécifier la géométrie de la
€331 . s ; X .
" source. ¥ indique la direction de la force. Quand la source sera un couple simple ou
bl = 4 _ un double couple, & donne la direction liant les deux points ou les forces opposées
i 2y - agissent. La magnitude sera prise égale a 1.
| re
top = —i Force simple
‘ 23 9cgady 1P
. L_ 1 . |
1 1 sy = |ty m==1 |
tog = — 2
| 2044(:[2 : ‘
SR = —u, m= |
|
| ONDE qSH : |
. I % [:I:Vx-i-il/y] m=x+1 |
nous noterons :
: ] : Simple couple®
¢y = cos Ygh , §72 = sin yzh
s . nz .
' les éléments de la matrice s’écrivent alors : sk = e [:I:Vy—wx] —
| = ¢ k
Eu = ‘. s%' = ? [—nxvy+nyux] m=0
) 572
g1z = n
o Caq s;R = —j— [:ny-iyy] m=+1
Cay
B21 = —C4q T2 372
R 1
S3r = — DU, m=
B2 = €2 Ca3
1 2 L] = + - N
Les éléments de la matrice T~ ont pour eXpressions : s 1ls [Ilex—nxvz] + i[n,v,—n,vy]] il
5 i Cyq
sh=_2k [nxux-}-nyuy] — |2— | o, m=0 |
t"‘l _ 1 2 Cag ‘
® 27944 1
Simple couple sans moment : =7 ‘ |
|
vV
L Z . |
sy = +v —w] m=x=1
! 2(:44 [ y % }
Lok 2 i|v2—v? m=+2 |
sg = 1 Vgl | vg—vy = ‘
, w
V.
R . % . ‘
s; = —1 +v, —iv ] m=+1 |
! 2044 [ x Y ;‘
| I
. |
I \
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Appendice C : modéles de vitesse des milieux finement stratifiés

rR_ i m=0
55" =
Cas
d - Tableau T-1
1 Cag || o m=0
s = ——k{l— |14+ |2—||vz
¢ 2 c
i 33
I Double COUPIB Paramétres des couches : 46 | 4.1 | 3873.0 | 2041.2 | 2.40
' 47 | 3.5 | 4133.2 | 2041.2 | 240
| n | Epaisseur ¥, v, Densité 48 | 3.6 | 4330.1 | 2041.2 | 2.40
| L_ 1 il m=x+1 m mst | ms! 49 | 2.7 | 3594.0 | 20412 | 2.40
| U= 50 i[nsz‘i‘ﬂsz] l[nzl’x"‘nxya] 50 | 47 | 30264 | 2041.2 | 2.40
| 44 1 10.0 3970.1 | 2041.2 2.40 51 | 4.3 | 4743.4 | 2041.2 | 2.40
2 11.0 3979.1 | 2041.2 | 2.40 ?g ;g ;gggg 381}'5 3:3
3 4.3 | 38188 | 2041.2 | 240 : . 2|2
L_k i |y —nw m=+2 4 35 | 46547 | 20412 | 2.40 54 | .7 | 41833 | 20412 | 2.40
' 2= | (M = YAy 5 49 | 30791 | 20412 | 240 55 | .1 |35040 | 2041.2 | 2.40
! ’ 6 4.0 4330.1 | 2041.2 2.40 56 | 1.0 | 4330.1 | 2041.2 | 2.40 ‘
7 4.9 4378.0 | 2041.2 | 2.40 57 | 1.2 | 35355 | 2041.2 | 2.40 |
| i ) 8 4.6 3926.4 | 2041.2 | 240 58 | 4.9 | 36515 | 2041.2 | 2.40 |
| sf=-— + [n,vx+nxvz] =1 [ny"z+naf’y] =+1 9 2.3 4330.1 | 2041.2 | 240 59 | .4 | 42817 | 2041.2 | 2.40 |
2c44 ' 10 2.9 2979.1 | 2041.2 2.40 60| 3.9 | 4133.2 | 2041.2 | 2.40
l 11 2.5 41833 | 2041.2 | 2.40 gé 4-3 ggg?g ggﬁg 3-:3
12 1.8 | 39264 | 2041.2 | 240 : 5| 20412 | 2.
! Fo-21y m=0 ‘ 13 2.9 4472.1 | 20412 | 2.40 63 | 4.8 | 40311 | 2041.2 | 2.40
B i 14 2.6 | 45185 | 2041.2 | 240 64 | 1B | 4adb3 || 20413 | 240
. 15 14 as644 | 20412 | 2.40 65 | 1.7 | 3873.0 | 2041.2 | 2.40
| 16 5 | 38730 | 20412 | 2.40 66 | 4.0 | 46098 | 2041.2 | 2.40
| . 17 48 | 3926.4 | 2041.2 | 2.40 gg ?? pik o D
44 = 9 . i 2 b
R_ _; — | =lnr m=0 18 5 4082.5 | 2041.2 2.40
sf ===k [nIVﬁnYVY] Cag ik 19 3.2 3979.1 | 2041.2 | 2.40 gg :-é jgég-; ggﬁg 2-:8
20 6 | 4609.8 | 20412 | 2.40 : : 22
21 5 42817 | 2041.2 | 2.40 71 | 2.2 | 4609.8 | 2041.2 | 2.40
' 22 37 | 45185 | 20412 | 2.40 72 | 22 | 46547 | 2041.2 | 2.40
Source explosive 23 24 | 42817 | 2041.2 | 240 73| &8 ) asal LA 20
[ 24 3 3818.8 | 2041.2 2.40 74 2.7 | 4564.4 | 2041.2 | 2.40
25 2 3818.8 | 2041.2 | 2.40 75 | 1.8 | 4082.5 | 2041.2 | 2.40
‘ rR_ L1 ' m= 26 20 | 44721 | 20412 | 240 76 | 25 | 3873.0 | 2041.2 | 2.40
2= 27 6 | 44721 | 2041.2 | 2.0 77 | 3.0 | 45185 | 2041.2 | 2.40
I e 28 29 | 4609.8 | 20412 | 2.40 AR el
29 7 | 40311 | 2041.2 | 2.40 39| 19 | edlal ) Sae ke il
, 5 a0, a5 | 37081 | 20412 | 240 80 | 3.4 | 4609.8 | 2041.2 | 2.40
- B o =l e m=0 : ' ; ¥ 81 | 4.0 | 4654.7 | 2041.2 | 2.40
sft=—ik|1- 31 40 | 4609.8 | 2041.2 | 2.40
| Cas s iz |agies | oone | 20 82 | 1.6 | 4425.3 | 2041.2 | 2.40
' o o ; 83 | 3.2 | 3926.4 | 2041.2 | 2.40
. des oSH 33 3.1 42817 | 2041.2 | 2.40 ol B B Bl g s
- e ‘ des ondes 34 46 | 36515 | 2041.2 [ 2.40 - 0 f #0413, | 2.8
| Les indices L et R indiquent respectivement les vecteurs sources q 4 s [ mes ) o cofl Bl B g Rosrpd Koe
| T —— 25 &0 lamsz | enens | . 20 86 | 4.8 | 4425.3 | 2041.2 | 2.40
d’une part et des ondes qP et qSV d’autre part. m est le nombre d'onde azimutal. e By | [pina ) 1082 |« 240 or | a5 | dseed | sais oo
‘ i 2o | 5185 | 20412 | 240 88 | 4.0 | 4378.0 | 2041.2 | 2.40
: : : ) 89 | 3.2 | 3763.9 | 2041.2 | 2.40
39 1.2 | 4609.8 | 2041.2 | 2.40 5l 2] i | somm Liman
40 4.8 3594.0 | 2041.2 | 2.40 o] o 4 v B g e |
s 8 1T | ehe ]| o 92 | 29 | 42328 | 2041.2 | 240 |
. £ el o 93 | 3.9 | 3708.1 | 2041.2 | 2.40
o b ase e | o 94 | 21 | 37639 | 2041.2 | 2.40 |
45 ;i 3222'5 onaio | 240 95 | 2.9 | 4183.3 | 2041.2 | 2.40 |
: : S 96 | 2.2 | 4743.4 | 2041.2 | 2.40 \
97 | 4.3 | 4232.8 | 2041.2 | 2.40
98 | .8 | 4378.0 | 2041.2 | 2.40 |
99 | .6 | 3873.0 | 20412 | 2.40
100 | 4.2 | 42817 | 2041.2 | 2.40
101 | .8 | 37081 | 2041.2 | 2.40
102 | oo | 5000.0 | 2887.0 [ 2.60
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Tableau T-3
Tableau T-2
Parameétres des couches
n [ Epaisseur Vo Vs Densité
Parameétres des couches 46 3.5 | 3150.7 | 13005 | 2.42 -1 -1
47 | 6.5 | 49949 | 2305.9 | 2.45 T hA 3.5
n | Epaisseur v, v, Densité 48 | 3.5 | 3296.5 | 1133.9 | 2.41
m mst | ms? 49 | 6.5 | 4889.4 | 2381.7 | 2.47
50 | 3.5 | 3146.2 | 1441.1 | 2.26
1 6.5 5061.6 | 2510.0 2.38 51 | 6.5 | 4611.6 | 2490.6 | 2.26 E 5.0 5000. | 2500. 2.70
2 3.5 3270.4 | 1314.9 2.49 52 | 3.5 | 3545.6 | 1462.5 | 2.29 ‘
3 6.5 4500.2 | 2546.2 2.47 53 | 6.5 | 4515.6 | 2374.9 | 2.31 2 5.0 3500. 1300. 2.40 4
4 3.5 3231.1 | 1146.8 2.43 54 | 3.5 | 3646.1 | 1251.6 | 2.36 |
5 6.5 5042.9 | 2274.3 2.32 55 | 6.5 | 48033 | 2548.2 | 2.46 |
‘ 6 3.5 3501.7 | 1126.3 2.37 56 | 3.5 | 3340.2 | 1215.2 | 2.44 ‘
7 6.5 4818.4 | 2493.8 2.41 57 | 6.5 | 4754.3 | 2667.6 | 2.39
‘ 8 3.5 3548.0 | 1191.0 2.26 58 | 3.5 | 3180.5 | 1315.4 | 2.25
9 6.5 5051.0 | 2586.8 2.39 50 | 6.5 | 4789.56 | 2350.0 | 2.35 Tableau T-4 “
10 3.5 3583.5 | 1196.5 2.31 60 | 3.5 | 3355.8 | 1385.8 | 2.29 1
11 6.5 4761.4 | 2314.9 2.43 61 | 6.5 | 4974.2 | 24027 | 2.43 |
12 3.5 3118.6 | 1243.9 2.26 62 | 3.5 | 3674.6 | 1430.3 | 2.44 3 |
13 6.5 | 4688.6 | 24943 | 241 63 | 6.5 | 4574.6 | 27177 | 2.44 Parametres des couches |
14 3.5 3534.8 | 1146.8 243 64 | 3.5 | 3624.4 | 1335.4 | 2.30
15 6.5 4538.5 | 2542.1 2.48 65 | 6.5 | 4696.3 | 2¢485.1 | 2.27
16 3.5 3294.0 | 1397.5 2.30 66 | 3.5 | 3134.1 | 1347.6 | 2.42 ~—
17 6.5 | 47223 | 23842 | 229 67 | 6.5 | 4694.0 | 2683.9 | 2.36 n | Epaisseur Vo Vs Densite
18 3.5 3622.0 | 1492.6 2.42 68 | 3.5 | 3478.5 | 1138.6 | 2.31 : -1 -1
19 6.5 45156 | 23500 | 2.35 69 | 6.5 | 5054.4 | 23827 | 247 | . m.s m.s
20 3.5 3489.0 | 1485.2 2.45 70 | 3.5 | 3497.6 | 1091.1 | 2.44
21 6.5 4794.1 | 2464.0 2.31 71 | 6.5 | 5024.5 | 2616.6 | 2.34
| 22 3.5 3086.1 | 1206.2 2.27 72 | 3.5 | 3594.3 | 1420.8 | 2.48
| 23 6.5 4917.7 | 2605.4 2.36 73 | 6.5 | 4552.5 | 2544.9 | 2.32 L 4.0 6000. 3900. 2.50
24 3.5 3381.0 | 1217.3 2.36 74 | 3.5 | 3396.2 | 1470.6 | 2.50
; 25 6.5 4749.7 | 2480.4 2.44 75 | 6.5 | 4827.6 | 2627.8 | 2.32 . 2 2.5 4000. 1100. 1.70
26 3.5 3573.2 | 1164.3 2.29 76 | 3.5 | 32389 | 1199.3 | 2.36
| a7 6.5 5068.9 | 2633.1 2.45 77 | 6.5 | 4873.4 | 2327.4 | 2.40 3 3.5 3500. 1600. 2.00
| 28 3.5 3479.1 | 1258.6 2.46 78 | 3.5 | 3264.6 | 1485.4 | 2.40
29 6.5 5021.0 | 2510.5 2.38 79 | 6.5 | 5117.1 | 2412.2 | 2.41 |
30 3.5 3604.8 | 1224.5 2.40 80 | 3.5 | 3507.1 | 1314.2 | 2.37 , ;
31 6.5 4649.2 | 2389.5 2.45 81 | 6.5 | 4970.6 | 2668.1 | 2.39 |
32 3.5 32437 | 1414.2 2.30 82 | 3.5 | 3453.2 | 1470.0 | 2.50 |
33 6.5 5007.4 | 2607.6 2.35 83 | 6.5 | 4581.3 | 2474.2 | 2.29 ;
34 3.5 3625.4 | 1244.5 2.39 84 | 3.5 | 3235.5 | 1198.0 | 2.37
35 6.5 4620.2 | 2397.3 2.44 85 | 6.5 | 4764.2 | 2698.2 | 2.34
36 3.5 3269.5 | 1370.0 2.45 86 | 3.5 | 3691.5 | 1142.6 | 2.45
37 6.5 4872.4 | 2414.7 240 87 6.5 | 4961.3 | 2416.7 | 2.40
38 3.5 3585.8 | 1115.5 2.41 88 | 3.5 | 3587.8 | 1211.9 | 2.32 ,
39 6.5 5018.5 | 2404.2 2.42 89 | 6.5 | 4921.7 | 2619.8 | 2.48
40 3.5 34321 | 1396.2 2.41 90 3.5 | 3278.8 | 1173.5 | 2.25
41 6.5 4487.7 | 2643.3 2.43 91 6.5 | 4930.2 | 2354.5 | 2.35
42 3.5 3537.9 | 1277.0 2.27 92 | 3.5 | 3563.9 | 1347.0 | 2.43
i 43 6.5 4626.7 | 2643.9 2.29 93 | 6.5 | 4688.1 | 2390.5 | 2.28
| 44 3.5 3454.1 | 1461.6 | 2.48 94 | 3.5 | 3401.6 | 1168.8 | 2.49 ) |
‘ 45 6.5 5004.4 | 2651.4 2.28 95 | 6.5 | 4675.5 | 2618.8 | 2.33
\ [ 96 | 3.5 | 3365.1 | 1234.7 | 2.30 |
97 | 8.5 | 5133.0 | 2465.8 | 2.47 |
l i 08 | 3.5 | 3338.3 | 1162.2 | 2.37 |
99 | 6.5 | 4767.3 | 2361.1 | 2.33 |
100 | 3.5 | 32823 | 11224 | 2.30
101 | oo | 6799.9 | 40000 | 2.80 {
|
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tableau T-5

Paramétres des couches
n Epaisseur My V. Densité
m ms! | ms™!
1 10.0 3511.9 | 1744.0 2.40
2 14.6 3511.0 | 1744.0 2.40
3 .6 3253.2 | 1607.3 2.40
4 5.0 4123.1 | 2031.0 2.40
5 2.9 3227.5 | 1681.1 2,40
6 4.4 44721 | 2236.1 2.40
7 2.3 4916.0 | 2415.2 2.40
8 1.3 3240.4 | 15943 2.40
9 Bl 3378.9 | 1670.8 2.40
10 1.9 3058.1 | 1968.5 2.40
11 4 4743.4 | 23274 2.40
12 2.7 3818.8 | 1881.9 2.40
13 3.6 4183.3 | 2041.2 2.40
14 2.0 3366.5 | 1658.3 2.40
15 4.4 3829.7 | 1893.0 2.40
16 4.5 3278.7 | 1633.0 2.40
17 8 4873.4 | 2415.2 2.40
18 4.0 4472.1 | 2236.1 2.40
19 1.3 3926.4 | 1936.5 2.40
20 3.2 4916.0 | 2415.2 2.40
21 4.2 4743.4 | 23274 2.40
22 ks 3500.0 | 17321 2.40
23 14 3476.1 | 1707.8 2.40
24 4.2 4330.1 | 2140.9 2.40
25 4.4 4699.3 | 23274 2.40
26 3.3 4564.4 | 2236.1 2.40
27 11 3266.0 | 1620.2 2.40
28 3 4031.1 | 1989.6 2.40
29 2.8 3708.1 | 1825.7 2.40
30 2.0 3403.4 | 1695.6 2.40
31 2.2 4699.3 | 23274 2.40
32 4.2 4183.3 | 2041.2 2.40
33 4 3696.8 | 1814.3 2.40
34 2.1 4873.4 | 2415.2 2.40
35 1.4 3122.5 | 1541.1 2.40
36 4.5 3354.1 | 1645.7 2.40
37 4.8 4564.4 | 2236.1 2.40
38 3 4564.4 | 2236.1 2.40
39 2.8 4133.2 | 2041.2 2.40
40 3.0 4699.3 | 23274 2.40
41 4.9 3095.7 | 1513.8 2.40
42 4.1 4689.3 | 2327.4 2.40
43 .6 3341.7 | 1633.0 2.40
44 1.8 3095.7 | 1513.8 2.40
45 3.4 3523.7 | 1755.9 2.40
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3263.2
4020.8
3391.2
4873.4
4133.2
3354.1
3366.5
3391.2
4564.4
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3926.4
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4564.4
4330.1
4133.2
3511.9
4699.3
3719.3
3605.6
4699.3
3807.9
3000.0
3240.4
3947.6
4472.1
4061.7
3719.3
3807.9
4699.3
3741.7
4330.1
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3696.8
3807.9
3403.4
3366.5
3109.1
4564.4
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4916.0
3013.9
3227.5
3730.5
4518.5
3500.0
3122.5
4873.4
4699.3
4113.0
4183.3
3582.4
3027.7
3488.1
4564.4
3095.7
3122.5
5000.0

1607.3
1979.1
1683.3
2415.2
2041.2
1645.7
1658.3
1683.3
2936.1
2000.0
1936.5
1825.7
2236.1
2140.9
2041.2
1744.0
2327.4
1837.1
1779.5
2397.4
1870.8
1486.0
1594.3
1957.9
2236.1
2010.4
1837.1
1870.8
2397.4
1859.7
2140.9
1645.7
1814.3
1870.8
1695.6
1658.3
1527.5
29236.1
1527.5
2415.2
1500.0
1581.1
1848.4
2236.1
1732.1
1541.1
2415.2
2397.4
2020.7
2041.2
1755.9
1513.8
1720.0
2236.1
1513.8
1541.1
2887.0

2.40
2.40

-2.40

2.40
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2.40
2.40
2.40
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2.40
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2.40
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2.40
2.40
2.40
2.40
2.40
2.40
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RESUME

Dans ce travail, des méthodes de simulation
numérique sont utilisées pour étudier la propagation des
ondes ¢lastiques dans un dispositif d’émission et de
réception de puits-a-puits et dans des milieux anisotropes.
Pour cela nous avons utilisé des méthodes de propagation
matricielle couplées & une représentation des sources par
les nombres d’onde discrets.

1% partie: Propagation d’ondes dans une géométrie de
puits-a-puits

La position de la source dans une couche dont les
vitesses des ondes sont soit faibles soit élevées, ainsi que
le type de la source influence la propagation de 'énergie
'dans l'ensemble d’un milieu stratifié. De plus lorsque la
distance entre les puits est importante le champ d’onde
devient trés complexe. Des ondes piégées sont générées
dans les couches dont les vitesses des ondes sont lentes.
Leurs propriétés propagatives seront différentes selon
qu’elles proviennent de Dinterférence d’onde dont
'incidence sur les interfaces est subcritique ou non.
2%me partie: Propagation d’ondes en milieux i1sotropes

transverses

Les vitesses, les polarisations ainsi que les amplitudes
des ondes ont des variations majeures, en fonctions de la
direction de propagation, selon les paramétres élastiques
des matériaux. Certains milieux hétérogénes, comme les
milieux présentant une fine stratification ou des réseaux
de fissures, ont un comportement anisotrope pour des
ondes de longueurs d’onde particulitres. Les conditions de
Péquivalence des milieux finement stratifiés par les
miheux isotropes transverses dépendent de
Phomogénéité de la répartition des vitesses suivant la
verticale. Pour des milieux périodiques ’équivalence est
obtenue a partir d'un rapport de huit entre la longueur
d’onde et I’épaisseur de la séquence. L’approximation de
Hudson est utilisée pour simuler la propagation des ondes
de grandes longueurs d’onde dans les milieux fissurés.
Ceci nous a permis d’étudier I'influence de la densité des
fissures ainsi que de leur saturation par un liquide sur
Panisotropie des vitesses et des atténuations des ondes.
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