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Résumé

Mon travail de these se propose d’étudier la structure, les propriétés physiques et les proces-
sus géodynamiques de la zone de subduction d’Equateur-Colombie grice a 'adaptation et le
développement d’outils d’imagerie sismique (inversion de formes d’ondes alias tomographie en diffrac-
tion) et & leur application aux données de sismique marine multitrace (SMT) et grand-angle OBS
(SGA) acquises en Equateur-Colombie pendant les campagnes SISTEUR et SALIERI. Ces outils m’ont
permis de réaliser une imagerie fine et quantitative & trois niveaux : I'imagerie superficielle (~ 0-3
km), 'imagerie & profondeur intermédiaire (~ 3-10 km) et I'imagerie profonde (~ 10-30 km). Dans
le domaine superficiel, j’ai effectué une cartographie fine et quantitative des propriétés physiques des
sédiments au voisinage du BSR (Bottom Simulating Reflector), interpreté comme la base de stabilité
des hydrates de gaz. Sur le profil SIS-40 situé sur la marge sud de la Colombie, j’ai pu identifier la présence
de failles qui perturbent localement le BSR. Les résultats présentés sous la forme d’ une série de logs
adjacents de I'image migrée en profondeur, montrent que certaines régions du BSR sont caractérisées par
une augmentation de la vitesse (1470-1650 m/s), indiquant la présence d’une faible quantité d’hydrates
de gaz au dessus du BSR ; d’autres zones situées immédiatement sous le BSR sont caractérisées par une
diminution de la vitesse (~ 1200 m/s), liée & la présence de gaz libre piégé sous la couche d’hydrate
de gaz. A des profondeurs moyennes j’ai étudié la structure du chenal de subduction (profil SIS-72).
Il est délimité a son toit par un fort réflecteur interprété comme le décollement interplaque et a sa base
par le toit tres réflectif de la crotite océanique en subduction. En raison de la sensibilité de la méthode
de tomographie en diffraction au macro-modele de vitesse, un code de correction de ce modele a été
implémenté, afin d’obtenir des images tomographiques fiables (i.e. géométrie et amplitudes correctes).
Du fait de la bande passante limitée de la source et de la longueur du dispositif d’acquisition limitée
a 4.5 km, les images tomographiques ont une résolution spatiale limitée : 1’image tomographique
présente un déficit des petits et grands nombre d’onde (fréquences spatiales) limitant ainsi I’
interprétation géologique des parametres physiques cartographiés. Un traitement spécifique basé sur la
modélisation des traces sismiques a été implémenté. L’'image tomographique, traitée comme une série de
traces verticales, constitue la donnée observée. L’espace des modeles est constitué par un ensemble de
modeles impulsionnels et unidimensionnels de Terre construits aléatoirement. Ces modeles sont dégradés
par convolution avec une estimation de ’ondelette source afin de fournir une représentation synthétique
de 'image tomographique observée . La minimisation de la fonction colit entre les traces migrées et les
traces synthétiques est effectuée dans le cadre d’une inversion globale par recuit simulé (VFSA="Very
Fast Simulated Annealing”). Le modeéle moyen issu de cette procédure fournit un modele 2D fin de vitesse,
fonction de la profondeur et comparable & la limite de la résolution théorique de la source. A l'issue de ce
traitement, des perturbations de vitesse positives sont mises en évidence au toit de la crotte, et d’autres
négatives accompagnent certains segments du niveau du décollement. Ces dernieres sont probablement
associées a la présence de fluides. Le domaine plus profond a été étudié & partir des données MCS et
WA dans le double but (1) d’améliorer la résolution spatiale des images sismiques du Moho et du contact
interplaque en relation avec la zone sismogene, et (2) de détecter la présence d’anomalies crustales de
vitesse et d’analyser leur relation avec les zones d’aspérité sismologiques. L’utilisation conjointe des
données de sismique SMT et SGA a été mise en oeuvre pour prolonger vers le bas les images de sismique
verticale et tenter ainsi d’établir une relation entre les processus profonds et les manifestations en surface.
L’application de la chaine de traitement au profil SIS-44 a permis d’obtenir un modeéle de vitesse bien
contraint jusqu’a 25 km de profondeur. Ce modele met en évidence des réflecteurs profonds (Moho
et contact interplaque ) et des réflecteurs plus superficiels (splay fault), dont l'interprétation était

initialement incertaine sur les images migrées en temps.



Abstract

This work’s main aim is the estimation of the physical properties and the analysis of
the geodynamic process of the Ecuador-Colombian subduction zone. I adapted and developped
seismic imaging tools based on diffraction tomography. This tools are applied to multichannel
seismic reflection (MCS) data and reflection/refraction wide-angle (WA) data acquired during
SISTEUR and SALIERI cruises. Quantitative seismic imaging is presented for three zones :
shallow zone ( 0-3 km), intermediate zone ( 3-10 km) and deep zone ( 10-30 km). In the
shallow zone the profile SIS-40 on the Colombian margin was processed and physical properties
of the Bottom Simulating Reflector (BSR) were estimated. Along the BSR regions with relative
increase of the velocity (1470-1650 m/s), were obtained and associated with the presence of
hydrates above the BSR and regions with relative decrease of the velocity ( 1200 m/s), associated
with gaz below the BSR. In the intermediate zone, I analysed the subduction channel (profil SIS-
72). This structure is between the decollement (top of the subduction channel) ant the top of the
oceanic crust (bottom). In some area the decollement exhibits relative velocity decrease possibly
due to the presence of fluids inside and below the decollement. I design an integrated approach
to obtain the small scale velocities around the decollement area. The integrated approach is
based on 2 steps : (1) asymptotic waveform inversion with iterative correction of the velocity
macro-model and to obtain a 2-D quantitative depth model for velocity; (2) an automated
post-processing procedure to eliminate the source signature from the tomographic images and
to estimate the absolute values of the velocity along the decollement. The post-processing is
formulated as an automatic non-linear inverse problem where the data space is composed of
several one-dimensional logs extracted for different offset from the depth migrated image. The
model space is composed of a family of realistic impulse layered models in depth, parameterized
by a limited number of parameters (random velocity amplitude and a random thickness for each
layer). These models mimick the logs of the physical model searched. To build the predicted
dataset, the tested logs are converted from space to time using the velocity of the background
medium and are convolved with the source wavelet. To estimate the source wavelet we use an
average of the direct wave. The predicted dataset are computed by convolution of the depth-
to-time converted impulse models with the source wavelet and compared with the tomographic
models. The inverse problem is solved by a random exploration of the model space for each
offset, using the very fast simulating anealing algorithm (VFSA). A small scale velocity model is
obtained. Positve velocity perturbations appear at the top of the oceanic crust. The decollement
is characterized by regions with positve velocity perturbations probably associated with fluids
diffusion up to the decollement and regions with negative velocity perturbations probably related
to the channeling of the fluids. Deep structures are imaged by a combined approach of MCS and
WA data to improve the spatial resolution of the Moho and of interplate contact and to establish
a possible relation with the seismogenic zone. A well constrained velocity model between 0 and
25 km is obtained and deep reflectors such as the Moho and the interplate contact are imaged
as well the existence of the splay fault is validated (the splay fault was not clearly identified on
the time stack section).



Resumen

El objetivo principal del presente trabajo es la estimacion de las propiedades fisicas de los
materiales y su relacién con los procesos geodinamicos de la zona de subduccién de Ecuador-
Colombia gracias a la adaptacién y desarrollo de métodos para el tratamiento de sefiales basadas
en la tomografia de diffraccién aplicadas a los datos de sismica reflexién multicanal (SMC) y de
sismica reflexién-refraccion gran-dngulo (SGA) registrados en Ecuador y Colombia durante las
campanas SISTEUR y SALIERI. Estas herramientas me permitieron la realizacién de imédgenes
cuantitativas de alta resolucién en tres niveles de profundidad : superficial (~ 0-3 km), medio (~
3-10 km) y profundo (~ 10-30 km). En el nivel superficial realicé la cartografia en alta resolucién
de las propiedades fisicas de los sedimentos en cercanias del BSR (Bottom Simulating Reflector),
que es interpretado como la base de estabilidad de los hidratos de gas. Los resultados, presentados
como una serie de logs de la imagen migrada en profundidad, muestran que algunos segmentos
del BSR son caracterizados por un aumento de la velocidad de propagacién de la onda P (1470-
1650 m/s), indicando la presencia de hidratos de gas encima del BSR. Otras zonas situadas
inmediatamente por debajo del BSR, son caracterizadas por una disminucién de la velocidad
(~ 1200 m/s), relacionada, posiblemente, a la presencia de gas libre atrapado bajo la capa de
hidratos de gas. En el nivel medio estudié la estructura del canal de subduccion (linea sismica
SIS-72) cuyo limite superior estd marcado por el reflector décollement interplaca y el inferior
por el techo, muy reflectivo, de la corteza ocednica en subduccién. Debido a la sensibilidad
del método de tomografia en difraccién al modelo de velocidad de referencia, una tecnica de
correccion de este modelo para obtener imédgenes tomograficas confiables (i.e. la geometria y la
amplitud son correctas). Debido al ancho de banda limitado de la fuente sismica y del dispositivo
de adquisicién limitado a un largo de 4.5 km, las imégenes tomogréficas tienen una resolucién
limitada : ella presenta un déficit en las bajas y altas frecuencias espaciales (numero de onda). Fue
implementado un post-tratamiento especifico basado en la modelizacion de las trazas migradas.
La imagen tomografica, tratada como una serie de trazas verticales, constituye el observable.
El espacio de modelos esta formado por un conjunto de modelos unidimensionales en capas
cuyo espesor y amplitud varian aleatoriamente. Estos modelos son degradados despues de su
convolucién con una fuente estimada, de manera que se obtiene una representacién sintética
de la traza migrada. La minimizacién del error entre las trazas migradas y las sintéticas se
realiza en el marco de una inversién global utilizando el método de ”recalentamiento simulado”
(Very Fast Simulated Annealing, VFSA). El modelo resultante proporciona un modelo 2D alta
resolucién, en profundidad que tiene una résolucién cercana al limite tedrico de resolucién de
la fuente. Perturbaciones de velocidad positivas fueron identificadas en el techo de la corteza
ocednica y otras negativas que caracterizan algunos segmentos del dcollement. Estas tltimas
estan probablemente asociadas con la presencia de fluidos. El nivel profundo fue estudiado a
partir de los datos SMC y SGA con el objetivo doble de : (1) Mejorar la resolucién espacial
de las iméagenes sismicas del Moho y del contacto interplaca que esta relacionado con la zona
sismogénica y (2) detectar la presencia de anomalias corticales de velocidad y analizar su relacién
con las asperezas sismologicas. La utilizacién simultanea de los datos de sismica SMT y SGA fue
utilizada para prolongar hacia abajo las imagenes de la sismica vertical y tratar de establecer una
relacin entre los procesos profundos y su manifestacion en la superficie. Este modelo presenta
claramente algunos reflectores profundos (por ejemplo el Moho y el contacto interplaca) y a
profundidad media (por ejemplo la splay fault, cuya interpretaciéon era bastante incierta en las
imégenes en tiempo.
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Introduction

Aujourd’hui, nous commencons a rassembler les connaissances progressivement ac-
quises sur les zones de subduction. Ces connaissances, issues de la géologie de terrain
sur les zones de subduction fossiles, des forages, et principalement des méthodes d’explo-
ration géophysique, ont mis en évidence la grande complexité des zones de subduction.
Les marges convergentes, situées a proximité des cotes, offrent un contexte favorable aux
expériences de sismique marine. Leur exploration nécessite toutefois la mise en oeuvre de
campagnes sismiques mixtes terre-mer dont la composante terrestre permet d’”éclairer”
la limite de la plaque plongeante a des profondeurs de 'ordre de 20 a 40 km.

Notre compréhension actuelle des processus géodynamiques au front des marges ac-
tives est basée sur un ensemble de modeles géologiques et mécaniques, représentatifs soit
d’environnements géodynamiques, soit de la genese des grands séismes. Dans mon travail je
fais référence, d’une part, aux modeles d’accrétion/érosion des marges [Cloos and Shreve, 1996,
von Huene and D.Scholl, 1991] Dahlen et al., 1984] Davis et al., 1983] et d’autre part aux
modeles d’aspérité et barriere sismologiques [Kanamori, 1981], [Aki, 1979]. Ces modeles
permettent d’expliquer plusieurs caractéristiques des zones de subduction (e.g. I’existence
des prismes d’accrétion, la subsidence des marges, la segmentation des zones de rupture
des séismes de subduction, etc.). Toutefois, de nombreux processus mis en jeu dans ces
zones complexes restent mal compris, principalement par manque d’information sur les ni-
veaux profonds, par exemple : (1) les processus responsables de la nucléation des séismes,
ainsi que le role des sédiments subduits, des aspérités, de la segmentation de la marge et
des fluides dans cette nucléation, (2) les processus de sous-placage ou d’érosion tectonique
a la base de la plaque chevauchante, (3) la relation entre ces processus profonds et les
déformations et mouvements observés en surface. Le défi pour progresser sur ces questions
est de parvenir a imager la structure complexe de la lithosphere de la facon la plus précise
et la plus complete possible, depuis la surface jusqu’a une quarantaine de kilometres de
profondeur au moins. Le besoin d’apporter des éléments de réponse a ces questions, a
stimulé 'utilisation de techniques d’imagerie récentes, dites quantitatives, qui constituent
le coeur du présent travail.

Problématique : vers une imagerie quantitative

Les données de sismique réflexion multitrace (SMT) et réflexion/réfraction grand-
angle (SGA) contiennent deux types d’information : le temps de trajet et les amplitudes
des ondes enregistrées par des capteurs. Les traitements sismiques conventionnels de la
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SMT exploitent essentiellement 'information contenue dans les temps de trajet et per-
mettent de mettre en évidence les discontinuités du milieu et les différents facies sismiques
sur des images en temps. Ces images sont la base de I'interprétation géologique et struc-
turale d'un profil sismique. Dans ce cas, on parle d’imagerie qualitative. Les traitements
sismiques conventionnels de la SGA exploitent également 'information contenue dans
les temps de trajet (e.g. tomographie des temps des premieres arrivées) et fournissent
une image de basse résolution de la structure de vitesse du sous-sol. Or, au cours des
vingt dernieres années, le développement théorique et technologique a ouvert la porte a
la mise au point de méthodes spécifiques qui exploitent davantage la richesse véhiculée
par les sismogrammes (i.e. les variations d’amplitude des ondes). Parmi ces méthodes,
on trouve les méthodes de migration/inversion en profondeur, qui permettent d’extraire
des informations sur la géométrie et sur les parametres physiques du milieu (vitesses de
propagation des ondes sismiques, densité, atténuation, etc). On parle, alors, d’imagerie
quantitative. Mon travail de these concerne 'application de cette méthodologie d’image-
rie fine et quantitative pour mieux comprendre la complexité géologique de la zone de
subduction d’Equateur—Colombie. Une introduction spécifique sera dédiée a 1’état de I'art
sur les méthodes d’imagerie sismique et sur les avancées méthodologiques mises en ceuvre
dans cette these (chapitre [3)).

Objectifs scientifiques

Mon travail de these se propose d’étudier les processus géodynamiques de la zone
de subduction d’Equateur—Colombie via une imagerie fine et quantitative en profondeur
a trois niveaux : I'imagerie superficielle (~0-2 km), I'imagerie a profondeur intermédiaire
(~2-10 km) et I'imagerie profonde (~10-30 km). J'utilise des données de SMT qui sont
bien adaptées pour imager des réflecteurs superficiels et intermédiaires et des données de
sismique grand-angle (SGA) qui permettent d’imager les niveaux plus profonds.

Chacun des ces niveaux présente des objets géologiques d’intérét (figure . Pour la
partie superficielle, le BSR (Bottom Simulating Reflector), interprété comme la base du
domaine de stabilité des hydrates de gaz, se situe a quelques centaines de metres sous le
fond marin |[Ginsburg, 1998]. Je réalise une cartographie fine des propriétés physiques du
BSR pour quelques cas représentatifs, dans le but de mieux comprendre la circulation des
fluides, d’identifier la présence des failles qui perturbent localement le BSR, de quantifier la
proportion d’hydrate de gaz dans les sédiments et de gaz piégé sous la couche d’hydrates.

A des profondeurs moyennes, je m’intéresse au chenal de subduction. Il constitue
la limite mécanique ductile entre la plaque chevauchante et la plaque plongeante. Jef-
fectue une cartographie fine et quantitative des propriétés physiques du décollement in-
terplaque, qui constitue la limite supérieure du chenal de subduction, et du toit de la
crolite océanique, correspondant a sa limite inférieure, pour mieux comprendre le role de
la circulation et du piégeage des fluides et des variations lithologiques et pour intégrer ces
informations dans leur contexte géodynamique.

Le niveau profond est étudié en avec deux approches adaptées a la profondeur et a la
complexité de I'objet géologique d’intérét : (1) via une approche intégrée qui exploite les
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F1G. 1 — Les trois objectifs géologiques principaux de mon travail de these sont : (a)
I'imagerie de la zone superficielle (0-2 km), ou lobjet géologique d’intérét est le BSR.
(En haut) Zoom sur I'image migrée du profil SIS-54, ot le BSR peut étre mis en relation
avec un glissement sous-marin. (b) La zone intermédiaire (2-10 km), ou I'on s’intéresse
au décollement interplaque. (En bas a gauche) Image migrée du front de subduction sur
le profil SIS-72. (c) La zone profonde (10-30 km) ou j’étudie la zone sismogene. (En bas
a droite) Le modele de vitesse en couches, issu de la modélisation combinée des données
SMT et SGA du profil SIS-44.

données SMT et SGA pour accéder aux caractéristiques a petite échelle de la splay fault,
du contact interplaque (incluant la zone sismogene) et du Moho. Cette approche permet
d’obtenir une image migrée en profondeur de haute résolution et complete du niveau
superficiel au profond. Cette phase exploite a la fois les temps de trajet et les amplitudes
des ondes sismiques. (2) A partir des données SGA, dans le but d’identifier, d'une part, les
caractéristiques a grande échelle des structures les plus profondes de la zone de subduction,
notamment la géométrie du Moho et de la zone interplaque et, d’autre part, la présence
d’anomalies de vitesse de grande taille qui pourraient étre mises en relation avec les zones
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d’aspérité interplaque. Cette phase exploite exclusivement I'information contenue dans les
temps de trajet.

Pour atteindre ces objectifs, j’ai réalisé I’application, l'adaptation et le développement
de certains algorithmes d’imagerie multi-échelle appropriés aux données SMT et SGA. Les
données SMT sont traitées avec des algorithmes d’imagerie fine (migration avant somma-
tion en amplitudes préservées [Jin et al., 1992 [Lambaré et al., 1992] [Thierry et al., 1999b])
afin d’obtenir des modeles de haute résolution de la structure superficielle et intermédiaire.
Le modele de référence est obtenu a partir de différentes approches que je détaillerai dans
§3.3l Ce modele est corrigé par une méthode itérative qui utilise les résultats de la mi-
gration |Al-Yahya, 1989] § Les données SGA sont traitées avec des algorithmes de
modélisation directe [Zelt and Smith, 1992] et inverse [Ravaut, 2003| Korenaga et al., 2000]
qui fournissent des modeles de la structure profonde de grande longueur d’onde.

Cadre scientifique

Pour plusieurs raisons, 'UMR Géosciences Azur a été un laboratoire d’accueil pri-
vilégié qui a permis le déroulement de mon travail de these :
(1) PUMR a désiré renforcer son programme de recherche sur I'instabilité gravitaire de la
couverture sédimentaire, en regroupant des compétences diverses, a caractere géodynamiques
et méthodologiques. (2) La recherche sur les marges convergentes, combinant des ap-
proches différentes, est actuellement tres active au sein de Géosciences Azur : une premiere
approche consiste a analyser la dynamique de la subduction a ’échelle de la marge a par-
tir de modélisations physiques et numériques (équipe de A. Chemenda). La deuxieme
approche, basée sur la sismique, est davantage orientée vers I’étude de la zone sismogene
a des profondeurs de 'ordre de 10 & 30km (données des campagnes SISTEUR et SALIERI-
Jean-Yves Collot - Philippe Charvis). L’étude de la déformation du prisme d’accrétion
et du role des fluides dans cette déformation completerait utilement ces deux approches
par des observations a une nouvelle échelle (Jean Mascle).
(3) L'UMR Géosciences Azur rassemble aussi un groupe de chercheurs autour d’outils de
tomographie sismique (A.Ribodetti, J. Virieux, S. Operto, S. Gaffet, et plusieurs étudiants
en these). Par son volet, en partie, méthodologique, ma these s’est integrée aussi dans ce
groupe de réflexion.
Enfin la derniere raison qui a facilité mon travail a Géosciences Azur a été le potentiel
technique du laboratoire, en particulier les facilités de calculs, avec la création en 2002
d’un cluster de PC Linuxz qui m’a permis de réaliser plusieurs de mes applications dans
un temps de calcul raisonnable (e.g. migration/inversion d'un profile SMT standard en ~
24 heures).



Chapitre 1

La marge convergente
d’Equateur-Colombie

1.1 Notions générales

La thématique dévéloppée dans ce travail se situe dans ’axe de recherche marges
convergentes. Dans ce paragraphe je vais introduire, tres brievement, certains concepts
fondamentaux qui seront utilisés dans ce manuscrit. Dans les chapitres suivants, au fur
et a mesure que la zone de subduction du niveau superficiel au profond sera analysé, ces
notions seront approfondies et illustrées. Pour une vision plus détaillée des savoirs multi-
disciplinaires sur les zones de subduction, voir les articles de synthese de [Spence, 1987,
von Huene and D.Scholl, 1991],[Stern, 2002] et la référence en langue francaise |[Lallemand, 1999].

Une zone de subduction est I’enfoncement tridimensionnel d’une plaque lithosphérique,
que I'on désigne par le terme de plaque plongeante, sous une autre, que ’on nomme plaque
chevauchante, le long d'une frontiere dont la partie plus superficielle est appelée marge
convergente. Si la plaque plongeante est de type continental, on parle de collision (e.g les
Alpes). La subduction est le phénomene dominant de la dynamique de l'intérieur de la
terre qui permet le recyclage de la lithosphere océanique dans le manteau et éventuellement
la formation des roches plutoniques et volcaniques qui entrent dans la composition de la
plaque continentale. Du point de vue de la morphologie superficielle, les zones de subduc-
tion sont marquées par une fosse océanique profonde et un arc volcanique.

Environ 80% de I'énergie sismique totale du globe est libérée dans les zones de sub-
duction [Pacheco and Sykes, 1992]. L activité sismique se produit depuis la surface jusqu’a
quelques centaines de kilometres de profondeur. Mon travail est concentré sur les séismes
les plus superficiels dont la profondeur varie d’une zone de subduction a 'autre, se situant
entre ~ 5 et 40 km en moyenne. La nucléation de ces séismes est produite le long de la zone
sismogene du contact interplaque. Lorsqu’ils s’enfoncent, les sédiments et les roches a la
limite entre les plaques sont compactés, déshydratés et ils subissent des changements de
composition qui entrainent des variations mécaniques de la rupture sismique. Ainsi, deux
zones a glissement stable (asismique) caractérisées par une déformation ductile encadrent
la zone sismogene [Byrne et al., 1988] : une en surface, constituée de matériaux meubles
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et peu consolidés et 'autre en profondeur qui semble étre controlée principalement par la
température [Ruff and Tichelaar, 1996 [Hyndman et al., 1997].

Depuis le début du 20eme siecle, la chronologie de la rupture sismique a été proposée
via le modele du cycle sismique. Le mouvement des plaques le long du contact inter-
plaque n’est généralement pas continu : le glissement reste bloqué pendant de longues
périodes (période intersismique). La région de la faille bloquée subit une déformation
élastique progressive ; d'une certaine maniere la faille se charge jusqu’a ce qu’elle cede et
coulisse brutalement sur toute sa surface : c’est la rupture sismique ou cosismique, qui
relache ainsi les contraintes tectoniques, et retablit ’équilibre de déplacement par rapport
au mouvement relatif des plaques. Puis la faille, de nouveau bloquée, se recharge, et le
cycle sismique recommence (voir par exemple [Madariaga and Perrier, 1991]).

L’état de stabilité du glissement entre les plaques est tres variable d’une zone de
subduction a I'autre. Une des tentatives pour le quantifier est le coefficient de couplage
sismique (y) [Pacheco et al., 1993| [Scholz and Campos, 1995] qui est défini comme le
rapport entre le glissement instable (cosismique) sur le glissement total (cosismique +
intersismique) pour un segment d’une zone de subduction. Il varie entre [0,1] Si y = 1
la zone de subduction est completement bloquée et le glissement ne se produit que lors
des grands séismes. Par contre, si x = 0 la zone de subduction n’accumule pas d’energie
élastique et elle est asismique. La plupart des zones de subduction sont partiellement
stables et elles sont donc situées entre ces deux extrémités.

Actuellement on classifie le régime tectonique de la marge convergente en deux types
[von Huene and D.Scholl, 1991] [Lallemand, 1999] :

(1) La subduction-accrétion (ou accrétion tectonique) quand des matériaux de
la fosse ou de la plaque plongeante sont ajoutés a la plaque chevauchante produisant la
croissance de la marge. Ce régime tectonique dépend de deux mécanismes : d'une part
I’accumulation des sédiments portés par la plaque plongeante au front de la plaque che-
vauchante, ce qui avec le temps constitue un bourrelet sédimentaire frontal ou prisme
d’accrétion ; d’autre part, 'adjonction des sédiments plaqués a la base de la marge, cor-
respondant au phénomene de souplacage.

(2) La subduction-érosion (ou érosion tectonique) quand de matériel est ar-
raché au front ou a la base de la plaque plongeante et entrainé en profondeur. Les
mécanismes évoqués pour expliquer 1’érosion tectonique sont l'effondrement gravitaire
de la pente de la marge, l'entrée en subduction des hauts topographiques (monts sous-
marins, voir par exemple [Dominguez et al., 2000]) et ’hydrofracturation et détachement
des matériaux de la base de la marge (voir [Pichon et al., 1993]). Cependant, les indices
pour son identification sont moins évidents que dans le cas de la subduction-accrétion
[Lallemand et al., 1992]. L’évidence la plus solide de I’érosion tectonique est la forte sub-
sidence de certaines marges (e.g. la marge du Pérou [von Huene and Lallemand, 1990],
I’Amérique Centrale [Ranero and von Huene, 2000, [Vannucchi et al., 2003|,[Vannucchi et al., 2004]
ou au Chili [von Huene and Ranero, 2003]).

Le régime tectonique des marges convergentes peut varier sur plusieurs phases
d’accrétion et d’érosion [von Huene and Ranero, 2003]. 11 a été suggéré que ces change-
ments sont liés a des variations dans la flexure de la plaque plongeante, dans la vitesse de
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convergence [von Huene and Ranero, 2003] ou encore dans 'apport sédimentaire dans la
fosse. Il a été proposé que 'accrétion au front de déformation et 1’érosion basale peuvent
coexister [Lallemand et al., 1994, von Huene and Ranero, 2003], ou le régime dominant
est défini par la dynamique des deux processus.

1.2 Cadre géodynamique

La zone de subduction d’Equateur-Colombie est la partie la plus septentrionale de la
marge andine et s’étend entre le Golfe de Guayaquil (lat 3.5°S) et la zone transformante du
Sud de Panama (lat 7°N) [Taboada et al., 2000, /Gutscher et al., 1999 [Barazangi and Isaacks, 1976].
Elle est située dans un cadre géodynamique complexe, caractérisé par I'interaction de trois
plaques lithosphériques : les plaques Amérique du Sud, Nazca et Caraibe. Les mesures
géodésiques par GPS indiquent une vitesse de convergence Est-Ouest d’environ 55 mm/an
entre la plaque Nazca et la plaque Amérique du Sud [Trenkamp et al., 2002]. L’interaction
entre le point chaud de Galapagos et la dorsale Cocos-Nazca a laissé comme empreinte un
ensemble de rides volcaniques parmi lesquelles on peut souligner les deux rides majeures :
Carnegie et Cocos qui entrent actuellement en subduction, respectivement sous la marge
équatorienne et de ’Amérique Centrale.

1.3 Histoire des accrétions des terrains allochtones a
I’Ouest de la Colombie

L’Ouest de la Colombie a subi une série d’accrétions de terrains d’origines diverses,
incluant des fragments de crotite océanique, d’arcs insulaires, et méme des fragments conti-
nentaux [Pindell and Barret, 1990] [Caceres et al., 1997, [Kerr and Tarney, 2005]. Les arcs
insulaires ont été générés par la subduction intraocéanique de la plaque Farallon. Les ter-
rains d’affinité océanique sont présents dans la partie nord-ouest de la plaque d’Amérique
du Sud et le long de I’Amérique Centrale. La géochimie de ces terrains les associe a la
plaque Caraibe. Tous ces matériaux sont datés a ~ 90 Ma et se sont vraisemblablement
formés comme un seul plateau océanique a proximité du point chaud de Galdpagos. Ce
plateau unique a été nommé la Province Colombie-Caraibe. D’apres cette interprétation,
le mouvement vers le nord-est de la plaque Farallon a entrainé ce plateau jusqu’a la zone de
subduction proto-andine tres peu de temps apres sa formation ou il est rentré en collision
avec le craton. Des études paléomagnétiques récentes [Kerr and Tarney, 2005] suggerent
qu'un deuxieme plateau associé aux matériaux datés de ~ 90 Ma de 1'lle Gorgona vien-
drait d’une source différente, probablement du Pacifique Sud, et serait rentré en collision
avec la marge colombienne vers 45 Ma. Un second épisode magmatique du point chaud de
Galapagos pourrait avoir eu lieu vers 76 Ma [Sinton et al., 1998], qui correspond a 'age
daté pour des matériaux de la Serrania del Baudo, accrétés il y a ~ 15 Ma a la portion
nord de la marge colombienne. On mettra en relation ces terrains allochtones avec les
zones d’aspérité sismologique au chapitre [6]

Il y a 27 Ma, la naissance de la dorsale Cocos-Nazca entraine une diminution de
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I'obliquité de la subduction par rapport a la cote de I’Amérique du Sud. Ce change-
ment majeur conduit a l'arrét des processus d’accrétion de la crotite océanique au sud-
ouest de la Colombie et a la reprise de la subduction océanique. Finalement, pendant le
Plio-Pleistocene la Ride de Carnégie entre en subduction sous la cote équatorienne, en-
trainant des phénomenes de surrection et I'apparition des bassins avant-arc d’Equateur.
Par ailleurs, le magmatisme lié a la subduction joue un réle important dans I’évolution tec-
tonique et géodynamique de la zone. Pendant le Paléogene, ce magmatisme est constam-
ment actif a 'Ouest de la Colombie. La plaque Farallon, plus agée au niveau de la fosse
que lactuelle plaque Nazca, présentait sans doute un plan de subduction (slab) plus
penté [Duncan and Hargraves, 1984]. Par conséquent, I’arc magmatique est situé, a cette
époque, plus a I’Ouest, au-dessous de I'actuelle Cordillere Occidentale. Ceci explique que
les fragments océaniques accrétés sont affectés par ce magmatisme. Avec 'apparition de
la plaque Nazca et sa subduction sous la marge colombienne, I’arc magmatique se décale
progressivement vers ’Est, jusqu’a sa position actuelle, sous la Cordillere Centrale.

1.4 Les grands séismes de subduction

La partie centrale de cette zone de subduction est I'un des meilleurs exemples de
la segmentation de la rupture des grands séismes de subduction [Ruff, 1996]. En 1906,
un séisme de magnitude Mw 8.8 a eu une longueur de rupture estimée de 500 km
[Kelleher, 1972]. Dans un deuxieme cycle sismique, la surface de rupture de ce séisme a été
reprise par une séquence de trois grands séismes contigus : en 1942 (Ms 7.9), 1958 (Ms 7.8)
et 1979 (Mw 8.2) [Beck and Ruff, 1984] (figure[L.1]). Généralement, la rupture d’un séisme
n’est pas un processus homogene sur le plan de faille. Ainsi, on appelle aspérité sismolo-
gique le secteur du plan de rupture ou se produit le plus grand déplacement co-sismique
(correspondant a la plus grande libération du moment sismique) [Kanamori, 1981]. La li-
mite entre les séismes de 1942 et 1958 coincide avec une aspérité sismologique. De méme,
la fonction source du séisme de 1979 montre clairement une aspérité, longue d’environ 60
km [Beck and Ruff, 1984] (figure [1.1)). Bien que ces aspérités puissent étre reconnues a
partir de la modélisation des données sismologiques, leur nature physique et géologique
reste largement méconnue.

Date Mw | Lat. Long. | Références

31 janvier 1906 | 8.8 | 1,00°N | 81,5° O | [1], [2], [3]
14 mai 1942 7.9 | 0,01°N | 80.39° O | [2], [3], [4]
19 janvier 1958 | 7.8 | 1,14°N | 79,59°O | [2], [3], [4]
12 dcembre 1979 | 8.1 | 1,58°N | 79,39°O | [4], [5], [6]

)l Y

TAB. 1.1 — Grands séismes de subduction. Références 1 : |[Gutemberg and Richter, 1959],
2 : [Kelleher, 1972], 3 : |Geller and Kanamori, 1977], 4 : [Mendoza and Dewey, 1984], 5 :
[Herd et al., 1981], 6 : [Beck and Ruff, 1984]
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Fig. 1.1 — Carte de localisation des zones de rupture des grands séismes entre le
nord de I'Equateur et le sud-ouest de la Colombie (ellipses en pointillé) adaptée
de [Collot et al., 2004]. Sont représentés : les épicentres (étoiles), les répliques re-
localisées pendant trois mois et de Mb > 4.8 (points blancs, noirs et rouges)
[Mendoza and Dewey, 1984], les aspérités sismologiques (zones en gris foncé) et
les mécanismes au foyer [Kanamori and Given, 1981, Kanamori and McNally, 1982,
Swenson and Beck, 1996, [Herd et al., 1981, Beck and Ruft, 1984]
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1.5 La segmentation de la marge nord-équatorienne
/Sud- colombienne (Marcaillou, 2003 ; Collot, 2004)

La marge Nord-équatorienne /Sud-colombienne présente des segments aux caractéristiques
morpho-tectoniques, thermiques et sismologiques différentes [Marcaillou, 2003|,/Collot et al., 2004].
Ces segments sont séparés par des failles crustales transverses. Les quatre segments, du
Nord au Sud, sont :

1. Le segment de Patia, caractérisé par la présence d’un prisme d’accrétion large de
~ 30-35 km, et composé d’'un prisme ancien et d’un prisme actif (agé de ~ 1 Ma) malgré
un remplissage sédimentaire de fosse peu épais (~ 1.5 km). Dans ce segment, la marge est
épaisse (~ 10 km) et a subi un raccourcissement a partir de ~ 15 Ma, particulierement
intense entre ~ 5-1 Ma. Cette derniere période est marquée par 'arrét de 'accrétion et,
vraisemblablement, une phase d’érosion du prisme ancien. Dans ce segment se situe le
profil SIS-40 sur lequel j’ai étudié la zone superficielle. Cette étude sera détaillée dans le
chapitre [4]

2. Le segment de Tumaco, partie nord du réentrant de Tumaco, zone ou la marge est
profonde (800-1000 m). Dans cette zone la marge présente des indices clairs de raccourcis-
sement et de surrection. Le remplissage sédimentaire au niveau du front de déformation
est épais (3.1 - 4 km) mais seulement un prisme naissant (~ 0.5 Ma) se développe dans
le nord du segment. Le segment de Patia et de Tumaco sont dans la zone de rupture du
séisme de 1979. Le segment de Tumaco et le segment de Manglares sont séparés par une
faille crustal majeur, la faille de Manglares. Ce dans ce segment zone qui est localisée
'aspérité sismologique du séisme de 1979, étudié dans §6.3|

3. Le segment de Manglares, partie sud du réentrant de Tumaco, a des caractéristiques
tres similaires au segment de Tumaco, or, 'absence d’accrétion active et la présence d’'un
bloc frontal, dénommé OBH (figure [I.2), qui culmine & 700 m de profondeur, le dis-
tinguent. Ce segment a subi une forte subsidence entre (~ 8 - 15 Ma) qui peut indiquer
une phase d’érosion basale. Une splay fault a été interpreté dans le segment de Manglares
qui va étre étudié dans le chapitre[6] Le segment de Manglares coincide géographiquement
avec la zone de rupture du séisme de 1958.

4. Le segment d’Esmeraldas, caractérisé par un bassin d’avant-arc peu profond
(100m), une pente externe tres raide. Le socle est fin (1.8-2.7 km) et le remplissage
sédimentaire de fosse est fin (~ 1 km).

1.6 Conclusions

La marge Nord—Equateur-Sud Colombie (0°-3.5° N) a subit quatre grands séismes
durant le XX siecle. En 1906, un séisme de magnitude Mw 8.8 a eu une longueur de rupture
estimée de 500 km. Dans un deuxieme cycle sismique, la surface de rupture de ce séisme a
été reprise par une séquence de trois grands séismes contigus : en 1942 (Ms 7.9), 1958 (Ms
7.8) et 1979 (Mw 8.2). Cette marge est segmentée par des failles crustales transverses : les
failles d’Esmeraldas et de Manglares. Elle a globalement subi une déformation compressive
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faille de Manglares au Nord.
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qui reste active au nord de la faille de Manglares tandis que elle s’est arrétée au Sud. Le
socle dans cette région semble avoir subi une érosion tectonique important. L’accrétion
semble se propager du nord vers le sud. La localisation des zones de rupture des séismes
montrent que les failles transverses limitent la propagation de la rupture sismique et
segmentent sismologiquement la marge.



Chapitre 2

Acquisition et données

2.1 Introduction

Dans ce chapitre je présente une synthese des notions fondamentales de la sismique
réflexion et du pré-traitement des données que j’utiliserai pour la migration/inversion en
profondeur. Parmi toutes les méthodes géophysiques (e.g. éléctriques, gravitationnelles,
magnetiques ou thermiques) la sismique offre la meilleur résolution pour I'imagerie de la
structure interne de la Terre. L'importance de la sismique dans le milieu académique et
industriel s’accroit progressivement et constitue aujourd’hui ’outil principal d’exploration
et prospection du sous-sol.

2.2 Acquisition

2.2.1 Le principe de la sismique réflexion multitrace

Les ondes sismiques sont des déséquilibres passagers du champ de contraintes, qui
se propagent dans un milieu. La sismologie d’exploration ou sismique, met en jeu trois
éléments principaux : une source controlée ou est liberée 1’énergie sismique qui engendre
des ondes sismiques, le milieu de propagation dans lequel les ondes sismiques sont réflechies,
réfractées ou diffractées, et des capteurs ou elles sont enregistrées. La sismique réflexion
s’occupe principalement du champ réfléchi et diffracté, c’est-a-dire le champ qui est ren-
voyé par les hétérogénéités du milieu (réflecteurs ou points diffractants). Dans la sis-
mique réflexion marine, les capteurs sont des hydrophones, qui enregistrent les variations
de pression dans 1’eau, appelées signaux acoustiques. Une trace sismique est la série de
valeurs numériques (amplitudes) espacées par un intervalle de temps constant ou pas
d’échantillonage, mesurées par un (ou un groupe d’) hydrophone(s).

La technique d’acquisition la plus utilisée en sismique réflexion est la géométrie
en CMP (Common-midpoint, c’est-a~dire point commun de réflexion, figure . En
mer, la pratique la plus habituelle est de disposer un grand nombre de capteurs sur
une ligne (flite sismique) trainée a la méme vitesse que la source sismique derriere un
navire. Généralement, la distance entre les tirs est un multiple entier de la distance entre
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récepteurs (figure . L’avantage majeur de cette géométrie d’acquisition est qu’elle
permet la redondance des données, ce qui améliore la qualité du signal. La redondance
est quantifiée par la couverture multiple qui correspond au nombre de fois ou le méme
point (CMP) est éclairé par des tirs différents (figure . Etant donné que la moyenne
du bruit aléatoire est zéro, la somme des traces d’une collection correspondant au méme
CMP renforce les amplitudes des signaux et augmente le rapport signal sur bruit (S/B).

Tirs

CMP

Fic. 2.1 — Un CMP est un concept géometrique qui permet de grouper les réfléxions
communes a un groupe de tirs

Traces
3 4 5 360

N
12345 360
CMP Distance entre CMP : 1/2 distance entre traces

F1G. 2.2 — Exemple de 'acquisition d’un tir (pour l'acquisition SISTEUR qui sera décrite
par la suite)

En raison de la géométrie d’acquisition et du contenu fréquentiel de la source, on
introduit la notion de résolution de I'image sismique qui est une mesure de la proximité
minimale entre deux événements pour qu’ils soient encore séparables. En d’autres termes,
c’est la taille maximale des hétérogénéités détectables. On peut distinguer deux types de
résolution : la résolution verticale ou temporelle, et la résolution horizontale ou latérale
(figure . La premiere dépend essentiellement de la longueur d’onde dominante de
I'ondelette source propagée. Cette longueur d’onde tend a augmenter avec la profondeur
a cause de l'atténuation préférentielle des hautes fréquences. La résolution latérale est
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la taille maximale d’une discontinuité horizontale détectable et, dans le cas d'une seule
trace, dépend principalement de la premiere zone de Fresnel. La zone de Fresnel corres-
pond a l'intersection entre une onde sphérique et un plan (figure , pourvu que 'onde
sphérique ait pénétré le plan d’une demie-longueur d’onde [Claerbout, 1986, page 19]. 11
faut prendre en compte que dans le cas de la migration avant sommation la résolution
spatiale est meilleur que la premiere zone de Fresnel [Beylkin et al., 1985 [Vermeer, 1999].
Ces deux mésures de la résolution peuvent étre estimés a partir des équations suivantes
[Yilmaz, 2001, pages 1801-1807] :

A v, [t

o= ro=-2./= 2.1

" 4w, T oV (21)

Ou 7, est la résolution verticale, r; la résolution latérale, A la longueur d’onde dominante

de I'onde sismique, v, la vitesse moyenne de propagation d’onde P du milieu, ¢ le temps
d’arrivée (two way travel time) et f la fréquence dominante.

R N &
% § -l
?‘7 &
® )
& aF
6, &
e, 9
& ' &
(’@o | .. J @
“ .. IS
3 -1 : " &
2, ‘.- | Resolution laterale Yy, O

Resolution verticale

F1G. 2.3 — La résolution latérale et horizontale a offset nul

Toute expérience sismique suit trois étapes principales : 'acquisition des données
sismiques, le traitement de ces données et 'interprétation.

2.2.2 L’acquisition des données SMT : Les campagnes de géophysique
marine SISTEUR (2000) et SALIERI (2001)

La structure de la zone de subduction d’Equateur—Colombie est restée peu étudiée
jusqu’a tres recemment, quand deux campagnes de géophysique marine ont été réalisées :
la campagne SISTEUR (septembre-octobre, 2000) ou 73 profils de sismique réflexion mul-
titrace (SMT) et 9 profils de sismique réflexion/réfraction grand-angle (SGA) ont été ac-
quis sur le N.O. Nadir de Genavir/Ifremer et le B.O. Orién de la Marine de I’Equateur
[Collot et al., 2001}, [Collot et al., 2002]. Six profils SGA additionnels ont été collectés du-
rant la campagne SALIERI sur la R.V. Nadir de Geomar, Allemagne (aotut, 2001).

Le dispositif source de la campagne SISTEUR (tableau [2.1)) était composé d'un
réseau de 12 canons a air. Ce systeme consiste a libérer soudainement de 'air a haute
pression sous ’action d’un piston. L’air forme une bulle qui oscille au cours de sa remontée
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vers la surface. Les canons sont synchronisés de fagon a ce que 'interférence constructive
du signal s’obtienne a la deuxieme oscillation, dans le mode connu sous le nom de mono-
bulle [Avedik et al., 1996]. La position et le temps de chaque tir sont repérés par GPS.

| 166 metres | 4500 metres |

150 metres

Unité 1 Unité 2 Unité 3 Unité 30
e
Amortisseur Trace 12 Trace 24 Trace 36 Trace 360

Distance entre traces: 125 m

N/O NADIR

F1G. 2.4 — Parametres d’acquisition de la SMT durant la campagne SISTEUR.

Type de source Canons a air
Volume total d’air 45 L

Pression de l’air liberé 14 MPa (140 bars)
Distance entre tirs 50 m
Profondeur des tirs 10 m

Energie libéré par tir ~ 6.0 e+05 N.m
Fréquence source 13 -18 Hz

TAB. 2.1 — Parametres de la source SMT de la campagne SISTEUR

Les hydrophones du systeme récepteur sont répartis dans une flite de 4500m de long,
subdivisé en 360 traces (figure . Une trace de 12.5 m est la somme des enregistrements
de 12 hydrophones. La profondeur de la fliite est controlée grace a un systeme de 16 avions
(espacés de 24 traces). Pendant la campagne, les dernieres 12 traces de la flite ont été
coupées par un bateau de péche. Pour cette raison le nombre de traces diminue a partir
du profil 31.

Type de acquisition Sismique 2D

Longueur total 4 500 m

Profondeur d’inmersion 15 m

Nombre de traces 360 (profils 1-31) et 348 (profils 32-73)
Distance entre traces 125 m

Pas d’echatillonage 0.004 s

Longueur trace 15s

TAB. 2.2 — Parametres de la flite sismique de la campagne SISTEUR

Les parametres d’acquisition permettent donc une couverture 45 (profils 1-31) ou
43 (profils 32-73). La fréquence de Nyquist est de 125 Hz. Les résolutions verticale (r,)
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FiGc. 2.5 — Carte bathymétrique avec la localisation des 73 profils SMT de la campagne
SISTEUR (lignes et numéros en rouge), la position des OBS des campagnes SISTEUR
(cercles noirs pleins) et SALIERI (cercles noirs vides). La numérotation des profils SA-
LIERI est présentée en nombres noirs. Les stations sismologiques a terre sont présentées
avec des triangles noirs.

et latérale (1)) estimées pour différentes fréquences dominantes (f), temps d’arrivée (t) et
vitesses moyennes d’onde P (v,) sont calculées a partir des équations (2.1)) et presentées
dans le tableau 2.3

Ces valeurs de résolution doivent étre prises comme valeurs minimales, et une bonne
partie du traitement sismique (voir par exemple le post-traitement de la trace migrée,
43.5)) a pour but d’obtenir ces valeurs.
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t(s) vp(m/s) f(Hz) 7, (m) r(m)
3 2000 15 33 447
4 3000 13 58 832
5 4000 11 90 1348
6 5000 10 125 1936

TAB. 2.3 — Résolution verticale et latérale estimées

2.2.3 Le traitement classique des données de sismique réflexion
multitrace

Les trois étapes principales de tout traitement des données de sismique sont : la
déconvolution, la sommation et la migration [Yilmaz, 2001]. La déconvolution cherche a
compresser I'ondelette source vers une impulsion, améliorant donc la résolution verticale.
La sommation ajoute I'information de toutes les traces d'un CMP, et utilise la redondance
des données pour augmenter le rapport signal sur bruit (S/B). Finalement, la migration,
qui sera détaillée dans le chapitre [3} permet d’obtenir la géometrie la plus précise et la
plus proche de la structure réelle du sous-sol.

La déconvolution

Avant d’aborder 'opération de déconvolution il est nécessaire d’introduire I’opération
inverse : la convolution. Pour deux signaux discrets g[t] et h[t], la convolution g * h est
définie comme :

m

(g h)[i] = Zg[j]h[z’ —J] pour, i=1,.n+m-—1 (2.2)

j=1

Dans une premiere approximation, on peut représenter une trace sismique z(¢) comme la
convolution de I'ondelette de source s(t) avec une fonction de la réponse impulsionnelle
des matériaux du sous-sol e(t). On a alors un modele convolutionnel simplifié d’une trace
sismique :

2(t) = s(t) * e(t) (2.3)

L’objectif de la déconvolution est de minimiser 'effet de la source s(t). Si on suit le modele
simple précédent, on obtient :

sTHE) x w(t) = sH(t) * s(t) * e(t) et donc, sTHH) xw(t) = 5(t) xe(t)  (2.4)
sTHt) x s(t) = 0(t) = { (1) Z i ; 8 (delta de Kronecker) (2.5)

L’opérateur linéaire s~1(t) est appelé filtre inverse. Comme l'ondelette source est mo-
difiée en profondeur par 'atténuation et la dispersion sphérique, la fonction source s(t)
n’est pas connue et le filtre inverse s~1(¢) ne peut pas étre calculé de fagon déterministe.
La méthode la plus utilisée pour le calcul du filtre inverse est le filtre de Wiener qui
est un opérateur linéaire qui permet la conversion de la fonction source s(t) en n’im-
porte quelle ondelette. Si 'ondelette de sortie est une distribution & de Kronecker, alors
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la déconvolution est appelée blanchiment (spiking déconvolution en anglais). Si I'onde-
lette de sortie est la fonction source décalée dans le temps la déconvolution est appelée,
déconvolution prédictive [Yilmaz, 2001} pages 167-189)].

La sommation

L’onde sismique la plus simple est I’onde sphérique. Si on suppose que cette sphere
se dilate a une vitesse constante v ; son rayon est une fonction du temps, r(t) = vt. Sur
un plan vertical, I'intersection de la sphere est un cercle defini par 1’équation :

r3(t) = v*t? = 22 + h? (2.6)

Ou h est la distance sur I’axe horizontal a partir de la composante horizontale de la source
(dénommée 'offset), t est le temps de propagation et z la profondeur. Si 'on considere
que z est constant, on obtient I’équation d’une hyperbole dans le domaine (offset h, temps
t) qui est le plan dans lequel sont enregistrées couramment les données sismiques. C’est-a-
dire une onde sphérique (générée par une source ponctuel) est vue comme une hyperbole
sur le plan (h,t).

Si on divise I'équation (2.6 par v? (v # 0) :

2 22 h? . p
= 4+ — ol ==
v2 2 ’ 07y
h2
dOHC t2 = t% + ﬁ (27)

Ou ty est le temps de trajet pour h = 0 ou offset nul. Bien que dans cette équation la
vitesse v soit supposée constante, elle peut étre utilisée comme une bonne approximation
pour un milieu stratifié [Taner and Kohler, 1969]. Par exemple, on peut construire une
vitesse v, qui soit liée aux vitesses v; et aux temps At; d’une série de couches horizontales
i =1,2,..,n [Claerbout, 2000, chapitre Waves in Strata, pages 12-15] :

v2 (n) = % ou t(n) = ; At; (2.8)

La vitesse v,.,s est une bonne approximation de la vitesse v de ’équation (2.7 quand
loffset h est petit par rapport a la profondeur z. A partir de I'équation (2.8)) on peut
estimer les vitesses d’intervalle v; pour chacune des couches ¢ :

2 _ Urms(n)t(n) — v7, (n — 1)t(n — 1)

V7 = e ) — t(n = 1) (Equation de Dix) (2.9)

Les traces correspondant au méme CMP sont groupées en collections de CMP. Pour
un milieu a couches horizontales, les événements sur ces traces suivent une géométrie
hyperbolique décrite par les équations et . Pour estimer I'hyperbole qui s’ajuste
au mieux a un événement particulier, on réalise un spectre des vitesses, qui correspond a
une transformation de I'espace (h,t) al'espace (v, t). Pour y parvenir, on fait la corrélation
normalisée des amplitudes le long des hyperboles déterminées pour les différentes vitesses
v et temps ty de I’équation ([2.7)).
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La sommation des traces sismiques regroupées sur un méme CMP est réalisée apres
sa transformation au temps ty (offset zéro). Cette transformation est appelée correction
NMO (normal moveout en anglais) et consiste a déplacer chaque échantillon de trace
z(h,t) au nouveau temps z(h,t — At) ot At = ¢ — t, & partir de I'équation (2.7)). La
correction NMO modifie les fréquences et les amplitudes des traces sommées. Cet cor-
rection provoque un étirement (stretching en anglais) qui réduit de maniere considérable
les fréquences des événements peu profonds. Cette distorsion est corrigée en appliquant
des fonctions de mute pour la zone de large offset et faible profondeur. Un mute est une
courbe qui divise I'espace (h,t) en deux sous-espaces : dans un des sous-espaces la fonction
assigne aux valeurs d’amplitude une valeur constante (généralement zéro), dans l'autre
sous-espace les amplitudes ne sont pas modifiées.

2.3 La chaine de traitement des données SMT

Le traitement des données de SMT a été réalisé sur le logiciel commercial Geovecteur
et est résumé sur la figure[2.6] Il faut souligner qu’a différence du traitement conventionnel,
le traitement dont nous avons besoin doit modifier le moins possible les amplitudes des
données qui seront utilisées dans la migration/inversion. Les traces situées a coté des
avions sont particulierement affectées par le bruit. Leur amplitude a été atténuée a partir
de 3.0 s. Le filtrage fréquentiel est utilisé pour séparer le signal sismique du bruit de fond.
Le bruit peut provenir de I'effet des courants sous-marins sur la fliite sismique, de moteurs
d’embarcations, etc. On a appliqué deux filtres passe-bandes de (3,6,50,60) Hz au début
et apres la déconvolution.

L’objectif de I’atténuation de multiples est de renforcer les signaux primaires masqués
par les réflexions multiples (i.e. du fond de la mer ou réverbérations). Les techniques
d’atténuation des multiples utilisent leur périodicité ou la différence de vitesse par rap-
port aux réfléxions primaires. Deux antimultiples ont été utilisés : (1) dans le domaine
de la fréquence-nombre d’onde : une correction NMO est appliquée avec une légere sur-
correction, calculée de maniere a ce que les réfléxions primaires, de plus haute vitesse,
présentent une pente négative, et les multiples, de vitesse plus basse, une pente positive,
puis il suffit de réaliser un mute de tout le quadrant des pentes positives dans le domaine
FK, (2) par la transformée de Radon [Yilmaz, 2001], pages 938-959].

La déconvolution prédictive est effectuée par le module TRITA. La fonction d’auto-
corrélation est utilisée pour mesurer la longueur de l'opérateur de déconvolution et la
distance de prédiction (GAP). La déconvolution égalise ’espectre, ce qui renforce les
hautes fréquences, améliorant la résolution, mais amplifiant parfois le bruit. Le GAP réduit
Iefficacité de 'opérateur (les traces déconvolues sont plus épaises), mais atténue le bruit
induit. J’ai utilisé une longueur d’opérateur de 252 ms [Marcaillou, 2003] avec un valeur de
GAP de 36 ms. L’antimultiple et la déconvolution n’étaient efficaces sur les zones profondes
(> 5.0 s) qu’avec 'application d’une correction de la divergence sphérique, qui compense
la perte d’amplitude du signal liée a 'expansion géométrique du front d’onde (module
SDICO). Une fois le traitement des zones profondes terminé, on a effectué une correction
de la divergence sphérique inverse. Comme le modele de vitesse est resté constant on
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F1G. 2.6 — Schéma de la séquence de pré-traitement utilisée pour les données de sismique
multitrace. A gauche sont présentés les modules du logiciel Geovecteur utilisés. Noter
que 'on tente de modifier le moins possible 'amplitude des traces sismiques. Cependant,
pour 'application de la déconvolution et de la transformée de Radon, une correction
sphérique a été nécessaire. Apres avoir effectué la déconvolution et la transformée de
Radon, un opérateur inverse de la correction de la divergence sphérique a été appliqué
aux données, pour compenser les amplitudes et les ramener a la ”vraie” amplitude. Noter
que les données pré-traitées sont stockées en points de tir.
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considere que 'erreur induite par cette opération sur les amplitudes reste faible.

2.3.1 Principe de la sismique réflexion/réfraction grand-angle

(SGA)

La vitesse de propagation des ondes sismiques est presque toujours croissante avec la
profondeur de maniere que, apres une distance critique, les ondes réfractées en profondeur
arrivent plus tot que les ondes réflechies. La géométrie d’acquisition de la SMT est bornée
a des distances source-récepteur (offset) pré-critiques, ce qu’en pratique ne depasse pas les
5 km. La SGA est congue pour enrégistrer des ondes a des angles d’incidence tres variés,
dans une gamme qui varie entre des incidences verticales aux incidences subhorizontales.
Sa géometrie d’acquisition permet des distances source-récepteur beaucoup plus grandes
que celles de la SMT et qui attaignent les dizaines de kilometres. Cette géométrie permet
de s’occuper d'un champ d’ondes plus large et qui est complémentaire de celui de la
SMT et qui inclut des ondes réflechies et diffractées pre- et post-critiques, des ondes
réfractées et des ondes coniques (qui se propagent sur un contraste de vitesse). On appele
premieres arrivées les ondes réfractées et coniques qui arrivent les plus tot pour un tir
donnée. La géométrie d’acquisition permet aussi l'enregistrement des ondes réfractées et
réflechies profondes, au point que jusqu’aujourd’hui la SGA est la téchnique la plus utilisée
pour imager les structures profondes (z > 10km). Cependant, sauf quelques experiences
pionnieres, le grand espacement et le nombre réduit de récepteurs ont limité la résolution
des images provenantes de la SGA a l’echelle kilometrique et n’ont permis d’obtenir que
I'information des grandes longueurs d’onde du sous-sol.

Les dispositifs d’acquisition de la SGA sont des stations sismiques sous-marines
(Ocean Bottom Seismometer ou OBS, en anglais) et des stations terrestres. Ces stations
enregistrent le déplacement du sol (sismometre) et/ou les variations de pression dans
I'eau (hydrophone). Les tirs sont produits de la méme fagon que dans la SMT, bien que
généralement les explosions de SGA aient plus de volume d’air et leur intervalle de temps
soit plus grand (1-3 minutes) pour permettre I’enregistrement des ondes les plus profondes.
Les données sont enrégistrées en continu, et récuperées apres la fin des tirs. Une trace de
SGA est la partie de I’enregistrement correspondant a chaque tir. En général, en raison de
la faible densité des dispositifs d’acquisition, la SGA nécessite 'utilisation de techniques
spécifiques telles que la modélisation directe et la tomographie des temps des premieres
arrivées.

2.4 La chaine de traitement des données SGA

Apres la récupération des OBS, les dérives d’horloges des OBS sont mesurées par
rapport a une horloge GPS de référence. Les disques sont démontés et une sauvegarde des
données est immédiatement assurée. La premire étape du traitement est la transformation
des données au format SEG-Y (format standard utilisé en sismique), la relocalisation de
I’OBS sur le fond, la correction de 1'horloge de I’OBS. Un fichier au format Seg-Y contient
un enregistrement par tir, ainsi que les informations relatives aux données.
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Les données sont enregistrées dans les OBS sous forme de signaux numériques
qui peuvent donc étre traités et visualisés grace a différents logiciels spécifiques exis-
tant sur stations de travail SUN. Par exemple, le logiciel plotsegy permet de réaliser les
représentations graphiques des données (a I’écran ou sur papier) et le pointé des différentes
arrivées. Les données sont représentées dans un graphique offset - temps. L’offset corres-
pond a la distance horizontale entre I’OBS et le tir correspondant a la trace enregistrée,
et le temps est mesuré a partir de 'instant du tir. Pour faciliter la visualisation des
différentes arrivées, les données OBS sont représentées dans un diagramme temps réduit
(Linear Move Out) en fonction de l'offset, ol le temps réduit (¢,.) est défini par la relation :

x
be=t— —
vy
ou t, est le temps réduit, t le temps réel, et x la distance entre le tir et ’OBS. v, est
une constante appelée vitesse de réduction. Pour une phase se propageant a une vitesse
apparente égale a v,, I’hodochrone sera subhorizontal sur le graphe en vitesse réduite.
C’est ainsi qu’on peut utiliser la vitesse de réduction pour évaluer les vitesses apparentes
des différentes arrivées.

2.5 Imagerie sismique adaptée aux dispositifs d’ac-
quisition
Bref état de I’art sur les méthodes d’acquisition et de traitement sismique

Les méthodes sismiques constituent I'un des principaux outils géophysiques pour
I'imagerie et la caractérisation physique de la structure de la lithosphere. L’information
contenue dans les données sismiques est souvent considérable : géométrie des discontinuités
du sous-sol (plan de faille, interfaces sismiques et pétrologiques, niveau de décollement,
...) et propriétés physiques des milieux observés a plusieurs échelles. Les parametres phy-
siques étudiés sont aussi variés que les vitesses de propagation des ondes P et S, les
coefficients de réflexion aux interfaces, ’anisotropie, et I'atténuation. Plus le nombre de
parametres étudiés est important, plus il est possible d’émettre des hypotheses sur la na-
ture pétrologique des milieux, sur les déformations subies par ces milieux et, par voie de
fait, sur les processus géodynamiques actifs dans une zone d’étude (transfert de matiere,
circulation des fluides, ...).

Bien entendu, les données sismiques représentent une mesure indirecte des propriétés du
sous-sol (obtenue wvia la propagation des ondes dans le sous-sol), et la difficulté réside
souvent dans la transcription de cette mesure indirecte en informations géologiques. Les
méthodes de traitement sismique ont pour but d’effectuer cette opération de ”décodage”.

Les deux principales méthodes d’acquisition sismique marine sont la sismique
réflexion multitrace verticale, utilisée pour I'imagerie (au sens géométrique du terme)
des réflecteurs de la structure superficielle, et la sismique réfraction/réflexion grand-
angle, mise en oeuvre a l'aide de stations sismiques sous-marines (OBS), et de stations
terrestres pour prolonger le dispositif marin a terre. Cette derniere méthode est classique-
ment utilisée pour I'étude de la structure profonde de la crotite terrestre et du manteau
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supérieur.

En matiere de traitement, les données de sismique verticale sont dans beau-

coup de cas utilisées pour obtenir une image géométrique des réflecteurs dans la partie
supérieure de la croiite. Ces images sont représentées la plupart du temps en fonction
du temps double de propagation et sont donc déformées. Ce type de données est en-
core rarement exploité pour une analyse des propriétés physiques des réflecteurs (voir
[Shipley et al., 1992] pour un exemple sur le prisme d’accrétion de la marge convergente
du Costa Rica). Ces analyses quantitatives sont pour I'instant effectuées dans I’hypothese
de milieux acoustiques mono-parametre (représentés par la vitesse des ondes P, la densité
étant supposée constante).
Les données de sismique grand-angle sont généralement utilisées pour déterminer des
modeles de vitesse a grande échelle de la structure profonde de la crotte en exploitant
les grands offsets résultant de ces dispositifs d’acquisition. Seules les grandes structures
sont déterminées dans ces modeles de vitesse, dans la mesure ou les données sont souvent
exploitées avec des techniques de tomographie des temps de trajet qui ne sont sensibles
qu’aux grandes longueurs d’onde de la structure. L’utilisation quasi-exclusive de la to-
mographie des temps de trajet résulte des dispositifs d’acquisition grand-angle dont la
couverture sismique est généralement faible ce qui exclut la mise en oeuvre des traite-
ments dits multitrace fondés sur la sommation d’informations redondantes.

2.6 Conclusions

La sismique réflexion est la technique qui permet la meilleure résolution d’imagerie
du sous-sol, parmi toutes les méthodes géophysiques indirectes. Les trois étapes princi-
pales de traitement conventionnel des données de SMT sont : (1) La déconvolution, qui
cherche a compresser ’ondelette source vers une impulsion, améliorant donc la résolution
verticale, (2) la sommation, qui ajoute l'information de toutes les traces d’'un CMP et
utilise la redondance des données pour augmenter le rapport signal sur bruit (S/B), (3) la
migration, qui permet d’obtenir la géometrie corrigée du sous-sol. Dans notre approche, la
sommation et la migration sont réalisées au méme moment durant la migration/inversion
(voir chapitre . Pour préserver les amplitudes des traces sismiques, on tente de les mo-
difier le moins possible pendant la séquence de pré-traitement.



Chapitre 3

Méthodes d’imagerie sismique

3.1 Introduction

Les méthodes de traitement classiquement utilisées en sismique réflexion multitrace
(NMO+stack+migration post-stack ou migration pre-stack cinématique) fournissent une
image géométrique des discontinuités du sous-sol en exploitant exclusivement les propriétés
cinématiques des arrivées sismiques. Cependant, une partie importante de 'information
véhiculée par les signaux sismiques n’est pas prise en considération : il s’agit de la modifi-
cation d’amplitude et de phase de ces signaux au cours de leur propagation. Des techniques
d’interprétation qualitative des déformations du signal (modélisation) ont été développées.
Ces techniques sont difficilement exploitables dans le cas de milieux tres hétérogenes. En
effet, beaucoup de sections sismiques restent difficiles a interpréter dans des contextes
variés (industriels ou académiques) et a des échelles tres différentes (imageries de sub-
surface et crustale, échelles de la longueur d’onde ou mésoscopique). Citons par exemple
des problématiques aussi variées que la caractérisation des réservoirs de pétrole ou de gaz
en exploration pétroliere, I’étude du diapirisme salifere, des BSRs (Bottom Simulating Re-
flector), des zones de décollement et de la zone sismogene dans les zones de subduction.
Il s’agit de zones hétérogenes a structure et a rhéologie complexe. Les signaux enregistrés
présentent des anomalies locales d’amplitude évidentes. Comme ces anomalies résultent
des caractéristiques pétrophysiques des milieux traversés, l'inversion de ces signaux de-
vrait permettre de caractériser plusieurs propriétés physiques des milieux traversés. On
voit donc I'importance de mettre au point de méthodes d’inversion de la forme d’onde
complete (tomographie en diffraction du champ d’onde fondées sur des modélisations
asymptotyques et numériques des ondes) pour étudier ces milieur de maniére a pou-
voir extraire le plus d’informations possibles : géométrie correcte des réflecteurs et leurs
propriétés physiques (i.e., variations de vitesse, d’atténuation, de densité).

Pour I'imagerie de la zone superficielle et intermédiaire j’ai choisi d’appliquer la
méthode de tomographie en diffraction rai+Born (alias migration/inversion avant-sommation
en profondeur) qui est bien adaptée aux dispositifs d’acquisition multitrace et a I’étude
des niveaux supérieurs de la crotite terrestre.
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3.1.1 Bref historique de la méthode de tomographie en diffrac-
tion rais+Born.

La méthode de tomographie en diffraction rais+Born, ou méthode de migration

avant-sommation en amplitude préservée, a été formulée pour la premiere fois par [Beylkin, 1985].
A la suite de ces travaux, [Jin et al., 1992] ont proposé un nouvel algorithme d’inver-
sion, pour des milieux élastiques paramétrés par les impedances P et S et la densité.
Des résultats sur données synthétiques élastiques ont été présentés ainsi qu’'une étude
théorique de la résolution du probléme inverse (séparation des parametres, influence du
dispositif d’acquisition). Parrallelement, [Lambaré et al., 1992] présentent une application
de la méthode a des données réelles de sismique réflexion multitrace acquises en mer du
Nord dans I'hypothese d’un milieu acoustique mono-parametre, démontrant ainsi la fai-
sabilité des applications de la méthode pour I'imagerie de milieux hétérogenes.
[Forgues, 1996] a poursuivi ces travaux en vérifiant la méthode sur des milieux acoustiques
représentés par deux parametres (e.g. vitesse de propagation des ondes P et densité). Il
a identifié les problemes apparaissant lors du traitement de données réelles dans le cas
d’une inversion multi-parametres : effets de la bande passante limitée de la source, de
Iouverture limitée des dispositifs d’acquisition et 'imprécision du modele de vitesse de
référence sur la séparation des différents parametres.

L’extension de la méthode aux milieux visco-acoustiques et visco-élastiques a été
présentée d’un point de vue théorique par [Ribodetti et al., 1998] et sa validation sur des
données ultrasoniques enregistrées en cuve acoustique a été présentée par [Ribodetti et al., 2000a].

Par la suite, la méthode a été étendue aux dispositifs d’acquisition 3D pour I'image-
rie des milieux acoustiques monoparametre. L’enjeu était de démontrer que I'application
de méthodes d’imagerie 3D était accessible avec des moyens de calcul disponibles dans la
plupart des laboratoires (station de travail). Des algorithmes 3D rapides, utilisant le for-
malisme rais+Born, ont été développés au Centre de Recherche en Géophysique de I'Ecole
des Mines de Paris et ont donné lieu a une application pionniere en milieu académique sur
des données 3-D du champ pétrolier d’Oseberg [Thierry et al., 1999a]. Une application au
modele synthétique OVERTHRUST 3D a également été présentée et a permis de clarifier
la relation entre la géométrie du dispositif d’acquisition et le pouvoir de résolution de la
méthode de migration |[Lambaré et al., 2003, Operto et al., 2003].

L’application de cette approche a des milieux fortement hétérogenes a également
donné lieu a une nouvelle extension de la méthode prenant en compte des phénomenes de
propagation complexes impliquant ’apparition de caustiques dans le champ des rais et la
prise en compte d’arrivées multiples ([Thierry et al., 1999b] [Operto et al., 2000}, Xu, 2001}
Xu and Lambaré, 2004, Xu et al., 2004]).

Mon travail s’inscrit dans la continuité de ces travaux dans la mesure ou il consti-
tue un des premieres applications a vocation académique de ces methodes pour I'étude
d’une zone de subduction (marge d’Equateur-Colombie) et pour des cibles géologiques
plus profondes que celles généralement explorées par la sismique pétroliere. Des outils
nécessaires en amont (analyse de vitesse) et en aval (post-traitement des images migrées)
de I'algorithme de migration ont été développés pour disposer d’une chaine de traitement
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quantitative complete dans le domaine profondeur. Un objectif majeur de cette chaine
de traitement, qui la démarque des approches plus conventionnelles, est d’extraire une
information quantitative sur des propriétés physiques des réflecteurs.

3.1.2 La chaine de traitement dans le domaine profondeur

La chaine de traitements appliquée aux données MCS est schématisée sur la fi-
gure : les données sont pré-traitées, un macro-modele de vitesse (obtenu par analyse
de vitesse, conversion en vitesse quadratique moyenne avec la formule de Dix, passage
en coupes vitesse profondeur, interpolation et lissage) est construit. Un tracé de rais
([Lambaré et al., 1996]) est utilisé pour calculer tous les parametres (temps d’arrivée, am-
plitude, vecteurs lenteurs) nécessaires a la mise en oeuvre de la migration ([Thierry et al., 1999b]).

Estimation du macromodele de vitesse

L’utilisation des méthodes de migration avant-sommation profondeur (tomographie
en diffraction rai+Born) n’ont de sens que si 'on dispose d'un modéle de vitesse de
référence (décrivant les variations de vitesse basse fréquence) suffisament précis. Beau-
coup d’approches ont été développées pour vérifier et améliorer les modeles de vitesse
a partir des résultats de la migration ("migration velocity analysis”). Pour analyser la
fiabilité de I'image obtenue (géométrie et amplitudes correctes des réflecteurs), des mi-
grations partielles a angle de diffraction constant sont calculées [Xu, 2001]. Chaque point
du milieu est éclairé par un certain nombre de trace, chaque trace définissant un angle
de diffraction #. La migration de chaque sous-ensemble de données associé a un angle
de diffraction 0 fournit une image de la structure du sous-sol dans le domaine (z — z2).
Les images partielles (x — z) peuvent étre retriées a distance horizontale z constante de
maniere a produire des panneaux profondeur-angle (z —6) dit panneaux ISO-X (Common
Images Gathers=CIG). L’analyse des panneaux ISO-X permet d’évaluer si le modeéle
de vitesse de référence est précis (JAl-Yahya, 1987]). Dans ce cas, 'image redondante
d’un méme réflecteur aux différents angles doit étre horizontale sur le panneau iso-X. Si
les panneaux presentent des réflecteurs courbés vers le bas (ou vers le haut) (Figure
(a) en bas, exemple d’un panneau), une correction du modele de vitesse de référence doit
étre appliquée pour horizontaliser les évenements. Une telle approche a été implémentée
durant cette thése suivant ’approche proposée par [Al-Yahya, 1987].

Cette méthode permet de quantifier les imprécisions du macro-modele de vitesse
via une fonction de semblance Gamma qui présente des valeurs supérieurs a 1, quand les
panneaux [SO-X présentent des réflecteurs courbés vers le bas, (Figure (b) en bas);
cette fonction indique que le macro-modele a été localement sous-estimé. Il est possible
de calculer une fonction de correction a appliquer au macro-modele de vitesse (Figure
(c)). On peut voir l'effet de cette correction sur un log de vitesse, qui a fait agmenter la
vitesse au toit de la crotite océanique (Figure (c) a droite pour un log de vitesse situé
en X = 85km cf. modele de vitesse 2D en dessus).

En répétant ces analyses 1D a intervalle régulier le long du modele, on peut construire
par interpolation une fonction de correction 2D qui sera appliquée au modele de vitesse.
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F1G. 3.1 — Schéma du traitement des données MCS. Dans la procédure de migration, une
méthode de correction du modele de vitesse vy a été intégrée. Le segment du profil SIS-
44 correspondant au remplissage de la fosse (série stratifiée) qui repose sur le toit de la
crolite océanique est présenté. Cette méthode integre un outil de controle sur la précision
de I'image migrée en profondeur (géométrie et amplitude correctes des réflecteurs) et de
correction du macro-modele de vitesse. Voir le texte pour les détails.
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On procede itérativement jusqu’a ce que les fonctions Gamma soient ~ 1. Des tests de
validation de I'outil d’analyse de vitesse seront présentés dans ce chapitre. La Figure |3.1
(d) en bas montre une portion du profil 44 (comme nous le verrons plus en détail dans la
section §6.2)) avant et apres correction du modele de vitesse. On constate que les réflecteurs
sont mieux focalisés et que le toit de la crotite a été déplacé d’environ 2 Km.

Si des données OBS coincidentes au profil MCS sont disponibles, un modele de
vitesse peut étre construit par tomographie des temps de trajet des ondes réflechies et
réfractées (voir le chapitre sur ”"Imagerie de la structure profonde : inversion conjointe
de données de sismique réflexion et réflexion/réfraction grand-angle”). Ce modele peut
étre combiné a celui obtenu par analyse de vitesse de migration pour fournir un modele
amélioré particulierement aux profondeurs peu résolues par la sismisque MCS.

Pouvoir de résolution de la migration et déconvolution

En raison de la bande passante limitée de la source sismique et de I’extension limitée
du dispositif d’acquisition, 'image migrée a une résolution limitée qui ne facilite pas I'in-
terprétation quantitative des réflecteurs : par exemple, lorsque deux réflecteurs délimitant
le toit et la base d’une couche sont proches, la résolution limitée des images sismiques
ne permet pas de séparer ces deux réflecteurs et d’estimer les contrastes d’impédance
acoustique au toit et a la base de la couche.

Un post-traitement de I'image migrée implémenté sous forme d’un probleme inverse
par optimisation globale a été développé pour déterminer une famille de modeles de vi-
tesse impulsionnels (modele de vitesse qui serait obtenu avec un dispositif expérimental
idéal) qui soient compatibles avec I'image migrée. Ces modeles impulsionnels localisent
les interfaces entre les couches et quantifient les vitesses de propagation des ondes P dans
les couches fournissant ainsi une double information de nature structurale et lithologique.
Dans la mesure ou 'objectif de ce post-traitement est d’améliorer la résolution de I'infor-
mation extraite des images migrées, nous pouvons l’assimiler a une déconvolution. Des ap-
plications préliminaires de ce type de post-traitement ont été présentés dans [Ribodetti et al., 2004]
dans le cas d’applications a des données ultrasoniques.

La mise en oeuvre de ce post-traitement nécessite 1’ estimation du signal source que
I'on a extrait de la réflexion sur le fond de ’eau corrigée du coefficient de réflexion.

Le post-traitement consiste schématiquement & définir une famille de modeles (im-
pulsionnels) géologiques plausibles (générés aléatoirement) et de leur appliquer le filtre
résultant de la bande passante limitée de la source (convolution). Le modele filtré représente
une image migrée "synthétique” que 'on compare a 'image migrée ”observée” obtenue
par migration rai+-Born des données. Le ou les meilleurs modeles géologiques sont ceux
qui fournissent la meilleur correspondance entre les 2 images migrées.

Cette démarche a été automatisée en la formulant sous forme d’un probleme inverse
résolu par une méthode d’optimisation globale de recuit simulé (en anglais VFSA= Very
fast Simulated Annealing).

Les différentes phases du post-traitement de I'image migrée sont schématisées sur la
Figure [3.2
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Fic. 3.2 — Schéma du post-traitement de 1'image migrée. L’image migrée est calibrée.
L’estimation de la source est effectée pour la convoluer avec la famille de modeles im-
pulsionnels du sous-sol qui sont générés aléatoirement. La convolution fournit une trace
synthétique qui est comparée avec la trace migrée. Le probleme de la minimisation de la
fonction cotit entre la trace synthétique et la trace migrée est effectué via un algorithme
de recuit simulé (VFSA) adapté a notre cas. Notre objectif est d’obtenir, parmi la famille
de modeles impulsionnels du sous-sol ceux qui, convolués avec la source, s’approchent le
plus de la trace migrée. La famille de modeles impulsionnels obtenue par VFSA nous
reinseigne sur la géométrie correcte des réflecteurs sismiques et sur leur vitesse absolue.

3.2 La migration/inversion Rai+Born

3.2.1 Principe cinématique de la migration avant-sommation
profondeur

La migration avant-sommation profondeur a pour objectif de fournir une image en
profondeur des discontinuités du sous-sol en positionnant 1’énergie des arrivées réfl¢hies
au niveau des réflecteurs sur lesquels elles se sont réfléchies. On anticipe aisément que
pour atteindre cet objectif nous devons disposer d'une information sur les variations de
vitesse lentes du milieu qui sont utilisées pour "rétropropager” 1’énergie enregistrée aux
récepteurs au niveau du réflecteur.

On distingue deux principales familles de migration avant-sommation profondeur :
les migrations avant-sommation cinématique qui ne modélisent que les temps de trajet des
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arrivées réfléchies pour les positionner en profondeur. Ces migrations ne fournissent pas
d’information quantifiée sur une ou plusieurs propriétés physiques du réflecteur telles que
la réflectivité ou les contrastes d’impédance acoustique. La deuxieme catégorie de migra-
tion avant-sommation prend en compte les aspects cinématique (temps de trajet) et dyna-
mique (amplitude) de la propagation des ondes sismiques via la résolution de I’équation
d’onde par différentes approches numériques possibles (théorie des rais, différences fi-
nies de 1’équation d’onde paraxiale (one-way) ou complete (two-way)). En formulant la
migration dans le cadre de la théorie des problemes inverses, des informations sur les
propriétés physiques des réflecteurs, qui agissent sur 'amplitude et la forme des ondes
réfléchies, peuvent étre obtenues. C’est cette deuxieme catégorie de méthodes appellées
migration/inversion ou migration en amplitude préservée qui est utilisée dans cette these.

Avant de développer les fondements théoriques de la méthode de migration/inversion
rai+Born, je rappelle ci-apres le principe d’imagerie cinématique sur lequel repose les
algorithmes populaires de migration avant-sommation tels que la méthode de Kirchhoff.

Considérons tout d’abord le probleme direct qui consiste a calculer le temps d’arrivée
d’un trajet diffracté entre une source s et un récepteur r via un point diffractant x. Pour
cela, on calcule le temps entre la source et le diffractant ¢, et le temps entre le point
diffractant et le récepteur t,,.. La somme de ces deux temps fournit le temps d’arrivée de

la diffraction (s — z — r) (Figure 3.3).

\

;.; D /

.
. T i | FiG. 3.3 — Probleme direct du probleme
’ de migration. Le temps d’arrivée d’'une
6| B diffraction (s —x — r) est calculé en ad-
) \ ditionnant le temps du trajet incident
A e s o o (s — x) plus celui du trajet diffracté

Profondeur (km)

AiR (x —r).

Considérons maintenant le cas d'un réflecteur continu. L’hodochrone (courbe temps-
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offset) de l'arrivée réfléchie sur ce réflecteur peut étre obtenue par I'enveloppe des diffrac-
tions générées par des points diffractants régulierement répartis le long de U'interface. Ce
résultat est une conséquence du principe de Huygens (Figure |3.4)).

Considérons maintenant le probleme inverse : des arrivées réfléchies sont observées
dans les données et nous voulons reconstruire I'image a priori inconnue des réflecteurs
dont elles sont issues en faisant I’hypothese que 'on dispose d’'un macromodele de vitesse.
L’amplitude d’une arrivée réfléchie enregistrée a un temps t va étre ”étalée” en tous les
points x de l'espace vérifiant la condition d’imagerie : t = t,, + t,.. Dans le cas d'un
macromodele de vitesse homogene, ces points de ’espace vérifient 1’équation d’une ellipse

appellée isochrone. Dans 'approximation fréquence infinie, la migration d’une trace (qui
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peut étre vu comme un échantillon de I’hodochrone de l'arrivée réfléchie de la méme
maniere que le point diffractant était un échantillon du réflecteur continu dans le cadre du
probléeme direct) va imager un point du réflecteur. L’'image continue du réflecteur va étre
fournie par la superposition des images partielles fournies par la migration de chaque trace
(Figure ) Cela releve encore du principe de Huygens appliqué au probleme inverse
cette fois. La couverture multiple fournie par les dispositifs de sismique réflexion mulitrace
va permettre d’additionner constructivement une information redondante provenant de
plusieurs couples tir-capteur au niveau du réflecteur tandis que ’énergie étalée le long
des isochrones a l'extérieur des réflecteurs va étre additionnée de maniere destructive au
cours de la sommation.
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I x ik N F1G. 3.5 — Probleme inverse. a) L’énergie

= ’ oy d’un évenement est distribuée en tout
T ; point de l'espace vérifiant la condition
gm— -~ d’imagerie t = ty, + t,.. Ces points de
IS K / I'espace décrivent une ellipse appellée
iesa isochrone ou courbes iso-temps. Des iso-

chrones sont représentées pour différents

D e g DEEOSOM o,ffsets source—r.écepteur. b) P’image d'un
T—k—k réflecteur continue est formée par 1’enve-
loppe de toutes les isochrones. La som-
NN A, mation est constructive sur le réflecteur
NN\ Y/ /s et destructive & Dlextérieur de celui-ci.
Plus linformation redondate sommée
est volumineuse, meilleur sera le rapport
signal sur bruit de I'image migrée.
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1000

De maniere schématique, un algorithme de migration avant-sommation profondeur
contient les étapes élémentaires suivantes :

1) Pour chaque tir, calcul des temps de trajet entre le tir et chaque point de I'image
migrée, t,.

2) Pour chaque capteur associé a ce tir, calcul des temps de trajet entre le capteur
et chaque point de 'image migrée, t,,.

3) Pour chaque point = de I'image migrée,

3.1. calcul de t = t,, + t,,.

3.2. Extraction de 'amplitude a de la trace au temps ¢

3.3. addition de I'amplitude a pondérée de corrections dynamiques w a l'image
migrée m : m(x)=m(x)+w.a

De nombreuses stratégies numériques fondées essentiellement sur des interpolations

des grandeurs modélisées ont été développées pour limiter le nombre d’opérations ef-
fectuées dans les algorithmes de migration [Thierry et al., 1999b| [Thierry et al., 1999a].

3.2.2 Théorie de la migration/inversion Rai+Born

Ici a la suite j’ai vais présenter une synthese de la théorie de migration/inversion a
partir des travaux de [Jin et al., 1992 Lambaré, 1991] [Forgues, 1996, [Thierry, 1997].

La linéarisation du probleme direct par approximation Rai+Born

Considérons un milieu de référence acoustique décrit par la vitesse de propagation
des ondes P notée ¢o(x). Le champ de pression Py(x,w) vérifie en tous points x et pour
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toutes les fréquences w ’équation d’onde scalaire (équation de Helmholtz) :
2
(%)

ou ( est le signal source. Dans le cas de la sismique marine, les sources sont généralement
des explosions ponctuelles que I'on peut décrire par I’expression suivante :

A Py(x,w) + Py(x,w) = ((x,w) (3.1)

((x,w) = S(w) §(x —x4) (3.2)

ou S(w) est 'excitation de la source et x, est la coordonnée spatiale du point d’émission.
Le champ de pression enregistré au point x pour une source placée au point s sera noté
P 0 (Xa W S) :

Considérons une perturbation dc(x) du modele de référence et faisons I’hypothese
que le champ de vitesse global puisse étre exprimé comme la somme d’un champ de
référence cy(x) et d’une perturbation dc¢(x)

c(x) = co(x) + de(x) (3.3)

Nous verrons que le probleme de migration/inversion consiste a reconstruire le
modele de perturbations dc(x) en supposant connu le modele de référence cy(x). Le modele
de référence cy(x) décrit les variations basse fréquence du milieu (grandes longueurs
d’onde) tandis que le modele de perturbation décrira les variations hautes fréquences
(les courtes longueurs d’onde) qui, d'un point de vue géologique, représentent les discon-
tinuités ou interfaces lithologiques sur lesquels se réfléchissent les ondes sismiques.

Notons que 'equation d’onde scalaire s’exprime en fonction de la lenteur au carré
%. Pour linéariser le probleme direct, nous allons exprimer le modele de lenteur au carré
en gonction du modele de référence en lenteur au carré et du modele de perturbation. En
faisant I’hypothese de petites perturbations, un développement de Taylor au premier ordre
de ﬁ donne

1 1 1 2
= ~ — de(x 3.4
26~ (ab 1 ae60? " g6 A6 4
Le champ de pression P(x,w) qui se propage dans le model global ¢(x) vérifie I’équation
d’onde

2

*(x)
Introduisons 'approximation au premier ordre de la lenteur au carré, équation 3.4}, dans
I’équation d’onde, equation (3.5

A P(x,w;s) + P(x,w;s) = ((x,w) (3.5)

A P(x,w;s) + CgEX)P(X,w; s) = ((x,w) + 02:3(—wx)5c(x)P(x,w; s) (3.6)

Deux termes de source apparaissent dans le terme de droite : le premier est le terme de
source ((x,w) a proprement parlé; le deuxieme peut étre interprété comme une source
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secondaire générée par les perturbations dc(x) du milieu. Dans le formalisme de la tomo-
graphie en diffraction, ces perturbations sont traitées numériquement comme des points
diffractants réparties sur chaque noeud d’une grille réguliere paramétrant le modele de
perturbation.

Nous pouvons maintenant exprimer le champ de pression total P(x,w;s) comme la
somme d’un champ de pression de référence et d’une perturbation de champ de pression
JP(x,w;s) associée aux perturbations de vitesse dc(x).

P(x,w;s) = Py(x,w;s) + dP(x,w;s) (3.7)

ou Py(x,w;s) satisfait I’équation

2

w
A P ; —F, ;s) = .
0(X7w7 S) + Cg(X) 0<X7w7 S) C(X7w) (3 8)
et dP(x,w;s) vérifie
A 5P -s)+w—25P( -s)—2—‘”25( )P(x,w;s) (3.9)
X, W; 200 X,Ww;8) = 200 c(x)P(x,w; :

Nous verrons que le champ 0 P(x,w;s) peut étre interprété comme le champ d’onde dif-
fracté par le modele de perturbation dc(x). Si les perturbations sont confinées le long d'un
interface continu, ce champ diffracté formera le champ d’onde réfléchi par cet interface
par sommation des diffractions élémentaires de chaque point diffractant réparti le long de
I'interface. Cela résulte du principe de Huygens.

Introduisons maintenant les fonctions de Green Gy de ’équation d’onde scalaire

/ wz

A Gy(x,w; X' )+ ——

oo )t 2

Le principe de superposition permet d’exprimer la perturbation du champ de pression en
fonction de la fonction de Green et du terme de source

2 w?

SP(r,w:s) = /M e P i) Gofr, i) (3.11)

Go(x,w; x') = d(x — x') (3.10)

Le domaine d’intégration M est l'espace délimité par le modele de perturbation. En
introduisant I'expression de P(x,w;s) = Py(x,w;s) + 0 P(x,w;s) dans I’équation [3.11] on
obtient
2 w? 2 w?
dP(r,w;s) = ——0c(x) Po(x,w; ) Go(r,w; x)do+ | ——06c(x)0P(x,w;s) Go(r, w; x)dx
M G (X) M G(X)
(3.12)

L’approximation de Born au premier ordre consiste a négliger les termes du second ordre

ce qui fournit
2 w?
P(r,w;s) = ——0c(x) Po(x,w;s) Go(r,w;x)dx (3.13)
M C(x)

On notera que les termes apparaissant dans le noyau de l'intégrale sont calculées
dans le modele de référence ¢y uniquement.
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Interprétation de I’équation Le terme Py(x,w;s) est le champ de pression se
propageant dans le milieu de référence entre une source située en s et un récepteur fictif
dans le milieu repéré par ses coordonnées x.

Le terme Gy(r,w; x) est la fonction de Green se propageant dans le milieu de référence
entre une source fictive située au point du milieu x et le récepteur r.

La multiplication de ces deux champs en fréquence est équivalent a additionner
leurs phases ou leur temps de trajet dans le domaine du temps. Le noyau de 'intégrale
représente donc une trajet diffracté entre la source et le récepteur via le point diffractant
x. Le temps d’arrive de ce trajet diffracté est T'(s,z) + T'(x,r).

Une autre maniere de traduire I’équation [3.13] est de considérer un modele de per-
turbation formé d’un seul point diffractant situé en x’. Ce modle de perturbation peut
s’exprimer par

dc(x) = Ac §(x — x) (3.14)

ot 4 est un Dirac.

Le terme d¢(x) Py(x, w;s) = Ac 6(x—x') Py(x, w; s) peut étre interprété comme une source
ponctuelle secondaire dont le support spatiale est en x’ et dont le support temporel est
centré autour du temps d’arrivée du champ de pression incident Py au diffractant x' que
I'on notera T'(s,x’). La fonction de Green Gy(r,w;x) décrit la propagation entre le point
diffractant x’ et le recepteur r pour la source secondaire dont ’excitation est effective au
temps T'(s, x’)

Le temps d’arrivée de I'arrivée diffractée par le point x’ sera bien égal au temps de trajet
entre X' et r, T'(x/,r, auquel il faut ajouter le délai d’excitation de la source secondaire

T(s,x').

S R S R
T(s.x)
% TOor) x1
x2
Fig. 3.6 — Ilustration de la diffraction Fig. 3.7 — Hlustration de la diffraction
simple. multiple.

Interprétation du terme négligé VU(r,w;s) fM 2 w? (5c JOP(x,w;s) Go(r,w;x)dz
Introduisons la représentation intégrale du champ de pressmn dP(x,w;s), équation ,
dans I'expression du champ ¥ que nous avons négligé lors de I’approximation de Born au
premier ordre
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2 W 2 w* ! " w:s x. w:x)dxr' r.w:x)dx
U(r,wis) = /M el /Mcg(—x,)(uxm(x,w, ) Gol, w; X)) Go(r, )Z), .

Considerons un modele de perturbation formé de 2 points diffractants x; et x5. L’intégrale
se réduit a

U(r,w;s) = 5P(r w; ;Xa|X1) + 0P(r, w; X1 |x2)
= Cz e[ 3 3(X2 —0¢(x2) Py (%2, w3 8) Go(x1, w3 Xa)] Go(r, w;x1) (3.16)

+5 3 5C(X2)[ 3(x 5C(X1)P0(X1>W S) go(X27W Xl)] Qo(r,w;xz)

Considérons l'expression du champ de pression §P(r,w;Xz|x;) dans I'équation [3.16] Le
terme entre parentheses définit le champ diffracté par le diffractant x5 et enregistré par
le diffractant x;. Le diffractant x; agit comme une deuxiéme source secondaire qui se
propage au point d’observation r via la fonction de Green Gy(r, w; X1 ).

Nous pouvons conclure que ¥(r,w;s) décrit des diffractions multiples. L’approximation
de Born au premier ordre est donc une approximation de diffraction simple.

Exploitation du principe de réciprocité La réciprocité spatiale des fonctions de
Green s’exprime par

Go(r,w; x) = Go(x,w;T) (3.17)
La solution linéarisée du probleme direct devient
2 w?
P(r,w;s) = ——0c(x) Po(x,w;s) Go(x,w;r)dx (3.18)
M (%)

ou 'on a remplacé Gy(x,w;r) par Go(x,w;r) dans I’équation [3.13]

L’utilisation de la réciprocité des fonctions de Green a des implications tres im-
portantes pour l'implémentation numérique du probleme direct puisque le nombre de
fonctions de Green a calculer est de N, dans I’équation |3.18| alors qu’il est de N, + N,
dans I’équation ou Na est le nombre de positions de tir/récepteur non redondantes
en surface, N, est le nombre de tirs et Nz est le nombre de points diffractants. En général,
Ny+ N, >> Na. Cette réciprocité est également exploitée lors de la résolution du probleme
inverse.

Introduction des fonctions de Green asymptotiques

Nous faisons maintenant I’hypothese que les ondes sont d’'une longueur d’onde beau-
coup plus petite que la longueur d’onde spatiale du milieu dans lequel elles se propagent
(i.e. le mileu est lisse). Cette hypotheése répresente le comportement asymptotique des

ondes a haute fréquence, et elle est a la base de la théorie des rais. Dans ces conditions,
I’ansatz de la théorie des rais stipule que la solution de I’équation d’onde est de la forme

G(x,w;s) = S(w) A(x,s) exp™Ts (3.19)

ou A est Pamplitude géométrique, T' est le temps de parcours et S(w) est le terme de
source qui dépend de la dimension de propagation. L’onde peut étre décrite en termes
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F1G. 3.8 — (En haut) : Probleme direct basé sur le concept de point diffractant.(En bas) :
[lustration du probleme direct basée sur le principe de réciprocité.
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d’amplitude géométrique et de temps car le front d’onde n’est pas déformé au cours de la
propagation par des phénomenes de ”courte longueur d’onde” tels que des interférences
ou de la diffraction/réflexion multiple.

Le terme de source est associé a la dimension du modele dans lequel 'onde est
propagée.

Sw)=1 in3D
S(w) = A= in2D (3.20)
S(w) =+ inlD
Si on introduit ’expression asymptotique des fonctions de Green dans I’expression intégrale
de 'approximation de Born, équation |3.13] on obtient

2 w? .
dP(r,w;s) :/ S*(w) 3w 6c(x)S(w)A(x, 8)A(x, 1) exp™@TCTTCr) g0 (3.2])
M cp(x)
Introduisons le temps total de propagation entre la source s, le point diffractant x et le
récepteur r noté 7 (r,x,s) et 'amplitude totale notée A(r,x,s) dont les expression sont

données par

A(r,x,8) = A(x,s) A(x,r) (3.22)

ol
K(w) =w? in3D
K(w)=1iw in2D (3.23)
K(w)= -1 inlD

La relation linéaire entre le champ diffract et le modele de perturbation est donnée par

P(r,w;s) = / S(w) K(w) 2 gc(x) A(r,x,8) exp™?T*8) dg (3.24)
M (%)
Dans le cas 2D, on a
IP(r,w;s) = / S(w) 2 (gc(x) A(r,x,s) i w exp@T@*s) dy (3.25)
M cp(x)

En utilisant les propriétés de la transformé de Fourier TF(6t) = 1 et TEF(f'(t)) =
—iw TF(f(t)) ou’ indique la derivé), I’équation s’exprime dans le domaine temporel

par

dP(r,t;8) = — /M S(w) 2 9elx) A(r,x,8) 0'(t — T (r,x,s)) dx (3.26)

(%)

3.2.3 Résolution du probleme inverse

Dans le contexte de la sismique réflexion multitrace, la relation linéaire entre un
modele de perturbation paramétré par une grille fine de points diffractants et le champ
diffracté par ces diffractants va nous permettre de modéliser en fait le champ d’onde
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réfléchi par les discontinuités lithologiques du sous-sol en exploitant le principe de Huy-
gens. Ce principe permet de postuler que I'arrivée réfléchie par l'interface est formée
par la superposition des diffractions élémentaires produites par chaque point diffractant
discrétisant 'interface. Comme la relation entre la perturbation du champ et la perturba-
tion du milieu est linéaire, 1’équation [3.25] peut s’exprimer de maniere plus compacte en
notation matricielle

5P = Bydc (3.27)

ou By indique 'opérateur linéaire de Born qui ne dépend que du modele de référence.

Nous allons maintenant nous intéresser a la résolution du probleme inverse linéarisé.
Introduisons la fonction écart Ad entre les données observées et les données calculées
dans un modele m et une norme C de cette fonction écart que I'on appelle fonction
cofit. La norme des moindres carrés (L2) sera utilisée dans la suite, C = AdTAd ot §
est 'opérateur adjoint. Il est souvent nécessaire de pondérer le poids relatif de chaque
élément de la fonction écart dans I'inversion en introduisant une fonction de pondération
Q dans la fonction cout ce qui donne I'expression suivante

C = Ad'QAd (3.28)

La résolution du probleme inverse consiste a minimiser cette fonction cotit. Sous sa
forme linéarisée, ce minimum est recherché dans le voisinnage du modele de référence my
en recherchant le modele particulier qui permet d’annuller la dérivé de la fonction cott.

La solution de ce probleme au moindre carré est donnée par

om = [B{ OB, "' B} Q Ad (3.29)

ol BSQBO est la matrice Hessienne approchée. Ce terme est une approximation au
premier ordre de la dérivé seconde de la fonction cotit. On peut montrer que BI,QAd est
I'opposé du gradient de la fonction cott évaluée au point mg de ’espace des modeles.

Expression du gradient

Développons tout d’abord I’expression du gradient. Pour cela introduisons ’expres-
sion de Bg fournie par le noyau de l'intégrale de Born, équation [3.24] dans ’expression
du gradient BI, Ad.

VC(x) = /8 /R /w QK*(w) 20‘%52(:;) A(r,x,s) exp “TEXSIAP(s, w:r) dS dR dw (3.30)

ou AP(s,w;r) est la différence entre les champs de pression observé et calculé. 11 est rap-
pellé que dans le cadre d’un probleme de migration, seul le champ d’onde réfléchi/diffracté

est pris en compte (un mute est appliqué au champ direct et réfracté quand il est enregistré
avant la migration). AP(s,w;r) représente donc plus précisément I’écart entre les champs
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de pression réfléchis observé et calculé. Le champ de pression réfléchi synthétique est
calculé par 'approximation linéaire de rai+Born, équation [3.24] A la premiere itération
ce champ synthétique est nul puisque les perturbations sont nulles. Il en résulte qu’a
'itération 1 du processus AP(s,w;r) se résume au champ de pression réfléchi observé
mais ne représente pas un écart de champ de pression sensu stricto.

L’intégrale continue sur l'espace des données (dS dR dw) peut étre ré-écrite sous
forme discrete

_ Z Z 2 (5C<X I‘ X, S) / Q IC*<W) expfin(r,x,s))AP<r’w; I‘) dw ASAR
S R w

c3(x)

(3.31)

ou AS est I'espacement entre les sources, AR est 'espacement entre les récepteurs et w
est la fréquence angulaire.

Expression du Hessien

Introduisons maintenant ’expression de 'opérateur linéaire de Born, équation [3.24]
dans 'expression du Hessien

<

<X7X):[BO QBO](xx) A
[, QIK(w H2 A(r,x,s) A(r,x',s) eaz:p_W(T(r XS)=Trxs) doy dR dS  (3.32)
Jo

Q D(r,x,x',s,w) exp AT () dw dR dS

fS fR
fS fR

ou

AT (r,x,x',8) =T (r,x',s) — 7T (r,x,s)

D(r,x,%,5,0) = [K@)[12 Alr, x,8)A(r, ¥,5) = [K@)[2 A, x,x,8) )

Sous forme discrete, on a

H(x,x') = [Bo' QBO]xx’)_ZZAS AR/ Q D(r,x,%x',s,w) exp WATExx'5) 4,
s R
(3.34)

Nous introduisons maintenant I'approximation locale haute fréquence qui consiste a ne
considérer que les diffractants x’ situés dans le voisinnage de x dans ’évaluation de la
somme [3.34] Cette hypothese est équivalente a celle d'un Hessien quasi diagonal.

Dans ce cas nous pouvons appliquer un développement en série de Taylor aux termes
de temps 7 (r, x,s) et d’amplitude A(r,x,x’,s)

A(r,x,x',;s) ~ A(r,x,x,s)

T(r,x',s) =~ T(r,x,s) + VT (r,x,s).(x — x/) (3.35)

L’approximation haute fréquence du Hessien est donnée par

H(x,x') ZZAS AR/ Q D(r,x,x,s,w) exp WVIExs).6=x) g, (3.36)
s R
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Le vecteur VT (r,x,s) = V7 (r,x) + V7 (x,s) est le gradient du temps double de propa-
gation. Comme VT'(x) = p(o(x)) ou p(c(x)) est le vecteur lenteur tangent au rayon et
o(x) est I'abscisse curviligne, nous avons

VT(L X, S) = P{s,x} + P{xr} = d{sx,r} (337)

Définissons le vecteur k tel que

k{s,x,r} =W q{s,x,r} (338>

Notons que 'unité physique du vecteur k est la méme du vecteur nombre d’onde.
En utilisant cette notation, le Hessien devient

H(x,x') ZZAS AR/ Q D(r,x,x,s,w) exp “kisxr =3 g, (3.39)

S R

Expression asymptotique du Hessien : analogie avec le Dirac Rappelons l'ex-
pression d'un Dirac en 2D

+oo +oo
5(x — Xq) = 1 i (x=x0) g dk; (3.40)
Ve Ja S o |

qui est la description mathématique d'un point diffractant. Jin et al. (1992) ont reconnu
I’analogie entre le terme de phase du Dirac et du Hessien et ont proposé de définir une
fonction de pondération locale () telle que le Hessien puisse étre approximé a un Dirac
(i.e., matrice diagonale) Tout d’abord il faut introduire les variables d’intégration (k,, k)
dans l'expression du Hessien, équation [3.39

Notons que si 'on considere une expérience de sismique réflexion multitrace en 2D,
I’espace des données est 3D et est paramétré par s,r et w. Le modele que nous voulons
imager est par contre 2D et est paramétré par (k,, k.). La dimension supplémentaire de
I’espace des données par rapport a l’espace des modeles traduit la redondance de ce type
de dispositif qui est exploitée pour estimer les vitesses de sommation et pour augmenter
le rapport signal-sur-bruit par sommation. Pour effectuer une transformation injective, il
faut introduire une variable supplémentaire dans ’espace des modeles pour laquelle on
choisira 'angle de diffraction 6.

Appliquons le changement de variable
(s,r,w) — (ky, k., 0)

dans l'intégrale de 1'équation [3.39] apres avoir rappellé le relation de changement de
variables d’intégration

/du /dv f(u,v):/da /db f(a,b)|gE::Z§\ (3.41)

Apres Changement de variables, on obtient,

H(x,x) = (2m)2 / / . / i ki,l;:g)‘D(r,x,x,s,w) exp” WKt ) dk dk, df
(3.42)
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Nous pouvons maintenant définir une fonction de pondération () de maniere a ce que le
Hessien se réduise a un Dirac

O0(ky, k., 0) 1

Qs,r,x,w)) = | a(s,r,w) |(2ﬂ.)2 D(r,x,X,s,w)

(3.43)

Cette pondération dans l'espace des données (s,r,w) a une expression dépendante du
point diffractant x, autrement dit la pondération est locale.

Apres avoir introduit le terme de pondération () dans le Hessien, on obtient son
expression diagonalisée

Hexx) = gh fy Ji, Sy, exp e 60 dky dk, do

(27

~ fg d95<X — XI) - [Qmax — Qmm] 5(X _ XI) (3.44)

qu’il est triviale d’inverser.

Analyse de résolution

L’approximation asymptotique du Hessien permet d’évaluer le pouvoir de résolution
de la migration rai+Born.

Je commence par un bref rappel sur la définition de la matrice résolution. Soit le
vrai modele de Terre dmy,ue. Supposons que ce modele vérifie

5dobs = Boémtrue (345)

Cette hypothese est vérifiée si les données sont non bruitées et I’aproximation de Born au
premier ordre justifiée. Cela n’est pas réaliste dans le cas d’expériences réelles mais ’ob-
jectif de cette analyse est avant tout de clarifier le pouvoir de résolution intrinseque de la
migration rai+Born indépendamment des hypotheses en amont associées a la linéarisation
du probleme direct et du bruit polluant des données réelles.

Le modele obtenu par migration rai+Born est donné par

dmgp = [Bo' OBo)nr Bo' Qidobs (3.46)

otl [Bo'OBgln¢] représente 'approximation haute fréquence du Hessien, équation
[3.44] En substituant I'expression de ddeps, équation [3.52] dans 1’équation [3.46], on obtient
la relation entre le modele obtenu par migration rai+Born et le vrai modele

dmgp = [Bo' OBy Bo! OBodmyue (3.47)
L’opérateur [BOTQBO]I&IBOT OBy est 'opérateur de résolution. Si [BOTQBO]hf = B,'9B,
alors 'opérateur de résolution est I'identité et dmrp = dMyrye.

Si 'opérateur de résolution n’est pas I'identité, cela implique que des approximations
ont été utilisée lors de la diagonalisation du Hessien. L’analyse de ces approximations doit
permettre d’évaluer la résolution de la migration rai+Born.
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L’approximation utilisée apparait au moment de I’analogie entre I’expression asymp-
totique du Hessien et un Dirac.

1
272

/ / exp” Ksxry ) gl dk, &~ §(x — X) (3.48)

Cette égalité est vérifiée seulement si les limites d’intégration de k, and k, varient entre
—o0 and +oo ce qui n’est pas le cas lors d’acquisition de données de réelles puisque 1)
la source a une bande passante limitée et 2) le dispositif d’acquisition a une extension
limitée.
Dans ce cas nous avons :
1
272

/ / exp” Kiooery ) gl dk, =TT % §(x — X) (3.49)
ke Sk,

ou IT* §(x — x') definit un filtre qui est appliqué au Dirac. Ce filtre résultant de la bande
passante limitée de la source et du dispositif d’acquisition d’extension limitée dégrade
la résolution spatiale de I'image migrée. Le Hessien peut étre assimilé a un opérateur de
résolution qui peut étre décrit par un simple opérateur de convolution. Appliquer I'inverse
du Hessien au gradient correspond a une opération de déconvolution dont 1'objectif est
d’amliorer la résolution de I'image tomographique en la rendant d’aspect plus impulsion-
nel. Si on ne peut pas calculer 'inverse du Hessien pour des raisons de cout numérique,
I’alternative classique consiste a calculer plusieurs itérations du probleme inverse. Le Hes-
sien peut donc étre aussi considéré comme un pre-conditionnement du probleme inverse
dans la mesure ol son estimation permet une accélération de convergence.

R
T(r,x) Fia. 3.9 — Parametres des rais de
A(r,x) la migration rais+Born. Le Hessien

en coordonées polaires est défini
par les parametres (k, 6, v))

Analysons plus en détail les termes qui interviennent dans le filtre II. Pour cela,
exprimons le Hessien en coordonnées polaires (voir figure sans approximation (en
préservant des bornes d’intégration tenant compte des conditions expérimentales) :

1 emuz wmaz(g) ‘k|maz(9»w) . ,
H(x,x') = — db di) d|k| |k| exp= ') (3.50)
272
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not available

Offset max.

Depth

v Ik -

S .

Kx

o and R fixed

Fic. 3.10 — Resolution de la migra- Fig. 3.11 - Resolution de la migra-
tion/inversion en fonction de la pente (1))  tion/inversion en fonction de la frequence
et la longeur du dispositif. (k) et la profondeur.
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Notons la dépendance de v par rapport a 6 et la dépendance de |k| par rapport a
et a 1.
Nous avons

H(x,X') = (Omaz — Omin) 0(x — X) 5y TI (3.51)
Le filtre IT peut s’écrire comme une moyenne de filtres associés a une valeur de 6
1 emaz
y=—"—"—"- Tydb 3.52
emax - emin /Gmm ( )
ol
1 Ymaz (0) K|maz (0,1) o
Tx(9) = = / dip dlk| k| exp k6= (3.53)
27T wmin(e) ‘k|mzn(97'¢))
b) e) fx (km-1)
-1|0 (I) 110
0
2 -10+
10 ::I\ 9
c) 9:0.3(::% d) 9:24'.;:5? g 0- 8 0.5
-10 0 10 -10 0 10 N (2]
5 ° F° 10-
& A 0

0=48.deg 0=72.deg

Resolution

Fic. 3.12 — [Lambaré et al., 2003] ont calculé dans 'espace de Fourier bidimensionnel
(ks, k) les zones de résolution optimale (noir) et minimale (blanc) pour un point x, dans
un milieu a vitesse homegene. Le dispositif d’acquisition avait une longueur finie (deux
fois la profondeur du point) et les tirs ont été effectués a la surface entre (—oo, +00).
(a-d) Résolution spectrale pour quatre filtres a 6 constante Ty,. Les zones de résolution
optimale sont limités par deux arcs de cercle dont le rayon est |k|nim = 2|w|min cos(6/2)
et |Klmazr = 2|w|maz c0s(0/2). On peut remarquer la variation du rayon avec 'angle. Ces
zones sont aussi limitées par les angle +,,,,, qui est la pente maximale que peut avoir
un réflecteur pour étre imagé. (e) Filtre de résolution defini par Ry,. On constate que
globalement, la migration en angle @ favorise les courts offsets et les réflecteurs faiblement
pentés

Influence du filtre #-constant sur la résolution L’intégrale sur 6 dans I'expression
du filtre Il indique que lI'image finale est calculée par sommation d’images partielles
associées a une valeur de #, cette sommation traduisant de nouveau la redondance des
dispositifs sismique a couverture multiple.
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Chaque filtre partiel Tx(6) integre le double effet de troncature des bornes d’intégration
agissant sur le pouvoir de résolution des réflecteurs pentés (représentés par 'angle 1) et
sur le pouvoir de résolution perpendiculairement au pendage (représenté par le module
du vecteur nombre d’onde, |k|). La couverture en pendage est essentiellement controlée
par 'offset maximal fourni par le dispositif. Le nombre d’onde maximal est controlé par
la fréquence maximale de la source. La largeur de la bande passante de 'image migrée
dépend de l'effet combiné de la bande passante de la source et de la bande passante en
angle fournie par la géométrie du dispositif.

Le pouvoir de résolution vertical de la migration peut étre quantifié simplement en
considérant un milieu de référence homogene et un réflecteur plan. Dans ce cas le nombre
d’onde vertical est relié a la fréquence de la source et a ’angle 6 par la relation géométrique

k, = 2w cos <g) (3.54)

v

Iangle 6 étant lui méme relié a 1'offset o et la profondeur par

tan /2 = % (3.55)

L’inversion ray+Born migre la totalité des données simultanément en moyennant
les images partielles a 6-constant. Chaque image partielle a sa propre résolution qui varie
d’un point diffractant x & un autre, comme le suggére I'expression du filtre Ry (6) a 6-
constant. Ceci implique que la migration /inversion somme des images partielles ayant une
résolution différente. Les nombres d’onde communs a la bande passante de tous les filtres
partiels seront correctement quantifiés tandis que ’amplitude des autres nombres d’onde
sera sous-estimée.

J’al mentionné précedemment que plusieurs choix pouvaient étre envisagés pour
trier les données par collection en parametre commun (offset, angle, |q|). Nous avons
choisi £ = 6 car il permet de minimiser les effets de ’approximation assocée a la moyenne
des images partielles. Le choix de ce parametre a été motivé par les 3 criteres suivants :
1) Le parametre § fournit des images partielles ayant la meilleure résolution possible.

2) Ce parametre fournit la série la plus uniforme possible de Ty (i.e., la bande passante
de chaque filtre T doit étre la plus uniforme possible).

3) Ce parametre favorise les images partielles ayant un maximum de résolution.

4) Les image partielles a f=constant associées aux petits angles sont favorisées dans la
sommation finale. C’est pour ces angles faibles que I'approximation rai+Born est la plus
précise.
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La migration/inversion comme une sommation pondérée des données

L’expression finale de I’expression rai+Born est obtenue en injectant I’expression du
Hessien approché dans 'équation normale ém = [Bo'QBg] QB AP

3
de(x) = w]% Z Z @ A(r,x,s) / (Q K*(w) exp™“TEXS)AP(s, w; )] dw ASAR
max S R w
(3.56)
ou T ) 1 Klw) = i
Q(S, X, X’w) - ‘ d(s,r,w) ‘(27'()2 D(r,x,x,s,w) (w) =tw (357)
D(r,x,x,s,w) ~ [|[K(w)[* Alr,x,s)
On peut montrer que
O(ky, k2, 0), 2005 00,
ey = el S5 (359)

ou le Jacobien du changement de variables |% and |%| peut étre déterminé a partir

des valeurs estimées par tracé de rais paraxiaux (Figure 1) (citation).

On a finalement

3 2
5C<X) = ; Z ASR 5 CO(X) |q| ’a¢s| ’aafqr| / ’lSZng(W) AP(S,W;I‘) expfiw’f(r,x,s)) dw

[Omin 4= (2m)2 A(r,x,s) ' Os
(3.59)
Dans le domaine temporel :
— 1 C(?]’ 2 8¢5 8¢r . .
de(x) = iz g; ASAR s a4 155 115, | HIBIAP (S, 0] (eixs)
(3.60)

Cette formule montre comme cela a été introduit au début du chapitre que la mi-
gration/inversion se réduit a une sommation pondérée des événements diffractés extraits
du volume total des données.

3.3 Estimation du modeéle de vitesse de référence

3.3.1 La correction du modele de vitesse de référence : analyse
de vitesse par migration en profondeur Al-Yahya(1989)

L’estimation du modele de référence est fondamentale pour les méthodes de migra-
tion/ inversion puisque la qualité des images migrées (qualité de la focalisation, précision
du positionnement en profondeur des réflecteurs, précision de I'estimation de I'amplitude
des parametres du modele) dépend fortement de la précision (cinématique) du modele de
référence.

Les résultats de la migration/inversion peuvent étre exploités comme un indicateur
de l'erreur sur les vitesses, plus précisément en tirant profit de la couverture multiple des
dispositifs d’acquisition sismique multitrace. Un panneaux iso-X (ou collection en image
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commune) permet d’illustrer 1'utilisation de cette couverture multiple. Un panneau iso-X
est calculé & une position horizontale = donnée le long du profil. Il est gradué verticalement
en fonction de la profondeur z et horizontalement en fonction de I'angle 6. Chaque trace
d’un panneau iso-X fournit une image a un x donné d’'un méme réflecteur. Si le modele de
vitesse de référence est correct, cet événement est situé a la méme profondeur sur chaque
trace du panneau. En d’autres termes, les événements doivent étre plats sur ces panneaux
[Al-Yahya, 1989]. Au contraire, toute courbure des événements indique une erreur sur les
vitesses.

L’une des approches les plus simples pour la correction du modele de vitesse de
référence est de formuler une relation entre la courbure du panneaux iso-X et la correc-
tion a appliquer au modele de référence. J’ai implementé la méthode de [Al-Yahya, 1987,
Al-Yahya, 1989] qui a introduit un coefficient de correction «y defini comme le rapport
entre la lenteur moyenne correcte wey €t la lenteur moyenne de migration w4, :

u_}corr N 1 J 1
N ot wy=—S (3.61)
wmigr ! J ; U(Z)

Cette méthode de [Al-Yahya, 1989] repose sur le principe suivant. Considérons un

milieu tabulaire, une source S et un récepteur R. Le temps de trajet d'un évenement
réfléchi est donné par (Figure |3.13))

— 907 2 _ — 997
TS’PR - meigr\/ x? + Zmigr - TSP’R - chorr V x? + Zgorr

On en déduit les relations suivantes

_ 2
w
2 2 o corr 2 2
"+ zmigr - < ) (ZE + zcorr)

wmigr
Z'r2nigr = ’72'20201“1" + (72 - 1)1:2 (362>
<X—><—X>
5 R Fi1G. 3.13 — Géometrie du tracé
A 4 des rais pour un réflecteur ho-
A / rizontal & une profondeur vraie
\\ by Zeorr- Si durant la migration on
S\ ,/ utilise une estimation de la len-
Zmigr AN Oumior )/ teur Wyg, différente de e, la
Zeorr ' T,’ couche est imagée a une pro-
\ ,/ fondeur incorrecte z,;g-. Notez
I A R A A que l'angle de diffraction 6 va-
P’ Beor rie aussi avec 'estimation de la
N lenteur.
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Les panneaux iso-X sont calculés dans le domaine (6, z), a la différence de Al-yahya
qui a travaillé dans le domain (h, z). Nous pouvons donc exprimer 1’équation (3.62)) dans
le domaine (0, z), via I'angle de diffraction 6 grace a la relation

O )
T = Zmigr tan <%) = Zeorr bAN ( c;")

L’équation devient

emi T
zr2m'gr = /72262(”7« -+ (’}/2 — 1)272)“,97“ tan2 <Tg)
Y Zcorr

\/1 (72 = 1) tan? (%)

Cette relation établit une correspondance entre I’espace des panneaux iso-X (angle
de diffraction non-corrigé 6,,,-,profondeur non corrigée 2,4 ), et un nouvel espace (coeffi-
cient v, profondeur correcte z..) qu’on appelera [’espace de semblance. L’équation (3.63)
est representée dans la figure |3.14] pour différentes valeurs de 7.

(3.63)

Zmigr =

6 migr (deg)

115 23 345 46 575 69 80.5 92 1035 115
T T T T T T T T T

oiw/_/_//v;oé/
=06

o.e—/_//ﬁ/
o.s& Fic. 3.14 — Iso-valeurs du coef-

g .
g y=10 ficient v dans l'espace des pan-
S V=11 ] neaux i80-X (Gpmigr, Zmigr) & partir
V= 4 :
ol 12 | de Iéquation (3.63))
rs
16} Ls
<
18 /,\ {7
<
20 0.2 0.4 0.6 0.8 1 1.2 14 1.6 1.8 2
6 migr (rad)

On peut constater que v = 1 quand la vitesse de migration est correcte et la fonction
Zmigr correspond a une ligne horizontale. Quand la vitesse de migration est surestimée
(v > 1), la fonction 2, est courbée vers le bas. Si la vitesse de migration est sous-
estimée (v < 1) la fonction est courbée vers le haut. Dans le cas § = 0 (offset-nul), on
peut estimer facilement la profondeur corrigée zeorr = 7 Zmigr-

La semblance est 'opération qui permet de transformer un point de 'espace (0migr, Zmigr)
dans l'espace (7, Zeorr). Un point de Iespace de semblance g(7y, zeorr) €8t obtenu par som-
mation des amplitudes A(Zmigr, Omigr) du panneaux iso-X le long de la courbe définie
univoquement par le pair (7, zeorr) (équation . La semblance est definie comme :

o o) — e ACmir B
) ~corr ngigr AQ(Zmig’r'70migr)

(3.64)



3.3 Estimation du modele de vitesse de référence 53

ou Zmigr = [ (Omigrs Zeorrs ) d’apres 1'équation ((3.63)

Les maximums d’amplitude sur le panneau de semblance permettent d’obtenir les va-
leurs du coefficient de correction v pour toutes les profondeurs corrigées. Les équations
précédentes réposent sur I’hypothese de réflecteurs horizontaux. Cependant [Al-Yahya, 1989
a montré que la procedure est aussi valable pour des réflecteurs pentés a condition d’itérer
le processus.

Le coefficient v permet de calculer les valeurs de la lenteur moyenne corrigée Wy =
YWigr- 11 est donc nécessaire de transformer ces valeurs moyennes (w) en valeurs d’intervalle
(w). J'ai exploré trois approches. La premiere consiste a utiliser une expression déduite
directement de I’équation de la moyenne arithmétique

_ wl—f—...—l—wi_l _ wl—l—...+wi_1—|—wi
Wi—1 = X ) Wi = ;
1—1 1
—_—

(i—1)w;—1

Le probleme posée par cette équation est sa sensibilité aux erreurs de pointé dans
le panneau de semblance (A7, Az.,.) et en pratique elle est inutilisable sans 1'utilisation
de détection des valeurs acceptables.

Une deuxieme technique basée sur la formule de Dix (équation [2.9)) a été testée,
mais cette approche nécessite de lisser les vitesses moyennes corrigées impliquant une
perte d’information.

Une troisieme approche consiste a poser un probleme inverse ayant pour but de
minimiser, au sens des moindres carrés, le résidu entre les lenteurs moyennes corrigées
(Weorr = YWimigr) €t les lenteurs moyennes déduites d’'un modele de lenteurs d’intervalle
(W) a priori (en d’autres termes, le probleme direct relie des lenteurs d’intervalle (modele)
a des lenteurs moyennes (observables)).

La fonction cotut E est donnée par :

N N N
FE = Z[w, — QDEOTT]Q + Z[(wz — ’LUZ‘_1)2 + (w,-+1 — w,)z] + QZ(U)Z — ’LU?)Q (366)
=1 =1 =1

Dans cette expression deux régularisation ont été introduites : (1) le modele des
lenteurs d’intervalle w est lissé. (D) la norme L2 de I’écart entre le modele des lenteurs
d’intervalle w recherché et le modele de lenteurs a priori w® est minimisée. L’effet de ces
2 régularisations est pondéré par les deux coefficients « et 3.

Le probleme de minimisation consiste a annuller la dérivé de la fonction cotit par
rapport a w ce qui donne le systeme d’équation suivant :

B'Bw — B™Weorr + T(—a, 20+ 3, —a)w — Bw° =0

[B™B + T(a, 2a + 3,a)]w = B"Weorr + SW° (3.67)
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La matrice B est triangulaire inférieure et correspond a ’expression matricielle de
la moyenne :
1

1< Logii<j
oi=-Sw, =  By=4{1%'S
! zzl / " {O sinon
j:

La matrice T est une matrice tridiagonale qui dépend des facteurs a et 3.

Ce systeme linéaire a été résolu par factorisation LU [Press et al., 1992, section 2.3]

3.3.2 Validation sur un modele synthétique
Calcul de données synthétiques

Pour valider la procedure implementée, j’ai éfectué des tests numériques . J’ai généré
un jeu de données synthétiques pour un modele de vitesse similaire a celui décrit dans
[Thierry, 1997, [Thierry et al., 1999b] et a celui que 'on a utilisé dans la section .
Pour cet essai, les dimensions du modele sont 3km x 3km. Il est discrétisé sur une grille
avec un pas de 5 m. Il contient une couche horizontale située a 1.5 km de profondeur et de
100 m d’épaisseur. L’anomalie positive de vitesse est de 200 m/s par rapport a un milieu
de vitesse homogene de 3500 m/s. Ce modele de vitesse a été lissé avec un filtre gaussien
(T = 7hm) et projeté sur une base de splines cubiques sur une grille lache avec un pas
100m.

Le dispositif d’acquisition est constitué de 60 récepteurs espacés de 25 m et placés en
surface (profondeur z = 0). La source utilisée est un Dirac filtré dans la bande [0,10,35,55]
Hz (figure . Vingt neuf tirs espacés de 100 m sont calculés. Pour le calcul des traces
synthétiques, on a suivi une procedure comparable a celle décrite dans la section [3.5.7} La
simplicité du modele a permis de calculer les traces synthétiques a partir de I’éxpression
analytique de la fonction de Green 3D dans un milieu homogene [Thierry, 1997, page 67].
Pour adapter les traces au schéma numérique de la migration/inversion (dimension 2.5D)
on a appliqué une transformée d’Hilbert et la coda 2D aux traces sismiques (figure .

Correction des vitesses a partir trois modeles de vitesses homogenes :

Les données synthétiques ont été migrées avec le modele homogene de vitesse cor-
recte vg = 3500 m/s et avec des modeles ayant des vitesses erronées de vy = 3000 m/s
et vgp = 4000 m/s pour évaluer si la méthode de correction du modéle de vitesse de
référence (§3.3.1)) que j’ai implementée est capable de retrouver : (1) Le modele de vitesse
homogene (3500 m/s) (2) La géométrie et 'amplitude de la perturbation (profondeur 1.5
km, épaisseur 200 m et vitesse 3700 m/s).

On peut constater que l'imprécision du modele de vitesse de référence affecte la
position, la forme et 'amplitude du réflecteur migré (ﬁgures et . Si les vitesses de
référence sont inférieures a la vraie vitesse, les réflecteurs sont situés au-dessus de la vraie
position et avec une amplitude inférieure a celle réelle. Par contre, des vitesses supérieures
a la vraie vitesse fournissent des réflecteurs placés en-dessous de la vraie position et avec
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Distance(Km)
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Fic. 3.15 — Modele de vitesse utilisé
pour générer les traces synthétiques.
Dans la figure, le modele est deja pro-
jecté en base de splines cubiques.
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Fi1G. 3.17 — La fonction source utilisée
dans le test synthétique est un Dirac
filtré a [0,10,35,55] Hz

profondeur (km)

1.0

Vitesse (m/s)

3500 3600 3700

1.5

2.0

Fic. 3.16 — Trace entre 1-2 km de pro-
fondeur du modele de vitesse non filtré
(rouge), modele filtré avec un filtre gaus-
sien ,7 = 75m (vert) et modele projecté en
base de splines cubiques (blue).
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Fic. 3.18 — Traces synthétiques pour
une source et 60 récepteurs. Les traces
présentées ont été deja transformées a
une géométrie 2.5D. Noter la trainée 2D
autour de 0.9 s
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une amplitude supérieure a la réelle. Seulement la migration effectuée avec la vraie vitesse
récupere la forme, 'amplitude et la position du réflecteur (figure [3.20)).

Distance (Km) Distance (Km) Distance (Km)

1] 1 2 3 1] 1 2 3

0

Profondaur (Km)

Profondaur (Km)
[

Profondaur (Km)

75 50 .25 0 25 50 5 -100 -75 -50 -26 0 25 50 75 100 -125 =75 -25 25 75 125
Perturbation de vitesse (m/s) Perturbation de vitesse (m/s) Perturbation de vitesse (m/s)
(a) v=3000 (b) v=3500 (c) v=4000

Fic. 3.19 — Images migrées. On peut observer un effet de bord a gauche des images, du a la
faible couverture dans cette zone, provenant de la géométrie d’acquisition ou les récepteurs
sont a gauche des sources. La couverture maximale est atteinte a partir de z. ~ L/2 ou
L = |Zsource — Treclast|s Treciast €tant le dernier récepteur. Dans ce cas x. ~ 1.5/2 ou 0.75
km.

Des panneaux Iso-X ont été calculés pendant la migration (figure 4 gauche).
Les panneaux de semblance associés ont été obtenus a partir des équations et
(3.64) (figure 4 droite). La couche crée 'apparition de trois événéments différents
sur les panneaux de semblance correspondant respectivement au toit, au centre et a la
base de la couche. Les panneaux iso-X pour le modele de vitesse de 3000 m/s montrent
des événements courbés vers le haut. La quantification de la courbure produit un v < 1.
Pour le modele de vitesse égale & 3500 m/s les événements sur les panneaux iso-X sont
plats et les panneaux de semblance montrent un maximum d’énergie pour des valeurs de
v ~ 1. Pour le le modele vitesse de 4000 m/s les événements sur les panneaux iso-X sont
courbés vers le bas et le maximum du panneau de semblance est a v > 1.

Une itération de l'analyse de vitesse pour le modele ayant vy = 3000 m/s a permis
d’obtenir des valeurs de vitesse corrigée veorr ~ 3370 m/s (figure [3.20). La simplicité du
modele a permis de trouver une solution assez stable par I’équation récursive (équation
. Cette solution retrouve bien la position de la perturbation mais surestime son
amplitude (Av ~ 350 m/s). La solution obtenue via la méthode matricielle présente une
légere oscillation, mais elle est plus proche de 'amplitude réelle de 'anomalie (Av ~ 170
m/s). Pour le modele a vitesse initiale vy = 4000 m/s on a obtenu une vitesse corrigée
Veorr ~ 3540m/s. En raison du fait qu’on a pris un pas constant A~y dans la semblance et
qu’on peut exprimer de maniere simple la correction comme

Veorr = U";igr , en différentiels : Aveory = —Ur;ing Ay (3.68)

Cette expréssion suggere que notre approche est plus sensible aux vitesses sur-
estimées (7 > 1) qu’a celles sous-estimées (7 < 1).
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Vitesse total (m/s)
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blue:Vitesse initial rouge:vitesse reconstruite green : 3000 m/s, blue : 3500 m/s, red : 4000 m/s
F1c. 3.20 — Superposition du modele de Fi1c. 3.21 — Superposition des traces
vitesse vrai et du modele de vitesse to- migrées obtenues avec les trois modeles
tale (vg + 0v) obtenue avec le modele de de vitesse de référence homogenes non
référence correct vy = 3500m/s corrigés
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F1G. 3.22 — Trace du modele de vitesse apres la deuxieme itération (bleu) et apres la
troisieme itération (vert) superposées a la trace lissée du vrai modele (rouge)
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F1G. 3.23 — (a gauche) Panneaux Iso-X non-corrigés issus de la migration pour les trois
modeles de vitesse : 3000 m/s (en haut), 3500 m/s (au centre), 4000 m/s (en bas). (a
droite) Panneaux de semblance correspondants aux panneaux Iso-X de gauche pour : 3000
m/s (en haut), 3500 m/s (au centre), 4000 m/s (en bas). Trois événements apparaissent :
Le toit du réflecteur (T), qui présente une polarité positive, le centre du réflecteur (C),
qui correspond a la plus forte amplitude de polarité négative, et la base(B), qui montre
une polarité positive. On peut noter que sur les trois panneaux de semblance, malgré la
différence de vitesse des modeles de référence, la profondeur du maximum d’énergie est
située a 1.5 km, c’est-a-dire, a la profondeur corrigée 2o
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Fic. 3.24 — (a gauche) Panneaux Iso-X apres la premiere itération de correction des
modeles de référence vy : 3000 m/s (en haut), 3500 m/s (au centre), 4000 m/s (en bas).
(a droite) Panneuax de semblance correspondants aux panneaux Iso-X de gauche pour les
modeles de référence initiaux : 3000 m/s (en haut), 3500 m/s (au centre), 4000 m/s (en
bas). Les mémes événements de la figure (figure apparaissent.
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3.3.3 Mise en ceuvre de la méthode de correction du modéle de
vitesse

La procedure appliquée aux données est présentée sur la figure |3.25| : les données
sont pré-traitées, un macro-modele de vitesse de référence initial est obtenu par analyse
de vitesse conventionelle dans le domaine temps. Les vitesses quadratiques moyennes
sont transformés en vitesses d’intervalle via la formule de Dix (voir section et les
équations et . Les lois de vitesse sont converties dans le domaine profondeur et
sont interpolées et lissées sur une grille 2D incorporant une vitesse constante au dessus
de la bathymfrie. .

La qualité du macro-modele de vitesse est controlée par l'analyse des panneaux
ISO-X. Si les panneaux présentent des réflecteurs courbés vers le bas (figure [3.25] (a) en
bas, exemple d'un panneau), la méthode de correction du modele des vitesses permet de
quantifier les erreurs d’estimation du macro-modele de vitesse via la fonction de semblance
Gamma qui présente des valeurs supérieures a 1 (figure [3.25 (b) en bas); cette fonction
indique que le macro-modele a été localement sous-estimé. Il est possible de calculer une
fonction de correction a appliquer au macro-modele de vitesse (figure (c)). On peut
voir l'effet de cette correction sur un log, qui a fait agmenter la vitesse au toit de la crotte
océanique (figure [3.25] (¢) & droite pour un log de vitesse situé en X = 85km cf. modele
de vitesse 2D en dessus). En analysant le modele tout entier, on trouve une fonction de
correction 2D qui est appliquée au modele de vitesse. On procede itérativement jusqu’a
ce que les fonctions Gamma soient ~ 1. Ceci nous garantit que les reflécteurs de I'image
migrée sont bien focalisés et bien positionnés. La figure 8 (d) en bas, montre une portion
du profil 44 avant et apres correction du modele de vitesse, on peut voir que, apres la
correction du macro-modele, les reflécteurs sont mieux focalisés et que le toit de la croute
a été déplacé d’environ 2 Km.

3.3.4 La tomographie par inversion des temps des premieres
arrivées

La tomographie par inversion des temps de la premiere arrivée est une méthode
qui cherche un modele de vitesse en utilisant des temps de trajet des données de SGA
(probléeme inverse). Si des données SGA co-incidentes au profil de sismique réflexion mul-
titrace sont disponibles, ce type de tomographie peut fournir une alternative intéressante
aux analyses de vitesse par migration pour déterminer un modele de référence plus par-
ticulierement aux profondeurs peu résolues par la sismique MCS.

La tomographie par inversion des temps de trajet de la premiere arrivée consiste
a minimiser ’écart entre les pointés des prémieres arrivées sur les différents capteurs de
SGA et les temps calculés dans un modele de départ. Il est donc nécessaire de calculer
les temps de trajet par des techniques de différences finies [Podvin and Lecomte, 1991]
appréciées pour leur robustesse comparativement au tracés de rai.

1 se trouve que dans I’analyse de vitesse, la vitesse de ’eau varie d’'un CDP & 'autre, selon le pointée
du réflécteur du fond océanique
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DONNEES D’ENTREE:

PANNEAUX ISO-X Migration

PANNEAUX DE SEMBLANCE
(Calcul de gamma)

-]

VITESSE MOYENNE CORRIGEE
(v=v’/gamma)
FORMULE EQUATION DE METHODE
RECURSIVE DIX MATRICIELLE

v9l/

VITESSE D’INTERVALLE CORRIGEE

VITESSE D’INTERVALLE CORRIGEE
INTERPOLEE EN 2D

Fi1G. 3.25 — Procédure de correction du modele des vitesses de référence. Des trois ap-
proches implémentées, seulement la méthode matricielle est stable et elle a été utilisée
pour les applications aux données réelles



62 Chapitre 3. Méthodes d’imagerie sismique

La tomographie nécessite un modele de de départ mg au quel on va ajouter les
modeles de perturbation au cours des itérations. Le probleme numérique consiste a résoudre
un systeme d’équations linéaire reliant les écarts des temps de trajet At aux perturbations
des parametres du modele Am

At = AAm

ou A est la matrice des dérivées de Fréchet (matrice jacobienne).

Chaque ligne de la matrice A est associée a un rai et a des coefficients non nuls aux
points de l'espace échantillonnés par le rai. Le probleme inverse consiste a projeter les
résidus des temps sur les trajectoires des rais [Zelt et al., 1998]. Comme les rais sont des
courbes d’épaisseur infiniment faible et que les temps de trajet des premieres arrivées ne
sont sensibles qu’aux variations basse fréquence du milieu EL le systeme tomographique
est classiquement régularisé par des contraintes de lissage forcant le modele de vitesse a
rester lisse.

3.4 La modélisation directe/inversion des données de
sismique grand-angle [Zelt and Smith, 1992]

La premiere étape pour la modelisation directe des données SGA est la classifica-
tion des arrivées principales sur des sections sismiques correspondantes a chaque OBS.
Généralement les premieres arrivées sur une section sismique SGA sont caracterisées par
leur pente qui est une fonction de la vitesse apparente de ’hodochrone (voir section §[2.6]).
On peut estimer cette vitesse apparente comme la vitesse de réduction v, (équation
pour laquelle I’hodochrone est horizontale. On essaie d’identifier les arrivées sur plusieurs
OBS afin de les interpréter en terme de phases, que vont permettre de construire un modéle
initial. Ce modele initial est constitué par des couches associées a chaque phase, dont la
vitesse v; est estimée a partir de la vitesse apparente et la profondeur z; est estimée en
deux manieres : (1) a travers la distance de croisement (crossover distance en anglais) X,
qui est l'offset ou finit une arrivée de vitesse apparente v; et commence une nouvelle ar-
rivée de vitesse apparente v; 1, comme il est décrit par I’équation [Lay and Wallace, 1995,
page 82]

Z = X Ui — U (3.69)

2to \ vip1 +v;

to est le temps ou la prolongation d’une hodochrone croise l'offset zéro. (2) Par essai et
erreur avec le programme de modélisation directe (par exemple [Zelt and Smith, 1992]).
Apres avoir identifié et classé les arrivées, on les numérise (pointée). On utilise le logiciel
plotsegy pour la présentation a 1’écran de la section sismique et de sa numérisation.
Souvent les prémieres interprétations des arrivées changent au cours de la modélisation,
et elles sont parfois reinterpretées pour rendre compte des phases observées. Si on prend

2]a résolution de ce type de tomographie est estimée correspondre & la largeur de la premiere zone de
Fresnel donnée par v/ Ao ou A est la longueur d’onde et o est 1'offset.
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en compte que la modélisation directe n’as pas de solution unique, toute information
supplémentaire provenant d’autres méthodes de modélisation (comme par exemple les
données SMT et de gravimétrie) et la connaisance géologique et tectonique de la zone a
modéliser sont utiles pour la construction du modele initial [Zelt, 1999].

Dans la section § on a décrit le probleme direct dans le cadre de la migration des
données SMT. Pour les donnés SGA on parle de modélisation directe quand on suppose
connu le modele de vitesse et on calcule les temps des arrivées synthétiques ayant pour
objectifs : (1) de prédire le temps des arrivées observées (2) d’expliquer le maximum des
points numérisés (observations). Il existe un compromis entre ces deux objectifs, et parfois
la modélisation ne permet pas d’améliorer ’écart entre les temps observés et calculés
sans réduire le nombre de points expliqués. On a utilisé un algorithme de tracé des rais
(voir section §[2.4(3)]) [Zelt and Smith, 1992], qui fourni le temps d’arrivé ”calculé” pour
chaque point numérisé.

Le modele de vitesse dans ce logiciel est composé par des couches définies par neuds
de géométrie reliés par des lignes droites qui déterminent les limites des couches . Dans
chacune de ces couches on définit les vitesses au moyen de neuds de vitesse placés sur
les limites supérieure et inférieure de la couche. Les vitesses sont interpolées linéairement
pour obtenir la distribution des vitesses dans tout le modele.

Parmi les stratégies de modélisation présentées dans [Zelt, 1999], j'ai suivi une
modélisation couche a couche (layer-stripping en anglais) en raison de sa facilité d’ap-
plication. Dans cette stratégie on modifie d’abord les couches les plus superficielles du
modele initial et une fois que les arrivées calculées expliquent bien les observées, on pour-
suit la modélisation pour les couches plus profondes, jusqu’a obtenir un modele avec une
erreur minimale.

3.5 Post-traitement de I’image migrée

Dans la section précedente nous avons conclu que 'approximation du Hessien avec le
dirac serait exacte seulement dans le cas d'une source sismique de bande passante infinie
et d'un dispositifs d’acquisition d’extension infinie. Ces deux hypothéses sont enfreintes
lors d’expériences sismiques réelles. L'image migrée subit, donc, parmi d’autres, les effets
de troncature que je viens d’illustrer, et la géométrie des réflecteurs sismiques resulte
biaisée par ces effets. Pour tenter d’obtenir le modele du sous-sol (= modele impulsionnel)
que nous aurions pu obtenir si la source de bande passante était infinie et si le dispositifs
d’acquisition avait eu une extension infinie, nous avons mis en ouvre une méthode de post-
traitement de image migrée. Avant d’aborder les explications de 'approche implementée,
qui feront I'objet de cette section, je tiens a rappeler que tout d’abord la fiabilité de
I'image migrée a été verifiée via la correction itérative du modele de vitesse (voir section
. Les irrégularités du dispositifs d’acquisition et le traitement de la navigation n’ont
pas été pris en compte, étant ces effets négligeables pour les profils que nous avons traités.
Le post-traitement de 'image migrée est synthétisé dans la Figure 3.2

Je vais décrire ici a la suite les différentes étapes de la procedure mise ouvre :
(1) calibration de 'image migrée, (2) estimation de la source, (3)génération aléatoire
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des modeles du sous-sol (paramétrisation), (4) modélisation via la convolution (probleme
direct), (5) minimisation de la fonction colt via la méthode d’inversion globale récuit
simulé (VFSA en anglais ” Very Fast Simulated Annealing”).

3.5.1 Calibration de I’image migrée

Les perturbations de vitesse des traces migrées ont des amplitudes rélatives [| que
I'on peut transformer en unités SI (e.g. m/s). Pour ce faire, il faut estimer le coefficient
de réfléxion du fond marin pour une onde P d’incidence normale Rp,, qui est proche a
deux fois le rapport entre I'amplitude du premier multiple et 'amplitude de la réflexion
primaire sur le fond Rp; = 2A,,u/Aprim [Warner, 1990]. Pour une onde P d’incidence
normale le coefficient de réflexion Rp, est défini comme [Lay and Wallace, 1995]

P2y — P10y

Rp, =
r P10+ p20is

(3.70)
ou p; et oy sont la densité et la vitesse de propagation d’onde P dans le milieu d’incidence
et po et ag sont la densité et la vitesse de propagation d’onde P dans le milieu de transmis-
sion. Si on suppose que la densité des matériaux du fond est proche a la densité de I'eau
(p1 =~ p2) et on connait la vitesse de propagation des ondes P dans I'eau (o ~ 1500m/s)
on peut estimer la perturbation de vitesse (dv = ay — ;) correspondante a la réflexion
primaire sur le fond marin.

2Rpy

—_— 71
1_RPLOZ1 (37)

OVfond = Qg — Q1 =
Grace a la rélation linéaire entre les amplitudes de la donnée et les perturbations dans
I'image migrée, on peut associer 0vsonq a la valeur de I'amplitude rélative du fond. Si I’'on
suppose que la migration/inversion respecte le rapport entre les amplitudes, ce facteur
d’échelle peut étre appliqué a ’ensemble de I'image migrée.

3.5.2 Estimation du signal source

Afin de pouvoir estimer avec précision les amplitudes absolues des vitesses dans les
réflecteurs sismiques ainsi que parvenir a la résolution des couches finement espacées, il
est nécessaire une éstimation de I'ondelette source le plus de précise possible. Trois voies
ont été explorées :

Modélisation de la source fournie par PIFREMER Il est possible de modéliser
la signature de source du champ lointain a partir du champ proche (e.g la technique
de [Ziolkowski et al., 1982]). Cépendent ces méthodes nécessitent de plusieurs enregistre-
ments et elles sont tres sensibles aux effets de la réflexion a la surface de la mer et a
I'interaction entre les canons. Cette estimation a été faite pour 'acquisition de la cam-
pagne SISTEUR (section §[2.2.2]) & partir du signal enrégistré par les hydrophones placés
sur les douze canons. L’excitation temporelle de source obtenue est presentée en haut de

la figure [3.28]

3Dans notre cas ces amplitudes etaient de 'ordre de 107 unités relatives
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Source estimée par moyenne de l’onde directe. Pour améliorer le rapport
signal sur bruit, les amplitudes des traces bruitées proches des 16 avions (section §)
ont été atténuées et la moyenne des ondes directes sur 34 tirs a été calculée. L’onde
directe résultante (figure a gauche) a été corrigée a 'horizontale par une procedure
d’applatissement basée sur 'intercorrélation entre traces voisines |[Ribodetti et al., 2000b]
(figure au centre). L’ondelette de source résultante provient de la sommation des
traces applaties (au centre de la figure

Offset (m) Offset (m)
0 1000 2000 3000 4000 b 0 1000 2000 3000 4000

ST OB MR I

Offsel (m)

A,

Direct Wave Flattening of Direct Wave Stack

F1a. 3.26 — (A gauche) Onde directe, obtenue par la moyenne des tirs 1351-1385 du profil
SIS-40. (Au centre) Onde directe apres 'applatissement. (A droite) sommation des traces

Estimation de la source par inversion linéaire des données |[Pratt, 1999] Si
I’on suive |Pratt et al., 1998, le probleme direct El dans le domain fréquenciel, est exprimé
comme :

S(wu(w) = sf(w) (3.72)
Cette expression présente de maniere compacte, pour chaque fréquence w et pour n traces,
la rélation linéaire entre le champ de pressions u ( de taille n x 1) et un terme de source sf
(taille n x 1) via la matrice d’impédance S (n x n). Si le modele de vitesse est connu ]} la
source peut étre estimée par I'inversion des seismogrammes enregistrés. Dans le probleme
direct on calcule le champ de pressions synthétique u généré par la propagation d’une
estimation de source initiale f EI, ainsi le probleme d’estimation de la source se réduit
a déterminer le scalaire complexe s. L’écart entre les seismogrammes synthétiques ainsi
obtenus u et les données observées d est :

1
dd(w) = u(w) — d(w) dans £? la fonction cotit est E = §5dt(5d* (3.73)

Ou * répresente le complexe conjugué. On peut montrer [Song and Williamson, 1995] que
le minimum de la fonction cotit est obtenu quand :

o)~ W@

u'(w)u*(w)
4 Dans son approche, le probleme directe établie une rélation linéaire entre le champ de pressions et
un terme de source
5Par example si c’est I'onde directe qui se propage dans I’eau
SPour simplifier les calculs on a utilisé comme source initiale un Dirac

(3.74)
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On a calculé la propagation d’'un Dirac dans un modele homogene a vitesse 1480 m/s
par différences finies [Ravaut, 2003]. Dans ce cas I'observable (d), correspondent a 1’'onde
directe enregistrée. Le résultat de I'inversion est présentée en bas de la figure[3.28] On peut
vérifier la qualité du résultat si on résous le probleme direct, a partir de cette ondelette
calculée, et on compare les traces synthétiques obténues avec le données observées (figure
. La simplicité du milieu a permi que 'ondelette simule presque perfaitement les
données.

Offset (m)

200 400 600 800 1000 1200 1400 1600
© T T T T T 7 T T

Time (s)

1.5

Observed (red) — Synthetics (Blue)

F1G. 3.27 — Superposition des traces observées (rouge) et des traces obtenues avec la
source déterminé par inversion linéaire (blue) (s dans I'équation [3.74)).

Les trois sources ont un contenu fréquentiel légerement différent (figure . Le
spectre d’amplitude de 'ondelette fournie par I'lIfremer est plus riche en hautes fréquences,
mais présente un déficit en basses fréquences (figure[3.29/en bleu). Le spectre de 'ondelette
obtenue a partir de 'onde directe préserve le contenu fréquentiel de la donnée (onde directe
observée) et présente deux lobes importants a 9 et 13 Hz (figure en vert et [3.28).
Le spectre de I'ondelette source obtenue par inversion linéaire est proche a celle issue de
la moyenne de l'onde directe, mais elle est plus riches en hautes fréquences, ce qui est
avantageux pour améliorer la résolution des réflecteurs tres proches, comme nous 1’avons
mentioné dans la section [3.2.3

3.5.3 Paramétrisation

L’approche générale consiste a générer aléatoirement des modeles du sous-sol uni-
dimensionnels en profondeur. Un modele est composé d’une séquence de n couches m =
(21, 0U1, «vy 2k, OV, ..y 2, OV, ), dont epaisseur zy et la vitesse dvy, sont des variables aléatoires
qui observent :

Zmin S 2k S Zmax - 5Umaz S 6vk S 5Umax (375>

Tandis que le nombre de couches est variable, les épaiseurs doivent toujours observer la
condition :

Z =7 (3.76)
k=1
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Fic. 3.28 — Estimation de la signa- Fia. 3.29 — Spectre des trois sources :
ture de la source & partir du champ source fournie par I'Ifremer (bleu), celle
lointain, obtenue a partir : (en haut) obtenue par sommation de ’onde directe
des enregistréments du champ proche, (vert) et par inversion linéaire (rouge)

(au centre) de la moyene de l'onde di-
recte, (en bas) par inversion linéaire. Les
trois ondelettes ont été normalisées en
fréquence et filtrés avec un passe-bande
0-5-20-25 Hz.

Ou la constante Z c’est la longueur totale du modele. J’ai choisi de travailler avec des
perturbations de vitesse autour de la valeur du modele de vitesse de référence dvy, = vy — v
(équation , mais la procedure peut étre adaptée pour travailler avec les valeurs des
vitesses totales vy. La valeur de dv,,,, a été déterminée a partir de 'amplitude maximale
de la trace migrée dans la zone d’étude. Les valeurs de 2,4z, Zmin Ont un effet important
sur la résolution du modele final et ont été définies a partir de études de sensibilité du
modele optimal m

3.5.4 Probleme direct : Modélisation par convolution

Chacun des modeles m est transformée en temps via le modele de vitesse de référence
vo. Puis, le modele en temps m est interpolé (par une base de splines) au méme pas
d’échantillonage (At) de l'ondelette de source s. Ensuite, on peut appliquer a ce modele
le filtre résultant de la bande passante limitée de la source (convolution en temps des
deux fonctions) m * s = g;(m) et on transforme la trace résultante en profondeur g,(m)
en utilisant le modele de vitesse de référence vy. En bref, le probleme direct consiste

"Une option est de fixer la valeur de 'épaisseur minimal comme la résolution de Rayleigh théorique \/4.
On peut aussi permettre des épaisseurs plus petites que cette valeur, a condition que ces perturbations
de haute fréquence soient validées dans la moyenne entre plusieurs modeles optimaux (e.g. Papproche
multi-VEFSA, qui sera présenté dans la section §3.5.6)
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a modéliser la trace migrée d via la convolution entre la source et la famille de modeles
impulsionnels. Pour discriminer parmi tous ces modeles ceux qui sont le plus proches de la
trace migrée, nous avons choisi une stratégie d’inversion. On montrera (section §3.5.7)) que
la convolution est une bonne approximation, dans certaines conditions, pour modéliser
les traces migrées.

3.5.5 Probleme inverse

Dans cette section nous abordons le probleme de la recherche du modele impulsionnel
du sous-sol (i.e. le modele que nous aurions obtenu par migration/inversion si la source
avait eu une bande passante infinie et le dispositif d’acquisition une ouverture infinie).
Cette recherche est faite dans le cadre de la résolution d’'un probléeme inverse que nous
allons résoudre par inversion non-linéaire afin d’utiliser le moins possible d’information a
priori sur le modele impulsionnel cherché.

Le probleme inverse consiste minimiser I’écart £(m) entre la trace migrée synthétique
g.(m) et la trace migrée observée d, qui peut étre exprimé dans une norme L£? de la
maniere suivantell )

B(m) = 3 [g.(m) - )" C'[g.(m) — d] (377)
C~! est I'inverse de la matrice de covariance ﬂ (a priori) qui contient les incertitudes
lides aux observations (que l’on suppose connues). Au début on a réalisé la procedure
de minimisation de la fonction cott par essai et erreur (voir |[Ribodetti et al., 2003]).
L’automatisation de la recherche des solutions, et la réduction des hypotheses a priori
sur les modeles nous on conduit vers les techniques d’inversion lineaires et non-linéaires.
[Sambridge and Mosegaard, 2002} section 3.1.1] ont énumeré différents avantages des tech-
niques d’inversion non-linaires telles que Monte Carlo par rapport aux approches linéarisées :

(1) Elles sont numériquement stables, a différence des méthodes linéaires dont la stabilité

8La définition de la fonction coiit dépend de la densité de probabilité des données et des observations.
Dans la fonction cott que j'utilise il y a 'hypothese implicite que toutes les incertitudes suivent une
densité de probabilité gaussienne [Tarantola, 2005, section §3.2]

9Pour la définition de la covariance voir ’équation M
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dépend des restrictions EL (2) L’estimation de l'incertitude (la matrice de covariance et
de résolution) de la solution est plus fiable, parce que ne se limite pas aux alentours du
minimal. (3) Sont la seule solution quand il n’existe pas une rélation analytique entre les
observables et les inconnues. De plus, le choix d’une inversion non-linéaire a été possible
du fait que notre probleme direct est tres peu cotteux en temps de calcul. Les avan-
tages mentionnés m’ont induit a choisir des techniques d’inversion globale pour aborder
le probleme de minimisation de la fonction cott.

Bref état de ’art sur les méthodes d’inversion globale

Dans ce paragraphe je rappelle brievement les techniques d’inversion globale. L’ex-
ploration des modeles dans les méthodes d’inversion globale, telles que Monte Carlo, sont
fondées sur la notion de random walk. Une marche aléatoire est un processus stochastique
(série temporelle) ou la génération des points successifs a comme contrainte que le point
m;; echantilloné a l'itération (i + 1) est voisin E du point m; échantilloné a 'itération .
La plus simple des marches aléatoires est celle des séquences de Monte Carlo basées sur
les chaines de Markov (MCMC, en anglais), ou le point m;; depend seulement du point
précedent m; (on dit dans ce cas que le processus n’as pas de "mémoire”).

Aujourd’hui il existent deux approches différentes au probleme de I'inversion non-
linéaire de type Monte Carlo : d'un coté I’ optimisation, dans laquelle ’on cherche a trouver
un modele m qui minimise une fonction cout £(m) (généralement 1’écart entre les données
observées et synthétiques). Le deuxiéme approche est 'inférence d’ensemble qui tire partie
d’une formulation probabiliste pour laquelle le probleme a résoudre est I’echantillonage d’
une surface de probabilité pour tout I’ensemble des modeles. On verra plus tard (section
83.5.6)) que la derniere approche est plus convenable pour le calcul de la résolution et de
I'incertitude des solutions, mais elle demande une exploration plus étendue dans 1’espace
des modeles.

Etant donnée que la taille réelle de ’espace des modeles est tres grande EL il
est, pour la plupart des cas, impossible d’éxplorer systématiquement tous ses points E
Dans ces cas, il est plus utile de réaliser une marche aléatoire ”dirigée” connue comme
échantillonage par importance. Le critere de Métropolis [Metropolis et al., 1953] est la
technique d’échantillonage par importance la plus efficace [Mosegaard and Tarantola, 2002].
Si dans une marche aléatoire de type MCMC, a litération ¢ la position est m;, on
veut exprimer la probabilité d’acceptation au point suivant my E Si la valeur de la
fonction cott aux points m; et my est respectivement F(m;) et E(my) et on définit

0Voir, par exemple, la discussion sur la déconvolution dans [Yilmaz, 2001, chapitre 2] dont la stabilité
du calcul dépend de la phase de 'ondelette source

Hdans le sens |m; 11 — m;| < L

12Par example si le modele est composé de p parametres et chacun peut avoir n valeurs différentes, le
nombre total des combinaisons possibles est p™.

13Cépendant une technique connue comme ”grid search”, est appliqué pour des cas particuliers : par
exemple dans la rélocalisation des séismes ou le calcul des fonctions récepteurs [Sen and Stoffa, 1995]
section §3.1, pour quelques exemples]

140n fait la distinction entre my, le point candidat suivant qui peut étre accepté ou réfusé, et le point
m; 1 qui est celui effectivement accepté
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AE = E(my) — E(m;), comme la variation de la fonction cotit entre les deux points, le
critere de Métropolis attribue une probabilité F;; d’acceptation
P, = { 1 si AE <0

exp (—%) si AE >0 (3.78)

On accepte toujours le point my si la fonction cotit diminue, mais dans le cas que sa
fonction cott augmente il peut encore étre accepté avec la distribution de probabilité de
Gibbs-Boltzmann (exp (—%)) Par analogie avec la thermodynamique la constante T’

est appellée la température. A basses températures la marche aléatoire a tendance a se
précipiter vers le minimum de la fonction cout plus proche (éventuellement un minimum
local). A des hautes températures, la probabilité d’acceptation de Gibbs-Boltzmann sera
grande, et la marche aléatoire a tendance a explorer davantage l’espace des modeles.
Différentes techniques d’inversion peuvent étre classées en raison de leurs proprietés
[Sambridge and Mosegaard, 2002|. Les méthodes ”d’exploration” ont moins de tendance
a étre piegées dans des minima locaux, mais leur convergence est plus lente. C’est le
contraire des méthodes dites ”d’exploitation”, tres rapides mais facilement dupées. Parmi
les différentes méthodes illustrées dans la figure [3.31], un bon compromis entre le temps de
calcul et I'exploration de I'espace des modeles est achevée pour celles situées dans la zone
centrale de la figure. La se trouvent deux des méthodes les plus populaires dans les appli-
cations géophysiques : le récuit simulé et les algorithmes génétiques. J’ai choisi le récuit
simulé du fait qu’il se base sur deux approches qui correspondent a un échantillonage basé
sur le critere de Metropolis [Tarantola, 2005| section §2.3.6], et ainsi son extension & une
formulation probabiliste s’avere plus facile.

FiaG. 3.31 — Schéma qui répresente
différentes ~ méthodes  d’opti-
misation a partir de deux ca-
ractéristiques : ezploitation (on
“exploite”  l'information,  par
exemple la valeur de la fonction
cout des points précedents) ou la
Recuit convergence vers un minimum de
s la fonction colt est favorisée et
I’exploration ou la recherche du
plus grande nombre des points de
E I’espace des modeles est privilégiée.
' He'?he@ Les ellipses jaunes contiennent les
diosne méthodes déterministes qui ne font

pas appel a une marche aléatoire

type  Monte Carlo (d’apres

[Sambridge and Mosegaard, 2002])
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Recuit simulé pour résoudre le probleme inverse

Le récuit simulé a été relevé parmi les différentes méthodes d’optimisation. Cette
méthode utilise I’analogie entre le processus physique de réfroidissement lent (annealing en
anglais) d’un solide en fusion, et le probleme mathématique d’obtenir le minimum d’une
fonction E(m) (interpreté comme une énérgie interne). La vitesse de réfroidissement (la
réduction de la température 1" de l’équation va controler la qualité de la solution. Si le
refroidissement est tres rapide, I’algorithme converge vers un minimum local. D’autre part,
un refroidissement tres lent revient a un temps de calcul excessif. Différents programmes de
refroidissement ont été proposés (voir [Sen and Stoffa, 1995| chapitre 4] pour une synthese
des diverses approches). [Ingber, 1992] a proposé I'utilisation d'une distribution de Cauchy
pour la variable aléatoire y € [—1,1] (équation qui dépend de la température :

(1 + %) . 1] (3.79)

La variable u € [0, 1] est générée pseudo-aléatoirement E|ce qui facilite son impleméntation.
Ainsi, les perturbations pour litération k + 1 sont générées a partir des perturbations de
I'itération précedente k suivant les rélations :

y(T) = sqn (u _ %) T

Zk+1 = Rk + y(T)<Zma:1: - Zmzn) 5vk+1 =+ y(T)(S’Umax (380>

pour l'épaisseur zp,i on vérifie que zpim < Zpi1 < Zmaz- Avec cette distribution de

100—————
IO \T=005
104 ....................................

L SN Fi1G. 3.32 — Densité de probabilité
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NN tion de probabilité (ou le ”couloir

00—~ AN =095 dexploration” autour du modele

N T optimal) s’amincie.
0.001} .o ...................................
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probabilité, [Ingber, 1992] a prouvé que le minimum globale est atteint si on suit un
programme de réfroidissement de la forme :

T(i) = Tyexp(—c;i'/™®) (3.81)

Ici, n(7) est le nombre total des parametres pour le modele m;, a Uitération i. Les pa-

15T ’implémentation des techniques de Monte Carlo est basée sur la génération des séries
pseudo-aléatoires par des méthodes de congruence multiplicative. J’ai utilisé la subroutine ran2
[Press et al., 1992 section §7.1]. Pour une synthese des différentes méthodes de génération des nombres
pseudo-aléatoires voir [Park and Miller, 198§]
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F1G. 3.33 — Schéma (flowchart) de I'algorithme de récuit simulé implementé. E(m) est la
fonction cott.
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rametres ¢; et Ty doivent étre ajustés, apres des essais, pour chaque probleme spécifique.
Sous ces conditions qui améliorent la vitesse de convergence, 'algorithme d’inversion
est connu comme very fast simulated annealing (VFSA). La figure [3.33] synthétise notre
implémentation et I’adaptation de cet algorithme. On peut observer qu’il contient quatre
cycles imbriqués. Le cycle le plus externe est un cycle sur la température 7. On a décidé
de permettre une éxploration de quelques modeles a température constante, et cette ex-
ploration constitue le deuxieme cycle. Pour que la simulation d’une marche aléatoire reste
dans les conditions des chaines de Markov, il est nécessaire que chaque pas (le modele
m;) subisse une pétite perturbation m;,; = m; + Am;, a savoir, que les modeles m;
et m; soient tres proches. Ainsi, dans le cycles sur les couches, elles sont visitées une par
une du toit a la base (k = 1,2...,n) . Finalement, dans le cycle le plus interne (cycle
sur les parametres), 'épaisseur z; et la vitesse dv, de une couche k fixe sont perturbés
aléatoirement np fois (équation [3.75). Comme la longueur totale du modele Z, doit rester
constante (équation il est nécessaire de compenser de quelque maniere le changement
de I'épaisseur Az* = zF | — 2F de la couche k A litération i. On a choisi de compenser
Az* de la couche la plus profonde (n), en observant les restrictions d’épaisseur minimal (si
2"+ AzZF < 2in, on " fusionne” les deux dernieres couches) et maximal (si A AZE > 20,
on ”divise” & moitié la derniere couche). Ainsi le nombre de couches n’est pas constant et
varie au cours des itérations.

3.5.6 Estimation de I’incertitude

La plupart des problemes géophysiques résoulus par inversion n’ont pas une so-
lution unique (voir [Menke, 1984] [Tarantola, 2005]). En d’autres termes, il est courant
que deux solutions différentes mS”" et m$”" expliquent les données, g(mP") = g(m3").
La non-unicité de la solution provient des incertitudes des mesures E], des erreurs (e.g.
approximations) dans les théories physiques et de la carence des mesures significatives.
] Pour tenter de quantifier I'incertitude des résultats obtenus pas inversion, différentes
techniques ont été explorées : (1) I’échantillonage par importance de Gibbs/Metropolis;
(2) le récuit simulé multiple (multi-VFSA); (3) les estimateurs statistiques a partir de la

densité de probabilité a posteriori.

Echantillonage par importance de Gibbs/Metropolis

Dans 'approche probabiliste la solution compléte du probleme inverse est la densité
de probabilité a posteriori m(m), définie comme [Tarantola, 2005, section §1.5.2]

m(m) = kp(m)L(m) (3.82)

ou k c’est une constante de normalisation, p(m) est la densité de probabilité a priori
des modeles et L(m) est une fonction de vraisemblance, qui est une mesure de 1’accord

16Qui rendent impossible une solution unique qui explique toutes les mesures répétées pour un pa-
rametre sur-determiné. L’exemple usuel est le cas du probléme d’ajuster une droite (dans le sens des
moindres carrés) qui explique au mieux un ensemble de plus de 3 points

17Liés aux parametres sous-déterminés, avec 'exemple, cité fréquemment, des régions avec tres peu ou
aucune couverture des rais dans la tomographie.
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entre les données observées et les données calculées a partir du modele m. Dans le cas
des distributions gaussiennes des incertitudes, la fonction L(m) correspond a :

L(m) = exp[—SE(m)] = m(m) = kp(m) exp[—SE(m)] (3.83)
Ou E(m) est la fonction cott définie dans I'équation [3.77} Une marche aléatoire guidée
par la version du critere de Metropolis définie dans I’équation |3.78| échantillonne la dis-

tribution de Gibbs/Bolzmann [Mosegaard and Tarantola, 2002]

 explB(m)/T]
[ exp[—E(m))/T]|dm

(3.84)

7Tgibbs (m)

La similitude entre les équations [3.83] et indique que une marche aléatoire qui suit le
critere de Metropolis a température constante 7'/S échantillonne la densité de probabilité
a posteriori m(m). Autrement dit, si on fixe la température dans I'algorithme de récuit
simulé présenté dans la figure |3.33| et on ”compte” le nombre de visites dans différents
points de I'espace des modeles, la fréquence (normalisée) des visites va converger vers 7(m)
E. La constante S peut étre intérpretée comme une partie de la matrice de covariance a
priori C™! (équation . Si la valeur de S est tres élevée T — 0 ce qui implique que
'on supose de petites incertitudes. [Jackson et al., 2004] ont proposé d’effectuer des essais
pour differentes conditions initiales. S peut étre estimé a partir des valeurs maximale
et minimale de la fonction cout dans l’ensemble des modeles éxplorés : S = 2/AE ou
AE = Eaw — Enin.

Récuit simulé multiple (multi-VFSA)

Pendant la recherche du modele optimal, ’algorithme de recuit simulé échantillone
une région de l'espace des modeles. [Sen and Stoffa, 1995] ont proposé de faire tour-
ner plusieurs essais indépendants du recuit simulé, chacun avec des conditions initiales
différentes, et d’estimer la densité de probabilité a posteriori m(m) comme la fréquence
des visites ponderées par sa fonction de vraisemblence associé L(m) = exp(—FE(m)).
Nécessairement, cette estimation sera biaisée, mais I'erreur dependra de la vraie forme
(distribution) de m(m), et naturellement du nombre des essais indépendants effectués.
Les expériences menées par [Jackson et al., 2004] ont permis de comparer le récuit simulé
multiple (multi-VFSA) et I’échantillonage par importance de Gibbs/Metropolis. Ils ont
constaté que (1) La convergence du multi-VFSA est de plusieurs ordre de grandeur plus
rapide que I’échantillonage de Gibbs/Metropolis, (2) en générale la variance calculée pour
le multi-VFSA est sous-estimée, (3) par contre, la matrice de covariance n’est pas modifiée
de maniere tres significative entre les deux approches.

8Dans la practique on a discrétisé I'espace des modeles (Az1, Advy, ..., Azy, Advy, ..., Avy,, Adzy,) et on
a laissé tourner ’algorithme de recuit simulé a température constante, pendant un nombre assez grand
d’itérations, en comptant le nombre de modeles acceptés (équation ayant "visité” la cellule de
I’espace des modeles. A la fin des itérations, chaque cellule de la matrice répresente la fréquence de visite
de chaque portion de ’espace des modeles.
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Estimateurs statistiques a partir de la densité de probabilité a posterior:

Une fois que la densité de probabilité @ posteriori m(m) est évaluée, on peut calculer
des estimateurs centraux et des estimateurs de dispersionlr_g} L’esperance (m) et la matrice
de covariance a posteriori C sont définies comme :

<m%=i[:dm{[:dm@“/j}h%rmﬂﬁm (3.85)

Co= [ am [~ amae [ s G = ) (350)

Ou my, ms, ...m, sont les composantes du vecteur m. Chaque élément de la diagonale de
la matrice de covariance a posteriori (C;;) est la variance du parametre m;. La matrice de
résolution

R=I-CC! (3.87)

Des faibles valeurs de la variance Cj; indiquent que le paramétre est bien résolu (la
résolution parfaite est atteinte dans le cas ot la matrice de covariance a posteriori C = 0).
Pour les éléments hors de la diagonale il est utile de calculer la corrélation p;; :

ppi =
T VG /T

Si la corrélation p;; est proche de 1 ou —1 les deux parametres sont correlés, c’est-a-
dire ils n’ont pas été determinés indépendemment par les données, mais on a trouvé une
combinaison linéaire entre eux. Au contraire, si p;; est proche de 0 les deux parametres
ne sont pas corrélés (couplés, ils sont indépendants).

—1<p; <1 (3.88)

3.5.7 Validation sur un cas synthétique
Approximation de la trace migrée par un modele unidimensionnel

Les modeles générés durant le post-traitement possedent une seule diménsion de
variabilité. Leur équivalent le plus proche sont les well logs, si importants comme outil
d’interpretation dans 1'histoire de la géophysique d’exploration. Les traces synthétiques
calculées sont obténues a partir de la convolution de ce model avec ’ondelette de source
(dans le probleme direct). Cela révient a une notion primordiale dans la pratique de la
géophysique : le modele convolutionnel. La donnée (I'observable) que ces traces tentent
a simuler, sont des traces migrées qui résultent d’une procedure dans deux ou trois di-
mensions de variabilité. Un effet majeur de I’absence de diménsions supplémentaires est
un défaut d’information en composantes spatiales. D’une part, une trace migrée est le
résultat de la somme ponderée des images partielles a contenu spatial différent, ayant des
angles de diffraction qui varient entre 0 < § < 7/2 (comme on I’a examiné dans la section
§3.2.3). D’autre part, le modele unidimensionel, peut étre consideré a incidence normale

9Dans le cas ou les incertitudes suivent une distribution gaussienne, les estimateurs correspondent &
la moyenne p(m) et a Pécart-type o(m)
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(I'angle de diffraction est § = 0). En conséquence, le modele unidimensionel convolué
reste dans toutes les situations, une approximation. Pour tenter d’estimer l'erreur et les
conditions de validité de cette approximation on a réalisé une expérience numérique dans
un cas a géométrie simple. Tout d’abord je vais décrire le probleme direct qui a permis
de construire la trace synthétique (modéle unidimensionnel convolué avec la source, voir
la figure . Cette trace sera comparée avec la trace obtenue par migration/inversion en
considerant différents angles de diffraction.

Velocity (m/s) Normalized amplitude
3600 0.05 0.10 015 Velocity (mis)
- 0

3400 3500 3700 3800 0

50 100

Fig. 3.34 — Modele de vi- Fic. 3.35 — Ondelette Fic. 3.36 — Trace ob-

tesse utilisé pendant les si- source tenue dans la phase de
mulations numériques. modélisation (probleme di-
rect)

Probléme direct On a consideré un modele unidimensionnel de vitesse de référence
constante v, = 3500m/s dans lequel un réflecteur horizontal de vitesse v, = 3700 m/s est
enfoui. Le réflecteur a un épaisseur de 100m et son toit est situé a 1.5 km de profondeur
(figure [3.34)). L’ondelette source utilisée est un Dirac filtré (passe-bandes [0,10,35,55]). La
trace synthétique résultante(modele impulsionnel convolué avec la source) est présentée
dans la figure [3.36]

Traces migrées Pour analyser les similitudes et les différences entre la trace convoluée
et la trace obtenue par migration/inversion, qui présente les effets de troncature de la
source et du dispositif d’acquisition, différentes simulations ont été effectuées. Un modele
de vitesse en 1.5D a été construit a partir du modele du méme modele de vitesse unidimen-
sionel. La simplicité du modele nous a permis de calculer un jeu des données a partir de
I’éxpression analytique de la fonction de Green 3D. Un dispositif d’acquisition en surface
(z = 0) avec des capteurs espacés de 25 m a été utilisé. Pour simuler différentes valeurs
de l'angle de diffraction 6 au niveau du réflecteur, on a vairié la longueur (nombre de
capteurs ) du dispositif (voir tableau . Pour adapter les traces au schéma numérique
de la migration/inversion (dimension 2.5D) on a appliqué une transformée d’Hilbert et
la coda 2D sur les traces sismiques . Les 14 jeux des données différentes (présentées dans
le tableau ont été migrées. Dans la figure on a comparé les traces migrées pour
les différentes longueurs du dispositif (angles de diffraction) avec la trace synthétique
(modele unidimensionnel convolué avec la source). L’écart entre les traces migrées et la
trace synthétique est minimal pour des angles de diffraction compris entre 0° — 100°.
On peut estimer l'intervalle des fréquences spatiales associées a la la trace synthétique
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6 |10 | 20 | 30 | 40 | 50 | 60 70 | 8 | 90 | 100 | 110 | 120 | 130 | 140

nr| 9 19 30 | 42 o4 | 67 | 82 99 | 118 | 141 | 169 | 205 | 255 | 327

L 102]045(0.72 | 1.03 | 1.35| 1.65 | 2.02 | 2.45 | 2.92 | 3.50 | 4.20 | 5.10 | 6.35 | 8.15

TAB. 3.1 — Parametres d’acquisition pour le cas synthétique. Dans le tableau 6 réprésent
I’angle de diffraction au niveau du réflecteur. nr est le nombre de récepteurs, L est la
longueur du dispositif en kilometres

(convolution au temps double) [[k|% . | k|2 ..] au point x obténue dans le probleme direct :

min’ max

s 2|w|min
[v(x)]
2 max

K, = 2 (3.89)
[v(x)|

Si 'on compare U'intervalle (k| ., |k|?,..) avec les limites d’intégration en nombre d’onde

de I'image migrée (voir équation on peut constater que les deux valeurs coincident
quand # = 0°. Cela suggere que pour des réflecteurs a faible pente (1)) et imagés sous un
angle de diffraction maximale 6,,,, < 100° E le filtre de troncature Ry, (équations et
est dominé par la bande passante de la source (on peut négliger l'effet du dispositif
pour des angles de diffraction 6,,,, < 100°), et donc , dans cet intervalle, 'approximation
de la trace migrée par un modele convolutionnel est adéquate.

Angle
0 20 40 60 80 100 120 140

1.2

14

1.8

Velocity perturbations (red=migrated image; blue=convolution)

Fia. 3.37 — (En rouge) Traces migrées générées avec les parametres d’acquisition du
tableau (En bleu) trace synthétique (modele impulsionnel convolué avec la source).
On peut différencier deux zones : (0° < 6 < 120°) ou la trace convulué et la trace
migrée sont proches et que 'on considérer comme la zone optimale de notre approche.
(120° < 6 < 180°) ou la trace synthétique posseéde un déficit en basses fréquences et le
post-traitement devrait sur-estimer les valeurs de la perturbation.

29Dans la practique, pour les profondeurs étudiés on se trouve dans des zones o1 les valeurs d’angle
de diffraction 6 sont dans I'intervalle entre 40° et 80°, voir par exemple les figures et [5.21] pour le
décollement interplaque
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rms

0.30- : : :
0.25- :
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0.15-
0.10-
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Angle (deg)

F1G. 3.38 — Ecart (quantifié en RMS) entre la trace migrée et la trace convoluée. La zone
en gris répresent l'intervalle des angles des diffraction 6 ou notre probleme direct présent
le minimum d’erreur.

Post-traitement : Inversion des traces synthetiques

Un deuxieme test numérique a été mis en ocuvre pour valider la procedure de post-
traitement et vérifier s’il est possible de retrouver la perturbation (figure . Les traces
migrées utilisées ont été générées sur le méme modele de vitesse et de maniere idéntique
aux traces décrites dans la subsection précedente. Pour rester dans la région ou l'ap-
proximation ”convolutionnelle” est acceptable j’ai utilisé un dispositif de 100 recépteurs,
qui permet d’éclairer le milieu avec une angle de diffraction § = 80° (voir tableau .
Paramétrisation Le modele consideré a une longeur 7 = 3000 m. L’épaisseur des
couches a fluctué dans un intervalle [z, = 100 m, 2., = 500 m]. En conséquence,
le nombre des couches a oscillé entre [n,,4, = 30, i = 6] La perturbation de vitesse
maximale permise a été dv,q, = 250 m/s.

Refroidissement Les deux parametres dont la définition demande le plus de travail
sont ceux liés a la température : la température initiale, Ty, et la constante de la fonction
exponentielle ¢; de 'équation [3.81 La figure illustre I'incidence de T, dans I’explo-
ration des modeles. Pour de hautes températures pratiquement tous les modeles sont
acceptés (on favorise I'éxploration au détriment de la rapidité de convergence). Pour une
température moyenne le nombre de modeles acceptés est proche a celui des modeles re-
jetés. A basse température tres peu de modeles sont acceptés. Cépendant chaque probleme
a sa propre échelle de températures. Pour déterminer dans un probleme particulier les
intervalles des hautes, moyennes et basses températures il est nécessaire d’éffectuer des
éxpériences ou on calcule le rapport entre modeles acceptés et réjetés. La valeur de Ty et ¢;
doit permettre de reduire la temperature dans un nombre d’itérations (modeles éxplorés)
adaptés aux capacités de calcul disponibles.

Inversion On a éffectué plusieurs éxécutions de la procedure d’inversion, avec des
conditions initiales différentes : (1) Les modeles de départ de la "marche aléatoire” (en
anglais random walk) mg étaient générés aléatoirement (2) Les racines des séries pseudo-
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Temperature 1.0

OL% 0
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F1G. 3.39 — 20 premiers modeles explorés pour trois éxécutions indépendantes de 1’algo-
rithme d’inversion en fixant une température initiale (7y) différente. (En bleu) modeles ac-
ceptés. (En rouge) modeles réjetés. Noter aussi que 'amplitude des perturbations se réduit
avec la température en raison de la dépendance de la densité de probabilité (équationm

et figure |3.32))
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F1a. 3.40 — (En haut) Modeles finaux (fonction cotit minimale) pour différents éxécutions
indépendantes de I'algorithme de recuit simulé, pour Ty et ¢; contants. (Au milieu) Trace

synthétique (en rouge) et trace observée (en bleu). (En bas) Fonction cotut (RMS) corres-
pondante a chacun des modeles.
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aléatoires étaient différentes. La figure [3.40| réprésente 13 des modeles solutions de la pro-
cedure l'inversion. Une premiere constatation est que les différentes solutions ont comme
caractéristique commune, une perturbation negative de dvye, ~ 200 m/s a z = 1.5 km.
Dans ce cas simple il est facile de grouper les solutions en deux familles, une qui contient
celles en forme de "créneau” et une autre qui contient celles en forme de ”7Z”. Les deux
familles de solutions ont une fonction cott tres différente, et elle permet de choisir la
famille qui donne la meilleure solution ayant une fonction cout inférieure.

Estimation de l’incertitude Méme dans ce cas simple, ’estimation de la densité
de probabilité a posteriori (m(m)) s’avere tres cotteuse en temps de calcul. Alors, on a
testé les deux approches décrites dans la section :
(1) L’échantillonage par importance de Gibbs/Metropolis, pour lequel la définiton de la
température de I’éxploration T' est cruciale. Différentes températures ont été suggérées :
par exemple [Sen and Stoffa, 1995], & partir de la comparaison entre les équations [3.83]
et [3.84] ont suggéré T = 1. Cépendant on a exploré un nombre important de modeles
(~ 107) et la matrice des fréquences (voir le pied de page étais tres homogene, avec
une moyenne pu(m) ~ 0 et un écart-type o(m) = 0.60v,4,. [Jackson et al., 2004] ont
proposé l'estimation d’un facteur d’échelle S pour definir la température d’éxploration.
Pour notre paramétrisation, la température d’exploration estimée est 7' = 0.28. Un
déuxieme essai a température T = 10.28 en suivant quelques suggéstions de l'article
[Mosegaard and Tarantola, 1995]. Les auteurs utilisent un modele de gravimétrie constitué
par une série des couches a épaisseur et densité variable, tres similaire a notre cas. Ils
suggerent deux changements par rapport a notre algorithme : premierement, la sélection
de la couche k a perturber doit étre faite de maniere aléatoire E Deuxiement, la com-
pensation des perturbations de 1'épaisseur AzF = 2F | — 2F de la couche k A l'itération i
est faite a la couche adjacente k4 1 au lieu de la couche la plus profonde (n) comme nous
I’avons fait. Ces deux modifications garantissent que les couches non perturbées restent
a la méme profondeur et que deux modeles consécutifs m;,; et m; soient tres proches.
Dans la matrice de fréquences on commence a différentier des régions plus visitées, mais
qui sont trés dispersées et pour lesquelles les valeurs p(m) ~ 0 et o(m) & 0.600p00. A
basse température (7" = 0.01) on parvient au résultat présenté dans la figure apres
~ 10% modeles visités. La moyenne pu(m) de la matrice résultante est trés proche de la
solution exacte, mais il a fallu introduire artificiellement une température basse pour y
acceder avec un temps de calcul rapide et raisonnable.
(2) Recuit simulé multiple. On a éffectué 20 éxécutions indépendantes de 1’algorithme de
récuit simulé. La matrice de fréquence des visites est montrée dans la figure 3.42] Cette
figure synthétise les deux familles de modeles optimaux trouvés. Comme chaque modele
éxploré est ponderée par exp(—F(m)), une fonction exponnentielle négative de sa fonc-
tion cott, la famille & moindre erreur est dominante, et comme résultat la moyenne p(m)
de la matrice est tres proche de la solution exacte.

21k est généré de maniere aléatoire k = 1+ u * (n — 1) ot la variable aléatoire u € [0, 1]
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3.6 Conclusions

1. La migration/inversion rais+Born permet d’obtenir une carte de perturbations
des parametres physiques (i.e. variations de vitesse). Cépendant, cette méthode est basée
sur une approximation haute fréquence du Hessien qui implique que les valeurs des per-
turbations estimées sont exactes seulement dans le cas d’une source a bande passante
infinie et d'un dispositif & ouverture infinie (effets de troncature).

2. Dans le contexte d’applications sur données réelles, ces conditions ne sont jamais
vérifées. Pour tenir compte des effets de bande passante limitée sur I'image migrée, une
procédure de ”déconvolution” en cing étapes a été implémentée : (1) calibration de I'image
migrée, (2) estimation de la source, (3) génération aléatoire des modeles du sous-sol (pa-
ramétrisation), (4) modélisation de 'image migrée par convolution des modeles avec le
signal source (probleme direct), (5) minimisation de la fonction cott mesurant I’écart
entre images migrées ”"observées” et ”calculées” via la méthode d’inversion globale du
recuit simulé (VFSA en anglais ” Very Fast Simulated Annealing”).

3. Un test de validation numérique a permis de montrer que la simple convolution
était une représentation suffisamment réaliste du probleme direct.

4. La procedure d’inversion a reussi a retrouver un modele numérique a géométrie
simple. L’estimation des incertitudes associées est cotiteuse en temps de calcul et elle a
été effectuée par la technique multi-VFSA et par I’échantillonage de Gibbs-Metropolis.
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Chapitre 4

Imagerie de la structure superficielle

4.1 Introduction

Les hydrates de gaz constituent l'objet géologique étudié dans ce chapitre. Les Les
Hydrates de gaz (HG) sont des gaz gélifiés (clathrates), plus précisement il s’agit de
molécules de gaz organique, méthane essentiellement, qui sont piégées dans des cristaux
d’eau. Deux modeles ont été proposés pour l'origine du gaz qui constitue les hydrates :
(1) il est généré localement (in situ); (2) il provient d'une zone plus profonde que la zone
de stabilité des hydrates. Dans la premiere hypothese il est nécessaire quune quantité
considérable de méthane biogénique soit produite pour atteindre la concentration mini-
male qui permet la formation des HG, ce qui implique la présence de gaz libre piegé
sous la couche d’hydrates. Dans la deuxieme hypotheése des fluides (eau-+gaz) migrent
d’une zone plus profonde vers la zone de stabilité des hydrates, ce qui implique qu’il
n’y a pas nécessairement du gaz libre en dessous de la couche d’hydrates. En effet, le
diagramme de phase des HG (figure [{.I))permet de suivre la trajectoire d’un volume de
fluides qui remontent et qui se transforment en HG sans passer par la phase gazeuse
[Hyndman and Davis, 1992].

L’étude des HG représente un enjeu considérable tant d’un point de vue scienti-
fique que socio-économique, puisque les HG sont considérés comme une nouvelle source
énergétique considérable, vu leur richesse en méthane et le volume des réserves natu-
relles dans le monde. Les HG ont également un impact non négligeable sur ’environne-
ment puisqu’ils contribuent au rechauffement planétaire, lorsqu’ils sont distabilisés. Le
méthane liberé est en effet un gaz a effet de serre dix fois plus importants que le di-
oxyde de carbone, qui joue ainsi un role potentiellement important sur le climat de la
Terre [Kvenvolden, 1988, Nisbet, 1990], Leggett, 1990 [Paull et al., 1991]. L’influence des
HG sur la possible destabilisantion des pentes a d’autres part été discutée dans de nom-
breux articles (e.g. [Henriet and Mienert, 1998]). Le mécanisme par lequel le changement
d’état des hydrates influence la stabilité d’une pente sous-marine est cependant encore
mal connu.

Des hydrates ont été détectés et des échantillons prélevés dans de nombreux puits
forés dans des buts scientifiques et aussi pour 'exploration pétroliere au voisinage des
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marges continentales dans le monde entier (e.g. ODP Leg 164 Gas hydrate sampling on
the Blake Ridge and Carolina Rise). Dans certains endroits, ils ont été prélevés dans des
puits relativement peu profonds, mais a présent le principal indicateur de la présence
tres répandue des HG sur les marges continentales est la présence de réflecteurs simulant
le fond (BSR) que l'on peut observer sur les coupes sismiques. Cependant, il existe de
nombreux exemples d’hydrates prélevés pendant des forages, ou de leur présence indiquée
par des campagnes sismiques ou ’'on n’a pas observé de BSR, de cette maniere I’on ne peut
pas conclure que I'absence de BSR signifie I'absence d’hydrates. Sans la connaissance de
la distribution d’hydrates dans les marges continentales, leur exploration et exploitation
pourrait présenter des dangers et étre nuisible pour ’environnement.

* Methane removed
mmoles/litre from rising fluids  Lov methane,
above BSR

0 sedment  production
——
5k
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~ 15 F
=%
[_| Incoming Methane
sediment production
20 -
2 ., .. v Juquja . + TTTmesma
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Fic. 4.2 — Schéma d’apres
[Hyndman and Davis, 1992, qui illustre
deux modeles possibles pour la formation
du BSR via la migration de fluides qui
sont expulsés par (a) un prisme d’accrétion
et (b) par les sédiments subduits. Pour
le modele (a) D'épaisseur de la couche
d’hydrates est d’environ quelques dizaines
de metres. Dans le cas du modele (b) les
sédiments subduits peuvent produire un
BSR d’un épaisseur de plusieurs centaines
de metres.

CH4 (mole fraction)

Fic. 4.1 — Diagramme de phase des HG
d’aprés [Hyndman and Davis, 1992] (ligne
continue) a pression constante (20 MPa)
en utilisant ’équation d’état de Trebble-
Bishnoi ([Bishnoi et al., 1989]). La ligne
pointillée représente la decroissance de la
solubilité du méthane a la température qui
permet la formation des hydrates, postulé
par ([Makogon et al., 1972]).

D’un point de vue géoacoustique, il y a des raisons de penser que les HG peuvent
produire de la diffraction acoustique et des anomalies de propagation acoustique qui af-
fectent les signaux acoustiques enregistrés. Les bulles de ce gaz ayant pénétré dans 1'eau
y produisent une rétrodiffusion anormale d’ondes acoustiques et une perte additionnelle
a la transmission lors d’une tentative de communication acoustique sous-marine longue
distance. Le méthane aussi bien que les HG possedent des valeurs d’impédance acous-
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tique drastiquement différentes de celles de I'eau et du sédiment. Ceci produit des effets
sur la réflectivité. Des études montrent que des quantités relativement petites d’hydrate
peuvent produire des changements importants de réflectivité des sédiments, surtout aux
petits angles d’éclairage. La chiite de vitesse de propagation des ondes P a la base de
la zone de stabilité des hydrates, devrait produire une inversion de la polarité des ondes
réfléchies (c’est-a-dire un coefficient de réflexion négatif ([Hyndman and Spence, 1992]).

L’étude des HG par inversion des signaux sismiques a été traité dans la littérature a
partir de données de sismiques réflexion multi-trace ou réfraction /réflexion grand angle par
OBS (Ocean Bottom Seismometers) pour déterminer un modele de vitesse de propagation
des ondes P (essentiellement), dans ’hypotheése de milieu latéralement homogene (milieu
1D). Les études effectuées sont tres locales géographiquement et limitées a 1’évaluation
d’un parametre unique (variations de vitesse des ondes P) [Singh et al., 1993 Singh and Minshull, 1994,
Minshull et al., 1994, [Wood et al., 1994) Korenaga et al., 1994, Yuan et al., 1996, (Irehu and Flueh, 20(
Nos travaux récents (|[Ribodetti et al., 2003]) en imagerie & deux dimensions ont été ef-
fectués par des méthodes d’imagerie sismique et des applications aux données de sismique
réflexion multitrace ont permis d’obtenir une cartographie de la position des BSR, ainsi
que la quantification locale des propriétés physiques des HG (i.e. variations de vitesse a
petite échelle sur quelques logs). Dans ce chapitre je présenterai les résultats de 1'applica-
tion de la migration/inversion et du post-traitement de I'image migrée pour le profil 40

(STS-40).

4.2 Etude du BSR sur le profil SIS-40

Un des meilleurs exemples du BSR est le profil 40 (SIS-40) de la mission SISTEUR
(figure [4.4)), sur lequel on peut observer le BSR & ~ 400 m de profondeur sous le fond
marin, avec des amplitudes tres fortes, de 'ordre de magnitude des amplitudes du fond.
La position a proximité du fond de la mer permet de s’affranchir de plusieurs contraintes
associées a l'utilisation de la migration/inversion (détermination d’'un modele de vitesse
de référence, élimination des multiples).

ur ce Profil 40 on peut observer que les amplitudes du BSR ont localement une
polarité inversée par rapport aux amplitudes du fond (figure . Comme nous I’avons vu
dans le chapitre précedent, en raison de ’acquisition en couverture multiple, chaque point
du milieu est éclairé par un angle de diffraction minimum et maximum. Pour chaque angle
compris entre 'angle de diffraction minimum et maximum, on obtient une image partielle
de la structure du sous-sol (figure[4.5(b)). Au cours de la migration, on obtient des images
a une distance X fixée (ISO-X) en fonction de la profondeur et pour tous les angles de
diffraction (Common Images Gathers ou ISO-X panels) ((figure (b) droite)). Comme
nous l'avons vu dans le chapitre précedent, cette analyse permet d’estimer les erreurs
d’estimation du macro-modele de vitesse a partir de la forme des réflecteurs sur des
panneaux ISO-X, en effet, si le macro-modele est correct les événements sur les panneaux
ISO-X sont plats, tandis qu’ils seront incurvés vers le haut ou vers le bas si le macro-modele
de vitesse est sur-estimé ou sous-estimé respectivement ([Al-Yahya, 1989])(section
Estimation du modele de vitesse de référence). On peut noter de maniere qualitative que
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Fi1c. 4.3 — Carte de localisation du profil
SIS-40. 2028 tirs espacés tous les 50m. La
donnée a été enregistré sur 348 récepteurs
séparés de 12.5 m.

pour la zone du BSR les panneaux sont assez plats ((figure [4.5] (b) droite)). Ceci implique
que la géométrie et les amplitudes des perturbations 1'image migrée sont correctes.
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Fic. 4.4 — Image migrée rai+Born d’'une portion du profil 40 de la campagne SISTEUR
(Marge colombienne). Cet image représente les variations de vitesse de propagation des
ondes P pour les petites longueurs d’onde en fonction de la profondeur. Le BSR est
indiqué par les fleches sur la figure. On peut noter une inversion de polarité par rapport
a la réflexion sur le fond marin.

Pour analyser la validité du modele tomographique obtenu, une inversion itérative
a été effectuée et les données simulées (en utilisant I'approximation Rai-Born) sur une
portion du modele (figure (c)). Les données observées et les synthétiques ont été
comparées (figure [4.5] (c) a droite). Une bonne adéquation entre les données observées et
les synthétiques est obtenue en particulier dans la zone du BSR. Ceci implique que I'image
migrée (obtenue avec un macro-modele de vitesse constante fixée a 1500 m/s) est fiable.
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Common Angle Acoustic Migration and Modeling
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F1G. 4.5 — La figure illustre le principe de la migration en angle (a-b gauche) et I'image
migrée avec les panneaux [SO-X (a-b droite); les cercles sur les panneaux ISO-X (b)
indiquent la zone du BSR (=~ 3K'm) ; les panneaux sont assez plats a proximité du BSR et
montrent une légere courbure pour les réflecteurs plus profonds. En bas (c) une portion de
I'image migrée et a droite 50 récepteurs d’un point de tir des données observées (rouge)
superposées aux données synthétiques Rai-Born (bleu) obtenues en utilisant la portion
du modele tomographique (c). Une bonne adéquation entre les données observées et les
synthétiques est obtenue en particulier dans la zone du BSR.
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Fi1G. 4.6 — Le post-traitement de I'image migrée pour remonter au modele impulsionnel
du milieu est présenté dans le cadre. Les données en points de tir (1) sont migrées;
I'image quantitative représentant les perturbations de vitesse en fonction de la profondeur
obtenue par migration est représentée en (2) et constitue l'espace des données de notre
post-traitement. Chaque log (3) de cette image est comparé avec plusieurs logs obtenus
en convoluant différents modeles (4), présentés par [Yuan et al., 1996], avec la source
sismique estimée (5). Ces modeles 1D sont caractérisés par des variations de vitesse en
fonction de la profondeur et I’épaisseur de chaque couche est variable. Un misfit au sens des
moindres carrés est estimé pour conserver le modele (7) qui, convolué avec la source, est en
meilleure adéquation avec I'image migrée (6). Quand toute 'image migrée a été explorée,
nous utilisons le modele impulsionnel pour simuler les données (8) et les comparer avec
les données observées (1).




4.2 Etude du BSR sur le profil SIS-40 91

T Log of migrated image
X=35225 m

i

Depth (m)

E g
-W‘W%A m v

. Vedocity (mis)
Image of perturbation . slacly {ms)_

= b .

1.8 g
=T )
E -
1. % 1 —_— —_

1.9

=T
20
Moge Source
in time space wavelet ey
Mislit between migrated log Best fitting impulsional model

and selected convolved velocity log

Migration RareBorm du profi 40 fmission SISTELY) el traitement pour refrouver le modéie impulsionne/ de witesse

x=35325m x=38875 m x=39125 m x=39325 m

Velm;ty {m/s) g 0 g

“ﬂ%< Y & &

— Tomographic log

— Besl fitting convolved log

Best fitting impulsional model
x=35325 m x=38875 m x=39125 m =39325m
4 sgglocﬂv {m/s) 1600 1600 _—

£ Low hydrate Gas Gas Low Gas
£ 1

O (2 (S S
sa0id ™| Low hydrate :

3400 - 1 1 1

Fi1G. 4.7 — Image tomographique rai+Born d’une portion du profil 40 de la campagne
SISTEUR (Marge Colombienne) et le résumé de la procedure mise en oeuvre. Le cadre vert
sur 'image migrée indique la région d’application du post-traitement. Des logs extraits de
I'image tomographique a différents offsets sont superposés sur les logs obtenus pendant le
post-traitement (”best fitting convolved log”). Les modeles obtenus avec cette procédure,

en bas de la figure, montrent les variations de vitesse en fonction de la profondeur dans
la zone du BSR.
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4.3 Modélisation

Le post-traitement de I'image migrée pour remonter au modele impulsionnel du mi-
lieu, que j’ai illustré dans le chapitre précedent, est appliqué pour ’étude du BSR. Les ex-
plications concernantes la procédure mise en ouvre sont présentées sur la figure[d.6] Lors de
cette premiere application, la procédure était dans sa version initiale ([Ribodetti et al., 2003])
et elle n’avait pas encore été automatisée [Agudelo et al., 2005].

Les résultats sur différents logs de I'image migrée sont présentés sur la figure [4.7]
Les logs montrent que certaines régions du BSR sont caractérisées par une augmenta-
tion de la vitesse, due a la présence d’hydrates, et d’autres zones caractérisées par
une diminution de la vitesse, due a la présence de gaz libres piégés sous la couche
d’hydrate de gaz.

4.3.1 BSR et instabilité gravitaire des pentes sous-marines

J’ai commencé a traiter le profil SIS-54 (figure ?7?), car ce profil montre un BSR sous
une pente d’environ 14 degrées. Mon objectif est d’analyser les rélations de cause-effect
entre la présence de HG et la possible destabilisation des pentes sous-marines. En effet,
les HG sont tres instables et des changements rapides de pression et température, dus par
exemple a la variation du niveau d’eau, ou une augmentation de la température de I'eau
de mer, peuvent induire la dissociation des HG et, sous ces novelles conditions de pression
et température, une couche fluide se forme a la base de HG [?]. La pente sous-marine
devient instable et des debris flows se produisent, accompagnés de sorties de méthane.

PROFIL SIS-54

Distance (Km)
20 30 40 50

Profondeur (Km)
n
1
Depth (Km)

Masse glissee

Fic. 4.8 — BSR et instabilité gravitaire des pentes sous-marines. Un exemple sur le profil
SIS-54 sur la marge équatorienne

La connexion possible entre les HG les glissements sosu-marins a été décrite en
premier par [Mclver, 1977 et beaucoup d’exemples ont été illustrés par la suite. Ces
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exemples integrent des glissements plus superficiels d’une pente continentale en SW Africa,
le glissement en U.S. Atlantic, le gros glissement sous-maring de Storrega en Norvege [?].

4.4 Conclusions

Notre modélisation le long de 400 m du BSR a suggeré que les variations en ampli-
tude du réflecteur BSR sont liés essentiellement a la proportion de gaz libre sous la couche
des hydrates [Ribodetti et al., 2003]. Les hydrates correspond & une augmentation de ~
100 m/s dans le vitesses d’onde P (vitesse totale ~ 1700 m/s). Par contre, la présence
du gaz a comme conséquencce une chute de jusqu’a ~50 m/s dans les vitesses d’onde P
(vitesse totale 1400 m/s). D’apres les modélisations la couche de hydrates a une épaisseur
qui varie entre ~ 50-80 m, tandis que le gaz piege a la base des hydrates forme une zone
plus fine d’entre ~ 30-50 m d’épaisseur.
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Chapitre 5

Imagerie de la Structure
intermédiaire

5.1 Introduction

La deuxieme cible géologique que j’ai étudié est le chenal de subduction et no-
tamment le décollement interplaque. L’étude des propriétés physiques a une échelle fine
(comparable a la résolution théorique permise par la bande pasante de la source) n’avait
pas encore été effectuée auparavant.

Cette zone est particulierement bien adaptée a I’application du post-traitement des
images migrées puisque des variations importantes des propriétés physiques se produisent
a une échelle tres fine. Ainsi le décollement interplaque est une couche ou la vitesse,
la porosité et la pression de pore varient considérablement sur un épaisseur de quelques
dizaines de metres (~ 15-40 m). Cet ordre de grandeur est proche de la limite de résolution
théorique de I'acquisition de la sismique réflexion multitrace pour cette profondeur. Par
ailleurs, 'imagerie fine et quantitative est nécessaire pour appréhender les processus de
déformation et de circulation des fluides qui controlent le comportement mécanique de la
zone interplaque.

Je commence par un bref rappel des études précédentes et des caractéristiques prin-
cipales du chenal de subduction et du décollement interplaque, ensuite j’illustrerai I'ap-
plication de la procédure de migration et de post-traitement ( sur des données de la
marge équatorienne (profil 72 (SIS-72)).

5.1.1 Le chenal de subduction

Connaissant le bilan E] de volume des matériaux dans les marges convergentes, et no-
tamment dans les marges en subduction-érosion, il est indispensable de prendre en compte
les matériaux entrainés avec la plaque plongeante . Le chenal de subduction est une notion
issue d’un modele mécanique expliquant ’entrée en subduction de ces matériaux, ou, selon

Lyoir par exemple [von Huene and D.Scholl, 1991]
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ce modele, ils se déforment de maniere principalement ductile avec une faible résistance au
cisaillement. Historiquement, cette idée avait été deja énoncée dans des études des Tauern
pour expliquer la remontée des éclogites [England and Holland, 1979]. Dans les années 80s,
R.L. Shreve et M. Cloos ont repris ce modele et ont proposé que le chenal de subduction
soit un niveau de décollement lubrifié, constitué d’'un mélange de sédiments et de fragments
de crotite océanique (ou continentale dans le cas d’érosion tectonique), qui accomode le ci-
saillement entre la plaque plongéante et la plaque chevauchante dans la partie initiale de la
subduction [Shreve and Cloos, 1986, [Cloos and Shreve, 1988a], [Cloos and Shreve, 1988b].

Dans cette introduction on va se focaliser sur le décollement interplaque, qui consti-
tue la limite supérieure du chenal de subduction. Le terme de décollement désigne classi-
quement en tectonique un plan de faille parallele a la stratification des unités géologiques
qui forme un niveau de discontinuité présentant de rapides variations des propriétés phy-
siques. Sur les marges actives, cette notion a été mise en évidence a partir de I’étude de
I’évolution des prismes d’accrétion [Davis et al., 1983 [Dahlen et al., 1984]. La compréhension
actuelle du décollement interplaque provient d’études par forage, de sismique, et de
géologie de terrain sur des prismes d’accrétion fossiles.

5.1.2 Forages au niveau du décollement

Quelques mesures directes ont pu étre effectuées dans des forages qui ont atteint
la profondeur du décollement. Le premier forage qui a traversé ce niveau a été réalisé
durant le Leg ODP 110 sur le prisme de la Barbade [Moore et al., 1988]. Dans ce prisme,
le décollement s’est propagé entre deux unités lithologiques différentes (une argilite et
une argilite riche en radiolaires). Cette différence de lithologie explique en bonne partie
la variation des parametres physiques mesurés au niveau du décollement de la Barbade
(noter sur le tableau que la variation de la porosité et de la densité a la Barbade est
différente des valeurs mesurés dans d’autres sites). Ces valeurs sont trés probablement
dues a des hétérogéneités importantes des matériaux prélevés.

Le prisme de Nankai a également été étudié en détail. Il a été foré pour la premiere
fois en 1990. Ce forage a permis d’obtenir des mesures des propriétés physiques des
matériaux au niveau du décollement (figure [5.1). A Nankai, le décollement est loca-
lisé a l'intérieur d’une série hémipélagique, et non pas a l'interface entre des lithologies
différentes. Ainsi le niveau de décollement est indiqué principalement par une augmenta-
tion de la porosité et une réduction de la densité. La marge convergente du Costa Rica
est la troisieme région ou des forages ont permis de faire des mesures jusqu’au chenal de
subduction. De nouvelles mesures sur les marges convergentes de Nankai et du Costa Rica
sont prevues dans le cadre d'un projet d’étude de la zone sismogéne.

5.1.3 Etudes sismiques du chenal de subduction

Etant donné la profondeur de 1'objet d’étude (~ 5 - 15 km), seules les techniques
d’imagerie acoustique permettent ’étude du chenal de subduction en plus d’une dimen-
sion (mesures ponctuelles en forage). Initialement, les images produites avec ces tech-
niques ont été utilisées pour linterprétation structurale uniquement (voir par exemple
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Forage Zu— 24 | Gu— G | Ppu—pa | o — Qg Références
(m) (%) | (kg/m?®) | (m/s)

Barbades Leg 110 (671) 480-520 | 69-55 - - [Moore et al., 198§]
Barbades Leg 156 (948) 490-530 | 60-40 1.6-1.9 | 1.75-1.65 | [Shipley et al., 1997]
Barbades Leg 171A (1045-1048) | 495-530 - 1.6-1.8 | 1.65-1.63 | [Moore et al., 2000]
Nankai Leg 131 (808) 945-964 | 30-40 | 2.4-2.2 | 2.3-2.0 | [Taira ct al, 1992
Nankai Leg 190 (1174) 807-840 | 3840 | 2.4-22 | 2.3-2.0 | [Mikada et al., 2004]
Nankai Leg 196 (808)* 945-964 | 30-40 2.2-1.5 2.3-2.0 | [Mikada et al., 2004]
Costa Rica Leg 170 (1040,1043) | 337-364 | 45-65 1.9-1.7 2.1-1.7 [Silver et al., 2000]
Costa Rica Leg 205 (1040)* 337-360 | 45-65 1.9-1.7 2.1-1.7 | [Morris et al., 2003]

TAB. 5.1 — Sites du programme international de forage océanique profond (ODP). Ces
forages ont permis de traverser le niveau de décollement. z représente la profondeur, ¢
la porosité, p la densité totale, a la vitesse de propagation des ondes P. Les sous-index
« signifient au toit du décollement, et 4 & sa base. (*) indique les campagnes qui ont
réutilisé des sites existants avec de nouveaux instruments (e.g. de LWD, logging while
drilling, c’est-a-dire les mesures sont effectuées pendant le forage).
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Fic. 5.1 — Observations principales effectuées au prisme de Nankai (ODP Leg 131
[Taira et al., 1992]). On peut noter que la porosité, la densité, la teneur en eau et le
champ des contraintes changent brusquement entre les sédiments situés au dessus et ceux
situés juste en dessous du décollement. Sur quelques dizaines de metres, (1) la porosité (¢)
passe de 30% a 40%, (2) la densité (p) diminue de 2.4 kg/cm?® & 2.2 kg/cm? (3) la teneur
en eau (w) augmente de 15% a 23%, (4) la contrainte maximale (o) passe de I'horizontale
a la verticale. Les sédiments en dessous du décollement supportent des charges verticales
mais ne subissent pas de déformation.
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[Karig and Sharman, 1975, Bally, 1983]). Les premieres études qualitatives sur la forme
d’onde de la réflexion sur le décollement ont montré qu’elle présente fréquemment une in-
version de polarité (e.g. au Costa Rica [Shipley and Moore, 1986], & la Barbade [Westbrook, 1991]
et a Nankai [Moore et al., 1990]). Cependant, des données plus récentes de sismique 3D,
acquises sur le prisme de la Barbade, ont montré que la polarité de la réflexion sur le
décollement n’est pas homogene mais qu’elle varie latéralement |[Dileonardo et al., 2002,
Bangs et al., 1996]. Une des premieres conclusions de ces études a été que le réflecteur as-
socié au décollement était en fait la somme de plusieurs réflexions provenantes de couches
plus fines. Ainsi, il s’est avéré nécessaire de modéliser I'ondelette corresponant a ce ni-
veau réflectif. La mesure des vitesse (VSP) et des densités (en laboratoire ou par LWD)

Velocy [kemi's)

F1a. 5.2 — Exemple de modélisation réalisée par [Bangs et al., 1996]. (a) Le modele tient
compte de trois parametres : I’épaisseur de la couche traduit dans le domaine temporel £, la
perturbation de vitesse au toit du décollement vq, et la perturbation de vitesse a la base
du décollement vy. La profondeur du décollement et la vitesse de la couche supérieure
vy sont fixées. (b) Sensibilité de la trace synthétique aux variations de la perturbation
de vitesse vy, (¢) de I'épaisseur du décollement, (d) de la perturbation de vitesse ws.
Modélisation réalisée par modélisation directe par essai et erreur, avec un nombre tres
réduit de parametres (épaisseur, vitesse au toit et vitesse a la base du décollement) ; les
traces "observées” et synthétiques sont en temps.

grace aux forages ODP a la Barbade ont permis de calibrer les valeurs de l'amplitude
des données de sismique multitrace coincidantes, et de tenter les premieres modélisations
des propriétés physiques autour du niveau de décollement [Bangs and Westbrook, 1991},
Bangs et al., 1996/ Bangs et al., 1999]. Ces auteurs ont ainsi pu réconstruire 1’épaisseur
(en moyenne ~ 12) et la variation de vitesse des ondes P (en général, une diminution
de ~ 100 a 120 m/s par rapport aux vitesses des matériaux, de part et d’autre du
décollement).
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5.1.4 Le role des fluides dans la formation du décollement

On a mentionné que des changements abrupts de vitesse, porosité et densité ont
été mesurés au niveau du décollement. D’autre part, le réflecteur sismique associé a ce
niveau est souvent de forte amplitude, cohérent et continu. Une des hypotheses la plus ac-
ceptée pour expliquer la forte réponse sismique du décollement est la présence de volumes
inhabituels de fluides. Des études hydrogéologiques de dissolution et échange chimiques
(par exemple [Moore and Vrolijk, 1992]) ont montré que le décollement est une zone de
perméabilité importante qui permet la canalisation (channeling) des fluides.

La relation de Terzaghi explique ces observations. Elle rélie la contrainte totale (o)
et la pression de pore (p) via la contrainte effective (¢’) pour une roche saturéeﬂ :
Oij = Uz,'j + poi = Poij = 04j — UZ’-]- (5.1)
La contrainte effective (¢’) est considérée comme la contrainte supportée par la matrice
solide, a savoir par le contact entre les grains, et la pression de pore comme celle exercée
par les fluides. Pour un champ de contrainte supposé constant, une augmentation brutale
de la porosité peut étre reliée directement a une augmentation de la pression de pore.
Cependant, cet effet n’est pas le seul a prendre en compte, puisque le décollement est
aussi une limite de contraintes, et il est soumis & une déformation considérable. Ainsi il est
possible qu’au dessus du décollement la porosité soit plus basse a cause de la déformation
(voir par exemple [Karig, 1993]).

On parle de surpression de fluides & une profondeur donnée (z) quand la pression
de pore p est plus grande que la pression hydrostatique u = p,gz (ou g est I'accélération
gravitationnelle et p,, la densité de I’eau). De maniere simpliste, on peut dire que la sur-
pression de fluides dépend des conditions de perméabilité aux frontieres entre les deux
matériaux, et dans le cas de sédiments (c’est le cas pour le chenal de subduction), des
conditions de drainage. Un volume de sédiments qui rentre dans le chenal de subduc-
tion est soumis pendant son enfouissement a des pressions lithologiques de plus en plus
importantes. Si les matériaux sont drainés, la pression de pore va rester proche de la
pression hydrostatique. Comme la pression lithostatique augmente plus rapidement que
la pression hydrostatique (la densité des roches est plus grande que celle de I'eau), ceci
implique que la matrice solide doit supporter 'augmentation de charge lithostatique, et
induit, en conditions drainées, a 'expulsion des fluides et par conséquent une réduction
de la porosité (on parle de consolidation). Si les matériaux ne sont pas drainés, se sont
les fluides qui doivent supporter 'augmentation de charge lithostatique. La pression de
pore dépasse alors la pression hydrostatique et une surpression se produit. Des conditions
non-drainées sont favorisées par des frontieres imperméables, ce qui est parfois le cas au
niveau du décollement (par exemple dans le prisme de la Barbade [Shipley et al., 1997])

En conclusion le décollement est une zone de quelques dizaines de metres d’épaisseur
caracterisée par (1) un changement rapide des vitesses sismiques (~ 100-200 m/s), (2) une
discontinuité du champ des contraintes (3) une forte amplitude de la réponse sismique

2Tout le volume des cellules vides est ocupé par des fluides V,, = Ve
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associée qui apparailt souvent comme une inversion de polarité (4) fréquemment la présence
d’une zone impreméable qui favorise la canalisation et la surpression des fluides.

5.2 Etude du décollement et du chenal de subduction
le long du profil SIS-72

5.2.1 Données utilisées

On a choisi le profil de sismique réflexion multitrace SIS-72 (figure situé dans
la partie Ouest du Golfe de Guayaquil. Ce choix a été guidé par le bon rapport signal
sur bruit des données. La bonne qualité des données a permis d’identifier facilément sur
la section migré en temps des réflecteurs interpretés comme le décollement interplaque
et le toit de la croute océanique [Calahorrano, 2005 section §3.1]. Ce profil a déja été

S Fic. 5.3 — Carte de localisation du
profil SIS-72. 1988 tirs ont été réalisés,
: espacés de 50m. Les données ontété en-
Guayaquil & .

Gulf ’ registrées sur 348 récepteurs séparés de
12.5 m. La fracture de Grijalva sépare
la plaque Nazca en deux domaines
océaniques d’ages différentes (~24-22
Ma au Nord [Hey, 1977], ~34 Ma au
Sud  |Lonsdale and Klitgord, 1978].La
plaque Nazca et la plaque sud-
américaine convergent a une vitesse
de 55 mm/an.

[ — ]
-6000 -5000 -4000 -3000 -2000 -1000 0
Depth (m)

traité et migré en profondeur avec le logiciel commercial Sirius 2.0, (GX Technology)
[Calahorrano, 2005| section §3.1]. Je vais résumer ici a la suite les résultats principaux du
travail effectué auparavant. Ensuite, j’illustrerai les résultats de mon travail dans le but
de comparer les résultats obtenus par [Calahorrano, 2005] section §3.1] avec les résultats
fournis par la migration/inversion que j’ai appliqué. En particulier, comme nous le verrons
dans les paragraphes suivants, la procédure de post-traitement de I'image migrée, nous
permettra d’obtenir les variations de vitesse a petite échelle, chose qui n’avait pas encore
été faite auparavant. La figure montre les structures principales de la marge inter-
pretées par |Calahorrano, 2005]. Dans la zone de la fosse, des sédiments hémipélagiques
sont recouverts par un remplissage de turbidites. Les dépots turbiditiques de fosse sont
plissés et décalés par des chevauchements a vergence océanique, indiquant la présence d'un
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FiG. 5.4 — Interprétation des structures et des unités principales pour la section migrée
en profondeur du profil SIS-72 |Calahorrano, 2005]

prisme d’accrétion. A la base de ce prisme le décollement interplaque se situe au dessus
de l'interface entre les deux unités sédimentaires, ainsi, il est possible que des turbidites
soient entrainées sous la marge avec le pélagites |Calahorrano, 2005]. Selon cet auteur le
chenal de subduction pourrait contenir également des matériaux transportés par érosion
frontale, c’est-a-dire issus de glissements de la couverture sédimentaire de la marge ou
d’effondrements du socle dans la fosse, et des matériaux soustraits par érosion basale au
prisme d’accrétion ou a la marge. Le socle de la marge montre un facies diffractant et il
est recoupé par des groupes de forts réflecteurs inclinés vers le continent. Les vitesses plus
importantes des matériaux situés vers le continent |Calahorrano, 2005| indiquent que le
socle pres du front de déformation est séparé par des matériaux allochtones du bloc cotier
équatorien. Juste au dessus du chenal de subduction, dans la zone d’étude, on constate
localement la présence d’un litage, qui nous fait penser que le socle est probablement
composé d’anciennes unités sédimentaires (matériaux entrainés en profondeur par érosion
basale).

Parmi les décollements interplaques les plus étudiés au monde nous avons rencontré
celui de la Barbade et de Nankai, tous les deux sont dans des marges convergentes typi-
quement en régime de subduction-accrétion. Tres peu de travaux ont été menés dans de
zones de subduction-érosion, qui concerne pourtant pres de 70% des marges convergentes
[von Huene and D.Scholl, 1991]. [Calahorrano, 2005] a montré de claires indices d’érosion
tectonique dans la marge convergente du Sud de ’'Equateur : (1)une forte pente topo-
graphique au front de la marge qui favorise l'effondrement gravitaire, (2) I’absence d'un
prisme d’accrétion dévélopé. D’ailleurs 1'épaissisement du chenal de subduction, pourrait
indiquer que 1’érosion basale peut jouer un role important.
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5.2.2 Modeles de vitesse de référence utilisés et images migrées

A cause de la difficulté d’estimer précisément les vitesses a la profondeur du chenal
de subduction a partir des seules données MCS, deux approches paralleles pour 1'esti-
mation du modele de vitesse de référence ont été employées de maniere complementaire.
La premiére approche a mis en pratique la procédure décrite dans la section §3.3.1] la
deuxieme a utilisé la méthode d’analyse de la focalisation que [Calahorrano, 2005 a es-
timé avec le logiciel Sirius.

Modele A : Modele de vitesse de référence a partir de la méthode de Al-Yahya,
(1989)

On a suivi la démarche décrite dans la section et la figure [3.25] partant d’un
macro-modele de vitesse de référence initial apres le passage en profondeur, 'interpolation
et le lissage des vitesses NMO. Le modele de vitesse initial résultant est présenté dans
la figure (itération 1). Le modele de vitesse a U'itération 3 a été utilisé comme entrée
pour migrer les données et également pour appliquer a I'image migrée la procédure de
post-traitement. Les images migrées correspondantes a chacun des modeles de vitesse
sont illustrées sur la figure 4.6. Une des caractéristiques la plus rémarquable du modele
de vitesse obtenu a l'itération 3 (figure[5.5] itération 3) est la présence d’une inversion des
vitesses a la profondeur du chenal de subduction pour une distance horizontale z < 80
km. Quelques observations nous amenent a avoir confiance en ce résultat : A Titération
1 (modele de vitesse de référence non-corrigé), les panneaux iso-X et les panneux de
semblance ont un comportement assez différent dans la zone x < 80, ou se situe le chenal
de subduction, par rapport a la zone z > 80, ou se trouvent le prisme d’accrétion et la
fosse (figure [5.7). Si on suit les réflecteurs F(fond marin), D (décollement) et T (toit de
la crotite océanique), on peut constater que : (1) dans la zone x < 80, les maxima de
semblance indiquent que les valeurs de v diminuent systématiquement avec la profondeur
entre F et D, ou ils varient entre v > 1 (vitesses sur-estimées) a proximité de F et v < 1
(vitesses sous-estimées) a proximité de D. Cela indique que le vrai gradient de vitesse
est beaucoup plus élevé que celui des vitesses non corrigées. Au point D, la tendance
se renverse et le coefficient v augmente brusquement et atteint des valeurs de v > 1
a proximité de T. Par conséquent, les vitesses d’intervalle obtenues par la solution du
systeme linéaire de ’équation m (figure a droite) indiquent que la vitesse est jusqu’a
800 m/s plus basse dans le chenal de subduction (entre D et T) qu’ a la base du socle
(au dessus de D). (2) dans la zone x > 80 les panneaux de semblance présentent des
caractéristiques assez différentes. Entre les évenements F et T, les valeurs de v augmentent
avec la profondeur, indiquant un faible gradient pour les vraies vitesses. Au point T, les
valeurs de v diminuent. Bref, les tendances du coefficient v sont presque contraires a celles
de l'autre zone. Ainsi, pour la zone x > 80, les vitesses d’intervalle obtenues montrent
une zone a basse vitesse (on peut considérer que c’est la série de remplissage sédimentaire
de fosse), avec une augmentation tres forte des vitesses au niveau T (toit de la crotite
océanique).
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Fic. 5.5 — Evolution du modele de vitesse pendant ’application de la procédure de cor-
rection des vitesses. (En haut) Distribution des vitesses d’intervalle obtenues a partir
de I’équation de Dix , interpolées, corrigées en fonction de la bathymétrie (les vi-
tesses audessus du fond sont fixées a 1480 m/s). (Au milieu) Deuxieme itération. (En
bas) Troisieme itération. Noter I'inversion de vitesses tres nette au niveau du chenal de
subduction. Tous les modeles ont été lissés (filtre gaussien).
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Fi1G. 5.6 — Images migrées correspondantes aux modeles de vitesse presentés dans la figure
Les réflecteurs sur lesquels nous avons centré notre étude sont indiqués. Noter que
a l'itération 3 la pente du décollement et du toit de la croute est plus importante qu’a
I'itération 1.
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F1c. 5.7 — Observations qui justifient I'inversion de vitesse au niveau du chenal de sub-
duction. (A gauche) Panneaux iso-X obtenus & partir de litération 1 (modele de vitesse
non-corrigé). (Au centre) Panneaux de semblance correspondants. La courbe affichée est
I'interpolation des maxima pointés. (A droite) Superposition de la vitesse a l'itération 1
(non corrigée, en bleu) et la vitesse a l'itération 3 (corrigée en rouge). La bande grise
réprésente la zone d’inversion de vitesse (Low Velocity Zone)
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Modele B : Modele de vitesse de référence a partir de la méthode d’analyse
de la focalisation [Calahorrano,2005]

La correction du modele de vitesse de référence par |Calahorrano, 2005] a été ef-
fectuée grace a un logiciel commercial (Sirius 2.0, GX Technology). Ce logiciel utilise une
migration en profondeur avant sommation dans I’approximation de Kirchhoff (& amplitude
non preservée) dont les parametres de rais (solution de ’équation de l'eikonal) ont été
calculés par différences finies. Comme on a mentionné dans le paragraph la migration
en profondeur est indissociable de I'estimation d’un modele de vitesse de référence. Ce
modele de vitesse, presenté dans la figure [5.8] a été estimé par une procédure d’analyse
de vitesse durant la migration basée sur la méthode de focalisation (focusing analysis).
La solution de I’équation de I'eikonal par techniques de différences finies permet d’utiliser
un modele de vitesse de référence a couches adaptée a la correction des vitesses par la
méthode de focalisation. Cela permet plus facilement, d’ajouter la connaisance a priori de
la géométrie des structures géologiques (geological framework). La géométrie des couches
qui composent le modele de vitesse est numérisée pour chacun des réflecteurs principaux
de I'image migrée sur plusieurs itérations (figure Ce modele de vitesse montre aussi
une inversion de vitesse tres nette au niveau du chenal de subduction, qui peut atteindre
jusqu’a 800 m/s de moins qu’a la base du socle.

Dapth (Km)
Dapth (Km)

F1c. 5.8 — Modele de vitesse a partir de la méthode d’analyse de focalisation (modele B),
apres un lissage gaussien (7, = 7, = 200 m). Noter aussi I'inversion de vitesse tres nette
au niveau du chenal de subduction

J’ai utilisé ce modele de vitesse pour migrer les mémes données avec la méthode de
migration/inversion rais+Born, afin d’obtenir une image a amplitude preservée (contrai-
rement a la méthode d’analyse de focalisation qui fournit une image en profondeur mais
dont les amplitudes ne sont pas preservées). Les amplitudes preservées dans I'image migrée
sont indispensables pour pouvoir effectuer le post-traitement de cette image afin d’obtenir
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les variations de vitesse a petite échelle des réflecteurs sismiques d’intérét. El (voir section
. Les figures et présentent 'image migrée que |Calahorrano, 2005 a obtenu
a partir du logiciel Sirius 2.0 et celle que j’ai obtenu a partir de la migration/inversion
rais+Born, respectivement. On constate que si les images sont pratiquement équivalentes,
il y a toutefois quelques différences importantes a relever : le traitement des données suivi
n’est pas le méme, puisque pour garantir une distortion minimale de 'amplitude, toutes
les procédures du pre-traitement qui touchent I'amplitude (e.g. égalisation dynamique des
amplitudes, mute interne, filtres passe-bandes tres serrés) n’ont pas été appliqués pour
réaliser la figure. Leffet de 1’égalisation est visible sur la figure dans I'ampli-
tude des hautes fréquences, qui sont renforcées. L’image a amplitude preservée favorise
les réflecteurs les plus forts, parmi lesquels le maximum d’amplitude est trouvé au long
du toit de la crotte océanique .
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F1G. 5.9 — Image migrée a partir du logiciel Sirius 2.0, basé sur une migration de Kirchhoff
(2 amplitude non preservée). Le modele de vitesse de référence celui a partir de la méthode
d’analyse de focalisation [Calahorrano, 2005], modele B, présenté dans la figure

Estimation de ’erreur des modeéles de vitesse

La figure [5.13| illustre I’évolution de quelques panneaux iso-X pendant les trois
itérations de la correction du modele de vitesse par la méthode de |Al-Yahya, 1989].
Pour interpréter cette figure, on peut rappeler que si le modele de vitesse est correct, les
évenements sur les panneaux iso-X sont plats (section . Selon ce critere, le modele
de vitesse de départ (itération 1) ne présente que de faibles erreurs, sauf pour quelques in-
tervalles (e.g. iso-X situés a 71 km < x < 73 km). A la deuxieéme itération, la plupart des
évenements sont mieux corrigés a l'exception du panneau iso-X a x = 81 km. La troisieme
itération apporte une correction importante sur quelques panneaux (en particulier ceux
situés 71 km < z < 73 km). La figure est aussi une bonne illustration du fait que

3L’amplitude preservée est également indispensable pour les méthodes de variation de I’amplitude
avec loffset ou I'angle (AVO,AVA)
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F1Gc. 5.10 — Résultat de la migration/inversion rais+Born obtenu en utilisant le méme
modele de vitesse (modele B, présenté la figure que pour le figure

'éclairage varie avec le modele de vitesse (pour un méme panneau iso-X, la ”longueur”
des événements change considérablement d’une itération a l'autre).

Examinons maitenant la figure qui représente les panneaux de semblance as-
sociés aux panneaux iso-X de la figure La courbure des évenements est quantifiée
dans les panneaux de semblance, de maniere a ce que, dans le cas de vitesses correctes
(événement plat), le coefficient v soit 1. La figure synthétise sur une carte 2D les va-
leurs du coefficient v pour le modele de vitesse de référence a la troisieme itération (qu’on
appelle modele A, figure . Cette carte peut étre interpretée comme l'erreur residuelle
de la vitesse moyenne dans le modele de référence. Les zones non colorées ont des valeurs
de 7 proches de 1 (0.98 < v < 1.02); dans les zones en bleu la vitesse est sous-estimée
(7 < 0.98) et dans les zones en rouge la vitesse est sur-estimée (y > 1.02). Les erreurs a
la troisieme itération sont faibles et situées dans l'intervalle v € [0.95,1.05]. Cette carte
apporte trois informations : (1) dans la zone comprise entre 88 km < x < 100 km et
6 km < z < 8 km, les vitesses dans la croute océanique sont sous-estimées; (2) dans la
zone comprise entre 82 km < x < 88 km et 5 km < 2z < 8 km, les vitesses du chenal
de subduction et de la crolte océanique sont sous-estimées; (3) dans la zone d’applica-
tion du post-traitement (que nous allons appliquer) située entre 65 km < x < 82 km et
5km < z < 8 km (cadre dans la figure , le chenal de subduction, objectif de ce
chapitre, est recoupé par trois zones de vitesse sous-estimée : a 79-81, 74-76, et 71-72 km.
Il y a une tendance a grouper les erreurs en bandes verticales, provenant du fait que la
correction est réalisée indépendemment pour chaque panneaux iso-X.

La figure [5.15 présente les panneaux iso-X et les panneaux de semblance calculés
pendant la migration avec le modele B figure [5.8] L’erreur résiduelle calculée a partir de la
semblance est presentée sur la figure [5.12] Les vitesses dans la crotite océanique sont sur-
estimées, ce qui peut provenir de la modélisation a couches utilisée dans la construction de
ce modele. Dans la zone d’application du post-traitement (88 km < x < 100 km et 6 km <
z < 8 km, cadre sur la figure , les erreurs sont faibles sauf pour la zone comprise entre
68 km < = < 72 km. Si l'on compare la zone d’application du post-traitement sur les deux
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cartes d’erreurs (figures et , on a I'impression que les zones bien contraintes de
chaque modele (erreur sur les vitesses < 2%) sont complémentaires.

En complément de cette étude du niveau du décollement, on peut faire un com-
mentaire sur les vitesses estimées pour la crotte océanique dans les deux modeles. La
sismique réflexion multitrace n’est pas la mieux adaptée pour l'estimer les vitesses en
profondeur, d’autant plus quand tres peu des réflecteurs intra-crustaux sont identifiés. En
gardant ceci a esprit, il faut souligner que pour le premier kilometre (en profondeur)
de crotite océanique, les deux modeles indiquent des vitesses de 3.0-4.0 km/s, qui sont
des valeurs faibles par rapport aux vitesses "standard” de la partie la plus superficielle
de la croite océanique (~ 5.0 km/s [White et al., 1992]). Les images migrées mettent
en evidence des systemes de failles normales (figure , tres communes sur la plaque
plongeante a cause de sa flexure au début de la subduction (e.g. [Ranero et al., 2003,
Ranero and Sallarés, 2004]). Ceci pourrait expliquer en partie les faibles vitesses ob-
servées, par processus de fracturation et infiltration de fluides.
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F1G. 5.11 — Erreur résiduelle pour la troisieme itération du modele de vitesse corrigé par
la méthode de Al-Yahya (modele A). L’erreur est quantifiée a partir des panneaux de
semblance. La zone non-colorée est celle ou I'erreur de vitesse moyenne est inférieure a
2%. Le cadre indique la zone ou le post-traitement a été appliqué.

Les caractéristiques a grande échelle des deux modeles de vitesse (modele A, figure
itération 3, et modele B, figure sont tres similaires, par : (1) la présence d'une
inversion de vitesse au niveau du chenal de subduction (modele A, ~ 3.0 — 3.5 km/s;
modele B ~ 2.5 —3.2 km/s); (2) une couverture sédimentaire de la marge a basse vitesse
(modele A, ~ 1.5 — 2.5 km/s; modele B ~ 2.0 — 3.0 km/s) ; (3) un remplissage de fosse a
basse vitesse (modele A, ~ 1.5 — 1.8 km/s; modele B ~ 1.5 — 2.0 km/s); (4) un socle a
vitesse intermédiaire (~ 3.0 — 3.5 km/s sur les deux modeles), et (5) la croute océanique
a vitesse comprise entre ~ 3.0 et 4.5 km/s (modele A) ou ~ 3.5 et 4.5 (modele B).

La superposition du pointé des réflecteurs principaux sur 'image migrée (figures
[.6Hitération 3- pour le modele A et pour le modele B) est présentée sur la figure
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F1G. 5.12 — Erreur résiduelle pour le modele de vitesse corrigé par la méthode d’analyse
de focalisation (modele B). L’erreur est quantifiée a partir des panneaux de semblance.
La zone non-colorée est celle ou I'erreur de vitesse moyenne est inférieure a 2%. Le cadre
indique la zone ou le post-traitement a été appliqué.

Une légere différence dans la vitesse de 'eau considerée (1480 m/s modele A vs.
1430 m/s modele B) produit un décalage (~ 80 m) du réflecteur du fond marin (F) au
niveau de la fosse et du domaine océanique. Dans la méme région (88 km < x < 100 km),
le réflecteur du toit de la crotte océanique (T) de I'image migrée a partir du modele A est
systématiquement ~ 200 a 300 m au dessus de celui de I'image migrée a partir du modele
B. Cela provient du fait que le modele A présente des vitesses ~ 200m/s plus lentes dans

le remplissage de fosse que le modele B (figure et |5.19).

On a observé sur la carte d’erreur résiduelle du modele de vitesse A (figure5.11)) que
les vitesses dans la zone comprise entre 82 km < z < 88 km sont sous-estimées, tandis
que celles du modele de vitesse B sont bien contraintes, voir 1égerement sur-estimées. Cela
se traduit en vitesses ~ 400 a 600 m/s plus lentes sur le modele A (figure et
et a une différence de ~ 0.8 a 1.0 km a la profondeurs du décollement (D) et du toit de
la crotite océanique (T). La zone d’application du post-traitement (67 km < x < 82 km
et 5km < z < 8 km, cadre a bordure noire de la figure |5.16) montre trois zones de
comportement différent : (1) entre 80 km < x < 82 km, ou se prolonge la zone a faible
vitesse du modele A (sous-estimée d’apres la figure et ou on considere que le modele
B donne des vitesses (et une géométrie) mieux contraintes; (2) entre 73 km < z < 80 km,
ou les différences de vitesse (figure et et de géométrie (figure entre les
deux modeles sont mineures; (3) entre 65 km < z < 73 km (cadre vert sur la figure[5.16)),
ou les variations de géométrie sont plus importantes que celles qu’on attendrait par effet
de la différence de vitesse seulement (figure et . Un agrandissement sur cette
zone pour les deux images migrées est presenté dans la figure [5.17] mettent en évidence
que dans cette zone les deux interprétations sont possibles. L’image a partir du modele
de vitesse A, montre plusieurs forts réflecteurs (figure a gauche) parmi lesquels on
peut identifier ceux correspondants a l'interprétation du modele B (lignes en bleu). La
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migration a partir du modele de vitesse obtenu par analyse de la focalisation (modele B).
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F1G. 5.16 — Superposition des réflecteurs principaux (fond marin F, toit du socle S,
décollement D et toit de la croute océanique T). (En rouge) Réflecteurs correspondants
au modele A. (En bleu) Réflecteurs correspondants au modele B. Le cadre noir indique
la zone ou le post-traitement a été appliqué. Le cadre vert est la zone agrandie dans la

figure

procédure de construction du modele de vitesse a couches (modele B) nécessite de choisir
les réflecteurs qui limitent les couches de vitesse (en ce cas la couche est le chenal de
subduction), de maniére a favoriser une des interprétations. Cependant, on constate que
sur I'image migrée (figure a droite) les réflecteurs correspondant a la interprétation
du modele A (les lignes rouges) sont encore identifiables. Les cartes d’erreur résiduelle
(figures et suggerent que le modele A est mieux contraint sur cette zone.
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F1G. 5.17 — Agrandissement de la zone comprise entre 65 km < < 73 km et 5.5 km <
2 < 8km. (A gauche) Vimage migrée & partir du modele A. (A droite) 'image migrée
a partir du modele B. En rouge sont presenté le pointé des réflecteurs correspondant au
modele A. En bleu, celui des réflecteurs correspondant au modele B.
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F1G. 5.18 — Différence vp — v4 entre le modele de vitesse obtenu par focalisation (modele
B) et celui obtenu par la méthode de Al-Yahya (modele A) . La palette de couleur a été
choisie de maniere a ce que les zones en blanc correspondent a une différence de vitesse
inférieure a 300 m/s. Les contours sont espacés de 100 m/s. Le cadre indique la zone ou
le post-traitement a été appliqué.
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F1G. 5.19 — Variation de la vitesse (en pourcentage) par rapport a la moyenne des deux
modeles (2(vg—va)/vp+va). Les zones en blanc correspondent & des variations inférieures
a 10%. Les lignes de contour sont espacées de 10%. Le cadre indique la zone ou le post-

traitement a été appliqué
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5.3 Post-traitement de I’image migrée

La procédure de post-traitement de I'image migrée décrite dans la section a été
appliquée sur la zone du chenal de subduction (67 km < x < 82 km et 5 km < z < 8 km).
On a utilisé comme donnée d’entrée les traces migrées obtenues avec chacun des modeles
de vitesse de référence (modele A, ﬁgure et modele B, figure . Dans la Sectionm
j’al a mis en évidence, a partir d'un test sur un modele synthétique, deux zones selon la
valeur d’angle de diffraction maximale (éclairage) : (1) si 0° < 6 < 120° 'amplitude du
post-traitement est bien estimée, (2) si § > 140°, 'amplitude du post-traitement est sur-
estimée. Pour le modele A, I'angle de diffraction 6 varie entre 50° et 90° comme presenté
sur la carte d’éclairage dans la zone d’application du post-traitement (figure . La
carte d’éclairage pour le modele B (ﬁgure illustre relativement bien la diminution de
I’angle de diffraction, prédite par la théorie des rais dans une zone d’inversion de vitesse.
Dans le chenal de subduction les valeurs de I’angle de diffraction peuvent descendre jusqu’a
45°. Au contraire, dans la croute océanique et la base du socle, ’angle de diffraction atteint
110°. Les vitesses étant plutot sous-estimées dans la zone d’application du post-traitement,
les valeurs obtenues doivent étre interpretées comme des limites inférieures.

Oetset §%imi)

Dapth (Km)
o
Dopth (Kmj

"F‘J-‘.EJ-!S.‘H-L}‘!K;';}":lr‘:ﬂ 50 B0 -0 50 50 40 30 20 D ©
degrees
F1a. 5.20 — Carte des angles de diffraction (#) maximale, calculés par tracé des rais dans
le modele A. Le cadre indique la zone d’application du post-traitement

Paramétrisation. La procédure de post-traitement est implementée pour modéliser
chacune des traces migrées indépendemment. Le modele considéré a une longeur totale
de X = 15 km. Pour construire une image 2D de la zone d’étude, on a réalisé le post-
traitement sur 60 traces migrées espacées de 250 m. Les traces sont échantillonnées a un
pas vertical (Az) de 12.5 m. Le tableau [5.2 présente la résolution verticale (\/4) dans la
zone d’application du post-traitement, calculée sur les deux modeles de vitesse (modele
A, ﬁgure itération 3 et modele B, figure et du contenu fréquentiel du signal source
(entre 13 et 18 Hz, ﬁgure. L’épaisseur des couches varie entre 2,,;, = 25 m et 2,4, =
312 m. La valeur minimale z,,;, est proche de I'épaisseur du décollement déterminée dans
des études précédentes (voir introduction §5.1]). Ces valeurs conduisent & un nombre de
couches variant entre n,,,, = 120 et n,,;, = 10. La perturbation de vitesse maximale,
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Baopih {Km)
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F1G. 5.21 — Carte des angles de diffraction () maximale, calculés par tracé des rais dans
le modele B. Le cadre indique la zone d’application du post-traitement

Vmaz = D00 m/s, a étée estimé comme trois fois la valeur maximale de 'amplitude sur
I'image calibrée dans la zone d’application.

Unité vp(km/s) | f(Hz) | A/4(m)
Base du socle ~ 3.5 13 68
18 49
Chenal de subduction ~ 2.5 13 48
18 35
Toit de la crofite océanique ~ 4.5 13 87
13 62

TAB. 5.2 — Résolution verticale estimée dans la zone de post-traitement

Probleme direct. L’ondelette source utilisée a été estimée par inversion linéaire
de l'onde directe sur les données du profil SIS-72 (cf. section figure . Cette
ondelette de 0.512 s est échantillonné a 4 ms, et son spectre présente deux maxima a 9 et
15 Hz (figurd3.29] en rouge).

Refroidissement. On a mentionné dans la section que les deux parametres
crutiaux dans la définition du recuit simulé sont la température initiale, Tg, et la constante
de la fonction exponentielle ¢;. Pour estimer ces parametres, j’ai effectué des tests initiaux
prenant en compte le rapport entre modeles acceptés et rejetés et 'erreur finale du modele
optimal. Les valeurs estimées, Ty = 0.01 et ¢; = 0.0001, nous ont permis de converger avec
le méme nombre des modeles acceptés et rejetés, avec ~ 2 x 10° modeles explorés .

Inversion et estimation de Dl’incertitude. J’ai adopté la technique de recuit
simulé multiple (cf. , plus adaptée aux moyens de calcul disponibles. 20 exécutions
indépendantes de I'algorithme de recuit simulé ont été effectuées, chacune avec un modele
de départ différent, généré aléatoirement. A partir de la densité de probabilité a posteriori
(estimé via une matrice de fréquence des visites pondérée), on a calculé des estimateurs
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statistiques centraux (moyenne) et des estimateurs de dispersion (écart-type).

Moyens de calcul. J’ai réalisé le calcul sur le cluster de PC Linux de Geosciences
Azur, equipé de nceuds munis de biprocesseurs de 2.8 GHz et 4Go de mémoire RAM.
Pour chaqune des 60 traces, on a exploré 20 x 2 x 10° modeles, ce qui a représenté environ
une demi-heure de calcul par trace.
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F1G. 5.22 — Image migrée calibrée (avec le modele A) de la zone d’application du post-
traitement . Le décollement présente une zone de faible amplitude entre 71 km < z <
74 km. Le toit de la croute océanique possede un maximum d’amplitude a (x=74,z=7)
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F1G. 5.23 — Image migrée calibrée (avec le modele B) de la zone d’application du post-
traitement. L’amplitude du décollement suit un comportement tres similaire a l'image
précédante, avec une zone de faible amplitude entre 71 km < x < 74 km. Par contre, le
toit de la crotite océanique présente des amplitudes fortes et continues entre 71 km < x <

82 km.
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5.4 Résultats

La figure présente les résultats du post-traitement de 'image migrée & partir du
modele de vitesse corrigé par la méthode de Al-Yahya (modele A, [5.5/itération 3). Chacune
des traces de la figure (en haut), représente la moyenne de la densité de probabilité
a posteriori de la variable 0v (perturbation de vitesse par rapport au modele de vitesse
de référence). Comme détaillée dans la section , on considere cette moyenne, qu’on
a dénommé modele impulsionnel optimal, comme la solution la plus vraisemblable au
probleme inverse. Comme on pouvait s’y attendre, il y a une correspondance étroite entre
les amplitudes maximales du modele impulsionnel optimal et les amplitudes maximales
de l'image migrée calibrée. Cependant, les amplitudes du modele impulsionnel optimal
sont ~2-3 fois plus grandes que les amplitudes des traces migrées calibrées (comparer les
figures et . Le décollement et le toit de la crotite océanique représentent des
fortes perturbations de vitesse. Le toit de la crotite océanique présente presque partout
une perturbation positive, a ’exception du fort réflecteur situé a x=74 km. Par contre au
niveau du décollement se succedent des segments a perturbations positives et négatives.

Sur la figure m (centre) sont aussi représentés le modele impulsionnel optimal
(ligne noire) et son écart-type (en bleu). Toutefois, il faut bien avoir présent a l’esprit
que cet écart-type indique I'erreur associée uniquement au probleme inverse, sans prendre
en compte les erreurs en amplitude associées au modele de vitesse (voir pour ce volet la
section ou a I’approximation unidimensionnelle (cf. . L’écart-type suit la forme
du modele impulsionnel optimal, et on peut constater que la plupart des caractéristiques
principales du modele sont bien contraintes dans l'inversion. Une carte en 2D de ’écart-
type est présentée sur la figure m (en bas). On observe que l'écart-type dépend de
I’amplitude de la perturbation, il n’est donc pas surprenant que le maximum de 1’écart
soit situé dans la zone d’amplitude maximale.

Pour le modele B (figure , le décollement et le toit de la crotte océanique sont
aussi facilement identifiables. La présence des fortes amplitudes dans la crotte océanique
(figure génere de forts artefacts (bandes verticales) dans la partie basse du modele
impulsionnel optimal. Comme pour le modele A, les amplitudes du modele impulsionnel
optimal sont ~2-3 fois plus grandes que les amplitudes des traces migrées calibrées (voir
figure . Le long du décollement, les polarités des perturbations sont variables, mais
les tendances sont similaires a celles du modele A. Pour le toit de la croute océanique, les
différences sont plus marquées.

Comme mentionné précédemment pour le toit de la crotite océanique (section ,
il y a une différence notable entre les modeles impulsionnels optimaux provenant des
deux modeles de vitesse. Pour le modele de vitesse A, la perturbation de vitesse est
pratiquement partout positive, avec des valeurs de la perturbation dv comprise entre +150
et +200 m/s. Au contraire, pour le modele B, la perturbation au toit de la crotte océanique
est tres variable avec une alternance de zones positives et négatives tous les ~ 400 m. La
seule caractéristique commune aux deux modeles est une zone de forte réflectivité située a
x=74-75 km, qui est méme le maximum d’amplitude sur I'image migrée calibrée obtenue a
partir du modele de vitesse A (figure . Sur les deux modeles impulsionnels optimaux,
cette zone est marquée par une forte perturbation négative dv ~ —200 m/s, qui coincide
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avec une discontinuité (faille) au toit de la crotite océanique.

La forte polarité positive observée sur le modele impulsionnel optimal A entre x=75
et 81 km n’est plus visible sur le modele impulsionnel optimal B. Si on observe la carte de
distribution de I’écart-type, le toit de la crotite océanique sur le modele B présente une
incertitude plus grande (~ 350 m/s) que sur le modele A (~ 250 m/s). Les différences
dans la forme de I'ondelette au toit de la crotite océanique sont deja visibles sur les images
migrées calibrées (ﬁgure et 5.22), ce qui peut expliquer la discordance dans le résultat
de I'inversion. Les traces synthétiques générées a partir du modele optimal de perturbation
de vitesse (partie haute des figures et pour les modeles A et B sont presentées
sur les figures et [5.28 En général, les traces migrées sont bien modélisées. Une des
caractéristiques les plus remarquables dans les deux modeles impulsionnels optimaux est
un décalage (~ -400 m) dans la profondeur des réflecteurs par rapport aux images migrées.
Ceci est un effet bien connu dans le traitement du signal provenant d’une source a phase
mixte (voir [Yilmaz, 2001]), dont le maximum de "amplitude est placé & ~ 110 ms . Dans
les algorithmes de déconvolution de type filtre de Wiener il est indispensable d’avoir une
ondelette source a phase minimale pour la stabilité de la solution.

Dans ce cas il faut d’abord transformer la donnée a phase minimale (via une estima-
tion de I'ondelette source) avant de faire les autres procédures de la chaine de traitement.
Un des avantages, deja mentionné, des méthodes d’optimisation globale, est qu’on peut
s’affrachir de cette restriction, puisque 'inversion corrige 'effet de la phase mixte.
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F1c. 5.27 — (En haut) . Zone d’application du post-traitement dans l'image migrée a
partir du modele A. (En bas) Interpretation structural de 'image migrée. En bleu est
representée une structure lenticulaire. Un reflecteur oblique (en pointillé) divise le chenal
de subduction en deux unités (Unité 1 en vert et unité 2 en jaune). Des réflecteurs déformés
de faible amplitude vient finir contre le réflecteur oblique. A droite de ce réflecteur les
amplitudes sont tres faibles.
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5.5 Discussion

5.5.1 Modele pour le décollement interplaque

La signature du décollement sur I'image migrée calibrée varie de maniere importante
avec la distance horizontale. Cela nous a conduit a diviser la région d’étude en quatre
zones : zone 1, localisée entre x= 82 et 76 km ; zone 2, localisée entre x= 76 et 73 km et
zone 3, localisée entre x=71 et 69.5 km. Entre x= 71 et 73 km, se situe une zone ou le
décollement présente une tres faible amplitude (figures et .
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Fia. 5.29 — Agrandissement de 'image migrée calibrée obtenue en utilisant le modele A,
dans la zone du décollement interplaque. La signature du réflecteur associé au décollement
(toit du chenal de subduction) nous a conduit a distinguer ses caractéristiques en trois
zones (cadres numérotés). Le point R indique 'endroit ou la polarité du décollement
change.
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Fic. 5.30 — Agrandissement de 'image migrée calibrée obtenue en utilisant le modele B,
dans la zone du décollement interplaque.

Il est remarquable de constater que les résultats du post-traitement pour les deux
modeles de vitesse fournissent des caractéristiques similaires. Dans la zone 1 (figure
le modele impulsionnel optimal du décollement interplaque est presque partout caractérisé
par une anomalie de vitesse négative délimitée au toit et a la base par des perturbations de
vitesse symétriques. L’exception est la région autour de x=79.5 ou seule la perturbation
de vitesse positive & la base du décollement est visible (indiquée par les triangles rouges
vides). L’épaisseur estimée du décollement interplaque diminue avec l'offset (c’est-a-dire
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en direction de la fosse), de ~ 70 m a la distance de x=77 km a ~ 40 m a la distance de
x=82 km. La magnitude de I'anomalie du vitesse au niveau du décollement oscille entre
-10 < v < -130 m/s, avec une moyenne 6v ~ -80 m/s.

La zone 1 et la zone 2 sont séparées par le point R (figure et qui marque
un changement majeur dans la signature du réflecteur. Sur les deux images migrées, le
réflecteur associé au décollement a gauche du point R est composé de trois oscillations,
du haut vers le bas : positive-négative-positive (rouge-bleu-rouge). A droite du point R,

I'oscillation positive inférieure disparait, et sur I'image migrée obtenue avec le modele de
vitesse B (figure [5.30)) les polarités sont décalées.

Le modele impulsionnel optimal du décollement interplaque entre x=74-76 km (zone
2) est asymétrique, présentant, a sa base, une perturbation positive plus grande ( v ~
+120 m/s) que 'anomalie négative au toit (év ~ -40 m/s). Dans cette zone 'estimation
de I'épaisseur du décollement interplaque s’avere moins évidente, mais on considere une
valeur de ~ 80 m comme vraisemblable. La zone 3 présente elle aussi un modele impul-
sionnel du décollement interplaque asymétrique, avec une perturbation positive a la base
( 0v ~ +180 m/s), plus grande que la perturbation négative au toit (év ~ -60 m/s). Dans
cette zone le décollement est épais de ~ 70 m.

Ces observations sont synthétisées sur la figure ol sont représentées en trois
couleurs les caracteristiques de ’anomalie de vitesse au toit du niveau du décollement :
en bleu clair si la perturbation est faiblement negative (dv;,;; > —100 m/s), en bleu foncé
si elle est fortement négative (dvi;; < —100 m/s) et en rouge si elle est proche de zéro.
Dans ce dernier cas, il y a souvent une perturbation positive a la base du décollement.

Sur la figure deux zones autour du décollement sont aussi marquées en grisée :
(1) une structure limitée par un réflecteur de forme lenticulaire au dessus du décollement.
Cette structure controle probablement les amplitudes et les valeurs de la perturbation du
décollement dans le modele impulsionnel (figure . Par exemple, a 'Est de x=73.5
km, ou le réflecteur lenticulaire rejoint le décollement, 'amplitude de ce derniere se
réduit drastiquement. |[Calahorrano, 2005] a suggéré que cette zone lenticulaire pourrait
étre constituée de matériaux sous-plaqués a la base de la marge. Si cette hypothese est
vraie les matériaux qui constituent cette lentille auraient une composition similaire aux
matériaux du chenal de subduction. (2) une zone (nommée zone P sur la figure) en des-
sous du décollement, a forte réflectivité, ou sont présents des réflecteurs paralleles au
décollement (x=77-82 km). Dans le modele impulsionnel optimal (figure cette zone
est caractérisée par la présence de perturbations négatives de magnitude semblables au
décollement. Cette zone est probablement constituée de I'alternance de bancs a lithologie
variable qui forment le chenal de subduction.

Une observation intéressante est que presque tous les maxima de ’amplitude sur
I'image calibrée sont situés au niveau des bombement des structures (pour le décollement
a x=80 et x=70 km, pour le réflecteur lenticulaire & x=78 km). Cela pourrait étre un
effet de 'acquisition SMT, mais en général la SMT a tendance a avoir plutot des ampli-
tudes fortes la ot un réflecteur présente une concavité. On peut proposer que les fortes
amplitudes pourrait étre générées dans des zones d’accumulation des fluides. De plus,
les zones "rouges” sont situées pres des bombements. Les études de sismique 3D sur
le prisme de la Barbade [Shipley et al., 1994a, [Bangs et al., 1996, [Bangs et al., 1999] ont
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F1Gc. 5.31 — Zone 1. (En haut) Modeéle impulsionnel optimal et image migrée a partir
du modele de vitesse de référence A. (En bas) Modele impulsionnel optimal et image
migrée a partir du modele de vitesse de référence B. La zone grisée représente la zone
limitée par I'écart-type. Les amplitudes des image migrées ont été calibrées. La position
du décollement est signalée par des triangles. Les triangles rouges remplis indiquent que
le décollement est marqué par une anomalie négative au toit et une anomalie positivea
la base. Les triangles rouges vides,indiquent que le décollement est marquée principale-
ment par I'anomalie positive a sa base. Noter le décalage en profondeur entre le modele
impulsionnel optimal et I'image migrée, effet d’une source qui n’est pas a phase minimale.
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F1G. 5.32 — Zone 2 et 3. (En haut) Modele impulsionnel optimal et image migrée obtenue
a partir du modele de vitesse de référence A. (En bas) Modele impulsionnel optimal et
image migrée effectuée avec le modele de vitesse de référence B. La zone grisée représente
la zone limitée par I’écart-type. La position du décollement est signalé quand il est délimité
par une anomalie au toit et a la base (triangles rouges remplis) ou par une seule anomalie
a sa base (triangles rouges vides).
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Fi1G. 5.33 — Schéma interpretatif du modele impulsionnel optimal pour le décollement.
Les couleurs dans le décollement visualisent les segments ayant des caractéristiques
différentes : une perturbation négative au niveau du décollement limitée par une réduction
des vitesses a son toit et une augmentation a sa base (bleu foncé), une perturbation posi-
tive dominante a la base du décollement (rouge). Dans la zone en pointillé les amplitudes
du décollement sont tres faibles.

montré que le décollement peut présenter des zones a polarité positive. Selon ces au-
teurs, les zones a forte polarité négative sont riches en fluides, tandis que les zones a
polarité positive sont déporvues de fluides. A la Barbade ces deux zones sont séparées
par des discontinuités tres localisées, qui ont été interprétées comme des failles enracinées
au niveau du décollement qui isoleraient hydrogéologiquement les zones a polarité posi-
tive [Shipley et al., 1994al [Shipley et al., 1994b]. Cette interprétation est possible pour la
discontinuité observée au point R de notre profil (figures et ou l'on observe
sur I'image migrée un décalage des réflecteurs au dessus du décollement. Une autre hy-
pothese, qui n'implique pas nécessairement des accidents structuraux peut étre évoquée
pour expliquer les zones rouges de la figure . si des fluides s’echappent a proximité
de ces zones, la variation des propriétés physiques entre les matériaux au-dessus et dans
le décollement, seraient tres faibles.

Si on accepte cette hypothese on peut proposer une histoire pour cette région. Le
réflecteur lenticulaire serait un ancien décollement qui, comme le montrent ses amplitudes,
constitue encore une zone d’accumulation des fluides. Cette structure lenticulaire s’est
assechée graduellement, et le décollement a migré vers le niveau actuel, a la base de la
structure lenticulaire. Dans la zone P des réflecteurs paralleles au décollement pourraient
entamer un processus de migration du décollement. Pour cette zone les amplitudes et les
perturbations du modele optimal suggerent que les fluides occupent une zone large du
chenal de subduction, ou existent des ”décollements alternatifs”. Si a I’avenir la zone P
est drainée, le décollement pourrait se déplacer a sa base.

5.5.2 Modéle de vitesse total

Le modele de vitesse total est la somme du modele de vitesse de référence et des
perturbations de vitesse v = vy + dv. Le cas synthétique (Chapitre 3) a illustré que, apres
avoir ajouté les composantes de haute fréquence spatiale (les perturbations) au modele
de vitesse de référence, on ne peut récupérer les vraies valeurs des amplitudes de vitesse.
La vitesse totale peut étre utilisée pour estimer d’autres parametres physiques a l'aide de
relations empiriques. Par exemple, il existe une relation empirique tres usuelle, qui relie
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Fi1G. 5.34 — Schéma interpretatif des résultats pour le modele impulsionnel optimal du
décollement. A gauche (A) Le segments ot le décollement correspond & une perturbation
négative (bleu foncé) sont caractérisés par une ondelette a amplitude négative domi-
nante dans I'image migrée. (B) Les segments ot une perturbation positive a la base du
décollement est dominante (rouge) correspond a une ondelette du décollment de amplitude
positive (polarité inverse au cas A). (C) la zone en pointillé les amplitudes du décollement
sont tres faibles. A droite (A) Les segments bleus pourrait étre interprétées comme zones
de chénalisation des fluides ou le décollement est limité a son toit et sa base par des
barrieres de permeabilité, favorisant des phénomenes de surpression des fluides. (B) Les
segments rouges sont caractérisés par un faible contraste de vitesse entre les matériaux
dans le décollment et a la base de la marge. Une explication possible est la diffusion
dans ces zones des fluides, ce qui réduit les vitesses des matériaux juste au dessus du
décollement. Un phénomene associé pourrait étre la hydrofracturation des matériaux de
la base de la marge. (C) Les segments en pointillé pourraient correspondre & des zones
seches. Le flux dans le décollement se produit en 3D, mais dans le profils sismiques 2D
(ligne vert) on a qu’une coupe 1D. Des zones isolées hydrogéologiquement temporaire-
ment par des accidents structuraux, peuvent expliquer la presence des ces zones seches.
Ces zones isolées ont été identifiés dans les études sismiques 3D du décollment de la
Barbade et du Nankai.|Bangs et al., 1996, Bangs et al., 2004]
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la vitesse de propagation des ondes P («) et la densité (p) :
p=ca™ (5.2)

[Gardner et al., 1974] ont proposé comme valeurs ¢ = 310 et m = 0.25 avec la vitesse «
exprimée en [pieds/s]. Les valeurs de la densité et de la vitesse permettent de faire une
estimation du coefficient de réflexion & incidence normale [l Le coefficient de réflexion
ainsi estimé est présenté sur les figures et (au centre). L’insertion des densités
releve I'effet de I'inversion de vitesse au niveau du chenal de subduction, avec un coefficient
de réflexion négatif au niveau du décollement et positive au toit de la crotite océanique.
Il est intéressant d’observer que sur la carte du coefficient de réflexion R4 (figure ,
on peut différencier des zones ou la valeur de R4 a l'intérieur du décollement est positive,
qui coincident avec les zones a perturbation positive dominante a la base du décollement
(en rouge sur la figure . L’incompressibilité (k) peut étre estimée aussi a partir des
valeurs de vitesse et densité [Aki and Richards, 2002]. Comme on pouvait s’y attendre, le
chenal de subduction est dominé par des matériaux tres compressibles. Les deux modeles
de vitesse totale montrent la méme anomalie de vitesse négative située a x=78 km, ot les
vitesses décroit jusqu'a ~ 2.7 km/s (modele A) et ~ 2.3 km/s (modele B). Cette anomalie
provient des perturbations négatives du modele impulsionnel optimal correspondant.

5.6 Conclusions

1. L’étude du chenal de subduction et du nievau de décollement du profil SIS-72
sur la marge convergente équatorienne a été fait dans ce chapitre via I'exploitation des
données SMT. Les données SMT ont été migrées en profondeur [Thierry et al., 1999b].
En raison des incertitudes associées a ’estimation du modele de vitesse de référence, en
particulier a la profondeur des objets géologiques étudiés (=~ 5-7 km), deux modeles de
vitesse ont été utiles pour effectuer la migration /inversion. Le premier (modele A) provient
de l'analyse de vitesse et il a été corrigé itérativement via la méthode (section §3.3.1)). Le
deuxieme (modele B) avait été estimé par [Calahorrano, 2005] via la technique d’analyse
de focalisation. L’analyse de l'erreur de ces modeles montre que chacun d’entre eux a
des zones communes bien containtes, et des zones localement mieux contraintes sur un
modele plutot que sur autre (presque de maniere complémentaire). Les différences entre
les deux modeles de vitesse ont une influence sur le positionnement et sur les amplitudes
des réflecteurs sismiques, comme on se l'attendait.

2. La nouvelle procédure de post-traitement, que j’ai développé, a été appliquée aux
images migrées obtenues a partir des deux modeles de vitesse. Cette procédure nous a
permis de cartographier les variations de vitesse a petite échelle sur une zone 2D.

3. Deux réflecteurs cibles ont été choisis : le décollement interplaque et le toit de
la croute océanique. Le modele impulsionnel optimal calculé pour le premier montre des

4Pour le cas d'un angle d’incidence ¢ différent de 7/4, il est nécessaire d’utiliser les équations de
Zoeppritz qui expriment le coefficient de réflexion et de transmission en fonction de I'angle d’incidence et
des propriétés mécaniques du milieu (densité, vitesse de 'onde P et vitesse de 'onde S). Voir par exemple
[Aki and Richards, 2002]
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F1G. 5.35 — (En haut) Modele de vitesse total A vy = vga + dva. (Au centre) Coefficient
de réfléxion calculé a partir du calcul du modele de dénsité p4 en fonction de la vitesse
de propagation d’onde P. (En bas) Module d’incompressibilité (x4)



134 Chapitre 5. Imagerie de la Structure intermédiaire

Distance(Km)

Depth(Km)

km/s

Depth(Km)

L — . — |
-0.005 -0.004 -0.003 -0.002 -0.001 0.000 0.001 0.002 0003 0004 0005
R

Distance(Km)

Depth{Km)

F1c. 5.36 — (En haut) Modele de vitesse total B vp = vop + dvp. (Au centre) Coefficient
de réfléxion calculé a partir du calcul du modele de dénsité pp en fonction de la vitesse
de propagation d’onde P. (En bas) Module d’incompressibilité (kg)
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variations latérales importantes. Dans ce modele, le décollement correspond en général
a une anomalie de vitesse négative (dv ~80 m/s) limité au toit par une perturbation de
vitesse négative et a la base par une perturbation de vitesse positive. Cependant dans
quelques zones la perturbation au toit est pratiquement nulle. L’épaisseur du décollement
a été estimée entre 40-70 m dans la partie océanique, et s’épaissit vers le continent. Il est
important de souligner que les différences des deux modeles de vitesse de référence ont
eu une influence sur la position et sur les amplitudes du modele impulsionnel retrouvé
par le post-traitement. Cependant, la forme et ’épaisseur de la perturbation présente
des caractéristiques globalement communes pour les deux modeles : si une polarité est
négative (positive) au niveau du décollément pour le modele A, elle présente la méme
polarité, quand le modele B est utilisé.

3. Le toit de la crotite océanique est caractérisé par une perturbation de vitesse
positive, a 'exception d’un fort réflecteur a perturbation négative, associé probablement
a une faille majeure qui recoupe la crotite océanique.
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Chapitre 6

Imagerie de la structure profonde

6.1 Introduction

Dans ce chapitre on deux approches pour l'imagerie des niveaux profonds sont
présentées dans le but : (1) d’obtenir un modele de haute resolution de la zone profonde
en utilisant une approche combinée qui exploite 'information vehiculée par les temps de
trajet et les amplitudes(2) d’obtenir un modele de grandes longueurs d’onde via l'utilisa-
tion de techniques qui utilisent seulement les temps de trajet, pour I’étude de la zone de
rupture du séisme de 1979.

6.2 Inversion conjointe de données de sismique réflexion
et réflexion /réfraction grand-angle

Les parametres d’acquisition habituels de la sismique réflexion multitrace (SMT) ne
sont pas adaptés a I'imagerie des réflecteurs profonds. Par exemple, il est évident dans
I’analyse de vitesse NMO que l'incertitude de I'estimation des vitesses augmente rapide-
ment avec la profondeur : la courbure des réflecteurs devient de plus en plus grande et
plusieurs hyperboles expliquent bien les événements, il existe donc une ambiguité sur es
vitesses. De plus, il est bien connu qu’'une limitation fondamentale de la SMT est qu’ a
partir d’une profondeur critique il n’est plus possible de séparer l'effet de la vitesse de
celle de la profondeur (ambiguité vitesse/profondeur). La profondeur critique est fonc-
tion de la longueur du dispositif d’acquisition et de la fréquence dominante de la source
[O’Brien and Lerche, 1988|. |Lines, 1993, [Ross, 1994] ont montré que la profondeur cri-
tique est proche de la longueur du dispositif. Si la profondeur d’un réflecteur, z, est plus
petite que la longueur du dispositif d’acquisition, L, les erreurs associées a l’ambiguité
vitesse/profondeur sont proportionnelles & z. Par contre quand z > L elles sont propor-
tionnelles & 22. Pour la longueur de notre dispositif d’acquisition (fliite sismique de L ~
4.5 km) une bonne partie du contacte interplaque et de la zone sismogene (z > 10km
[Tichelaar and Ruff, 1993| [Hyndman, 2004]), sont en dessous de la profondeur critique.

Une solution possible est d’augmenter le plus possible 1'offset maximal (i.e. la lon-
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gueur de la flite). Si l'offset dépasse la distance critique, on rentre dans les domaines
des réfractions et des réflexions grand-angle. Des méthodes de migration avant som-
mation ont été adaptées [Zelt et al., 1998, [Buske, 1999] et appliquées avec succes sur
des données de sismique réflexion/réfraction grand-angle ou SGA (e.g. en Californie
[Lafond and Levander, 1995] ou au Nankai [Dessa et al., 2004]). Cependant, la résolution
des images résultantes est limitée en raison de 'espacement des récepteurs [Zelt et al., 1998].

Pour avoir des résultats fiables sur les niveaux profonds (10 — 30km) (i.e. le contact
interplaque et le Moho) et avec une résolution suffisante pour tenter d’établir une relation
entre ces réflecteurs profonds et leur manifestation en surface (e.g. splay fault), il est
nécessaire de combiner les données SMT et SGA ainsi que des méthodes adaptées a
I'exploitation optimale des deux types de données (e.g. la tomographie en diffraction
pour les données SMT et les méthodes adaptées aux dispositifs SGA). Le point commun
entre les deux types des données est la construction d'un modele de vitesse mixte qui va
permettre d’obtenir une image migrée qui contient les deux informations.

6.2.1 Splay fault

Le terme de splay fault en anglais désigne un chévauchement hors séquence qui forme
une bifurcation au niveau du contact interplaque. Si ce chevauchement est actif, il doit
présenter un déplacement cosismique de type inverse durant les séismes de subduction.
Un déplacement de 8 m le long d’un chevauchement activé durant le séisme d’Alaska
de 1964 a été rapporté par [Plafker, 1972]. Des études paléosismologiques réalisées sur
le prisme d’accrétion de Cascadia ont montré des déplacements rapides le long des che-
vauchements [Clarke and Carver, 1992]. Un mouvement le long d’un chevauchement penté
présente une composante verticale importante. C’est pourquoi ce type de failles peut jouer
un role important dans la génération de tsunamis [Fukao, 1979]. L'une des zones ou des
splay faults actives ont été mises en évidence est le prisme de Nankai. [Park et al., 2002]
ont identifié un fort réflecteur a polarité inverse qui a 10 km de profondeur bifurque
du contact interplaque et remonte vers la surface suivant une forte pente. Le site ou
cette faille affleure, a été étudié lors de campagnes sous-marines et correspond a un
endroit ou suintent des fluides au contenu organique (méthane) important (cold seep)
[Ashi et al., 2001]. Des données 3D collectées durant la campagne KAIKO-SFJ ont permis
de construire un modele d’évolution du prisme d’accrétion du Nankai et a mis en évidence
la relation entre la splay fault et la topographie de la plaque plongeante, des processus
d’embranchement dynamiques et de partitionnement du cisaillement [Dessa et al., 2004}
Lallemant et al., 2003, [Martin, 2003].

6.2.2 Données utilisées

La région d’étude est la zone de rupture du séisme de 1958, a la région fron-
taliere entre la Colombie et I’Equateur [Agudelo et al., 2004]. Dans cette zone le profil
SIS44/SALO6 (figure a été acquis d’abord grace a une acquisition SMT pendant la
campagne SISTEUR et ultérieurement, grace a une acquisition SGA durant la campagne
SALIERI (voir figure [6.19). 22 OBS de Géosciences Azur (France) et de Geomar (Kiel,
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Fi1a. 6.1 — Le profil SIS-44 traverse le bloc OBH (voir §1.5| et figure et le bassin
d’avant-arc.(En haut) Interprétation du profil en temps. Le bassin ne présente pas de
déformation récente a l'exception du graben (G) associé au bombement frontal de I’ OBH
et de la splay fault (SF). La limite ouest de la zone de rupture du séisme du 1958 coincide
avec le bombement frontal et avec la splay fault. (En bas) Zoom sur le graben (G) et la
déformation du socle (B) associé a l'activité de la splay fault (SF). Le réflecteur interpretés
comme le décollement (De) et le toit de la croute océanique (TO) sont aussi presentés.
(Mu) souligne des multiples (adaptée de [Collot et al., 2004])
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Allemagne) ont été deployés avec un espacement de ~ 5 km. Pour I'imagerie de la zone
profonde, le pré-traitement des données dévient fondamental, en particulier 'atténuation
des multiples.

La limite ouest de la zone de rupture du séisme de 1958 est ~ 10-15 km vers
le continent par rapport aux zones de rupture adjacentes des séismes de 1942 et 1979
[Kelleher, 1972] |Geller and Kanamori, 1977, [Mendoza and Dewey, 1984]. Cette limite coincide
avec la bordure ouest du bloc frontal OBH (voir la figure et avec un réflecteur penté
(SF sur la figure [6.1]) interpreté comme une splay fault [Collot et al., 2004]. Cependant ce
réflecteur s’avere difficile a imager : (1) il est situé dans une zone ot le toit du basement est
trés déformé et réflectif, ce qui favorise les multiples internes. (2) La méme zone présente
un bombement (B dans la figure ou l'énergie est fortement atténuée. (3) Il s’agit
d’un réflecteur profond (entre 5-13 km) et penté (¢ =~ 25°), c’est-a-dire qu’il peut sortir
de l'intervalle de résolution des composantes spatiales de la sismique. Par conséquent, le
reflecteur SF interprété comme splay fault (figure n’est clairement visible sur I'image
en temps que sur un segment de 3 km.

Dans le modele de rupture du séisme de 1958 proposé par [Collot et al., 2004] la
splay fault joue un role majeur. Si la rupture s’est propagée le long de cette faille, cela
pourrait expliquer que la zone de rupture ne s’étende pas jusqu’au front de déformation
(voir la figure . Notemment, le risque de génération de tsunami si ce modele est vérifié,
est beaucoup plus élévé. Un premier objectif de ce chapitre est d’utiliser 'information
de la SGA pour mieux imager la splay fault. Un deuxieme objectif est d’identifier les
caractéristiques des structures les plus profondes de la zone de subduction, notamment
la géométrie du Moho et de la zone interplaque et d’analyser la présence d’anomalies de
vitesse et leur relation avec le mécanisme de la rupture sismique.

6.2.3 Meéthodologie et résultats

La procédure mise en ceuvre est montrée sur la figure[6.3] Quatre types d’information
sont disponibles pour chaque réflecteur (figure : (a) Les réflexions a court offset (~
4.5 km), dans le domaine de la SMT, qui sont la base pour I'analyse de vitesse NMO
et 'analyse de vitesse durant la migration. (b) Les réflexions a incidence normale (zéro
offset) qui sont représentées dans la section stack en temps. (c¢) Les réfractions, dans le
domaine de la SGA et qui sont exploitées dans la tomographie des temps de premieres
arrivées (TTPA). (d) Les refléxions grand-angle incorporées pendant le modele a couches
ou modele blocky.

1. Tomographie des temps de premiéres arrivées (données SGA) [Gailler, 2004]

La tomographie des temps de premieéres arrivées (TTPA) a été effectuée par le
logiciel tomo2D [Korenaga et al., 2000]. La caractéristique la plus importante du modele
de vitesse obtenu par la TTPA est la présence d'une inversion de vitesses (Av ~ —1 km/s)
coincidant avec la splay fault (figure . Cette inversion de vitesse se manifeste sur les
données de SGA comme une zone d’ombre trés marquée sur quelques OBS (voir figure

5d).

2. Analyse de vitesse a partir de la migration/inversion des données SMT
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Fi1G. 6.2 — Séquence de rupture proposée
par |Collot et al., 2004], sur une marge seg-
mentée par des failles crustales transversales.
(A) (du bleu au vert) Les trois segments ac-
cumulent de maniere irréguliere de 1’énergie
élastique. (du vert au rouge) Le segment cen-
tral est cassé et le déplacement cosismique se
propage jusqu’a trouver les failles transver-
sales. Les failles jouent le role de barrieres,
permettant au segment adjacent de la marge
de rester bloqué. (B) La rupture du séisme de
1958 s’est propagée sur la splay fault (SF) en
soulevant le fond océanique et en génerant
un tsunami. La propagation de la rupture
a été stoppée par les failles transversales.
Par conséquent, les contraintes sur le seg-
ment adjacent ont continué a augmenter jus-
qu’au séisme de 1979. Le bloc OBH doit subir
un déplacement lent durant la période post-
sismique.
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F1G. 6.3 — Procédure de traitement des données SMT et SGA pour imager la zone super-
ficielle, intermédiaire et profonde de la crotite terrestre. Voir le texte pour les explications.
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F1G. 6.4 — Modele tomographique (TTPA) de vitesse obtenu par inversion de la premiére
arrivée. Le cadre a l'intérieur indique la zone d’inversion des vitesses (~ —1 km/s) coinci-
dant avec la splay fault. Les traces des OBS 123,124 et 125 sont presentées ou une
zone d’ombre est clairement visible (indiquée par les fleches jaunes). La classification
des différentes arrivées est illustrée sur le tableau [6.11
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Arrivée Phase Type  Vit. aparente Interpretation
1 P1 Réfractée ~ 2.0-3.0 km/s Coverture sédimentaire
2 Pc Réfractée  ~ 6.0 km/s Crofite océanique
4 Pn Conique ~ 7.0 km/s propagée le long du Moho
) PmP  Réflechie - Réflechie sur le Moho
6 Pgl  Réfractée ~ 4.5 km/s Partie supérieure de la marge
7 P2 Réfractée  ~ 3.0 km/s Bloc Frontal
8 Pg2  Réfractée  ~ 5.5 km/s Partie inférieure de la marge
10 R1 Réflechie - Base de la couche supérieure de la marge
11 R2 Réflechie - Contact interplaque-splay fault
12 R3 Réflechie - base du bloc frontal (décollement ?)

TAB. 6.1 — Clasification des arrivées sur le profil SIS-44.

Parallelement, on a effectué une estimation des vitesses a partir des données SMT.
On a suivi la méthode de correction du modele de vitesse détaillée dans §3.3.3| et sur la
figure [3.1] Le modele de vitesse de référence initial est obtenu & partir des vitesses NMO
converties dans le domaine profondeur, interpolées sur une grille 2D et lissées avec un
filtre spatial gaussien (figure en haut). L’image migrée correspondant au modele de
vitesse initial et I'interprétation des réflecteurs principaux sont presentés sur la figure [6.6]
Le modele de vitesse a 6té corrigé par la méthode de [Al-Yahya, 1989] (voir §3.3.1]). Pour
la correction, on a utilisé des panneaux iso-X espacés de 1 km. L’image migrée avec le
modele de vitesse corrigé est presentée sur la figure [6.7, Les panneaux iso-X illustrent
bien les limitations de la SMT en profondeur : 'angle de diffraction a partir de 5 km de
profondeur devient inférieur a 50°. On constate qu’aux niveaux profonds I'estimation de
la courbure (et donc, de la correction des vitesses) est beaucoup plus douteuse (figure
6.11]).

3. Modeéle mixte

Un modele mixte contenant I'information des vitesses SMT dans la zone superficielle
et 'information des vitesses SGA dans la zone profonde est construit (figure (3)). Ce
modele mizte est obtenu en prenant : (1) dans la zone supérieure (0 — 5km) le modele
de vitesse SMT corrigé par la méthode de [Al-Yahya, 1989 figure [6.7]; (2) dans la zone
inférieure (10 — 25km), le modele de vitesse SGA provenant de la TTPA (figure (3)
entre ces deux zones une zone de transition (5 — 10km) ou les vitesses du modele SMT
et du modele SGA sont pondérées, suivant une fonction :

Z—Zf

v(2) = avgyr + (1 — @)vgaa ol a=0Bx"—2x") et x= P
f— %0

2y et zy sont la profondeur initiale et finale de la zone de transition respectivement.
L’image migrée obtenue a partir du modele mixte est présentée sur la figure [6.8
Comparaison des trois images migrées

Les panneaux iso-X et la quantification de la courbure via des panneaux de sem-
blance représentent ’évolution du modele de vitesse entre les étapes 1 a 3. La premiere
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F1c. 6.5 — (En haut) modele de vitesse issu de 'analyse de vitesse (filtre spatial gaussien,
7,=3000 m, 7,=400 m). (Au centre) Modele de vitesse apres la correction du modele de
vitesse pendant la migration (En bas) Modele "mixte”, voir le texte pour les explications.
Cette partie correspond a la partie (3) de la figure
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F1G. 6.6 — Image migrée obtenue en utilisant le modele de vitesse NMO (figure
en haut). Le zoom sur I'image correspond a la zone de la splay fault. Les réflecteurs sont
interpretés comme SF : toit de la zone de splay fault, D : Décollement, T : Toit de la crotte
océanique, I : Contact interplaque, P : Réflecteur profond (Moho ou contact interplaque)
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F1G. 6.7 — Image migrée obtenue en utilisant le modele de vitesse corrigé (figure au
centre). Le zoom sur I'image correspond a la zone de la splay fault.
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F1c. 6.8 — Image migrée en profondeur obtenue par tomographie en diffraction en utilisant
le modele "mixte” (figure [6.5 en bas). Le zoom sur I'image correspond a la zone de la
splay fault.
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le modele d’analyse de vitesse (itération 1); (2) le modele d’analyse de vitesse corrigé
(itération 2); (3) le modele mixte.

F1a. 6.9 — Panneaux iso-X profil 44. Les panneaux sont issus de la migration avec :
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F1G. 6.10 — Panneaux de semblance profil 44 correspondant aux panneaux iso-X sur la
figures [6.9] respectivement.
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Fic. 6.11 — Angle de diffraction maximal superposé a I'image migrée mixte. Noter que a
partir de 5 km de profondeur 'angle de diffraction est inférieur a 70° et en dessous de 10
km il est inférieur a 30°
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Fi1G. 6.12 — Superposition du pointé de réflecteurs sur les trois images migrées. Sont
representés : les réflecteurs principaux de I'image migrée a partir du modele de vitesse :
SMT initial (en noir), SMT corrigée (en bleu clair) et mixte SMT et SGA (en rouge).
Les lignes en pointillée indiquent des segments a faible amplitude ot l'incertitude est plus
grande.
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observation est qu’en dessous de 10 km, il n'y a quasiment pas de reflecteurs visibles,
autrement dit, il n’y a pas de moyen d’estimer et de corriger les vitesses a partir de la
SMT . L’effet de la correction du modele de vitesse se manifeste sur les 5 premiers ki-
lometres de profondeur, comme on constate en comparant les itérations 1 et 2 de la figure
[6.10] Sur litération 2 les maximums de 'amplitude 7 sont beaucoup plus proches de 1.
En ajoutant l'information de la SGA, certains panneaux de semblance (e.g. x= 17.5,40,70
km) montrent clairement que pour la zone profonde (z > 5 km) le modele mixte a moins
d’erreurs sur les vitesses (7 ~ 1). De plus, sur quelques panneaux de semblance le modele
de vitesse mixte focalise mieux des réflecteurs qui n’etaient pas visibles sur les modeles
provenant exclusivement de la SMT (e.g. x=25,17.5).

Sur les trois images migrées (figures et les réflecteurs plus profonds que
5 km sont discontinus et on identifie des segments de forte amplitude. Ces segments ont

été marqués par les lettres : SF : toit de la zone de la splay fault, D : Décollement, T : Toit
de la crotite océanique, I : Contact interplaque, P : Réflecteur profond (Moho ou contact
interplaque). Sur la figure ces segments pour les trois images migrées ont été super-
posés. En générale, les vitesses de la zone profonde du modele de mixte sont supérieures
aux vitesses estimés par la SMT. Par conséquent, les réflecteurs sont plus profonds. Les
réflecteurs P1,P2,P3 P4 (profondeur ~ 17 et 22 km) sont ceux qui varient le plus entre les
difeérentes étapes. Ils pourraient correspondre soit au contacte interplaque, soit au Moho
(ou aucun des deux). Les réflexions grand-angle sont les informations indispensables pour
choisir parmi les deux interprétations.

4. Modéele a couches (blocky)

Pour ajouter l'information des réfléxions grand-angle et des réflexions a incidence
normale, il est nécessaire d’intégrer les interfaces principales dans le modele de vitesse. J’ai
ainsi construit un modele de vitesse a couches (ou blocky) qui approximé le modele de vi-
tesse mixte, afin de modéliser les arrivées réflechies avec le logiciel rayinvr [Zelt and Smith, 1992]
et RSTTI [Operto, 1996]. La géometrie des couches du modele de vitesse blocky provient
du pointée des réflecteurs principaux sur l'image migrée mizte en profondeur. Pour une
interface donnée on a tous les points (x,z) qui définissent sa géometrie et auxquels on
peut associer la vitesse VUpige(, 2) correspondant au modele mixte. Les vitesses d’une
couche dans la paramétrisation de [Zelt and Smith, 1992] sont définies seulement au toit
et a sa base. Par ailleurs, tout point (z, z) d’une interface peut avoir une vitesse différente
du bloc supérieur vg,,(z,z) et du bloc inférieur v;,¢(z, z). Ainsi une premiere étape a
consisté a approximer le mieux possible le champ des vitesse vyize(, 2) 2D lisse a partir
de la vitesse [Usyp(, 2), Vins(2, 2)] définie pour quelques points. Mon premier essai a été
de prendre Vg, (x,2) = Vinf(2,2) = Umizte(x, 2), pour toutes les interfaces. Cependant,
Perreur calculée pour les arrivées réfractées était tres élevée par rapport a 'erreur de la
tomographie des temps de premieres arrivées (TTPA). Une deuxiéme tentative a été de
prendre Vg, (T, 2) = Upmigte (T, 2 — Az) €t Vi (2, 2) = Upinte(T, 2 + Az). Avec Az =500 m
Ierreur était proche de celle fournie par la TTPA. Le modele blocky initial est presenté
sur la figure [6.13] (en bas). Ce modele reste tres proche du modele mixte & I'exception de
la zone entre x=60 et 80 km et pour des profondeurs comprises entre z=3 et 7 km ou
les vitesses sont plus basses que le vitesses du modele blocky. Cette réduction de vitesse
correspond a la zone ou le rapport signal/bruit des données SMT est le plus bas. En
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F1G. 6.13 — Passage du modele lisse au modele blocky. (En haut) Pointée des réflecteurs
principaux sur l'image migrée. (Au centre) ces réflecteurs sont intégrés dans le modele de
vitesse mixte, et les vitesses [vgup(, 2), Ving(, 2)] associées a chaque couche sont intro-
duites. (En bas) Le modele blocky initial, qui explique les premiéres arrivées.



6.2 Inversion conjointe de données de sismique réflexion et
réflexion /réfraction grand-angle 153

raison de la qualité de ces données dans cette zone, I'estimation des vitesses est tres dou-
teuse et la SMT n’apporte pas d’information précise. Lors de la construction du modele
blocky, j’ai été obligé de réduire les vitesses provenantes du modele mizte pour expliquer
les réfractions de la SGA. Dans cette zone, en faisant ces correction j’ai ainsi obtenu un
modele comparable & celui de la TTPA (figure [6.4]).

Dans une déuxieme étape, on inverse les vitesses et la géométrie du modele blocky
initial pour simuler les arrivées grand-angle et les temps a incidence normale. Ces derniers
sont obtenus du pointée des réflecteurs de l'image stack-time obtenue avec le logiciel
commercial GEOVECTEUR. L’inversion de la géometrie et la vitese est effectuée sur le
modele "blocky” grace au logiciel RSTTI [Operto, 1996]. De cette maniere on construit un
modele qui integre les informations des réfléchies des données SMT (normal incidence et
short offset) et des réfléchies/réfractées des données OBS (réflexions et réfractions SGA).
Il faut souligner la presence des réfléxions grand-angle a la base et a I'intérieur de la marge,
notemment au toit de la zone de splay fault (figure , et au contacte interplaque m,
qui permettent de mieux contraindre leur géométrie.

Arrivée Points RMS (s)  ?

1 P1 538 0.131 1.711
2 Pc 2608 0.113 1.272
4 Pn 1345 0.107 1.139
) PmP 1330 0.132 1.736
6 Pgl 4340 0.125 1.569
7 P2 662 0.182 3.319
8 Pg2 463 0.130 1.690
10 R1 441 0.095 0.906
11 R2 248 0.146 2.128
12 R3 55 0.150 2.300
TOTAL 12818 0.130 1.686

TAB. 6.2 — Erreur d’estimation des arrivées SGA sur le profil SIS-44.

6.2.4 Discussion
Modele de vitesse de la marge

Le modele blocky final est composé de 7 couches :

Le Remplissage sédimentaire de fosse (couche SD) atteint ~ 1.3 km d’épaisseur
a l'éxtremité Nord-Ouest du profil et au moins ~ 4 km de sédiment arrivent au niveau
du front de déformation. Les vitesses dans ces sédiments sont bien contraintes par la
SMT et par des réfractions (arrivée P1, tableau . La vitesse dans la partie supérieure
augmente vers le front de subduction (passe de 1.6 a 2.0 km/s). La vitesse dans la partie
inférieure augmente avec ’épaisseur. Cet effet est tres probablement du a la consolidation :
I'épaisseur varie entre 2.1 km/s a 'extremité NO jusqu’a 3.0 km/s au front de subduction.
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F1G. 6.14 — (a) Coupe migrée en temps et pointés des réflecteurs (pas (8) de la figure [6.3).
(b) Estimation des réfléchies & incidence normale dans le modele ”blocky”. (¢) Inversion
des temps a incidence normale et modification de la géometrie du modele ”blocky” pour
trouver le modele ”blocky” optimal qui permet de calculer des temps a incidence normale
et (d) qui sont en bon accord avec les pointés des réflecteurs provenants de la coupe
migrée en temps. Le modele "blocky” optimal est comparé avec le modele "mixte” et
ensuite utilisé pour une nouvelle migration (pas (5) figure [6.3).
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F1G. 6.16 — Réflexions grand-angle sur le contacte interplaque
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F1G. 6.17 — Modele blocky apres I'inversion de la géométrie et des vitesses a partir des
arrivées grand-angle et des réflexions a incidence normale.

La couverture sédimentaire de la marge (couche SD). La marge est récouverte
de plusieurs séries sédiementaires dont 1’épaisseur varie entre 3.50 et 4.50 km. Une réflexion
nette a la base de cette couverture sédiementaire (toit du socle) a permis de contraindre
I’estimation de I’épaisseur a partir de deux données SMT et SGA. Les vitesses ont tres peu
de variation latérale, et elles restant comprises entre 1.60 km/s dans la partie supérieure
et 2.80 km/s dans celle I'inférieure.

Le bloc frontal (couche OBH) les données SGA indiquent des vitesses entre
Vsup = 3.80 km/s et v;,r = 5.00 km/s a une distance z = 50 — 70 km, c’est-a-dire & 10 km
du front de déformation. Les données de SM'T ont peu de pénétration dans cette zone,
et ainsi les vitesses estimées a partir de ces données sont tres douteuses. Les vitesses se
réduisent drastiquement vers la splay fault (limite SE de la couche OBH).

La couche supérieure du socle (couche MA1). Cette couche, épaisse de 4 a
6 km, est caracterisée par un fort gradient vertical de vitesse. La vitesse dans sa partie
supérieure est comprise entre 4.2 et 4.4 km/s, et a sa base elle est autour de 6.00 km/s.
Elle est séparée de la partie inférieure du socle par une zone marquée par des réflexions.
Or, durant la modélisation, je n’ai pas eu la nécessité d’introduire une discontinuité de
vitesse entre la couche supérieure et inférieure du socle.

La couche inférieure du socle (couche MA2) présente un faible gradient ver-
tical de vitesse (vVgyp ~ 6.00 km/s, v;,r ~ 6.30 — 6.50 km/s). Cette couche a une forme
prismatique en s’épaississant graduellement vers le continent (épaisseur a 1’éxtremité SE
du profil ~ 14 km). Le toit de cette couche présente deux segments correspondant & une
forte discontinuité (~ 4km)a x=100 km : un segment au NO plus profond, et un au SE
plus superficiel. Entre x=100-115 km, les réflexions SMT et SGA mettent en évidence un
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réflecteur (ligne en pointillée fine sur la figure |6.17)) qui se prolonge dans la continuité du
segment inférieur.

La croiite océanique est composée de deux couches : la crotite océanique supérieure
(OCA) et la crote océanique inférieure (OCB). La prémicre est épaisse de 2-3 km et
présente des vitesses vy, = 4.50 et v, = 6.20 km/s. La déuxieme a une épaisseur com-
pris entre ~ 4 et 6 km et des vitesses vy, = 6.20 et v;,; = 6.70 km/s. L’épaisseur de cette
couche est contrainte par les réflexions au niveau de la zone interplaque (R2) et du Moho
(PmP).

La géométrie du contact interplaque et du Moho. Le contact interplaque peut
étre identifié sur les quatre types de données utilisées, constituant le réflecteur profond
le mieux contraint. Sa pente estimée est de ~ 10°. Cette valeur est du méme ordre de la
valeur estimée sur le profil SIS-29, 100 km au nord (voir . Le Moho n’a été modélisé
qu’ & partir des données SGA (arrivées PmP et Pc). Il n’y a pas des indications d'un
épaisissement de la crotite océanique et le Moho est reste pratiquement parallele au contact
interplaque.
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F1c. 6.18 — Superposition du modele de vitesse blocky final et de 'image migrée mixte
dans la zone de la splay fault. REF SMT indique la distance (en kilometres) référencié a
partir du premier tir de la SMT. REF SGA indique la distance a partir du premier tir de
la SGA.

Observations sur la splay fault

Les hautes vitesses (vsyp = 3.80 et v,y = 5.00) des matériaux pres du front de
déformation indiquent que le réflecteur splay fault, sur ce profil, n’est pas la limite d’'un
boutoir rigide contre lequel des sédiments a basse vitesse sont accrétés. Plutot, ce réflecteur
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peut étre identifié avec le début d’une zone de ~ 2-3 km de large qui sépare deux blocs
ayant des vitesses plus élévées (le socle au Sud-est et le OBH au nord-ouest). Cette zone
est caractérisée par : (1) des vitesses comprises entre ~ 1 et 1.5 km/s qui sont plus basses
que les vitesses des deux blocs adjacents ; (2) la présence de plusieurs réflecteurs a vergence
océanique, dont la pente passe graduellement de celle du réflecteur SF (~ 18°) a celle du
décollement (~ 7°).

6.2.5 Conclusions

1. Nous avons utilisé une strategie simple pour 'utilisation conjointe des informations
contenues dans les données SMT et SGA. L’estimation des vitesses de la zone superficielle
(0-5 km de profondeur) est réalisée a partir de la migration des données SMT. Les vitesses
de la zone profonde (10-25 km de profondeur) issue de la tomographie des temps de
premieres arrivées de la SGA. Une zone de transition (5-10 km de profondeur) a été
construite ou on passe graduellement des vitesses de la SMT aux vitesses de la SGA via
une fonction de pondération. Comme resultat on obtient un modele de vitesse que 'on
appelle mixte.

2. Les panneaux de semblance et les panneaux iso-X issus de la migration en profon-
deur a partir du modele mixte, indiquent que 'information SGA améliore I'information
sur les niveaux profonds et permet de mieux focaliser quelques reflecteurs profonds.

3. Pour intégrer I'information des réflexions grand-angle et des réflexions a incidence
normale, on a construit un modele blocky a partir du modele mixte lisse. La géometrie et la
vitesse du modele blocky ont été inversées pour prendre en compte toutes les informations
qui proviennent de différentes arrivées. Un modele de vitesse final explique tous les 4 types
d’arrivées : les réfractées, les réflexions grand-angle, les réflexions SMT et les réflexions a
incidence normale.

4. Le réflecteur interpreté comme la splay fault [Collot et al., 2004] est caractérisée
par une inversion de vitesse qui peut étre clairement mise en relation avec une zone
d’ombre sur les données SGA. Le modele final indique que ce réflecteur (marqué comme
SF sur la figure est la limite supérieure d'une zone large de 2-3 km caracterisée par :
(1) des vitesses ~ comprises entre 1 et 1.5 km/s plus basses que les vitesses des deux blocs
voisins ; (2) la présence de plusieurs réflecteurs a vergence océanique.
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6.3 Investigating the nature of the seismological as-
perity of the 1979 Tumaco (Colombia) Earth-
quake from Wide angle Reflection /Refraction and
Multichannel Seismic Reflection data

W.M. Agudelo, J-Y. Collot, Ph. Charvis
Abstract

Wide-angle seismic data as well as coincident multichannel seismic reflection were
collected across the area of the 1979 earthquake seismological asperity during the SIS-
TEUR cruise (2000). Along dip OBS line SIS-29 and strike line SIS-26 a 10-km-thick,
high (6-7 km/s) P-wave velocity margin basement body is modeled, bounded by velocity
discontinuities at its base and top. Its southern boundary coincides roughly with that
of the 1979 seismological asperity. In addition to the high-velocity body, bathymetric
and MCS data show that the area of the seismological asperity coincides with vigorous
crustal shortening outlined by thrust faulting and folding, supporting a relatively strong
interplate mechanical coupling. The origin for the high-velocity body is likely related to
a crustal heterogeneity inherited from past accretion of oceanic terranes that form the
Colombian margin wedge.

6.3.1 Introduction

Materials and mechanical conditions along in natural faults are not homogeneous .
Their geometry is not planar and their surface is not perfectly smooth. Inversion for ear-
thquake rupture parameters have revealed areas on the fault surface where these parame-
ters are heterogeneous, e.g. [Day et al., 1998 [Peyrat et al., 2001, [Oglesby and Day, 2001]
Delouis et al., 2002]. Seismological asperities are regions of the fault plane high coesis-
mic motion and consequently high moment release, compared with the surrounding areas.
Similar definitions of seismological asperity can be devised using other seismological para-
meters. Asperities have also been identified in the inversion of the rupture dynamics of in-
terplate subduction earthquakes (for a review see [Wells et al., 20034, [Wells et al., 2003b|
Venkataraman and Kanamori, 2004]), and might play a role in the segmentation of some
margins, acting also as barriers to the rupture propagation. However, the physical nature
of seismological asperities of interplate subduction earthquakes remains a more uncer-
tain issue. Morphologic features on the subducting plate such as subducting seamounts
[Scholz and Small, 1997, [Kodaira et al., 2000, Bilek et al., 2003] have been often associa-
ted with seismological asperities. Not many studies suggested a relationship between earth-
quake seismological asperities and heterogeneities in the upper plate [Hayakawa et al., 2002]

We present here the results of two perpendicular wide-angle seismic sections and
coincident MCS lines acquired during the Sisteur cruise across the rupture zone of the
1979 Tumaco (Colombia) subduction earthquake. These sections reveal a positive P wave
velocity anomaly in the upper plate. This crustal velocity anomaly spatially coincides with
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a region of strong, transverse tectonic shortening and with the location of the seismological
asperity ruptured during the 1979 earthquake.

6.3.2 The 1979 subduction earthquake

The 20th century great subduction earthquakes along the Ecuador-Colombia mar-
gin are one of the best examples of a variable rupture mode : one great multi-segment
rupture (1906 earthquake, M,, = 8.8) was followed by individual segment rupture (1942
M, = 7.8,1958 M,, = 7.7 and 1979 M,, = 8.2 earthquakes) [Ruff, 1996, [Thatcher, 1990,
Kanamori, 1986]. For 1979 earthquake a strong surface wave directivity permitted to esti-
mate the rupture direction between N 20° E and N50° E [Beck and Ruff, 1984]. A rupture
length of at least 180 km was estimated in this direction using long-period surfaces waves
and aftershocks distribution [Kanamori and Given, 1981, Mendoza and Dewey, 1984]. About
65% of the moment release occurred in a region of the fault plane extending between 60-
120 km northeast of the epicenter (figure . This region was interpreted as a major
asperity of the fault plane [Beck and Ruff, 1984].

6.3.3 Geological background

Present day plates boundaries and relative motions in the northern Andes are a
controversial subject [Pennington, 1981, [Kellogg and Vega, 1995 [Taboada et al., 2000].
Recent GPS observations shows a E-W convergence between Nazca and South America
Plates, with velocities ranging from 58 +1.5 mm/yr (at Galapagos Islands) to 54 £2.5
mm/yr (at Malpelo Island) [Trenkamp et al., 2002]. The northern part of Nazca Plate
exhibits a complex morphology, resulting from at least 20 My of interaction between the
Galapagos hotspot, the Cocos-Nazca spreading center and the subduction beneath South
America [Hey, 1977 Lonsdale and Klitgord, 1978, Wilson and Hey, 1995| [Sallarés and Charvis, 2004].
As a result, the Nazca plate displays in a relatively reduced area a variety of relict struc-
tures such as the volcanic Carnegie, Malpelo and Coiba ridges, extinct spreading centers,
fossil fracture zones and grabens.

Bathymetry data derived from satellite altimetry and ship depth soundings [Smith and Sandwell, 1
and completed with single beam data from the Sisteur cruise [Collot et al., 2004] and few
multibeam swath bathymetry [Flueh et al., 2001], show that the southwestern Colombia
margin trends N30°E, oblique to the Nazca-South America convergence direction. The
western boundary of our study zone is outlined by the 3.3 km deep southern Colombia
trench. The margin main morphological feature is the Esmeraldas-Tumaco bathymetric
reentrant (ETBR) [Collot et al., 2002]. This nearly elliptical (150 km by 90 km) zone has
an average depth of 600 m and contains the wide Tumaco forearc basin, the Tumaco
basin, which extends both offshore and onshore. It is bounded to the west by an outer
high and to the east by the flank of the Western Cordillera [Suarez, 1990]. In Ecuador the
outer high arc has been identified on land by a Coastal range [Benitez, 1995], but north
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of lat 1°N it is mostly submerged, and is only marked by a topographic high northwest
of Tumaco and by the Gorgona Island (figure . Tumaco basin extends further north
for 300 km to the Garrapatas fault system [Suarez, 1990], and southwards, where it has
been correlated with forearc basins in Ecuador [Benitez, 1995 [Deniaud, 2000]. The 1979
earthquake rupture zone coincides with part of the ETBR.

6.3.4 Data acquisition and processing

Wide-angle seismic data

The SISTEUR experiment was conducted in September and October 2000, offshore
the northern Ecuador and southwestern Colombia. Geophysical equipment included 24
ocean bottom seismometers (OBS) provided by I'Institute de Recherche pour le Develop-
pement (IRD) and the University of Texas Institute of Geophysics (UTIG). Each OBS
recorded airgun-generated shots through one vertical, two horizontal and one hydrophone
channels, with a sample rate of 5 ms. The OBSs were deployed with a 10-15 km spacing,
and later recovered by the R/V Oridn from the Ecuador Navy. The OBS network was
completed onshore by a single seismological land station installed in Tumaco (Colom-
bia), and managed by Ingeominas (Colombia). Its receiver was a one vertical component
Geotech S13, with a sample rate of 17 ms and a 16 bit A/D converter. While collecting
wide-angle data, the RV Nadir performed shots each 60 s using a 128 L airgun array
[Collot et al., 2002].

Wide angle data preprocessing was performed on board, including correction for
clock drift and the localization of the instrument using inversion of water wave arrivals.
[Christeson, 1995]. Errors due to clock drift are estimated to be < 10 ms. Improvement
of the OBS signal to noise ratio was done through : (1a) predictive deconvolution, with
good results for short offsets or (1b) whitenning, better for longer offset, (2) equalization
of amplitudes, (3) a Butterworth filter (low cut of 5 Hz, high cut of 15 Hz, 48 dB/octave
roll-off). For the land station data, we applied additionally spectral correlation matrix to
highlight some arrivals.

6.3.5 Multichannel seismic reflection images

During the Sisteur cruise, the RV Nadir used a 45 L airgun array, tuned in single
bubble mode to prform shots every 50 m, so that a 45 fold, 15 s MCS data set was
acquired with a 360 channel, 4500 m long streamer. MCS profiles SIS-33 and SIS 24
that are used in this study are coincident with Wide Angle profiles SIS-29 and SIS-
26 respectively (figure . MCS data were processed to time migrated section to a
classical processing sequence that includes predictive deconvolution, one FK domain anti-
multiple and poststack Kirchoff time migration. Two way travel time for main reflectors
of the stacked time sections of MCS profiles were included as an additional input data in
velocity modeling using the RSTTI package [Operto, 1996]. Normal incidence propagation
times were used to invert velocities and geometry.
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F1G. 6.19 — Location of seismic experiment. Red dashed ellipse shows the location of the
rupture zone for the 1979 Tumaco earthquake. Blue shaded ellipse indicates the seismo-
logical asperity determined by source time function [Beck and Ruff, 1984]. Gray dashed
ellipses show the location of the rupture zone for the 1958 and 1942 subduction earth-
quakes. Stars indicate the epicenters of 1979 and 1958 subduction earthquakes. Black
lines are MCS tracks during the Sisteur cruise. Circles indicate locations of ocean bottom
seismometer of Sisteur (open) and Salieri (solid) cruises.




6.3 Investigating the nature of the seismological asperity of the 1979 Tumaco
(Colombia) Earthquake 163

W 5 e

Titne {ratp

Time f1wip
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profile SIS-33. Overlain (in red) are the boundaries for the velocity model for WA profile
SIS-29 (figure [6.22)).
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F1a. 6.21 — (Above) Stack time for MCS profile SIS-24. (Bellow) Line drawings for MCS

profile SIS-24. Overlain (in red) are the boundaries for the velocity model for WA profile
SIS-26 (figure [6.23)).
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6.3.6 Wide angle Models

Modelling procédure

A priori information for modeling came from a previous low resolution velocity
model [Meissner et al., 1976] and the coincident MCS reflection profile SIS-33, displayed
in time. However, this information was used more as a qualitative guideline because their
low resolution in velocity information. A preliminary phases classification was made, based
only on apparent velocities, and relating arrivals with similar velocities in different OBS.
First arrivals were then picked in all OBS record sections. Picking was performed in vertical
component, to insure continuity with the land station and taking into account only P wave
propagation. Identification of far offset and secondary arrivals was more difficult because
the structural complexity of margin, which produce abundant reflexions and difractions.
Picking uncertainties were estimated by inspection on seismic raw records for each phase
as aproximately half its dominant period and taking into account its signal-to-noise ratio.

The OBS data were modeled using a combined inversion and forward modeling
scheme [Zelt and Smith, 1992]. The scheme uses as model a layered velocity structure,
parametrized by layer boundaries nodes and layer velocity points. First, the water layer
with velocity 1.5 km s™!, was defined using the bathymetric profile. Afterwards, layer strip-
ping or ’across-and-down’ approach was applied, so that the model was developed using
initially the phases that determine shallow structures before continuing progressively to
deeper layers progressively [Zelt, 1999]. This approach is well adapted for modeling com-
plex structures such as convergent margins |[Christeson et al., 1999]. Forward modeling of
each layer allowed us to adjust phase identification and to provide ray coverage for all
the observed arrivals. The algorithm also includes a damped least squares inversion over
selected parameters. Simultaneous inversion for velocity and boundary geometry of each
layer was performed. When bottom reflections were identified, reflection and refraction
arrivals were used in the inversion process. A description of model follows.

incoming/understhrust sediments

In profile SIS-29, westward of deformation front (between x=0 km and x=30 km,
figure a clear refraction arrival (P;) breaks from the water wave. It propagates
within a wedge shaped trench sediments layer with velocities of 1.8-2.1 km s~!. Incoming
sediments thickness is almost 0.4 km at west to 2.0 km bellow the deformation front. This
sediments are characterized by an almost constant velocity gradient with an average value
of 0.15 km s™'km™!. Presence of low-velocity underthrust sediments in the subduction
channel underlying the margin toe (between x=45 km and x=60 km, figure was
suggested by (1) A short, but significant, shadow zone in OBS 3,4,5,11 (figure
which corresponds to rays deflected by a low velocity zone (2) During modelling, we
notice arrivals in advance for deeper layers (e.g. Pc, PmP), at the front of the margin.
Geometry/velocity ambiguity allows two main explanations for these early arrivals : (a)
Either they features deeper boundaries for the margin layers, (b) or they reveal a low
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F1G. 6.22 — Crustal model for dip line SIS-29. A total of 11 OBS (5 had no useful data)
and one seismological land station were deployed. Shooting extended from 0 — 123 km.
SD : sedimentary cover, MA : continental margin basement, HVB : High velocity body,
OCA : Oceanic crust layer A, OCB : Oceanic crust layer B.
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F1G. 6.23 — Crustal model for strike line SIS-24. A total of 9 OBS (2 had no useful data)
were deployed. Shooting extended from 0 — 167 km. SC : Subduction chanel. Remainder
layers follow notation given in figure [6.22
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Arrival Type Reduced velocity Interpretation
P1 Refracted ~ 2 km/s Sedimentary cover
Pgl Refracted ~ 4.5 km/s Refracted in basement
Pg2 Refracted ~ 6.0 km/s Refracted in HVB
PcA Refracted ~ 4.5 - 5.5 km/s Layer A oceanic crust
Pc Refracted ~ 6.0 km/s Layer B oceanic crust
Pn Head-wave ~ 7.0 km/s along Moho discontinuity
P1P Reflected - Reflected at basement top
R1 Reflected - Reflected at basement bottom
R2 Reflected - Reflected at HVB top
R3 Reflected - Reflected at top of oceanic crust
PmP Reflected - Reflected at Moho

TAB. 6.3 — Arrivals for lines SIS-26 and SIS-29

velocity sedimentary layer beneath the margin basement. The first explanation has the
inconvenient that calculated margin rays (Pg2) are extend further than the offset of
observed arrivals times. (3) Qualitative interprétation derived from MCS coincident profile
indicate that the top of oceanic crust and base of margin form two continuous reflectors,
separated by a group of layered reflectors, interpreted as sediments in the subduction
channel (ﬁgure. Therefore, underthrust sediments were modeled as a layer of velocity
2.50-3.00 km s~! and a maximum thickness of 0.8 km.
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Fi1c. 6.24 — Record section for OBS03. Shadow zone between arrivals Pgl and Pc is
marked, interpreted as a low velocity zone centered about the understhrust sediments in
the subduction channel underlying the margin toe
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Margin sediments

In profile SIS-29, beneath of the lower margin (between x=30 and x=60 km, figure),
a 4.0 km wedge with low velocities (2.0-2.4 km s™!) was interpreted from MCS data
as an accretionary prism (figure [6.20). The middle part of the profile SIS-29 (between
x=60 km and x=100 km, figure) shows the margin to be covered by a 1.0-1.5 km thick
layer of sediments, constrained additionally by an arrival reflected at its base (P1P). This
layer thins eastwards and reaches a minimum thickness of 0.6 km at x=100 km (figure
6.22)). This layeris underlain by consolidated margin sediments, with velocities (2.8-3.2
km s7!). Basement top deepens between x=100 and x=115 km in the forearc basin. Basin
maximum depth is 4.1 km, and presents an asymetrical geometry with an eastern flank
steeper than this west flank.

Sedimentary cover in profile SIS-26 can be divided in two zones : (1) From x=0
to x=60 km sediments layer thicken northwards (Az=1.5 at x=0 and Az=3.0 at x=60)
and velocity ranges from 1.7-2.8 km s~! at low gradient, (2) From x=60 to x=170 km,
where sediment layer is thinner (thickness ranging between 0.8-3.0 km). The two zones are
separated by an abrupt topographical relief at x=60 km, interpreted as a major crustal
fault (Manglares fault [Collot et al., 2004]). This fault is cleraly identified in some record
sections.

Top basement

At x=50 km an horizontal velocity contrast from 2.0-2.7 km s~! to 3.5-4.5 km s~*
indicates the change from accretionary prism sediments to basement materials. A refracted
arrival (Py,s) that propagates within basement is clearly recorded in all the instruments
along the margin. Basement velocities range between 4.0-6.9 km s~1. There were recorded
some reflections at the base of basement (Py,sP), that constrained its geometry. Basement
is thicker eastwards...

Lower basement : high velocity anomaly

Lines SIS-24 and SIS-26 (figures) show a 10-km-thick, high (6-7 km/s) P-wave
velocity basement body, bounded by velocity discontinuities at its base (R2) and top
(R1). The body extends landward for over 60 km (Fig. 13) and is limited southward near
OBS 21 (Fig.14). Its southern boundary coincides with that of the 1979 seismic asperity
(Fig.10)

Oceanic crust

We divided oceanic arrivals in two phases recorded clearly only in the two stations
located near the seaward end of profile. Some oceanic crust arrivals were interpreted in
the margin OBSs, but with a higher level of uncertainity. From this data a first phase
(Poc1) was modeled as a lower velocity, high gradient upper layer and a second phase
(Poc2) was modeled as a higher velocity, low-gradient lower layer. Velocities and thickness
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F1G. 6.25 — Seismic data from OBS 21 on line SIS-26 showing reflected phases from the
Moho of the downgoing plate (PmP), reflected phases R1 (intra-margin) and R2 (plate
interface). Refracted arrivals in yellow. Vr is LMO velocity reduction in km/s.
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of oceanic crust are well constrained only in the western end of profile. There the upper
layer in oceanic crust was modeled as ~2 km thick with velocities ranging from 5.2-6.2
km s~!. Lower layer of oceanic crust was modeled as ~ 5 Km thick layer with velocities
6.2-7.6 km s~!. Boundary between this two layers was not a velocity, but a gradient
discontinuity. This results are consistent with previous studies in young Pacific oceanic
crust [White et al., 1992].

Moho geometry

Reflections at the base of oceanic crust (PmP) and a head wave propagating along
Moho discontinuity (Pn) constrained Moho depth and subsequently subduction dip angle
(8). However, Moho was the deepest studied structure being very sensitive to velocities
in overlying layers. PmP arrivals were clearly identified on every instrument, except in
OBS 17 which presents the lower signal to noise ratio for large offsets. Pn arrivals are
weak but trace-to-trace coherency allowed their identification. Pn arrivals propagated
following a west to east direction were more easily identified, because their path did not
crossed the margin complex structure. The bending of subduction plate is clearly displayed
in the model, showing a Moho dip angle ranging from [ =~4.5° at offset x=30 km to
[ ~11° at x=120 km. In spite of the few rays propagated in mantle, mantle velocity was
estimated in ~7.8 km s™!, this value is consistent with P-wave velocities in upper mantle
estimated for this region in previous models [Kennett et al., 1995 [Bijwaard et al., 1998|
Taboada et al., 2000].

Arrivals Points RMS (s)  x?

1 P1 338 0.070 0.494
2 Pgl 1221 0.129 1.676
4 Pg2 416 0.157 2478
5 Pc 154 0.159 2.544
7 Pn 149 0.135 1.827
10 R1 42 0.076 0.589
11 R2 483 0.164 2.688
12 R3 402 0.120 1.455
13 PmP 012 0.186 3.451
TOTAL 3717 0.43 2.036

TAB. 6.4 — Arrivals error for profile SIS-26.

6.3.7 Discussion
Interplate coupling

A simple approach to give account of the effect of velocity anomaly on the seismic
coupling is to estimate the lithostatic pressure on interplate contact, using a velocity-
density relationship (e.g. [Gardner et al., 1974]). Because seismic line SIS-24 is not per-
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Arrivals Points RMS (s)  x*

1 P1 292 0.064 0.480
2 Pgl 891 0.153 2.885
5t Pc 446 0.098 0.807
7 Pn 303 0.174 2.626
10 R1 138 0.101 0.865
11 R2 179 0.119 1.529
12 R3 49 0.070 1.268
13 PmP 399 0.147 1.782
TOTAL 3208 0.127 2.801

TAB. 6.5 — Arrivals error for profile SIS-29.

fectly perpendicular to the dip direction of the interplate contact plane, interplate geome-
try has an apparent slope angle (figure . To take into account this geometrical effect
we have calculated the lithostatic pressure on interplate contact for a homogeneous media
with density p, being the average density above the interplate contact. The anomaly of
lithostatic pressure pgh(x) (g is the gravitational acceleration and h(z) the height of the
column from sea surface to the interplate contact at distance x) with respect to the average
lithostatic pressure pgh(z) is présented in figure[6.26] We can observe that lithostatic pres-
sure is ~30 MPa higher at the base of HVB (i.e. in the seismological asperity zone) than
in the rest of the interplate contact. If friction coefficient were constant along the inter-
plate contact that would indicate that high interplate friction is concentrated at the base
of HVB. Frictional models of subduction mechanics have proposed than seismic coupling
depends mainly on the normal stress [Scholz and Small, 1997 [Scholz and Campos, 1995].
Therefore, higher lithostatic pressure would be related to high values of seismic coupling
coefficient (x ~ 1)(and also to high values of friction). Additional évidence supporting a
high interplate coupling come from the change in tectonic regime above HVB. Interpre-
tation of MCS profiles (SIS-35,51S-33,SIS-37 see figure indicates that the basement
top and sedimentary cover near the margin outer high, are subject to strong tectonic
shortening expressed in folds and thrust [Collot et al., 2004]. This deformation is absent
southwards (profiles SIS-47,SIS-45,SIS-44,SIS-42) and northwards (profiles SIS-39,S1S-40)
of the seismological asperity zone [Marcaillou, 2003]. Furthermore, WA velocity model
SIS-24 (figure shows a significant difference in the type of materials laying immedia-
tely above the subduction channel. In the southern half, top of the subduction channel is
in contact with low velocity materials of layer SF. In the northern half, it is in contact
with high velocity materials of HVB. That could suggest that friction coefficient along
the interplate contact would be higher bellow HVB, increasing even more the friction in
this zone.

Nature of the velocity anomaly

Subducting plate relief play a major role in controlling the seismic coupling [Bilek et al., 2003,
Scholz and Small, 1997]. However, we consider very unlikely that HVB is related to a sub-
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F1G. 6.26 — (Above) Density for line SIS-24 obtained from the velocity-density relationship
of |[Gardner et al., 1974]. (Bellow) Lithostatic pressure anomaly on interplate contact.
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ducting plate feature. First, HVB is almost 10 km thick, what is huge for a subducting
relief. HVB is located ~ 80 km west of the deformation front that, for a convergence rate
of 55 mm/yr, implies around 1.5 My of subduction. If a ~10 km height relief were subduc-
ted so recently, one would expect a clear deformation trail on margin materials. However,
bathymetry does not have an indication of a big subducted seamount trail (figure [6.19).
Second, PmP and Pn arrivals show no évidence of a bending in Moho discontinuity below
HVB, that would be neccessary to isostatically compensate a relief anomaly. Finally, R2
arrival is reflected on the base of HVB, along a reflector geometrically colinear with the
interplate contact, suggesting that HVB is separated by a interface (discontinuity) from
the subducting plate. These observations support the idea that the HVB is associated to
the upper plate.

Geochemical and petrological studies [Spadea and Espinoza, 1996, [Kerr et al., 1996al,
Kerr et al., 1996b], [Arndt et al., 1997], surface geology maping |[Arango and Ponce, 1982]
Ingeominas, 1988], gravimetry data surveys [Case et al., 1973| [Kellogg et al., 1991], seis-
mic profiles [Marcaillou, 2003 and petroleum exploration drilling [Ojeda and Calife, 1987,
Ecopetrol, 1992 have indicated that a series of mesozoic terranes of oceanic afinity, which
outcrops in Gorgona Island and the Western Cordillera of Colombia, extend throughtout
the region thus forming the basement of Tumaco basin [Goossens et al., 1977, [Bourgois et al., 1982]
Nivia, 1987 [Kerr et al., 1997]. Currently, controversy remains about its origin and tecto-
nic history, in spite of the increasing évidence linking these materials with the Caribbean
plateau and the Galapagos hotspot activity. In Gorgona Island, geochemistry has shown
two different mantle sources interpreted as the trace of Farallon-Nazca ridge and the Gala-
pagos hot spot interaction. They have been dated as 88 My old [Kerr et al., 1996b|, 7]. This
all set of data indicate the SW Colombia margin basement consist of a set of heterogenous
oceanic terranes. HVB P-wave velocities range (4.5-6.3 km/s) is similar to velocities inter-
preted from refraction surveys in the Nicoya complex |[Christeson et al., 1999], Kerguelen
Islands [Charvis et al., 1995] and laboratory mesurement on samples from the Mariana
forearc [Ballotti et al., 1992] supporting its interprétation as oceanic affinity materials.

6.3.8 Conclusions

A 10-km-thick, high (6-7 km/s) P-wave velocity basement body is modeled, boun-
ded by velocity discontinuities at its base and top. Its southern boundary coincides with
that of the 1979 seismic asperity. In addition to the high-velocity body, bathymetric and
MCS data show that the area of the seismic asperity coincides with crustal shortening
supporting a relatively strong interplate mechanical coupling. The origin for this high-
velocity body is likely related to a crustal heterogeneity inherited from past accretion of
oceanic terranes that form the margin wedge.



Conclusions générales

La zone de subduction d’Equateur-Colombie est restée peu étudiée jusqu’'a ce que
deux campagnes de géophysique marine récentes ont été réalisées : la campagne SISTEUR
(septembre-octobre, 2000) au cours de laquelle 73 profils de sismique réflexion multitrace
(SMT) et 9 profils de sismique réflexion/réfraction grand-angle (SGA) ont été acquis, et
la campagne SALIERI (aott, 2001) qui a permis de collecter 6 profils SGA additionnels.

Mon travail de these s’est proposé d’exploiter I'information vehiculée par ces données
(SMT et SGA) via I’application de méthodes non-conventionnelles développées récemment
telle que la migration/inversion en profondeur (imagerie quantitative) qui permet no-
tamment d’obtenir une image structurale bien contrainte de la zone superficielle jusqu’a
des profondeurs plus importantes (=~ 25 km). Cette méthode exploite toute la richesse
contenue dans les sismogrammes (i.e. les variations d’amplitude des ondes) et permet
ainsi d’extraire des informations sur la géométrie et les parametres physiques du milieu
(vitesses de propagation des ondes sismiques, densité, atténuation, etc) pour des cible
géologiques complexes tant d'un point de vue structural (e.g. fortes variations latérales)
que rhéologique (i.e. changements brusques des vitesses sismiques). J’ai effectué une ima-
gerie a trois niveaux : (a) I'imagerie de la zone superficielle (0-2 km), ot 'objet géologique
d’intérét est le BSR. (b) La zone intermédiaire (2-10 km), ot I'on s’intéresse au chenal de
subduction et plus particulierement au décollement interplaque. (c¢) La zone profonde (10-
30 km) ou j’étudie la zone sismogene. Pour chacun de ces niveaux, j’ai étudié la structure,
les propriétés physiques et les processus géodynamiques des cibles d’intérét via ’applica-
tion d’outils existants et le développement d’outils adaptés a la problématique géologique
spécifique. Ici, je rappellerai les résultats méthodologiques principaux et par la suite les
résultats méthodologiques principaux et les conclusions de leurs applications.

Outils mis en ceuvre

Mon travail de these s’inscrit dans la continuité des travaux d’imagerie sismique en
profondeur développés a I’Ecole des Mines de Paris [Lambaré et al., 1992, [Thierry, 1997,
Operto et al., 2000]. Ces travaux m’ont permis de bénéficier d’un certain nombre de codes
que j’ai pu adapter pour I’étude d’une zone de subduction. Trois nouveaux outils ont été
développés au cours de ma these pour compléter la séquence de traitement sismique
déja existente : (1) une méthode de correction du modele de vitesse de référence; (2)
une méthode de modélisation des traces migrées (post-traitement de 'image migrée) qui
permet d’extraire les variations de vitesse a petite échelle; (3) une stratégie simple pour
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intégrer 'information des données SMT et SGA afin d’obtenir une image fiable des la
surface jusqu’a 25 km de profondeur.

(1) La correction du modeéle de vitesse de référence est basée sur la quan-
tification et la correction de l'erreur d’estimation du macro-modele de vitesse a partir
de la courbure des panneaux iso-X [Al-Yahya, 1989]. Cette technique a été validée sur
un exemple synthétique et elle a montré son efficacité lors des applications aux données
réelles pour la correction des vitesses des niveaux intermédiaires et profonds.

(2) Le post-traitement de I’'image migrée qui exploite I'information des ampli-
tudes préservées contenues dans les traces migrées. Pour prendre en compte les effets de
bande passante limitée de la source sur I'image migrée, une procédure de ”déconvolution”
en cing étapes a été implémentée : 1) calibration de I'image migrée, (2) estimation de la
source, (3) génération aléatoire des modeles impulsionnels du sous-sol (paramétrisation),
(4) modélisation de l'image migrée par convolution des modeles impulsionnels avec le
signal source (probleme direct : génération des traces ”calculées”), (5) minimisation de
la fonction cotit mesurant ’écart entre les traces migrées ”observées” et les traces ”cal-
culées” via la méthode d’inversion globale de recuit simulé (VFSA en anglais ” Very Fast
Simulated Annealing”).

(3) Combinaison de I'information des données SMT et SGA. Pour expliquer
simultanément les arrivées de la SMT et de la SGA, un modele de vitesse mizte est
construit en utilisant, dans sa partie superficielle, I'information des vitesses provenant de la
migration/inversion et, dans sa partie profonde, celles provenantes de la tomographie des
temps de premieres arrivées de la SGA. Une zone intermédiaire de transition est construite
en pondérant les deux modeles de vitesse. L’information des temps a incidence normale
pour les réflecteurs principaux pemet d’affiner le modele de vitesse via la construction d'un
modele a couches (blocky). Une inversion conjointe modifie la géométrie et les vitesses de
ce modele pour obtenir un modele de vitesse ”optimal” qui vérifie a la fois les arrivées de la
SMT et de la SGA. On obtient ainsi une image migrée, permettant de mieux identifier les
réflecteurs superficiels et profonds et de mieux contraindre leur géométrie et leur vitesse.

Applications

Imagerie de la zone superficielle. La modélisation d'un segment, long de 400
m, du BSR sur le profil SIS-40 a suggéré que les variations d’amplitude du réflecteur
BSR sont essentiellement liés a la proportion de gaz libre sous la couche d’hydrates
[Ribodetti et al., 2003]. Les hydrates correspondent a une augmentation de ~ 100 m/s
de la vitesse des ondes P (vitesse totale ~ 1700 m/s). Par contre, la présence du gaz a
comme conséquence une chite de vitesse des ondes P jusqu’a ~50 m/s (vitesse totale
1400 m/s). D’apres la modélisation la couche d’hydrates a un épaisseur qui varie entre ~
50 et 80 m, tandis que le gaz piégé a la base des hydrates forme une zone plus fine : entre
~ 30 et 50 m d’épaisseur.

Imagerie de la zone intermédiaire. La cible géologique choisie est le chenal de
subduction du profil SIS-72. Les deux réflecteurs étudiés sont le décollement interplaque,
qui constitue la limite supérieure du chenal de subduction, et le toit de la crotite océanique,
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correspondant a sa limite inférieure. Le modele impulsionnel optimal calculé pour le
décollement, montre des variations latérales importantes. Dans ce modele, le décollement
correspond en général a une anomalie de vitesse négative (dv ~80 m/s) limitée au toit
par une perturbation de vitesse négative et a la base par une perturbation de vitesse
positive. Cependant, dans certaines zones, la perturbation au toit est pratiquement nulle.
L’épaisseur du décollement, estimée entre 40 et 70 m, s’accroit vers le continent.

Imagerie zone profonde. J’ai voulu combiner le savoir-faire acquis pour ’estima-
tion des vitesses a grande-échelle a partir des données SGA, avec le savoir-faire acquis pour
obtenir une image migrée en profondeur fiable a partir des données SMT, afin d’intégrer
toute l'information complémentaire qui est fournie par les deux types de données. Pour
le profil SIS-44, des données SMT et SGA ont été collectées. Un modele de vitesse de
référence expliquant les arrivées de la SMT et de la SGA a été construit (”blocky-lissé”).
A partir de ce modele, une image migrée jusqu’a 25 km de profondeur a été obtenue. Une
zone de splay fault, qui apparaissait de maniere douteuse sur I'image migrée en temps, a
mieux été identifiée, sur I'image migrée. Cette zone, large de ~ 2-3 km, est limitée par des
réflecteurs a vergence océanique qui coincident avec une inversion de vitesses (~ 1 km/s).
Ces résultats confirment la validité du modele de rupture proposé par [Collot et al., 2004].
De plus, la géométrie du contact interplaque et du Moho a mieux été contrainte, en permet-
tant a la fois d’affiner les modeles thermiques et de mieux positionner la limite supérieure
de la zone sismogene.

Je me suis également intéressé a l'estimation des vitesses a grande-échelle exclusi-
vement a partir des données SGA, pour I'étude de I'aspérité sismologique située a des
profondeurs plus importantes. Sur les profils SIS-24 et SIS-26, une anomalie de vitesse (~
6.5 km/s) a été mise en évidence dans la zone de 'aspérité sismologique du séisme de 1979.
Cette anomalie, limitée a son toit et a sa base par des réflexions, est vraisemblablement
associé a la présence de matériaux d’affinité océanique accrétés contre la marge.

Perspectives d’applications

Imagerie de la zone superficielle. Lors de 'application du post-traitement de
I'image migrée (profil SIS-40), au debut de ma these, je ne disposais pas encore du code
"automatique” permettant d’obtenir une distribution 2D des vitesses sismiques a une
échelle fine. Ce code a été développé et validé pour 1’étude du chenal de subduction et
pourra étre appliqué, d'une part, pour obtenir une distribution 2D des variations de vitesse
au niveau du BSR, et d’autre part pour quantifier les volumes de gaz piégé sous la couche
d’hydrates. L’une des thématiques que je tiens a aborder dans le futur concerne I’étude de
I'influence du BSR sur les phénomenes d’instabilité susceptibles d’affecter la pente sous-
marine. J'ai entamé 'analyse de ce phénomene sur le profil SIS-54, ou sous une pente
d’environ 13° on peut identifier clairement un BSR ainsi qu'une masse glissée a la base de
la pente. Le post-traitement de I'image migrée pourra apporter des élements de réponse
pour mieux comprendre la relation de ”cause a effet” entre le BSR et les phénomenes
d’instabilité gravitaire. A titre d’exemple, le post-traitement de I'image migrée a également
donné des résultats intéressants pour I’étude d’un gros glissement sous-marin en Nouvelle
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Zélande.

Imagerie de la zone intermédiaire L’algorithme de migration /inversion presenté
par [Jin et al., 1992] se base sur une procédure itérative quasi-newtonienne pour résoudre
le probleme inverse. Pour toutes les applications presentées dans cette these j’ai utilisé
une seule itération, en raison du gros volume des données a gérer. Cependant, ’applica-
tion de plusieurs itérations pourrait améliorer les amplitudes des réflecteurs, ce qui est
particulierement avantageux dans les zones intermédiaire et profonde [?].

Imagerie zone profonde. Les zones a structure complexe présentent généralement
leffet de la triplication des rais et des zones avec des caustiques. Une version de 'algo-
rithme de migration/inversion qui prend en compte les arrivées multiples, a été dévéloppé
et verifié sur des modeles de vitesse numériques [Operto et al., 2000, Xu and Lambaré, 2004
Xu et al., 2004]. Dans les zones complexes, la prise en compte des arrivées multiples per-
met d’améliorer ’estimation des amplitudes.

Dans le chapitre 6 j’ai illustré les résultats obtenus pour 1’étude de la zone d’aspérité
sismologique du séisme de 1979. Dans cette these j'ai abordé I'imagerie de la structure a
grande échelle de la zone d’aspérité qui est caractérisée par une forte déformation de la
marge. Cette structure complexe génere une forte atténuation des ondes sismiques en ren-
dant difficile I'imagerie des niveaux profonds. Or, sur les mémes profils des données SMT
ont été acquises et 'application de procedures conjointes, comme j’ai illustré sur le profil
SIS-44, pourraient s’avérer interéssante pour améliorer les images des zones profondes.
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Imaging deep reflectors :
Combination of MCS and wide-angle
data for a better estimation of the
velocity macro-model
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66th EAGE Conference & Exhibition, Paris, France, 2004

Summary

In recent years there have been an increasing interest for a better imaging of deep
structures in different contexts such as oil reservoir characterization, nuclear residuals
stock and natural hazard assessment. We present here a strategy to improve deep re-
flectors imaging by a ray-based prestack depth migration, through a better constrained
velocity macro-model estimation for deep zones. The approach is based on a combination
of velocities derived from multichannel seismic reflexion (MCS) and wide angle reflec-
tion/refraction data. We illustrate this strategy with a marine case study.

Introduction

One of the most challenging task in exploration seismology is to estimate, with a
required level of accuracy, the propagation velocities of seismic waves within the earth.
Accurate velocity information is the basis of many processing and interpretation situa-
tions. For instance, it is well known that during the depth migration process, errors in the
velocity macro-model not only misrepresent the depth of reflectors but also distort their
images and modify their amplitudes (a serious restriction to perform quantitative ima-
ging). In most of practical cases, velocity information is obtained entirely from MCS data.
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However, the acquisition geometry of MCS, characterized by nearly vertical propagation,
represents an inherent limitation to its ability to estimate deep velocities. In contrast,
wide-angle reflexion /refraction acquisition geometry allows to record reflected and refrac-
ted waves with a much wider range of incident angles and provides better constrained
deep velocities. In this work we want to emphasize about the intrinsic limitation of velo-
city macro-model estimation based on MCS data only. We will aim to demonstrate that
wide-angle data is an alternative to improve the accuracy of the deep part of the velocity
macro-model and we shall propose a procedure to combine MCS and wide-angle derived
velocities to improve depth migration with an application to a marine case study in a
geological complex area.

Methodology

To obtain a more confident estimation of the shallow and deep parts of the velocity
macro-model based on MCS and wide-angle data, we propose here a procedure subdivided
into the following steps :

1. MCS data are used to calculate an initial velocity model called v,,.s. (figure 1a)
NMO velocities are converted to interval velocities using the Dix Equation. A 2D model
is interpolated from the internal velocity-depth function and subsequently smoothed for
prestack depth migration in angle domain ([Xu, 2001],[Thierry et al., 1999b]). Many stra-
tegies have been developed to correct a velocity model based on prestack depth migration
(see [Chauris and Noble, 2001], for a review). We have implemented the method of mi-
gration velocity analysis proposed by [Al-Yahya, 1989], which is robust and conceptually
simple. As result we obtain an accurate velocity model (and consequently reflectors image)
for the shallow part of the target. Velocity estimations based on the curvature of reflec-
tors in common image gathers (CIG) (as in Al-Yahya method) are poorly constrained for
depths greater than a specific depth z,,.s where only near-vertical reflections are recorded.
The depth z,,.s depends on the MCS acquisition geometry, and a good approximation is
the maximum offset of the streamer.

2. Wide-angle seismic data recorded by Ocean Bottom Seismometers (OBS) are used
to perform the inversion of the first arrival travel times using the method proposed by
[Korenaga et al., 2000] to obtain a low frequency velocity model v,,,. This model contains
velocity information for deeper levels than the velocity model derived from MCS data.

3. We build a mixed velocity model composed of three zones (figure 2b) : (1) a
shallow area which contains only the velocity information coming from MCS data (vyes)-
The thickness of this region is estimated from the CIG and corresponds to the z,,.s depth.
(2) A transition area where a weighted average between both models v,,.s and vy, is
taken into account. The thickness of this area was estimated so that no discontinuity is
generated within the velocity model. (3) Finally, a deep zone which contains only the
velocity information derived from wide-angle data (v,,). This mixed velocity model is
also used as input for the prestack depth migration. We have corrected iteratively the
shallow and transition areas of the mixed model by the technique of [Al-Yahya, 1989.

4. Consistency between the migrated image in depth and the observed wide-angle



179

data is verified as follows : the main deep reflectors in the migrated image are picked, to
derive a blocky velocity model representing the geometry and velocity of the structure.
Then, synthetic travel-times of the reflected arrivals are computed and compared with
those observed on the OBS common image gathers (see [Dessa et al., 2004]).

Marine Case Study

This procedure was applied to a 2D marine MCS data set, collected in the Colombia-
Ecuador Pacific with a 348 traces streamer and a 45 L source. Wide-angle data was
collected by 24 OBS spaced by ~ 5 km and using a 128 L source. CIG show that for
depths greater than 5 km, the diffraction angle is always less than 45° (figure 2e-g,2k-
m). We have chosen this depth as z,.s for the mixed model. A comparison between the
corrected velocity model based only on MCS data (figure 2a) and the mixed model with
MCS and wide angle data (figure 2b), shows that deep velocities derived from only MCS
data are underestimated, and there are local differences in velocity up to 2000 m/s in
the deep zone. In spite of this significant velocity differences, the curvature of CIG panels
(quantified in the semblance panels figures 2h-j,2n-p), is practically identical for both
velocity models, and therefore they are not a criteria for the accuracy of deep velocities.
That evidences that MCS derived velocities are not constrained in the transition
and deep zones. On the contrary wide-angle deep velocities can be constrained through
modeling (or inversion) of the observed arrival times, and consequently the position of
deep reflectors is better determined. In the migrated images (figures 2¢c and 2d) we have
identified some main deep reflectors. Because MCS deep velocities are underestimated,
reflectors are deeper of ~ 1 km in the mixed model. In the mixed model, deep reflectors are
more continuous, more easily identified and with a stronger amplitude, possibly because
their focusing is improved as a consequence of a less significant curvature over the CIG.

Conclusions

We propose here a strategy that exploit wide-angle seismic data to derive velocities
in the deep part of a macro velocity model subsequently used for prestack depth migration.
This procedure is currently improved by an iterative correction of geometry and velocity
of deep reflectors, using wide-angle data (see [Dessa et al., 2004]).
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Integrated PSDM and Simulated
Annealing optimization for

decollement 2D quantitative imaging

W. Agudelo!, A. Ribodetti!, S. Operto!, B. Delouis !, J.-Y. Collot!
European Association of Geoscience Engineering,
67th EAGE Conference & Exhibition, Madrid, Spain, 2005

Summary

To analyse the physical properties of seismic reflectors as possible indicators of the
presence of fluids, we develop an improvement of our previous work based on conventional
preserved amplitude prestack depth migration/inversion (PSDM) coupled with a specific
post-processing of the tomographic model. The specific post-processing sequence allows
us to : (1) eliminate effects of limited source bandwith and source-receiver aperture range;
(2) obtain the absolute values of the seismic attributes; (3) obtain the correct geometry
of seismic reflectors reaching the theoretical seismic resolution of the source wavelet. Un-
like our previous work, during the post-processing sequence the model space exploration
is made automatically via a random search, and optimal models are determined using
the very fast simulated annealing algorithm. We present an application to multichannel
seismic reflection data to obtain 2-dimensional quantitative imaging of the decollement
on a profile located on the Ecuadorian margin. Preliminary results suggest that the de-
collement corresponds to a layer of a thickness of 80 meters and with a negative velocity
perturbation around -50 m/s that can reach locally values down to -150m/s. Along the
decollement we can observe regions with a relative velocity decrease due to the variations
of the physical properties between the subducted sediments and the overriding plate ma-
terials above the decollement. The relative velocity decrease can be probably associated
with the change in fluid pressure.
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Introduction

In subduction zones, the decollement is a gentle slope fault zone that acts as a
mechanical division between the sediments being carried by the subducting plate and
the materials of the overriding plate. Multichannel seismic surveys have shown that the
decollement is a clear reflector between 3 and 15 km in depth, that generally exhibits
an inversion of polarity. Much of the available information has come from seismic re-
flection data (e.g. ([Bangs et al., 1999]) calibrated by limited in situ (drilling, borehole)
data. One important issue is the role of fluids in the formation and mechanical beha-
viour of the decollement. Numerous studies involving forward modeling and inversion of
multichannel seismic reflection data have been carried out to constrain seismic velocity
enhancement due to fluids inside and below the decollement and the presence of a low
velocity zone associated with fluids in the sediment beneath it (e.g. [Bangs et al., 1999]).
However, the small scale velocities inside and below the decollement reservoir are still
poorly known. In this work, we design an integrated approach to obtain the small scale
velocities around the decollement area. The integrated approach is based on 2 steps :
(1) asymptotic waveform inversion ([Thierry et al., 1999b]) to obtain a 2-D quantitative
depth model for velocity; (2) an automated post-processing procedure to eliminate the
source signature from the tomographic images and to estimate the absolute values of the
velocity along the decollement. The processing sequence is an improvement of our previous
work ([Ribodetti et al., 2003]).

Methodology

Step (1) : Preserved amplitude prestack depth migration/inversion is performed in
angle domain ([Thierry et al., 1999b]) and accuracy of the tomographic model is obtai-
ned by iterative correction of the background velocity model ([Al-Yahya, 1989]). Step
(2) : Due to the limited source bandwith and source-receiver aperture range, geological
interpretation of the inversion results may be difficult. In order to remove the source si-
gnature from the tomographic images and to estimate the absolute values of the seismic
attributes, we implemented a specific post-processing sequence of the tomographic model.
The post-processing is formulated as an automatic non-linear inverse problem where the
data space is composed of several one-dimensional logs extracted for different offset from
the depth migrated image. The models space is composed of a family of realistic impulse
layered models in depth, parameterized by a limited number of parameters (random velo-
city amplitude and a random thickness for each layer). These models mimick the logs of
the physical model searched. To build the predicted dataset, the tested logs are converted
from space to time using the velocity of the background medium and are convolved with
the source wavelet. To estimate the source wavelet we use an average of the direct wave.
The predicted dataset are computed by convolution of the depth-to-time converted im-
pulse models with the source wavelet and compared with the tomographic models. The
inverse problem is solved by a random exploration of the model space for each offset,
using the very fast simulating anealing algorithm (VFSA) ([Sen and Stoffa, 1995]).
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Application to 2D multichannel seismic reflection data

The real data used for this application has been acquired in the Colombia-Ecuador
convergent margin during the SISTEUR cruise. We processed the line 72 located in Gulf
of Guayaquil. This data set consists of 1900 shots per line with shot distance of 50 meters
and 348 receivers spaced by 12.5 meter. The central frequency of the source is 23 Hz. The
pre-processing was applied to preserve as much as possible the amplitude information in
the data. The velocity macro-model was estimated by velocity analysis, tranformed with
Dix law and then interpolated and smoothed to obtain 2D smooth velocity macro-model.
PSDM is applied to obtain two-dimensional quantitative imaging of the decollement. Re-
sult is presented in Figurel. We applied the automatic post-processing sequence, described
above, to the tomographic model in the area of the decollement (Figure 2). We tested
approximately 1500000 models per each log. Results are shown in Figure 2. We can note
that different reflectors signatures results in different impulsional model anomalies (e.g.
see Figure 2 (a) and (b) at X=72Km and X=70 km at reflector T). However, negative
velocity perturbation at the decollement (D) is a constant feature for all the resulting
best fitting impulsional perturbations. This result is not evident by simple inspection of
the tomographic trace. Locally, some spikes are obtained in some of the best fitting logs
(Figure 2 (b)); we consider that they are not realistic, and correspond to artifacts of
the inversion, associated with the minimum thickness allowed. Negatives perturbations at
decollement are due to the variations of the physical properties between the subducted
sediments and the overriding plate materials. These perturbations are probably linked
to the hydraulic conditions of fluids (and notably the pressure) inside and below the de-
collement. Present results also suggest that the decollement corresponds to a layer of a
thickness of 80 meters and with a negative velocity perturbation around -50 m/s that can
reach locally values down to -150m/s. Uncertainties for theses values are being currently
investigated by statistical tests.

Conclusions

Velocity model derived by asymptotic waveform inversion conducted on multichan-
nel seismic reflection profile located across the Ecuadorian margin, allowed us to identify
variations in the physical properties of the decollement. Integrated approach based on
PSDM and on automatic global optimization (VFSA) method to remove the source si-
gnature from the tomographic image and to estimate the absolute value of the velocity
along the decollement and the top of the oceanic crust was presented. In some area the
decollement exhibits relative velocity decrease possibly due to presence of fluids inside
and below the decollement. We can conclude that this method could be an useful tool to
detect small scales variations of physical properties in seismic reflectors.
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