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Thèse soumise pour l’obtention du grade de Docteur de l’Université de Strasbourg
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École et Observatoire des Sciences de la Terre
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Merci à mes coachs, Luco et Yvon, pour avoir respecté mes impératifs quelques fois vers
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espace de fonctions orthogonales.
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Merci à tous les potos de l’école d’inge : Baptiste, Manue, JM, Florian, Aurel, San-

i



drine, Maud, mon parrain et fillot JR, Damien, Clem, Alex, Slim, Rémi, Alexia, Baudoin,
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a fait ; j’écrirai un livre plus tard.

Maintenant, j’aimerais remercier Maksim Bano pour m’avoir accueilli pour le diplôme
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Résumé

Ce travail de thèse apporte des éléments méthodologiques pour l’interprétation rapide de

données électromagnétiques transitoires (TEM) aéroportées.

Dans un premier temps, nous nous sommes intéressés au problème de l’inversion 1D

qui est, à ce jour, un traitement standard. Nous avons écrit un programme qui permet

d’effectuer cette opération avec trois types d’approches concernant la régularisation. La

première utilise l’information issue d’un sondage proche pour contraindre le résultat. La

seconde utilise une contrainte sur les variations verticales du résultat. Enfin, la troisième

approche contraint le maillage utilisé lors du paramétrage de l’inversion.

Nous nous sommes ensuite focalisés sur le problème de l’inversion 2D rapide. Dans

un premier temps, nous présentons une première approche basée sur l’approximation de

Born à partir de la théorie du milieu homogène équivalent. Nous montrons que celle-ci

s’avère peu efficace pour imager des structures 2D simples. En comparant les fonctions

de sensibilité de cette méthode avec celles obtenues à l’aide d’un code de modélisation

numérique par éléments finis, nous montrons que cette approche n’est pas adaptée au

problème de l’inversion 2D de données TEM. En nous basant sur les résultats numériques,

nous proposons un modèle empirique de sensibilité pour effectuer une inversion 2D rapide

et plus réaliste. Les résultats des inversions 2D empiriques sur des données synthétiques

et réelles s’avèrent très prometteurs.

Ensuite, nous étudions analytiquement l’effet de la topographie sur les données EM

aéroportées. Dans le cas d’un demi-espace homogène incliné, nous montrons que la direc-

tion des courants induits dans le sous-sol dépend de l’angle de l’interface air/sol. Nous

proposons alors une méthode pour prendre en compte cet effet lors du traitement des

données TEM.

Enfin, nous testons nos méthodes de traitement sur des données VTEM acquises dans

le bassin de Franceville au Gabon. L’inversion 1D permet d’obtenir rapidement une coupe

verticale de la conductivité électrique dans la direction transversale au bassin. Cette

méthode permet d’identifier les principales failles de la zone. L’inversion 2D confirme

les résultats 1D au niveau des failles et permet, de plus, d’imager les filons volcaniques

intrusifs résistants lorsque l’encaissant est conducteur.

v



Abstract

Airborne Electromagnetic is a common method to map the near-surface electrical conduc-

tivity quickly over a large distance, such as several hundreds of kilometers. This method is

sensitive to contrast of electrical conductivity within the ground ; the principal application

is geological mapping for hydrology and mining. This PhD work provides methodologi-

cal tools for the fast interpretation of airborne transient electromagnetic data (ATEM).

As our first step, we focused on the problem of 1D ground imaging, which is currently

a standard treatment. We built a program that allows us to solve this inverse problem

using three different approaches to the regularization. The first one uses information from

a close sounding in order to constrain the result. The second one uses constraints on the

vertical variation of the result. Finally, the third approach performs a condition number

analysis to constrain the mesh of the inversion. Then, we focused on the fast 2D imaging

problem. We developed a first approach based on the Born approximation, which uses the

theory of an equivalent homogeneous medium. We show that this method is ineffective for

the imaging of simple 2D bodies. By comparing the sensitivity functions of this method

with those obtained using finite element modeling, we show that this approach is not

suitable for the 2D inversion of TEM data. Inspired by the latter numerical results, we

proposed an empirical sensitivity function that allows fast 2D inversion. The results of

the 2D empirical inversion when applied on both synthetic and real data sets are very

promising. In the third part, we analyzed the effect of topography on the airborne EM

data. For an inclined homogeneous half-space, we show that the direction of the ground

induced current is parallel to the surface air/ground. Then, we proposed a method to

take into account this effect in the treatment of TEM data. Finally, the tools developed

during this PhD have been applied to a real VTEM data set acquired over the basin of

Franceville, in Gabon. The 1D inversion quickly provides the vertical cross-sections of

the electrical conductivity in the direction transverse to the basin. This method allows

us to identify the main geological formations in the area. The 2D inversion confirms the

1D result for fault imaging in the basin and also allows the imaging of resistive volcanic

intrusions when they are embedded in conductive sedimentary rocks.
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1.3.1 Inverse généralisée SVD avec maillage adaptatif . . . . . . . . . . . 69

1.3.2 Inverse par moindres carrés et régularisation du problème . . . . . . 76

1.4 Article publié à Geophysical Prospecting . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78

1.4.1 Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78

1.4.2 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 79

1.4.3 Imaging the electrical conductivity . . . . . . . . . . . . . . . . . . 80

1.4.4 Imaging the logarithm of the conductivity . . . . . . . . . . . . . . 89

1.4.5 Limitation of the 1D interpretation . . . . . . . . . . . . . . . . . . 90

1.4.6 Application to a real data set . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 92

1.4.7 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 94

2 Inversion 2D 97
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sant. Bas : trade off entre la robustesse de la méthode et le temps de
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résultats sont affichés en log(σ). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
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priori de 0.001S/m. L’artefact post-structure a disparu . . . . . . . . . . . 64

xii



TABLE DES FIGURES

2.1.12Influence des bornes de l’espace des modèles fournies à l’algorithme d’in-
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5.4.1 Modifié d’après Weber (1968). . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 184

5.5.1 Interprétation de la ligne L10830 du jeu de données de Mounana-Bangombé.
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Introduction

Dans beaucoup de domaines comme la recherche de matière première mais aussi pour

la gestion et la surveillance de notre environnement, il est nécessaire de connâıtre la

structure interne du sous-sol dans le premier kilomètre de profondeur. La méthode la plus

intuitive est d’effectuer un forage : on perce un trou et on regarde ce qu’il y a dedans. Cette

méthode apporte une information très haute résolution (de l’ordre du cm) ; elle est cepen-

dant invasive. En effet, dans certains contextes, si elle est effectuée au mauvais endroit,

elle peut entrâıner des conséquences néfastes pour l’environnement ou, pour des raisons

techniques, coûter beaucoup plus chère qu’initialement prévu. Dans un premier temps, il

est donc préférable d’utiliser des méthodes de contrôle non destructives. Dans cette op-

tique, l’imagerie géophysique de la proche surface permet d’obtenir une information sur

la distribution spatiale des propriétés physiques du sous-sol. Il existe un grand nombre de

méthodes utilisant les différentes théories de la physique : parmi elles, on peut citer les

méthodes sismiques basées sur les lois de la mécanique, les méthodes électromagnétiques

et les méthodes basées sur la théorie des champs de potentiel.

Cette thèse porte sur l’imagerie du sous-sol par méthode électromagnétique aéroportée.

Cette méthode est sensible aux propriétés électriques du sous-sol. Elle permet de mettre

en évidence certaines roches conductrices ou celles qui sont saturées en eau. Durant la

dernière décennie, de nombreuses campagnes d’acquisition en EM aéroporté ont été com-

manditées par les entreprises du secteur minier pour l’exploration et la caractérisation

de gisements, ou par les collectivités territoriales pour des problématiques environnemen-

tales. Associées à cette récente activité, de nombreuses avancées technologiques ont été
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1. INTRODUCTION

réalisées au niveau de l’acquisition. Cependant, les moyens de traitement des données

restent relativement basiques et doivent être améliorés afin de pouvoir tirer le maximum

d’information des mesures.

Milieu tabulaire 1D Modèle 2D Modèle 3D

E
ff

ic
ac

it
é

Rapidité de

calcul

Robustesse

Complexité du modèle

Figure 0.1.1: Haut : Différents types de modélisation du sous-sol avec un réalisme croissant.

Bas : trade off entre la robustesse de la méthode et le temps de traitement.

C’est dans ce contexte que j’ai démarré mon doctorat à l’Université de Strasbourg,

sous la direction de Pascal Sailhac de l’Institut de Physique du Globe de Strasbourg

(IPGS), et en collaboration avec l’entreprise Areva, qui possède beaucoup de données

électromagnétiques acquises sur des gisements miniers. Cette thèse présente ainsi des

développements méthodologiques visant à améliorer le traitement des données issues de ces

campagnes d’acquisition. Étant assez nouveaux dans ce domaine, notre premier objectif

a été de s’approprier les traitements standards en fabriquant nos propres codes de calcul.

Grâce à cela, nous avons pu optimiser les routines d’imagerie 1D, que ce soit en temps

de calcul ou en paramétrage. Après avoir acquis suffisamment de connaissances sur le

sujet, nous avons pu développer des moyens de traitement plus poussés, comme l’imagerie

rapide 2D. La figure 0.1.1 reflète la philosophie de notre travail au cours de cette thèse.
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D’abord, nous avons modélisé le sous-sol avec un modèle de conductivité tabulaire (1D),

ensuite nous avons développé des traitements utilisant un modèle 2D et bien sûr, dans le

futur, il faudra s’intéresser au problème 3D.

La plupart des moyens de traitement de données EM repose sur un modèle de sous-sol

à une dimension. Dans ce modèle, on suppose que le sous-sol est un milieu tabulaire dans

lequel la conductivité électrique ne varie que d’une couche à l’autre. Pour déterminer la

conductivité de chaque couche, il faut résoudre un système d’équations avec autant d’in-

connues que de couche, et autant d’équations que de mesures. Ce problème mathématique

est mal posé. Pour obtenir une solution réaliste, il faut ajouter de l’information a priori.

Ceci augmente la complexité du paramétrage lors du traitement des données. Durant

la première partie de ma thèse, nous avons développé l’inversion 1D tout en testant

différentes méthodes pour contraindre le problème à partir d’information a priori. Nous

avons également optimisé le temps de calcul en codant nos propres programmes d’inver-

sion de la conductivité électrique. Ceci a fait l’objet d’un premier article publié dans le

journal Geophysical Prospecting en 2011.

Dans certains cas, le milieu est loin d’être tabulaire et l’approximation 1D n’est plus

suffisante pour imager correctement le sous-sol. En partant de la loi de Biot et Savart,

nous avons calculé les fonctions de sensibilité 3D et 2D qui décrivent comment le sol est

illuminé pendant une mesure. Notre objectif est d’obtenir une image rapidement. Pour ce

faire, nous avons testé l’approximation de Born en utilisant la théorie du milieu homogène

équivalent, très rapide à calculer. Cependant, celle-ci s’est avérée peu applicable, voire

moins bonne que l’inversion 1D. En effet, cette méthode repose sur la condition qu’une

perturbation du modèle n’engendre qu’une petite perturbation sur les données. Or, une

perturbation 2D correspond à un cylindre de longueur infinie dans la direction perpendi-

culaire à l’image, ce qui influence beaucoup les données. En utilisant un programme de

modélisation EM en éléments finis, nous avons estimé numériquement la fonction de sen-

sibilité 2D réelle. Nous montrons qu’elle est très différente de celle obtenue avec le milieu

homogène apparent. Le calcul d’une fonction de sensibilité par méthode numérique est

trop long pour être applicable en imagerie. Pour palier à ce problème, nous proposons un

modèle analytique simple pour approximer la réalité. L’utilisation de cette théorie empi-

rique pour l’imagerie EM donne des résultats très satisfaisants. Ces travaux font l’objet
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d’un deuxième article soumis à Geophysics en septembre 2011.

Lorsque les mesures sont effectuées en mode aéroporté, la forme de la surface influence

considérablement la manière avec laquelle le sous-sol est illuminé. En réécrivant la théorie

des potentiels de Schelkunoff dans le cas d’une interface inclinée, nous montrons analy-

tiquement l’effet de la topographie sur les courants électriques induits lors d’un sondage

EM. Ces résultats sont incorporés dans le modèle empirique développé pour l’imagerie

2D. Ces travaux font l’objet d’un troisième article qui est en cours de préparation.

Ce manuscrit est structuré en trois grandes parties. La première est une présentation

générale des méthodes EM, ainsi que le formalisme théorique nécessaire à la compréhension

physique du problème. La deuxième partie présente tous les développements méthodologiques

présentés en amont. Elle est composée en trois chapitres : l’inversion 1D, l’inversion 2D, et

l’effet de la topographie. La dernière partie est intitulée développements et applications.

Dans un premier temps, nous y présentons le programme de traitement des données

avec interface utilisateur qui a été développé au cours de cette thèse. Et pour finir, nous

présentons un cas d’étude qui se situe au Gabon dans un contexte d’exploration minière.
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Première partie

Présentation de la méthode TEM
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1

Principe

1.1 Les méthodes EM en géophysique

Le principe des méthodes géophysiques électromagnétiques (EM) est basé sur la théorie

de l’électrodynamique classique. Elles reposent sur l’étude de champ électromagnétique

dans les roches afin de caractériser leurs propriétés électriques. En général, le sous-sol

est excité par un champ primaire naturel ou artificiel. Le champ secondaire créé par

le sous-sol est alors mesuré par un capteur sensible au champ électrique ou au champ

magnétique. Il existe beaucoup de méthodes différentes car on peut utiliser un grand

nombre de configurations en fonction des composantes du champ électrique ou magnétique

mesurées.

On peut distinguer deux modes d’analyse sensibles soit à la conductivité électrique soit

à la permittivité électrique. Lorsque l’on utilise une fréquence d’excitation assez élevée,

la matière n’a pas le temps de réagir à l’excitation et la propagation de l’onde injectée

est observable ; c’est le cas de la méthode géoradar ou Ground Penetrating Radar (GPR).

Dans ce cas, on est sensible à la permittivité électrique du milieu. Á l’inverse, lorsque

l’on utilise un temps d’excitation plus long (basse fréquence) que le temps de relaxa-

tion électrique de la matière (hypothèse quasi-static), l’onde EM diffuse ; on est alors

sensible à la conductivité électrique. Les méthodes basées sur l’EM en mode diffusion

peuvent se décomposer en deux familles selon qu’elles utilisent une source lointaine ou

une source proche. Dans le premier cas, on peut considérer l’onde primaire comme une

onde plane. La Magneto-Tellurie (MT) utilise le champ électromagnétique naturel pro-
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voqué par les courants électriques lointains circulant dans l’ionosphère. Un autre méthode,

appelée VLF (Very Low Frequency), utilise le champ EM provoqué par une source an-

thropique (contrôlée ou non) lointaine. Dans la deuxième famille de méthodes EM, on

utilise une source contrôlée qui fait partie du système d’acquisition, c’est celle-ci qui va

nous intéresser.

Tx (A)

Time 

Time 

Rx (V)

8 ms 

20 ms 

20 ms 

8 ms 

Figure 1.1.1: Description schématique d’une acquisition EM transitoire. Après la coupure

de courant au sein de la bobine émettrice (Tx), une boucle de courants induits se diffuse en

profondeur et génère un champ magnétique ”réponse” ou ”secondaire” qui est mesuré par

la bobine réceptrice (Rx) en fonction du temps. Un des avantages de cette méthode est que

la réponse est isolée du champ primaire car la mesure s’effectue quand la bobine Tx n’émet

plus.

Il est possible de séparer cette dernière famille en deux sous-familles selon qu’on étudie

le champ EM en régime harmonique ou en régime transitoire. La première famille corres-

pond aux méthodes fréquentielles (FEM) et la deuxième aux méthodes transitoires (TEM

ou TDEM). Chacune de ces méthodes peut être utilisée au sol ou en aéroporté. L’acqui-

sition en aéroporté permet de couvrir de plus grandes surfaces en un temps relativement

court. Elle permet aussi de faire abstraction des obstacles naturels tels que les rivières,
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1.2 La méthode TEM aéroporté

marais, forêts, falaises, etc. Cependant, du fait de l’éloignement de la source par rapport

au sol, la résolution spatiale est moins bonne. On peut trouver des études comparatives

entre les mesures au sol et aéroportées dans Liu & Asten (1992), Anderson et al. (1993),

Christiansen & Christensen (2003) et Davis & Groom (2009).

Les premières mesures EM aéroporté ont été effectuées dans les années 60 dans le cadre

de l’exploration minière. L’EM aéroporté reste de nos jours une méthode de choix dans

ce domaine (Vallée et al., 2011). Depuis quinze ans, ce mode d’acquisition est appliqué

dans d’autres secteurs tels que la détection de mines antipersonnelles et de bombes non-

explosées (Doll et al., 2010), la bathymétrie (Becker et al., 1987; Vrbancich, 2004, 2011),

l’hydrologie (Auken et al., 2009b; Baldridge et al., 2007; Danielsen et al., 2003; Siemon

et al., 2009a), l’environnement (Doll et al., 2000) , la cartographie de la salinité des eaux

(Kirkegaard et al., 2011) ou bien de l’épaisseur de la banquise (Kovacs et al., 1987; Multala

et al., 1996).

Tx

Rx

Footprint

Tx

Rx

Footprint

Figure 1.1.2: Schéma descriptif des systèmes d’acquisition TEM aéroportés.

1.2 La méthode TEM aéroporté

Le principe d’une mesure EM en régime transitoire est décrit de façon schématique

dans la figure 1.1.1. Le système de mesures est tracté dans la couche d’air à quelques

dizaines de mètres de la surface du sous-sol. Un sondage TEM peut se décomposer en

deux temps : durant l’excitation EM (on-time), après l’excitation EM (off-time). Durant

la période on-time, on fait passer un courant continu au sein de la bobine émettrice qu’on
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appellera Tx. Ensuite, on coupe brutalement ce courant (c’est le début de la période off-

time) et on mesure la réponse magnétique transitoire du sous-sol avec la bobine réceptrice

Rx. Lorsque le courant au sein de la bobine émettrice est coupé brutalement, le flux

magnétique varie, ce qui génère une f.e.m au sein du milieu environnant la bobine. En

accord avec la loi d’induction introduite par Faraday (1.2.18), une système de courant se

forme dans le sol sous la bobine émettrice et se diffuse ensuite vers le bas (ce courant

induit est connu sous le nom de courant de Foucault où courants d’Eddy). En accord avec

la loi d’Ampère (1.2.19), la bobine réceptrice est sensible au flux magnétique généré ce

système de courant induit. Sachant que ce courant se diffuse à travers le sol, la mesure de

ce flux en fonction du temps peut fournir de l’information sur la conductivité électrique

du sous-sol. La profondeur d’analyse correspond à la profondeur de la boucle de courant

induite. Suivant la conductivité du milieu, cette boucle s’élargit avec la profondeur, ce qui

a pour conséquence de changer la résolution de la mesure. On peut dire que plus le temps

GEOTEM

MEGATEM

AEM-05

HAWK

Airborne TEM Airborne FEM

Levaniemi et al (2009)

http://www.geotechairborne.com.au

Fugro airborne

Fugro airborne

Figure 1.1.3: Quelques exemples de systèmes EM embarqués sur avion.

augmente, plus la profondeur d’analyse est grande, et moins bonne est la résolution. Le

but de la modélisation directe est de prédire le comportement des boucles de courant de
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Foucault à partir d’une répartition de conductivité afin de calculer la réponse associée au

niveau du récepteur.

1.2.1 Les différents systèmes d’acquisition aéroportés

Les mesures TEM aéroporté peuvent être effectuées de deux façons différentes : en

hélicoptère ou en avion.

Par avion (Figure 1.1.3)

Jusqu’à la fin du 20ème siècle, les principaux systèmes TEM aéroportés utilisaient des

avions. Pour les systèmes TEM, la boucle d’émission entoure l’avion alors que l’appareil

récepteur est situé au bout d’un câble à l’arrière de l’avion. C’est le cas des appareils

GEOTEM (Annan & Lockwood, 1991), MEGATEM (Smith & Lemieux, 2009; Smith

et al., 2001) et TEMPEST (Lane et al., 2000) développés par Fugro Airborne. Les systèmes

FEM sont conçus différemment. En général, la bobine émettrice est située à l’extrémité

d’une des deux ailes alors que la bobine réceptrice est située sur l’extrémité de l’aile

opposée. On peut citer le système HAWK développé par Geotech ltd et le système AEM05

développé par le Geological Survey of Finland et exploité par le JAC (Leväniemi et al.,

2009).

En hélicoptère (Figure 1.1.4)

Les années 80-90 ont vu le développement de systèmes héliportés d’acquisition. Les me-

sures en hélicoptère s’effectuent à une altitude moins élevée qu’en avion, elles permettent

d’avoir une meilleure résolution spatiale. On développa d’abord les systèmes fréquentiels

comme les IMPUT et DIGHEM (Fraser, 1978) ou le RESOLVE par Fugro Airborne. Les

systèmes temporels héliportés se sont largement développés durant la dernière décennie

et remplacent peu à peu les autres types d’acquisition (Allard, 2007). Sattel (2009) fait

un inventaire des dernières avancées concernant les systèmes TEM héliportés. On peut

citer AEROTEM (Balch et al., 2003), VTEM (Witherly et al., 2004) de Geotech ltd, le

SKYTEM (Auken et al., 2009a), le NEWTEM (Eaton et al., 2002, 2004), REPTEM ou le

HELIGEOTEM (Fountain et al., 2005). En général, l’émetteur et le récepteur sont situés

au bout d’un câble sous l’hélicoptère.
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1. PRINCIPE

Helicopter-borne TEM Helicopter-borne FEM

DIGHEM

RESOLVE

SKYTEM

VTEM

AEROQUEST

http://www.starfieldres.com    

  http://www.odysseus-unbound.org 

http://geotech.ca    

Figure 1.1.4: Quelques exemples de systèmes EM héliportés.
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2

Modélisation de la réponse

magnétique transitoire

2.1 Milieu homogène : méthode analytique

Les équations de Maxwell

L’ensemble des phénomènes électromagnétiques peut être modélisé par les quatre re-

lations suivantes :

div( �E) =
ρ

ε
, (Gauss) (1.2.1)

div( �B) = 0, (1.2.2)

�rot( �E) = −∂
�B

∂t
, (Faraday) (1.2.3)

�rot( �H) = σ �E + ε
∂ �E

∂t
. (Ampere) (1.2.4)

où E est le champ électrique, H est le champ magnétique, B = μH est l’induction

magnétique, μ est la perméabilité magnétique du milieu, ρ est sa densité de charges, ε est

sa permittivité électrique et σ est sa conductivité électrique. Ces relations sont le résultat

des travaux de Maxwell (1873) qui réalisa une synthèse des lois physiques découvertes

expérimentalement par Faraday, Gauss et Ampère. Dans la partie qui suit, nous allons

décrire à quoi correspond physiquement chacune des quatre relations exposées ci-dessus.
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

Courants électriques

Lorsque l’on fait passer une onde électromagnétique dans la matière, il se crée un courant

électrique. Pour construire sa théorie, Maxwell introduisit la formule du courant total qui

est donnée par la somme du courant de déplacement et du courant de conduction :

�JT = σ �E + ε
∂ �E

∂t
= �Jc + �Jd. (1.2.5)

Le courant de conduction correspond au mouvement des charges libres (phénomène irréversible).

Le paramètre physique associé à ce phénomène est la conductivité électrique. Le cou-

rant de déplacement correspond au mouvement des charges liées. Ce phénomène est

également appelé polarisation. Les charges sont dites ”liées” car le processus de pola-

risation est réversible. On peut comparer ce phénomène à un condensateur qui se charge

et se décharge. Si le champ électrique est de la forme E = E(z)eiωt, on peut donc écrire :

�JT = (ε+
σ

iω
)
∂ �E

∂t
= εT

∂ �E

∂t
, (1.2.6)

où εT est la permittivité effective du milieu. Elle rend compte à la fois de la conductivité

et de la permittivité. Si on prend une conductivité réelle et une permittivité complexe

ε = ε′ − iε′′, on a :

εT = ε′ − i(ε′′ +
σ

ω
). (1.2.7)

La partie imaginaire constitue les pertes diélectriques. C’est la partie qui rend compte de

l’absorption de l’énergie par la matière. Cette énergie est dissipée sous forme de chaleur,

ce phénomène est appelé effet Joule. On distingue deux processus : l’énergie dissipée par

conduction et la perte par hysteresis diélectrique. Le premier phénomène est la chaleur per-

due par les courants de conduction. Le deuxième correspond au terme ε′′ et est lié à l’effet

capacitif de la matière. En effet, si on considère la matière comme un condensateur, il a été

observé par Mouline (1922) un déséquilibre énergétique entre la charge et la décharge. Ce

dernier est prépondérant pour les hautes fréquences. En général, ce formalisme est utilisé

lorsque l’on s’intéresse aux phénomènes de propagation comme dans le cas du géoradar

par exemple. En induction EM, on s’intéresse plutôt aux phénomènes de diffusion, il est

alors préférable d’écrire les équations en utilisant la conductivité électrique :

�JT = (σ + ωε′′ + iωε′) �E = σT �E. (1.2.8)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

Dans ce cas là, les phénomènes de polarisation sont contenus dans la partie imaginaire de

la conductivité électrique totale. Cet aspect est étudié lors d’expériences de polarisation

provoquée (PP).

Lois de conservation du flux

Les deux premières relations de Maxwell découlent du fait que �E et �B sont des champs

à flux conservatifs. Prenons un champ électrique �E appliqué sur un volume V de surface

fermée S. D’après le théorème de Green-Ostrogradski, l’intégrale du champ à travers la

surface S est donnée par : ∮
S

�E · �dS =

∫
V

div( �E)dV. (1.2.9)

La divergence d’un champ traduit sa tendance à fluctuer localement. La relation ci-dessus

exprime l’équilibre entre le flux à travers la surface (premier terme) et la fluctuation interne

du champ (second terme). Les propriétés électriques des roches sont très hétérogènes. Les

variations spatiales au sein de la matière peuvent être considérées comme des sources

secondaires qui vont modifier localement le champ �E. On modélise ces sources secondaires

par des charges présentes dans l’élément de volume V. D’après le théorème de Gauss, le

flux du champ électrique à travers la surface S fermée est relié à la somme des charges Qi

à l’intérieur du volume par la relation suivante :∮
S

�E · �dS =

∑
Qi

ε
. (1.2.10)

Si on considère une densité de charge volumique ρ, on a :∮
S

�E · �dS =

∫
V

ρ

ε
dV. (1.2.11)

Par analogie avec le théorème de Green-Ostrogradski (1.2.9), on peut écrire l’égalité

présentée sous forme locale 1.2.1 :

div( �E) =
ρ

ε
. (1.2.12)

Cette relation est la première équation de Maxwell. Elle est appelée ”équation de Maxwell-

Gauss” ou bien expression locale de la loi de Coulomb”.

En ce qui concerne les propriétés magnétiques, on suppose que les roches sont homogènes.
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

On prend en général μ = μ0. Il n’existe pas de charges magnétiques au sein de la matière.

De la même manière que pour le champ électrique, on peut écrire la conservation du flux

pour le champ magnétique 1.2.2 :

div( �H) = 0. (1.2.13)

Phénomènes d’induction

Les deux dernières équations de Maxwell découlent des expériences de Faraday et

Ampère qui ont mis en évidence le couplage entre le champ électrique et le champ

magnétique. Dans les deux cas, on considère une ligne fermée C délimitant une surface S

dans un espace à trois dimensions. D’après le théorème de Stokes, on a :∮
C

�E · �dl =
∫
S

�rot( �E) · �dS. (1.2.14)

L’expérience de Faraday a montré que la variation du flux magnétique φ à travers S

génère une tension variable e sur la ligne C. Cette différence de potentiel est appelée la

force électromotrice (fem). Le flux magnétique à travers la surface S est donné par :

φ =

∫
S

�B · �dS. (1.2.15)

La f.e.m au sein de la ligne C est donnée par l’intégrale du champ électrique généré par

la variation de flux magnétique :

e =

∮
c

�E · �dl. (1.2.16)

Comme nous l’avons écrit plus haut, l’expérience de Faraday a relié la fem avec la variation

du flux magnétique, nous avons donc l’égalité suivante :

e = −∂φ
∂t

⇔
∮
c

�E · �dl = −
∫
S

∂ �B

∂t
· �dS. (1.2.17)

Par analogie avec la formule de Stokes reliant le champ à son rotationnel (1.2.14), on en

déduit la troisième équation de Maxwell 1.2.3 :

�rot( �E) = −∂
�B

∂t
(1.2.18)

Réciproquement, l’expérience d’Ampère a démontré la création d’un champ magnétique

par un courant électrique. Ainsi, le champ magnétique le long du contour C sera provoqué
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

par la somme de tous les courants électriques �jT passant à travers la surface S.∮
c

�H · �dl =
∫
S

�jT · �dS. (1.2.19)

Le courant électrique est la somme des courants de conduction et des courants de déplacement.

Il est donné par la relation suivante :

�jT = σ �E + ε
∂ �E

∂t
. (1.2.20)

En utilisant l’équation (1.2.14), on a :∫
S

(σ �E + ε
∂ �E

∂t
) �dS =

∫
S

�rot( �H) �dS. (1.2.21)

Si on écrit cette relation sous sa forme locale, on obtient la quatrième équation de Maxwell

1.2.4 :

�rot( �H) = σ �E + ε
∂ �E

∂t
. (1.2.22)

Comme nous avons pu le voir, les équations de Maxwell réunissent des phénomènes

électromagnétiques qui ont été observés expérimentalement. Elles sont constituées de deux

paires de relations réciproques mais non symétriques. La non symétrie de ces équations

constitue encore de nos jours un problème de fond en physique classique. Elle est causée

par le fait que l’on n’a pas mis en évidence l’existence d’un monopôle magnétique. Il en

résulte que la divergence de champ magnétique est toujours nulle (1.2.2) et que le ”courant

magnétique” n’est fonction que de la variation du champ magnétique (1.2.3).

Équations de diffusion-propagation des ondes EM

À partir des équations de Maxwell, on peut construire l’équation de diffusion et pro-

pagation d’un champ électromagnétique. Par souci de clarté, les calculs sont écrits avec

le formalisme ”nabla” :

�∇ · �E =
ρ

ε
, (1.2.23)

�∇ · �B = 0, (1.2.24)

�∇∧ �E = −∂
�B

∂t
, (1.2.25)

�∇∧ �B = μσ �E + με
∂ �E

∂t
. (1.2.26)
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

Effectuons le rotationnel de l’équation ( 1.2.25) :

�∇∧ �∇∧ �E = − ∂

∂t
(�∇∧ �B). (1.2.27)

La quatrième équation de Maxwell nous donne �∇× �B, on a donc :

�∇∧ �∇∧ �E = −με∂
2 �E

∂t2
− μσ

∂ �E

∂t
. (1.2.28)

D’après l’analyse vectorielle, on sait que :

�∇∧ (�∇ ∧ �E) = �∇(�∇ · �E)−∇2 �E. (1.2.29)

Si on considère un milieu homogène ne contenant pas de charge électrique, on a �∇· �E = 0,

d’où :

�∇ ∧ (�∇∧ �E) = −�Δ �E. (1.2.30)

En réalité, il y a bel et bien des charges électriques dans la matière. On effectue l’ap-

proximation �∇ · �E = 0 car les volumes élémentaires homogènes que nous considérons

sont suffisamment grands et les échelles de temps suffisamment longues pour obtenir des

charges moyennes presque nulles. En combinant cette dernière égalité avec (1.2.28), on

obtient :

∇2 �E − με
∂2 �E

∂t2
− μσ

∂ �E

∂t
= �0. (1.2.31)

Ceci est l’équation de diffusion-propagation pour le champ électrique. En faisant le rota-

tionnel de la quatrième équation de Maxwell, on obtient la même forme d’équation pour

le champ magnétique :

∇2 �H − με
∂2 �H

∂t2
− μσ

∂ �H

∂t
= �0. (1.2.32)

Le Laplacien traduit le comportement spatial du champ. Le second terme, c’est-à-dire la

dérivée temporelle d’ordre 2, rend compte de l’aspect ondulatoire du champ, c’est le terme

de propagation. La dérivée temporelle d’ordre 1 traduit quant à elle l’aspect diffusion.

Si on écrit l’équation (1.2.31) dans le domaine de Fourier, c’est-à-dire si on effectue la

transformée de Fourier en temps, on a :

∇2 �E(�x, ω) + (μεω2 − iμσω) �E(�x, ω) = 0. (1.2.33)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

Cette égalité est connue sous le nom d’équation de Helmholtz :

∇2 �E(�x, ω) + k2 �E(�x, ω) = 0, (1.2.34)

où k =
√
μεω2 − iμσω est le nombre d’onde qui est caractéristique de la fréquence et des

propriétés du milieu.

Équation de diffusion hétérogène

Les équations présentées dans les parties précédentes sont obtenues en considérant un

milieu ne possédant pas de source. Pour décrire l’effet d’une source, on utilise les équations

de Maxwell hétérogènes :

�∇ ∧ �E + iωμ �H = − �Js
m, (1.2.35)

�∇∧ �H − (σ + iωε) �E = �Js
e . (1.2.36)

�Js
m et �Js

e sont les densités de courant magnétique et électrique provoqués par la présence

d’une source de polarisation. Les deux équations précédentes sont difficiles à résoudre. Si

on réécrit le problème en terme de potentiels vecteurs �F et �F et en utilisant la jauge de

Lorenz, les équations deviennent similaires à l’équation de Helmholtz :

∇2 �F + k2 �F = − �Js
m, (1.2.37)

∇2 �A+ k2 �A = �Js
e . (1.2.38)

Un milieu tabulaire est un milieu anisotrope transverse ayant une géométrie cylindrique

d’axe vertical. On s’intéresse donc à la variation des potentiels avec la profondeur. Dans

le domaine spectral (kx,ky), les solutions de ces équations peuvent s’écrire de la forme :

Ã(kx, ky, z) = A+(kx, ky)e
−uz + A−(kx, ky)e

+uz, (1.2.39)

F̃ (kx, ky, z) = F+(kx, ky)e
−uz + F−(kx, ky)e

+uz, (1.2.40)

où le tilde désigne les composantes spectrales, u =
√
k2x + k2y − k2 dépend des caractéristiques

physiques du milieu via la relation de dispersion k2 = μεω2 − iμσω . Les signes ”+” et

”-” correspondent à la solution descendante (vers z positif) et montante (vers z négatif)

respectivement. Pour une source placée à z = −h au-dessus de la terre, la solution entre

la source et la surface terrestre est donnée par (Ward & Hohmann, 1987) :

Ã(kx, ky, z) = Ape
−u0h(e−u0z + rTMe

u0z), (1.2.41)
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

F̃ (kx, ky, z) = Fpe
−u0h(e−u0z + rTEe

u0z), (1.2.42)

où u0 =
√
k2x + k2y − k20 rTM et rTE sont les coefficients de réponse du milieu tabulaire

pour les modes TE et TM respectivement. Dans le domaine spatial réel (x,y), les solutions

sont les transformées de Fourier inverses des relations précédentes. On a :

A =
1

4π2

∫ ∞

−∞

∫ ∞

−∞

Ape
−u0h(e−u0z + rTMe

u0z)ei(kxx+kyy)dkxdky, (1.2.43)

F =
1

4π2

∫ ∞

−∞

∫ ∞

−∞

Fpe
−u0h(e−u0z + rTEe

u0z)ei(kxx+kyy)dkxdky. (1.2.44)

Dipôle magnétique vertical

Lorsque l’on utilise une boucle de courant placée à l’horizontale, on crée un dipôle magnétique

vertical de moment muz pour z = −h. Le vecteur champ électrique se trouve entièrement

dans le plan horizontal, c’est-à-dire celui qui est parallèle à la boucle et au sol : on est

en mode transverse électrique ou ”TE”. La bobine de mesure, si elle est dans le même

plan que la boucle de courant, est sensible aux variations de champ magnétique suivant

l’axe vertical. Dans cette partie, nous exposons comment calculer ce champ à partir de

l’équation du potentiel vecteur F présentée dans la section précédente. Dans la première

couche (air), on a :

∇2 �F + k20
�F = −iωμ0mδ(x)δ(y)δ(z + h). (1.2.45)

Si on resoud cette équation dans le domaine spectral, et si on ne considère pas la présence

du milieu tabulaire, on obtient la solution descendante qui est relative au champ primaire

(Ward & Hohmann, 1987) :

F̃ (kx, ky, z) =
iωμ0m

2u0
e−u0he−u0z. (1.2.46)

Par identification avec 1.2.42, on peut déduire l’expression de Fp :

Fp =
iωμ0m

2u0
. (1.2.47)

Ainsi, on peut substituer Fp dans 1.2.44 et obtenir l’expression du potentiel F dans le

domaine (x,y) en fonction des paramètres de la source :

F =
iωμ0m

8π2

∫ ∞

−∞

∫ ∞

−∞

e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)ei(kxx+kyy)dkxdky. (1.2.48)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

Cette intégrale se simplifie si on effectue le changement de variable λ =
√
k2x + k2y et

ρ =
√
x2 + y2. Elle prend alors la forme d’une transformée de Hankel (Ward & Hohmann,

1987) (Eq. 4.43) :

F (ρ, z) =
iωμ0m

4π

∫ ∞

0

e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)λJ0(λρ)dλ. (1.2.49)

Cas d’une boucle de courant circulaire

Dans le cas d’une boucle émettrice, le potentiel vecteur à une distance horizontale ρ du

centre de la boucle va être influencé par le moment magnétique de chaque élément de

surface à l’intérieur de la boucle. L’élément de potentiel dû à un élément de surface de la

boucle s’écrit en coordonnées polaire de la façon suivante :

dm = Iρ′dφdρ′. (1.2.50)

Si on intègre sur la boucle entière de rayon a, l’équation 1.2.49 devient alors :

F (ρ, z) =
iωμ0I

4π

∫ ∞

0

λ
e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)

∫ a

0

∫ 2π

0

J0(λR)ρ
′dφdρ′dλ. (1.2.51)

En utilisant le théorème d’addition deWatson, (1944 p.36) ainsi que la relation de Dwight,

(1961), reliant les fonctions de Bessel d’ordres consécutifs, on obtient la relation suivante :

F (ρ, z) =
iωμ0Ia

2

∫ ∞

0

e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)J1(λa)J0(λρ)dλ. (1.2.52)

Pour obtenir le champ magnétique vertical qui découle du potentiel F, on utilise la relation

donnée par Ward & Hohmann (1987) (Eq. 1.130) :

Hz =
1

iωμ0

(
d2

dz2
+ k2

)
F. (1.2.53)

Ce qui, dans notre cas, revient à écrire :

Hz =
λ2

iωμ0

F. (1.2.54)

D’où la relation pour le champ magnétique :

Hz(ρ, z) =
Ia

2

∫ ∞

0

e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)λ2J1(λa)J0(λρ)dλ. (1.2.55)

Ceci constitue la solution générale de notre problème dans le domaine (ω, ρ, z). Les pa-

ramètres sont, d’une part les positions h, a et ρ pour la géométrie d’acquisition, et d’autre

part rTE pour ce qui concerne les propriétés électriques du milieu tabulaire.
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

Réponse transitoire

Le principe de l’EM en domaine temporel (TDEM) est de mesurer la réponse transi-

toire du système. En d’autres termes, on étudie comment s’effectue son retour à l’équilibre

après l’arrêt d’une excitation continue. Dans la pratique, on excite le système en faisant

passer un courant continu dans la boucle émettrice, puis on mesure le champ magnétique

après avoir coupé le courant brutalement. On peut ainsi écrire la réponse transitoire

comme le produit de convolution de la source I(t) ayant la forme d’une marche et la

réponse impulsionnelle h(t) du système. On considère la source comme la symétrique

d’une fonction de Heaviside ayant les caractéristiques suivantes :

I(t) =

{
1 si t < 0
0 si t ≥ 0

. (1.2.56)

La réponse transitoire est alors donnée par :

hstepz (t) = I(t) ∗ h(t). (1.2.57)

Si on effectue la transformée de Laplace de cette égalité, sachant que la transformée de

Laplace de I(t) est égale à Î(t) = −1/s on obtient la réponse transitoire en domaine

fréquentiel.

Ĥstep
z (s) = −1

s
Ĥz(s). (1.2.58)

La réponse en fonction du temps est alors donnée par :

hstepz (t) = L−1

[
−Ĥz(s, ρ, z)

s

]
. (1.2.59)

La réponse transitoire du système correspond donc à la transformée de Laplace inverse de

la relation 1.2.55 divisée par s. Cependant, la méthode utilise une bobine réceptrice qui est

sensible seulement à la variation du champ magnétique. On doit donc définir dhstepz /dt :

dhstepz (t)

dt
=

d

dt

(
L−1

[
−Ĥz(s, ρ, z)

s

])
. (1.2.60)

Si on effectue la transformée de Laplace de cette égalité, on a :

L

[
dhstepz (t)

dt

]
= s.L

[
L−1

[
−Ĥz(s, ρ, z)

s

]]
= −Ĥz(s, ρ, z) (1.2.61)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

La variation du champ magnétique au niveau de la bobine réceptrice peut donc s’écrire

comme la transformée de Laplace inverse de l’expression 1.2.55.

dhstepz (t)

dt
= −L−1 [Hz(ω = −is, ρ, z)] . (1.2.62)

Il est important de noter que la dérivée temporelle de la réponse transitoire dhstepz /dt

correspond à la réponse impulsionnelle (ou fonction de Green) du système.

2.1.1 Réponse magnétique transitoire dans l’air

Le champ magnétique à l’intérieur de la couche d’air peut s’écrire simplement comme la

somme d’une onde directe descendante et d’une onde réfléchie montante proportionnelle

à un coefficient rTE. Ce coefficient de réflexion équivalent décrit l’induction du champ

magnétique secondaire due aux courants électriques circulant à l’intérieur du demi-espace

inférieur. Soit une boucle d’émission Tx de rayon a placée dans la couche d’air à une

hauteur h au-dessus d’un demi-espace conducteur. Comme nous l’avons montré, le spectre

Tx

Rx

z=0

a

h

z

n=0

n=1

Figure 1.2.1: Champ magnétique créé par une boucle circulaire en tout point de la couche

d’air.

en ω du champ magnétique à une hauteur z et une distance horizontale ρ =
√
x2 + y2 de

Tx est donné par la relation (1.2.55) que nous répétons ici :

Hz(ρ, z) =
aI

2

∫ ∞

0

[
e−u0(z+h) + rTEe

u0(z−h)
] λ2
u0
J1(λa)J0(λρ)dλ, (1.2.63)
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

où ω est la pulsation, λ =
√
k2x + k2y est la composante horizontale en coordonnées spec-

trales, un =
√
λ2 − k2n est le nombre d’onde dans la couche n, et rTE est le coefficient de

réflexion du milieu homogène donné par :

rTE =
u0 − u1
u0 + u1

=

√
λ2 − μ0ε0ω2 −

√
λ2 + iμ0σω√

λ2 − μ0ε0ω2 +
√
λ2 + iμ0σω

, (1.2.64)

où μ est la perméabilité magnétique que l’on considère égale à celle du vide μ0 partout

et σ est la conductivité électrique du demi-espace. La relation (1.2.63) correspond à la

réponse impulsionnelle du système. Pour obtenir la réponse transitoire, il suffit de diviser

le spectre par −iω :

Hstep
z (ω, z) = −Hz(ω, z)

iω
. (1.2.65)

La dérivée du champ magnétique vertical au cour du temps est donnée par la transformée

de Laplace inverse de la réponse transitoire multipliée par iω, ce qui correspond, en fait,

à la réponse impulsionnelle :

dhstepz

dt
(t, z) = −L−1 [Hz(ω = −is, z)] . (1.2.66)

Le champ magnétique est, quant à lui, obtenu en intégrant dhstep
z

dt
sur le temps. Considérons

une bobine d’émission de rayon 13m parcourue par un courant I = 1A et située à 45

m au-dessus d’un demi-espace de conductivité σ = 10−2S/m. Dans la figure (1.2.2), la

distribution du champ magnétique dans la couche d’air est donnée pour trois fenêtres de

temps après la coupure du courant dans la bobine d’émission. En EM transitoire, on est

sensible au champ magnétique secondaire seulement. Ainsi, étant donné que les courants

électriques qui l’induisent sont des boucles horizontales situées dans le sous-sol et centrées

sur la position de la source, le champ magnétique est plus important si on est proche de

la surface et proche de la source.

2.1.2 Réponse électrique transitoire dans le sous-sol

Potentiel vecteur F transmis dans le demi-espace

D’après l’équation (1.2.37), le potentiel vecteur F̃ se comporte comme une onde qui, dans

l’air (n = 0), s’écrit de la façon suivante (Ward & Hohmann, 1987) :

F̃0(ω, kx, ky, z) = (Ai + Ar)
e−u0z

2u0
= iωμ0me

−u0h(1 + rTE)
e−u0z

2u0
, (1.2.67)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

H
z 

(A
/m

)
H

z 
(A

/m
)

H
z 

(A
/m

)

Figure 1.2.2: Dérivée temporelles du champ magnétique dans la couche d’air provoquée par

une boucle circulaire située à x = 0m et h = 45m au dessus d’un demi-espace de conductivité

électrique σ = 10−2S/m à trois instants après la coupure

où un est le nombre d’onde dans la couche n, m le moment magnétique de la source

et Ai et Ar sont respectivement l’amplitude de l’onde incidente et l’amplitude de l’onde

réfléchie. Dans le demi-espace conducteur (une seul couche n = 1), l’onde transmise est

de la forme :

F̃1(ω, kx, ky, z) = At
e−u1z

2u1
, (1.2.68)

où At est l’amplitude de l’onde transmise qui dépend de l’amplitude de l’onde incidente

Ai et du coefficient de transmission tTE entre les deux milieux tel que :

At = tTEAi. (1.2.69)

En appliquant les relations de passage entre deux milieux à z = 0, on obtient le système

d’équations suivant : {
Ai

u0
(1 + rTE) =

At

u1

Ai(1− rTE) = At
, (1.2.70)

d’où on déduit la valeur de At :

At = Ai
2u1

u0 + u1
. (1.2.71)
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

En comparant avec la relation (1.2.69) on en déduit la valeur du coefficient de transmis-

sion :

tTE =
2u1

u0 + u1
. (1.2.72)

On peut alors écrire la valeur de F̃1 en fonction du coefficient de transmission à l’interface

air sol :

F̃1(ω, kx, ky, z) = iωμ0me
−u0htTE

e−u1z

2u1
. (1.2.73)

Champ électrique transmis dans le demi-espace

De la même façon que pour le potentiel vecteur dans l’air, le potentiel vecteur F1 transmis

dans le sous-sol en considérant un dipôle magnétique vertical comme source est donné par :

F1(ω, ρ, z) =
iωμ0m

4π

∫ ∞

0

tTE

u1
e−u0he−u1zλJ0(λρ)dλ. (1.2.74)

Dans le cas d’une boucle circulaire de rayon a et en passant dans un système de coor-

données cylindriques, la relation (1.2.73) devient :

F1(ω, ρ, z) =
iωμ0Ia

2

∫ ∞

0

tTE

u1
e−u0he−u1zJ1(λa)J0(λρ)dλ. (1.2.75)

Le champ électrique Eφ en mode TE dans le demi-espace conducteur se calcule à partir

du potentiel vecteur F1 en utilisant les relations suivantes Ward & Hohmann (1987)(p.

161) :
Eρ = −1

ρ
∂F1

∂φ

Eφ = ∂F1

∂ρ

Ez = 0

(1.2.76)

Pour un milieu homogène isotrope, le champ électrique est invariant suivant uφ. Par

conséquent, d’après la première équation de (1.2.76), la composante radiale du champ

électrique Eρ est nulle. Le champ électrique s’oriente donc uniquement suivant uφ. En

utilisant la relation (1.2.76), on a dans le cas d’un dipôle :

Eφ(ω, ρ, z) =
−iωμ0m

4π

∫ ∞

0

tTE

u1
e−u0he−u1zλ2J1(λρ)dλ. (1.2.77)

Pour le cas d’une boucle circulaire, en faisant le même développement que pour le champ

magnétique dans l’air (1.2.55), on obtient :

Eφ(ω, ρ, z) =
−iωμ0Ia

2

∫ ∞

0

tTE

u1
e−u0he−u1zλJ1(λa)J1(λρ)dλ. (1.2.78)
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2.1 Milieu homogène : méthode analytique

où ω est la pulsation, λ =
√
k2x + k2y est la composante horizontale en coordonnées spec-

trales, un =
√
λ2 − k2n est le nombre d’onde dans la couche n, et tTE est le coefficient de

transmission dans un milieu homogène donné par :

tTE = 1− rTE =
2u1

u0 + u1
. (1.2.79)

Dans un repère cylindrique {uρ, uφ, uz} centré sur le centre de la boucle d’émission, les

courants telluriques engendrés par la source dans un demi-espace homogène sont orientés

selon la composante azimutale uφ. Ces courants suivent ainsi une trajectoire circulaire

(”en rond de fumée”) autour de la source. Le courant électrique est proportionnel au

Tx

Rx

z=0

a

h

z

Figure 1.2.3: Champ électrique dans le sous-sol : schéma

champ électrique induit :

�J(ω, ρ, z) = σ �Eφ(ω, ρ, z), (1.2.80)

avec Eφ qui est donné par la relation (1.2.78). Comme pour le champ magnétique vertical,

la réponse transitoire est calculée en effectuant la transformée de Laplace inverse de la

relation suivante :

Estep
φ (ω, ρ, z) = −Eφ(ω, ρ, z)

iω
. (1.2.81)
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

Figure 1.2.4: Champ électrique dans le sous-sol induit par une bobine émettrice située à

x = 0m et h = 45m au dessus d’un demi-espace de conductivité σ = 1S/m.

Figure 1.2.5: Champ électrique dans le sous-sol induit par une bobine émettrice située à

x = 0m et h = 45m au dessus d’un demi-espace de conductivité σ = 0.1S/m.

Considérons une bobine d’émission de rayon a = 13m parcourue par un courant I = 1A

et située à 45 m au-dessus d’un demi-espace de conductivité σ = 1S/m. Dans la figure

(1.2.4), la distribution du champ électrique dans le demi-espace est donnée pour trois

fenêtres de temps après la coupure du courant dans la bobine d’émission. On peut voir

que le champ électrique présente deux maxima dont les positions sont symétriques par

rapport à l’axe uz. On peut également noter que plus le temps augmente plus la répartition

du champ s’étale et s’éloigne de la source.
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2.2 Milieux complexes : méthodes numériques

Dans la figure (1.2.5), on montre le champ électrique causé par le même type de source

sur un milieu plus résistant σ = 10−1S/m. On peut voir que les courants électriques

diffusent plus rapidement dans le sous-sol et atteignent des profondeurs plus grandes.

2.2 Milieux complexes : méthodes numériques

Il serait très fastidieux de déterminer la solution analytique des équations de Maxwell

pour un milieu complexe. En fait, elle correspondrait à un très grand nombre de fonctions

spéciales. Dans ce contexte, on préfère simuler les équations de Maxwell numériquement. Il

existe deux familles de méthodes numériques. La première consiste à simuler les équations

intégrales. La seconde consiste à simuler les équations différentielles.

2.2.1 Anomalie dans un milieu homogène : équations intégrales

La méthode des équations intégrales a été introduite en électromagnétisme dans les

années 70. Elle permet de modéliser la réponse EM d’un milieu homogène de conductivité

σb présentant une anomalie de conductivité σa = σb + Δσ de forme quelconque. Il a été

démontré que le champ électrique en tout point de l’espace peut être décrit par la somme

du champ électrique provoqué par le milieu homogène et un champ additionnel provoqué

par l’anomalie de conductivité (Zhdanov, 2009) :

E(r′) = Eb(r′) +

∫∫∫
Va

Gb(r
′|r)Δσ(r)E(r)dv, (1.2.82)

où Gb est la fonction de Green de l’équation de Helmholtz pour le milieu homogène et Va

est le volume de l’anomalie. Pour déterminer le champ électrique en tout point de l’espace,

il faut intégrer numériquement sur le volume Va et résoudre cette équation intégrale de

Fredholm du second type. Le champ magnétique est déduit en utilisant la solution de

cette équation et la relation 1.2.4. Cette méthode est relativement rapide pour modéliser

la réponse EM due à la présence d’un corps compacte. Pour un milieu présentant des

variations de conductivité plus complexes, il faut utiliser les équations différentielles.
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

2.2.2 Équations différentielles

La méthode différentielle consiste à utiliser l’équation de diffusion pour le champ

électrique ou pour le champ magnétique :(
μ∇∧ (

1

μ
∇∧) + iωμσ

)
E = −iωμj, (1.2.83)

(
σ∇∧ (

1

σ
∇∧) + iωμσ

)
H = σ∇∧

(
1

σ
j

)
. (1.2.84)

Pour modéliser le champ électrique, on peut résoudre la première équation. Ensuite,

on déduit le champ magnétique à partir de la quatrième équation de Maxwell 1.2.26.

Réciproquement, on peut résoudre 1.2.84 pour obtenir le champ magnétique et en déduire

le champ électrique avec 1.2.25.

Méthode des différences finies

On peut résoudre ces équations pour un milieu complexe en utilisant la méthode des

différences finies (Mackie et al., 1994; Smith, 1996; Wang & Hohmann, 1993; Weaver,

1994; Weaver & Brewitt-Taylor, 1978; Zhdanov, 2009). Dans ce cas là, on discrétise le

milieux en un ensemble de blocs, on remplace l’opérateur différentiel du second ordre

par un opérateur de différences finies et on définit les conditions de continuité du champ

EM entre chaque bloc. Si on considère un milieu divisé en N blocs, le champ électrique

s’obtient en résolvant le système d’équations suivant :

(D+ iωμσ)e = iωμc, (1.2.85)

où e est le vecteur à déterminer contenant les trois composantes du champ électrique

pour chaque bloc, D est une matrice 3N × 3N complexe et symétrique, μ et σ sont des

matrices diagonales contenant les permittivités et les conductivités de chaque bloc, et c

est un vecteur contenant les conditions aux limites et le terme source.

Méthode des éléments finis

Une autre approche est la méthode des éléments finis (Beltzer, 1990; Tong, 1977; Zienkie-

wicz, 1989). Cette méthode consiste à diviser le milieu en N sous-régions dans lesquelles
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2.3 Théorie du milieu homogène apparent : ABFM

le champ EM est décomposé dans une base de fonction choisie vn. Par exemple, pour le

champ électrique, on a :

E(r) =
N∑

n=1

anvn(r). (1.2.86)

En incorporant cette décomposition dans l’équation 1.2.83, on obtient la relation suivante :

N∑
n=1

an(μ∇× (
1

μ
∇×) + iωμσ)vn(r) = −iωμje. (1.2.87)

En faisant la projection de cette équation sur les fonctions de base vp et en écrivant le

résultat sous forme matricielle, on obtient la relation suivante :

(Lμ + iωσ)a = −iωjE, (1.2.88)

où a est le vecteur à déterminer contenant les coefficients du champ électrique projeté

dans la base vn, L
μ est la matrice contenant les produits scalaires (μ∇× ( 1

μ
∇×)vn,vp),

σ contient les produits scalaires (μσvn,vp) et j
E est un vecteur contenant le terme source

(μje,vp). Dès lors qu’on a le vecteur a, on reconstruit le champ électrique à partir de

la relation 1.2.86. Pour générer des données aéroportées synthétiques causées par des

milieux 2D complexes, nous avons utilisé le logiciel ArjunAIR (Raiche, 2008a) développé

par l’organisme de recherche appliquée australien CSIRO qui est basé sur la méthode des

éléments finis. Ce programme est une application console. Pour faciliter son utilisation,

nous y avons ajouté une interface Matlab (voir annexe A).

2.3 Théorie du milieu homogène apparent : ABFM

L’inversion des mesures TDEM consiste à déduire la distribution de conductivité

électrique dans le sous-sol à partir de la mesure du champ magnétique secondaire provoqué

par une bobine d’induction placée aussi dans l’air. Chaque mesure donne de l’information

sur une zone dans le sous-sol dont les limites dépendent à la fois de la position du capteur

et de la répartition des courants électriques provoqués par la source dans le sous-sol. La

fonction qui décrit la zone en question est nommée ”fonction de sensibilité” ou ”noyau

de configuration du problème”. Dans le cas général de l’imagerie, on relie les données de

mesure d à la répartition spatiale de la grandeur physique recherchée m par la relation
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2. MODÉLISATION DE LA RÉPONSE MAGNÉTIQUE TRANSITOIRE

suivante :

d =

∫∫∫
V

s(r)m(r)dV. (1.2.89)

Dans le cas du problème TDEM, la fonction de sensibilité s dépend de la conductivité

électrique du milieu, le problème est non linéaire. Pour une mesure au point R dans la

couche d’air, on a :

hz(rR, t) =

∫∫∫
V

s(r, t, σ)σ(r)dV. (1.2.90)

Pour inverser ce problème correctement, il faut utiliser une méthode d’inversion itérative

qui réactualise le noyau de sensibilité à chaque itération en fonction du résultat obtenu

dans l’inversion précédente. Il n’existe pas de formule analytique pour décrire la réponse

TDEM d’un milieu complexe. Il faut alors calculer S par modélisation numérique ce qui

rend l’inversion extrêmement couteuse en temps et en mémoire de calcul. Pour réduire le

temps de calcul, on peut linéariser le problème en utilisant l’approximation de Born. En

considérant une faible perturbation d’un modèle de départ σ0, on peut écrire le champ

magnétique comme la somme du champ magnétique initial et d’un champ magnétique de

perturbation :

hz(rR, t) = h0z(rR, t) +

∫∫∫
V

s(r, t, σ0) [σ(r)− σ0(r)] dv. (1.2.91)

On peut alors voir que la conductivité électrique du milieu peut être déduite à partir de

la théorie propre au modèle initial :

hz(rR, t) =

∫∫∫
V

s(r, t, σ0)σ(r)dv. (1.2.92)

En posant f =
σa(rR, t)

hz(rR, t)
s, on peut formuler le problème inverse en prenant la conductivité

apparente comme observable :

σa(rR, t) =

∫∫∫
V

f(r, t, σa)σ(r)dv. (1.2.93)

Le calcul de σa peut se faire par table look-up dans des abaques de réponse hz préalablement

calculés avec la relation (1.2.63) pour un grand nombre de conductivités électriques. Pour

effectuer cette inversion, il faut donc déterminer la fonction de sensibilité ou noyau de

Fréchet F pour un milieu homogène de conductivité σa.
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3

La conductivité apparente : une

observable indirecte

La forme des réponses EM est très dépendante des caractéristiques d’acquisition.

Pour améliorer la lisibilité des mesures et pour harmoniser l’information fournie par les

différentes méthodes, il est usuel de convertir les réponses EM en conductivité apparente.

La conductivité apparente à un temps donné (ou une fréquence pour les méthodes FEM)

correspond à la conductivité du milieu homogène qui aurait fourni une réponse équivalente

à ce même temps (ou cette même fréquence) pour une même position émetteur-récepteur .

Pour effectuer cette conversion dans le cas de la méthode TEM, il faut prendre en compte

les trois caractéristiques suivantes :

– La configuration utilisée (position/orientation du récepteur et de la source).

– Le type de mesures : dB/dt ou B(t) et le système d’unités utilisé.

– La forme du courant source utilisée (”waveform”).

Dans ce chapitre, nous allons décrire comment obtenir des données sous forme de conduc-

tivité apparente à partir de ces trois caractéristiques.

3.1 Conversion des données en A/m

La plupart des appareils de mesure possèdent leur propre système d’unités. En effet,

chaque constructeur adapte son format de données afin de limiter la mémoire de stockage.

Pour analyser ces données, on a le choix entre deux stratégies : soit on modélise la réponse

du système en question ; soit on convertit les données en un format standard utilisé pour
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3. LA CONDUCTIVITÉ APPARENTE : UNE OBSERVABLE INDIRECTE

la modélisation. Nous avons choisi la deuxième en utilisant le champ magnétique H(t) en

A/m provoquée par une spire source parcourue par un courant unitaire.

Voltage induit dans la bobine de réception

On considère que le récepteur est une bobine de nb spires qui mesure la force électromotrice

(fem) induite. La fem induite est proportionnelle à la variation temporelle du flux magnétique

à travers la surface de la bobine :

|Vr| = nb
∂Φb

∂t
, (1.3.1)

où nb est le nombre de spires de la boucle réceptrice et Φr est le flux magnétique qui

correspond à l’intégrale de l’induction magnétique sur la surface de la boucle :

Φr = μ0

∫
Sb

HzdS. (1.3.2)

À travers la figure 2.3.3, on peut voir qu’à une altitude donnée, l’observable Hz varie peu

sur quelques dizaines de mètres . Sachant que le diamètre d’une bobine réceptrice est de

l’ordre de 1m, on peut considérer que l’induction magnétique est constante à l’intérieur

de la boucle, la fem induite peut alors s’écrire de la façon suivante :

|Vb| = μ0nbπb
2∂Hz

∂t
, (1.3.3)

où b est le rayon de la boucle réceptrice.

Exemple pour les données VTEM

Les données VTEM réelles correspondent à la fem induite dans la boucle réceptrice nor-

malisée par l’intensité du courant source I, les nombres de spires et les surfaces des boucles

émettrices et réceptrices. Elles peuvent donc se calculer avec la formule suivante :

dV TEM =
|Vb|

Iπ2a2b2nanb

=
μ0

Inaπa2
· ∂Hz

∂t
. (1.3.4)

Comme nous l’avons introduit plus haut, pour obtenir la conductivité apparente, on com-

pare le champ mesuré avec le modèle Hz pour I = 1A et na = 1, on a alors :

∂Hd
z

∂t
=
πa2

μ0

dV TEM . (1.3.5)
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3.2 Modélisation de la réponse transitoire idéale du système

Les données VTEM pour le cas dBz/dt sont fournies en pV/A/m
4, le facteur multiplicatif

vaut :

MV TEM
dBz

= 10−12 × πa2

μ0
= 4.225× 10−4. (1.3.6)

Dans le cas du champ magnétiques Bz(t), les données sont fournies en pV.ms/A/m
2. Le

facteur multiplicatif vaut alors :

MV TEM
Bz

= 4.225× 10−7. (1.3.7)

Les données VTEM synthétiques calculées avec le logiciel ArjunAir sont, elles, fournies

en nT/s et nT pour les valeurs dBz/dt et Bz(t) respectivement. Pour les comparer aux

tables pré-calculées, il faut les convertir en Tesla, les normaliser à seulement une spire

émettrice et les diviser par μ0 pour obtenir des A.m :

Tables =
10−9

naμ0
dArjun. (1.3.8)

Le système VTEM est doté de na = 4 spires émettrices, le facteur M vaut alors :

MV TEM
ArjunAir = 1.9894× 10−4. (1.3.9)

3.2 Modélisation de la réponse transitoire idéale du

système

Dans le cas général, l’intégrale de l’équation 1.2.63 est difficile à calculer numériquement.

Ryu et al. (1970) transforment cette équation en une expression composée de trois intégrales

(deux intégrales finies et une intégrale infinie qui converge) qui peut être calculée numériquement

plus facilement et ceci sans aucune approximation :

Hz(ω, ρ, z) = anaI

⎧⎨
⎩

∞∫
0

e−λz

2
[e−λh + rTEe

−λh − 1]J1(λa)J0(λρ)λdλ

⎫⎬
⎭

+
a

π

1∫
−1

Re

(
(1− x2)1/2

(z22iazx− a2x2 + ρ2)3/2

)
dx

− 3aρ2

2π

1∫
−1

Re

(
(1− x2)1/2

(z22iazx− a2x2 + ρ2)5/2

)
dx. (1.3.10)
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3. LA CONDUCTIVITÉ APPARENTE : UNE OBSERVABLE INDIRECTE

La réponse temporelle transitoire dh/dt est alors obtenue en calculant la transformée de

Laplace inverse de l’expression précédente (où la variable de Laplace est s = iω). Cette

opération ne se fait pas simplement. Lors de son post-doctorat à l’EOST, Behaegel (2007)

a testé plusieurs algorithmes avant de finalement opter pour la méthode développée par

DeHoog et al. (1982). Il a notamment adapté un code Matlab écrit par Hollenbeck (1998).

Dans la figure 1.3.1, on montre en noir des données synthétiques VTEM calculées pour un

grand nombre de conductivités en utilisant cette méthode. Aussi, dans la figure 5.1.3, ces

mêmes réponses sont données en nT et sont comparées avec le résultat numérique fournit

par ArjunAir pour les trois conductivités σ = [0.1, 0.01, 0.001] S/m.

3.3 Modélisation de la source

L’intégrale présentée dans le paragraphe précédent est calculée pour un courant I(ω)

dont le spectre est constant, elle détermine le champ Hz provoqué par une impulsion de

Dirac i(t) = δ(t) centrée sur t = 0. En fait, cela correspond à la fonction de Green du

système. En divisant Hz par iω, nous avons vu que l’on obtient la réponse transitoire qui

correspond à l’induction magnétique provoquée par une excitation en forme de marche (cf

1.2.56). Celle-ci correspond à la réponse transitoire idéale du système. Or, dans la réalité,

la coupure de courant appliquée dans la boucle source n’est pas aussi nette que pour cette

théorie. Il faut ajouter que pour certains systèmes, on utilise volontairement une source

différente de la fonction ”marche” (voir source VTEM dans la figure 1.3.1). Dans ce cas,

il est nécessaire de prendre en compte la forme de l’onde source ou ”waveform” dans la

modélisation. Pour cela, on effectue le produit de convolution de la source avec la fonction

de Green ; dans le domaine spectral cela s’écrit :

H∗
z (ω) = I(ω)Hz(ω) = −iωI(ω) ·Hstep

z (ω). (1.3.11)

Le dernier membre à droite montre que si on travaille avec la réponse transitoire, il faut

utiliser la dérivée temporelle de la source. De même, pour la dérivée temporelle de hz, on

a :

Ḣstep
z (ω) = iωHstep

z (ω) = −Hz(ω). (1.3.12)
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3.4 Calcul de σa(t) par table look-up

En dérivant 1.3.11 et en combinant avec 1.3.12, on a la dérivée temporelle de h∗z dans le

cas d’une source quelconque :

Ḣ∗
z (ω) = iωI(ω) ·Hz(ω) = −iωI(ω) · Ḣstep

z (ω). (1.3.13)

Si on passe dans le domaine temporel, on a donc :

h∗z(t) = −di(t)
dt

∗ hstepz (t),

dh∗z(t)

dt
= −di(t)

dt
∗ dh

step
z (t)

dt
.

(1.3.14)

Ainsi, on peut voir que si on connait la réponse transitoire idéale, il faut effectuer le produit

de convolution avec la dérivée temporelle du courant source pour obtenir la réponse du

système. Cela est valable pour les deux formats B(t) et dB/dt. Dans la figure 1.3.1, on

montre la différence entre la réponse transitoire et la réponse de la ”waveform” réelle dans

le cas du système VTEM pour les deux cas B(t) et dB/dt. On peut voir que l’excitation

réelle influence les temps courts de façon considérable.

3.4 Calcul de σa(t) par table look-up

La relation entre l’induction magnétique et la conductivité du demi-espace est non-

linéaire. Il n’existe donc pas de solution explicite pour déterminer directement la conduc-

tivité apparente. Pour palier à ce problème, on procède par recherche dans une table

pré-calculée (table look-up). Pour chaque temps de mesure, on calcule la réponse pour

un grand nombre de conductivités et on détecte la solution qui est la plus proche de la

donnée observée. Pour gagner du temps, les réponses sont pré-calculées et stockées dans

des abaques. Ainsi, le calcul de la conductivité apparente ne nécessite qu’une opération

d’interpolation. Cette méthode est fonctionnelle seulement si les courbes de réponses en

fonction de la conductivité sont monotones afin qu’il y ait unicité de la solution. À tra-

vers la figure 5.1.3, on peut voir que ceci n’est pas le cas pour la réponse dHz/dt. Par

conséquent, pour imager des milieux conducteurs, on préférera utiliser Hz(t).
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3. LA CONDUCTIVITÉ APPARENTE : UNE OBSERVABLE INDIRECTE
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Figure 1.3.1: Table de réponses transitoires idéales (en noir) et convoluées à la source

réelle (en rouge) dans le cas d’un système d’acquisition de type VTEM.
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Deuxième partie

Inversion de données TEM
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Introduction

L’inversion consiste à déterminer les paramètres physiques d’un objet à partir d’infor-

mation issue de la mesure. Cela va de la simple régression linéaire, qui vise à déterminer

les deux paramètres de l’équation y = ax+ b, à la tomographie où à l’imagerie, pour les-

quelles on doit déterminer autant de paramètres que de cellules nécessaires pour construire

l’image finale. Le problème inverse se pose sous la forme d’un système d’équations dans

lequel chaque ligne correspond à un apport d’information (issue directement ou indirec-

tement de la mesure), et dont les inconnues correspondent aux paramètres physiques

que l’on cherche à déterminer. Les méthodes inverses constituent un ensemble d’outils

mathématiques spécialement conçus pour résoudre les systèmes d’équations. On distingue

trois entités qui sont les données, le modèle et la théorie :

– Les données d sont le résultat de la mesure. Dans notre cas, c’est la valeur du champ

Hz au niveau de la boucle réceptrice.

– Le modèle et ses paramètresm. C’est l’image qu’on cherche, ou plutôt, la solution du

problème. Dans notre cas, elle représente la distribution de conductivité électrique

dans le sous-sol.

– La matrice de configuration G du système construite à partir de la théorie. C’est la

relation mathématique qui relie le modèle aux données. Dans cette étude, on utilise

la théorie de l’électromagnétisme.

Le problème se pose donc de la façon suivante :

d = G(m). (2.0.15)

Si la relation entre le modèle et les mesures est linéaire, c’est-à-dire lorsque l’on peut écrire

d = Gm, et que le problème est bien déterminé, la matrice G est inversible, et la solution

peut être obtenue directement par la relation :

m = G−1d. (2.0.16)

En théorie, si l’on a plus d’équations que d’inconnues, il est possible de calculer la so-

lution exacte du système. Cependant, dans la réalité, il existe de nombreux facteurs qui

compliquent la résolution du problème. En effet, les données ne sont pas exactes, elles

possèdent une incertitude due à la précision de l’appareil de mesure. La théorie utilisée
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n’est pas exacte non plus, dans certains cas, c’est une approximation qui ne peut pas

expliquer l’intégralité de la réponse naturelle. La configuration des mesures ou la théorie

ne permet pas de déterminer l’ensemble des inconnues. Pour résumer, il faut étudier le

problème mathématique au travers des trois caractéristiques suivantes :

– Existence de la solution : à cause de l’incertitude sur les données et sur la théorie, il

n’y a pas une solution exacte mais une infinité de solutions expliquant les mesures.

– Non-unicité de la solution : la théorie ou l’expérience de mesure n’est pas assez

sélective, même dans le cas idéal concernant les incertitudes, plusieurs modèles

peuvent provoquer la même réponse.

– Instabilité mathématique : le problème est posé de telle façon qu’un petit change-

ment sur les données peut provoquer un bouleversement concernant la solution. Il

est alors nécessaire d’ajouter des contraintes pour stabiliser le problème.

En général, le critère utilisé est la minimisation de la différence entre les données mesurées

dd et les données prédites dm. Dans certains cas, cela n’est pas suffisant, on ajoute alors des

contraintes sur le résultat. On cherche alors la matrice inverse généralisée pour résoudre

notre problème :

m = G−1
g d. (2.0.17)

Cette solution inverse généralisée correspond à la solution obtenue en respectant le critère :

||dd − dm||+ λϕ(m) ≤ ε, (2.0.18)

où ϕ est le terme de régularisation du problème qui correspond à la contrainte additionnelle

appliquée sur le résultat, et λ est une pondération permettant de fixer la balance entre

l’ajustement des données et la régularisation.

Approche choisie

Pour aborder nos problèmes d’inversion, nous avons utilisé une approche déterministe

où l’information a priori est gérée de manière classique en utilisant les critères de Ti-

khonov. Menke (1989) et Aster et al. (2005) présentent une bonne introduction à ce

type d’approche. Dans l’ouvrage de Hansen (2010), on peut trouver différentes méthodes

pour paramétrer la bonne pondération de l’information a priori dans le problème in-

verse. Il existe d’autres approches déterministes où la régularisation est définie à partir
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de considérations statistiques en utilisant le théorème de Bayes. Ce type d’inversion, que

l’on définit comme ”Bayésienne”, est présenté dans Tarantola (2005). Lorsque la fonc-

tion ”coût” donnée par (2.0.18) possède beaucoup de minimas assez éloignés les uns des

autres (c’est-à-dire que des solutions très différentes peuvent expliquer les mêmes observa-

tions), on préférera les méthodes non déterministes qui explorent l’espace des solutions de

manière aléatoire. Grâce à cela, on peut faire une cartographie des différentes solutions et

avoir une meilleure idée du problème. Ces méthodes sont dites ”stochastiques” ou encore

”méthodes de Monte-Carlo”.
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1

Inversion 1D

1.1 Théorie ABFM 1D

L’inversion 1D consiste à déterminer la distribution de la conductivité en profondeur

σ(z) à partir des mesures d’un sondage TEM. Le problème se pose de la manière suivante :

hz(t) =

∫
s1D(z, t, σ)σ(z)dz. (2.1.1)

Christensen (1995) a montré que l’on peut appliquer la méthode ”Approximate Inverse

Mapping” (AIM) au problème TEM 1D. La méthode AIM a été présentée par Oldenburg

& Ellis (1991). Elle consiste à appliquer l’approximation de Born en se basant sur le noyau

de Fréchet du milieu homogène équivalent. Dans le cas du problème TEM 1D, on utilise

le milieu homogène équivalent pour chaque fenêtre de temps. Cette méthode est appelée

”Adaptative Born Forward Mapping” (ABFM) dans Christensen (1997) où le problème

est décrit de la façon suivante :

σa(t) =

∫
f1D(z, t, σa)σ(z)dz. (2.1.2)

L’observable est alors la conductivité apparente (c’est la conductivité du milieu homogène

équivalent) pour chaque fenêtre de temps. Le paramètre à déterminer par inversion est la

conductivité en fonction de la profondeur. Et la théorie f1D représente le noyau de Fréchet

de l’ABFM 1D.
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1. INVERSION 1D

1.1.1 Estimation du noyau de Fréchet f1D

Durant un sondage TEM, on excite le sous-sol avec un champ électrique E provoqué

par la boucle source. Dans chaque point de l’espace r(x, y, z) et pour chaque temps t, la

densité de courant induit dépend de la conductivité électrique et du champ E excitateur :

j(x, y, z, t) = σ(x, y, z) · e(x, y, z, t; σa). (2.1.3)

Le champ magnétique secondaire mesuré au récepteur est induit par ces courants électriques.

On considère le cas où la mesure est effectuée au niveau de la source (central loop). D’après

la loi de Biot et Savart, chaque élément de courant se comporte comme une source secon-

daire induisant une partie du champ magnétique (Christensen, 1995) :

dh(σa, t) =
j(x, y, z, t; σa)

4π

√
x2 + y2

(x2 + y2 + z2)3/2
dxdydz. (2.1.4)

Dans le cas 1D, on suppose que le milieu est tabulaire : la conductivité ne varie qu’en

fonction de la profondeur. En incorporant la relation 2.1.3 et en intégrant 2.1.4 sur tout

l’espace, on obtient pour le champ h :

h(σa, t) =
1

4π

∫
z

σ(z)

∫∫
xy

e(x, y, z, t; σa)

√
x2 + y2

(x2 + y2 + z2)3/2
dxdydz. (2.1.5)

Par identification avec la relation 2.1.2, on peut voir que le noyau de Fréchet est donné

par :

s1D(z, t, σa) =
1

4π

∫∫
xy

e(x, y, z, t; σa)

√
x2 + y2

(x2 + y2 + z2)3/2
dxdy. (2.1.6)

Pour obtenir le noyau de Fréchet ABFM -celui avec lequel on utilise la conductivité

apparente comme vecteur de données -il faut multiplier la relation précédente par le

rapport
∂σa
∂h

, on obtient alors :

f1D(z, t, σa) =
∂σa
∂h

1

4π

∫∫
xy

e(x, y, z, t; σa)

√
x2 + y2

(x2 + y2 + z2)3/2
dxdy. (2.1.7)

Les champs électriques dans un milieu homogène e(x, y, z, t; σa) provoqués par un dipôle

magnétique source et par une boucle de courant source sont donnés respectivement par les

relations 1.2.77 et 1.2.78 dans le domaine de Fourier. On peut voir que ces deux relations
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1.1 Théorie ABFM 1D

ne diffèrent que par le terme J1(λa)
λ

qui ne dépend pas de la profondeur. Une fois intégré,

ce terme a peu d’influence sur le noyau de Fréchet 1D. On peut donc considérer que le

modèle du dipôle magnétique source est suffisant pour estimer le champ électrique dans

le cadre de l’inversion 1D. Si on développe (1.2.77) en utilisant la formule du coefficient

de transmission (1.2.72) et en prenant h = 0, on obtient la relation :

e(ρ, z, t) = −μ0m

∫ +∞

−∞

[
iω

∫ ∞

0

e−u1z

λ+ u1
λ2J1(λρ)dλ

]
eiωtdω. (2.1.8)

En prenant le champ électrique transitoire (relation 2.1.8 divisée par iω), Christensen

(1995) a calculé analytiquement f1D. Le résultat est donné par la relation suivante :

f1D(z, t, σa) =
m

4π

1

16στ 4

{
2u√
π
(2u2 + 1)e−u2 − (4u4 + 4u2 − 1)erfc(u)

}
, (2.1.9)

où τ =
√

t
μσ

et u = z/2τ . Cette relation peut être approximée par le noyau suivant

(Christensen, 2002) :

f(z, t, σa(t)) =

{
2
d
(1− z

d
) si z ≤ d

0 si z > d
avec d =

√
ct

μ0σa(t)
, (2.1.10)

où c est un facteur ”ad hoc” déterminé de façon empirique et égal à 2,8. Notons comme

propriété que l’intégrale de la fonction f sur z vaut 1. En effet, si on prend le cas d’un

milieu homogène, d’après (2.1.2), on a :

σ(z) = cte = σa ⇒
∫ ∞

0

f(z, t, σa(t))dz = 1. (2.1.11)

Le noyau de Fréchet décrit la zone éclairée par le sondage en fonction du temps. Dans

la figure 2.1.1a, on peut voir que plus le temps augmente plus la zone éclairée s’agrandit

vers les profondeurs.

1.1.2 Problème inverse 1D

On considère un sondage composé de Nd mesures. Chaque mesure en temps fournit

une équation similaire à 2.1.2. Pour poser le problème inverse, il faut discrétiser le modèle

de sous-sol. Pour un milieu tabulaire constitué de Nm couches, l’inversion 1D consiste à

résoudre le système de Nd équations à Nm inconnues décrit par l’expression suivante :

σa,i =
∑
j

Fi,jσj i = 1, Nd j = 1, Nm, (2.1.12)
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1. INVERSION 1D

Figure 2.1.1: (a) Fonction de sensibilité (ou noyau de Fréchet) ABFM en fonction de la

profondeur à différents temps pour un milieu de conductivité σ = 0.1S/m. (b) Sensibilité

intégrée correspondante. Tiré de l’article Christensen (2002).

où Fij =
∫ zj+1

zj
f(z, ti, σa(ti))dz = F (zj+1, ti, σa(ti))−F (zj , ti, σa(ti)) et F est une primitive

de la fonction de sensibilité f :

F (z, t, σa(t)) =

{
z
d
(2− z

d
) si z ≤ d

1 si z > d.
(2.1.13)

Lorsque l’on s’attaque à la résolution de ce système d’équations pour de véritables données,

on se retrouve face à trois réalités :

– Les données TEM ont une incertitude liée au capteur qui a été utilisé pour effectuer

les mesures.

– Le modèle tabulaire utilisé est très simpliste, il ne discrétise l’espace qu’en un nombre

fini de couches seulement.

– La théorie utilisée est approximative et ne permet pas de décrire certains phénomènes,

comme la diffraction des ondes par exemple, ou les phénomènes de polarisation liés
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1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

à une forte permittivité électrique.

Pour ces raisons, on se restreint à chercher la solution qui minimise l’écart entre les données

observées et les données prédites. De surcrôıt, il existe bien souvent plusieurs minima. Cet

effet augmente notamment quand on passe en 2D ou 3D car les modèles ont plus de degrés

de liberté. Il est donc nécessaire de restreindre certaines de ces libertés ou ”régulariser”,

en appliquant des contraintes sur la solution. Ainsi, le véritable problème 1D consiste à

minimiser la relation suivante :

Φ1D =

Nd∑
i=1

ei(σa − F1Dσ)
2 + λϕ(σ), (2.1.14)

où ei est la pondération appliquée aux données et ϕ est la contrainte appliquée sur le

résultat. Dans les deux prochaines sections, nous présentons deux approches algorith-

miques différentes pour minimiser φ1D. La première utilise un algorithme de recherche

de minimum de type ”méthode de Newton”. Cette méthode a été implémenté par Mi-

ckael Behaegel lors de son post-doctorat à l’EOST. Notre premier travail a consisté en

l’amélioration de son code nommé InvTEM.

La deuxième méthode utilise l’algèbre linéaire pour résoudre l’équation 2.1.14. Elle consiste

à calculer l’inverse généralisé. Elle a été implémentée durant la première année de cette

thèse et a fait l’objet de l’article publié dans la revue Geophysical Prospecting (Guillemo-

teau et al., 2011).

1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

1.2.1 Première version du code InvTEM

Comme nous l’avons exposé dans le paragraphe précédent, la résolution du problème

inverse repose sur la minimisation de la relation (2.1.14). Le code FORTRAN 90 ”Inv-

TEM” développé à l’EOST par Mickael Behaegel effectue cette opération. Il utilise un

algorithme développé par Hanson (1986) qui est nommé DQED. Cette fonction est dédiée

aux problèmes non-linéaires. Il est possible de contraindre les bornes de l’espace des

modèles. Les informations nécessaires au fonctionnement de ce code sont un modèle ini-

tial, et les contraintes sur les coordonnées de l’espace des modèles. Le processus d’inversion

s’effectue par itération en perturbant le modèle initial afin que celui-ci génère des données
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1. INVERSION 1D

dm qui convergent vers les valeurs mesurées dd. Pour cela, le programme doit recalculer la

réponse via une modélisation directe mais aussi les dérivées partielles propres à chaque pa-

ramètre de modèle (matrice Jacobienne). Pour limiter le temps de calcul, InvTEM utilise

une méthode table look-up qui consiste à chercher la solution dans une banque de réponses

et de jacobiens préalablement calculés et stockés dans une table. Les réponses Hm
z sont

calculées à partir des paramètres d’acquisition pour un grand nombre de conductivités

apparentes. La relation pour calculer Hm
z est donnée par :

Hm
z (ω, ρ, z) =

Ia

2

∫ ∞

0

e−u0h

u0
(e−u0z + rTEe

u0z)λ2J1(λa)J0(λρ)dλ, (2.1.15)

Où u0 est un nombre d’onde à valeur complexe associé à la propagation de l’onde dans

le vide et rTE qui est caractéristique de la conductivité du milieu. I, a et ρ sont des

paramètres de configuration du dispositif de mesure (figure 2.1.2). Il en va de même pour

la valeur des jacobiens qui est donnée par :

∂

∂σj
Hi =

∂

∂σa
Hdemi−espace(ti, σa(ti))× ∂σa(ti)

∂σj
. (2.1.16)

Le premier terme ∂
∂σa

Hdemi−espace(ti, σa(ti)) est calculé numériquement en différenciant

l’abaque des réponses du demi-espace (1.2.59) par rapport à la conductivité du milieu. Le

second terme est la dérivée de la conductivité apparente par rapport à la conductivité de

la couche j. En utilisant la relation 2.1.12, on comprend que cette dérivée correspond au

noyau de Fréchet de notre problème inverse :

∂σa(ti)

∂σj
= Fij . (2.1.17)

Régularisation

Le nombre de couches et l’épaisseur de chacune d’elles sont fixés. Les paramètres de l’in-

version sont les conductivités des différentes couches. Lorsque l’on inverse des données le

long d’un profil, on cherche à ce qu’il y ait une certaine ”continuité” de la conductivité

le long de la même couche et plus particulièrement dans les terrains sédimentaires. Ceci

permet de régulariser l’ensemble des inversions 1D réalisées le long d’un profil. Pour assu-

rer cette régularisation, nous avons choisi d’utiliser, pour l’inversion de chaque sondage,
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1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

Figure 2.1.2: Configuration TDEM générale. La boucle émettrice de rayon a et composée

de na tours de spires est située à l’altitude z et à une distance ρ de la boucle réceptrice de

rayon b composée de nb tours de spires située à l’altitude h (Behaegel, 2007).

une solution de départ égale au modèle de conductivité obtenu avec le sondage précédent.

De même, on peut fixer les valeurs des limites supérieures et inférieures à ne pas dépasser

(e.g. +/- 25% des valeurs obtenues lors de l’inversion précédente). La fonction coût est

composée de deux termes : un terme qui correspond à la minimisation des données à pro-

prement parler, et un second terme correspondant à la solution trouvée précédemment. Un

dernier moyen de ”régulariser” le profil consiste à pondérer les deux termes différemment

(par exemple 0,7 pour le premier et 0,3 pour le second), ce qui permet de donner plus ou

moins d’influence au résultat de l’inversion du sondage précédent. La fonction coût est

donnée par :

Φ =
ψ1

Nd

Nd∑
i=1

| log(σd
a)− log(σm

a )|+ ψ2

Nm

Nm∑
j=1

| log(σ0,j)− log(σj)|), (2.1.18)

σd
a est la conductivité apparente mesurée, σm

a = F (σ) est la conductivité apparente

modélisée, σ est la conductivité réelle recherchée et σ0,j est un modèle de référence. ψ1 et

ψ2 sont les poids de l’ajustement des données et de la régularisation respectivement. Afin

d’obtenir l’erreur moyenne sur chaque temps de mesure, nous avons divisé ces poids par

le nombre de données Nd. Enfin nous avons choisi une norme L1 pour obtenir de manière

simple des solutions robustes et des valeurs positives de conductivité électrique.
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1. INVERSION 1D

Sensibilité

Il est possible d’évaluer la sensibilité des résultats obtenus. Ainsi, pour chaque inversion

1D, nous faisons varier la conductivité d’un bloc jusqu’à ce que celle-ci implique une varia-

tion de plus de 1% de la valeur de la fonction objective. La sensibilité du bloc correspond

alors au pourcentage de variation de la conductivité.

Topographie

Pour tenir compte de la topographie, la première version d’InvTEM procède comme la

plupart des programmes d’inversion à un ”décalage” vertical des données en fonction de

la topographie.

1.2.2 Modifications effectuées sur InvTEM

Interpolation des ”tables look up”

Les tables utilisées par InvTEM sont calculées pour 71 échantillons de conductivité

allant de 10−5 à 102S/m. La fonction d’interpolation utilisée est basée sur la méthode

des splines cubiques. Les fichiers résultants ont une taille d’environ 40Ko. À cela, on peut

trouver deux points négatifs :

– Les tables ne contiennent que 71 échantillons pour décrire un espace comprenant 7

ordres de grandeurs.

– La méthode d’interpolation ”splines cubiques” est très coûteuse en temps.

Dans un premier temps, nous avons testé pour différentes méthodes d’interpolation, leur

temps de calcul et leur influence sur les résultats. Afin de comparer les résultats avec ceux

qui sont présentés dans le rapport de 2007, l’inversion a été testée sur la ligne L1500 du

jeu de données d’Elliston. Les résultats sont montrés dans la figure 2.1.3. La méthode

développée par Burkartd ne semble pas adaptée à notre problème, elle est plus longue et

ne converge pas vers la solution attendue (cf les résultats de Mickael Behaegel présentés

dans la figure (2.1.5)). Par contre, les deux autres méthodes ont des temps de calcul

similaires. En réalité, bien qu’elle soit très bien optimisée, la fonction dsplez de la librairie

IMSL est plus lente qu’une interpolation linéaire basique. On peut penser que les tables ne

sont pas assez échantillonnées pour utiliser une interpolation linéaire. Nous avons effectué
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1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

Figure 2.1.3: Comparaison des résultats et du temps de calcul pour trois types d’interpola-

tion : (haut) Spline cubique dsplez de la librairie IMSL, (milieu) Spline cubique splineBval

disponible en open source, (bas) Interpolation linéaire.

d’autres tests comparant les deux méthodes pour différents taux d’échantillonnage du

modèle direct. À partir de 701 échantillons, les résultats utilisant l’interpolation linéaire

sont similaires à ceux utilisant la méthode spline. On peut alors penser que le modèle est

suffisamment échantillonné pour utiliser une méthode d’interpolation linéaire qui est plus

rapide.

En conclusion, nous pouvons dire que les deux facteurs déterminant la qualité du

modèle direct sont le taux d’échantillonnage et la méthode utilisée pour l’interpola-

tion. Plus la qualité du modèle est bonne, plus l’inversion converge rapidement. Un bon

échantillonnage permet l’utilisation d’un algorithme d’interpolation moins sophistiqué,

donc plus rapide. Si on utilise 701 échantillons avec une interpolation linéaire, on obtient

un bon compromis entre le temps de calcul et la qualité du résultat.
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1. INVERSION 1D

Caractéristiques du maillage

L’image finale obtenue par inversion est formée de blocs dans lesquels la conductivité a

été calculée. En d’autres termes, chaque bloc correspond à une inconnue (sa conductivité)

qu’il faut déterminer en résolvant le système d’équations relatif au problème. L’agence-

ment de ces blocs est un facteur déterminant qui régit la façon dont les équations sont

posées. Par exemple, on sait que le problème est de moins en moins déterminé au fur et à

mesure que le nombre de blocs augmente. Cette propriété influe sur le comportement de

l’inversion.

Dans la première version de InvTEM, le nombre de couches est fixé et peut prendre comme

Maillage homogène Maillage  non homogène

z=0m

z1

d d

z1

z=0m

Figure 2.1.4: Schéma descriptif des différents agencements de couches pour l’inversion.

valeur maximale 20. Les interfaces sont également fixées de façon à ce que l’épaisseur des

blocs augmente avec la profondeur. Ce dernier point est en accord avec le fait que la

résolution de la méthode diminue avec la profondeur. Cependant, l’extension verticale

de la zone analysée dépend de la conductivité du milieu. En effet, les profondeurs d’in-

vestigation peuvent varier d’un sondage à l’autre. On peut alors s’attendre à ce que la

conductivité obtenue pour certains blocs, notamment les plus profonds, soit erronée car

pas contraints par l’inversion (Normalement, la conductivité des blocs non illuminés reste

égale à la valeur de départ donnée par le modèle initial). Pour palier à ce problème, la

version initiale d’InvTEM propose d’effectuer une analyse de sensibilité ”après coup” afin

de localiser et supprimer les blocs défaillants. Un exemple d’application est montré dans

54



1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

la figure 2.1.5.

Cependant, le calcul de la sensibilité est une opération assez coûteuse en temps. De plus, la

présence de blocs ”non contraints” ralentit la convergence de l’inversion. Nous avons alors

ajouté à InvTEM une option qui permet de définir les blocs de façon à supprimer les zones

non sondées avant même d’effectuer l’inversion. Pour cela, on calcule la pseudo-profondeur

maximale d’investigation et on discrétise ensuite l’espace en Nc couches. On peut choisir

une épaisseur des couches constante, on appellera cette configuration ”maillage adap-

tatif homogène”. On peut également faire augmenter l’épaisseur avec la profondeur, de

telle sorte que la deuxième couches soit deux fois plus épaisse, la troisième trois fois plus

épaisse, et ainsi de suite. Cette configuration a été suggérée par Siemon et al. (2009a) ;

dans la suite de ce rapport nous l’appellerons ”maillage adaptatif non homogène”. Pour

déterminer la profondeur des interfaces dans ce dernier type de maillage, on résout le

système d’équations suivant :⎡
⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎣

−1 1
−1 1

. .
−1 1

. .
−1 1

1

⎤
⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎦

⎡
⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎣

z1
z2
.
zi
.

zNc−1

zNc

⎤
⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎦
=

⎡
⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎣

z1
2z1
.
iz1
.

(Nc− 1)z1
d

⎤
⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎦
, (2.1.19)

où d est la pseudo-profondeur maximale d’investigation. Cette valeur est donnée par la

relation 2.1.10. Pour inverser les données, on peut ainsi choisir différents types d’agence-

ment des blocs. Les paramètres sont le nombre de couches Nc, la profondeur maximale

d et le type de maillage (homogène ou non). Les résultats d’une inversion à 20 couches

avec un maillage homogène adaptatif sont présentés dans la figure 2.1.6. Par comparaison

avec la figure 2.1.5, on observe que le résultat global semble cohérent. On observe aussi

que la zone supprimée lors de l’inversion avec analyse de la profondeur d’investigation

correspond bien à la zone définie par analyse de sensibilité. En utilisant cette nouvelle

méthode, le temps de traitement a été réduit de façon significative.

Gestion de l’information a priori

Dans le code InvTEM, l’information a priori est présente dans le modèle initial,
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1. INVERSION 1D

Figure 2.1.5: a)Inversion de la ligne L1500 du jeu de données d’Elliston obtenue avec

invTEM où 1 point sur 10 a été inversé avec un modèle à 20 couches. Les résultats sont

affichés en log(ρ). b)Sensibilité des résultats (en %). Tiré de Behaegel (2007).

1D inversion with adaptative layout log σ

Figure 2.1.6: Inversion de la ligne L1500 du jeu de données d’Elliston obtenue avec inv-

TEM où 1 point sur 20 a été inversé avec un modèle à 20 couches. Les résultats sont affichés

en log(σ).

dans le deuxième terme de la fonction coût (2.1.18) et dans les bornes de l’espace des

modèles. Dans la version de 2007, on pouvait choisir comme modèle initial une conduc-

tivité constante. Nous avons ajouté la possibilité d’utiliser un modèle qui varie avec la

profondeur. Cette modification nous permet, entre autres, d’incorporer l’information is-

sue du sondage précédent directement dans le modèle initial, ou d’utiliser un modèle de

conductivité apparente en fonction de la profondeur comme suggéré par Siemon et al.

(2009a).

56



1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

1.2.3 Influence des paramètres d’inversion

Dans la section précédente, nous avons pu voir que l’inversion de données TDEM avec

le programme InvTEM nécessite plusieurs réglages. En effet, on peut distinguer :

– Le type de maillage, l’agencement des profondeurs de couches.

– Le nombre de couches.

– Le modèle a priori.

– Les bornes de l’espace des modèles.

Dans cette partie, on se propose d’étudier l’influence de chacun de ces paramètres sur

la qualité du résultat de l’inversion. Pour cela, nous avons choisi d’effectuer les tests

sur des données synthétiques générées avec la méthode ABFM. L’utilisation de données

artificielles nous permet de comparer notre image avec le modèle de départ (celui qui a

généré les données). Le modèle utilisé est constitué d’une couche de conductivité σc =

0.01S/m placée dans un encaissant plus résistant (σe = 0.001). Le champ dHz/dt a été

calculé pour une acquisition de type VTEM avec une boucle émettrice de 13m de rayon

placée à une altitude de 36m. Les paramètres d’acquisition et de traitement sont détaillées

en annexe B. Le modèle de conductivité en fonction de la profondeur ainsi que les données

calculées par ABFM sont donnés dans la figure 2.1.7. Pour une analyse plus quantitative,

Figure 2.1.7: Modèle de conductivité du sous-sol et données synthétiques associées.
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1. INVERSION 1D

nous calculons la moyenne de l’erreur à chaque temps pour chaque sondage :

Φ =
1

Nd

Nd∑
i=1

| logσm
a,i − log σd

a,i|
| log σd

a,i|
. (2.1.20)

Effet du type de maillage

Le type de maillage peut jouer un rôle dans la qualité de l’inversion. Nous avons testé

les quatre possibilités décrites dans le paragraphe précédent sur les données synthétiques.

L’inversion a été effectuée avec 20 couches en prenant le résultat précédent σs−1 comme

modèle de départ. Les bornes sur l’espace des modèles correspondent à une modification

maximale de 50%.

Le premier graphique de la figure 2.1.8 est l’image résultante de l’inversion avec des

couches d’épaisseur constantes et une profondeur maximum fixée à 900m. Si on compare

cette image avec le modèle de conductivité présenté dans le dernier graphique, on peut

voir que la profondeur et l’épaisseur de la couche conductrice sont bien déterminées. Par

contre, la conductivité électrique est légèrement surestimée dans l’encaissant au-dessus de

la couche et dans la couche même. On note également une bande conductrice qui ne devrait

pas être présente après x = 7000m. Cet artefact est dû à l’influence de l’information a

priori qui est basée sur le sondage précédent. Dans le deuxième graphique, on montre

l’image constituée de blocs homogènes avec une profondeur maximum variable qui dépend

de la conductivité apparente. On peut voir que la conductivité électrique est mieux estimée

que dans le premier cas. Cependant, la première interface est moins nette. On distingue

un deuxième artefact dans les blocs profonds à partir de x = 3000m.

Les troisième et quatrième graphiques montrent les résultats en prenant des blocs de

tailles augmentant avec la profondeur suivant la loi (2.1.19). Dans le cas où la profondeur

maximale est constante, la conductivité et la géométrie des structures sont relativement

bien déterminées. On peut tout de même noter que la conductivité est surestimée dans

la zone au-dessus de la couche conductrice. Dans le cas du maillage adaptatif, la conduc-

tivité de cette zone est mieux déterminée. On pourrait même distinguer des variations

horizontales plus fines au niveau des interfaces. Par contre, la profondeur globale de la

couche semble sous-estimée.
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1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

Figure 2.1.8: Influence du type de maillage sur la qualité du résultat.
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Il est difficile, après cette analyse qualitative, de conclure sur un type de maillage

meilleur qu’un autre. Si on regarde de façon plus quantitative, c’est-à-dire en étudiant

l’erreur (graphique du bas), on peut voir que c’est le maillage homogène adaptatif qui

ajuste le mieux les données. C’est donc cet agencement qui sera utilisé pour la suite.

Influence du nombre de couches

Le nombre de couches correspond au nombre de paramètres à inverser pour chaque

sondage. Ainsi, on doit savoir que plus le nombre de couches est grand, moins le problème

est déterminé et plus lente sera la convergence de l’inversion. Dans une logique de produc-

tion, il est donc important de trouver le nombre de couches optimal en termes de qualité

et de temps de calcul. Dans la figure 2.1.9, on montre les résultats d’inversion pour un

nombre de couches croissant : Nc = 5, 10, 20 et 50.

Les inversions à 5 et 10 couches ne semblent pas être appropriées à ce cas d’étude.

En effet, même si l’erreur est faible, on a du mal à reproduire la géométrie réelle du

milieu. Les inversions à 20 et 50 couches rendent mieux compte des structures, même si la

conductivité de la couche conductrice est surestimée. Si on regarde globalement les images

et l’erreur associée dans le graphique du bas, on s’aperçoit que plus le nombre de couches

est grand, meilleur est le résultat. Cependant, l’inversion à 50 couches reste deux à trois

fois plus coûteuse en temps que l’inversion à 20 couches.

Pour le cas étudié, c’est l’inversion à 20 couches qui est la plus rentable, car elle fournit

rapidement une image avec une résolution verticale raisonnable.

Choix du modèle a priori

Le modèle de départ de l’algorithme de minimisation est déterminant. Les effets de ce

dernier sont d’autant plus importants que le nombre de couches augmente. En effet, plus

le nombre de paramètres à déterminer augmente, plus le nombre de possibilités est grand,

et par conséquent, les problèmes de non-unicité de la solution apparaissent. L’algorithme

permet donc la convergence vers la solution qui remplit le critère de minimisation et qui est

la plus proche du modèle initial. On entend par ”proche” le fait que la norme du vecteur

joignant le modèle initial et le modèle imagé ne doit pas être trop grande. Pour définir un
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1.2 Inversion non linéaire avec l’algorithme DQED

Figure 2.1.9: Influence du nombre de couches dans l’inversion pour une agencement des

couches adaptatif homogène
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bon modèle de départ, on possède plusieurs types d’information a priori. On peut utiliser

une valeur constante si on connâıt la conductivité moyenne de la région. En général, on

choisit une valeur assez basse (σ = 10−3 ou 10−4S/m), d’une part car l’encaissant est

souvent plus résistant que la cible, et d’autre part car l’inversion converge mieux pour

les conductivités croissantes (Christensen, 2002). On peut également utiliser l’information

issue des données en convertissant la courbe de σa versus temps en σ∗ versus profondeur

à l’aide de la relation (2.1.10). Une autre méthode est d’utiliser le résultat du sondage

précédent. Cette technique est acceptable si la variabilité des données d’un sondage à

l’autre est faible. Compte tenu de l’empreinte latérale de la méthode TDEM, qui est de

l’ordre de 50-100m (Reid et al., 2001), cette approximation est bonne pour les acquisitions

AEM car elles sont sur-échantillonnées (un sondage tous les 3-5m), ou si le sous-sol étudié

ne présente pas trop de variabilité latérale.

Nous avons testé ces trois méthodes sur le jeu de données synthétiques en prenant

un maillage homogène adaptatif. Les images présentées dans la figure (2.1.10) montrent

que c’est lorsque l’on utilise le résultat du sondage précédent que la couche conductrice

est la mieux reproduite. Cette observation est corroborée dans l’analyse de l’erreur. Par

contre, pour les mêmes raisons que dans le paragraphe précédent, l’artefact provoqué par

la couche subsiste dans la partie où le milieu est homogène. Cette observation se retrouve

également dans l’analyse d’erreur. Comme attendu, cet artefact disparâıt si on utilise un

modèle initial fixe, ou bien la courbe de conductivité apparente. La première méthode

consiste à effectuer l’inversion dans le sens inverse 2.1.11. La deuxième est l’utilisation

du modèle de conductivité apparente comme modèle a priori. L’utilisation d’un modèle

constant fonctionne également, on le voit dans le premier graphique, mais à condition

de connâıtre la conductivité réelle de l’encaissant. En effet, si on utilise une conductivité

différente, l’algorithme ne converge pas vers la bonne valeur (voir deuxième graphe).

Si on règle le problème de l’artefact ”post-structure”, c’est le modèle du sondage

précédent qui semble être le plus efficace. Nous avons noté que le choix du modèle initial

pour le premier sondage pouvait avoir des conséquences non négligeables. Cette opération

constitue une sorte de ”graine” du processus d’inversion. Elle peut trouver une solution

avantageuse lorsque l’on possède des données de forage utilisées pour le modèle initial.
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(conductivité apparente)

(sondage précédent)

Figure 2.1.10: Influence du modèle initial fourni à l’algorithme d’inversion pour un

maillage adaptatif homogène de 20 couches.
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Choix des bornes sur l’espace des modèles

On sait que les conductivités électriques trouvées dans le sous-sol varient de 10−5S/m à

102S/m. Il n’est donc pas utile d’explorer un domaine de l’espace des modèles plus large.

La définition des bornes de l’espace des modèles limite, ou plutôt, oriente l’algorithme

de façon à ce qu’il ne converge pas vers des solutions irréalistes. De plus, on sait que la

variabilité spatiale des données est faible. Dans certains cas où le pas d’échantillonnage

dx est largement plus petit que l’empreinte de la méthode, il est absurde de prévoir

un changement de conductivité supérieur à 50%. On peut alors utiliser ces bornes pour

contraindre l’inversion en partant du résultat précédent. Pour la première version de

InvTEM, cette limite était modifiable, nous avons suggéré une valeur de 25%. Nous avons

Figure 2.1.11: Inversion des données synthétiques dans le sens opposé avec un modèle a

priori de 0.001S/m. L’artefact post-structure a disparu

testé les bornes de l’espace des modèles. Les résultats sont présentés dans la figure (2.1.12).

En regardant les images, on ne peut pas noter de différence majeure, à part au début du

profil. Dans l’analyse d’erreur, on remarque que les bornes aident l’algorithme à converger

rapidement (en terme de nombre de sondages) vers une erreur faible. Ce comportement

64
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semble changer lorsque l’espace devient trop étroit, c’est le cas du dernier test pour des

bornes fixées à 20%.
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Figure 2.1.12: Influence des bornes de l’espace des modèles fournies à l’algorithme d’in-

version pour un maillage adaptatif homogène de 20 couches et un milieu initial égale au

résultat du sondage précédent.
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Effet du sens de marche de l’inversion

Dans les résultats précédents, nous avons mis en évidence un artefact ”post-structure”.

Dans le cas de notre modèle de biseau conducteur, c’est la couche conductrice qui perturbe

l’inversion dans la zone homogène de par sa présence dans le modèle initial. Pour détecter

et résoudre ce problème, nous avons testé l’inversion en parcourant le profil dans le sens

opposé (de droite à gauche plutôt que de gauche à droite dans la figure 2.1.11). L’image

obtenue en prenant comme modèle a priori σ1 = 0.01S/m est donnée dans la figure 2.1.11.

On peut voir que cette opération a supprimé l’artefact post-structure. L’erreur obtenue

dans le milieu homogène a été réduite de façon significative. Pour un jeu de données

réelles, on devrait systématiquement inverser dans les deux sens et choisir le résultat qui

possède l’erreur la plus faible. Ainsi, l’artefact post-structure devrait disparâıtre.

1.2.4 Conclusion

Il n’a pas été mis en évidence un type de maillage franchement meilleur que les autres.

Pour caractériser convenablement les structures, nous nous sommes aperçus qu’il est

nécessaire que les interfaces de blocs correspondent avec les interfaces réelles. Il existe déjà

des méthodes 1D électriques (Auken et al,2005), où la profondeur des blocs est inversée

conjointement avec la conductivité. Cette méthode a déjà été appliquée au TDEM dans

le cadre d’une inversion conjointe avec des sondages électriques verticaux (CVES) (Chris-

tiansen et al, 2007). Cependant, il faut avoir une bonne connaissance du milieu étudié,

et notamment le nombre de couches qui est un paramètre nécessaire à cette méthode. Le

développement d’un maillage qui s’adapte à la structure du modèle de façon autonome

devrait apporter une réelle amélioration dans la qualité du résultat. Ceci était l’objectif

du premier volet de la collaboration de recherche CNRS-AREVA et de cette thèse, nous

avons maintenant tous les outils pour concevoir le processus multi-échelle appliqué au

TDEM.

L’autre facteur déterminant dans l’inversion est l’information a priori, notamment la

définition du modèle initial. Le choix d’utiliser la conductivité apparente a été suggéré

par Siemon et al. (2009a) dans le cadre d’une prospection en EM fréquentiel. Le test

effectué sur nos données synthétiques montre que ce choix est approprié pour imager les
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1. INVERSION 1D

zones homogènes, mais qu’il s’avère moins efficace pour imager la couche conductrice de

notre modèle artificiel. À l’inverse, le choix d’utiliser le résultat du sondage précédent

semble plus efficace pour imager la couche, mais s’avère moins bon dans le cas d’une

zone homogène. Grâce à ces tests, nous prenons bien conscience que la fonction objective

présente plusieurs minima et que la solution obtenue dépend du point de départ dans

l’espace des modèles, c’est-à-dire le modèle a priori.

L’algorithme DQED est assez lent. De plus, il nécessite beaucoup de paramétrages

car il a été conçu pour résoudre des problèmes non linéaires. En ce qui nous concerne, le

problème inverse TEM 1D a été linéarisé. Dans l’optique de diminuer le temps de calcul et

d’alléger le paramétrage de l’inversion, nous avons développé nos propres codes d’inversion

en utilisant les solutions fournies par l’algèbre linéaire. Ceci est l’objet de la prochaine

section.

1.3 Développement d’algorithmes d’inversion rapide

Pour obtenir une solution du système d’équations 2.1.12, on peut utiliser les inverses

généralisées fournies par l’algèbre linéaire. L’algèbre linéaire est défini dans un espace

mathématique au sein duquel la distance entre deux points est définie par une norme

L
2. Par conséquent, elle ne peut fournir qu’une solution de norme L

2 (moindres carrés).

Son principale avantage est que cette méthode est plus intuitive et surtout plus rapide

qu’un algorithme de minimisation. Ainsi, notre problème directe peut s’écrire sous forme

matricielle de la façon suivante :

σa = Fσ. (2.1.21)

Pour déterminer le vecteur solution σ, il faut alors calculer l’inverse de la matrice de

configuration F. Comme dans la plupart des cas, cette matrice n’est pas carrée, il faut

utiliser une décomposition de type SVD ou QR. Ceci est l’objet de la sous-section qui

suit. Une autre méthode consiste à trouver le minimum entre les deux termes de cette

dernière équation (2.1.21) en faisant la dérivée de leur différence par rapport au modèle,

et en l’égalant à zéro :
∂

∂σ

[
(σa − Fσ)2

]
= 0. (2.1.22)

Ceci est l’objet de la deuxième sous-section.
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1.3 Développement d’algorithmes d’inversion rapide

1.3.1 Inverse généralisée SVD avec maillage adaptatif

Dans cette partie, on se propose d’étudier les caractéristiques du problème au sens

des méthodes inverses. Nous disposons de Nt mesures pour déterminer la conductivité

électrique de Nl couches. Comme nous l’avons vu précédemment, la théorie ABFM permet

de linéariser la relation entre les mesures et le modèle de conductivité en profondeur. Le

système d’équations à résoudre peut ainsi s’écrire en fonction du vecteur ”données” σa,i de

dimension Nt, du vecteur ”modèle” σj de dimension Nl et de la matrice de configuration

F de dimension Nt ×Nl.

⎛
⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

σa(t1)
.
.

σa(ti)
.
.

σa(tNt
)

⎞
⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

=

⎛
⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

F11 . F1Nl

. . .

. . .

. Fij .

. . .

. . .
FNt1 . FNtNl

⎞
⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

·

⎛
⎜⎜⎜⎜⎝

σ1
.
σj
.
σNl

⎞
⎟⎟⎟⎟⎠ . (2.1.23)

Dans la suite de cet exposé, cette relation sera exprimée de manière plus concise telle

que :

σa = F · σ. (2.1.24)

Décomposition de Lanczos

Si la matrice F était carrée et non singulière, la solution serait donnée simplement

par :

σ = F−1 · σa avec F−1 =
1

det(F)
· com(F)T, (2.1.25)

où com désigne la comatrice. Dans notre cas, on ne peut pas appliquer cette méthode

car la matrice du problème n’est pas carrée. On utilise alors la décomposition en valeurs

singulières (SVD) pour calculer l’inverse généralisée, ou ”pseudo-inverse”, de la matrice

F. D’après Lanczos (1961), la matrice rectangulaire F de dimension Nt ×Nl peut s’écrire

comme le produit de trois matrices :

F = UΛV T , (2.1.26)
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1. INVERSION 1D

où U est une matrice Nt×Nt regroupant colonne par colonne les vecteurs propres (ou axes

principaux) de l’espace des données, V T est une matrice Nl×Nl regroupant ligne par ligne

les vecteurs propres de l’espace des modèles et Λ est une matrice diagonale regroupant les

valeurs propres associées. Si on distingue le sous-espace engendré par les valeurs propres

non-nulles λp du sous-espace résiduel qui est engendré par les valeurs propres nulles, on

peut écrire la relation précédente comme il vient :

F =
(
Up U0

)( Λp 0
0 0

)(
Vp
V0

)
. (2.1.27)

Ainsi, la matrice F peut s’écrire dans le sous espace engendré par les valeurs propres non

nulles :

F = UpΛpV
T
p . (2.1.28)

La matrice Λp étant carrée, on peut alors exprimer l’inverse généralisée de la matrice F :

F−1
g = VpΛ

−1
p UT

p . (2.1.29)

U0 et V0 peuvent être interprétés comme des taches sombres non éclairées par l’opérateur

F .

Évaluation de l’inversion

La première chose à regarder dans une décomposition en valeurs singulières est le nombre

p de valeurs propres non-nulles. Si on compare ce nombre aux dimensions de l’espace des

mesures et des modèles, on distingue quatre cas de figure :

– Nt = Nl = p, le système est ”bien déterminé” selon Lanczos, ou ”bien posé” selon

Hadamard.

– p = Nl < Nt, le système est sur-déterminé, il y a plus d’information qu’il est

nécessaire.

– p = Nt < Nl, le système est sous-déterminé, il y a plus d’inconnues que de données.

– p < Nl et p < Nt, le système est sur et sous-déterminé, c’est un système sous-

déterminé et certaines équations sont redondantes.

Le degré d’éclaircissement du problème peut être apprécié en calculant les matrices de

résolution et d’information, données respectivement par R = VpV
T
p et par Inf = UpU

T
p .

La matrice de résolution informe de l’unicité dans la détermination de chaque paramètre.
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1.3 Développement d’algorithmes d’inversion rapide

La matrice d’information montre le degré d’information fourni par chaque donnée. Si on

connâıt l’erreur sur les données (en général c’est l’erreur due à l’instrumentation), on peut

calculer la matrice de covariance du modèle, qui est donnée par :

Cm = F−1
g Cd(F

T
g )

−1, (2.1.30)

oùCd est une matrice diagonale constituée de l’erreur sur chaque mesure. Suivant comment

le problème est posé, une petite erreur sur les données peut engendrer une solution très

différente. Dans ce cas, on dit que le problème est mal conditionné. Cette caractéristique

peut être mesurée en calculant le conditionnement Cond de la matrice à inverser, qui se

définit comme le rapport de la plus grande valeur propre sur la plus petite :

Cond(F ) =
Max(λp)

Min(λp)
. (2.1.31)

Il est admis que plus le conditionnement est grand, plus l’erreur sur les données aura des

conséquences sur les solutions. Il faut souvent préconditionner le système en multipliant

le système d’équations par une matrice M de façon à diminuer le conditionnement.

Application sur des données TDEM synthétiques ”parfaites”

Dans cette partie, on se propose d’utiliser les différents outils d’analyse du problème pour

caractériser l’inversion effectuée sur des données synthétiques 1D. Ce jeu de données a

été généré par un modèle tabulaire représentant une couche conductrice de σc = 0.01S/m

dans un encaissant de σe = 0.001S/m (figure 2.1.13). Dans l’idéal, nous n’avons pas

besoin de modèle particulier pour étudier les caractéristiques mathématiques du noyau.

Dans notre cas, le noyau Fij dépend des données σa, le problème est linéarisé ligne par

ligne en fonction de σa,i, et par conséquent, la relation 2.1.23 devrait plutôt s’écrire de la

façon suivante :⎛
⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

σa(t1)
.
.

σa(ti)
.
.

σa(tNt
)

⎞
⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

=

⎛
⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

F11(σa(t1)) . F1Nl
(σa(t1))

. . .

. . .

. Fij(σa(ti)) .

. . .

. . .
FNt1(σa(tNt

)) . FNtNl
(σa(tNt

))

⎞
⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

·

⎛
⎜⎜⎜⎜⎝

σ1
.
σj
.
σNl

⎞
⎟⎟⎟⎟⎠ . (2.1.32)
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Figure 2.1.13: Profil de sondages synthétiques 1D généré à partir d’un milieu tabulaire

à trois couches. Même modèle que précédemment affiché avec la palette de couleur qui est

utilisée dans la suite.

Par conséquent, tous les résultats qui suivent sont spécifiques au modèle de trois couches

utilisé pour générer les données artificielles. Cet exemple va toutefois mettre en évidence

certaines caractéristiques générales du problème qui sont importantes dans le choix de la

méthode d’inversion pour l’application sur des données réelles.

Nombre de valeurs propres ou rang du noyau F

Si on prend les données du sondage x = 2000m et que l’on calcule le nombre p de valeurs

propres associées pour différents nombres de paramètres à inverser, on peut déterminer

les zones, en terme de nombre de couches Nc, pour lesquelles le problème est sur, sous

ou sur et sous-déterminé. La courbe du rang p de la matrice F en fonction du nombre

de paramètres est donné dans la figure 2.1.14. On peut voir que pour Nc < 10, le rang

72
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Figure 2.1.14: Évolution du rang p en fonction du nombre de blocs à inverser

p est égal au nombre de paramètres Nc et est inférieur au nombre de données Nt. Dans

cette zone, le problème est sur-déterminé, il n’est pas nécessaire d’utiliser un modèle a

priori pour l’inversion. Pour 10 < Nc < 65, le nombre p est inférieur aux deux valeurs

Nt et Nc, le problème est à la fois sur et sous-déterminé. Pour Nc > 65, le problème est

sous-déterminé, on n’a donc aucun intérêt à paramétrer un maillage de plus de 65 couches

pour ce sondage.

Conditionnement du problème

Pour le même sondage x = 2000m, on calcule le conditionnement du problème pour

différents nombres de couches. Les résultats concernant les deux types de maillage (ho-

mogène et non homogène) sont présentés dans la figure 2.1.15. De par les caractéristiques

d’acquisition comme la largeur des fenêtres temporelles de mesures, on est amené à penser
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1. INVERSION 1D

que le maillage non-homogène est le plus adapté. La comparaison des courbes du condi-

tionnement pour Nc < 20 fournit des conclusions allant dans le sens opposé. Cependant,

à partir d’un certain nombre de blocs, les courbes prennent un régime périodique : elles

oscillent fortement entre une valeur de 1000 qui est correcte et 1010 qui témoigne d’un

très mauvais conditionnement. Ce comportement met en évidence la relation entre le

maillage et le modèle sur le conditionnement du problème. En effet, on est tenté d’avan-

cer que les puits de ces courbes correspondent à une configuration où les interfaces réelles

sont corrélées avec des interfaces du maillage. Les pics, quant à eux, correspondent à un

contexte où les interfaces réelles tombent au milieu d’une couche. Dans le graphe du haut
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Figure 2.1.15: Évolution du conditionnement en fonction du nombre de paramètres pour

les deux types de maillages : homogène en rouge et non homogène en pointillés.

de la figure 2.1.16, on montre les résultats d’une inversion à 45 blocs. La résolution des

systèmes d’équations a été effectuée par la méthode SVD qui ne nécessite aucune infor-

mation a priori. On a utilisé un maillage non-homogène à profondeur adaptative. On peut

voir que dans certaines zones, le conditionnement est très élevé et l’image ne correspond

pas au modèle de départ. Le fait qu’il y ait des zones où le conditionnement est bon ou

mauvais confirme l’hypothèse sur la relation entre le maillage et le modèle. En effet, dans

certaines zones (on peut dire par chance !), il s’avère que le modèle est bien contraint

par le maillage. Pour optimiser le paramétrage du problème, on peut choisir le nombre

de blocs pour lequel le problème est le mieux conditionné. Pour chaque sondage 1D, on

commence avec une inversion à 45 blocs. On calcule le conditionnement, et si celui-ci

est trop élevé, on recommence en ajoutant ou en supprimant un bloc. On effectue cette

opération jusqu’à ce que le conditionnement soit inférieur à une valeur fixée au départ
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Figure 2.1.16: Évolution du conditionnement en fonction du nombre de paramètres pour

les deux types de maillages : homogène en rouge et non homogène en pointillés.

(dans notre cas, le critère est Cond < 5000). L’image obtenue en appliquant cette méthode

sur les données synthétiques est montrée dans le deuxième graphe de la figure 2.1.16. Les

résultats montrent une nette amélioration, d’autant plus que cet algorithme ne nécessite

aucune information a priori. Dans l’esprit, cette méthode présente des similitudes avec les

travaux de Jupp & Vozoff (1975). Bien que plus simpliste, elle semble très bien adaptée

à notre problème. Nous avons jugé bon de la présenter dans notre premier article qui est
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exposé dans la section suivante.

1.3.2 Inverse par moindres carrés et régularisation du problème

Nous venons de présenter la manière la plus intuitive de résoudre le problème 2.1.21.

Cependant, nous avons vu que dans certains cas, le conditionnement du problème est très

grand, il faut alors le reposer et refaire une décomposition SVD plusieurs fois de suite.

Une autre approche permet de réduire significativement le temps de calcul. Elle consiste

à utiliser la solution qui annule la dérivée par rapport au modèle de l’écart entre les

observations et les prédictions.

Solution naturelle

En utilisant le formalisme matriciel, l’erreur, au sens des moindres carrés, entre les prédictions

et les observations peut s’écrire de la façon suivante :

φd = (σa − Fσ)T(σa − Fσ) =

Nd∑
i

[
σa,i −

Nm∑
j

Fijσj

][
σa,i −

Nm∑
k

Fikσk

]
. (2.1.33)

En faisant la dérivée par rapport aux modèles σq de cette expression et en l’égalant à

zéro, on obtient (Menke, 1989) :

∂φd

∂σq
= 0 = 2

Nm∑
k

σk

Nd∑
i

FiqFik − 2

Nd∑
i

Fiqσa,i. (2.1.34)

En notation matricielle, on obtient alors :

FTFσ − FTσa = 0. (2.1.35)

Sachant que FTF est une matrice carrée de taille Nm ×Nm, on peut alors déterminer le

vecteur solution en effectuant l’opération suivante :

σ = [FTF]−1FTσa. (2.1.36)

Information a priori sur les mesures (solution naturelle pondérée)

Nous avons écrit plus haut que dans la plupart des cas, il faut ajouter de l’information a

priori dans la fonction objective Φ qui est à minimiser. On peut utiliser une information a
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priori sur la précision des mesures. Dans le cas d’un sondage TEM, les données en temps

longs sont en général plus bruitées. On peut alors prendre en compte cette erreur en leur

affectant un poids moindre. Ainsi, lorsque l’on veut pondérer les mesures, la fonction à

minimiser s’écrit de la façon suivante :

Φd = (σa − Fσ)TWd(σa − Fσ), (2.1.37)

où Wd est une matrice diagonale contenant le poids de chaque mesure (ou chaque ligne

d’équation, si on raisonne dans un cadre plus général). En faisant le même raisonnement

que pour la solution naturelle, on obtient la solution suivante :

σ = [FTWdF]
−1FTWdσa. (2.1.38)

Contrainte sur la norme du vecteur solution

Lorsque l’on n’a pas suffisamment d’informations sur la qualité des mesures et que l’on

doit tout de même stabiliser le problème mathématique, on peut utiliser ce critère simple

qui est de minimiser la norme du vecteur solution. Cette norme peut aussi être pondérée

élément par élément :

Φm = φd + σTWmσ. (2.1.39)

La solution qui minimise cette expression est donnée par :

σ = [FTF+Wm]−1FTσa. (2.1.40)

On peut également combiner cette nouvelle contrainte s’appliquant sur la solution avec

la contrainte sur les données :

σ = [FTWdF+Wm]−1FTWdσa. (2.1.41)

Information a priori sur le modèle

Si on veut que la solution soit relativement proche d’une solution a priori σ0, alors il

suffit de minimiser l’écart entre ce modèle a priori et le modèle final. On utilise alors la

fonction objective suivante :

Φm = φd + (σ − σ0)
TWm(σ − σ0). (2.1.42)
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Dans ce cas là, la solution est donnée par la relation suivante :

σ = σ0 + [FTWdF
T +Wm]−1FTWd[σa − Fσ0]. (2.1.43)

Il existe d’autres façons de régulariser le problème, on peut aussi appliquer des contraintes

sur les dérivées spatiales premières et secondes de la solution. Dans la section suivante,

nous présentons notre premier article publié dans la revue Geophysical Prospecting, qui

discute des différentes façons de régulariser ou de poser le problème inverse 1D pour le

traitement de données TEM aéroporté.

1.4 Article publié à Geophysical Prospecting

1.4.1 Abstract

Airborne transient electromagnetic (TEM) is a cost-effective method to image the

distribution of electrical conductivity in the ground. We consider layered earth inversion

to interpret large data sets of hundreds of kilometre. Different strategies can be used to

solve this inverse problem. This consists in managing the a priori information to avoid the

mathematical instability and provide the most plausible model of conductivity in depth.

In order to obtain fast and realistic inversion program, we tested three kinds of regulari-

zation : two are based on standard Tikhonov procedure which consist in minimizing not

only the data misfit function but a balanced optimization function with additional terms

constraining the lateral and the vertical smoothness of the conductivity ; another kind of

regularization is based on reducing the condition number of the kernel by changing the

layout of layers before minimizing the data misfit function. Finally, in order to get a more

realistic distribution of conductivity, notably by removing negative conductivity values,

we suggest an additional recursive filter based upon the inversion of the logarithm of the

conductivity. All these methods are tested on synthetic and real data sets. Synthetic data

have been calculated by 2.5D modelling ; they are used to demonstrate that these methods

provide equivalent quality in terms of data misfit and accuracy of the resulting image ; the

limit essentially comes on special targets with sharp 2D geometries. The real data case

is from Helicopter-borne TEM data acquired in the basin of Franceville (Gabon) where

borehole conductivity loggings are used to show the good accuracy of the inverted models
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in most areas, and some biased depths in areas where strong lateral changes may occur.

1.4.2 Introduction

Airborne transient electromagnetic (TEM) surveying was introduced about fifty years

ago in the mining industry to detect shallow conductive targets like graphitic or sulphide

formations. Nowadays, this method is also useful for groundwater exploration (Auken

et al., 2009b) or on-shore hydrocarbon exploration cite[]huang2008. Thanks to recent im-

provement in acquisition systems, it is now possible to image continuously, quickly and

accurately the electrical conductivity distribution in the ground with the development of

new modelling and inversion strategies. 2D inversion (Wolfgram et al., 2003), 2.5D inver-

sion (Wilson et al., 2006) or 3D inversion (Cox et al., 2010) starts to become practical

when applied on airborne electromagnetic (AEM) data. However, less accurate interpre-

tation as layered earth inversion remains the most useful method to interpret fastly large

amount of data or to provide prior model for fast 3D inversion. The first step of this me-

thod is to carefully define the 1D kernel relating the model of conductivity in depth to the

data of apparent conductivity in time or frequency, the second step is to carefully invert

the data. Actually in most cases, the layered inversion is an ill-posed problem which needs

regularization. Zhdanov (2009) provided a detailed description of the recent improvement

notably the minimum support method (Portniaguine & Zhdanov, 1999) concerning regu-

larization problem in EM geophysics. For 1D AEM inverse problem, one can use standard

Tikhonov strategy. Christensen (2002) developed a fast method called “One Pass Ima-

ging” which uses a regularization of the z-variability (in the vertical direction). Siemon

et al. (2009b) and Vallee & Smith (2009) recently published other results obtained by

regularization with horizontal constraints. In complement to all these approaches, in this

paper we expose and compare three others methods to solve the 1D inverse problem of

AEM data. The first one uses a constraint over the vertical derivatives and is similar to

the One Pass Imaging developed by Christensen (2002). As AEM data are over-sampled

along the flight line direction, we developed a second approach which uses this information

to apply lateral constraint. This method is based upon a minimum length criterion over

the difference with the results from the previous sounding. We suggest a third new ap-

proach which allows getting a natural generalized inverse (which mean no regularization)
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and which is based upon local analysis of the condition number to determine the layer

layout prior to the inversion. All our programs use the linear modelling called Adaptative

Born Forward Mapping (ABFM) to predict the data (Christensen, 2002). The ABFM

procedure consists in solving a linear relationship between the apparent conductivity and

the real conductivity. It is based on the hypothesis of normal distribution of conducti-

vities, which is able to result in a model with some negative values ; the better physical

hypothesis which constrains any conductivity to be positive is that they obey lognormal

statistics. Thus, we suggest an additional step using the kernel for the logarithm of the

conductivities ; this avoids negative conductivity values in the resulting model and allows

sharper boundaries within the resulting model. First we compare these methods when

applied on a simple synthetic case. The artificial measurements have been generated by

2.5D modelling using the program ArjunAir705 developed by the P223 EM modelling

project (Raiche, 2008b; Wilson et al., 2006) . The quality of each method is considered

in terms of error (data misfit) and comparison to the true model. Then, we apply these

methods on real data set acquired over the basin of Franceville (Gabon) in order to detect

the bottom of an ampelite layer characterized by relatively high electrical conductivities.

In that real data case, the quality of each method is considered in terms of data misfit

and comparison to borehole measurements.

1.4.3 Imaging the electrical conductivity

Description of the problem

Airborne TEM data are provided in terms of magnetic field h(t) or its time derivative

dh/dt recorded in the receiver loop, where t is the time delay after turn off of the trans-

mitter loop. In this paper, we consider the vertical magnetic field located at the centre of

a horizontal circular loop transmitter ; in the quasi static domain it is given in the Fourier

domain by Ward & Hohmann (1987) :

Hz(ω) =
Ia

2

∫ ∞

0

[e−λz + rTEe
λz]J1(λa)dλ, (2.1.44)

where a is the radius of the transmitter loop, z is its altitude and I is the amplitude of the

electrical current injected, λ is the horizontal component of the wave number in the air

and rTE is the reflection coefficient which depends on the conductivity of the underground
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medium. Because the typical transmitter current is a step current with turn off at time 0s,

the transient response in terms of dhz/dt is computed by performing the inverse Laplace

transform of the expression 2.1.44. Then, hz(t) can be obtained by integrating dhz/dt.

Finally the response of the system is given by convolving the step response to the time

derivative of the actual current injected in the transmitter loop.

0 100 200 300 400
10

−3

10
−2

10
−1

10
0

Depth (m)

σ
 (S

.m
−

1)

Model of Conductivity

10
−4

10
−3

10
−1

Time (s)

σ
a (S

.m
−

1)

Apparent Conductivity

0 2 4 6 8

x 10
−3

0

0.005

0.01

0.015

0.02

Time (s)

B
z (n

T)
Observable

ABFM procedure

Inversion

Table look-up

Table look-up

Figure 2.1.17: Description of the procedure for the interpretation of TEM data. The de-

finition of the apparent conductivity aims to avoid the configuration dependant part of the

problem. The forward modelling consists in computing first the apparent conductivity by

using the ABFM procedure. Secondly, the TEM response is found out by table look up of the

homogeneous response which has been previously computed using relation (2.1.44) for large

number of conductivities. The inversion of TEM data is the reciprocal process

One way to simplify the problem is first to convert hz(t) data into apparent conduc-

tivity and then to compute the layer conductivities by inversion of the apparent conduc-

tivities. The apparent conductivity σa is defined as the conductivity of the equivalent

homogeneous half space which provides the same response. Therefore, σa is the solution

of the following equality :
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hhalfspacez (t, σa) = htabularz (t, {σi, hi}). (2.1.45)

By introducing the apparent conductivity, one can separate the problem into two sub-

sequent parts : 1- one configuration dependent part which is the relation between the

TEM response and the apparent conductivity characterised by 2.1.45 for a homogeneous

half space, 2- a configuration independent part which relies the apparent conductivity to

the layer conductivities. To interpret our data, we follow the reciprocal scheme (see Figure

2.1.17). For each time window, the apparent conductivity is inverted by table look-up wi-

thin abacus containing the current system response hz(t) or dhz/dt for a large amount of

homogeneous half space. To compute the real conductivities, we use the ABFM method

(Christensen, 2002) which is the linearized version of Equation 2.1.45 in time-domain. For

a layered medium with Nm layers, the apparent conductivity versus the Nd time windows

is written as a linear combination of the conductivity versus depth :

σa,i =
∑
j

Fi,jσj i = 1, Nd j = 1, Nm, (2.1.46)

where σa is the vector of apparent conductivity, σ is the vector of the layer conductivities

and F is the kernel depending on the apparent conductivity and time. The latter relation

constitutes the forward formulation of our problem. Assuming that the measured response

is always above noise level, the maximum depth of the layered media is given equal to

penetration depth of the primary field at the largest time window. This depth can be

approximated by the following relationship introduced by Christensen (2002) :

zmax =

√
ctNd

μ0σa,Nd

, (2.1.47)

where c = 2.8 is the ad hoc scaling factor that he obtained by minimizing the squared dif-

ference between the exact and the approximate apparent conductivities (Equation 2.1.46)

summed over six layered models with different parameters. In order to follow the decrease

of resolution with depth, we set the layer interfaces in such a way that the nth layer is

n times thicker than the first one. Depending on the magnitude of the discretization of

the media, the problem is over determined, mixed determined or under determined. In

most cases, we consider mixed-determined problems because we need a compromise when
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choosing the number of layers : enough layers are necessary to get a good vertical reso-

lution, however too much layers would increase the computation time above acceptable

values for real time applications. In the following, we discuss the different strategies to

solve such a 1D inverse problem.

Inversion with vertical constraints

The vertical constraint has been suggested to regularize 1D TEM problem by Christensen

Figure 2.1.18: Vertically constrained inversion of synthetic noisy data (0.1 of random noise

added to h(t)) for a large number of λV . The data misfit versus regularization describes the

balance between data information and constraints based on a priori information

(2002) in counterpart to the measure of the length of the solution. In this study, we

consider only the vertical constraint in order to identify its own effect. The objective

function which has to be minimized is given as follows :
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Φ =

Nd∑
i=1

e2i (σa,i − Fi(σ))
2 + λ2V

Nm∑
j=1

(
d2σj
dz2

)2

. (2.1.48)

The first sum of this expression constitutes the data misfit (e.g. a weighted mean square)

and the second constitute the regularizing part. e is a weighting vector characterizing the

importance of each measurement, it could be related to the inverse of variances if one also

considers independent normal distributions for the apparent conductivity at each time

delay ti ; λV is a weighting factor characterising the vertical variability of the model. The

solution which minimizes the function F is written as follows (Menke, 1989) :

σ = [FTWdF+ S]−1FTWdσa, (2.1.49)

where Wd is a diagonal matrix containing the weighting factors e2i . We took Wd equal

to an identity matrix for all the inversions discussed in this paper since we do not have

any a priori information on the measurements. S = λ2VD
TD is the vertical smoothness

matrix which depends on the first and second order derivative of the model, D is written

as :

D =

⎡
⎢⎢⎢⎢⎢⎢⎣

1/δz1 −1/δz1 0 . 0 0 0
1/δz22 −2/δz22 1/δz22 . 0 0 0
. . . . . . .
. . . . . . .
0 0 0 . 1/δz2Nm−1 −2/δz2Nm−1 1/δz2Nm−1

0 0 0 . 0 1/δzNm
−1/δzNm

⎤
⎥⎥⎥⎥⎥⎥⎦
, (2.1.50)

where δzi is equal to half of the current layer thickness in order to compensate the in-

creasing thickness of layers with depth. Figure 2.1.18 shows the inversion and the relative

apparent conductivity misfit of 1D synthetic data for an increasing smoothness. We tested

values of regularization control parameter λV in the range of [10−7, 105]. In the bottom

of Figure 2.1.18, the apparent conductivity misfit is displayed versus the regularization

weight. If λV is too small, the regularization is two weak and the matrix to be inverted is

singular. If λV increases, the smoothness becomes more important : this avoids artefact

due to the noise of data until an optimal value λV ≈ 0.3 which well reproduces the initial

model. For larger λV , the regularization becomes preponderant and covers the informa-

tion contained in the data : the smoothness is too large to reproduce real conductivity
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changes and data errors increase as well. Different approaches exist to find the optimal

value for lambda (Hansen, 1992, 2010) or (Constable et al., 1987; Oldenburg & Li, 1994)

for iterative methods. We used the simplest criterion similar to the discrepancy principle

(Aster et al., 2005) : we set the optimal parameter at the highest value of λV able to

produce a reasonable data misfit. Consequently, one has to define the threshold of the

data misfit regarding the level of noise before the inversion.

Inversion with lateral constraints

Airborne TEM are usually over sampled along the flight line. Indeed, since the footprint of

(m
)

(m
)

(m
)

(m
)

(m
)
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-

Figure 2.1.19: Laterally constrained inversion of noisy (0.1%) 2.5D synthetic data for

different values of λL. The optimal choice of regularization is around λL = 0.01

the method is larger than the interval between two soundings, the measurements cannot

vary sharply between two measuring points. It is possible to use this information as a

lateral constraint to regularize this 1D inverse problem. Santos (2004) for ground measu-
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rements, Auken et al. (2005) and Viezzoli et al. (2008) for airborne data set, developed

1D Laterally Constrained Inversion (LCI) based on a smoothing term which constraints

lateral derivatives of the 1D model. In these methods, one needs to consider several soun-

dings simultaneously. Christiansen et al. (2007) applied this method on small data set

from ground-based measurements. Siemon et al. (2009b) adapted this method for large

airborne continuous measurements. In order to reduce the computational cost, we pro-

pose a method which allows inverting all the soundings independently with a simple lateral

constraint. This method consists in using the result provided by the previous sounding

as a reference model. In that case, the objective function that we have to minimize is

composed of the data misfit plus a second term which minimizes the difference between

the solution and the result provided by the previous sounding σ(s− 1) :

Φ =

Nd∑
i=1

e2i (σa,i − Fi(σ))
2 + λ2L

Nm∑
j=1

(σs,j − σs−1,j)
2 . (2.1.51)

The solution σs of the current sounding is given by :

σs = σ(s− 1) + [FTWdF+ λ2LI]
−1FTWd[σa − Fσs−1]. (2.1.52)

The parameter λL controls the magnitude of the lateral constraint. Figure 2.1.19 shows

the laterally constrained inversions of 96 synthetic Bz data with 0.1% of noise performed

every 20 meters over a 2.5D conductivity model. The synthetic data was generated by

using the program ArjunAir with which we simulate pure step response in coincident

loop geometry (with a loop transmitter of 26m in diameter and a 1.1m diameter recei-

ver and a nominal clearance of 45m). They are composed of 27 channels starting from

t1 = 83μs to t2 = 7.8ms . The aim is to reproduce VTEM (Witherly et al., 2004) confi-

guration. The model is composed of a conductive layer of conductivity σ = 200mS/m

embedded within a host medium of 10mS/m. The results of the inversion and their

relative misfit are displayed in Figure 2.1.19 for four increasing degrees of smoothness

(λL = [0.001, 0.01, 0.1, 0.5]). Like in the previous section, setting λL too small allows non

realistic values of conductivities generating unstable data misfit. By comparing to the

true conductivity, we can conclude that the optimal choice of the regularization factor is

around λL = 0.01. For larger smoothness, the inversions need more soundings to converge

toward the right model. If a strong lateral variation occurs, the data misfit increases first
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and then decreases as slow as λL is large. We conclude that λL has to be chosen carefully

by considering the lateral data sampling. Indeed, if the sampling rate increases, larger

value of λL can be efficient since the lateral influence will be more important.

SVD inversion with adaptative layout SVDal

Another way to solve an inverse problem is to use the natural generalised inverse provided

by singular value decomposition (Lanczos, 1961) :

σ = VpΛ
−1
P UT

pσa, (2.1.53)

where Vp and Up are the matrices of the p eigenvectors related to non-null eigenvalues

and spanning the model space and the data space respectively. The advantage of this

method is that we do not need any a priori information. Thus, the natural generalized

inverse leads to minimize only the term of data misfit without any weighting factors :

Φ =

Nd∑
i=1

e2i (σa,i − Fi(σ))
2. (2.1.54)

However, for realistic cases which are ill-conditioned problems, the eigenvalues smoothly

decrease toward zero so that it is difficult to identify non-null ones. In practice, the

solution is to cut off the small eigenvalues or to damp them like Huang & Palacky (1991)

or Chen & Raich (1998). Actually, this method is equivalent to a least square inversion

with a weighted constraint on the norm of the solution. In order to keep a natural solution

(which minimizes only the term of data misfit), we propose a method which consists in

designing the grid of the model before the inversion in such a way that the problem is

well conditioned. The algorithm of this method which we call SVDal can be described as

follows :

1 Knowing the maximum depth of investigation, we compute the grid layout for a

initial number of layers.

2 We compute the condition number which is defined as the ratio between the highest

and the lowest non zero eigenvalues of the kernel.

3 If the condition number is too high, we change the number of layers and execute

again the previous steps until the condition number is sufficiently low.

4 At last, the solution is computed using the relation (2.1.53).
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Figure 2.1.20: Comparison between simple SVD inversion and SVDal inversion of a noisy

(0.1%) 2.5D synthetic dataset. The algorithm SVDal changes the number of layers in order

to reduce the condition number and avoid singular values.

Figure 2.1.20 shows the difference between a simple SVD inversion with 45 layers and the

SVDal inversion. For simple SVD inversion, some soundings may be ill-conditioned ; the

singularities generate infinite values of conductivity. These strong artefacts are correlated

with large condition numbers. By changing the number of layers in the SVDal algorithm,

one reduces these large condition numbers to a more reasonable value which has been

fixed to Cond=3000 before the SVD inversion. The application on synthetic data shows

a good misfit associated to the right convergence in the model space. As the condition

number decreases naturally with the numbers of unknowns, it is important to understand

that the SVDal algorithm do not find the lowest value of the condition number but the

nearest reasonable one. By choosing a decreasing number of layers, one reduces obviously

the computational cost and, in a way, raises the smoothness of the resulting model.
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1.4.4 Imaging the logarithm of the conductivity

The principal disadvantage of the methods presented above is that they are funda-

mentally based on the assumption that conductivity is normally distributed : however it is

well known that conductivity of rocks usually follows a log normal distribution (Palacky,

1987). In order to remove negative values and to get a more realistic distribution it is
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Figure 2.1.21: Application of the logarithmic inversion for 3 iterations (n=1,2,3) to a

synthetic data set. The starting model which has been used is a smooth result provided by the

vertically constrained inversion. The results show a good convergence in term of resulting

image and data misfit.

therefore more convenient to write the problem with the logarithm of the conductivity :

loge σa,i =
∑
j

F ∗
i,j loge(σj) i = 1, Nd j = 1, Nm, (2.1.55)

with

F ∗
i,j =

σj
σa,i

Fi,j . (2.1.56)
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The new kernel F ∗ is highly non linear because it depends on the model explicitly. The-

refore, the problem has to be solved by using a non linear iterative method. If one knows

a model being relatively close to the solution, one can use the perturbation theory. We

can write the relation as follows :

loge σa,i = loge σ
0
a,i +

∑
j

F ∗
i,j(loge σj − loge σ

0
j ) i = 1, Nd j = 1, Nm. (2.1.57)

By setting ya,i = log(σa,i/σ
0
a,i) and yj = log(σj/σ

0
j ) , this relation leads back to a new

formulation of the linear relation to be inverted :

ya,i =
∑
j

F ∗
i,jyj i = 1, Nd j = 1, Nm. (2.1.58)

This linear inverse problem is still partly undetermined and needs regularization. We can

use the fact that the Taylor approximation allows only small perturbations. The level of

perturbation can be regularized by minimising the length of the vector solution Y, so the

objective function can be written as follows :

Φ =

Nd∑
i=1

(ya,i − F∗
iy)

2 + λ2P

Nm∑
j=1

y2
j . (2.1.59)

By this way, the parameter λp controls the magnitude of the perturbation used at each

step. Thus, the electrical conductivity of the layered media is deduced using the following

formula :

σ0 · e[F∗TF∗+λ2

P
I]−1F∗Tya. (2.1.60)

If σ0 is taken equal to the absolute value of the results provided by inversion of the

conductivity, the logarithmic inversion can be used as an additional recursive filter which

provides a realistic distribution of conductivity. Figure 2.1.21 shows the application of this

method on the synthetic data set. The starting model is the result of a vertical constrained

inversion in which λV has been chosen using the discrepancy principle for one sounding

in the profile (this sounding is taken randomly). The magnitude of perturbation λP has

been selected in order to provide a good convergence of the data misfit.

1.4.5 Limitation of the 1D interpretation

As expected, these applications show that 1D layered inversion works quite well when

imaging tabular conductive target with a low conductivity contrast. For this reason, 1D
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interpretation is relatively well adapted when applied to characterize most hydrological

targets. However, this approach fails to image properly local high conductivity contrasts

which are typically encountered in mining exploration. Let us demonstrate this limitation

by showing two synthetic cases with problematic results of the 1D inversion ; synthetic

data have been computed by 2.5D modelling using ArjunAir :

1 the first case is the end-border of a horizontally shaped formation with conductivity

larger than the host,

2 the second case is vertically shaped like a dyke formation with conductivity larger

than the host.

Figure 2.1.22: Layered inversion of layer-shaped and dyke-shaped 2D conductive target

within two different hosting media. One can see that 1D inversion fails if the conductivity

contrast is higher or in case of vertically shaped formations.

The conductivity of both targets is set equal to σ2 = 0.2S/m. The inversion is applied for

two hosting media σ1 = 10−2S/m and σ1 = 10(−3)S/m. The results (Figure 2.1.22) show
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fake structures which seem to be dipping conductive slabs : this clearly illustrates how 1D

interpretation is limited in cases of high conductivity contrast or vertically shaped forma-

tions. Consequently, more time-consuming method as 2D or 3D inversion with different

regularization strategy (Portniaguine & Zhdanov, 1999) would be a more appropriate way

to image these kinds of structures. This is also the conclusions of Ley-Cooper et al. (2010)

who illustrated the limits of the LCI on synthetic 2D structures.

1.4.6 Application to a real data set

Let us consider the application of the layered inversion using these regularization

methods on real helicopter-borne TEM data set (VTEM) acquired over the basin of

Franceville in Gabon for mining exploration. We interpret the vertical component of the

magnetic field which consists in 1500 soundings of 27 channels starting from t1 = 83μs to

t2 = 7.8ms and acquired every 5m. The transmitter is a four turns loop with a diameter

of 26 m. The electrical current of 200 A is injected during 8.32ms before it is turned off ;

the pulse repetition rate is 25Hz. The apparent conductivity is computed by table look

up of pure step responses convolved with the transmitter waveform.

The basin is made of Precambrian sediments which can host mineralization of uranium.

Usually, mineralization areas are found at the contact between two horizontal lithologies

in the basin : FA sandstone and FB ampelites where uranium in solution has been

precipitated thanks to the presence of organic matter. FB lithology is characterized by

relatively high electrical conductivity that constitutes the top of a proterozoic reservoir

and superposes on FA formation that is, composed of coarse grain size sediments charac-

terized by relatively low electrical conductivity. This developed contrasts of conductivity

of about three orders of magnitude which are often located at depths less than 400m ;

therefore it is possible to detect it by using TEM imaging. The geology of the area has a

tabular geometry with low dips that justifies the use of layered inversion as a first realistic

approximation. Robustness of the methods is clear on Figure 2.1.23 where we show the

comparison between the conductivity obtained from the layered inversion of an airborne

TEM line and the conductivity measured from logging into four boreholes in the same

area. The topographic map at the bottom right corner of figure 2.1.23 shows the locations

of boreholes and the TEM line considered. On Figure 2.1.23, the conductivity logs for each

92
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Figure 2.1.23: Layered inversion of real data set acquired over the basin of Franceville

(Gabon). On the left part : resulting conductivity sections for the three methods VCI, LCI

and SVDal with additional logarithmic inversion. The lithologies FB and FA are superposed

to the TEM section at wells positions in the profile. On the upper right part, the results of

the three methods of TEM inversion are superposed to the drill holes measurement.
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borehole are plotted on TEM conductivity sections. They are also displayed as background

on the right part of the figure where TEM and borehole conductivity are compared. Wha-

tever the 1D TEM conductivities, it seems that the results are slightly more conductive

than the conductivity measured in borehole (up to a factor of 2 within the first hundred

meter depths). Similar observations are made when comparing borehole conductivity with

other kinds of EM data like CSEM. In case of TEM, this result may be due to the fact

that TEM eddy currents are mostly horizontals while borehole conductivities are mea-

sured with vertical current lines. Tabular media are characterized by vertical transverse

isotropy which shows larger conductivity in the horizontal directions than in the vertical

direction. Therefore, TEM soundings, which are sensitive to the horizontal conductivity,

should produce larger conductivity than borehole measurements. In addition, borehole

conductivity is measured over a few centimetres samples of ground while TEM soundings

integrate a larger area of several meters. This scaling change can generate non negligible

differences between the two methods. Nevertheless, in a qualitative point of view, borehole

2 exhibits very good accordance between the different outcomes. The results at borehole

3 and 4 are coherent as well, except that we over-estimate the conductivity of the second

layer in the TEM results (to factor of 10-20). The two latter boreholes are situated in

the slope which separates the shelf from the valley. Since the shelf is supposed to have a

thicker conductive layer on its surface, we suggest that the over-estimation of the second

layer conductivity is the consequence of the topography which causes bias in the 1D TEM

interpretations. We think that this effect occurs pathologically for borehole 1 which is

situated at the top of the shelf border. Indeed, the TEM sounding does not detect the

contact between the two lithologies.

1.4.7 Conclusion

All three effective ways which we have exposed to invert the electrical conductivity

of a layered medium allow fast interpretation of a large volume of data during the sur-

vey. They make the regularization parameters more readable for geophysicists by using

physical considerations as much as possible. Besides, it is important to note that all

the different approaches provide similar images of conductivity. Therefore, one can think

that the present methods should be used more as tools to avoid the mathematical in-
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stability due to data uncertainties rather than specific ways to manage the theoretical

non-uniqueness (due to equivalent models). The first method is the One Pass Imaging

developed by Christensen (2002) in which we have simplified the parameterization by

removing the term constraining the norm of the solution. The second method is based on

lateral constraints ; it can be considered as a unidirectional constrained inversion since the

a priori information comes from the previous sounding only and not from a set of surroun-

ding ones. The major practical difference with those already reported in the literature is

that soundings are inverted one by one ; as a consequence, the computational cost is redu-

ced. The third method allows the user to provide a model of conductivity which does not

contain additional information given by regularization. The user still has to set one para-

meter to the program, the maximum value of the condition number. Besides, we propose

an iterative method which handles the problem with the logarithm of the conductivity ;

it is an additional step which starts from the result given by one of the three processes

described previously. This method avoids the presence of negative values in the resulting

conductivity model and lends more realism to the conductivity distribution. Especially in

case of tabular lithologies, resulting models show good accordance with the true model

and the borehole measurements when applied on synthetic and real data respectively. Not

only does this method provide good accuracy as shown by evaluation on synthetic dataset

and real VTEM survey, but it is really cost effective. We have written a dual C#/Matlab

compiled program ; it allows one to obtain a conductivity section resulting from 15000

TEM soundings (over a line of around 40 km for VTEM survey) in less than one minute

on a Dual Core E8500 (3.16 GHz) with 3.25 Go of RAM. We suggest that the method

shown here for airborne TEM data inversion would be useful in the interpretation of other

kinds of EM data, similarly in spectral EM and ground-based TEM but also in CSEM

and MT where the layered medium is often used as a first approximation. Nevertheless,

2D or 3D inversion is necessary for imaging targets with sharp horizontal boundaries (e.g.

faults and dykes) ; similar approach for the 2D or 3D inversion of apparent conductivity

and regularization strategies can be used for fast airborne TEM imaging ; this will be the

topic of another paper.
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Inversion 2D

2.1 Théorie ABFM 2D
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Figure 2.2.1: Schéma décrivant le principe de l’imagerie TEM à 2 dimensions. Le système

d’acquisition mesure le champ magnétique hz(x, t) le long du profil. Les paramètres à

déterminer sont la conductivité σ(x, z) de chaque bloc constituant le sous-sol. La fonction

de sensibilité S(x, z, t, σa) décrit comment le sous-sol est illuminé pendant une mesure.

L’inversion 2D consiste à déterminer la distribution de la conductivité en profondeur

σ(x, z) à partir des mesures d’un sondage TEM à plusieurs positions rR le long d’un profil.
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Le problème se pose de la manière suivante :

hz(rR, t) =

∫∫
S

s2D(x, z, t, σa)σ(x, z)dxdz. (2.2.1)

En posant le problème avec la conductivité apparentes comme vecteur de données, on

obtient :

σa(rR, t) =

∫∫
S

f2D(x, z, t, σa)σ(x, z)dxdz. (2.2.2)

L’observable est alors la conductivité apparente pour chaque fenêtre de temps et pour

plusieurs sondages le long d’un profil. Le paramètre à déterminer par inversion est la

conductivité dans le plan vertical défini par les axes {Ox, 0z} parallèle au profil de mesures.

Et la théorie f2D est le noyau de Fréchet de l’ABFM 2D.

2.1.1 Évaluation du noyau de Fréchet 2D

Méthode analytique : approximation de Born

On considère une source située à une hauteur hs au-dessus d’un demi-espace conducteur.

Dans un repère cylindrique {uρ, uφ, uz} centré sur l’axe vertical passant par le centre de la

source et dont l’origine se trouve au niveau de la surface du sol, le champ magnétique au

point R de coordonnées {ρR, φR,−hR} dans la couche d’air peut être calculé en utilisant

la loi de Biot et Savart :

�h(rR) =
1

4π

∫∫∫
V

�j(r, hS)⊗−−→
MR(r, rR)

‖−−→MR(r, rR)‖3
dV, (2.2.3)

où �j(r, hS) est la densité de courant dans l’élément de volume dV qui est donnée par la

relation (1.2.80). Dans le repère cartésien équivalent, les vecteurs�j(r, hS) et �MR(r, ρR, hR)

se décomposent de la façon suivante :

�j = ‖�j‖ ·
⎛
⎝ − sinφ

cosφ
0

⎞
⎠ −−→

MR =

⎛
⎝ ρR cos φR − ρ cosφ

ρR sin φR − ρ sinφ
−(z + hR)

⎞
⎠ . (2.2.4)

Le produit vectoriel vaut donc :

�j ⊗−−→
MR =

⎛
⎝ −(z + hR) cosφ

−(z + hR) sinφ
ρ− ρR cos(φ− φR)

⎞
⎠ . (2.2.5)
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Figure 2.2.2: Fonction ”récepteur” Rz pour la composante verticale à t = 234μs pour deux

positions de récepteur (xR = 0, yR = 0) et (xR = 0, yR = 100) dans le cas d’une boucle de

rayon a = 100m posée sur un demi-espace de conductivité électrique σ = 10−2S/m .

On peut alors écrire les trois composantes du champ magnétique en fonction des coor-

données cylindriques :

hn(ρR, φR, zR) =
1

4π

∫∫∫
V

‖�j(ρ, φ, z)‖Rn(ρ, φ, z)ρdρdφdz n = x, y, z

Rx(ρ, φ, z) =
(zR − z) cosφ

(ρ2R − 2ρRρ cos(φ− φR) + ρ2 + (z − zR)2)
3

2

Ry(ρ, φ, z)
(zR − z) sin φ

(ρ2R − 2ρRρ cos(φ− φR) + ρ2 + (z − zR)2)
3

2

Rz(ρ, φ, z) =
ρ− ρR cos(φ− φR)

(ρ2R − 2ρRρ cos(φ− φR) + ρ2 + (z − zR)2)
3

2

. (2.2.6)
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En passant dans le système de coordonnées cartésiennes, on obtient :

hn(xR, yR, zR) =
1

4π

∫∫∫
V

‖�j(x, y, z)‖Rn(x, y, z)dxdydz n = x, y, z

Rx(x, y, z) =
1√

x2 + y2
(zR − z)x

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

Ry(x, y, z) =
1√

x2 + y2
(zR − z)y

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

Rz(x, y, z) =
1√

x2 + y2
x2 + y2 − xxR − yyR

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

.

(2.2.7)

En faisant l’analogie avec (2.2.11) et en utilisant la formule de la densité de courant

(1.2.80), on montre que la fonction de sensibilité pour chaque composante est donnée

par :

Sn(x, y, z, σa) =
1

4π
‖e(x, y, z, σa)‖ · Rn(x, y, z) n = x, y, z. (2.2.8)

On peut voir que S est le produit entre un terme ”source” qui correspond au champ

électrique primaire et un terme ”récepteur” qui décrit la zone vue par le capteur de mesure.

Dans le chapitre précédent, nous avons considéré que le modèle de champ électrique

provoqué par une source dipolaire est suffisamment exacte pour estimer la fonction de

sensibilité 1D. Pour la sensibilité 2D, il est préférable d’utiliser un modèle plus précis

prenant en compte les caractéristiques de la source. Ainsi, dans cette partie, nous utilisons

la transformée de Laplace inverse de la relation 1.2.78 pour décrire le champ électrique

à l’intérieur du demi-espace. Comme il n’est pas possible de calculer cette expression

analytiquement, nous l’évaluons numériquement en 3 dimensions. Il faut cependant noter

que pour un milieu homogène ou tabulaire, le champ électrique est caractérisé par une

symétrie de révolution autour de l’axe vertical passant par le centre de la source. Nous

calculons donc e(x, y, z, t, σa) uniquement dans la partie x > 0 du plan {Ox, Oz}. On est

alors en mesure d’estimer la fonction de sensibilité 3D (elle est tracée en haut à droite

de la figure 2.2.5 pour le plan {Ox, Oz}). Pour obtenir la fonction de sensibilité 2D, on

intègre numériquement la relation 2.2.8 dans la direction Oy (graphique en bas à gauche
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de la figure 2.2.5).

Nous venons de voir que le calcul de la fonction de sensibilité 2D nécessite plusieurs

intégrations numériques qui sont relativement lourdes en temps de calcul. L’inversion de

3km de profil nécessite environ 2000-3000 calculs de fonction de sensibilité. En refaisant

les calculs décrits plus haut, il faudrait plusieurs heures. Pour optimiser le temps de

calcul, lors de l’inversion, les fonctions de sensibilité sont déterminées par file look-up

dans un répertoire contenant 700 fichiers de fonction sensibilité pré-calculées pour les

conductivités allant de 10−5S/m à 102S/m. Cet abaque est caractéristique du système

utilisé. Cela sous-entend que l’on peut utiliser le même pendant assez longtemps (le temps

que les constructeurs de systèmes d’acquisition innovent de façon considérable). Il faut

une dizaine d’heures pour le calculer et son volume final est de 400Mo. Grâce à cette

méthode, l’inversion de 3km de profil dure environ 25 minutes.

Malgré cela, l’inversion reste relativement longue. De , il s’avère que quand elle est

appliquée au problème TEM 2D, l’approximation de Born est trop restrictive et ne permet

pas de reproduire le bon modèle de sous-sol. Dans la prochaine section, nous présentons

un article que nous avons soumis à Geophysics. Cet article montre que l’approximation

de Born ne fonctionne pas à 2 dimensions. De plus, il propose une méthode qui, en plus

d’être très rapide, fonctionne beaucoup mieux.

2.2 Article publié à Geophysics

2.2.1 Abstract

Airborne transient electromagnetic surveying provides data sections with a sufficient

coverage to perform 2D imaging of electrical conductivity within the ground. Full 2D

inversion using numerical modeling with finite differences or finite elements is still a time-

consuming method to process the large amount of data acquired during an airborne

survey. 2D structures increase the complexity of eddy current patterns within the ground.

Consequently, fast approximate imaging using 2D sensitivities of equivalent homogeneous

media is not sufficient and causes strong artefacts in the resulting model. To overcome this

problem, one prefers to use 1D inversion or 3D inversion using local sensitivity to process

this kind of data. However, we consider a fast 2D inversion to be reachable. By estimating
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numerically the 2D sensitivity caused by 2D perturbations and showing that it differs

considerably from the ones derived from homogeneous media, we propose an empirical

model for in-loop configuration which describes the numerical 2D sensitivity. By applying

this method to synthetic data, we show that it eliminates 2D artefacts which are often

encountered when using approximate inverse methods based on the theory of equivalent

homogeneous half-space. An application to real in-loop data illustrates this improvement

for imaging a dipping layer of conductive graphite deposits in Canada. This method is

relatively fast. It could provide a better understanding of the ground during the survey

and would allow geophysicists to better manage the whole campaign.

2.2.2 Introduction

The Airborne ElectroMagnetic method (AEM) operating in time domain is a practical

tool to map near-surface geological features over large areas (several tens of kilometres).

The principal applications are mining exploration (Smith et al., 2010; Wolfgram & Gol-

den, 2001), subsurface hydrology (Auken et al., 2009b; Baldridge et al., 2007; Danielsen

et al., 2003; Kirkegaard et al., 2011; Siemon et al., 2009b) and on-shore hydrocarbon

exploration (Huang & Rudd, 2008; Pfaffhuber et al., 2009). AEM data are often inter-

preted using apparent conductivity transforms (Macnae et al., 1998; Wolfgram & Karlik,

1995), equivalent plate inversion (Keating & Crossley, 1990; Tartaras et al., 2000; Zhda-

nov et al., 2002), diffusion velocity analysis (Eaton & Hohmann, 1987), Zohdy’s method

(Sattel, 2005; Zohdy, 1989) or layered earth inversion (Chen & Raich, 1998; Christensen,

2002; Farquharson et al., 1999; Guillemoteau et al., 2011; Huang & Palacky, 1991; Vallee

& Smith, 2009; Viezzoli et al., 2008). All of these methods are cost effective and allow geo-

physicists to rapidly process the large amount of data acquired during airborne surveys.

Also, a fast 3D EM inversion algorithm has recently been presented for frequency domain

data (Cox et al., 2010). However, most of the surveys have been acquired along flight

lines that have considerable distance between them. The information contained within

such data sets does not allow the 3D model equivalences to be resolved. Consequently, 3D

inversion still requires a prior model provided by 1D interpretation or else strong regulari-

zation of the model parameters. In the presence of high lateral conductivity contrasts, 1D

interpretation may lead to strong artefacts in the resulting subsurface image (Ley-Cooper
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et al., 2010).

An intermediate solution is to interpret the data using a 2D theory. Full 2D inver-

sion using finite elements has been presented by Wilson et al. (2006) but this method is

not fast enough to process large amounts of data. The fast approximate inverse mapping

(AIM) approach (Oldenburg & Ellis, 1991), which uses the Born approximation applied

to an equivalent homogeneous medium, has been tested by Wolfgram et al. (2003) for the

2D inversion of airborne TEM data. The method does not however reproduce the true

conductivity when inverting only the vertical component of the magnetic field.

In this paper, we first examine the theory of approximate inverse mapping applied to

the 2D subsurface imaging where the sensitivity function is derived from the Biot-Savart

law. Secondly, we determine numerically the 2D sensitivity function due to 2D conduc-

tivity perturbations for the in-loop configuration and show that it differs considerably

from the sensitivity derived using the AIM method. As a consequence, we suggest a new

approximate theory which better describes how the ground is illuminated during in-loop

TEM acquisition. Finally, we compare the new method with 1D and 2D AIM inversion as

applied to two kinds of data sets : synthetic data with a pure step waveform and actual

helicopter borne data with a realistic waveform.

2.2.3 Theory and Methods

The transient electromagnetic method involves exciting the ground with a time varying

loop source and measuring the magnetic field resulting from induced currents in the ground

(Nabighian & Macnae, 1988; Palacky, 1981). In order to understand how the ground

is illuminated during an airborne TEM measurement, one has to study the sensitivity

function or the Frechet kernel. Let us recall the basic principles of imaging in order to

define the 2D TEM inverse problem.

Forward modeling using the Born Approximation

The inversion of TEM data consists in determining the subsurface distribution of

electrical conductivity from measurements of the decaying vertical magnetic field after the

source is turned off. The 3D forward problem can be written as follows (Gòmez-Treviño,
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1987; Gomez-Trevino, 1987) :

hz(rR, t) =

∫ ∫ ∫
V

g(r, t, σ)σ(r)dV, (2.2.9)

where hz(rR, t) is the decaying magnetic field measured at receiver position rR = {xR, yR, zR}
and g is the sensitivity function or Frechet kernel. The sensitivity function depends on the

acquisition geometry and on the distribution of conductivity in the ground. Since the dis-

tribution of conductivity is the sought-after parameter, the inverse problem is nonlinear.

For a heterogeneous media, the function g has to be computed using a numerical method

such as finite differences or finite elements. However these methods are too time consu-

ming for practical inversion. One can reduce the computational time by using approximate

inverse mapping as introduced by Oldenburg & Ellis (1991). This method consists in ap-

plying the perturbation theory based on an equivalent homogeneous half-space. In such

case, the transient magnetic response can be written as follows :

hz(rR, t) = h0z(rR, t) +

∫ ∫ ∫
V

g(r, t, σ0) [σ(r)− σ0(r)] dv (2.2.10)

where σ0(r) = σa is the conductivity of the equivalent homogeneous medium with transient

magnetic response h0z. This approximation works well only if the actual subsurface does

not differ strongly from the homogeneous model. The problem can be simplified in this

case using the sensitivity function associated with the initial model :

hz(rR, t) =

∫ ∫ ∫
V

g(r, t, σ0)σ(r)dv. (2.2.11)

Approximate inverse mapping has been applied to the 1D inversion of TEM data by Chris-

tensen (1995). Data can be associated to the conductivity of the equivalent homogeneous

half space which would have produce the same response. By considering this apparent

conductivity σa as data which controls the scaling of the sensitivity, the 3D equivalent

problem may be written as follows :

σa(rR, t) =

∫ ∫ ∫
V

f(r, t, σa)σ(r)dv (2.2.12)

where

f(r, t, σa) =
∂σa(rR, t)

∂hz(rR, t)
g(r, t, σa). (2.2.13)
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The function f can be viewed as a spatial averaging of the conductivity describing how

the ground is illuminated for a given source-receiver configuration. It depends on both

the eddy currents caused by the source and the properties of the receiver. The magnetic

response at the receiver position can be estimated using the Biot-Savart law (see Figure

2.2.3) :

�h(rR, t) =
1

4π

∫ ∫ ∫
V

�j(r, t; rS) ∧ −−→
MR(r, rR)

‖−−→MR(r, rR)‖3
dV (2.2.14)

where rS is the position of the source and
−−→
MR is the vector between the receiver and

hS

z

ρ

M{ρ,φ,z}

R {ρR,φR,-hR}

φ

ux
uy

uz

uz
uρ

uφ

hR

S {0,0,-hS}

ρR

z

φR

Figure 2.2.3: Schematic description of EM measurement with source and receiver in the

air.

the volume element of secondary source with the current density �j. For a homogeneous

half-space, eddy currents flow in horizontal loops. Therefore, in cylindrical coordinates,

	j(r,t)=‖	j(r,t)‖·

⎛
⎜⎜⎜⎝

− sin φ
cosφ
0

⎞
⎟⎟⎟⎠

−−→
MR=

⎛
⎜⎜⎜⎝

ρR cosφR − ρ cos φ
ρR sinφR − ρ sin φ

zR − z

⎞
⎟⎟⎟⎠ (2.2.15)
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where ‖�j‖ is the norm of the current density depending on both conductivity and the

transient electrical field �eφ(r, t) induced within the ground :

‖�j(r, t)‖ = σ(r)‖�eφ(r, t)‖. (2.2.16)

In a cylindrical system oriented downward, the transient electrical field in the homo-

geneous half space due to a horizontal loop source in the air (TE mode) points in the

azimuthal direction �uφ and is given in the frequency domain by (see Appendix A) :

Estep
φ (ω, ρ, z) =

μ0Ia

2

∫ ∞

0

tTE

u1
e−u0hSe−u1zλJ1(λa)J1(λρ)dλ, (2.2.17)

where μ0 = 4π10−7 H/m is the magnetic permeability of free space, a is the radius of

the loop source, I is the intensity of the electrical current in the loop source, u0 and u1

are the wave number for the air and the half space respectively, hS is the height of the

source, ρ is the horizontal distance between the source and the receiver, and tTE is the

transmission coefficient for the TE mode given by :

tTE =
2u1

u0 + u1
. (2.2.18)

In Figure 2.2.4, we show the spatial distribution of the electrical field in time domain

computed by setting s = iω and by performing an inverse Laplace transform of equation

2.2.17. As expected, the results show that ground induced currents diffuse downward like

a smoke ring (Nabighian, 1979; Reid & Macnae, 1998) which becomes smoother with

increasing time. The diffusion velocity of the electrical field decreases in more conduc-

tive media. Using the equations 2.2.14 and 2.2.15, the sensitivity function for the three

components (n = x, y, z) of the magnetic field in the air is estimated by :

hn(rR, t) =
1

4π

∫ ∫ ∫
V

‖�j(r, t)‖Rn(r, rR)dxdydz, (2.2.19)

where Rn is given for the three components of the Cartesian coordinates system :

Rx(x, y, z) =
1√

x2 + y2
(zR − z)x

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

, (2.2.20)

Ry(x, y, z) =
1√

x2 + y2
(zR − z)y

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

, (2.2.21)
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Figure 2.2.4: Spatial distribution of eφ in the ground for three channels after the 1A current

has been turned off. The loop source has a radius a = 13m and is located at hS = 45m. Upper

part : σ = 1S/m, lower part : σ = 0.1S/m.

Rz(x, y, z) =
1√

x2 + y2
x2 + y2 − xxR − yyR

((xR − x)2 + (yR − y)2 + (zR − z)2)
3

2

. (2.2.22)

By comparing (2.2.11), (2.2.19) and (2.2.16), we can see that the sensitivity function g is

the product between the electrical field in a homogeneous media and a geometric function

Rn given by (2.2.20)-(2.2.22), which describes the field of view of the receiver :

gn(r, t; σa, rR, rS) =
1

4π
‖�eφ(r, t; σa, rS)‖ · Rn(r; rR). (2.2.23)

If one knows the 3D spatial distribution of eddy currents, one can compute the 3D sensi-

tivity function for a homogeneous medium by using the equation 2.2.23. The 3D inversion
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process is time consuming because it requires many model parameters and data acquisi-

tion with 3D coverage. Therefore, 2D inversion appears as an intermediate method that

would produce imaging results relatively quickly with fewer parameters. As in Wolfgram

et al. (2003), our 2D sensitivities are computed by integration of the 3D sensitivity over

the invariant y-direction (strike). In Figure 2.2.5, we show the spatial distribution of the

3D and 2D sensitivity of the vertical magnetic field for a zero offset configuration. The

main consequence of using a 2D sensitivity instead of a 3D sensitivity is that conductive

structures not directly beneath the flight line can get mapped as a deeper body in the

resulting 2D section. It is also important to note that the Biot-Savart law is valid in

free space. A more accurate approach is to compute the secondary magnetic field for a

half-space using electrical dipole sources to simulate the induced currents. The free space

sensitivity has similar shape but its spatial extent is overestimated compared to the half-

space sensitivity. We correct this for difference by multiplying the apparent conductivity

by 4 in order to get the same spatial extent as for half-space sensitivity.

Forward modeling using an empirical approach

Wolfgram et al. (2003) applied an adaptive Born approximation to 2D inversion of

airborne TEM data. They show that it is difficult to constrain a 2D model by using only

the vertical component of the magnetic field Hz. We suggest that the approximate inverse

mapping using a homogeneous half-space oversimplifies the pattern of eddy currents in

a 2D structure. Indeed, as 2D objects have strike length much longer than the spatial

footprint, they may generate even stronger perturbations than those caused by a 3D

body. Using the program ArjunAir developed at CSIRO (Raiche, 2008a), we computed

the 2D sensitivity function by considering local 2D perturbations Δσ successively located

at all positions within the ground. The computation of this numerical kernel is carried

out in the following three steps :

1 First, magnetic responses are computed numerically with ArjunAir for each of per-

turbations.

2 Second, the magnetic responses are converted to apparent conductivities by using a

table look-up method.
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Figure 2.2.5: Left column : sensitivities function derived using the Biot and Savart law

in 3D (top) and 2D (bottom). Right column : Sensitivity function derived from numerical

modeling (top) and empirical approach (bottom). The loop source is located at hS = 45m

over a half-space with the conductivity σ = 10−2S/m, with a radius a = 13m.

3 Finally, the sensitivity function is computed by using the following equation :

f(x, z, t) =
Δσa(x, z, t)

Δσ
, (2.2.24)

where Δσa(x, z, t) is the difference between the apparent conductivity of the unperturbed

medium and a medium with a perturbation Δσ at the position (x, z). In Figure 2.2.5

(top right), the right numerical 2D kernel is shown for a perturbation embedded within

a homogeneous medium of conductivity σ = 10−2 S/m. It differs considerably from the

kernel obtained by the AIM theory derived for an equivalent homogeneous half-space (see

left part of Figure 2.2.5). There is one important difference that affects the inversion :
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the standard AIM sensitivities are characterized by two symmetric lobes at the centre of

central loop system, while the numerical one shows a dominant single lobe centred just

beneath the system and two smaller sides lobes. This method cannot be implemented

for fast 2D inversion, however, as the computations are too time-consuming. Following

Christensen (2002) for 1D TEM imaging, we suggest an empirical model to approximate

the real 2D kernel. Consider the illuminated domain defined as Ωi = {[−dx, dx], [0, dz]}
where dz and dx are the distances of penetration in the vertical and horizontal directions,

respectively. We find that the sensitivity function of the vertical magnetic field can be

approximated by a simple mathematical formula :

f(x, z, t) =
1

Γ

⎧⎪⎨
⎪⎩

exp−
(

4|x|
dx

+ 6z
dz

)
, (x, z) ∈ Ωi.

0 , elsewhere.

(2.2.25)

dz =

√
czt

μ0σa(t)
and dx =

√
cxt

μ0σa(t)
+ hR, (2.2.26)

where cz is the scaling factor for the vertical direction defined by Christensen (2002),

cx is the scaling factor for the horizontal direction, hR is the receiver height and Γ is

a normalizing factor detailed below. As the kernel for the apparent conductivity has to

follow the condition : ∫ ∫
Ω

f(x, z, σa, hR)dxdz = 1, (2.2.27)

the new empirical kernel is normalized by :

Γ =

∫ ∫
Ωi

exp−
(
4 | x |
dx

+
6z

dz

)
dxdz. (2.2.28)

This approximate kernel is valid for the in-loop configuration only. It is shown at the

bottom right of Figure 2.2.5 for the time channel t = 974 μs and the 45 m transmitter

height over a half-space of conductivity σ = 10−2 S/m. Using this approach, we assume

that a cell with anomalous conductivity is unaffected by the presence of another. In other

words, this method does not include the mutual inductance.
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Figure 2.2.6: Inversion of the VTEM synthetic data generated by a weakly 2D model with

a shallow conductive layer. From top to bottom : true model and position of soundings

(triangles) ; concatenated result of 1D inversions using vertical constraints (VCI) ; result

of the 2D Born inversion using Biot and Savart’s sensitivity ; result of the 2D empirical

inversion.

Inverse Problem

The data for the inversion scheme consists of the apparent conductivity versus time

while the model is the spatial distribution of conductivity in a vertical plane beneath the

flight line. The apparent conductivities are computed prior to the inversion by looking

in tables which contain the responses of the system for a large range of homogeneous

earth models and transmitter heights. The response of the system is obtained by convol-

ving the time derivative of the source current with the step response. In the case of an
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in-loop system and sufficiently late time channels, the Bz response is monotonic with

regards to conductivity, therefore there is a unique correspondence between the apparent

conductivity and the response. The 2D linear inverse problem is formulated as follows :

σa(rR, t) =

∫ ∫
Ω

f(r, t, σa)σ(r)dr, (2.2.29)

where f(r, t, σa) is the 2D sensitivity function given by equation 2.2.25. If we consider Ns

soundings acquired at different positions along the flight line, with each sounding recorded

at Nt time windows, the data set is composed of Nd = Ns ×Nt data. By discretizing the

2D space into Nm blocks, we can write the inverse problem in a matrix form as follows :

σa,i =
∑
j

Fi,jσj i = 1, Nd j = 1, Nm, (2.2.30)

where Fi,j contains the integral of f(r, t, σa) over each the jth model block for the ith data

point. Our inversion scheme is separated into two steps. First, we solve equation set 2.2.30

using a Tikhonov regularization strategy :⎡
⎣ F

Sx

Sz

⎤
⎦ σ =

⎡
⎣ σa

0
0

⎤
⎦ . (2.2.31)

The matrix F is related to the data misfit ; Sx and Sz are smoothness matrices which

constrain, respectively, the horizontal and vertical second derivatives of the recovered mo-

del. We solve this problem using the Conjugate Gradient Least Square method (CGLS)

(Aster et al., 2005; Hansen, 2010). The initial model is formed by equating the conduc-

tivity with the apparent conductivity at the centroid depth of each measurement. If the

conductivity of the host rock is known, we use it instead. Secondly, we perform the addi-

tional recursive filter presented in Guillemoteau et al. (2011) which re-weights the inverse

problem in the logarithmic space :

σ = σ0e[F
∗TWdF

∗+λ2
pI]

−1F∗Wd loge(σa/σ0
a), (2.2.32)

where σ0 is the initial conductivity which is, at the first iteration, the solution of the

equation set 2.2.31 with large smoothness. λP is a Lagrangian parameter which controls

the difference with the starting model σ0 at each iteration, σa is the measured apparent
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conductivity, σ0
a = Fσ0 is the predicted apparent conductivity, Wd is a diagonal error

matrix with elements proportional to hz(t). As hz(t) is a decaying curve with regard to

the time, this advantages the short time channel fitting. F∗ is the logarithmic kernel which

is expressed as :

F ∗
ij =

σ0
j

σa,i
Fij . (2.2.33)

The computation of the logarithmic kernel F∗ is very fast at each step as we already know

the standard kernel F. The parameter λP is determined by an L-curve analysis (Hansen,

1992) at each iteration. This recursive filter allows sharper contrasts in the resulting model

due to the low dynamic of both model and data in the logarithmic space. From our tests,

if the starting model σ0 is both smooth and close to the true model, then the iterative log

inversion converges to a reasonable data misfit after < 10 iterations.

Results

2D inversion of synthetic VTEM data

We simulate step-off Bz transient responses for the in-loop configuration using Arju-

nAir. We generate three lines of synthetic data as if they were acquired with a VTEM

system at the nominal 45 m clearance. We simulate a transmitter loop of 26 m diameter

and a receiver of 1.1 m diameter, recording 27 measurements from t1 = 83 μs to t2 = 7.8

ms. Synthetic data sets are computed for three models with increasing complexity : the

first one is a weakly 2D conductive medium shown at the top of Figure 2.2.6 ; the second

one is a clear 2D conductive body buried inside a uniform medium ground (left column

of Figure 2.2.7) ; and the last one is a quasi-horizontal conductive layer embedded be-

neath an inclined ground (right column of Figure 2.2.7). The latter contains topography

in addition to conductivity variations.

The first model contains a shallow conductive layer of 500 mS/m and varying thickness

over a resistive half-space of 20 mS/m. The data consist of 36 TEM soundings acquired

every 50 m at a height of 45 m. In Figure 2.2.6, the three panels beneath of the true

model show the inverted models using respectively, 1D inversion with vertical constraints

(VCI), standard 2D Born inversion (AIM) and empirical 2D inversion. The 1D inversion

fails to reproduce the strong lateral changes occurring at the positions 200 m, 900 m and

113



2. INVERSION 2D

1100 m in the true model. In this case, 1D inversion using lateral constraints (LCI or

SCI) (Viezzoli et al., 2008) should provide better results. Using the 2D interpretations, it

is possible to remove the 2D artefacts without strong regularisation ; this is shown in the

two bottom graphs of Figure 2.2.6.

The second model (Figure 2.2.7, top left) is an infinite (strike is the y-direction) prism

with a 100 m x 100 m cross sectional area and a conductivity of 200 mS/m, situated at a

depth of 50 m below the surface. The prism is embedded in a homogeneous half-space with

a conductivity 5 mS/m. The reminder of Figure 2.2.7 (left column) shows the resulting

images from 1D VCI inversion, the 2D Born inversion using an equivalent homogeneous

half-space to compute the sensitivity and the 2D empirical inversion. The results show

that the 1D inversion or 2D standard Born inversions fail to reproduce the true model,

while the empirical inversion yields a better reconstruction.

2D inversion allows (or forces) us to take into account the influence of topography on

TEM response. In our processing, we evaluate the angle φ averaging the local slope over

a distance equal to the early-time footprint. Then, the magnetic response is divided by

the factor cos2φ to model both the inclination of the receiver and the incidence of the

primary magnetic field. In addition, in the inversion, we use a sensitivity function rotated

in such a way that the modelled eddy currents are parallel to the ground surface. We

tested the three inversion methods on synthetic data computed from the third model that

has variation of topography. The model sections obtained for the different methods are

presented in the right column of Figure 2.2.7. The 2D empirical inversion reproduces well

the true model, and avoids the ”pant-leg” artefact usually encountered with 1D stitched

sections.

2D inversion of VTEM data

We apply the 2D empirical inversion method to a helicopter-borne TEM data set

(VTEM) acquired over the lake Minowean area in Canada. The aim of the survey is to

detect and characterize a conductive sheet of graphite beneath the lake. A comparative

study of different electrical methods has been presented by Smith et al. (2011) in a similar

context. Graphite layers are characterized by strong contrasts of conductivity compared

to their host rocks. Moreover, there may be a polarization effects biasing the late time

114



2.2 Article publié à Geophysics
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Figure 2.2.7: Inversion of VTEM synthetic data. Left column : small prism (100m×100m)

with a conductivity of 200 mS/m embedded in a half-space with a conductivity of 5 mS/m.

Right column : horizontal layer with a conductivity of 100 mS/m embedded in resistive me-

dium with a conductivity of 1 mS/m and simple topography. From top to bottom : cross

section of the true model, after 1D inversion, after 2D Born inversion, and after 2D empi-

rical inversion.

response. We present this challenging case to identify some limitations of the empirical

inversion. The transmitter is a four-turn loop, with a diameter of 26 m. The VTEM

waveform is a quasi-square function with a maximum peak of 200 A and a duration

of 8.32 ms. The pulse repetition rate is 30 Hz. We invert the vertical component of the

magnetic field. Each sounding is composed of 24 channels from t1 = 120 μs to t24 = 6.5 ms.

First, the VTEM data (given in pV.ms/A/m4) are converted to the equivalent magnetic

field (in A/m) which would have been generated by 1 turn-loop and a maximum current

peak of 1 A. Then, the apparent conductivity is computed looking in a table of VTEM
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responses (pure step response corresponding to 1 turn-loop and 1 A current convolved

with the normalized waveform).
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Figure 2.2.8: Inversion of VTEM data acquired over the lake Minowean area (Canada).

From top to bottom : observed data in term of Hz (left) and σa (right), cross section after

1D inversion (left) and 2D inversion (right), and the corresponding approximate data misfit

and finite element data misfit.

In Figure 2.2.8, we show the results for data acquired at the west border of the lake.

The data are displayed as vertical magnetic field profiles (top left) and as an apparent

conductivity pseudo-section (top right). A visual inspection of the data reveals a large

response on both Hz and σa that corresponds to a highly conductive body located near

x = 800 m. The airborne system, on its flight path, detects the conductive body before

passing over it. As a consequence, the 1D inversion images this feature as a deep inclined

conductive zone. In the second graph of the left column, the 1D inversion shows the ”pant
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leg” artefact which is often encountered when a 1D inversion is performed in case of high

lateral changes of conductivity. The lower limit of imaging corresponds to the apparent

depth of investigation as estimated from the late-time channel. The 2D inversion result is

shown in the second graph of the right column. For that case, the lower limit of imaging

is derived from the integrated sensitivity matrix (for explanation, see Zhdanov (2009)).

Because of polarization and strong scattering effects, the 2D empirical inversion could

only fit responses from the first 15 time channels. Indeed, while the 1D methods are able

to fit all the data even in the presence of polarisation or scattering, 2D inversion cannot

do it. The 2D model contrasts with the stitched 1D results. The conductive body appears

as a thinner inclined plate without the 2D artefacts. In order to estimate the performance

of each method, we show the data misfits computed with both the approximate forward

modeling and the 2.5D finite element (FE) forward modeling. The 1D and 2D inversions

show similar errors. However, comparing to geological information in the area, the small

thickness of the graphite sheet in the 2D image is more realistic than the larger one

obtained in the 1D inversion.

Conclusion

The sensitivity of geophysical EM measurements depends on both the subsurface cur-

rent distribution induced by the source and the relative position of the receiver. For

in-loop configurations, we compared realistic 2D sensitivities computed using numerical

forward modeling to a 2D pseudo-sensitivity derived from the Born approximation for

homogeneous media. Our results show that standard approximate mapping methods do

not describe well the pattern of eddy currents, even for low conductivity perturbation.

We show that using a Born approximation based on equivalent homogeneous theory is

not effective for 2D inversion. A 2D contrast of conductivity is equivalent to an infinite

prism perpendicular to the profile which perturbs the EM response much more than a 3D

body. We suggest that the AIM method would work better for 3D inversion in the case

of a small 3D body with low conductivity contrast.

For fast 2D inversion, we suggest the use of the empirical sensitivity function presented

in this paper. The resulting method is very fast, and it is almost as practical as 1D
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inversion for processing large amounts of data. For long profile of data, we suggest using

this method with a sliding inversion window of around 2-3 km width (the computation

time is 1 min/km with one processor of 2.39 GHz and 3.45 Go of RAM).

Our mathematical model describes to first order the physics of the in-loop TEM mea-

surement. Application to real and synthetic data show that it describes the behaviour of

eddy currents better than 1D approximations and improves the quality of ground ima-

ging. Nevertheless, the empirical approach fails to reproduce the real inclination of thin

conductive sheets. Indeed, this property is controlled by the factors 4 and 6 in the ex-

ponential function (equation 2.2.25) which may be dependent on the conductivity of the

host medium. In future, it is important to better define the empirical mathematical model

in order to improve imaging.

We suggest that the new 2D method should replace 1D inversion for fast processing

of airborne data. It also provides a better starting model for more rigorous inversion

schemes. Using numerical modeling, it is possible to estimate the 2D sensitivity for all

the configurations and to approximate it by simple mathematical functions. This suggests

using the same approach as shown here to estimate the approximate 2D sensitivity of

other EM systems. At this time, our method is limited to the in-loop, vertical magnetic

field geometry, notably the AEM geometry with the smallest lateral sensitivity. Adopting

our method to dual loop and/or horizontal receiver components systems might improve

the final 2D model.
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Influence de la topographie

3.1 Énergie transmise dans le sous-sol

Dans certains cas, la présence de variations topographiques en électromagnétisme

aéroporté fait que le système d’acquisition se retrouve incliné par rapport à la surface du

demi-espace. Dans cette partie, on se propose de calculer l’effet d’un dipole magnétique

incliné au dessus d’un demi-espace. Afin de simplifier les conditions au limites au niveau

de l’interface, il est préférable de décomposer le champs incident en deux modes TE et

TM. Car cette approche est différente de celle qui exposée dans Ward & Hohmann (1987)

(et rappelée dans la première partie de cette thèse), nous l’appliquons dans un premier

temps aux cas connus d’une dipole vertical et d’un dipole horizontal. Ce n’est qu’ensuite

que nous l’appliquons au cas d’un dipole d’orientation quelquonque.

3.1.1 Introduction : general theory

One way to model the effect of an EM source excitation is to put a second member

into the Maxwell equations :

∇ ∧E = +iωμH = −J
m

(2.3.1)

∇∧H− (σ + iωε)H = J
e

(2.3.2)

Solving this set of equations is a hard task as they are coupled. Traditionally, one prefer

to write these equations in a different manner. One example of different formalism is to

use the Schelkunnof vector potential F and A. As it is shown in the previous chapter, the
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Schelkunnof potential satisfy the following equations of propagation :

∇2F+ k2F = −Jm, (2.3.3)

∇2A+ k2A = Je, (2.3.4)

where k2 = ω2με − iωμσ. One way to solve this kind of equation is to use the Green

function.

3.1.2 Green functions of the problem

The scalar Green function g(r, t) is the solution of potential vector equations in time

domain with a Dirac delta function δ(r)δ(t) as a second member. Note that for our case,

the potential vector equations 2.3.3 and 2.3.4 are given in the Fourier domain where

t → ω ⇒ δ(t) → 1. Therefore, for the case of the Green solutions, the latter equations

become :

∇2GF + k2GF = −δm(r), (2.3.5)

∇2GA + k2GA = −δe(r), (2.3.6)

By solving these equations in the spectral domain {x, y, z} → {lx, ly, lz}, we can obtain

the solution :

G̃A/F (lx, ly, lz, ω) =
1

l2x + l2y + l2z − k2
. (2.3.7)

The Green function in the spatial domain is given by the inverse Fourier transform of the

previous equation :

GA/F (x, y, z, ω) =
e−ikr

4πr
, (2.3.8)

where r =
√
x2 + y2 + z2 is the distance with the position of the dipole. To compute the

solution of the potential vector equations 2.3.3 and 2.3.4 for any kind of source j(r, t),

one may use the Green function as follows :

f(r, t) = gF (r, t) ∗ jm(r, t) (2.3.9a)

a(r, t) = gA(r, t) ∗ je(r, t) (2.3.9b)
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Usually, the source function can be decomposed into separable variables functions j(r, t) =

f(r)s(t). Therefore, one can write in the Fourier domain :

F (r, w) = Sm(ω) ·GF (r, w) ∗ fm(r) (2.3.10a)

A(r, w) = Se(ω) ·GA(r, w) ∗ fe(r) (2.3.10b)

Once the vector potentials is known, one can derive the electrical field and the magnetic

field by using the two following equations respectively :

E = −∇ ∧ F− 1

σ + iωε

[
k2A+∇(∇ ·A)

]
, (2.3.11)

H = − 1

iωμ

[
k2F+∇(∇ · F)] +∇∧A. (2.3.12)

The latter equation provide the three components of the EM field directly. The field

resulting from a source in a horizontally layered media can be expressed as double Fourier

integral in the domain {kx, ky, z}. This method reduces the problem in solving a 1D

vertical wave propagation equation. To simplify, the boundary conditions, it is better to

dissociate the TE plane waves, where Ez = 0, Hz �= 0 and the TM plane waves where

Hz = 0, Ez �= 0. By this way, one can solve the problem only in term of the vertical

component for both mode and deduce the related transverse EM field.

Plane wave decomposition of the Green function

In presence of a horizontal interface, it is preferable to write the Green function as a sum

of plane waves propagating normally to the interfaces :

G(x, y, z, ω) =
1

4π2

∫ ∞

−∞

∫ ∞

−∞

G̃(kx, ky, z, ω)e
ikxeikydkxdky (2.3.13)

G̃ is the Green function in the {kx, ky, z, ω} which is given by :

G̃(kx, ky, z, ω) =
e−u|z|

2u
(2.3.14)

where u =
√
k2x + k2y − k2. In order to reduce the number of numerical integrals, it is

better to write the equation 2.3.13 as a sum of Bessel functions :

G(ρ, z) =
1

4π

∫ ∞

0

λ

u
e−u|z|J0(λρ)dλ (2.3.15)

where ρ =
√
x2 + y2 and λ =

√
k2x + k2y .
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Boundary conditions

Applying the boundary conditions at the interface is much simpler if one decomposes the

EM field into TE and TM components. In this context, the problem consist is determining

only the vertical components Hz and Ez everywhere by using reflectivity and transmitivity

of TE and TM waves respectively. Then one can deduce the transverse fields by using :

Ẽt =
1

λ2

[
∇t
∂Ẽz

∂z
+ iωμuz ∧∇tH̃z

]
(2.3.16a)

H̃t =
1

λ2

[
∇t
∂H̃z

∂z
+ iωεuz ∧ ∇tẼz

]
(2.3.16b)

where ∇t is given by :

∇t =

⎛
⎝ ∂

∂x
∂
∂y

0

⎞
⎠ (2.3.17)

Method

Hence, the modelling of EM field generated by a source excitation over a planarly interface

can be decomposed into the following steps :

– Modelling of the source in term of vector potential by using 2.3.10a and/or 2.3.10b.

One may use the Green function decomposed into planar cylindrical waves which is

given by 2.3.15.

– Calculate the vertical component of the primary field in the source layer by using

2.3.11 and 2.3.12.

– Deduce the TE and TM parts of the primary field and calculate the vertical com-

ponent of the field everywhere by using the boundary conditions.

– Derive the transverse field for both mode by using 2.3.16a and2.3.16b.

3.1.3 Vertical magnetic dipole over a homogeneous media

Consider Cartesian coordinates with the vertical direction oriented downward. We

model a vertical magnetic dipole at the height z = −h above a conductive half-space

with the surface at z = 0 as it is described in Figure 2.3.1. In this context, the vector

potential F̃ (which is a sum of normal incident plane waves) has only one component in

122
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z = -h

VMD

z = 0
x

z

AIR

GROUND

Figure 2.3.1: Vertical magnetic dipole (VMD) placed at the height z = −h above a homo-

geneous conductive media.

the z direction that satisfies

∇2
zF̃z + k2F̃z = −iωμmδ(x)δ(y)δ(z + h), (2.3.18)

where m is the magnetic moment of the source dipole. By using the Green function 2.3.15,

one obtains the following solution :

F =
iωμm

4π

∫ ∞

0

e−uhe−u0z
λ

u
J0(λρ)dλz (2.3.19)

By using 2.3.11 and 2.3.12, we have for the vertical components of the primary field :

Ez =
∂Fx

∂y
− ∂Fy

∂x
= 0 (2.3.20a)

Hz =
1

iωμ

(
k2 +

∂2

∂z2

)
Fz

=
λ2

iωμ
Fz

=
m

4π

∫ ∞

0

e−uhe−uzλ
3

u
J0(λρ)dλ (2.3.20b)

One can conclude that the primary field has only the TE mode because we have Hz �=
0, Ez = 0.

EM field in the source layer

Since the EM field propagates as a TE wave, the vertical component of the magnetic field
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in the source layer is given by

H0
z (ρ, z, ω) =

m

4π

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
−u0z]

λ3

u0
J0(λρ)dλ. (2.3.21)

The latter equation corresponds to (Ward & Hohmann, 1987, eq.4.46). By using 2.3.16b,

we obtain for the transverse magnetic field :

H0
x =

mx

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]λ2J1(λρ)dλ, (2.3.22a)

H0
y =

my

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]λ2J1(λρ)dλ. (2.3.22b)

Given these equations, it is easy to derive the φ component of the electric field given by

(Ward & Hohmann, 1987, eq. 4.44). In the same manner, by using 2.3.16a, we have for

the electric field :

E0
x = −iωμmy

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]

λ2

u0
J1(λρ)dλ, (2.3.23a)

E0
y =

iωμmx

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]

λ2

u0
J1(λρ)dλ. (2.3.23b)

In the bottom layer

For our purpose, the bottom layer can be associated to the ground. By using the boundary

conditions of a TE wave, the vertical component of the magnetic field in this layer is given

by

H0
z (ρ, z, ω) =

m

4π

∫ ∞

0

e−u0htTEe
−u1z

λ3

u1
J0(λρ)dλ. (2.3.24)

in the same manner as for the source layer, the transverse fields are given by :

H1
x =

mx

4πρ

∫ ∞

0

e−u0htTEe
−u1z

λ2

u1
J1(λρ)dλ, (2.3.25a)

H1
y =

my

4πρ

∫ ∞

0

e−u0htTEe
−u1z

λ2

u1
J1(λρ)dλ (2.3.25b)

E1
x = −iωμmy

4πρ

∫ ∞

0

e−u0htTEe
−u1z

λ2

u1
J1(λρ)dλ (2.3.25c)

E1
y =

iωμmx

4πρ

∫ ∞

0

e−u0htTEe
−u1z

λ2

u1
J1(λρ)dλ. (2.3.25d)
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3.1 Énergie transmise dans le sous-sol

z = -h

HMD

z = 0
x

z

AIR

GROUND

Figure 2.3.2: Horizontal magnetic dipole (HMD) placed at the height z = −h above a

homogeneous conductive media.

3.1.4 Horizontal magnetic dipole over a homogeneous media

Let’s consider the case of a horizontal magnetic dipole placed at the altitude z = −h
over a homogeneous half-space (see Figure 2.3.2) In this case, the vector potential for an

unbounded media is given by

F =
iωμm

4π

∫ ∞

0

e−u0he−uz λ

u
J0(λρ)dλx (2.3.26)

While there is only one non-zero vertical component of the field (Hz) for the vertical

dipole, there is both non-zero Hz and Ez components for the horizontal dipole :

Ez =
∂Fx

∂y
= −iωμmy

4πρ

∫ ∞

0

e−uhe−uzλ
2

u
J1(λρ)dλ (2.3.27a)

Hz =
1

iωμ

(
∂2

∂z∂x

)
Fz

=
mx

4πρ

∫ ∞

0

e−uhe−uzλ2J1(λρ)dλ. (2.3.27b)

One can conclude that the EM field caused by a horizontal magnetic dipole contains both

TE an TM mode with regards to a horizontal interface. Therefore, in the source layer the
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3. INFLUENCE DE LA TOPOGRAPHIE

two vertical components are given by

E0
z = −iωμmy

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTMe
u0z]

λ2

u0
J1(λρ)dλ, (2.3.28a)

=
iωμm

4π

∂

∂y

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTMe
u0z]

λ

u0
J0(λρ)dλ, (2.3.28b)

H0
z =

mx

4πρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]λ2J1(λρ)dλ, (2.3.28c)

= −mx
4π

∂

∂x

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]λJ0(λρ)dλ. (2.3.28d)

Given the integral form 2.3.28b and 2.3.28d and the following formulas :

∂

∂x
=
x

ρ

∂

∂ρ

∂

∂y
=
y

ρ

∂

∂ρ
(2.3.29a)

∂2

∂x2
= (

1

ρ
− x2

ρ3
)
∂

∂ρ
+
x2

ρ2
∂2

∂ρ2
∂2

∂x∂y
= −xy

ρ3
∂

∂ρ
+
xy

ρ2
∂2

∂ρ2
(2.3.29b)

∂J0(λρ)

∂ρ
= −λJ1(λρ) ∂2J0(λρ)

∂ρ2
=
λ

ρ
J1(λρ)− λ2J0(λρ), (2.3.29c)

the transverse field is derived using 2.3.16a and 2.3.16b :

Hx = −m

4π
(
1

ρ
− x2

ρ3
)

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0J1(λρ)dλ

+
mx2

4πρ3

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0J1(λρ)dλ

− mx2

4πρ2

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0λJ0(λρ)dλ+ iωε z ∧∇tEz.

(2.3.30)

Since ω2με0 = k20 ≈ 0, the last term can be neglected :

Hx = −m

4π
(
1

ρ
− 2x2

ρ3
)

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0J1(λρ)dλ

− mx2

4πρ2

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0λJ0(λρ)dλ. (2.3.31)

In the same manner, we have for the y component

Hy =
mxy

2πρ3

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0J1(λρ)dλ

− mxy

4πρ2

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0λJ0(λρ)dλ (2.3.32)
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3.1 Énergie transmise dans le sous-sol

3.1.5 Radiation of an arbitrarily oriented dipole

Green function for a unbounded media

Consider a magnetic dipole oriented with an angle φ to the vertical direction and an angle

θ to the �x direction. For a homogeneous media, the radiated EM field can be derived by

using a electric potential vector F parallel to the direction u of the dipole. Since F obeys

to the same kind of equation as for the case of A, it is formulated as follows :

F =
e−ikr

4πr
u =

e−ikr

4πr
(sin φ cos θx + sinφ sin θy + cosφz) (2.3.33)

We now write the latter equation by using the Hankel transform 2.3.15 :

F(ρ, z, ω) =
1

4π

∫ ∞

0

λ

u
e−u|z|J0(λρ)dλ (sinφ cos θx+ sinφ sin θy + cosφz) (2.3.34)

By using 2.3.12, one obtains for the vertical magnetic field :

Hz =

x
ρ
sin φ cos θ + y

ρ
sin φ sin θ

4π

∫ ∞

0

e−u|z|λ2J1(λρ)dλ

+
cosφ

4π

∫ ∞

0

e−u|z|

u
λ3J0(λ, ρ)dλ (2.3.35)

For x oriented horizontal magnetic dipole HMD where φ = π/2,θ = 0, one can obtain the

same results as for the primary magnetic field in equation 4.121 of (Ward & Hohmann,

1987, p.226). For vertical magnetic dipole VMD, which is the case of an horizontal loop,

we have φ = 0 that yield to the primary field of equation 4.46 of (Ward & Hohmann,

1987, p.209)

Dipole source over a horizontal interface

For a arbitrarily oriented dipole with the moment m and placed at the altitude h, the

vector potential F for an unbounded media is given by

F =
iωμm

4π

∫ ∞

0

λ

u
e−uze−uhJ0(λρ)dλ (sinφ cos θx + sinφ sin θy + cosφz) . (2.3.36)

By using 2.3.12, one obtains for the vertical magnetic field :

Hz =
m

4π

(
x

ρ
sin φ cos θ +

y

ρ
sin φ sin θ

)∫ ∞

0

e−uhe−uzλ2J1(λρ)dλ

+
m

4π
cos φ

∫ ∞

0

e−uh e
−uz

u
λ3J0(λ, ρ)dλ. (2.3.37)
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3. INFLUENCE DE LA TOPOGRAPHIE

By using 2.3.11, we have the vertical electric field

Ez = −iωμm
4π

(
y

ρ
sinφ cos θ − x

ρ
sinφ sin θ

)∫ ∞

0

λ2

u
e−u(z+h)J1(λρ)dλ. (2.3.38)

Consider a horizontal interface at the altitude z = 0 m. The vertical magnetic field

correspond to the TE part of the EM field, therefore one can write in the upper layer :

Hz =
m

4π

[(
x

ρ
sinφ cos θ +

y

ρ
sinφ sin θ

)∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]λ2J1(λρ)dλ

+cosφ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z + rTEe
u0z]

λ3

u0
J0(λ, ρ)dλ

]
. (2.3.39)

The vertical electric field performs as a TM waves. In the air layer, it is given by

Ez = −iωμm
4π

(
y

ρ
sinφ cos θ − x

ρ
sinφ sin θ

)∫ ∞

0

λ2

u0
e−u0h[e−u0z + rTMe

u0z]J1(λρ)dλ.

(2.3.40)

For the contact air/ground, we have rTM � 1. Therefore the transmitted Ez field is null.

On can conclude that what ever the angle of the dipole, the electric field induced in the

ground is parrallel to the surface.

Let’s compute the X component of the magnetic field by using 2.3.16b. We need the

z-derivative of the vertical magnetic field which can be expressed as follows :

∂Hz

∂z
=
m

4π

[(
∂

∂x
sinφ cos θ +

∂

∂y
sin φ sin θ

)∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0λJ0(λρ)dλ

− cosφ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]λ3J0(λ, ρ)dλ

]
. (2.3.41)

Thus, after few calculations using 2.3.29, one should obtain :

Hx =
m

4π

[
−
(
sinφ cos θ

(
1

ρ
− 2x2

ρ3

)
− sinφ sin θ

2xy

ρ3

)∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0J1(λρ)dλ

−
(
sin φ cos θ

x2

ρ2
+ sin φ sin θ

xy

ρ2

)∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]u0λJ0(λρ)dλ

+cosφ
x

ρ

∫ ∞

0

e−u0h[e−u0z − rTEe
u0z]λ2J1(λ, ρ)dλ

]
. (2.3.42)

In geophysical application, the upper layer is the air layer for which u0 = λ. Generally,

the measurements are made on a vertical plane at y = 0 or for θ = 0. In this context, the

128



3.1 Énergie transmise dans le sous-sol

latter equation becomes

Hx =
m

4π

[
− sinφ

(
1

ρ
− 2x2

ρ3

)∫ ∞

0

e−λh[e−λz − rTEe
λz]λJ1(λρ)dλ

− sin φ
x2

ρ2

∫ ∞

0

e−λh[e−λz − rTEe
λz ]λ2J0(λρ)dλ

+cosφ
x

ρ

∫ ∞

0

e−λh[e−λz − rTEe
λz]λ2J1(λ, ρ)dλ

]
. (2.3.43)

In the same manner, the vertical magnetic field is given by

Hz =
m

4π

[
sinφ

x

ρ

∫ ∞

0

e−λh[e−λz + rTEe
λz]λ2J1(λρ)dλ

+cosφ

∫ ∞

0

e−λh[e−λz + rTEe
λz]λ2J0(λ, ρ)dλ

]
. (2.3.44)

By comparing the two latter formulas with the ones derived for HMD and VMD, we can

see that the magnetic field for a inclined dipole is just a linear combination of HMD and

VMD responses :

H = sinφHHMD + cosφHVMD (2.3.45)

Example of the airborne central loop system

Most of helicopter-borne EM systems use central loop configuration (ρ = 0). In some area

with high topography, the system is not parallel to the ground. In this paragraph, we

propose to use the formulas derived previously to estimate the magnetic response in this

context. Consider a horizontal current loop transmitter (Tx) placed at the altitude h over

an inclined half-space with the angle ϕ as shown in Figure 2.3.3a. In order to simplify

the continuity conditions at the inclined interface, it is preferable to study the equivalent

case of an inclined current loop source over a flat half-space (see Figure 2.3.3b). In the

following, the loop source is approximated by using a magnetic dipole source oriented

perpendicularly to the plane of the loop. At the center of the loop that is to say for x → 0

and ρ→ 0, the equation 2.3.43 simplifies to

Hx = − sinφ
m

8π

∫ ∞

0

e−λh′

[e−λz − rTEe
λz]λ2dλ. (2.3.46)

In the same context, the equation 2.3.44 reduces to :

Hz = cosφ
m

4π

∫ ∞

0

e−λh′

[e−λz + rTEe
λz]λ2dλ. (2.3.47)
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Tx

Rx
h

z
n=1

Tx Rx

n=1

h' z'

ρ'

a) VMD over a inclined ground b) Inclined MD over a horizontal ground

Figure 2.3.3: Equivalence between the case of a horizontal current loop source over and

inclined half-space and the case of an inclined source over a flat half-space.

Usually, the vertical component of the magnetometer is oriented toward the following

direction :

n =

⎛
⎝ − sin φ

0
cosφ

⎞
⎠ . (2.3.48)

Therefore, the response of an airborne central loop (ACL) EM system is given by :

HACL = H.n =
m

8π

∫ ∞

0

e−λh′

[(cos2 φ+
1

2
sin2 φ)e−λz + (cos2 φ− 1

2
sin2 φ)rTEe

λz]λ2dλ.

(2.3.49)

As expected, the inclination of the ground influences only the secondary magnetic field.

3.2 Définition et calcul de la pente locale

La pente utilisée pour l’estimation du noyau d’inversion est calculée à partir du modèle

numérique de terrain (surface topographique). Cependant, il faut savoir sur quelle distance

autour du système on l’évalue. Cette distance que l’on appellera ”empreinte de surface”

dépend de la taille et de la hauteur (clearance) de la boucle. L’empreinte de surface peut

être estimée simplement en évaluant numériquement la propagation du champ électrique

horizontal dans l’air. Pour cela, on décompose la boucle source en un grand nombre Nd de

dipôles électriques j correctement orientés le long d’un cercle équivalent. La composante
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3.3 Conclusion

n du champ électrique en tout point de l’espace est donnée par :

En(r) =

Nd∑
i=1

jin
4π(r− ri)3

, (2.3.50)

où jn est la composante du dipôle électrique dans la direction n. Dans la figure (2.3.4),

on montre la composante transversale du champ électrique Ey dans le plan y = 0 dans

une couche d’air en-dessous de la boucle. Les lignes noires correspondent à la position des
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Figure 2.3.4: Estimation de l’empreinte latéral en fonction de la clearance au moment où

les courant pénettrent dans le sous-sol

.

maximums d’amplitude pour chaque ligne horizontale. On peut voir que plus la distance

verticale parcourue dans l’air est grande, plus l’écart entre les deux optimums de champ

est grand. C’est justement ces optimums qui vont déterminer le rayon des boucles de

courants telluriques en surface dans le cas où cette onde rencontre un demi-espace plan.

Dans le graphe de droite, on montre l’évolution de cet écart en fonction de la hauteur de

vol. Pour nos inversions, nous allons définir l’empreinte de surface comme étant le double

de cette distance, elle peut être caractérisée par cette loi empirique :

D0 = 0.66 · (2h+ a) avec h > a, (2.3.51)

où h est la hauteur de vol ou clearance et a est le rayon de la boucle.

3.3 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons montré que, d’une part l’inclinaison de la boucle par

rapport au sol influe sur l’amplitude de la réponse EM et que, d’autre part l’inclinaison
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3. INFLUENCE DE LA TOPOGRAPHIE

de la surface influence la direction de diffusion des courants électriques induits dans le

sous-sol. Dorénavant, lors de nos traitements, nous estimerons la pente locale d’angle

φ pour multiplier les données par un facteur égal à cos2 φ − 0.5 sin2 φ afin de corriger le

premier effet. De plus, pour l’inversion 2D, nous ferons une rotation du noyau de sensibilité

de façon à modéliser des courants électriques parallèles à la surface air/sol.
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Troisième partie

Développements et applications
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1

Développement d’un logiciel de

traitement rapide de données TEM

Tout au long de cette thèse, nous avons développé un programme de traitement de

données TEM aéroporté. Ce programme permet d’effectuer le calcul de conductivité ap-

parente en fonction de la profondeur (CDT). Il permet aussi l’inversion 1D linéaire avec

contrainte verticale ou contrainte horizontale, l’inversion 1D avec l’algorithme d’inversion

non-linéaire DQED et l’inversion linéaire 2D utilisant la théorie empirique présentée dans

la partie précédente.

1.1 Architecture du code

D’une manière générale, tous nos codes sont écrit préalablement avec le langage Mat-

lab. Ensuite, si le passage dans un autre langage apporte une optimisation notable du

temps de calcul, nous réécrivons nos codes Matlab dans cet autre langage (nous utilisons

les langages FORTRAN et C#). Le calcul des abaques de réponses est écrit en langage

Matlab. Par contre, la recherche de la conductivité apparente par table look up lors du

traitement se fait en C# car cette étape nécessite beaucoup de boucles. L’inversion 2D

nécessite beaucoup de gros calculs matriciels. Pour l’instant, nous utilisons Matlab car ce

langage est relativement bien optimisé (en temps de calcul) pour ce genre d’opération.

Cependant, Matlab est limité en ce qui concerne la gestion de la mémoire vive. Ainsi,

dans le futur, il faudrait convertir cette partie en C# ce qui permettrait d’inverser de plus

grosses matrices. Enfin, l’interface utilisateur est également codée en Matlab. La struc-
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1. DÉVELOPPEMENT D’UN LOGICIEL DE TRAITEMENT RAPIDE DE
DONNÉES TEM
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Figure 3.1.1: Structure de la nouvelle version du code InvTEM.
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1.2 Fonctionnalités de InvTEM2.0

ture du code est résumée dans la figure 3.1.1. L’interface communique avec les différentes

exécutables avec des fichiers d’entrée et de sortie au format ASCII. De cette façon, il

est possible de programmer les traitements en utilisant des ”routines” sans passer par

l’interface.

1.2 Fonctionnalités de InvTEM2.0

La documentation du programme InvTEM2.0 est donnée en annexe G. L’ensemble

des apports méthodologiques qui sont discutés dans cette thèse a été incorporé dans cette

nouvelle version. Dans cette section, on se propose de les résumer à travers les différentes

fonctionnalités du programme.

Environnement

La nouvelle version est constituée de trois fenêtres : une pour l’affichage des données,

une pour l’affichage des résultats, et une pour contrôler et définir l’affichage des résultats.

L’interface est définie de façon à passer rapidement d’un résultat à l’autre. On peut

définir l’échelle de couleur (linéaire ou logarithmique) ainsi que la quantité physique voulue

(conductivité ou résistivité). Il est possible de faire un zoom sur les sections obtenues et

d’ajuster l’abscisse des données en conséquence.

Calcul des abaques

Nous avons incorporé la variation des paramètres ”hauteur de vol” et ”offset” (Tx-Rx)

dans les tables de réponses. Si on prend l’exemple d’un système héliporté, ces abaques

sont calculés pour un intervalle de hauteurs allant en général de 25m à 80m et pour un

seul offset. De plus, il est possible de charger la forme de la source afin d’effectuer la

convolution avec les réponses transitoires idéales.

Calcul de la conductivité apparente

Comme nous l’avons expliqué précédemment, le calcul de la conductivité apparente prend

en compte la hauteur de vol, mais aussi l’effet de la pente locale. L’angle associé à cette

pente est calculé par fenêtre glissante le long du profil. La largeur de cette fenêtre dépend

également de la hauteur de vol en suivant la relation 2.3.51. La conductivité apparente
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1. DÉVELOPPEMENT D’UN LOGICIEL DE TRAITEMENT RAPIDE DE
DONNÉES TEM

en fonction du temps peut être migrée en profondeur. Cette transformation se fait en

projetant chaque mesure de conductivité apparente sur la profondeur d’investigation cor-

respondante.

Inversion 1D

Il est possible d’effectuer l’inversion 1D avec trois types d’algorithmes. Le premier est

issu des travaux de Mickael Behaegel. Il utilise un code d’optimisation non linéaire écrit

en FORTRAN qui effectue la minimisation d’une fonction contenant une régularisation

latérale (LCI). Le second est une inversion linéaire avec contrainte sur les dérivées verti-

cales du modèle (VCI). Enfin, la troisième méthode est la méthode SVDal qui optimise le

conditionnement du problème en faisant varier le nombre de couches. Cette méthode four-

nit une solution naturelle (c’est-à-dire qu’elle est obtenue sans terme de régularisation).

La première méthode effectue l’inversion directement dans l’espace du logarithme de la

conductivité. Les deux dernières s’effectuent quant à elles en deux temps : d’abord, dans

l’espace de la conductivité et ensuite, dans l’espace de son logarithme de manière itérative.

Le maillage peut avoir une profondeur maximale constante ou adaptative. Dans le second

cas, le maillage tabulaire est défini automatiquement en fonction du nombre de couches

et de la profondeur d’investigation maximale. Il est également possible de définir le type

de maillage tabulaire : homogène (épaisseurs constantes) ou non (épaisseurs contraintes

par 2.1.19).

Inversion 2D

À partir d’une section de conductivité apparente obtenue par CDT ou à partir d’une

section de résultats 1D, il est possible de sélectionner des zones d’intérêt pour effectuer

une inversion 2D utilisant la théorie empirique proposée dans la deuxième partie de cette

thèse. Comme pour les deux méthodes d’inversion 1D linéaire, l’inversion 2D empirique

s’effectue en deux temps : d’abord, avec la conductivité et ensuite, avec son logarithme

de manière itérative.
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2

Traitement de données VTEM

acquises dans le bassin de Franceville

au Gabon

2.1 Contexte géologique général du Francevillien

Les informations présentées dans cette section sont tirées en grande parties de Fleury

(2011) qui a fait une synthèse des travaux de Gauthier-Lafaye (1986), Ledru et al. (1989),

Feybesse et al. (1998), et Weber (1969).

Le bassin de Franceville se situe au sud-est du Gabon, en Afrique équatoriale (voir Fi-

gure 3.2.1). C’est un bassin sédimentaire d’une superficie d’environ 42000 km2 daté autour

du paléoprotérozöıque (2.1Ga± 30Ma). Il se subdivise en cinq formations sédimentaires

allant du FA au FE et repose sur un socle archéen de 2.7 Ga. Son épaisseur peut atteindre

les 4000m dans la zone centrale.

Principales phases tectoniques ayant constitué le bassin de Franceville

L’histoire de la déformation du bassin de Franceville peut être décomposée en trois phases

principales.

La première phase correspond à la formation du bassin. Celui-ci est alors rempli par

des grès et des conglomérats (FA). C’est dans ces dépôts que se situent tous les gisements

d’uranium du Francevillien.

La deuxième phase correspond à une phase extensive créant des fossés d’effondrement
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2. TRAITEMENT DE DONNÉES VTEM ACQUISES DANS LE BASSIN
DE FRANCEVILLE AU GABON

8˚

8˚

10˚

10˚

12˚

12˚

14˚

14˚

16˚

16˚

−4˚ −4˚

−3˚ −3˚

−2˚ −2˚

−1˚ −1˚

0˚ 0˚

1˚ 1˚

2˚ 2˚

3˚ 3˚

0 100 200

km

Gabon

Franceville

Libreville

Figure 3.2.1: Haut : Localisation du bassin de Franceville au Gabon. Bas : Localisation

du bloc de données VTEM de Mounana-Bangombé dans la carte géologique du bassin de

Franceville (Gauthier-Lafaye, 1986).
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2.2 Traitement du bloc de données Mounana-Bangombé

en horsts et grabbens subsidents. Les failles normales associées à cette phase sont ma-

joritairement orientées NO-SE. Ces nouveaux bassins sont alors remplis par des dépôts

marins de type pélites, ampélites et dolomies (FB et FC).

La troisième phase correspond à nouveau à une phase d’extension. Elle se traduit

également par un important volcanisme acide. Durant cette phase, le bassin est recouvert

par les dépôts volcano-sédimentaires FD et FE.

Modèle métallogénique de l’uranium dans le Francevillien

D’après Gauthier-Lafaye (1986) et Mathieu et al. (2001), l’uranium aurait d’abord été

libéré des minéraux détritiques du FA sous l’action des saumures ascendantes et oxy-

dantes provenant de l’érosion du socle. Ensuite, l’uranium aurait été précipité dans les

hydrocarbures présents dans le FB. Ainsi, l’uranium se trouve potentiellement au niveau

de l’interface entre le FA et le FB, ou dans des pièges structuraux le long de certaines

failles.

2.2 Traitement du bloc de données Mounana-Bangombé

Nous venons de voir que les contacts entre le grès FA et les couches pélitiques du FB

présentent des zones d’intérêt pour l’exploration d’uranium dans le bassin de Franceville.

Dans l’article sur l’inversion 1D que nous avons présenté dans la partie précédente, nous

avons déjà établi que le contact FA/FB est caractérisé par un fort gradient de conductivité

électrique. Ainsi, les méthodes EM peuvent potentiellement détecter ces contacts. Nous

allons nous intéresser au bloc de données TEM aéroportées du secteur de Mounana-

Bangombé qui se trouve dans la partie occidentale du bassin. Ce bloc est constitué de

100 profils de direction (32◦ − 212◦) espacés de 400m et de 10 profils perpendiculaires

espacés de 4km. Il constitue environ 3300km de profil le long desquels, nous disposons

d’un sondage TEM composé de 27 fenêtres de temps, tous les 3m environ. La surface

couverte par cette campagne est délimitée en bleu et superposée à la carte géologique de

la région dans la figure 3.2.1. Dans un premier temps, nous avons traité ces données en bloc

entier afin d’obtenir une information en surface. Dans le haut de la figure 3.2.2, on montre

la surface topographique mesurée à l’aide du radar embarqué. On peut repérer quelques

structures d’intérêt, comme le plateau manganèsifère de Moanda (1), où affleure le FB.
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2. TRAITEMENT DE DONNÉES VTEM ACQUISES DANS LE BASSIN
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Figure 3.2.2: Haut : Vue en perspective de la surface topographique mesurée lors du levé

aéroporté. Bas : Conductivité électrique en surface obtenue par inversion 1D projetée sur la

surface topographique.

Ce plateau domine la dépression de d’Okouma-Moulili (2), où passe le fleuve Ogooué (3).

Cette dépression est bordée au sud par les failles de Bangombé-Mambala (4), et au nord

par les failles de Kaya-Kaya (5). Nous avons inversé une milieu tabulaire à 15 couches à

partir des données VTEM pour tout le bloc. Dans le graphique du bas de la figure 3.2.2,

on montre la conductivité électrique en surface (celle obtenue pour la première couche)

projetée sur la surface topographique. À partir de cette carte, et en la comparant avec la

carte géologique de la figure 3.2.1, on peut voir qu’il est possible de distinguer certains

affleurements. Une première interprétation concernant leur distribution globale dans la

partie SE est proposée.

Dans la section qui suit, on se propose d’interpréter un profil de mesures VTEM orienté
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2.3 Traitement de la ligne L10830 : analyse structurale de la zone

SO-NE perpendiculaire aux failles de Bangombé-Mambala et Kaya-kaya. Ce profil permet

de mettre en évidence les différentes formations du Francevillien.

2.3 Traitement de la ligne L10830 : analyse structu-

rale de la zone

La ligne de vol L10830 débute au niveau de la partie sud du plateau de Moanda et

s’étend sur environ 38km jusqu’au niveau du socle de l’autre côté du bassin. Le profil

de mesures VTEM est constitué de 14421 sondages TEM, ce qui correspond à un écart

moyen de 3m entre chaque sondage. Les mesures ont été effectuées avec une hauteur de vol

moyenne de c = 49m, mais cette valeur varie entre cmin = 28m et cmax = 76m (graphique

du milieu de la figure 3.2.3). Dans le haut de la figure 3.2.3, nous montrons les données

de champ magnétique verticale en prenant un sondage sur 10, ce qui correspond à un

écart d’environ 30m entre chaque sondage. Lorsque le milieu est très résistant, l’induction

magnétique est faible. Dans ce cas, la réponse magnétique aux temps longs devient plus

faible que le niveau de bruit. En affichant les données avec une échelle logarithmique, on

peut facilement détecter les mesures affectées par ce problème. Dans notre cas, on peut

voir que le niveau de bruit se situe vers hinfz = 3.10−9S/m.

2.3.1 Analyse de la conductivité apparente

Quand on regarde la conductivité apparente (graphique du bas), on peut séparer le

profil en six zones contrastant par leur conductivité électrique :

– Entre x = 2km et x = 5km : c’est le signal dû au plateau de Moanda, où la formation

FB affleure.

– Entre x = 5km et x = 10km : c’est une zone très résistante qui correspond au grès

du FA.

– Entre x = 10km et x = 18km : c’est la dépression d’Okouma-Moulili. Là-aussi,

d’après la carte géologique (figure 3.2.1), c’est le FB composé d’ampélites très

conductrices qui affleure.

– Entre x = 18km et x = 23km : c’est le plateau de Yéyé où affleure également le FB.

Cette partie est plus résistante. Elle est séparée de la zone précédente par la faille
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2. TRAITEMENT DE DONNÉES VTEM ACQUISES DANS LE BASSIN
DE FRANCEVILLE AU GABON

Figure 3.2.3: Haut : Champ magnétique vertical pour chaque fenêtre de temps (Ligne

L10830). Milieu : Hauteur de vol le long du profil de mesures. Bas : Conductivité apparente

pour chaque fenêtre de temps.

de Kaya-Kaya. Il est possible que ce soit dû au FB2 qui est caractérisé par du grès

plus grossier (voir la coupe litho-stratigraphique du Francevillien qui est donnée en

annexe D).

– Entre x = 23km et x = 26km : cette anomalie conductrice pourrait correspondre

aux ampélites du FD et FE qui affleurent dans cette zone.

– Après x = 26km : c’est une zone avec une conductivité moyenne σ = 10−2S/m pour

les temps courts et une conductivité plus faible aux temps longs. Ce contraste de

conductivité est sûrement dû à l’interface bassin/socle qui se trouve normalement à

de faibles profondeurs en bordure de bassin.

2.3.2 Inversion 1D des données de conductivité apparente

Dans un premier temps, nous avons inversé en 1D les 1442 sondages qui sont montrés

dans la figure 3.2.3. Ensuite, nous avons localisé des zones d’intérêt pour effectuer des in-

version 2D utilisant la théorie empirique. Les résultats des inversions ainsi qu’une ébauche

d’interprétation sont présentés dans la planche dépliante de l’annexe E.
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2.3 Traitement de la ligne L10830 : analyse structurale de la zone

Méthode

Nous avons utilisé la méthode 1D VCI pour obtenir un modèle tabulaire de conductivités

électriques pour chaque sondage. Le profil 1D correspond à la juxtaposition de chacun de

ces résultats 1D le long de la ligne de vol. Nous avons pris un facteur de régularisation

λv = 0.01 pour un poids d’ajustement des données constant et égal à 1. Dans l’idéal, il

faudrait affecter un poids variable (en fonction du temps) aux données afin de baisser l’in-

fluence des données bruitées. Pour l’instant, notre code 1D ne permet pas d’effectuer cette

opération. Dans le futur, il faudra en modifier le paramétrage afin de permettre à l’utilisa-

teur de réduire l’importance de certaines données. Comme nous l’avons vu précédemment,

pour ce profil, les données bruitées correspondent aux mesures en temps long pour des mi-

lieux résistants. Le fait que les conductivités apparentes correspondantes soient de faible

amplitude affaiblit leur poids et, de cette manière, régularise intrinsèquement le système

d’équations dans le bon sens. Ainsi, dans notre cas, les données bruitées n’ont que peu

d’importance sur le résultat de l’inversion. Ce bruit est tout de même visible dans la sec-

tion 1D proposée. En fait, il est la cause des variations latérales ”hautes fréquences” qui

sont visibles dans les zones résistantes.

Analyse des résultats

Le profil 1D permet de voir l’extension en profondeur de l’anomalie de conductivité

électrique observée en surface. Nous rappelons que la vitesse de diffusion des courants

de Foucault baisse lorsque la conductivité augmente. Par conséquent, les profondeurs

d’investigation sont plus faibles au niveau du plateau de Moanda ou au niveau de la

dépression d’Okouma-Moulili. Pour se faire une meilleure idée des capacités d’investiga-

tion de la méthode TEM par rapport à la dimension des structures géologiques étudiées,

nous avons ajouté la position approximative de l’interface entre le bassin francevillien et

le socle archéen (pointillés noirs). Ces résultats sont tirés de l’interprétation des données

magnétiques qui a été effectuée par Fleury (2011). Ainsi, nous pouvons voir que l’ac-

quisition VTEM permet d’apporter certaines informations sur les couches affleurant à

la surface du bassin sédimentaire, et que la plus grosse partie des sédiments n’est pas

illuminée par la méthode.

Néanmoins, par le fait que le Francevillien soit fortement marqué par des alternances
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de conductivité électrique, l’EM aéroporté peut apporter certaines informations sur l’ar-

rangement des couches sédimentaires au niveau de la sub-surface. En effet, comme nous

avons déjà pu le voir dans la figure 3.2.2, le profil d’inversion 1D met bien en évidence les

différentes structures en surface, mais aussi et surtout, il permet d’imager les failles qui

séparent ces structures. Le meilleur exemple se situe au niveau de la faille de Kaya-Kaya.

Cette faille normale sépare la dépression d’Okouma-Moulili du plateau de Yéyé. On peut

voir que l’inversion 1D semble mettre en évidence de façon assez clair un décrochement

entre deux couches conductrices au niveau de la faille. Il est également possible de voir des

décrochements au sein même de la dépression d’Okouma-Moulili. Si on compare celui du

kilomètre 12 avec celui du kilomètre 15, on peut constater un retournement à 180̊ dans

la direction de glissement. Ceci est d’autant plus intéressant que ces failles se situent à

l’aplomb de la partie la plus profonde du bassin. À partir de ces données seules, on pour-

rait alors suggérer un modèle de bassin en extension de type blocs basculés. Si on regarde

la carte géologique, ces deux failles correspondent sûrement aux failles de Mounana et

Iéboka. La deuxième moitié du profil semble moins déformée. Dans cette zone, en effet, le

sous-sol présente une structure tabulaire sub-horizontale qui se prête bien à une analyse

1D. On peut notamment voir que l’interprétation EM permet de suivre l’extension en

profondeur des ampélites conductrices du FD/FE qui affleurent juste après le plateau de

Yéyé. En effet l’inversion EM permet de détecter le toit de cette couche conductrice jus-

qu’á environ 400m de profondeur. Enfin, dans la dernière partie du profil, l’inversion 1D

met en évidence le contraste de conductivité à l’interface entre les roches sédimentaires

du Francevillien et le socle archéen résistant.

2.3.3 Inversion empirique 2D des données de conductivité ap-

parente

Dans l’annexe E, nous montrons les résultats de l’inversion empirique 2D sur 6 sections

intéressantes du profil de la ligne L10830. Dans la plupart des cas, l’imagerie 2D valide

l’imagerie 1D et n’apporte pas énormément d’amélioration. Ceci est dû au fait que les

structures étudiées ont une géométrie tabulaire qui est bien imagée par l’analyse 1D. Elle

permet tout de même de mettre en évidence des filons volcaniques résistants traversant

les couches sédimentaires conductrices à plusieurs endroits.
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2.3 Traitement de la ligne L10830 : analyse structurale de la zone

Méthode

Le maillage utilisé pour l’inversion est constitué de 60x15 cellules sur environ 2km de dis-

tance. Ces cellules sont de dimension homogène dans la direction horizontale, et variable

(augmentant jusqu’à une certaine profondeur définie par l’analyse des données) dans la di-

rection verticale. En général, on surestime la profondeur maximale d’investigation utilisée

pour définir le maillage. Les cellules non-contraintes du modèle sont alors supprimées a

posteriori en faisant une analyse de la matrice de covariance sur les paramètres. On inverse

150 sondages échantillonnés de façon homogène le long du morceau de profil concerné.

L’inversion se fait en deux temps. La première étape consiste à inverser la conductivité

électrique en prenant une régularisation sur les dérivées secondes suffisamment forte pour

que le modèle de conductivité résultant ne contienne aucune valeur négative. On obtient

alors un modèle ”smooth”. Ensuite, on inverse le logarithme de la conductivité de façon

itérative comme cela est décrit dans le deuxième article. Cette étape permet, entre autres,

de fournir une solution avec des contrastes plus importants, tout en interdisant les valeurs

négatives.

Plateau de Moanda

Le premier cas correspond au plateau de Moanda, notamment à la limite entre les zones

où affleure le FB d’une part, et le FA d’autre part. Cette limite est caractérisée par une

variation topographique notable. Comme nous l’avons étudié dans la partie précédente,

c’est la géométrie de surface air/sol qui conditionne l’orientation des courants induits lors

du sondage TEM. L’inversion 2D permet de prendre en compte cet effet. En comparant

avec les résultats issus de l’analyse 1D, on peut voir que la couche conductrice a été

horizontalisée par l’inversion 2D. Ceci semble plus en accord avec la géologie tabulaire

attendue dans cette zone. Cependant, il faut noter que l’inversion 2D produit une zone

résistante au niveau de la pente. On peut voir cet effet de manière plus générale sur la

carte de conductivité électrique fournie dans la figure 3.2.2. En effet, si on compare cette

carte avec la carte topographique, on peut voir que les zones de plus grande pente sont

systématiquement associées à des milieux résistants. Nous espérions que la correction sur

l’inclinaison relative du sol par rapport au système permettrait de supprimer cet artefact.

Or nos résultats témoignent malheureusement en notre défaveur. En l’état actuel de nos
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connaissances, nous supposons que la présence de cette zone résistante est due au fait que

notre interprétation ne prend pas en compte l’anisotropie réelle du milieu. En effet, lorsque

la surface est inclinée par rapport à un milieu tabulaire, les courants telluriques induits

par la source circulent dans une direction qui n’est pas parallèle aux couches. Comme le

milieu tabulaire présente une forte anisotropie verticale, où la conductivité électrique est

en général plus faible dans la direction verticale, il serait ainsi normal de mesurer une

conductivité plus faible.

Okouma-Moulili ouest : failles de Bangombé et Mounana

Le faille de Bangombé se situerait au kilomètre 9 du profil. D’après la carte géologique, elle

sépare l’affleurement du FA de l’affleurement du FB dans la dépression d’Okouma-Moulili.

L’inversion 2D (graphique B de l’annexe E) n’apporte pas beaucoup plus d’information

que l’inversion 1D. En effet, il est difficile d’y associer un angle de pendage et un sens de

glissement. Il est important de noter qu’à cette même position, le profil passe au niveau

d’un filon volcanique d’axe N-S ayant une forte emprunte magnétique (voir annexe F).

Ainsi, on peut penser que la présence de ce filon en plus de la faille génère des effets 3D qui

ne sont pas pris en compte par notre interprétation. On peut néanmoins observer un signal

caractéristique d’une faille à la fin de ce profil 2D. S’il y a bel et bien un décrochement

entre les deux couches conductrices dans le FB, on devrait observer une faille normale

dont le plan de glissement regarde vers le NE. Cette faille pourrait correspondre à la faille

de Mounana.

Okouma-Moulili Est

L’inversion 2D dans cette partie du profil appuie les résultats 1D concernant l’éventuelle

présence de deux failles normales dont le pendage est opposé à celui de la faille de Mounana

détectée dans la section 2D précédente. L’imagerie semble détecter la présence de roches

plus résistantes en profondeur. Cependant, ce résultat est à considérer avec beaucoup

de précaution car la sensibilité de la méthode est relativement faible en profondeur. Il

est possible que ces couches résistantes soient uniquement provoquées par les contraintes

sur les dérivées spatiales (c’est-à-dire la régularisation). Si ces roches sont réellement

résistantes et si les couches conductrices correspondent aux ampélites du FB inférieur,
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2.3 Traitement de la ligne L10830 : analyse structurale de la zone

alors on peut émettre l’hypothèse qu’on détecte les roches du FA en dessous.

Faille de Kaya-Kaya

La faille de Kaya-Kaya sépare la dépression d’Okouma-Moulili du plateau de Yéyé où

affleure une couche plus résistante du FB. Cette couche résistante pourrait correspondre

au FB2 qui est caractérisé par des grès à granulométrie plus grossière (voir la coupe stra-

tigraphique de l’annexe D). L’imagerie 2D confirme le décrochement déjà observé dans

l’inversion 1D. D’après nos résultats, le plan de glissement de la faille de Kaya-Kaya plonge

vers l’ouest du profil. On peut également voir la présence d’une intrusion résistante qui cor-

respond vraisemblablement à un filon de dolérites déjà observé par méthode magnétique

dans Fleury (2011).

Graphique E : affleurement du FD+FE

Dans le graphique E, on montre l’inversion 2D d’une section au NE du plateau de Yéyé,

où la couche FD+FE affleure. Ainsi, d’après les données géologiques observées en sur-

face, le contraste de conductivité du début de la section ne serait pas dû à une faille

mais plutôt à la troncature (par érosion) d’un milieu tabulaire incliné et plongeant vers

le NE. D’après ce modèle, et si la coupe stratigraphique est exacte, on devrait trouver

la couche FC (jaspe) entre le FB2 du plateau de Yéyé et la couche FD+FE. Cette hy-

pothèse semble validée par la carte géologique. La suite de la section montre un milieu

relativement conducteur marqué par trois intrusions résistantes verticales. C’est d’ailleurs

dans ce contexte que l’on peut profiter de la plus-value d’une interprétation 2D. Deux de

ces anomalies pourraient correspondre aux filons volcaniques observés sur la carte d’in-

terprétation de données magnétiques (annexe F). Si on veut expliquer la présence de FC

en affleurement dans la suite du profil, il faut alors associer une de ces trois anomalies

résistantes (plutôt la première) à une faille normale avec un plan de glissement face au

S-O.

Bordure NE du bassin

La dernière section d’interprétation 2D présente la conductivité électrique en bordure de

bassin à la fin du profil d’acquisition. L’imagerie semble mettre en évidence l’interface

entre les roches sédimentaires et le socle. Ainsi, on peut voir l’amincissement du bassin
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2. TRAITEMENT DE DONNÉES VTEM ACQUISES DANS LE BASSIN
DE FRANCEVILLE AU GABON

dans sa bordure. En début de section, on détecte cette interface à 900m de profondeur.

Ensuite, on observe une remontée du socle notable qui ramène cette interface vers 400m

de profondeur. On observe une seconde remontée en fin de section ramenant l’épaisseur

du bassin à une centaine de mètres. Dans la fin de la section, on peut voir que l’épaisseur

du bassin diminue jusqu’à quelques dizaines de mètres. L’erreur faite sur ces profondeurs

d’interface augmente avec la profondeur. Par exemple, l’interface en début de profil se

trouve à 900m à plus ou moins 100m près. Ainsi, dans la pratique, il est nécessaire

d’effectuer des analyses de sensibilité et d’erreur plus poussées (par exemple, en utilisant

un programme de modélisation directe avec une théorie plus robuste).
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Quatrième partie

Conclusion et perspectives
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Bilan

Le bilan de cette thèse peut se résumer au travers des points suivants :

– Nous avons écrit un programme qui permet d’effectuer l’inversion 1D avec trois

types d’approche concernant la régularisation : 1- La méthode OPI utilisant une

contrainte verticale, 2- la méthode SVDal utilisant une contrainte sur le maillage, 3-

la méthode NLO effectuant une inversion robuste (norme L1) avec une contrainte

latérale.

– Nous avons validé notre programme d’abord, sur des données synthétiques et ensuite,

sur des données réelles par comparaison avec des données de forage.

– Nous avons construit une interface pour le code de modélisation directe ArjunAIR.

Avec ce code, nous avons estimé numériquement la sensibilité 2.5D pour le système

VTEM.

– Lorsque que la distribution spatial de la sensibilité est relativement simple (comme

dans le cas de la configuration in-loop), il est possible de l’approximer avec un

modèle empirique dans le cadre de l’imagerie rapide 2D.

– Nos développements analytiques concernant l’effet de la topographie ont montré

qu’il fallait prendre en compte cet effet à deux niveaux lors du traitement : 1- en

multipliant les données par un facteur pour corriger l’inclinaison relative du système,

2- en faisant une rotation de la fonction se sensibilité 2D afin de reproduire au mieux

la direction réelle des courants induits dans le sous-sol.

Démarche

Cette thèse résume les travaux que j’ai effectués à l’Université de Strasbourg (UDS), sous

la direction de Pascal Sailhac, de mars 2009 à mars 2012. Elle s’inscrit dans le cadre d’un

projet de collaboration entre l’entreprise AREVA, le CNRS et l’Université de Strasbourg

qui visait à développer des outils de traitement de données EM aéroportées.

Le premier objectif du contrat était de fournir un programme d’imagerie 1D avec une

interface utilisateur dont la propriété intellectuelle appartiendrait au CNRS, et dont la

version compilée finale serait utilisable par AREVA. C’est pour répondre à cette ambition

mutuelle que nous avons développé le programme InvTEM2.0, dont la documentation se

trouve en annexe de cette thèse. Même si la théorie de l’imagerie 1D ne représente plus un
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intérêt scientifique majeur à l’heure actuelle, son application s’est fortement développée

durant la dernière décennie. En effet, il s’avère que cette technique peut apporter, de

manière indirecte, des informations précieuses pour des problématiques scientifiques d’im-

portance majeure, telles que la gestion et la surveillance de notre environnement. Ce der-

nier type de problématique fait partie des missions de notre laboratoire. Il était donc

nécessaire d’acquérir une certaine indépendance quant à la connaissance et à la maitrise

de cet outil. D’un point de vue personnel, ce premier objectif a constitué pour moi la

phase d’apprentissage. En effet, cela m’a permis, au travers de la littérature fournie, de

bien comprendre le problème de l’imagerie EM en général. Ainsi, comme le témoigne le

chapitre premier de la deuxième partie, j’ai pu me former aux méthodes inverses, ce qui

constitue pour moi un objectif de carrière. Il est relativement difficile pour un chercheur

débutant d’avoir rapidement du recul sur sa problématique. Ce premier volet m’a facilité

cette étape, car il m’a forcé à prendre du temps sur des méthodes relativement anciennes.

C’est dans cet esprit que j’ai écrit mon premier article. Non pas que la littérature sur le

sujet soit insuffisamment fournie, mais compte tenu de ma problématique de recherche,

c’est en quelques sortes l’article que j’aurais aimé pouvoir lire au début de ma thèse.

Le deuxième objectif convenu initialement était de reprendre le code de modélisation

3D géoradar développé au sein du laboratoire lors de la thèse de Jean-Francois Girard

(2002), et de l’adapter aux fréquences de l’EM diffusif. Cependant, courant 2010, l’Institut

de recherche appliquée australien CSIRO a rendu public les codes de modélisation EM

par éléments finis qui ont été développés pendant les 25 ans du consortium AMIRA. Nous

avons alors choisi d’utiliser ces programmes plutôt que de développer les nôtres. Ceci

nous a permis de continuer à travailler sur le problème inverse. Ainsi, entre autres grâce

au code ArjunAIR, nous avons pu tester nos programmes de traitement sur des données

artificielles générées à partir de modèles de sous-sol complexes.

Nous avons alors concentré nos efforts sur le problème inverse 2D. Dans un premier

temps, nous avons utilisé le noyau de sensibilité du milieu homogène équivalent (ABFM).

Cette méthode donne de bons résultats quand elle est appliquée sur des modèles à faibles

variations latérales, mais s’avère limitée pour imager de véritables structures à dimensio-

nalité 2D. Lorsque l’on compare la fonction de sensibilité 2D ABFM avec une fonction

2D calculée numériquement (en utilisant le code ArjunAir), on constate des différences
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notables ayant des conséquences considérables sur le résultat de l’inversion. Le calcul de

fonctions de sensibilité par éléments finis est assez laborieux. Pour effectuer une inversion

2D rapide, nous avons alors proposé alors une fonction de sensibilité empirique très facile

à calculer, qui vise à reproduire le comportement des résultats numériques. Les résultats

en terme d’imagerie sont présentés dans notre deuxième article, qui a été soumis à la re-

vue Geophysics. Dans l’ensemble, ces résultats sont très prometteurs. En effet, notre code

d’imagerie 2D permet de supprimer les artefact de type ”pant leg” que l’on peut trouver

dans les inversion 1D. Il faut néanmoins garder à l’esprit que cette méthode ne prend pas

compte des effets de diffraction des ondes ou des effets de polarisation. C’est donc une

méthode approximative qu’il faut utiliser lors des étapes de traitement préliminaire. Par

cette étude, nous montrons seulement qu’il est possible d’obtenir rapidement une image 2D

pour un système en configuration in-loop. Nous proposons une théorie empirique simple

pour décrire la distribution spatiale de la fonction de sensibilité. Notre méthode permet,

entre autres, de détecter des structures inclinées. Par contre, pour l’instant, il n’est pas

raisonnable d’en déduire le pendage exacte, car cette caractéristique dépend fortement

de certains paramètres de notre théorie. Ces paramètres semblent dépendre eux-mêmes

de la conductivité apparente ou plutôt de la conductivité de l’encaissant. Par la suite, il

faudra donc affiner le modèle empirique de sensibilité afin d’augmenter la robustesse de

la méthode.

Lorsque nous avons traité le jeux de données de Mounana-Bangombé au Gabon, nous

avons constaté que les zones à fortes variations topographiques sont corrélées à des zones

résistantes dans les résultats d’inversion. Dans un premier temps, nous avons supposé que

ces fortes résistivités pouvaient être des artefacts dûs à l’inclinaison du système par rapport

à la surface du sol. C’est pour répondre à cette question que nous avons calculé analy-

tiquement l’influence de l’angle d’inclinaison d’un demi-espace sur les données mesurées.

Dans le chapitre 3 de la partie 2, nous avons montré qu’il faut corriger les mesures en

utilisant un facteur qui dépend de l’angle de l’interface air/sol. Nous montrons également

que cette interface influence fortement la direction des courants induits dans le sous-sol

par la boucle source. En termes d’imagerie, ce dernier fait peut provoquer une erreur

sur le positionnement réel de certaines structures. Nos routines de traitement prennent

désormais en compte ces effets. Cependant, l’expérience a montré qu’elles ne permettent
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pas d’éliminer l’artefact observé au niveau des fortes pentes. L’étude du problème avec un

demi-espace incliné nous a cependant permis d’apporter une autre hypothèse concernant

la source de cet artefact. En effet, nous avons montré que lorsque l’interface air/sol est

inclinée, le système de mesures est sensible à la conductivité électrique dans la direction

parallèle à cette interface. Dans le cas d’un milieu anisotrope comme le milieu tabulaire, on

peut alors s’attendre à des variations d’amplitudes mesurées en présence de topographie,

car on mesure une composante différente du tenseur de la conductivité électrique.

Les développements méthodologiques qui sont présentés dans cette thèse ont été incor-

porés dans la nouvelle version d’InvTEM, qui fait suite à la première version développée

lors du post-doctorat de Mickael Behaegel. Ce programme est constitué d’une interface

Matlab qui fait appel à des exécutables préalablement compilées à partir de codes C# et

FORTRAN. L’ensemble de ce ”packages” est compilée avec le compilateur Matlab 5.0, ce

qui permet à l’utilisateur de l’installer sans posséder le logiciel Matlab.

Pour finir, nous présentons un cas d’étude sur des données VTEM acquises dans le

bassin de Franceville au Gabon. Par le traitement d’une ligne de données acquises de

façon transverse au bassin, nous montrons que l’inversion des données VTEM permet de

mettre en évidence les principales structures de la sub-surface.

Perspectives

Le modèle mathématique proposé pour les fonctions de sensibilité empiriques n’est pas

encore assez robuste. En général, il faut faire varier les facteurs présents dans la fonction

exponentielle de la relation 2.2.25 en fonction de la conductivité électrique de l’encaissant

pour obtenir de bons résultats. L’objectif à court terme est d’affiner ce modèle en inversant

ces paramètres à partir d’un grand nombre de modèles de conductivité.

Un troisième article portant sur l’effet de la topographie est en cours de préparation.

Cet article devrait justifier l’utilisation d’une inversion 2D dans le cas de milieux conduc-

teurs avec de fortes variations topographiques. Pour l’instant, nous ne pouvons mettre en

évidence cet effet et les atouts de cette correction qu’avec des données artificielles. Une

évaluation sur des données réelles est prévue sur un jeu de données SkyTEM acquis sur

l’̂ıle de Mayotte pour le BRGM. En plus de la topographie et de la modélisation du terme

source, ce travail engage aussi des perspectives liées à la problématique de l’hydrogéologie.
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La majorité des développements mathématiques qui sont présentés dans cette thèse

étant réalisés dans le domaine de Fourier, il est relativement facile d’adapter notre démarche

au mode d’acquisition fréquentielle (FEM). Ceci concerne des données au sol à offset va-

riable (ex. : système PROMIS d’Iris Instrument) ou des données aéroportées (système à

6 fréquences du BGR).

Ma démarche d’amélioration des outils de traitement et d’inversion peut s’appliquer

à d’autres techniques d’imagerie EM, comme par exemple la technique Controlled Source

Audio-MagnetoTelluric (CSAMT). Au rythme actuel des progrès dans le domaine de

l’informatique, il sera bientôt possible de faire dumonitoring de la sub-surface par imagerie

EM 3D. Ceci profitera en particulier de techniques de modélisation plus robustes tel que

les éléments finis. Les applications concernent les ressources minières, la géothermie, la

gestion et la surveillance volcanologique, le suivi des pollutions ou la gestion des ressources

en eau (niveau d’aquifère, biseau salé, etc).
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Annexe A

Logiciel ArjunAir

Présentation du logiciel

ArjunAir calcule la réponse 3D EM fréquentielle ou transitoire d’une structure 2D le long

d’une ligne d’acquisition aéroportée. La lithologie du sous-sol peut varier dans le plan

vertical en-dessous de la ligne de vol (Ox,Oz), mais est constante dans la direction perpen-

diculaire Oy. Le système d’acquisition est modélisé par un dipôle magnétique d’émission

associé à un second dipôle magnétique de réception. L’orientation et la distance entre ces

dipôles sont définissables par l’utilisateur. Les équations de Maxwell sont résolues par la

méthode des éléments finis dans le domaine spectral (x,ky,z,f), où ky est le nombre d’onde

correspondant à la direction perpendiculaire au profil.

Mode d’emploi

ArjunAir.exe est une application Console qui utilise un fichier d’entrée (.cfl) et génère

trois fichiers de sortie (.out, .mf1 et .frq). Pour lancer le calcul, on utilise le fichier textits-

cript F3.bat qui appelle ArjunAir.exe et définit le fichier d’entrée et le nom des fichiers

de sortie. La commande DOS à taper dans la console est :

F3 filename filenameO ,

où filename est le nom du fichier d’entrée et filenameO est le nom du fichier de sortie. Le

fichier d’entrée (.cfl) est un fichier texte au format ASCII contenant toutes les informations

sur le modèle de conductivité électrique, le système et la géométrie d’acquisition. Le fichier

(.mf1) est un fichier texte qui contient les réponses EM et le paramétrage, il peut être
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importé par les logiciels de traitement Geosoft et Maxwell. Le fichier (.out) contient les

mêmes informations que le fichier (.mf1) dans un format plus approprié à la lecture rapide

des résultats dans un éditeur de texte. Il sert à contrôler toutes les informations concernant

la modélisation. Enfin, le fichier (.frq) contient les réponses EM dans le domaine de Fourier.

Ce fichier permet de re-calculer la réponse TDEM pour d’autres fenêtres de temps sans

relancer tout le calcul relatif à la résolution des équations de Maxwell par éléments finis

dans le domaine considéré.

Général settings

Waveform

Offset

Physical properties

of  the model
Survey

MeshGrid

Source

Model 

Figure 5.1.1: Exemple de fenêtre générée par write cfl.m.

Apport de codes Matlab pour l’écriture et la lecture des fichiers

Pour construire un modèle 2D il faut, dans le fichier (.cfl), définir les propriétés phy-

siques de plusieurs centaines (voire milliers) de nœuds. Dans l’optique de faciliter cette

opération, nous avons conçu un programme Matlab nommé write cfl.m. Ce code nous

permet d’exploiter les outils de gestion des tableaux de Matlab afin de faire abstraction,

lors du paramétrage, des informations implicites, comme la dimension des vecteurs et
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matrices. Il génère une fenêtre Matlab qui permet le contrôle du paramétrage avant de

lancer le calcul (qui prend plusieurs minutes). Cette fenêtre affiche le modèle 2D et le

résumé du paramétrage (un exemple est montré dans la figure 5.1.1). On peut y trouver

les différents ”RECORDS” qui correspondent aux sous-parties du fichier (.cfl). Le records

”General Options” définit le type de réponse modélisé (transitoire ou fréquentielle), ainsi

que les options de format pour les fichiers de sortie. Le record ”Offset” correspond aux

coordonnées du vecteur reliant le centre de la boucle émettrice au receveur. ”Waveform”

contient les caractéristiques du signal source. ”Survey” contient le nombre de points de

mesure, leur altitude et la position du premier point le long du profil. Dans ”MeshGrid”,

on trouve les caractéristiques du maillage qui ont servi à construire le modèle de conduc-

tivité. Enfin le record ”Source” contient les informations de la boucle émettrice telle que

son aire et le nombre de spires.

Pour lire le fichier de sortie (.mf1), nous avons écrit read mf1.m. Ce programme affiche

la réponse TDEM avec le modèle de conductivité associé. Un exemple est donné dans la

figure 5.1.2. Le graphique du haut représente la réponse dBz/dt exprimée en nT/s du

modèle de conductivité électrique exposé dans le graphique du bas.

Figure 5.1.2: Exemple de fenêtre générée par read cfl.m.
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Test comparatif avec la modélisation analytique

Pour apprécier le degré de précision du code ArjunAir ainsi que l’intervalle de confiance
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Figure 5.1.3: Comparaison des résultats issus de ArjunAir avec les réponses analytiques

pour des modèles homogènes de σ = 0.001, 0.01 et 0.1S/m. Graphique de gauche : réponse

Bz(t). Graphique de droite : réponse dBz/dt.

dans lequel on peut supposer que les solutions sont justes, nous avons décidé de comparer

les résultats pour un milieu homogène avec les réponses exactes calculées avec la fonction

de Green 1.2.55. Les premiers tests ont été calculés en utilisant les mêmes caractéristiques

d’acquisition que pour la campagne VTEM de Franceville au Gabon effectuée par Geo-

Tech. Ce choix se justifie par le fait que cette campagne est assez récente (2008) pour

décrire les dernières avancées méthodologiques en termes d’acquisition. Les conseils de la

documentation concernant la résolution de la grille de conductivité nous ont été d’une

grande utilité pour éviter les problèmes de dispersion numérique causés par la géométrie
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du maillage.

Dans la figure 5.1.3, les résultats dBz/dt et Bz(t) pour des modèles homogènes de

σ = 0.001, 0.01 et 0.1S/m sont superposés sur les abaques de réponses analytiques cor-

respondants. Grâce à ces tests, nous appréhendons mieux les règles à suivre lors du pa-

ramétrage de la modélisation 2D par ArjunAir. Nous pouvons maintenant considérer

qu’ArjunAir peut générer des jeux de données synthétiques suffisamment précis pour si-

muler l’ajout de bruit sur les mesures. Ce code va également nous être utile pour mettre

en évidence l’effet de structure 2D et la distribution latérale de la zone de sensibilité.

177



A. LOGICIEL ARJUNAIR

178



Annexe B

Paramètres utilisés pour le

traitement des données

Ces données ont été acquises avec la configuration suivante :

Fichier de configuration : VTEM2.car

Table de réponses : T VTEM2.txt

Table de jacobiens : J VTEM2.txt

Type : dHz

dt

Temps : 0.000130 0.000150 0.000170 0.000190 0.000220 0.000260 0.000300 0.000350

0.000410 0.000480 0.000570 0.000680 0.000810 0.000960 0.001130 0.001340 0.001600 0.001900

0.002240 0.002660 0.003180 0.003780 0.004460 0.005300 0.006340 0.007540

Rayon de la boucle émettrice : 13m

Altitude de la boucle émettrice : 36m

Altitude de la boucle réceptrice : 36m

Offset : 0m

Intensité : 1A

Facteur de normalisation : 1015

Facteur multiplicatif : 1
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Annexe C

Coefficients de réflexion pour F

Dans la couche d’air, le potentiel F peut s’écrire comme la somme d’une onde directe

incidente et d’une onde réfléchie :

Fair = Fpe
−u0z + rFpe

u0z. (5.3.1)

Dans le sous-sol, l’onde transmise se propage suivant la perpendiculaire à l’interface. Dans

le cas d’une interface plane, on a :

Fsol = tFpe
−u1z. (5.3.2)

Pour la composante verticale Fz

D’après Ward & Hohmann (1987)(p154-155), les conditions aux interfaces pour la

composante verticale de F sont données par :

1

μ0

∂Fz0

∂z
=

1

μ1

∂Fz1

∂z
, (5.3.3)

Fz0 = Fz1. (5.3.4)

Dans le cas où l’interface se situe à z = 0, en utilisant les relations (5.3.1) et (5.3.2), ces

relations de passage deviennent :{ 1
μ0
(−1 + rz) = − 1

μ1
tz

1
u0
(1 + rz) =

1
u1
tz.

(5.3.5)

De ce système à deux équations, on déduit les coefficients de réflexion rz et de transmission

tz :

rz =
u0 − μ0

μ1
u1

u0 +
μ0

μ1
u1
, (5.3.6)
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tz =
2u1

μ1

μ0
u0 + u1

. (5.3.7)

Comme dans la plupart des cas, la perméabilité magnétique des roches est égale à celle

de l’air, ces coefficients se simplifient et prennent la forme suivante :

rz =
u0 − u1
u0 + u1

, (5.3.8)

tz =
2u1

u0 + u1
. (5.3.9)

Pour la composante horizontale Fx

Toujours d’après Ward & Hohmann (1987)(p154-155), les conditions à l’interface pour

la composante horizontale de F sont données par :

∂Fx0

∂z
=
∂Fx1

∂z
, (5.3.10)

(σ0 + iωε0)Fx0 = (σ1 + iωε1)Fx1. (5.3.11)

De la même façon que pour la composante verticale, ces relations forment un système de

deux équations à deux inconnues pour z = 0 :{
(−1 + rx) = −tx
σ0+iωε0

u0
(1 + rx) =

σ1+iωε1
u1

tx
, (5.3.12)

duquel on déduit les coefficients de réflexion et de transmission pour la composante hori-

zontale du potentiel vecteur F :

rx =
u0 − σ0+iωε0

σ1+iωε1
u1

u0 +
σ0+iωε0
σ1+iωε1

u1
, (5.3.13)

tx =
2u1

σ1+iωε1
σ0+iωε0

u0 + u1
. (5.3.14)

Dans le cas d’une interface air/sol, on a :

rx =
u0 − ε0

ε1+
σ1
iω

u1

u0 +
ε0

ε1+
σ1
iω

u1
≈ 1, (5.3.15)

tx =
2u1

ε1+
σ1
iω

ε0
u0 + u1

≈ 0, (5.3.16)

182



Annexe D

Coupe stratigraphique simplifiée du

Francevillien

La coupe stratigraphique est présentée dans la page suivante.
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Figure 5.4.1: Modifié d’après Weber (1968).
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Annexe E

Interprétation de la ligne L10830
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E. INTERPRÉTATION DE LA LIGNE L10830
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Figure 5.5.1: Interprétation de la ligne L10830 du jeu de données de Mounana-Bangombé.

Le profil central d’inversion 1D est entouré de six sections d’interprétation 2D.
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Annexe F

Mise en évidence de filons

volcaniques par méthode magnétique

Dans la page suivante, nous montrons la carte de tilt donnée dans Fleury (2011) à

partir de données magnétiques localisant les filons volcaniques dans la zone étudiée.

187



F. MISE EN ÉVIDENCE DE FILONS VOLCANIQUES PAR MÉTHODE
MAGNÉTIQUE

1 4

2
5

A

Figure 5.6.1: Carte de tilt (en haut) et son analyse structurale (en bas), d’après Fleury

(2011).
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Annexe G

Documentation pour le programme

InvTEMv2.0

À partir de la page suivante, nous présentons à titre indicatif, la documentation du

programme InvTEM2.0 pour l’année 2010. Cette version ne prend pas en compte la va-

riation de hauteur de vol ni l’inversion 2D. La documentation de la version 2012 est en

cours de préparation.
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(ANNEXE G) 

InvTEMv2.0 

 
 

Developed by Julien Guillemotea  

 

 

For the contract between the CNRS, the UdS and AREVA during the period: 

February, 1st 2009 to April, 1st 2012. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
(1) Institut de Physique du Globe de Strasbourg & EOST, 
CNRS-UDS UMR 75-16, Strasbourg, France  
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This report is the documentation of the software InvTEMv2.0 developed during the 

PhD thesis of Julien Guillemoteau for the contract of collaboration between the Centre 

National de la Recherche Scientifique (CNRS), The University of Strasbourg (UdS) 

and the company AREVA. This work has been supervised by Pascal Sailhac for the 

CNRS/UDS part and Mickael Behaegel for the AREVA part.  

 

InvTEMv2.0 is new program for the processing and 1D interpretation of airborne 

TEM data. It integrates most of the features contained in InvTEM developed by 

Behaegel (2007) plus additional tools which are listed below:  

 

Environment: 

-Visualisation of both Data and Reconstruction at the same time with zoom 

ability. 

-Fast switch between conductivity, resistivity or their log. 

-Real time control of the colormap.  

Forward Modelling: 

-Convolution of abacus with the voltage waveform of the source.  

Processing: 

-Visualization of depth of investigation versus time. 

-Visualization of the apparent conductivity versus time. 

-Visualization of the apparent conductivity versus Depth. 

-Selection of area of interest in the profile. 

-Exporting results in ASCII format. 

Inversion: 

-Extension of the maximum number of layers (30 to 100) for NLO inversion. 

-Definition of the grid: homogeneous or not/ adaptative or fixed maximum 

depth. 

-Fast linear SVD inversion with adaptative number of blocks. 

-Fast linear OPI inversion based on the One Pass Imaging developed by 

Christensen (2002). 

- Selection of area of interest in the profile. 

-Exporting results in ASCII format. 

 

 

The kernels of computation are executable compiled from code written in FORTRAN 

and C#. The user interface is written in Matlab. The whole package (interface plus 

executables) is compiled using the Matlab Compiler.  

 

  

 

       Julien Guillemoteau 
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Installation 
 
System and machine requirements: 

 

Windows XP (32-bit or 64-bit), Windows 7 (32-bit or 64 bit) with 200 Mo of RAM 

and dual core processor. The language option of the computer for managing number 

must be English (UK).  

 

Checking the components of the package: 

 

The InvTEMv2.0 components are located within the directory InvTEM2. This 

directory must contain four files: 

 

InvTEM2_0.exe: the executable of the software.   
Install_pkg.exe: the install executable for the deployment of all the 

components of InvTEMv2.0. 

InvTEM2_0.ctf 
Install_0.bat 
 

 

 
 

 

Deploying InvTEMv2.0 Components 

 

Before using InvTEM2_0.exe, you need to extract additional components by clicking 

on the install Install_pkg.exe. A command windows (DOS) should appear and ask the 

question: "replace _install.bat?". Write A within the command windows to answer as 

[A]ll. 
 

 
 

This operation extracts the two directories InvTEM2\Data and InvTEM2\Executables 

which contain example of configuration files and kernels of computation respectively. 



197 
 

The package of the Matlab Component Runtime 7.5 is also extracted. In most of cases, 

its executable "MCRintaller.exe" is automatically launched. 

 

Installing Matlab Component Runtime 7.5 

 

Matlab Component Runtime 7.5 is a virtual machine that you may need to run a 

Matlab compiled program like InvTEMv2.0. If the installer is not launched 

automatically after the previous step, click on MCRInstaller.exe and follow the 

instructions given by the Install Shield Wizard window: 

 

 
 

 

Running InvTEMv2.0 

 

Once the MCR installed on your machine, you can run InvTEM2_0.exe to start the 

program. At first a command window will come and then the interface of InvTEMv2.0 

should appear on the monitor. The first time InvTEMv2.0 is started, the user may have 

to wait several seconds before the graphical interface start. 
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How to use InvTEMv2.0 

 
0) Overview 
 

Click on the executable InvTEM2_0.exe to start the program. A command windows 

and the Matlab graphical user interface. The command windows will stay opened as 

long as the user drive the program; it will guide him by showing the progress of 

calculation or if the user made a wrong/incomplete action.  At the start, the program 

shows only one empty window titled "InvTEMv2" (see picture in the previous 

section). This graphical interface contains the main menus: "File", "Processing", 

"Forward" and "Inversion". After loading data, a graphic showing the amplitude 

versus time is shown along the line should appear. Then, if an operation of processing 

or inversion is executed, two additional windows appear below the first one.  

 

  
 

 

The window on the left is called “Results” and displays the outcomes of different 

operations. The windows Results posses all the Graphical tools provided by Matlab 

like printing, saving, exporting images, zoom etc... The window on the right is a 

toolbox to manage the outcomes. By using this window, the user is able to switch 

between different processing and to play with colormap options. 
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1) How to load data and results 
 

The executables are compiled in such a way to deal with number using English system 

of notation. Before starting InvTEMv2.0, the user has to check and change the 

language used for number is English (UK) if needed. 

The input files for loading data consist in two files containing the TEM response (see 

appendix: data file)  and the time of measurements respectively (appendix : time 

windows file).  

The TEM file must be written in ASCII format with the extension .dat and follows the 

scheme described here: LineNumber  X  Y  DTM  clearance  d(1)  d(2) . . . . . . . . 
d(Nt). 
The line number does not contain any letter. The X, Y coordinate and the Digital 

Terrain Model (DTM) are given in meters. Usually, the TEM measurements 

d(1),..,d(Nt) are given with variable proportional to B(t) or dB/dt.  

The time windows file is also written in ASCII format. It consists on a unique column 

containing the Nt times of measurements. 

 

To load data with InvTEMv2.0, go to file Menu in the upper widows, click "Open" 
and "data". Select the data file, and then a second dialog box will appear to select 
the time windows file. After few seconds, the TEM response for all the time windows 

versus X coordinate of the profile will appear. The name of the data file is displayed 

within the title of the windows.  

 

 
 

The buttons "Log Scale" and "Linear Scale allow the user to change the scale of the Y-

axis of the graphic. It is possible to display the lines of the grid as well using the 

button "Grid".  

It is possible to load ancient results of inversions (ASCII file .res) by clicking on Files 
-> Open -> Results. Then the results of inversion should appear within the result 

window. 

 If you want to perform processing or inversion operation after loading results, it 

is better to start again the program. If not, there may be a bug on the colomap editor in 

the Results windows. 

 

2) Forward menu 
 

In order to compute apparent and real conductivity, the program give the forward 

results by table look up of abacus containing the response of the system for a large 
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range of homogeneous media. As a consequence, one needs to build the abacus before 

starting an inversion or a processing.  

The forward menu avails the user to build abacus from the characteristics of the 

acquisition. It contains three options: 

 

-"Load table": displays abacus previously computed by InvTEMv2.0 

-"Waveform Convolving": allows the user to integrate the effect of the 

waveform into forward modelling. 

-"Build table": compute the abacus from the characteristics of acquisition. It 

contains the same features as in the first version of InvTEM developed by 

Mickael Behaegel in 2007.  

 

Load table 

 

This option allows the user to display the table of response (for 70 homogeneous 

media) in a graphics. 

 

Waveform Convolving 

 

Thanks to this option, the user can incorporate the effect of the waveform in the 

forward modelling. Click on Forward -> Waveform convolving, select the file 

containing the transient responses and the time windows files. Then, load the file 

containing the voltage and the intensity of the waveform (appendix: waveform file) 

and push the button "convolve". Once the convolution finished, the user can write the 

responses into an ASCII file (.mod) using the button "save". 

 

 For numerical reason relative to the convolution product, the length (in time) of 

the table must be longer than the maximum time that user want to get in the final 

convolved table. Therefore, it is recommended to build longer table than necessary 

using the menu "Build table" when one want to convolve it then with the waveform.  

 

Build table 

 

To build an abacus, click on "Build table" and then the windows "configuration" will 

appear.  
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The button “Fichier” [1] allows creating the configuration file (.car) needed for NLO 

inversion. The user can choose between B(t) and dB/dt [2]. The times (“Temps”) have 
to be written in the part [3]. The amplitude of the step signal characterising the 

electrical current in Ampere and the factor of amplitude (which depends on the unities 

of the data) are defined in [4]. In the sub-box [5], the user has to define the geometry 

of the acquisition system: 

 

-Tx: transmitter height (Z in meter) and radius (rayon) 

-offset: distance (in meter) between the middle of the loop transmitter and the 

receiver. 

-Rx: Receiver height (Z in meter)  

 

Once all the parameters are defined, click on “Ok” and then a wait bar will be 

displayed to inform the user about the progress of the abacus building. The abacus is 

made with 700 forward modelling; it would take around one hour (depending on your 

computer) to compute all the responses. 

 

3) Processing menu 
 

The processing menu helps the user to write the .proc file (see appendix) which is used 

by InvTEMv2.0 to compute apparent conductivity. It is composed by a section "New" 

to create a new .proc file or "Load" to keep or modify an older .proc file. In the 

processing windows, the user can define/change the different parameters described 

below: 

-[1]: the emplacement of the data file (default: data file given when loading 

data); 

-[2]: the sampling rate (default value: 5); 

-[3]: the starting and ending x position in the profile if the user wants to 

process only one subsequent area; (default: min and max x position of the 

profile) 

-[4]: the emplacement of the abacus previously computed using the Forward 

section. 

-[5]: the emplacement of the time windows file; 



202 
 

-[6]: the factor of amplitude which depends on the abacus (default: 4.225e-7). 

 

By using the "New" sub-menu, default parameters are automatically suggested. 

However, this menu does not allow launching processing. One need to save the .proc 

file before and load this file with the "Load" sub menu with which it is possible to run 

the processing executable.  

 

 
 

By clicking the button "Ok" in the "Load" menu, the processing should start. After 

few seconds, the windows "Results" and "Toolbox" will appear. "Results" is empty, 

the user has to click on one of the following buttons in "Toolbox" to display outcomes: 

 

-Data: Re-sampled data. 

-SigA: Apparent conductivity versus time. 

-za: Centroid depth. 

-SigA(za): migrated apparent conductivity. 

 

By clicking on File -> save data -> Processing in the windows "InvTEMv2", it is 

possible to save the outcomes of the processing in ASCII format (see appendix: data 

out,sigA and zA). 

 

4) Inversion menu 
 

The processing menu helps the user to write the .inv file (see appendix: inversion file) 

which is used by InvTEMv2.0 to compute real conductivity versus depth. It contains 

three options depending if the user want to create a "New", "Load" an older file or 

create an .inv file from information used during the processing.  

 

Create a new .inv file  

 

By clicking Inversion -> New, the user is able to start an inversion without loading or 

processing data before. The windows "Inversion new settings" appears with the 

symbol "?" within most of the fields which are listed below: 

- [1]: data file. 

- [2]: table of responses. 
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- [3]: time windows file [3]. 

- [4]: Xstart and Xend. 

- [5]: the default value of "factor" is set equal to 4.225e-7.  

- [6]: at this step, no OPI, SVD or NLO options are ticked. 

 

 
 

Once the data file is define, a button "Find" appears between the fields of Xstart and 

Xend to get the minimum and maximum coordinates of the profile. Then select the 

method of inversion and define the parameters of inversion as it is described in the 

next section. 

 

Before clicking on the button "Launch Inversion", save the .inv file by using the 

button "Save".  

 

 

Use or modify an older .inv file 

 

Click Inversion -> Load, select an .inv file: the Inversion load setting window will 

appear with all the parameter defined as it is configured within the .inv file loaded. 

Then select the method of inversion and define the parameters of inversion as it is 

described in the next section. As in the previous case, the user needs to save the .inv 

file before running the inversion by using the button "Save".  

 

Use the information from the current processing 

 

By Clicking on Inversion -> From current processing, the default values for 

data/table/time windows files, factor, Xstart and Xend will be defined as in the 

previous processing execution.  

Then select the method of inversion and define the parameters of inversion as it is 

described further in the next section. The user needs to save the .inv file before 

running the inversion by using the button "Save".  

 

 

5) Parameters of inversion. 
 

InvTEMv2.0 provides three methods of inversion (OPI SVD and NLO) based on 

different strategy of regularisation. By ticking one method, a panel with the relative 

parameters will appear in the windows “Inversion setting”. For both OPI and NLO 
methods, the user can define the sampling and the number of layers of the resulting 

tabular media [1]. For SVD methods, the user defines the sampling as well. Since the 
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algorithm SVD will change the number of layer if needed, the user can only define the 

starting number of layers.  

 

 

 
 

For all the methods, the user can choose between several options about the layout of 

layers: 

 

-[2]: Homogeneous/Non Homogeneous: thickness of layers constant/ 

increasing with depth respectively. 

-[3]: Adatptative/Fixed: max depth equal to max centroid depth/fixed value 

respectively 

  

 

One Pass Imaging (OPI) inversion 

 

The OPI inversion allows controlling the data error and the vertical Roughness of the 

solution [4]. Setting the ratio data error/Roughness equal to 1000 provides good 

results.  

 

Singular Value Decomposition (SVD) inversion 

 

The SVD inversion adapts the number of layer in such a way to stabilize the 

mathematical convergence. The user has to define the starting number of layers and 

the maximum condition number allowed [5]. Setting 10000 for 45 layers provides 

good results. For smaller numbers of block, it is recommended to decrease as well the 

condition number. 

 

Non Linear Optimization (NLO) inversion 

 

[1] 

[2] [3] 

[4] [5] [6] 
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The NLO method allows applying constraint on lateral variation of the final 

conductivity profile. It requires larger number of parameters [6] which are listed 

below: 

-"sigma initial": Initial homogeneous model (default value: 0.01 S/m). 

-"sigma min": smallest value of conductivity allowed (default value: 1e-5 S/m) 

-"sigma max": largest value of conductivity allowed (default value: 1e2 S/m) 

-"Jacobian file": file containing numerical jacobians of the abacus (computed at 

the same time as abacus in the forward section). 

-"Phi1": weight for the L1 data misfit (default value: 0.9) 

-"Phi2": weight for lateral constraint (default value: 0.1) 

-"X var sup": maximum relative lateral change with the closest previous 

sounding (default value: 1.5) 

-"X var inf": minmum relative lateral change with the closest previous 

sounding (default value: 0.5) 

 

 

By clicking on File -> save data -> Inversion in the windows "InvTEMv2", it is 

possible to save the outcomes of the Inversion in ASCII format. (see Appendix) 
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. 

Appendix: example of files 

 
0) Input 

 

Data File 
 
10770 307904.41 9826504 554.91517 27.451622 26.838347 26.044368
 25.291265 24.422611 23.44835 22.420654 21.231134 19.937255
 18.593314 17.250699 15.931697 14.569219 13.144642 11.787494
 10.534887 9.301675 8.07067 6.954819 5.958846 5.017727
 4.116092 3.334956 2.67486 2.093215 1.572785 1.160322 
10770 307905.96 9826506.5 554.69959 27.477593 26.860949 26.062536
 25.305448 24.432605 23.453981 22.422129 21.228477 19.930999
 18.584698 17.240124 15.920555 14.558252 13.13425 11.776912
 10.525375 9.293242 8.063373 6.948392 5.952747 5.011401
 4.109101 3.328423 2.668619 2.087949 . . . etc 

 

 
 

 

Processing file (.proc) 
Data File 
C:\InvTEM2\data\L10750Bfield.dat 
 
Sampling rate 
5 
 
Starting position 
3.049201e+005 
 
Ending position 
3.241639e+005 
 
Table File 
C:\InvTEM2\data\T_GabonB_conv.txt 
 
Time windows File 
C:\InvTEM2\data\Time_Gabon.txt 
 
Amplitude factor 
4.225000e-007 

[Nb]  X  Y  DTM  d1  d2  d3   … 
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Inversion file (.inv) 
 
Data File 
C:\InvTEM2\data\L10750Bfield.dat 
 
Table File 
C:\InvTEM2\data\T_GabonB_conv.txt 
 
Time File 
C:\InvTEM2\data\Time_Gabon.txt 
 
Factor of Amplitude 
4.225000e-007 
 
X Start 
3.049257e+005 
 
X End 
3.241461e+005 
 
Inversion OPI 
1 
 
OPI Sampling 
5 
 
OPI Nb of Layers 
45 
 
OPI Data error 
1.000000e-006 
 
OPI Roughness 
1.000000e-003 
 
OPI Layout 
Non Homogeneous 
 
OPI Max depth 
Adaptative 
 
Inversion SVD 
1 
 
SVD Sampling 
5 
 
SVD Nb of Layers 
45 
 
SVD Max Condition Number 
10000 
 
SVD Layout 
Non Homogeneous 
 
SVD Max depth 
Adaptative 
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Inversion NLO 
1 
 
NLO Sampling 
5 
 
NLO Nb of Layers 
45 
 
NLO sigma init 
1.000000e-002 
 
NLO sigma min 
1.000000e-005 
 
NLO sigma max 
100 
 
NLO phi1 
9.000000e-001 
 
NLO phi2 
1.000000e-001 
 
NLO Xvarinf 
5.000000e-001 
 
NLO Xvarsup 
1.500000e+000 
 
Sensibility 
0 
 
File of Jacobians 
C:\InvTEM2\data\J_GabonB_conv.txt 
 
NLO Layout 
Non Homogeneous 
 
NLO Max depth 
Adaptative 
 
 

Time windows file (.txt) 
 
0.000083 
0.000099 
0.000120 
0.000141 
0.000167 
0.000198 
0.000234 
0.000281 
0.000339 
0.000406 
0.000484 
0.000573 
0.000682 
0.000818 
0.000974 
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0.001151 
0.001370 
0.001641 
0.001953 
0.002307 
0.002745 
0.003286 
0.003911 
0.004620 
0.005495 
0.006578 
0.007828 

 

 

Table files (.mod)  
 
 

 
 

Waveform file (.txt) 
 
 
0  0.000686875 1.83E-06     
0.010416667 0.21411375 0.000573188     
0.020833333 1.154987813 0.003655231     
0.03125 2.597181875 0.010585718     
0.041666667 3.60297875 0.020200138     
0.052083333 3.863853125 0.030510691     
0.0625 3.764875313 0.040557126     
0.072916667 3.664875938 0.050336716     
0.083333333 3.647444063 0.06006979     
0.09375 3.661262188 0.069839737     
0.104166667 3.665760625 0.079621688     
0.114583333 3.657292813 0.089381043     
0.125 3.645529688 0.099109008     
0.135416667 3.635407188 0.108809962     
0.145833333 3.626852188 0.118488087     
0.15625 3.61837875 0.128143601     
. . . etc   

       Ntx701  
   matrix of data 

T (ms)   Voltage (V)     I (A) 
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1) Output (.res) 

 

Data from processing 
 
DATE 
29 September 2010 13:51:07 Local 
 
Data File: 
C:\Documents and Settings\Julien 
Guillemoteau\Bureau\InvTEMv2_0\data\L10750Bfield.dat 
 
Number of soundings 
2721 
 
Time windows 
27 
8.3E-05 9.9E-05 0.00012 0.000141 0.000167 0.000198
 0.000234 0.000281 0.000339 0.000406 0.000484 0.000573
 0.000682 0.000818 0.000974 0.001151 0.00137 0.001641
 0.001953 0.002307 0.002745 0.003286 0.003911 0.00462
 0.005495 0.006578 0.007828  
 
No X Y DTM ch1 ch2 ch3 ... 
1 304925.7 9823246.7 432 0.054891433 0.031058778 0.008055765
 0.00200362 0.00785842 0.011873803 0.013054754 0.013244629
 0.012426222 0.010845224 0.009782095 0.008642686 0.007911358
 0.006414574 0.00564752 0.004697261 0.002955933 0.001575763
 0.000352052 1.98544E-05 0.000614889 0.002423644 0.003805944 0.00392814
 0.004667851 0.005160648 0.004734165  
2 304931.1 9823257.3 431 0.058648679 0.034484397 0.009853837
 0.001055166 0.007453506 0.011492406 0.01265539 0.013058405
 0.012452897 0.010947103 0.010251387 0.008653938 0.007762246
 0.006602507 0.0054492 0.004648523 0.003154579 0.001982987
 0.000621375 2.89974E-05 0.000137591 0.00191778 0.003233255
 0.003474278 0.003875756 0.004802308 0.004528328  
3 304936.5 9823267.9 430 0.063732609 0.038449909 0.012488452
 0.000487827 0.006255463 0.01056847 0.01163094 0.012355638
 0.012035926 0.010425101 0.009755938 0.008610581 0.007472977
 0.006412045 0.005454504 0.004602908 0.002883875 0.002213842
 0.000345423 0.000273931 0.000580646 0.001225869 0.002824371 0.00273883
 0.0033318 0.004355508 0.004214467  
. . . etc 
 

zA file 
 
DATE 
29 September 2010 14:56:15 Local 
 
Data File: 
C:\Documents and Settings\Julien 
Guillemoteau\Bureau\InvTEMv2_0\data\L10750Bfield.dat 
 
Number of soundings 
2721 
 
Time windows 
27 
8.3E-05 9.9E-05 0.00012 0.000141 0.000167 0.000198
 0.000234 0.000281 0.000339 0.000406 0.000484 0.000573
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 0.000682 0.000818 0.000974 0.001151 0.00137 0.001641
 0.001953 0.002307 0.002745 0.003286 0.003911 0.00462
 0.005495 0.006578 0.007828  
 
No X Y DTM zA1 zA2 zA3 ... 
1 304925.7 9823246.7 432 342 445 758 1285 848 774 785
 819 877 957 1029 1110 1179 1303 1394 1500 1500 1500 1500
 1500 1500 1500 1500 1500 1500 1479 1494  
2 304931.1 9823257.3 431 334 429 707 1500 864 783 793
 823 876 954 1013 1109 1187 1291 1411 1500 1500 1500 1500
 1500 1500 1500 1500 1500 1500 1500 1500  
3 304936.5 9823267.9 430 324 413 652 1500 918 805 816
 839 886 970 1030 1111 1202 1303 1411 1500 1500 1500 1500
 1500 1500 1500 1500 1500 1500 1500 1500  
. . . etc 
 

sigA file 
 
DATE 
05 October 2010 11:04:07 Local 
 
Data File: 
C:\InvTEM2\data\L10770.dat 
 
Number of soundings 
297 
 
Time windows 
27 
8.3E-05 9.9E-05 0.00012 0.000141 0.000167 0.000198
 0.000234 0.000281 0.000339 0.000406 0.000484 0.000573
 0.000682 0.000818 0.000974 0.001151 0.00137 0.001641
 0.001953 0.002307 0.002745 0.003286 0.003911 0.00462
 0.005495 0.006578 0.007828  
 
No X Y DTM sigA1 sigA2 sigA3 ... 
1 307904.4 9826504.0 555 0.33377 0.33792 0.3423
 0.34612 0.35041 0.35469 0.35925 0.36519 0.3718
 0.37768 0.38399 0.39038 0.39772 0.40572 0.41375
 0.42194 0.43176 0.44155 0.45125 0.45919 0.46911
 0.47489 0.47878 0.47939 0.47777 0.46945 0.456  
2 307912.1 9826516.5 554 0.33614 0.34004 0.3441
 0.3476 0.35155 0.35528 0.35966 0.36517 0.37134
 0.37689 0.38283 0.38907 0.39624 0.40406 0.41195
 0.42007 0.4298 0.4395 0.44909 0.45677 0.46622
 0.47073 0.47405 0.47384 0.47192 0.46252 0.44964
  
3 307919.8 9826529.0 553 0.33835 0.34199 0.34572
 0.34893 0.35256 0.35597 0.36002 0.36514 0.37093
 0.3762 0.38181 0.38788 0.39481 0.4024 0.41038
 0.41838 0.42796 0.43723 0.44645 0.45341 0.46258
 0.46564 0.4681 0.46717 0.46466 0.45463 0.44222 
 
. . . etc  
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Inversion output 
 
Data File: 
C:\Documents and Settings\Julien 
Guillemoteau\Bureau\InvTEMv2_0\data\L10750Bfield.dat 
 
Type of Inversion: 
OPI 
 
Date 
28 September 2010 18:34:45 Local 
 
Number of soundings 
542 
10750 304946.901 9823289.363 428.6087929 45 27 0 1 3 6
 10 16 24 33 43 56 69 84 101 119 139 160
 183 207 233 260 289 319 351 384 419 455 493 532
 573 616 659 705 752 800 850 902 955 1009 1065 1123
 1182 1242 1304 1368 1433 1500 0.0010660589791575
 0.000654431213819568 0.000633956024435861 0.000701557187330877
 0.000963824584918416 0.00132088759267392 0.00161199145992378
 0.00165015982177922 0.00208792572629144 0.0021064872781392
 0.00219072223224314 0.00232212532750033 0.00225487299092257
 0.00221752907465345 0.00201616091119079 0.00179975420831599
 0.00144665058755132 0.00103198114873931 0.000492655061510662
 0.000113951784183214 0.000942926293690639 0.00135423610172762
 0.00138846582739775 0.00127073023181251 0.000984274211330427
 0.000611677463403802 0.0001680984803678 0.000347785881518735
 0.000926023749696854 0.00136647033176611 0.00191103186382558
 0.00246122353830089 0.00301416933188628 0.00363307694141643
 0.00437442387570446 0.00497009389149003 0.00539167411771948
 0.00561400811419008 0.00575285902944475 0.00595555873503791
 0.00568226473974141 0.00498308707876347 0.00422624532207217
 0.0028561689532634 0.00145779281501612  
10750 304974.5741 9823342.92 426.3262782 45 27 0 1 3 6
 10 16 24 33 43 56 69 84 101 119 139 160
 183 207 233 260 289 319 351 384 419 455 493 532
 573 616 659 705 752 800 850 902 955 1009 1065 1123
 1182 1242 1304 1368 1433 1500 0.00130888445841349
 0.00080347728655845 0.000777911572965222 0.000860208043276719
 0.00118009415292812 0.00161428324115551 0.00196403203740504
 0.00200555785141444 0.0025247793659484 0.00253373688488423
 0.0026175749635989 0.00274668013629544 0.00263619135949086
 0.0025439366038863 0.00225877648560282 0.00192633906155145
 0.00145051829320704 0.000832459080055237 0.000168640946683434
 0.000845146847706453 0.00150065064673365 0.0017725558721185
 0.00176426724425402 0.00161969264940723 0.00134983145773648
 0.00101637109470865 0.000659995973422475 0.000305176050806311
 0.000111852640539192 0.000522979305618929 0.00102206292996259
 0.00155126519033083 0.00209288296424083 0.00270731923949741
 0.0034035893280916 0.00415047632807325 0.00482242996187265
 0.00545293939997638 0.00618274994731029 0.0067659387407816
 0.00743192841705261 0.00710093957692219 0.00806439895010015
 0.00424570014178 0.00912335963794789   
 
. . . etc 

X Y DTM 

Line 
Number 

Depth 
 of interfaces 

Conductivities 
 of interfaces 

Number of 
Layers (Nl) 

Number of 
Times 
Windows 
(Nt) 


