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Abstract

A means of low frequency electromagnetic structural imaging similar to that used seismic
consists of an integral equation that transforms a diffusive field to a dual propagative. This
transformation involves a Fredholm integral equation of the first kind for which the inversion
is poorly constrained due to noisy or incomplete data. The introduction of a priori information on
the solution, which is needed to stabilize the inverse problem, allows a numerical inversion of the
integral to be developed. Coupling both the simulated annealing algorithm and the downhill simplex
method allows us to work in the continuous space of the solution. Results on synthetic models show
that reflectors associated with the edges of conductive blocks are well localized. The magnitude
and the sign of the amplitude are important information for the estimation of the resistivities of
the blocks. The approach was validated by applying our imaging method to the COPROD?2 data
set (Canada) and comparing the results with other geophysical sections. A second application was
performed with a data set recorded by our team during summer 1995 along the seismic reflection
profile ARMOR in Brittany (France). Preliminary results show that two domains separated by a
contact along the Baie de la Fresnaye have opposing resistive characteristics: resistive strata overlie
conductive strata to the north of the contact; conductive strata overlie resistive strata to the south.
Static corrections and more inversions need to be done before complete interpretation of the section

can be proposed.
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INTRODUCTION GENERALE







L’essor de I'industrie pétroliére a, dans les années 30, conduit 2 I’apparition de la prospection
géophysique dont 1’objectif était de fournir aux foreurs des informations sur la structure du sous-sol.
Les premiéres techniques employées — grice notamment aux fréres Schlumberger — furent les
méthodes €lectriques, puis celles utilisant les champs électromagnétiques. Aprés la seconde guerre
mondiale et I’invention du sonar, la sismique fit son apparition. L’atout majeur de cette méthode
— dont le principe est 1’échographie — est de fournir des informations simples 2 interpréter : les
images obtenues en sismique réflexion, méme sans traitements sophistiqués, fournissent souvent
des informations suffisantes sur les structures du sous-sol. Par opposition, I’inconvénient majeur
de I’électromagnétisme est que les champs qui pénétrent suffisamment profond dans le sous-sol
diffusent au lieu de se propager & I’instar des ondes élastiques. Le principe de 1’échographie
ne peut plus €tre directement utilisé pour reproduire des images de la structure du sous-sol, et
I'interprétation des mesures électromagnétiques reléve généralement du travail d’expert. Cette
différence fit rapidement de la sismique la technique reine de la géophysique pétroliere, relégnant

les autres méthodes au rang d’accessoires.

Aujourd’hui, I’électromagnétisme est pratiquement absent de la scéne de la géophysique
pétroliere et son utilisation principale est en physique du Globe o son intérét est majeur pour

étudier la structure de la crofite, de la lithosphére et du manteau supérieur.

Néanmoins, la géophysique industrielle change, ses objectifs se modifient : on n’a plus
seulement besoin de connaitre le sous-sol pour trouver du pétrole, mais aussi pour I’exploration
miniere, percer des tunnels, trouver de ’eau, contrdler des sites pollués. Face a ces nouveaux
besoins, la sismique n’est plus la méthode reine soit parce qu’elle réagit peu aux cibles & détecter,
soit parce que son efficacité est diminuée. A 1’opposé, la plus faible profondeur des terrains 4 sonder
et les progrés de I’électronique rendent les méthodes électromagnétiques plus performantes et de
nombreux équipements sont aujourd’hui disponibles sur le marché. Paradoxalement, ces avancées
technologiques n’ont pas ét€ accompagnées de progres équivalents en ce qui concerne les méthodes
d’interprétation des données : les algorithmes actuels sont généralement congus pour reconstruire

la distribution de conductivité électrique du sous-sol.

Suggérée il y a une vingtaine d’année, la notion de réflectivité électromagnétique (par analogie
avec la notion de réflectivité sismique) n’a été que fort peu considérée. Les premiers travaux
concernant la migration électromagnétique ont été réalisés par [Zhdanov and Frenkel, 1983]
et [Filatov, 1984] et différentes formulations du problémes ont été proposées par [Lee er al.,
1987, Virieux et al., 1994]. Cette lacune est probablement explicable par le fait que le champ
€lectromagnétique est diffusif tandis que la réflectivité est clairement attachée a la physique

ondulatoire. Rien cependant ne s’oppose 2 l'utilisation de ce concept dans le cas de champs
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diffusifs si ce n’est que I’obtention directe d’images échographiques n’est pas possible.

L’objectif de cette thése est d’explorer les voies par lesquelles cette notion pourrait étre
utilisée pour construire de nouvelles méthodes d’imagerie en électromagnétisme fournissant des
images analogues aux classiques sections sismiques non migrées. Les études les plus directements
rattachées a cette idée sont ceux de {Levy et al, 1988] et [Gibert and Virieux, 1991]. Cette
approche peut étre considérée comme une étape intermédiaire vers l’objéctif plus idéaliste qui

consiste a réaliser une migration €électromagnétique équivalente a ce qui se fait en sismique.

Pour obtenir ces images de la réflectivité électromagnétique du sous-sol, il est nécessaire de
préalablement transformer le champ diffusif en un analogue ondulatoire susceptible de révéler les
échos électromagnétiques masqués par la diffusion. Cette relation introduite dans le chapitre [II]
nous montre que rechercher la distribution des conductivités électriques du sous-sol est un analogue

a la tomographie sismique dont le faible pouvoir de résolution est bien connu.

Le chapitre [III] est consacré a I’étude théorique de 1’équation transformante. Une premiére
étape consiste a rechercher une solution formelle donnant le champ propagatif en fonction de son
analogue diffusif. L’analyse du comportement de cette solution face & des données bruitées et/ou
incomplétes nous indique que cette transformation constitue un difficile probléme inverse dont la
non-linéarité et I’aspect mal posé sont trés proches de ceux rencontrés dans I’inversion numérique
de 1la transformée de Laplace. Cette analyse nous donne également les conditions requises pour le

développement d’une approche numérique de haute résolution.

Les récents progrés de la théorie des problemes inverses ont produits des algorithmes trés
efficaces pour traiter le genre de probleme auxquels nous sommes confrontés et nous montrons
dans le chapitre [IV] comment les techniques du recuit simulé — dont le principe est emprunté a
la physique statistique — couplées avec la méthode de descente du simplexe peuvent €tre utilisées

pour explorer 1’espace continu des solutions et pour obtenir celle représentant le mieux les données.

Des applications de la méthode sont présentées dans le chapitre [V] ol différents modeles
synthétiques 1D et 2D ont été analysés. Nous présentons les résultats sous forme de deux pseudo-
sections (pseudo-traces sismiques et courbes des probabilités) dont la superposition donne acces a

P’image de la réflectivité électromagnétique liées & un modele de résistivité.

Le dernier chapitre (chapitre [VI]) présente I’application de notre méthode sur des données
magnétotelluriques de terrain. La premiere est réalisée avec des données enregistrées au Canada
(données COPROD?2) dans le bassin de Williston (Saskatchewan). Ces données ont été fournies
par A. Jones (Geological Survey of Canada) dans le cadre d’un projet de comparaison de diverses
méthodes d’inversion. Elles ont été analysées dans le cadre de ce travail pour tester notre méthodes

sur de vraies données. La seconde application consiste au traitement des données magnétotelluriques
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ARMOR (programme GeoFrance 3D) que nous avons enregistrées durant 1’été 1995. La proximité
des dates d’acquisitions fait que nous ne présentons ici que quelques résultats préliminaires de

I’étude des résistivités apparentes et des phases.







1|
DE L’EQUATION DE DIFFUSION
A L’EQUATION DES ONDES







Réaliser une image de la structure ou des propriétés physiques des roches du sous-sol est
I’objet de nombreuses méthodes d’exploration de la géophysique. Les informations obtenues apres
I’analyse de ces “coupes” sont d’un grand intérét pour la compréhension de la structure étudiée et
pour son interprétaion géologique. Ces méthodes d’exploration trouvent de nombreuses applications
dans la recherche pétroliere, miniere ou d’aquifere du fait des relations reliant la nature des roches

et leurs propriétés physiques.

Parmi ces méthodes, 1’électromagnétisme est défini a partir de 1’analyse des champs €lectriques
et magnétiques modifiés par le sous-sol. Le parameétre que 1’on recherche est la distribution de la
résistivité électrique p (oﬁ de la conductivité o = 1/p) en fonction de la profondeur. Ce paramétre
variant de plusieurs ordres de grandeur suivant la nature des roches, les méthodes électromagnétiques
apparaissent bien adaptées pour la caractérisation des roches ou des structures géologiques du sous-

sol.

Les lois physiques décrivant le comportement du champ électromagnétique sont données par

les équations de Maxwell (milieu isotrope) :

* e(r,t) : champ électrique [V.m™1],
e d(r,t) : champ de déplacement électrique [C.m‘z],

 h(r,t) : champ magnétique [A.m™1],

t):
* b(r,t) : champ d’induction magnétique [Wb.m™?].

 j(r,t) : densité de courant électrique [A.m™2],
* ¢: densité de charge [C.m™3],

La permittivité diélectrique e(r) ([F.m™!]) est définie par d(r,t) = e(r)e(r, t). La conductivité
électrique o (r) ([2~1.m~]) est donnée par la loi d’Ohm j(r,t) = o(r)e(r,t). La perméabilité
magnétique p ([H .m‘l]) relie entre eux le champ magnétique et le champ d’induction par
b(r,t) = ph(r,t). Nous ferons ici 'hypothese selon laquelle u est donnée par sa valeur dans
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le vide, c’est 2 dire p ~ po = 4710~ "H.m™L.

En calculant le rotationnel de la premitre équation de Maxwell, nous obtenons

VXV x e(r, 1) + p,%[v % h(r, )] = 0, (éq TL12)
qui devient, en utilisant la seconde équation de Maxwell et la loi d’Ohm,
t 2e(r, ¢
V xV x e(r,t) + ,u,a(r)%ial;—) + us(r)a—g(;z’—) =0. (éq. 11.1.3)

Cette équation porte le nom de I’équation du télégraphiste. L’analyse du rapport entre les deux

termes de différenciation par rapport au temps de cette équation (voir annexe [1]) nous montre que

I’étude des structures profondes du sous sol passe par ’analyse du champ électromagnétique sur de

basses fréquences (< 10° Hz). Dans ces conditions, 1’équation [II.1.3] se simplifie par I’équation

de diffusion

de(r, 1)
at

C’est 2 partir de cette équation, ou plus précisément des équations de Maxwell associées dans

V x V x e(r,t) + uo(r) =0. (éq. I1.1.4)

lesquelles on néglige le courant de déplacement a—dg’—t) de I’équation [I-(2)] :

(1) Vxefr, p2et)

t)=-—
(2) V xh(r,t) =o(r)e(r,?) éa. ILL5
(8) V-dir,i)=g e B
(4) V-b(r,t) =0,
que I’électromagnétisme basses fréquences s’est développé, dont en particulier la méthode
magnétotellurique [Cagniard, 1953b]. Une description générale des différentes méthodes est

donnée dans [Nabighian, 1987, Valla, 1991, Weaver, 1994, Zhdanov and Keller, 1994].

D’une maniére générale, les méthodes électromagnétiques mises en oeuvre actuellement
recherchent 2 déterminer la loi de conductivité du milieu a partir de données enregistrées en surface.
La particularité de ces méthodes est qu’elles travaillent (inversion des données) dans le domaine
diffusif du champ : on essaie de résoudre les équations de Maxwell pour le domaine étudié. Les
résultats de ce type d’approche restent parfois ambigus comme I’illustre 1’article de [Jones, 1993]
ou différents algorithmes ont analysé un méme jeu de données (voir figure [V1.3], chapitre [VI]) :
de grandes variations sont visibles au niveau de la résolution des structures apparentes entre les
différentes sections proposées.

Une alternative a ces méthodes consiste a développer des algorithmes inspirés de la sismique.
Il peut s’agir par exemple d’adapter au probleme diffusif soit des méthodes de migration issues de
la sismique [Zhdanov and Frenkel, 1983, Zhdanov et al., 1994, Lee et al., 1987] soit des méthodes
de tracés de rais asymptotiques [Virieux et al., 1994].
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Une autre possibilité consiste & ne plus étudier le probléme en terme de conductivité électrique,
mais en terme de structures conductrices dans le but de cartographier les bordures ou interfaces
des objets émdiés. Cette approche est similaire 2 celle permettant d’obtenir les sections (x,z) de la
sismique cartographiant des couches & vitesses de propagation constantes. Dans le but d’utiliser

les connaissances et le savoir faire des analyses dans le régime propagatif, une solution consiste a

transposer le probleéme diffusif dans le domaine propagatif, c’est a dire :

Ce type d’approche en électromagnétisme a fait I’objet d’études par d’autres auteurs tels que
[Kunetz, 1972, Levy et al., 1988, Zorgati, 1990, Lee and Xie, 1993]. L’équation reliant entre eux
un champ diffusif d(r,t) (ne pas confondre avec le courant de déplacement) et un champ propagatif
w(r,q), vérifiant respectivement les équations suivantes :

V x V xd(r,t) + ,ua(r)ﬂa(:’—t) = sq(r, t)

w(rg) _

2 (éq. IL.1.6
VxVxw(rq+ ?Yl;)_a_%i_ sw(r,q) a )

ol sq(r,t) et sw(r,q) représentent les termes sources, est une équation intégrale de Fredholm de
1% espece. Elle est donnée par [Bragg and Dettman, 1968, Filippi and Frisch, 1969, Isaev and
Filatov, 1981, Filatov, 1984, Lee et al., 1989] :

Il est important de noter d’une part que le pseudo-temps g a pour dimension la racine carré du
temps physique ¢ (1/5), et que, d’autre part, la vitesse de propagation du champ propagatif w(r, q)
est fonction de la conductivité puisque

e(r) = ——= (éq. I.1.8)

-1/2

et s’exprime en m.s . Par le biais de cette expression, nous voyons qu’une méthode d’imagerie

oll ’on va rechercher la loi de conductivité o(r) est similaire 3 une imagerie en terme de loi
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de vitesse de propagation c(r) connue pour étre de faible résolution. Ceci nous conforte dans le
caractére inappropri€ de ce genre de méthode pour une haute résolution des structures. De plus,
nous voyons dans I’équation [II.1.7] que la transformation ne s’opere que sur la variable temporelle.
La transformation spatiale est implicite et, dans la suite de ce document, cette dépendance ne sera
plus mentionnée dans les équations. Cependant, pour ne pas oublier cette dépendance, nous écrirons
par la suite les champs diffusif et propagatif en majuscule : D(t) et W(q).

Des études concernant I’inversion de I’équation [II.1.7] sont présentées dans [Lee and Xie, 1993,
Wilson, 1994]. Cependant, comme les mesures de terrain en électromagnétisme sont généralement
exprimées en fonction de la fréquence (exemple [pq, #](w) en magnétotellurique), il nous a semblé
plus approprié d’étudier la transformée de Fourier définie par

TF  F(w)= +f°° F(t) exp (—iwt)dt,
oo (éq. IL1.9)
TF1 f(t)=5 [ F(w)exp (iwt)dw,

de I’équation [II.1.7] (dépendance du champ en exp (iwt)) et donnée par :

Cette €quation constitue le point de départ de notre travail. Nous allons, au cours des chapitres
suivants, étudier d’un point de vue mathématique 1’équation [11.1.10]. Le but de cette étude est de
déterminer et d’étudier la solution générale de cette équation intégrale. Nous aborderons ensuite
I’aspect numérique de I’inversion. Cette dernitre partie sera argumentée successivement par des

tests synthétiques et des applications sur des données de terrain.
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111
RESOLUTION DE L’EQUATION INTEGRALE







1 Introduction

Dans ce chapitre, nous nous proposons de rechercher la solution de I’équation intégrale de
Fredholm de 1% espéce liant les champs diffusif et propagatif. Le théoréme de Picard (voir énoncé
dans I’encart [III.1]) nous dit que, si le noyau de l’intégrale est réel et symétrique, une solution

peut &tre trouvée en décomposant I’opérateur d’intégration sur une base de fonctions propres.

Afin de repondre aux conditions du théoréme, une premilre opération consistera a rendre le
noyau de I’intégrale transformante réel et symétrique. Aprés avoir calculé les fonctions et valeurs
propres du noyau, nous proposerons une équation reconstruisant le champ propagatif connaissant son
homologue diffusif. Nous étudierons enfin le comportement de cette solution face 4 des données

incompletes et/ou bruitées.

Remarque : Nous rappellons que nous avons remplacé la notation du champ diffusif d(r, ¢) par
D(t) puisque la transformation intégrale est indépendante de la dimension spatiale r = (z,v, 2).

Cette méme convention est également appliquée pour le champ w(r, ¢) qui devient W (q).

— 15 —







2 Expression de I’'intégrale

L’équation intégrale reliant entre eux les champ diffusif D(t) et propagatif W(q) et sa
transformée de Fourier sont données par :

(éq. MM.2.1)

Le champ ]5(1/) peut s’écrire également sous la forme de la somme d’une partie réelle et d’une

partie imaginaire telles que :

o] [ om(-5)er (5w
_ ) Lo A v TR (éq. TL.2.2)
Jm[ (1/)] =~— [ exp (—%) sin (%)W(q)dq.

Or, comme D(t) est une fonction causale, nous pouvons écrire Jm []5(1/)] = —’H{SRe [ﬁ(u)]}
ol H{f(t)} est la transformée de Hilbert de f(t) définie par :

+co
@)= | W(’;@)y)dy L fle), (6q. T2.3)

-0

ol * est I’opérateur de convolution. Ceci permet alors de définir complétement le champ ]5(1/) a
partir de sa partie réelle Re [ﬁ(v)] avec D(v) = Re [13(1/)] — zH{S‘te[ (v )] } La solution de
chacune des équations du systéme précédent peut alors s’écrire

e I ——

oi (f,g) sont les fonctions reconstruisant W (q). I apparait clairement que ce systéme d’équations

D(v)
D(v)

n’est fonction que de la partie réelle du champ diffusif, et que, par conséquent, la solution de
I’équation intégrale permettant de passer de ﬁ(y) a2 W(q) peut étre obtenue 2 partir de la solution
de I’équation intégrale de Re [f)(v)] . Pour résoudre cette équation intégrale, nous allons rechercher

les fonctions propres et les valeurs propres satisfaisant :
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3 Calcul des fonctions propres et des valeurs propres

a Expression générale

Considérons la fonction ®4(z) = Az~% + Bz*~! [McWhirter and Pike, 1978], ot A, B et s
sont des nombres complexes. Nous obtenons par substitution de cette fonction sous I’intégrale :

“+00 +co o0
/ K (29)®4(y)dy = A / K(zy)y~"dy+ B / K(oy)y*dy
0 0

+o0 +oo
=Aa:s_10/K(zy)(my)_sd(xy)+Bx"s O/K(a:y)(my)s_ld(my)

= Az*"1K(1 - s) + Bz~ K(s)

(éq. IL3.1)
od K(s) est la transformée de Mellin de K(z) = ¢~ V% cos (—%) définie par
+co
B(s) = / K(z)¢"dz, (z€RetseC) (6. TIL3.2)
]
et donnée par [Gradshteyn and Ryzhik, 1980 (page 490)] :
K (s) = I(s) cos (”{i) (éq. TL3.3)

En posant A = 1/K(s) et B = \/IV{(l — s), nous obtenons

+o0
/ K(zy)®s(y)dy = \/Iv{(s)fv{(l —s) [\/I?(s)m_s +1/K@1 - s)xs_l] , (éq. II1.3.4)
0

qui représente la solution de 1’équation [II1.2.5] od les fonctions propres ®,(z) et les valeurs

propres A; sont définies par :
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b Fonctions et valeurs propres pour s=1/2 + i§

Le choix particulier de s = % + 4§ permet d’obtenir 1 — s = s* ol s* représente le

complexe conjugué de s. De ce fait, puisque I'(s*) = [['(s)]" et cos(s*) = [cos(s)]*, nous
avons également K(1 —s) = K(s*) = I%(s)]* et, par déduction, ‘IU((% +i£)’ = IIV{(%- - z«f)l
et arg [R" (5 — i€ )] = —arg [R’ (3 +1€)|. En utilisant ces propriétés, les valeurs propres sont
données par :

G

.\Wi}:ﬁ??x::'
e shse

325

o

(%
%
ey

i

A

(éq. TM.3.7)

En divisant ces fonctions par 24 /7

K(%+if) l, Iécriture des fonctions propres ®1 ;. se simplifie

pour donner finalement :
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C

Symétrie et orthogonalité des fonctions propres

Symétrie : A partir de I’expression [II1.3.8] donnée précédemment, nous pouvons déduire que :

1

VT
1

iz

@%_25(117) = COSs

cos

Cos

| = +¢hn (m)}

_92_5 +£&In (x)] (éq. 1I1.3.9)

1
VT
puisque 6_¢ = —6; (voir la section précédente), et

‘I’é—z'g(fc)

% —¢hn (a:)]

donc que

(éq. T11.3.10)

Cette relation nous indique que 1’étude du domaine £ > 0 est suffisante.

Orthogonalité : Pour vérifier si les fonctions propres forment bien une base orthogonale, nous

devons calculer le produit scalaire défini par :
+co

<‘I’§+z‘£|q’§+i£’> =
0

@1_“5(.’1:)@1_“5 ( )d

(éq. TML3.11)

En partant de 1’expression de & Ltig» TOUS obtenons

<@%+i§|©%+i§’> =
0

l-i-/occos o—é—fln(z) cos ’
T 2 2

€ _

¢ In (x)] %“3. (éq. TI.3.12)

Le changement de variable y = In (z) (dy = d[ln (z)] = %) permet d’obtenir

1 e
<@§+i£|®%+i£'> - /COS[ : fy] COS[
1 { +/oo o€+9 ;
= — e
4q
—00
+o0 oe—o '

{59

oo

&l

—iy(£+f')dy+ / B

5_51) dy + /

O
———fy]

400 05+0 ’

() s <s+a>dy}

-(5) ule-) 4,

(éq. MM.3.13)

—o0
+0

-0

Chacune des ces intégrales se définit au sens des distributions avec :

+o0

/ (v(a-2") dy =

- 00

2%5($ - a:l).

(éq. II.3.14)
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Nous obtenons alors
9&' — 0. ’ 0&- + 0. '
<q>%+,.€|q>%+ifl> = cos | =~ 5(5 _¢ ) +oos |25 6(§ +¢ ) (6q. TL3.15)

En utilisant la condition de symétrie des fonctions propres énoncée précédemment, nous pouvons

voir que les fonctions propres @% +i¢ sont orthogonales mais pas normalisables.

d Conclusion

Remarque : Les équations présentées ci—dessus different de celles présentées dans I’article

publié dans la revue Inverse Problem [Gibert et al., 1994] (voir annexe [3]). En effet, aprés une
ultime vérification lors de la rédaction de ce manuscrit, nous nous sommes apergus que la condition
K@1-s)= [I? (s)]* pour s = 3 + i garantissant des fonctions et valeurs propres réelles n’est
vérifiée que si le noyau K(z) est réel et symétrique (condition de Picard [Krasnov et al., 1977,
Bertero and Pike, 1991]). Or, dans I’atticle, nous n’avions pas décomposé ce noyau en sa partie
réelle et imaginaire. Si le noyau est complexe, on trouve alors des modules de valeurs propres
complexes, ce qui est impossible (ex : dans notre cas, A2 = I'(s)I(1 — s) exp (—4¢Z)). On retrouve
le méme type de phénomene si I’on recherche directement les valeurs propres de la transformée
de Fourier avec K(wt) = exp (—iwt).
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4 Reconstruction de la solution

Nous venons de voir qu’il est possible de trouver des fonctions propres et de valeurs propres

satisfaisant 1’équation intégrale :

(éq. TML4.1)

Puisque ces fonctions forment une base orthogonale, il est possible de décomposer HRe [ﬁ(r, z/)]

sur cette base de fonctions :
“+o0

e[f)(u)] = [ ayye®y e (v)de

= )\1 Al+2€® +ZE(V)
F+i

oo a 1
R P / K(qn)®y 4:¢(a)dq

- / va)dq T | Bpaela)it

(éq. TL4.2)

ol les a1 correspondent aux coefficients de SRe[ (u)] sur la base des fonctions propres

<I>1+z£( z), et sont données par :

o

(éq. IL.4.3)
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5 Spectre des valeurs propres — Effet du bruit

a Etude du spectre des valeurs propres

L’analyse du spectre des valeurs propres, et plus particulierement le degré de décroissance,
permet de quantifier le degré de résolution de la solution obtenue [Hansen, 1992], et ainsi
de caractériser I’aspect plus ou moins mal posé du probléme inverse [Craig and Thompson,
1994, Wampler and Wilets, 1988]. En effet, la quantité d’informations extraite des données est
“inversement proportionnelle” a la loi de décroissance des valeurs propres [McWhirter and Pike,
1979]. C’est pourquoi, il apparait intéressant de comparer le spectre des valeurs propres obtenues
dans cette étude avec celles des transformées de Fourier et de Laplace dont on connait les qualités
et défauts.

Les expressions des noyaux des transformées de Fourier en cosinus et en sinus, et de Laplace

sont
KFes(z) = cos(272),
K¥u(z)  =sin(272), (éq. IML5.1)
Kiz) =e2

Les transformées de Mellin de ces fonctions sont données par :

KFex(s) = (n°T(33%))/(2v/7T(3)),
KFn(s) = (rT(1 - 3))/(2y/AT (L2

; 2)), (éq. IL5.2)
KI(s) =T(1-5s).

et les valeurs propres \s = \/R'(s)fv{(l — s) pour s = § + £ par :

Feos
Al 175
A%‘sm

3+i€

Ky

Mo =+ o
—+z§ cosh (&)

i
D= DO

-~

(éq. TIL.5.3)

Le spectre de chacune des valeurs propres en fonction de ¢ est représenté sur la figure
[III.1]. La valeur constante des valeurs propres pour la transformée de Fourier permet d’avoir
une reconstruction compléte de la solution tant analytiquement que numériquement [McWhirter
and Pike, 1978]. C’est pour cette raison que cette transformée est souvent utilisée. Par contre, le
spectre des valeurs propres de la transformée de Laplace décroit trés rapidement avec £. Méme si

une formule analytique permet de faire une transformée de Laplace inverse, on montre qu’elle ne
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Figure .1  Courbes des valeurs propres pour les transformations de Fourier (\F 12 +1§) de
Laplace (AL 12 +1§) et de la transformation diffusion-propagation (O +1£)

permettra pas de retrouver un résultat complet [McWhirter and Pike, 1978, Craig and Thompson,
1994].

Concernant 1’équation intégrale étudiée ici, la courbe des valeurs propres A; Lyig (voir
I’expression dans les sections précédentes) est comprise entre celle des )\ i (cosinus et si-

nus) et des A\Y Ceci nous indique que le probléme inverse & résoudre sera plus instable que

$HiE
celui de la transformée de Fourier inverse. Cependant, sa stabilité sera meilleure que celle de la

transformée de Laplace inverse.

b Effet du bruit

Jusqu’a maintenant, nous n’avons considéré que le cas ol les données sont non bruitées et
compleétes. Or, il est impossible d’avoir de telles informations. L’étude sur des données bruitées ou
incompleétes apparait alors fondamentale. Nous entendons par le terme de bruit aussi bien le bruit
enregistré par les appareils de mesure (bruit externe ou interne aux instruments) que les erreurs ou
incertitudes sur les mesures en elles-méme. Les b Ltie = Qi / A% +i¢ Teprésentent les coefficients
du champ W (q) sur la base des fonctions propres et sont donc significatifs de telles perturbations
[Hansen, 1992]. Plus précisément, ce sont les coefficients a1 Lii qui contiennent 1’information
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provenant des données (voir la définition de ces parametres dans les sections précédentes). Cette
information correspond au signal théorique auquel il faut ajouter le bruit. Le fait de diviser ces
a1e par les valeurs propres )\% +i¢ implique que la qualité de la reconstruction sera dépendante des
valeurs des A Liig quand £ — oo : plus ces valeurs propres seront petites quand £ — oo, plus le bruit
contenu dans les a1y prendra de I’importance dans la reconstruction de la solution [McWhirter
and Pike, 1979]. Or, nous avons vu, dans la section précédente, que les valeurs propres de la
transformation diffusion-propagation décroissent trés rapidement lorsque & — oo (figure [II1.1]).

L’idée consiste a introduire une limite &4, dans 1’équation de reconstruction pour la “séparer”
en deux parties. Ce paramétre {,,, peut étre estimé & partir du rapport signal/bruit des données
(voir [Bertero and Pike, 1983] pour un exemple) puisque les valeurs propres sont dépendantes de
Ierreur sur les données [Parker, 1977, McWhirter and Pike, 1978] (voir figure [IIL.2]) :

signal
En appliquant cette coupure sur la formule de reconstruction précédemment calculée, nous
obtenons :
Ema: ai +OO a
z+ig 3+i€
W(q) = / (;—’)@M(q)du / (;—’)%g(q)ds
; 1iie el Lyie (éq. O1.5.5)
= Wa(g) + Wh(g).
Lt
0.1}
)
<
0.01
0.001}

Figure 1.2 Courbe des valeurs propres pour la transformation diffusion-propagation (\ 12 +i£).
Un rapport signal/bruit ([s/b]) permet d’estimer la valeur du parametre ¢,,;.
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En fait, la résolution de la solution générale W{q) suit la distribution des valeurs de ¢ pour
lesquelles @% _,_ig(q) = 0. Or, nous pouvons voir sur la figure [ITI.3] que cette distribution décroit
tres rapidement quand ¢ — oo (les ¢ pour lesquels <I>% _,_,-g(q) = 0 sont de plus en plus espacés),
I’échelle des axes horizontaux de la figure étant logarithmique. Cependant, il faut également noter
que I’on a I’effet inverse avec les £. Le fait de couper I’intégrale a &,,, va donc limiter la résolution
de la solution : on filtre les petites longueurs d’ondes (ou les hautes fréquences) pour obtenir la
solution lissée W 4(g) puisque, sans informations supplémentaires permettant de repousser la limite
&maaz, NOus devons mettre Wy, (g) = 0 [Parker, 1977, McWhirter and Pike, 1978, McWhirter, 1980,
Ostrowsky et al., 1981, Hansen, 1992].

¢ Exemple

Pour illustrer I’étude que nous venons de faire, nous allons recalculer le signal W (g) 2 partir
de données bruitées et/ou incomplétes. Nous avons choisi le cas trés simple ot le champ propagatif

recherché est donné par :

W(g) =6(g — qv), avec go= V2. (éq. TL5.6)
ou ¢ est donnée par :
1 sig=gqo
6(g —qo0) = ’ éq. 057
(¢ - ) 0 sinon. (6q )

Le choix particulier de gy permet de simplifier les équations. Le calcul direct de I’intégrale

transformante donne :

+00
me[f)(u)] = 0/ exp (—%) cos <%>W(q)dq

+oo
- _ ki _ 5
= O/exp( \/5) cos <ﬁ>6(q go0)dq (éq. 1M0.5.8)
)c

o (35) (3

=eYcos(v), avec gqo=+V2.

La valeur de la fonction f(v) = e~ cos (v) est négligeable pour v > 10 2 cause de I’exponentielle
décroissante. Cette valeur constitue la borne vy, des données qui seront bruitées avec un bruit
blanc gaussien de variance connue. La solution W(g) est calculée par une décomposition en
valeurs propres via le logiciel Mathematica® [Wolfram-Research-Inc., 1990]. Deux inversions sont
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Figure .3  Courbes de deux fonctions propres ®1/2410i(7) et ®1/2425:(7) dont I’expression générale
est donnée dans le texte. L’échelle sur I’axe horizontal des 7 est logarithmique .

présentées sur la figure [II1.4]. Chacune d’entre elles est réalisée avec un bruit différent définissant
un rapport signal sur bruit particulier (label rsb = 10log [sz’gna12 / bfruitz] ). Le spectre des valeurs

propres correspondant a la décomposition du noyau de 1’intégrale est donnée sur la figure [II.5].

Dans le cas ot aucun bruit n’est introduit dans les données (rsb = 0), la solution reconstruite
est proche du signal attendu (figure en bas 2 gauche dans la figure [I1.4]) et nous pouvons localiser
P’événement recherché. Par contre, dés que 1’on ajoute un tout petit peu de bruit dans les données

(rsb ~ 147), la solution obtenue présente un grand nombre d’oscillations ne permettant pas d’isoler
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rsb = Infini rsb = 146.842
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Figure ll.4 Reconstruction du signal W(g) (figures du bas) a partir de données plus ou
moins bruitées (figures du haut, rapport signal sur bruit indiqué par
rsb). Le signal théorique est marqué par la fléche verticale.

0.001 k +

ME)

-6
LI0§

-9
LIo}

5 10 15 20 25
€

Figure .5 Courbe des valeurs propres X relatives au noyau de I’intégrale.

clairement une solution. Nous pouvons ainsi voir que les faibles valeurs propres utilisées lors du
calcul de W(q) (voir figure [IIL.5]) augmentent ’importance du bruit dans la reconstruction du
signal source. Ces observations confirment le résultat précédent indiquant qu’une solution haute

résolution ne peut &tre obtenue si ’on analyse des données bruitées et/ou incompletes.
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d Conclusion

— 3] —







6 Conclusion

LA
5

S

3
a0 2

— 33 —






IV
ALGORITHME DE L’INVERSION NUMERIQUE







1 Introduction

L’étude théorique de I’équation de Fredholm réalisée dans le chapitre précédent a montré

combien I’inversion de 1’intégrale
~ o0
D(v) = / exp (—qu\/zT)W(q)dq, avec w = 12, (éq. IV.1.1)
0

est mal posée face a des données bruitées. Une facon de stabiliser ce probléme inverse consiste a
introduire dans le modele des informations supplémentaires [Sabatier, 1977, Tarantola and Valette,
- 1982, Sabatier, 1989, Hopcraft and Smith, 1992]. De plus, cette opération permet d’obtenir une
solution “haute résolution”. -

Nous allons, dans ce chapitre, introduire dans le probléme inverse de telles informations dans
le but de réaliser une inversion numérique de I’équation intégrale. Dans un premier temps, nous
présenterons les contraintes que nous avons posées, puis apres avoir reformulé le probléme inverse
a résoudre, nous présenterons un algorithme de recuit simulé permettant de rechercher la solution

du probléme posé : recherche du minimum d’une fonction cofit.
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2 Informations a priori et parameétres de I’inversion

La principale contrainte que nous avons utilisée est de considérer que la solution recherchée
posséde un spectre discret, c’est & dire qu’elle ne prend ses valeurs que sur des points précis de
ce spectre [Levy and Fullagar, 1981]. En effet, si I’on considére que la source Sw(q) est bréve, le
signal enregistré a I’arrivée des fronts d’ondes peut étre considéré comme étant la somme décalée
dans le temps de répliques de cette source (voir [Virieux, 1986] pour des exemples numériques).

C’est a dire que la solution recherchée peut se mettre sous la forme

N
W(g) =) WnSulq - tn). (éq. IV.2.1)

n=1

En considérant que le signal source propagatif peut étre assimilé 2

Sw(g) =6(q) (éq. IV.2.2)
ol
1 i = n, P
5(q — gn) = {0 o (éq. IV.2.3)

alors, d’une part, la transformée de Fourier du signal source diffusif est donnée par Sq(w) = 1 qui
est la transformée de Fourier de 6(¢) (on retrouve ici I’hypothése sur 1’égalité des sources, condition
nécessaire pour obtenir 1’équation intégrale transformante [Lee and Xie, 1993)), et, d’autre part, le
champ propagatif se réécrit comme

N
= W,é(g ~ qn)- (éq. IV.2.4)

L’utilisation d’une telle contrainte est trés puissante et permet de stabiliser les problémes inverses
tels que le nétre [Donoho, 1992].

L’équation intégrale se réécrit alors sous la forme
Z W,, exp ( Vi ) (éq. IV.2.5)

Dans cefte expression, ]5(1/) correspond aux données, et :
P={N’QLqZ)"'7qN7W17W27---7WN} (éq IvV.2.6)
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constitue 1’ensemble des parameétres a rechercher ol

* N est le nombre d’événements caractérisant les limites de blocs conducteurs (c’est a dire

le nombre de “couches™ conductrices),
* {q1,92,.-.,9n}, les positions en pseudo-temps
o et {W1,Ws,...,Wy} les amplitudes de ces événements.

Nous pouvons voir que le probléme inverse est hautement non linéaire par rapport 2 la recherche
de P. Par contre, si le nombre de couches N et les pseudo-temps ¢, sont donnés, I’inversion de
(IV.2.5) est linéaire sur les amplitudes W,,. Le systéme reste néanmoins sur-déterminé : on a plus
d’équations que de paramétres. La résolution de ce probléme inverse doit se faire en plusieurs
étapes : (1) estimation de N, (2) calcul des couples {gn, W,}.

Le premier paramétre que nous devons estimer est le nombre N. Ceci peut se faire par exemple
en reformulant 1’équation [IV.2.5] sous une forme similaire au modele de Prony [Kay and Marple,
1981, Davies, 1983, Gibert and Virieux, 1991] : '

N
D(vm) = 3 Walo Zu][Z]"
n=1

Vm =vg+méy, m=1...M (éq. IV.2.7)
avec : < [pZn] =exp (—anO\/%T)
[Zn] =exp (—qn(SV\/'Z)
olt M est le nombre total de fréquences. Le nombre N correspond alors a 1’ordre du modele de
Prony (nombre de pdles) et est donné par I’analyse de la matrice de covariance des données en
déterminant le minimum du critére d’Akaike [Akaike, 1973, van Blaricum and Mittra, 1978, Wax
et al., 1984, Wax and Kailath, 1985, Biondi and Kostov, 1989] donné par :

(¥ -) ()

[~ !

1
L
2
i=N+1
NI
v X A
1=N+1

AIC(N) = 2N (2N’ - N) ~2Log (éq. IV.2.8)

ol les A; sont les valeurs propres de la matrice de covariance des données et ot N’ > N (voir
I’annexe dans [Gibert and Virieux, 1991]).

Apres avoir estimé le nombre N, la recherche des couples {¢,, W, } constitue la phase principale
du probléme inverse. Un moyen pour le résoudre consiste 2 rechercher le modele des paramétres
M = {gn, W,} minimisant une fonction mesurant “I’efficacit€” de ce modtle [Parker, 1994].

Cette fonction est généralement appellée fonction cofit. Le probleéme inverse peut alors se réécrire
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sous la forme symbolique suivante :

M | C(M)= min C(M), éq. IV.2.9)

zegM

ot £ représente 1’espace des modeles possibles et ot C(M) est donné, par exemple, par la norme
L, suivante [Gibert and Virieux, 1991, Pullammanappallil and Louie, 1993, Sen et al., 1993] :

M
1 ~ ~ 2
C(M = {Qn, Wh}) = 5 Z [Dobs(’/m) - Dmod(Vm7 {n, Wn})] . (éq. IV.2.10)

m=1

ot M est le nombre de données 2 inverser. Une solution de I’équation [IV.2.9] peut étre obtenue
par l'utilisation d’une méthode itérative. Celle-ci consiste & partir d’'un modéle des paramétres
initial M; auquel correspond le cofit C(M;), puis & perturber aléatoirement un ou plusieurs
parametres du modele pour obtenir un second modele M; = M; + AM; de coit C(M;). Si
C(M;) < C(M;), alors on garde le modele perturbé comme nouveau modele initial, sinon on teste
une autre perturbation. La solution est obtenue lorsque I’on ne trouve plus de modele diminuant
la fonction colit. Le probléme d’une telle méthode est qu’elle converge le plus souvent vers un
minimum local de la fonction cofit, et non vers le minimum global recherché. Ceci est di au fait
que la convergence de 1’algorithme est dépendante du choix du modéle des paramétres initial M;.
Une premiere solution consiste a réaliser un grand nombre d’exécutions de la méthode en partant a
chaque fois de modeles initiaux différents, et & garder, en final, le meilleur résultat. Cependant, ce
type d’approche devient trés cofiteux en temps calcul dés que 1’espace 2 explorer est vaste. Pour
s’affranchir de ces minima locaux, 1’autre solution consiste & permettre 4 1’algorithme de sortir des
minima locaux, c’est & dire de remonter les puits d’énergie liés 2 chaque minimum de la fonction
cott. [Kirkpatrick ef al, 1983] ont développé un algorithme permettant ce type d’opération : le
recuit simulé.

Pratiquement, la recherche des couples {g,,W,} sera réalisée en recherchant I’ensemble des
pseudo-temps {q1,¢2, . . ., gv } grice 2 un algorithme de recuit simulé modifié pour travailler dans le
domaine continu des solutions (couplage de 1’algorithme avec la méthode de descente du simplexe).
Cet algorithme, publié par [Press and Teukolsky, 1991], sera décrit dans la prochaine section. Les
amplitudes {W1, W2, ..., Wy} seront ajustées & chaque essai d’'un ensemble {g1,qo,...,qy} 2
P'aide de moindres carrés sous contrainte [Lawson and Hanson, 1974] de telle maniére qu’elles

minimisent la fonction cofit [IV.2.10].
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3 Algorithme de I’inversion

a Le recuit simulé

L’algorithme du recuit simulé a été développé par [Kirkpatrick et al., 1983] pour trouver la
configuration d’un systéme minimisant une fonction. Cette méthode est basée sur le principe
du “bain-marie” rencontré en métallurgie. Elle consiste a laisser refroidir lentement un solide
préalablement réchauffé a haute température. Par ce procédé, les atomes se réorganisent depuis une
structure désordonnée (haute énergie) vers une structure ordonnée (minimun d’énergie) a chaque
palier en température (équilibre thermodynamique). On obtient alors un composé dont la structure

est stable et dont le nombre de défauts est réduit.

A chaque palier en température, la probabilité pour que le systéme soit dans un état d’énergie
E; est donné par la distribution de Gibbs-Boltzmann :

1 E;

E; est I’énergie du systéme,

Z(T) la fonction de partition donnée par Z(T) = 3 e~ Ei/*sT
:

T la température,

et kp la constante de Boltzmann (kp = 1.38 x 10”2 J/K).

L’évolution du systeme vers son état d’équilibre, pour une température donnée, est simulée par
I’algorithme de Métropolis [Métrolopolis et al., 1953]. A une structure donnée M;, il est possible
d’appliquer une perturbation sur un ou plusieurs de ses éléments (coordonnées des atomes) pour
obtenir une seconde structure M;. Cette variation entre les deux systémes est accompagnée d’un
changement d’énergie AE = E(M;)— E(M;). On définit alors une probabilité P, liée 2 AF par :

P, = min [1,exp (_?_E)] (éq. IV.3.2)

Le nouveau modele M; est retenu si cette probabilité est supérieure 2 un nombre aléatoire p tiré
dans [0,1] & chaque test. En réalisant ces opérations un grand nombre de fois, le systéme évolue

vers une structure stable, d’énergie minimum. En effet, de par la définition de P,, nous voyons que
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si AE < 0, le modele est automatiquement sélectionné puisque P, = 1. Par contre, si AE > 0, on
laisse une possibilité a 1’algorithme pour garder le modele grice au tirage aléatoire du nombre p.
L’algorithme peut alors conserver des modeles dont I’énergie est supérieure au modele de référence,
c’est & dire sortir d’'un minimum secondaire [Jeffrey and Rosner, 1986, Mittra et al., 1986]. Ceci
implique que la convergence de 1’algorithme vers le minimum global n’est pas dépendante du
choix du modele initial (tirage aléatoire de celui-ci).

L’algorithme du recuit simulé (voir figure [IV.1]) consiste & faire évoluer I’algorithme de
Métropolis un grand nombre de fois dans une boucle interne afin de simuler 1’équilibre thermody-
namique, une boucle externe est 1a pour faire diminuer progressivement la température. L’analogie
avec les problémes d’optimisation est réalisée en confondant I’énergie du systéme avec la fonction
cofit. La température devient un parametre de contrble de convergence de 1’algorithme de dimension
identique 2 la fonction cofit. La probabilité pour accepter un modele P, est alors donnée par :

P, = min [l,exp (—AT—C>] (éq. IV.3.3)

La simplicité de mise en oeuvre de cette méthode a permis de I’appliquer sur de nombreux
problémes d’optimisation dont celui du voyageur de commerce [Kirkpatrick et al., 1983, Kirkpatrick
and Toulouse, 1985, Bonomi and Lutton, 1988]. D’autres applications existent en spectropho-
tométrie [Kalivas et al., 1989], en Sismique [Mosegaard and Vestergaard, 1991, Sen and Stoffa,
1991, Pullammanappallil and Louie, 1993, Billings, 1994], et en électromagnétisme [Franchois et
al., 1989, Gibert and Virieux, 1991, Sen et al., 1993], et bien d’autres encore. Une revue plus
complete de 1’algorithme illustrée de nombreux exemples est donnée dans [van Laarhoven and
Aarts, 1987].

Les deux points importants de 1’algorithme sont d’une part le procédé utilisé pour perturber un
modele et, d’autre part, le paramétre température. Le premier controle 1’exploration de I’espace des
solutions et le second la convergence de 1’algorithme vers le minimum global. Ce sont ces deux

€léments que nous allons aborder dans les prochaines sections.

b La méthode de descente du simplexe

L’exploration de I’espace des solutions est conditionné par la maniére dont on va perturber
les modeles. Dans la plupart des cas, 1’espace des solutions est discrétisé et les perturbations sur
chacun des parametres sont alors fonction du pas d’échantillonnage. De plus, ce type d’approche
implique un espace des solutions borné. Dans le but de travailler dans le domaine continu des

solutions, la méthode choisie pour sélectionner un nouveau modele est celle de la descente du
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INITIALISATION

tirage aléatoire d’un modéle initial M

choix d’une température initiale Tinit

\#@

PERTURBATION

Mpa) AN aqp)

AE P=exp(-AET)
Ela) —> E(f) p=random[0,1]

Y

Si[(AE<0).0U.(p<P ]
on accepte le modéle

(Ma) = M) )

Figure IV.1 Schéma général de I’algorithme du recuit simulé.

simplexe introduite par [Nedler and Mead, 1965)]. 1I faut noter que cette méthode n’est pas celle
du simplexe rencontrée en programmation linéaire [Tarantola, 1987, Forrest and Goldfarb, 1992].
Le principe de cette méthode est basé sur une recherche géométrique de la solution [Nedler and
Mead, 1965, Press and Teukolsky, 1991, Estrera et al., 1992]. On définit un simplexe comme
étant un ensemble de NV + 1 modeles des parametres M = {z1,...,zx} odl N est le nombre de
variables recherchées. Chacun de ces modgles peut étre représenté par un point dans le repére i
N dimensions Ry. Par exemple, pour N = 2, le simplexe est un triangle, et pour N = 3 un
tétraédre. A chacun des ces points est associée la valeur de la fonction cofit en ce point de telle
sorte que le simplexe est totalement défini par :

Simplexe = [{(ml, ... ,:z:N)l, C’l}, e, {(xl, ... ,a:N)N+1, C’N"'l}]. (éq. IV.3.9)

La méthode de descente du simplexe consiste 2 réaliser diverses opérations géométriques sur les
points du simplexe par rapport 2 celui dont le cofit est le plus faible, donnant ainsi naissance 2 un
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nouveau simplexe (voir figure [IV.2]). Ces opérations sont effectuées jusqu’a effondrement de la

structure autour d’un seul point représentant la solution recherchée.

L’introduction de cette méthode dans I’algorithme du recuit simulé est réalisée en faisant
intervenir le parametre température dans le choix des nouveaux modeles [Press and Teukolsky,
1991]. L’idée est d’augmenter le cofit des points du simplexe initial et de réduire celui des points
testés en fonction de la température (voir figure [IV.4]). La condition de sélection d’un modgle
P, > p de Talgorithme du recuit simulé simple est remplacée par I’introduction d’un nombre

aléatoire p dans le calcul de la perturbation en température :

£(T)=Th (%) (éq. IV.3.5)

La perturbation apportée aux cofits des modeles varie ainsi 2 chaque nouveau test. Cette procédure
réitérée de nombreuses fois (€quilibre thermodynamique) remplace 1’algorithme de Métropolis décrit
précédemment. La structure finale de I’algorithme du recuit simulé couplé avec la méthode de
descente du simplexe est donnée dans les figures [IV.3] et [IV.4].

¢ L’évolution de la température

Que ce soit dans I’algorithme du recuit simulé avec ou sans la méthode de descente du simplexe,
la convergence vers le minimum global est trés largement dépendante de la maniére dont décroit
la température. En effet, si cette diminution est trop rapide, on va figer 1a solution du probléme
dans un minimum secondaire tout comme on va geler le solide dans une structure métastable. Par
contre, si la décroissance est trop lente, la méthode est trés longue a converger, et devient alors
€quivalente 2 une méthode de Monte Carlo. L’idée consiste & choisir une loi représentant un juste
milieu entre ces deux limites.

L’évolution de la température est reliée 2 3 éléments que nous allons développer par la suite
[van Laarhoven and Aarts, 1987] :

* la température initiale Tj,;;,
* la température finale Tinal,
* la loi de décroissance Y (7).

La seule condition que doit satisfaire la température initiale T}y;; est qu’elle doit étre suffisam-
ment élevée pour permettre la sélection d’un grand nombre de modeles quels que soient leurs cofits
(FPa = 1). Le choix de [Gibert and Virieux, 1991] donné par :

Tinit = (C(NTinit)) + Sd(C(NTinit)) (éq. IV.3.6)
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Simplexe initial

Réflexion Contraction

Contraction Multiple

A
s

7
e /s 1

1
I
'
e / i
]
t

Figure IV.2  Représentation des opérations géométriques réalisées dans la méthode de descente
du simplexe [Press and Teukolsky, 1991]. Des opérations géométriques sont
appliquées sur les points du simplexe, donnant ainsi naissance a une autre figure
géométrique. Ces opérations sont réalisées soit par rapport a la surface contenant
les points de plus faible cofit (réflexion, contraction, expansion), soit par rapport
au sommet d’énergie la plus faible (contraction multiple)..

oit (C(Nr,,,,)) est la valeur moyenne et sd(C(Nr,,,)) la déviation standard des cofits calculés

partir de N7, . modeles aléatoires permet de sélectionner initialement environ 80% des modeles

testés, condition proposée par [Kirkpatrick et al., 1983]. La température finale T'¢;,,; est déterminée

a partir du niveau de bruit dans les données par [Koren et al., 1991, Gibert and Virieux, 1991]

sd(bruit)?

9. IV.3.7
100 (¢q. 1v.3.7)

Ttina =

La lo1 de décroissance en température est le parameétre majeur a déterminer. La recherche de
la “bonne loi” a fait I’objet d’études de nombreux auteurs [Huang er al., 1986, van Laarhoven
and Aarts, 1987, Nulton and Salamon, 1988, Ruppeiner, 1988, Salamon ef al., 1988, Basu and
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Calcul de la Température initiale
et
d’un Simplexe initial

E *

= e

g

N Méthode du Simplexe
o

A * ==> Nouveau Simplexe
2

3

S

=

L

<

S

!

{Test si cofit des vecteurs du Simplexe satisfaisant]

coiit minimum < (variance du bruit)? ?

I
QS
:*

Diminution de la Température

T < Tfinal ?

out
S S

Figure IV.3  Schéma de I’algorithme du recuit simulé. L’algorithme de la méthode de
descente du simplexe est représenté en détail figure (IV.4).

Frazer, 1990], mais en fait, pratiquement, de nombreux choix sont possibles [Szu and Hartley,

1987, Ruppeiner et al., 1991, Billings, 1994, Thomson ef al., 1994]. La comparaison de quelques

lois est donnée dans [Mirkin ez al., 1993]. Cette étude montre que les meilleurs résultats (énergie

de la solution trouvée par rapport au nombre d’itérations pour arriver 2 la solution) sont obtenues
a partir de la loi de Huang [Huang et al., 1986] donnée par :
T()

T+1)=T(t A==, . IV.38

(+1) =TWex |-l €q. V39

T'(t) est la température 2 I’itération ¢, sd(E(t)) la déviation standard de I’énergie du systdme et A

la vitesse de décroissance (voir [Mirkin et al., 1993 ; figure 2]). Dans cette loi, deux parametres
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4 Température T R

Simplexe initial S, de coit C
( S[1]...S[N+1] )
( C[1]...C[N+1])

Tri du Simplexe par ordre
croissant du coiit
( C[1] < C[N+1])
Baricentre de {S - S[N+1]}

\ (Bar) j

................ o

.

Point Réfléchi Pr, de coiit Cpr
( Pr=2%Bar-S[N+1]) y

R

oui non
Cpr<C[1]?
;’II"oint Extrapolé Prr, de coit Cpr;‘: non o
\  (Pr=2Pr-Bar) | Cpr>CINI 2
--------------- oui
non out
Cprr< Cf1] ? Cpr <C[N+1]1?
oui non
" Point Contracté Pc, de cofit Cpc
. ( Pc=0.5%S[N+1] + Bar) ) A
non
Cpc < C[N+1]?
out

S[IN+1] = Prr SIN+1] =Prr S =0.5(S+S[1]) SIN+1]=Pc

Expansion Réflexion Contraction Contraction
Multiple
@ On augmente le colit (C=C + AT)) AT) = T*log( 1/Random[0,1] )
Ml ! On diminue le colit (C = C-f(T))

Figure IV4 Schéma de la méthode de descente du simplexe.

sont a estimer. Le premier est la vitesse de décroissance A et le second le nombre d’itérations N,
réalisées 2 température fixe (€quilibre) pour le calcul de sd(E(¢)). 1 faut cependant déterminer
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conjointement ces parameétres car 1’augmentation de la vitesse de décroissance A ou la diminution du
nombre d’itérations ont le méme effet sur la convergence de la méthode : elles la ralentissent. Le
compromis optimum donné dans [Mirkin ef al., 1993 ; figure 3 + texte] entre ces deux parametres
est le suivant : une vitesse de refroidissement A assez élevée (0.5 < A < 1) avec un nombre
d’itérations N, relativement faible (10 < Ngy < 50) . Pour notre part, nous avons choisi d’utiliser
A = 0.75 et Neg = 20.

L’intérét de cette loi de décroissance est qu’elle est adaptative dans le sens ot elle est fonction,
en quelque sorte, des paramétres du systéme via sd(E(t)). Nous verrons dans la section suivante

plus en détail cette particularité.

d Exemple de recherche du minimun d’une fonction

Afin d’illustrer et de tester 1’algorithme précédemment décrit, nous allons rechercher le mini-

mum de la fonctionnelle donnée par la relation suivante :
F(z) = 22 4 p[1 — cos (507z)] (éq. IV.3.9)

ou p est un parameétre que nous allons faire varier. Il représente en quelque sorte un certain
niveau du bruit observable par les faibles fluctuations de la fonction cofit autour d’une courbe
convexe. Pour illustrer notre propos, deux valeurs ont été choisies : p = 0.005 et p = 0.020. Les
résultats de la recherche du minimum pour les fonctions f (z) (p = 0.005) et g(z) (p = 0.020) sont
représentés respectivément sur les figures (IV.5 et IV.6) (les figures (a) représentent les courbes des
fonctions, (b) I’évolution de I’espace exploré au cours des itérations, et (c) I’évolution du paramétre
température). Pour la fonction f(z), il est intéressant de noter ici la variation dans 1’évolution
de la température entre les itérations 2 et 3 (figure (IV.5—c). Ceci correspond au moment ol
I’algorithme restreint la zone d’exploration : les points du simplexe se regroupent (figure (IV.5-b).
Ce phénomene souligne le caractére adaptatif de la loi de refroidissement utilisée. Le méme
phénomene est également observé pour la fonction g(z). Dans ce cas, la diminution de la pente de
la courbe en température est plus importante et est caractérisée par deux zones. La premiére (entre
les itérations 2 et 3) correspond au méme phénomene que celui précédemment décrit. La seconde
rupture de pente (entre les itérations 3 et 5) marque une recherche de la solution dans un espace
localisé autour de la meilleure solution. En effet, dans cette zone, les “puits” des minima locaux
proches voisins du minimum global sont plus importants pour la fonction g(z) que pour la fonction
f(z) (Ahgy =~ 4Ahy), alors que la différence de cofit entre ces minima et le minimum global est
trés faible (=~ 1073). La conséquence de cela est qu’il est plus difficile an simplexe de sortir de ces
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minima locaux pour g(z) que pour f(z) lorsque la température est faible (7’ ~ 10~3—10~%) puisque
les fluctutations aléatoires introduites dans le calcul des cofits sont faibles. II faut signaler que le
minimum global des fonctions n’est pas toujours obtenu, mais cependant, les solutions trouvées

correspondent aux premiers ou seconds minima locaux situés de part et d’autre du minimum global.

(b)
I
flx)=x"2 g 05 .
+ § ofb———
0.005%(1 - cos[50*Pi*x]) mosp -
3 3 4 5 6
numero d’iteration
(a) (c)
i v
0.8 § or
= 0.6] g
=04 S 001
02 =~ 0.001
105 0 05 1 1 2 3 45 6
X numero d’iteration

Figure IV.5 Résultats de la recherche du minimum de la fonction f{x) représentée sur la figure
(@) (fix) = x*> + 0.005{1 — cos( 50mx)}). L’évolution de I’espace exploré au cours
des itérations est représentée sur la figure (b) alors que la figure (c)
montre I’évolution de la température au cours de la recherche.
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(b)

glx)=x"2 0.

+
0.020%(1 - cos[50*Pi*x])

i
Sy .
o
5

X lestes

]u;
1234567

numero d’iteration

(@) ()
_ O.é g 0.1
209 g 0.0]
0.2 5 0001
0T %5 0 o5 1 1234567
x numero d’iteration

Figure IV.6  Résultats de la recherche du minimum de la fonction g(x) représentée sur la figure
(@) (g(x) = % + 0.020{1 - cos(507x)}). L’évolution de Pespace exploré au cours
des itérations est représentée sur la figure (b) alors que la figure (c)
montre 1’évolution de la température au cours de la recherche.
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TESTS SYNTHETIQUES







1 Introduction

Nous nous proposons de tester 1’algorithme présenté précédemment sur des modeles de
résistivités uni- et bi-dimensionnels. Cette étape est indispensable avant d’aborder le traitement
de données de terrain. Elle permettra d’indiquer les limites de résolution de la méthode, de définir
clairement quelles sont les informations obtenues par cette inversion, et ainsi, de valider ou non
notre méthode.

Nous présenterons dans un premier temps quelles sont les données dont nous avons besoin et
comment nous les calculons. Les résultats de 1’analyse de données synthétiques issues de deux

modeles 1D et de trois modeles 2D seront ensuite présentés et analysés.
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2 Les données et représentation des résultats

a Les données

Les tests numériques que nous présentons ont été réalisés & partir de simulations de la réponse
magnétotellurique de modeles de conductivités uni- ou bi-dimensionnels. Cette réponse est donnée
par la résistivité apparente p, et par la phase ¢ en fonction de la fréquence w. Ces paramétres sont
définis par [Cagniard, 1953a, Nabighian, 1987] :

pa(w) =gl Z@)F,
$(w) =arg[Z(w)], (éq. V.2.1)
avec Z(w)= ’f‘i%

Pour les modeles 1D, aprés avoir défini un profil en résistivité p(z), la résistivité apparente et la
phase pour chaque fréquence sont données & partir de la relation de récurrence suivante (hypothése

d’un milieu stratifié & N couches horizontales) [Nabighian, 1987] :

(pa(w) = | Za(w))?
p(w) = arg[Z1(w)]

Zn =7y
73 _ 7 J1-riexp(—2ik;h;) . £
V4 =n{EmseEm) (i=N-1,..,1) (éq. V.22)
. ZimZi
o= Zi+Zigr’
avec : Z; =4

\ ki = W

oll o; et h; sont respectivement la conductivité (= 1/p;) et ’épaisseur de la couche 4 (hy = oc0).
Cette expression est obtenue en considérant la solution (champs électrique et magnétique E

et H) des équations de Maxwell dans chacune des couches ¢ du milieu stratifié et des équations

de continuité aux interfaces (conditions aux limites). Considérant la solution particuliére pour la

premiére couche, c’est a dire 71, [Levy et al., 1988] ont développé une relation permettant de relier

cette mesure Z7 a la réflectivité du milieu (contraste des impédances) introduite dans [Claerbout,

1976]. Cette équation est donnée par :

Dops(v) = -;-{ pip(-”—)exp [z (¢(y) _ f)] — 1}, (éq. V.2.3)




ol ps est a la résistivité en surface (ps = p;). Cette expression permet d’obtenir un champ complexe
ﬁobs(v) mesurant la réflectivité électromagnétique du milieu (contraste des conductivités). La
comparaison de ce champ Dops(v) avec le modele Dmoa(¥) est réalisée en recherchant le minimum
global de la fonction colit C(M), les couples {gn, Wy} solutions du probléme inverse marquant

respectivement la position et 1’amplitude des contrastes.

L’équation [V.2.3] tient compte de la présence de réflexions multiples dans les données. Il
est possible d’obtenir une expression similaire pour le cas od 1’on ne voudrait pas inclure ces
multiples. Cependant, nous avons préféré utiliser 1’équation [V.2.3] considérant que I’algorithme
d’inversion (voir chapitre précédent) est susceptible de détecter ce type de réflecteurs (voir les
exemples présentés dans [Levy ef al, 1988]). Cette transformation sera utilisée sur les couples
{pa, #} issus des modeles 1D, mais également 2D, considérant que I’approximation de stratification

du milieu reste valide le long du chemin suivi par I’onde [Virieux et al., 1994].

Dans I’équation de transformation [V.2.3], la résistivité de surface p, doit étre fournie par
I’opérateur. [Tournerie ez al., 1995] (voir le chapitre sur les données COPROD2) ont montré par des
tests numériques que seule une “bonne” estimation de ce paramétre est nécessaire pour 1’inversion
des données Dyps(r). Des mesures de surface ou la résistivité apparente haute fréquence (p,[HF])
sont deux solutions possibles pour p;. Cependant le choix de p,[H F'] permet de nous soustraire
de effet des statiques puisque, par ce choix, le rapport p,/ps ne change pas. On rappelle que
ces statiques ont pour effet de translater par un facteur indépendant de la fréquence la courbe des
résistivités apparentes (les phases n’étant pas affectées par ce phénomeéne) [Jones, 1988]. Une fois
le choix de la résistivité p fait, les valeurs de f)obs(y) constituent les données que nous allons
analyser a I’aide de I’algorithme de recuit simulé couplé avec la méthode du simplexe. Pour chacun
des cas étudiés, un bruit blanc gaussien de moyenne nulle et de variance connue (paramétre donné

par 1’opérateur) est ajouté au champ Dgps(v).

Pour les modeles 2D, nous traiterons les données calculées a partir des deux modes de
polarisation des champs TE (le champ électrique E est parallele  la structure) et TM (le champ
electrique E est perpendiculaire 2 la structure) définis aprés rotation de la matrice des impédances
Z [Nabighian, 1987, Orange, 1989] :

!

= —_— Z = ! Y & . L
g |iZ1/-T Zyy :l [Z 0 ’ (eq V2 4)

yx
ou les composantes du tenseur Z sont donnés par la relation suivante :
Ei(w) = Z;Hi(w) + Zij Hj (w), (2,7) = (z,y). (éq. V.2.5)
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Les résistivités apparentes et phases pour chacun de ces modes sont données par :

r 12 ,
ng(w) = w_}m' ny ) pr(w) = EI,LE Zyz R
IEw) =amg|Z,,|, ot { ¢TM(w) =ag|7,), (éq. V.2.6)
' Er(w ! E,(w
avec Ly = H—yg;j, avec Ziyy = —FHzgw .

A partir de la matrice des impédances, il est également possible de définir d’autres résistivités
apparentes et phases indépendantes de la rotation appliquée. Ces paramétres sont données en

calculant le déterminant de la matrice des impédances (les phases sont exprimées en degré) :

!

per _| 0 Zey| _ [P05T(w) = o/AEE() X pET W) ,
Z o ZZI/-T Oy = {¢DET(W) _ %(¢TE(w)+¢TM(w)+180.). (éq. V.2.7)

L’équation intégrale reliant le champ diffusif au champ propagatif n’étant fonction que de la
fréquence (relation implicite sur r = (z, y, z)), chaque site de mesure sera analysé indépendamment

des autres.

b Représentation des résultats

Les solutions trouvées par I’algorithme de recuit simulé (ensemble des {g,, W,}) seront
représentées suivant deux méthodes différentes. La premiére consiste en une pseudo-trace sismique

dans laquelle chaque événement n est représenté par W,6(q — gn) ol

1 sig= )
5(g — qn) = {0 :;n‘fm Ins (ég. V.2.8)

Cette méthode permettra de visualiser sur I’axe des pseudo-temps ¢ chaque “réflecteur” trouvé, ainsi
que son amplitude. La seconde méthode choisie pour représenter les résultats consiste a calculer
pour chacun des gx pris dans [0, gmqz] 12 probabilité conditionnelle [Gibert and Virieux, 1991] :

exp (—=C/T)

Pa(‘]n = q}c) = K
kz=:1 exp (—Cy/T)

les autres événements étant fixés a leur valeur donnée par I’inversion. La température est prise égale

, (k=1,...,K), (éq. V.2.9)

al = sd(bruz’t)Q. Cette probabilit€ nous indiquera si les réflecteurs g, sont bien localisés ou non.

De plus, pour les modeles 1D, nous présenterons une inversion Niblett-Bostick. Cette méthode
permet d’obtenir, & partir des courbes [p,, ¢](w), une estimation rapide de la résistivité en fonction
de la profondeur. Ces valeurs sont données par [Weaver, 1994] :

pz) =pa|5 1]

(éq. V.2.10)
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3 Inversion de modeles 1D

a Les modéles

Les deux modeles de résistivité (A et B) choisis sont représentés sur la figure [V.1] et caratérisés

par :
pPL = 100 Q.m, z1 = 300 m,
{pQ =10 Q.m.
p1 =100 Qm, 21 =300m, (éq- V.3.1)
B p2 =10 Qm, 29 =800m,
p3 =50  Q.m.

Les courbes des résistivités apparentes et des phases ont été déterminées 2 partir de 1’équation
[V.2.2] pour des fréquences comprises entre 1 et 1500 Hz, réguliérement réparties en racine
carré de la fréquence. Ce type particulier d’échantillonnage est celui suggéré lorsque 1’on réécrit
I’équation intégrale transformant le champ f)(u) en W(g) suivant le modele de Prony (voir chapitre
précédent). Cependant, ceci ne correspond nullement a un critére décisif de la méthode, d’autres
types d’échantillonnage sont possibles. Ces courbes, ainsi que I’inversion Niblett-Bostick sont
représentées sur la figure [V.2]. Nous pouvons voir sur cette figure que la valeur de la résistivité
apparente aux hautes fréquences est proche de 100 2.m. Cette valeur que ’on retrouve dans les
inversion de Niblett-Bostick a été€ choisie pour le calcul du champ ﬁobs(v) (équation [V.2.3]) pour
les deux modeles. Afin d’étudier I’effet du bruit sur I’inversion, deux jeux de données (champs
Dobs(v)) ont été calculés : le premier avec un bruit blanc gaussien de variance o2 = 1075, et le
second avec 02 = 1073. Les champs respectifs (parties réelles et imaginaires) sont représentés sur
la figure [V.3]. Les valeurs théoriques des couples {gn, W,} sont données dans le tableau [V.1].
Ces valeurs ont été calculées & partir de la propagation d’une onde d’amplitude initiale égale 2 1
[Claerbout, 1976].

b Les résultats

Pour le modele A et pour un faible niveau de bruit (02 = 105), deux événements peuvent
tre localisés (figures [V.4 — A.1 et A.2]) sur les trois recherchés (nombre obtenu d’apres le
crittre d’Aikaike AIC (tableau [V.2])) : le premier couple {g, W} déterminé par I’algorithme a
une amplitude trés faible (voir tableau [V.2]) et n’est donc pas représentatif d’une variation de la
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Figure V.1 Modeles de résistivité 1D A et B.
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Figure V.2 Courbes de la résistivité apparente p, et de la phase ¢ (haut) et résultat de
I’inversion Niblett-Bostick (bas) pour les deux modeles A et B.

résistivité. Le réflecteur positionné en ¢ = 0.0692 /s est trés bien localisé (figure [V.4 — A2]) et
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Figure V.3 Courbes du champ D,ps(w) (partie réelle et imaginaire) pour les
deux modeles A (2 gauche) et B (2 droite), et pour les deux
niveaux de bruits (02=10" en haut et ¢2=1073 en bas).

MODELE temps q (s'?) amplitude W
A 0.06728 —0.51949
0.06728 —-0.51949
B
0.42175 + 0.27888

Tableau V.1  Valeurs théorique des couples {g,W}) pour chacun des modeles A et B.

peut &tre associ€ au contraste de résistivité p1/ps du modele A (voir tableau [V.1]). L’erreur relative
est de 3% sur le psudo-temps et de 15% sur I’amplitude. Pour le second événement visible, il est
possible de I’associer au premier multiple du réflecteur principal puisque 1’on trouve W3 = (th)2
(erreur de 4%). Si tel est le cas, la localisation de cet événement n’est pas trés bonne : erreur
de 20% sur g. Lorsque 1’on augmente le niveau de bruit (02 = 10~%), le nombre de réflecteurs
recherchés est plus faible (V = 2, tableau [V.2]). La solution trouvée est pratiquement la méme
que celle obtenue avec 02 = 107°. 1l faut cependant noter que la localisation est moins bonne

(figure [V.4 — A.4]) et que I’erreur sur chacun des paramétres est plus forte : 6% sur g1, 24% sur

g2, 35% sur Wi et 37% sur Wo.

Dans le cas du second modele (B) et pour un faible niveau de bruit (02 = 107%), nous arrivons
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MODELE BRUIT AIC temps q (s?) amplitude W
0.0001 - 0.0002
A 0% =107 AIC=3 0.0692 - 0.5958
0.1077 + 0.2596
0.0713 - 0.7041
A o2 =103 AIC =2
0.1026 + 0.3717

Tablean V.2 Tableau des couples {g, W} solutions des inversions des données du

modele A suivant le niveau de bruit des données.
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Figure V.4

Pseudo-traces sismiques en haut et courbes des probabilités

en bas associées aux solutions des inversions des données du modéle
A (bruit : 02=10" 2 gauche et 02=10" 2 droite).

a déterminer correctement le premier réflecteur, ainsi que son multiple (tableau [V.3] et figures [V.5

— B.1 et B.2]) avec des erreurs respectives de 1.3 et 13% sur les pseudo-temps g et de 7 et 15%

sur les amplitudes. Le second contraste en résistivité (pa/p3) est également détecté mais avec une

moins bonne localisation (figure [V.5 — B.2]) : probabilités plus faible et plus étendues. L’erreur

est d’environ 7% sur la position et de 52% sur I’amplitude. En augmentant le niveau de bruit dans

les données, seuls deux événements sont recherchés (tablean [V.3]). Le premier reste bien localisé
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(figure [V.5 — B.4]) et peut étre assimilé au contraste p;/p2 du modele. L’erreur est de 3% sur ¢ et
de 7% sur I’amplitude. Le second réflecteur trouvé par 1’algorithme ne peut s’interpréter ni comme
un multiple, ni comme le deuxi¢me contraste en résistivité. Le fait qu’il soit délocalisé le long de

I’axe des pseudo-temps (figure [V.5 — B.4]) nous suggere qu’au cours de I’inversion, I’algorithme

a réuni le multiple et le second réflecteur en un seul événement, ne réussissant pas a les séparer.

MODELE BRUIT AIC temps q (s1/2) amplitude W
0.06820 - 0.5547
B o2 =107 AIC =3 0.11625 + 0.2287
0.44950 + 0.1347
0.06532 - 04852
B o2 =103 AIC=2
0.16031 + 0.2127

Tableau V.3  Tableau des couples {g, W} solutions des inversions des données du
modele B suivant le niveau de bruit des données.

Aprés avoir 1s0lé une solution, il est possible de donner une estimation du profil en résistivité.
Par exemple, pour le modele A, si ’on considére le couple {0.0692, —0.5958}, et connaissant la
résistivité du premier milieu (choix de p; = 100 Q.m pour le calcul de ﬁobs(v)), I’épaisseur h; et

la résistivité du second milieu ps sont données par :

=4 /1
hi1 27\ to

2 (éq. V.3.2)
1+W:
P2 =p1 (J—Wl)
qui donne :
( (1) p1 =100 2.m
hl ~ 308 m .
) (2) P2 =6.40m (éq. V.3.3)
L ho = o0.
Par contre, si I’on prend le couple {0.0713, —0.7041}, nous arrivons a :
( (1) pr = 100 Q.m
hl ~ 313 m P
{ ) oo ~3Qm (éq. V.3.4)
\ hg =
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Figure V.5 Pseudo-traces sismiques en haut et courbes des probabilités
en bas associées aux solutions des inversions des données du modele

A (bruit : 02=107 a gauche et 62=10"3 2 droite).

Pour le modéle B et avec la solution
g1 = 0.06820

(1) W1 = —0.5547
(2) g2 = 0.44950
Wo = +40.1347
nous obtenons :
p
p1 =100 Q.m
(1) 21 =304m
p2 ~820m
1@ 29 =791 m
p3 =18 0m
L (3) hg =

¢ Bilan

(éq. V.3.5)

(éq. V.3.6)

L’analyse des deux exemples 1D nous montre que le premier constraste en résistivité est bien

déterminé, méme avec un niveau de bruit assez fort. La localisation des autres réflecteurs (multiples

inclus) dépend fortement de la qualité du premier couple {g, W} détecté. En effet, puisque les

contrastes p;41/p; sont fonctions des amplitudes des réflecteurs précédants, Perreur sur les W va

se propager en augmentant avec la profondeur. Ceci a pour conséquence de réduire la résolution

du profil p(z) estimé a partir des couples {q, W}.
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4 Inversion de modeéles 2D

a Préambule

Pour I’ensemble des modeles testés, nous avons calculé des résistivités apparentes et des phases
pour des fréquences variant de 1 2 1500 Hz gréce & un programme de différence finie développé par
T. R. Madden (MIT, USA) [Madden and Thompson, 1965, Swift, 19711, repris par C. Flores-Luna
(CICESE, Mexique). Ces calculs ont été faits pour les deux modes de polarisations TE et TM, mais
également pour le déterminant DET. A partir de ces valeurs et pour chacun des 31 sites de mesures
des modeles, nous avons déterminé les champs ﬁobs(u) en prenant p; = 100 Q2.m (valeur identique
pour tous les modeles). Un bruit blanc gaussien de moyenne nulle et de variance 0% = 107° a
été ajouté a ces valeurs pour constituer, en final, les données de I’inversion. Dans la suite, nous
présentons les résultats concernant trois modeles différents. Pour chacune des figures présentées,

I’axe vertical a pour unité le pseudo-temps double de propagation.

b Modéle BISEAU

Le profil de résistivité du modele BISEAU est représenté sur la figure [V.6]. Deux blocs de
résistivité respective 10 Q.m et 50 Q.m définissent deux anomalies en conductivité au sein d’une
matrice uniforme de 100 Q2.m. Le premier contraste correspond a une couche de 10 Q.m d’épaisseur
200 m pentée vers la droite du modele et le second s’identifie par un bloc de 50 §2.m positionné dans
la partie droite de la section et dont I’épaisseur varie progressivement de 100 m (partie centrale du
modele) & 300 m (& droite du modele). Les couples {g, W} calculés avec ’hypothése d’un milieu
1D dans chaque partie du modele sont donnés dans le tableau [V.4]. Les résultats de 1’inversion
(pseudo-traces sismiques 7S et courbes des probabilités Pa) sont représentés sous forme de sections
(x,g) sur la figure [V.7] pour le mode TE, [V.8] pour TM et [V.9] pour DET.

Globalement, les résultats obtenus pour le mode TE sont comparable en tous points avec ceux
de DET, le réflecteur localisé entre 0.4 et 0.5 /s ayant une probabilité négligeable. Cependant, nous
observons que ces sections différent largement avec celles du mode TM. Pour les deux modes TE
et DET, on retrouve une structure trés proche du modele initial, les réflecteurs étant bien localisés
en temp et continus horizontalement. De plus, 1’ordre de grandeur des amplitudes des réflecteurs

détectés pour ces deux modes est bon (voir tableau [V.4]). En particulier, I’amplitude W7 observée
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dans la partie gauche de la section TS est plus élevée que celle de la partie droite. Ceci est indicatif
d’une variation de la résistivité plus forte dans la premiére partie du modgle (p; /p2 = 10 a gauche
et p1/p2 = 2 a droite). Concernant le mode TM, seule la premiére interface est clairement détectée,
mais avec une amplitude inversée. Ceci est dii au réflecteur positionné en g = 0 Vs (g <1073 V'3)

dont I’amplitude est W ~ —1 (visible sur la courbe des probabilités).

(q, W) Gauche Droite
qQ 0.04484 s12 0.04484 s12
q™ 0.08968 s12 0.08968 s1/2
qQ2 0.18664 s1/2 0.13996 s1/2
Qs — 0.28176 si/2
W, - 0.51949 - 0.17157
W™ + 0.26987 + 0.02943
W, + 0.37930 - 0.37072
W3 — + 0.43064

Tableau V.4  Couples {g, W} calculés pour le modele BISEAU en faisant ’hypothése d’un
milieu 1D pour chaque partie du modgle. L’exposant m est mis pour multiple.
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Figure V.6  Profil en résistivite du modele BISEAU.
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Figure V.7 Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label 75) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modeéle BISEAU, mode TE.
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Figure V.8
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Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label TS) et des probabilités (en

bas — label Pa) du mode¢le BISEAU, mode TM.
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Figure V.9
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Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label TS) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modele BISEAU, mode DET.
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¢ Modéle FAILLE

Le modele FAILLE est représenté sur la figure [V.10]. Il est constitué d’une inclusion de
résistivité 10 2.m et d’épaisseur ne dépassant pas 75 m dans une matrice de résistivité de 100 Q.m.
Les couples {¢, W} calculés avec I’hypothése d’un milieu 1D dans chaque partie du modgle sont
donnés dans le tableau [V.5]. Les résultats des inversions pour chaque mode sont donnés sur les
figures [V.11] (mode TE), [V.12] (mode TM) et [V.13] (mode DET).

A partir des sections représentant les pseudo-traces sismiques (7'S), nous voyons que les résultats
finaux sont semblables quel que soit le mode trait€. Des différences apparaissent lorsque 1’on
compare ces sections avec les images des probabilités correspondantes. Plus particuliérement pour
le mode TE, la juxtaposition des deux sections montre que seule la partie od le numéro de trace est
supérieur a 11 est résolue correctement. Cette zone marque le sommet de 1’anomalie, le contraste
inférieur n’est pas détecté. Pour le mode TM, un réflecteur positionné en ¢ ~ 0 /s posséde une forte
probabilité. Ce réflecteur a une amplitude W ~ —1 (comme pour le modele BISEAU), impliquant
I’inversion du signe de I’amplitude du premier événement détecté. De plus, nous pouvons voir que
le dernier réflecteur posséde une trés faible probabilité. Enfin, nous pouvons voir que les meilleurs
résultats (cohérence entre les pseudo-sections sismiques et les probabilités) sont obtenus 2 partir
de I’analyse du déterminant (DET). On retrouve pour ces sections la structure du modele avec une
bonne cohérence latérale des réflecteurs ainsi qu’une résolution verticale satisfaisante marquée par

la faible largeur des pics des probabilités.
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(q, W) Gauche Droite
a1 0.04484 s12 0.12331 s12
q™ 0.08968 s'/2 0.24662 s1/2
Q2 0.08029 s 0.15876 s12
W, —0.51949 —0.51949
W™ + 0.26987 + 0.26987
W, +0.37930 + 0.37930

Tableau V.5

Z (m)

Figure V.10

Couples {g, W} calculés pour le modele FAILLE en faisant ’hypothése d’un milieu
1D pour chaque partie du modele. L’exposant m est mis pour multiple.
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Profil en résistivite du modele FAILLE.
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Figure V.11 Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label TS) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modele FAILLE, mode TE.
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Figure V.12 Images des pseudo-traces sismiqueé (en haut — label TS) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modele FAILLE, mode TM.
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Figure V.13
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Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label 75) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modeéle FAILLE, mode DET.
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(g, W) Gauche Droite ”
Q 0.04484 12 0.04484 512 "
q™ 0.08968 s1/2 0.08968 s1/2 ]]
qQ2 2{ 0.18664 s!/2 0.10822 sl/2 "
W, -0.51949 - 0.17157
W, +0.37930 + 0.16652

Tableau V.6  Couples {g, W} calculés pour le modele VARLAT en faisant ’hypothése d’un
milieu 1D pour chaque partie du modele. L’exposant m est mis pour multiple.

d Modéle VARLAT

Le modele VARLAT est constitué d’une couche horizontale d’épaisseur 200 m dont la résistivité
varie latéralement : 10 Q2.m de 0 & 750 m et 50 Q.m de 750 4 1500 m. La résistivité de ’encaissant
est de 100 Q.m. Les couples {g, W} (hypothese d’un milieu 1D dans chaque partie du modele)
sont donnés dans le tableau [V.6]. Pseudo-traces sismiques et courbes des probabilités déterminées
apres I'inversion des données sont représentées sur les figures [V.15] (mode TE), [V.16] (mode
TM) et [V.17] (mode DET).

Pour tous les modes, le premier réflecteur est assez bien localisé. Nous observons également
une variation latérale de son amplitude : elle diminue lorsque I’on passe de la gauche vers la droite
de la section. Cette variation nous informe sur la variation latérale de la résistivité du deuxiéme
milieu. En ce qui concerne les réflecteurs plus profonds, nous observons a partir des images en
probabilité et suivant les modes une plus ou moins bonne résolution. Par contre, la continuité
horizontale de ces marqueurs est contraire 2 celle attendue : puisque Py < pg, alors vg < 'v‘zi et
donc le second réflecteur pour la partie gauche devrait “arriver” plus tard que celui qui est 2 droite.
En effet, dans la partie gauche des sections, on localise le premier multiple du contraste p; /ps,
puis le contraste pa/ps alors qu’a droite, le second réflecteur détecté peut s’interpréter comme un
intermédiaire entre I'image des deux contrastes : ¢}* (multiple de ¢;) et qg (contraste pa/p3) sont
proches 'un de I’autre (voir tableau [V.6]). 1l faut également noter que 1’on retrouve pour le mode
TM le changement de signe de ’amplitude W déja décrit pour les autres modales.
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Figure V.14  Profil en résistivite du modele VARLAT.
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Figure V.15 Images des pseudo-traces sismiques (en haut — label TS) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modele VARLAT, mode TE.
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Figure V.16  Images des pseudo-trace sismique (en haut — label TS) et des probabilités (en
bas — label Pa) du modele VARLAT, mode TM.
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A partir des exemples 2D proposés et des commentaires sur les résultats, nous pouvons faire
ressortir plusieurs points quant 2 la qualité de la méthode.

A Texception du mode TM que nous commenterons plus loin, nous avons vu que la juxtaposition
des deux sections représentant les résultats (pseudo-traces sismiques et probabilités) permet de
mettre en évidence la structure du modele de résistivité. En particulier, nous avons vu que le
premier contraste p1/p2 est bien détecté, tant sur sa position sur I’axe ¢ qu’au niveau de 1’ordre
de grandeur de I’amplitude (contraste p1/p2). Pour les marqueurs plus profonds, la qualité des
résultats est fonction de la qualité du premier événement détecté, mais également de la présence
ou non de multiples qui peuvent jouer le role de masque.

A partir de ces sections, il est possible de réaliser une coupe (z,q) synthétique de la réfiectivité
du milieu. Une estimation de la loi de conductivité o(z, 2) peut alors étre calculée en réalisant une
“migration” 1D sur chacune des traces (voir I’exemple sur les modele 1D). Cependant, cette méthode
nécessite au préalable une identification précise de chacun des événements détectés : marqueur
principal ow/et multiples, et plutdt que d’estimer le profil p(z) par cette méthode, nous pouvons
donner I’amplitude des contrastes en résistivité correspondant aux réflecteurs détecté. Normalement,
remonter a la distribution des résistivités en fonction de la profondeur devrait se faire en réalisant
une migration 2D des sections (z, ¢). L’utilisation des algorithmes de migration de la sismique est
une possibilité mais reste assez délicate puisque la vitesse “électromagnétique” c(r) = (,u,a(r))'l/ 2
que I’on doit prendre va varier comme la conductivité, c’est a dire sur plusieurs ordres de grandeur.
Ce point reste a développer.

En ce qui concerne le mode TM, nous obtenons pour chaque modele des images ne cartographi-
ant que le premier contraste p1/p2. Cependant, lorsque 1’on tourne les phases 7 dans le premier
quadran ([0, 90]) (opération réalisée pour le calcul de ZPET), nous obtenons des images compa-
rables a celles obtenues avec les données du mode TE. Ceci s’explique par le fait que la relation
transformant les couples {p,, ¢} en ﬁobs(y) provient d’une hypothé¢se 1D du milieu, c’est a dire
pour laquelle ZTE = ZTM, '
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1 Introduction

Nous allons aborder, dans ce chapitre, ’application de notre méthode d’imagerie 2 des données
de terrain. Dans un premier temps, nous présenterons nos résultats obtenus sur les données
COPROD2 (CANADA). Ces données ont déja été traitées par de nombreuses méthodes (voir [Jones,
1993] pour une revue). Elles nous permettront surtout de “caler” 1’inversion sur des données de
terrain. Dans un deuxi®éme temps, nous présenterons les données ARMOR acquises en Juillet
1995 dans le cadre du programme GéoFrance 3D, ainsi que les résultats préliminaires obtenus de
I’analyse de ces données.

Programme INSU-BRGM
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2  Données COPROD2 — CANADA

a Présentation

Des sondages géomagnétiques profonds (GDS) [Reitzel et al, 1970, Gough and Camfield,
1972, Camfield and Gough, 1977, Handa and Camfield, 1984] montrent la présence d’une grande
anomalie en conductivité s’étendant sur une ligne de plus de 2000 km de long partant du centre
des Etats Unis jusqu’a la Baie de Hudson (NE du Canada). Cette anomalie porte le nom de “North
American Central Plains conductivity anomaly” (anomalie de conductivité des Plaines Centrales
Nord Américaines) et est reconnue sous le sigle NACP. Elle est également observée sur les cartes
magnétiques, gravimétriques et sur les mesures de flux de chaleur [Jones and Craven, 1990, Morel-
A-L’Huissier et al., 1990].

Dans le but de mieux caractériser cette anomalie, des campagnes de mesures géophysiques
(sismiques, €lectromagnétiques) ont été menées dans le bassin de Williston, situé sur la frontiere
entre les Etats Unis et le Canada (voir figure de localisation dans I’article présenté dans la section
suivante). Les profils de sismique réfraction [Hajnal ez al., 1984, Morel-A-L’Huissier ez al., 1987]
ne permettent pas d’identifier cette anomalie, mais cartographient clairement le bassin sédimentaire
et quelques réflecteurs crustaux.

Les données magnétotelluriques que nous avons traitées ont été enregistrées le long d’un profil
d’environ 400 km de long (35 stations). Ces mesures recueillies pour des fréquences allant de
320 & 0.00055 Hz forment un jeu de données auquel a été attribué le sigle “COPROD2” pour
“Comparison of One-dimensional PROfiles from MT Data” (comparaison d’inversion 1D sur des
données magnétotelluriques), le nombre 2 faisant référence 2 des données 2D [Jones, 1993]. Ces
données ont été corrigées de 1’effet des statiques [Jones, 1988] et sont disponibles auprés de A.
Jones®. 1’acces A ces données constitue un projet au sein de la communauté de 1’électromagnétisme
de comparer différentes méthodes d’inversion magnétotellurique sur un méme jeu de données.

Dans la section suivante, Iarticle publié dans la revue Geophysical Research Letters [Tournerie
et al., 1995] présente nos résultats obtenus par inversion des données COPROD2. Nous com-
menterons ces résultats avec ceux obtenus par d’autres méthodes dans la discussion générale qui
suit I’article.

2 Geological Survey of Canada, 1 Observatory Grescent, Ottawa, Ont. CANADA K1A0Y3
jones@cg.emr.ca
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b Article publié dans Geophysical Research Letters

B. Tournerie, D. Gibert and J. Virieux
Inversion of the COPROD?2 magnetotelluric data
using a Diffusive-to-Propagative Mapping (DPM),
Geophysical Research Letters, vol 22, n°16, p 2187~-2190, 1995

Résumé de Darticle en francais : L’imagerie par transformation du champ électromagnétique
diffusif en un analogue propagatif permet d’obtenir des images de la réflectivité électromagnétique
similaire aux sections non migrées de la sismique. Une application de cette méthode sur les
données COPROD2 met en évidence trois réflecteurs majeurs s’interprétant comme des contrastes
de résistivités localisés entre 2 et 50 km de profondeur. Le réflecteur le plus profond pourrait
correspondre a un marqueur majeur mis en évidence a partir des données sismique COCORP.
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Inversion of the COPROD2 magnetotelluric data using
a Diffusive-to-Propagative Mapping (DPM)

Benoit Tournerie and Dominique Gibert

Géosciences Rennes (CNRS: UPR 4661) and Université de Rennes 1, France

Jean Virieux

Institut de Géodynamique, Université de Nice Sophia-Antipolis, France

Abstract. Diffusive-to-Propagative Mapping (DPM)
transforms a diffusive electromagnetic field into a dual
wave field to produce electromagnetic reflectivity im-
ages similar to non-migrated seismic sections. An ap-
plication of DPM to the COPROD2 data set gives re-
flectivity images showing three distinct reflectors at-
tributed to resistivity jumps located at depths ranging
from 2 to 50 km. The deeper reflector may be related
to a major west-dipping seismic reflector detected with
the COCORP seismic data.

Introduction

Diffusion disables direct application of seismic imag-
ing techniques to low-frequency electromagnetic sound-
ings, and the seminal papers by Zhdunov and Frenkel
[1983] and Filatov [1984] motivated the development of
migration-like algorithms for diffusive fields. Encourag-
ing theoretical results have since been obtained by sev-
eral authors [Lee et al., 1987; Levy et al., 1988; Gibert
and Virieuz, 1991; Zorgati et al., 1991; Lee and Xie,
1993; Zhdanov et al., 1993; Gibert et al., 1994; Virieuz
et al., 1994; Wilson, 1994], and we present an appli-
cation of the Diffusive-to-Propagative Mapping (DPM)
[Gibert and Virieur, 1991; Gibert et al., 1994] to the
magnetotelluric COPROD?2 data set [Jones 1993].

DPM images the sharp gradients of electrical conduc-
tivity and allows a direct and high-resolution imaging of
electromagnetic reflectivity. The link with the seismic
approach is made through a Baicklund transformation
(.'?,t), of the diffusion equation

to solutions, W (7 +q), of the wave equation [Bragg and
Dettman, 1968; Filippi and Frisch, 1969; Filatov, 1984;
Lee et al., 1989). We have,

relating solutions,

exp (—i—j) W(Z.9)dg (1)

\ o0
B(@0= /o Ve

Copyright 1995 by the American Geophysical Union.
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where the diffusive field T (1) is either the electrical
or the magnetic field and verifies the diffusion equation

¥V x ¥ x D(Z,0)+ p(—’;,—)%ﬁ(?,t) =0, (2

while the dual the field, W (?, g), obeys a wave equa-
tion

Vv x ?xw(?,qH;%%W(?,qh

where p(7) is the electrical resistivity and p is the
magnetic permeability. The ratio u/p(?) appearing
in equation (3) gives a wave ‘velocity’,

_ . [22)
C(?) - Jr ’

expressed in unit- of length per square-root of physi-
cal time t. The independent variable ¢ is a pseudo-time
given in square-root of t. DPM is made by solving equa-
tion (1) in order to reconstruct the wave field W from
the diffusive field D and to produce reflectivity sections
in the (z ,q) space in a way very similar to the well-
known seismic reflection images. Equation (1) can be
solved either in the time, t, domain [Lee and Xie, 1993]
or in the dual, w, Fourler space [Gibert and Virieuz,
1991; Gibert et al., 1994] where it reads

B(Pw) = /0 " exp (—eviw) W(?,0de. (5)

0, (3)

(4)

This latter possibility is more adapted to the present
purpose since magnetotelluric data are traditionally
given as apparent resistivity and phase with respect to
frequency [Zhdanov and Keller, 1994]. An issue of crit-
ical importance encountered when solving either equa-
tion (1) or (5) is the considerable ill-posedness attached
to both noisy and incomplete data. Indeed, the numer-
ical resolution of equation (5) is a very unstable inverse
problem requiring much care, and a detailed numeri-
cal study indicates that fully non-linear inverse tech-
niques like simulated annealing produce stable solutions
[Gibert et al., 1994). As shown by Donoho [1992] the
numerical inversion of integral equations with Laplace-
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like kernels can be strongly regularized if the unknown
solution W satisfies some sparsity constraints. In the
present study we assume that W is a sequence of echoes
reflected by the edges of the objects to detect,

N
W=3 Wablg—1a), (6)

n=l

and the inverse problem is to estimate both the ampli-
tudes, W, and the occurrence times, q,, of the arrivals.
A detailed description of the numerical tecliniques used
to estimate these parameters is given by Gibert ef al.
[1994].

Analysis of the COPROD2 data set

Presentation of the COPROD2 data

A detailed description of the magnetotelluric CO-
PROD?2 data set is given by Jones [1993]. The appar-
ent resistivity and phase have been measured in the
5.5 x 1073 - 384 Hz frequency range. The data are
available at 35 stations located along a 407 km pro-
file almost perpendicular to the North American Cen-
tral Plain (NACP) magnetic anomaly in the Williston
Basin (Figure 1). Both the TM and TE modes, which
correspond to a geometry where the magnetic field is re-
spectively parallel or perpendicular to the strike of the
geological structures, have been considered. In order to
allow a full comparison of our results with those already
obtained by other authors [Jones, 1993], the data nsed
in the present study are corrected for the static shifts
[Jones, 1988] and are shown as apparent resistivity and
phase curves on Figure 2. ‘
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Figure 1. Localization of the COPROD2 magnetotel-
luric profile (heavy solid line). The center of the NACP
magnetic anomaly is also shown (grey ribbon}. Modi-
fied from Jones and Craven [1990).

apparent resistivity (ohm.m)

phase (degre)

period (s)

Figure 2. Apparent resistivity and phase curves
recorded at the 35 station of the COPROD?2 profile and
corrected for the static shifts.

DPM applied to the COPROD2 data set

The basic data needed to invert equation (5) are the
Fourier coefficients of either the electrical field or the
magnetic field. Moreover, since the time dependance
of the ionospheric sources creating the magnetotelluric
signals is unknown, some deconvolution is needed to ob-
tain the Earth’s electromagnetic response correspond-
ing to an impulsive source. Fortunately, the standard
processing of magnetotelluric data involves the compu-
tation of impedance functions which are implicitly de--
convolved for the ionospheric source function. The only-
non-standard computation we applied is the transfor-
mation of both apparent resistivity, p, (w), and phase,
® (w), into the diffusive response,

D)= exp[i (® (w) — 7/4)] [pa (W) N %, @)

2 P
where p; is the electrical resistivity of the shallow layers
in the Earth. D (w) is the diffusive impulse response
corresponding to the conductive geological structures
and was derived by Levy et al. [1988] for 1-D layered
media. The same response is reasonably valid for 2-D
structures as shown by the asymptotic simulations (i.e.
the equivalent of ray theory for diffusion) performed by
Virieuz et al. [1994]. This response constitutes the data
used to invert equation (5) and obtain the wave field w.

The choice of a surficial resistivity, p,, fixes a surfi-
cial velocity, c,, which controls the static shifts of the
reconstructed wave field. This choice is not too criti-
cal unless large unrealistic resistivities are used. Figure
3 represents DPM results obtained for the TM data of
the westernmost station preprocessed through equation

I e
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Figure 3. DPM inversions of the TM data for west-
ernmost station. The three plots show the probability
curves of the reflected echoes computed for different. as-
signed values of the surface resistivity.

(7) with ps = 3, 10, and 100 Q.m. These results rep-
resents the conditional probability to have an echo at
a particular psendo-time (see Gibert and Virieua [1991]
and Gibert et al. [1994] for more details). Both DPM
obtained for tlie lower two values of resistivity are es-
sentially identical but for a small time lag: the echoes
reconstructed for p, = 3 Q.m are late with respect to
their equivalent for p, = 10 Q.m. This observation
agrees with equation (4) which shows that the larger
the resistivity, the larger the velocity. A precise compn-
tation of the static shifts is intractable since it involves
an integration over unknown depths for which the sur-
ficial resistivity acts. The DPM resnlts obtained for
ps = 100 Q.m are strongly biased and only the latest
echo remains, the former being now anticausal and to-
tally delocalized (i.e. constant conditional probability
along the psendo-time axis). In the remaining, a surfi-
cial resistivity p; = 3 Q.m corresponding to the mean

resistivity obtained from laterologs performed along the

profile has been used for all stations [Jones, 1988].

The DPM sections obtained for all 35 stations and
for both the TM and TE modes are represented in Fig-
ure 4. It must be emphasized that the displayed sec-
tions were obtained by plotting together all 35 individ-
ual DPM traces (like those in Figure 3). Each inversion
was performed independently from the others and no
inter-trace coherency criterion was applied.

Interpretation and discussion

Most reflections inverted from the TE data arrange
themselves onto 4 reflectors labelled from 1 to 4 on Fig-
ure 4. Reflector 1 is tracked across the whole profile and
1s also coherently recovered from the TM data. This
reflector has a rough synclinal shape with an average
two-way psendo-time of 3+/5, a shallower easternmost
end with pseudo-times decreasing to 2/s, and a deeper
middle part with pseudo-times around 4 /5. Assuming

a mean resistivity of 3 2.m for the shallow sedimen-
tary layers, these pseudo-times give an average depth of
2.3km, and depths of 1.5 km and 3.0 km for the east-
ernmost end and the middle part respectively. This
geometry is fully compatible with the shallow electri-
cal structure derived from laterologs which evidenced
a sharp increase of electrical resistivity associated with
the Ashern dolomite marker [Jones, 1988]. Both the
sharpness of reflector 1 and the coherency of the results
indicate that reflector 1 can be confidently attributed
to this geological interface.

Reflectors 2 and 3 are not eqnally recovered from the
TE and TM sections. When gronped altogether, the
tracked reflectors form a reflectivity ribbon crossing the
whole profile with two-way pseudo-times varying from
6+/5 to 9+/5. The general shape of reflectors 2 and 3
mimics the one of reflector 1 and, althongh the psendo-
times of the latter are not exactly half of those for the
formers, it cannot be totally excluded that reflectors 2
and 3 are segments of the first ninltiple of reflector 1.
However, we give a low probability to this possibility
since our previous synthetic tests never displayed such
multiples, even for much stronger reflectors than the
presently discussed ones. An alternative interpretation
is that reflectors 2 and 3 are primary and created by
a resistivity jump with a depth ranging from 7km to
11km (assuming p = 10 Q.m below reflector 1}, the
shallower depths being on the easternmost wing of the
profile. Such a resistivity variation may be associated
with a strong seismic reflector evidenced with seismic
refraction data [Morel-a-1"Huissier et al., 1987].
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Figure 4. DPM electromagnetic reflectivity images ob-
tained for the TE (top) and TM (bottom) COPROD?2
data. Labelled white lines enhance the reflectors dis-
cussed in the text. )
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Reflector 4 is only recovered from the TE data and
constitutes an alignments with a steep westward deep-
ening. Two-way pseudo-times range from 10./s to
35 /5. The unrecovery of reflector 4 from the TM data
set illustrates the differential sensitivity between TE
and TM modes to a given structure and cannot be at-
tributed to the noise whose amount is the same in both
data sets (see Figure 2). Such a discrepancy has also
been observed in synthetic inversions and emphasized
by Levy et al. [1988]. The depth range of the resis-
tivity jumps prodncing reflector 4 strongly depends on
the resistivities of the overlying rocks. As stated in the
introduction, the magnetotelluric approximation corre-
sponds to a seismic design which disables any kind of
velocity analysis, and we mmst use velocities computed
with resistivity estimates furnished by other inversion
methods [Jones, 1993]. Although strongly dependent.
upon the particular inversion algorithm used, these re-
sistivity estimates mostly fall in the [1, 1000] Q.m inter-
val, with an average value of the order of 10 Q.m (see
Jones [1993] for a review). Taking this last estimate
for the resistivity, we find a depth range [15,50] km
for reflector 4. Of course, these estimates are rough
and more precise values could be obtained by migrat-
ing the reflectivity images of Figure 4. Let us notice
however that the top of reflector 4 coincides with the
low-resistivity body found by Jones [1993] and we may
conjecture that the whole electromagnetic reflector fits
with the west-dipping reflectivity zone found in the CO-
CORP seismic survey performed 100 km to the south of
the COPROD2 profile [Nelson et al., 1993]. '
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¢ Discussion

L’analyse des données COPROD2 nous a permis d’identifier trois réflecteurs majeurs (les
numeros 2 et 3 sont interprétés ensemble) a partir des sections des probabilités (voir figure 4 de
article). Le premier (label I) correle trés bien avec la limite Paléozoique Supérieur/Inférieur du
bassin de Williston identifié sur un Laterolog [Jones, 1988] (voir figure [VL.1]). La géométrie de
cette interface telle que nous la voyons est identique 2 celle définie lors des corrections des statiques
[Jones, 1988] et se retrouve également sur les profils de sismique réfraction [Hajnal ez al., 1984,
Morel-A-L’Huissier et al., 1987].

L’interprétation des réflecteurs 2 et 3 est plus difficile car deux possibilités existent : soit ils
correspondent au premier multiple de la premiere interface, soit ils caractérisent le sommet de blocs
plus résistants. On peut cependant noter que ces deux réflecteurs coincident avec le sommet des
deux blocs résistants (p > 300 Q.m) mis en évidence par une inversion OCCAM [Constable et
al., 1987, deGroot Hedin and Constable, 1990] dont une synthése est présentée dans [Jones and
Craven, 1990, Morel-A-L’Huissier et al., 1990] (voir figure [VL.2]).

La discontinuité latérale entre les deux réflecteurs 2 et 3 coincide avec la présence d’un
quatriéme plus tardif (label 4) observé seulement en mode TE. On retrouve sur I’image de 1’inversion
OCCAM la signature de ce réflecteur marquant le sommet d’un bloc conducteur. Il est important de
signaler que la courbure et la pente de ce 4™ réflecteur sont concordants avec les résultats obtenus
par d’autres méthodes d’inversions magnétotelluriques (voir figure [VL.3] et [Jones, 1993] pour une
revue). De plus, le profil de sismique réflexion récemment acquis dans le programme COCORP
montre également des réflecteurs identiques (méme localisation verticale et méme pendage vers
I’Ouest) [Nelson et al., 1993]. 1l faut cependant noter que des réflecteurs & pendages Est sont
¢galement observés sur cette section sismique [Nelson et al., 1993], et que I’on ne les retrouve
pas dans nos inversions. Ce réflecteur est interprété comme étant le sommet d’un bloc conducteur
profond, dont la présence expliquerait 1’anomalie NACP.
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Figure VI.1  Laterolog sur le profil magnétoteliurique COPROD?2 présenté dans [Jones, 1988].
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Figure VL2 Modele de résistivité obtenu par une inversion OCCAM des données COPROD?2
[Constable er al., 1987, deGroot Hedin and Constable, 1990]. Image présentée dans
[Jones and Craven, 1990, Morel-A-L’Huissier et al., 1990].
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Figure VI.3  Images obtenues par 1’analyse par différents auteurs et méthodes d’inversion d’une
partie des données COPROD2. Compilation présentée dans [Jones, 1993].
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3 Données ARMOR — FRANCE

a Présentation générale

Le domaine orogénique Cadomien (600540 Ma) de Bretagne représente une zone délimitée
a I'ouest par la Baie de Lanion (complexe du Léon), a I’est par la bordure Ouest du Cottentin
(serie mésozoique du Bassin de Paris), et au sud par le Cisaillement Nord Armoricain (CNA)
(voir figure [VI.4]). Les structures cadomiennes ont été trés peu affectées par 1’orogene Hercynien
(360-280 Ma) [Brun and Balé, 1990, Hebert, 1993], donnant ainsi acces a des structures assez bien
conservees. Le contact entre les domaines de Saint Brieuc et de Saint Malo posséde une forme en
arc observée tant sur la carte géologique simplifiée (voir figure [VL.4]) que sur les cartes magnétique
et gravimétrique [Brun and Balé, 1990 ; figures 12 et 13]. Cette zone porte le nom de zone de
cisaillement de la Baie de Fresnaye (ZCBF) et constitue la structure principale cadomienne.

Afin d’obtenir une information sur la géométrie en profondeur des structures cadomiennes, un
profil de sismique réflexion et des mesures magnétotelluriques ont été réalisées durant 1’été 1995.
Les deux series de mesures ont été effectuées le long d’un profil identique ARMOR (voir figure
[VL5]), laissant I’opportunité d’une comparaison future des résultats. Ce profil est constitué de deux
segments d’orientations différentes, chacune des sections restant perpendiculaire aux structures
géologiques croisées. Le premier profil (ARI) croise la zone de cisaillement de la Baie de la

Fresnaye, et le second (AR2) le cisaillement Nord Armoricain.

b Les levés magnétotelluriques

Les mesures magnétotelluriques ont été effectuées durant Iété 1995, du 9 Juillet au 6 Aoit, par
G. Marquis (EOPG Strasbourg), B. Tournerie (Géosciences Rennes), B. Giroux (Ecole Polytechnique
de Montréal, Canada) et D. Gibert (Géosciences Rennes) 2 ’aide d’un systéme magnétotellurique
aimablement prété par Mme Marianne Mareschal® et M Michel Chouteau (Ecole Polytechnique de
Monztréal, Canada). Les sites de mesure sont répartis le long du profil ARMOR (voir sa localisation
sur la figure [VL5]). L’écart désiré entre les stations est d’environ 3 km, cependant, des problémes
techniques nous ont contraints & réduire le nombre des sites préalablement défini (11 sites retenus

3 décédée le 11 Juillet 1995
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Fig. 1. Simplified geological map of the Cadomian belt of Northern Brittany. 1, Yffiniac and Belle-Isle en-terre
coarse-grained amphibolites; 2, Lanvollon fine-grained amphibolites and Tregor meta-volcanic rocks; 3,
Légué-Binic metasediments; 4, Lamballe schists and phtanites; 5, remnants of Icartian basement. Granitoids:
crosses, Hercynian: crosses with dots, Cadomian; line with bar, orthogneisses of unknown age. Solid lines,
faults; dashed lines. probable faults.

Figure VI4 Carte géologique simplifiée du cadomien de Bretagne Nord (France), d’aprés [Brun
' and Balé, 1990]. 1: formation d’Yffiniac et de Belle Isle en Terre; 2: formation de
Lanvollon; 3: formation de Légué-Binic; 4: schistes de Lamballe; S: reliques de
I'Icartien; croix: granitoides; croix+points: Cadomien; lignes barrées: orthogneiss
(age inconnue); lignes continues: failles; lignes discontinues: failles incertaines.

au lieu de 16). Certaines stations ont ét€ placées plus prés des deux contacts majeurs (ZCBF et
CNA). La localisation précise des onze sites est données dans le tableau [VL.1].

Le systéme magnétotellurique utilisé au cours de ce levé est le systéme d’acquisition Phoenix
(Toronto, Canada) (V-5 MT plus deux SPV-5) associé avec des capteurs magnétiques Metronix et des
pots poreux Pb-PbCl; pour les €électrodes (voir figure [VI.6]). Un schéma général du dispositif est
donné svr la figure [V1.7] sur laquelle est représenté la station de mesure, une station de référence et
les différents capteurs. Afin de réduire le rapport signal sur bruit, et donc d’améliorer la qualité des
mesures, [Goubau et al., 1978, Gamble et al., 1979, Goubau et al., 1984] suggerent I’emploi d’une

référence éloignée. Celle-ci a été installé a environ 100 m pour chacun des sites de mesure du profil.

Le systéme d’acquisition enregistre les champs électrique et magnétique pour des fréquences
allant de 320 a 0.00055 Hz, donnant ainsi le tenseur d’impédance

Zww 7
Z = [ zr ”‘y] éq. V13.1
Zys  Zyy (éq )
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Figure VI.5 Localisation du profil sismique ARMOR et des sites MT.

dont les composantes sont donnés par la relation suivante :

Eij(w) = ZiHi(w) + ZijHj(w), (3,7)= (z,9)- (éq. VL3.2)

Dans le cas de structures 2D non affectées par une distortion galvanique, la rotation de cette
matrice d’un angle  permet d’obtenir le nouveau tenseur donné par

[Zm ny] R(S) [ 0 Z;]

) éq. V1.3.3
Zyo g (€q )

Zyy O

caractérisant les deux modes de polarisations TE — Z;.y —(le champ électrique est orienté

parallelement 2 la structure) et TM — Z;x — (le champ €lectrique est orienté perpendiculairement
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a la structure). Cette réduction n’est cependant pas toujours réalisable (structures 3D, données
affectées par une distortion galvanique, ). L’analyse des données doit alors étre faite en considérant
I’ensemble des élements du tenseur mesurés [Groom and Bailey, 1989, Chakridi et al., 1992,
Marquis et al., 1995], cette analyse permettant alors de recouvrir les impédances régionales Z_;y
et Z;,m.

A cause des problemes techniques rencontrés (carte de communication br(ilée), nous n’avons
pas pu enregistrer sur chaque site le tenseur complet des impédances, les valeurs des résistivités
apparentes et des phases étant prises manuellement et accessibles que pour seules les orientations
XY et YX. Cet incident survenu au début des mesures nous a contraint a disposer sur ’ensemble des
sites les capteurs magnétiques et électriques parallélement (orientation x) et perpendiculairement
(orientatation y) a la géologie. Puisque les structures géologiques sont principalement linéaires (voir
figure [V1.4]), nous pouvons faire I’hypothese que les mesures prises sur les sites sont trés proches
de celles des deux modes TE et TM. Cette opération a été confirmée par le calcul de I’angle de
rotation 6 de 35 degré et 45 degré pour les sites ar02 et ar03 orientés initialement N-S, concordant
avec I'orientation du dispositif N45 choisie pour ARI. Nous avons fait de méme pour la seconde
partie en orientant le systeme d’acquisition N90.
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Latitude Nord

Longitude Ouest

Tableau VI.1

Localisation des stations magnétotelluriques.
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Figure VI.6  Photos représentant une partie du systéme d’acquisition Phoenix (photo du
haut) et un capteur magnétique Metronix (photo du bas). Un schéma
général du dispositif est donné sur la figure [VI1.7].
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Figure VI.7  Schéma du dispositif expérimental de mesure de données magnétotelluriques.

¢ Les données

Les courbes des résistivités apparentes et des phases pour les deux orientations du dispositif
(paralléle et perpendiculaire aux structures) sont représentées sur les figures [V1.8] pour XY et [V1.9]

pour YX, la direction X étant mise paralléle aux contacts géologiques.

D’une maniére générale, nous pouvons voir que les résistivités apparentes pX¥ peuvent se
regrouper en trois groupes : résistant au nord, conducteur au au centre et intermédiaire au sud.
Cette répartion semble étre liée a la lithologie des roches en surface (voir figure [VL5]). Pour
I’orientation YX, nous pouvons distinguer deux groupes particuliers définis par la valeur de pr
grandes périodes. Les courbes des phases ¢ sont consistantes entre elles dans chacun des deux modes
(quelques points particuliers sont cependant mal définis). Ceci nous suggére qu’il faudrait corriger

ces courbes pour les ramener sur une valeur identique aux faibles fréquences (effet des statiques ?)
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— cette valeur indique que la résistivité de la crolte profonde est assez homogeéne latéralement sur
la longucur du profil ARMOR — comme I’a réalisé [Jones, 1988] pour les données COPROD?2.
D’ ailleurs, nous pouvons voir que les courbes des résistivités apparentes du déterminant semblent
se rejoindre aux longues périodes (voir figure [VL.10]). On peut également noter des variations
- importantes de la résistivité apparente sur certains sites. Par exemple, on observe pour le site ar05
une chute de deux ordres de grandeur de la résistivité apparente pY % 4 T =~ 1 s alors que, pour le
site ar06, la courbe est plus réguliere (présence d’une faille ?).

La pseudo-section des phases XY (figure [VI.11]) nous montre que ces derniéres sont plus
élévées pour les périodes supérieures 2 10 s (période a laquelle ¢X¥ ~ 45°) indiquant des
conductivités pour la crolite moyenne et inférieure plus fortes qu’en surface. On observe également
dans la partie nord du profil (partie gauche de la section) des variations plus locales de la phase. Ces
anomalies pouraient correspondre a des variations significatives de la conductivités en profondeur
et/ou latéralement.

Dans la section suivante, nous présentons les résultats de I’inversion de la premiére section du
profil (ARI : site ar02 a ar09) obtenus par traitement du déterminant du tenseur des impédances

calculé pour chaque site non corrigé de I’effet des statiques.
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Figure V1.8  Courbes des résistivités apparentes p, et des phases ¢ de tous les sites
MT du profil ARMOR suivant I’orientation XY,
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Figure VI.9 Courbes des résistivités apparentes p, et des phases ¢ de tous les sites
MT du profil ARMOR suivant I’orientation YX.
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Figure VI.11  Pseudo-section des phases ¢*Y en fonction du logarithme de la période.
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d Inversion et discussion

Les résultats de I'inversion (pseudo-traces sismiques et courbes des probabilités) des données .
ARMOR — DET sont représentés sur la figure [VL.12] pour les sites ar02, ar03 et ar05 et [V1.13]
pour les sites ar06, ar07 et ar09. Nous avons également reporté dans le tableau [V1.2] les valeurs
des couples solutions {q, W}.

Pour quelques sites, des pseudo-temps q sont mis pratiquement 2 zéro, mais avec des amplitudes
non nulles (stations ar02, ar03 et ar09). On interpréte ces événements comme des réflecteurs
- permettant de réajuster la valeur de la résistivité de surface p utilisée lors de 1’inversion et dans

I’estimation du profil 1D p(z). On n’associera pas de contraste en conductivité 2 ces événements.

A partir des courbes des probabilités conditionnelles, nous pouvons voir que les réflecteurs
détectés sont assez bien définis. Les roches n’étant pas homogenes en surface, une section 2D
des pseudo-traces sismiques ou des probabilités n’apportera pas d’informations sur la géométrie
des structures en profondeur. Il est nécessaire ici de réaliser une étape supplémentaire permettant
d’estimer le profil en résistivité p(z) ou le rapport des contrastes. Les résultats (voir dans le
chapitre “Tests Synthétiques” la section “Inversion de modéles 1D”) sont donnés dans le tableau
[VL.2] ol les contrastes importants ont ét€ grisés. Nous avons également représenté sur une coupe
ces réflecteurs particuliers avec des symboles différents snivant la nature du contraste (R/C pour
résistant sur conducteur ou C/R pour I’opposé) (voir figure [VI.14]).

Les valeurs des contrastes (tableau [VI.2]) nous montrent la présence de deux réflecteurs
importants. Le premier, déterminé au niveau du site ar05, correspond 2 une interface résistant
sur conducteur (R/C) dont le rapport des résistivités est d’environ 30 et est localisé entre 3 et 4 km
de profondeur. Le second, déterminé sur le site ar06, est de polarité inverse du précédant, c’est
a dire que I’on a conducteur sur résistant (C/R), d’amplitude p€/p® < 10~3 et positionné a une

profondeur d’environ 6 — 7 km.

On observe également une certaine homogénéité des contrastes pour les sites répartis de part
et d’autre du contact de la Baie de la Fresnaye (voir figure [VI.14]). Au nord de ce contact, c’est
a dire pour les sites ar02-03-05, on observe une interface R/C alors que dans la partie sud, sites
ar06-09, on a I’inverse, c’est a dire C/R. Cette variation latérale, déja obsevée sur les données (MT
et geéologie), nous montre clairement la présence d’un accident tectonique entre ces deux zones.

A partir de la figure [VI.14] représentant les différents réflecteurs détectés et de la carte
géologique simplifiée (figure [VI.4]), nous pouvons dessiner une coupe schématique correspondant
au profil AR (figure [V1.14]) dans laquelle on a prolongé en profondeur des accidents tectoniques
observés en surface (voir [Brun and Balé, 1990]). Les réflecteurs de la partie nord du profil sont
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interprétés comme la signature en profondeur du contact de la Baie de la Fresnaye (1abel CBF). Le
contraste détecté sous le site ar06 pourait correspondre a la signature d’un contact observé sur la
plage des 4 Vaux (en face de St Jacut). Enfin, on attribue le premier réflecteur du site ar09 a la zone
de cisaillement de Cancale qui disparait sous le granite de Dinan. I faut également signaler que 1’on
retrouve une succession de réflecteurs pentés vers le nord pratiquement & 1’aplomb de ce site ar09
sur le profil sismique (stack provisoire du profil ; communication personnelle de J.P. Brun*. Cette
opération met en évidence des blocks de conductivités tres différentes penté tous vers le nord-ouest.
Cette inclinaison principale coincide avec I’hypothése d’un chevauchement oblique des structures
cadomiennes décrite par [Brun and Balé, 1990] (figure [V1.15]). Cette interprétation n’est bien sfir
que préliminaire, et peut étre remise en question trés rapidement. Pour arriver 2 une interprétation
plus complete de cette section, il nous faut réaliser des traitements supplémentaires. Le premier
consiste & corriger les données de ’effet des statiques afin de ramener la totalité des courbes
des résistivités apparentes sur une valeur équivalente 3 grande période. Ces corrections devraient
€galement réajuster les résistivités et les profondeurs déterminées par notre méthode, I’amplitude
des contrastes €tant sauvegardée. Des inversions sur chaque orientation devraient nous apporter
des informations supplémentaires sur la géométrie et la résistivité des structures géologiques. 1l est
également important d’analyser la partie sud du profil. Les résultats obtenus sur le premier secteur
permettront alors de contraindre la partie nord de AR2. La réunion des deux profils nous montrera
alors une coupe globale sur le domaine orogénique Cadomien de Bretagne.

4 Géosciences Rennes — UPR 4661, Université de Rennes 1, Campus de Beaulieu, 35042 Rennes, France.
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inversion du déterminant des sites ar06, ar07 et ar09.
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SITE ps (.m) g (s7?) w Z (km) Pil i1
2.510° - 0.1849
ar02 10 000
0.10804 - 0.1331
1.6 108 - 0.1308
ar03 5 000
0.18307 - 0.1151
0.10644 + 0.2559 0.5 0.35
ar05 100
0.54430 - 0.6432
4.7 102 + 0.2760 0.1 0.32
ar(6 40
1.15113 + 0.9226
4.6 10 +0.1441
ar07 100
0.51847 + 0.1441 3.0 0.55
6.5 108 - 0.1911 0.0 2.2
ar09 1 000 1.1649 + 0.4899
2.2297 -04714
Tableau VL2 Couples {g,W} solutions des inversions, résistivités de surface p; utilisée pour

chaque site et valeurs approximatives des profondeurs et des contrastes en
résistivité associées aces solutions. Les zones grisées correspondent aux
réflecteurs retenus comme significatifs. Les valeurs pour z mises a 0.0
correspondent & des profondeurs calculées inférieures au métre (valeur non
significative d’un contraste, elle permet de réajuster la résistivité de surface p;).
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Figure VI.14 Localisation des réflecteurs trouvés sur une coupe (latitude, profondeur). Des
symboles différents sont utilisés pour chaque type de contraste : héxagones pleins
pour une interface résistant sur conducteur (R/C) et vides pour I’inverse (C/R).

Figure VI.15 Modéle tectonique schématique du Cadomien de Bretagne (France)
d’apres [Brun and Balé, 1990]. Les fléches indiquent les mouvements
dominant (1: cisaillement; 2: chevauchement;).
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Figure VL.16  Coupe schématique tenant compte des réflecteurs trouvés (figure [VL.14] ) et de la
carte géologique simplifiée (figure [VI.4]; [Brun and Balé, 1990]).
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L’objectif de ce travail de thése a consisté 2 développer une nouvelle méthode d’imagerie en
électromagnétisme basses fréquences basée sur la cartographie des interfaces des structures plutot
que de leur résistivité. Afin d’obtenir ces images mesurant la réflectivité électromagnétique du sous-
sol, il est nécessaire d’inverser une équation intégrale de Fredholm de premiére espéce transformant
le champ électromagnétique diffusif en un dual propagatif.

Pour résoudre le probléme, une premitre approche a consisté a rechercher la solution formelle
en décomposant le noyau de I’intégrale transformante sur une base de fonctions propres. L’étude
de la solution trouvée nous a montré que le probléme inverse a résoudre est mal posé face 2
des données bruitées et/ou incomplétes, nous restreignant ainsi 2 une solution de basse résolution.
L’acces a plus de précision peut étre obtenu cependant en introduisant des informations a priori
sur la solution rechechée. Cette contrainte permet alors de stabiliser le probléme inverse, nous
permettant ainsi de développer une inversion numérique de I’intégrale transformante.

La seconde étape de ce travail a été de rechercher une solution numérique au probléme inverse
via un algorithme de recuit simulé couplé avec la méthode de descente du simplexe. La combinaison
de ces deux méthodes permet d’explorer le domaine continu et non borné de I’espace des solutions.
Les résultats obtenus a partir des tests synthétiques proposés montrent clairement que des réflexions

associées a des contrastes en conductivité peuvent étre détectées par cette méthode.

N

L’étape suivante qui consiste & appliquer la méthode sur des données de terrain montrent
des images ol I'on localise trés bien le sommets de blocs plus ou moins conducteurs (données
COPROD?2). La similitude de nos résultats avec ceux obtenus par d’autres méthodes ouvre 1’acces

sur d’autres application de terrain.

L’analyse du deuxi€éme jeu de données n’est que préliminaire puisque de nombreuses corrections
et inversions sont encore 2 réaliser, les données que nous avons enregistrées sur le terrain durant
I'éte 1995 étant, semble-t-il, perturbées par des statiques. Néanmoins, les premiers résultats nous
indiquent la présence de deux domaines différents séparés par un contact tectonique majeur du

Cadomien.

Les applications présentées dans ce travail proviennent toutes du domaine magnétotellurique.
Néanmoins, I’intérét de I’approche réside dans la variabilité des applications de la méthode puisque
Péquation transformatante ne change pas quel que soit les fréquences. Le domaine d’application
de la méthode suivant les fréquences utilisées est donc trés large : de la subsurface pour les hautes

fréquences a la lithosphére pour les grandes périodes.

Il nous apparait cependant que le domaine magnétotellurique n’est pas forcement le plus adapté
a notre méthode. En effet, le fait de ne pas connaitre le signal source nous empéche d’analyser
directement le champ électromagnétique issu du sous-sol. Pour la magnétotellurique, le rapport
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des champs €lectriques et magnétiques permet de nous soustraire de cette source puisque ceci
revient a faire une déconvolution (principe identique en sismique lorsque ’on fait le rapport des
composantes du signal enregistré).

Un domaine plus approprié pour appliquer cette méthode d’imagerie est celui des sources
controlées. Dans ce cas, il est possible d’obtenir le signal source, et donc, par différence, le signal
électromagnétique issu du sous-sol. De plus, ce type d’application permettrait de nous rapprocher
du systtme d’acquisition des données de la sismique réflexion. Le développement de ce type de
méthode permettrait alors de faire des analyses de “vitesse électromagnétique” que 1’on connecterait
ensuite aux pseudo-sections sismiques obtenues par notre méthode. Le résultat serait une méthode
d’imagerie tout a fait comparable a celles de la sismique, mais dont le point de départ est un
champ diffusif.
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Annexe 1
Rapport entre les termes diffusif et
propagatif de I’équation du télégraphiste.
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L’équation du télégraphiste est donnée par :

2
V9 xe(r, )+ uol) g + e o

Dans cette équation, nous pouvons distinguer deux termes caractérisés par I’ordre de différenciation

=0. (éq. 1.1.1)

du champ par rapport au temps. Le premier (?—%’;—t)) introduit le caractere diffusif du champ
(similitude avec I’équation de diffusion), et le second (Qz—%ii)) I’aspect propagatif (correspondance
avec I’équation des ondes). Il nous apparait intéressant de regarder la relative importance de
chacun de ces termes par rapport a I'autre. Pour cela, nous allons appliquer, sur I’équation du
télegraphiste, une transformée de Fourier définie par :

TF  F(w)= +f°° £(2) exp (—iwt)dt,

(éq. 1.1.2)
TF1 ft)=4 f F(w) exp (iwt)dw.
En considérant une dépendance du champ en exp (iwt), nous obtenons :
V x V x &(r,w) + [iwpo(r) — wzpe(r)]'é(r, w) =0, (éq. 1.1.3)
que I’on peut exprimer sous la forme
V xV x€(r,w)+ iwua(r){l + iw (( ))}e(r,w) =0. (éq. 1.1.4)
Nous avons ainsi, a travers 7 = we(r)/o(r), le rapport entre le terme propagatif (a )y et le

diffusif (a_ey) et la comparaison de ce paramétre 7 par rapport a 1 nous informera sur la relative
importance de chacun de ces deux termes : 7 < 1 — diffusionet 7 > 1 — propagation. Afin de
se représenter plus précisément les différents cas possibles, nous pouvons représenter graphiquement
les variations de 7 en fonction de w et de o(r) en posant £(r) = g¢ avec ¢g = (,uoc2)_1F.m‘1 et
c =~ 3.108m.s~1 (figure [1.1]). Nous avons également tracé quelques courbes 2 épaisseur de peau
constante. On rappelle que 1’épaisseur de peau & est définie par la profondeur 2 laquelle I’onde est
atténuée d’un facteur 1/e. Son expression est donnée dans I’annexe [2].

On note sur la figure [1.1] qu’il faut des fréquences de 1’ordre de quelques centaines de MHz
a quelques GHz et des conductivités faibles pour avoir 7 > 100, significatif d’un domaine ot la
propagation I’emporte sur la diffusion. Dans de telles conditions, nous pouvons voir que I’épaisseur
de peau est faible (6 ~ 10 m), c’est 2 dire que I’absorption est importante. Si on se place vers
les plus basses fréquences (< 10° Hz), c’est le terme diffusif qui devient prédominant (7 < 0.01).
L’épaisseur de peau est alors beaucoup plus importante (§ > 1000 m), et I’absorption est beaucoup
plus faible.
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Figure 1.1

S

'
\V]

log [conductivite (S/m)]
—
/

3}

log [frequence (Hz)]

Représentation du rapport entre le terme diffusif et le terme propagatif de 1’équation
du télégraphiste. Trois courbes particulieres de T=wep/o (=100, 1, 0.01) sont tracées
illustrant les domaines ot propagation ou diffusion prédomine. Quatre

courbes d’isovaleurs de 1’épaisseur de peau 6 (6=1, 10, 100, 1000 m)

sont tracées indiquant la profondeur d’investigation de 1’onde.
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Annexe 2
Calcul de I’épaisseur de peau §
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En considérant une direction de propagation suivant I’axe z de &(r, w) et en posant V -e(r, t) =
0, I’équation vérifiée par le champ électromagnétique est :

V%8(z,w) + k*&(z,w) = 0, (éq. 2.1.1)
avec k% = w2,u,s(r) — iwpo(r). Les solutions de cette équation peuvent se mettre sous la forme
(en posant £ = a — ¢03) :

€(z,w) = eg exp (iwt) exp (—ikz)
_ (éq. 2.1.2)
= eg exp (—B2) exp [i(wt — az)].

Le terme exp (—fz) représente I’atténuation de 1’onde avec la profondeur, et exp [i(wt — a2)] la
propagation de I’onde suivant 1’axe z avec une vitesse de phase a. Les expressions de o et 3 sont

données par la résolution du systéme :

a — ﬁ2 — /1,6(.:)2
{ 203 — o (éq. 2.1.3)

uisque k2 = (o —iB)% = w2pe(r) — iwpo(r). En substituant o ou B de la seconde expression
p p

dans la premiére, nous arrivons i :

p =\/—%—{ 1+ (%) -1}

(éq. 2.1.4)
o = fm{fir @)
L’épaisseur de peau ¢ est définie par :
E(z=6 1
(z=6w) _ (6q. 2.1.5)

E(z=0,w) e

qui n’est vérifié que pour § = B~1. Son expression est donc :
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Annexe 3
Article Inverse Problem
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D. Gibert, B. Tournerie and J. Virieux

Superresolution Electromagnetic Imaging of the Conductive Earth Interior,
Inverse Problem, 10, p 341~-351, 1994.

Résumé en francais: Le faible pouvoir de pénétration des méthodes d’imagerie

électromagnétiques hautes fréquences implique une étude basse fréquence du champ pour
sonder les parties profondes du sous-sol. Malheureusement, ce champ basse fréquence vérifie
P’équation de diffusion, ne permettant pas le développement d’une imagerie haute résolution du
milieu comme celle rencontrée en sismique ou en géoradar. Un moyen pour réaliser une imagerie
haute résolution vient d’une équation intégrale de Fredholm de premidre espece liant le champ
diffusif 2 un analogue propagatif. Si cet analogue propagatif peut €tre déterminé par inversion
de Vintégrale, alors les méthodes d’imageries sismiques pourront étre utilisées, tout du moins
d’un point de vue théorique, pour construire des images électromagnétiques de haute résolution.
La décomposition spectrale de I’opérateur d’intégration montre que le probléme inverse est
numeériquement trés mal posé face & des données incomplétes et/ou bruitées. L’accés 2 une haute
résolution ne peut étre obtenu qu’en considérant que la solution recherchée ne prend ses valeurs
qu’en des points précis de I’espace des solutions. Cette information a priori stabilise énormement
I'inversion, mais le probléme inverse reste non-linéaire. Le calcul numérique du champ propagatif
est obtenu a I’aide d’un algorithme couplant le recuit simulé et la méthode de descente du simplexe,
ce qui permet de travailler dans 1’espace continu des solutions. Des applications sur des données

synthétiques bruitées montrent que des réflecteurs peuvent &tre détectés par cette méthode.

— 143 —




e g g

S




Inverse Problems 10 (1994) 341-351. Printed in the UK

High-resolution electromagnetic imaging of the conductive
Earth interior

Dominique Gibert{§, Benoit Tournerief|| and Jean Virieux}q

T Géosciences Rennes, Université Rennes |, Campus de Beaulieu, 35042 Rennes cedex,

France :
1 Institut de Géodynamique, CNRS, Avenue A Einstein, 06560 Valbonne, France

Received 15 July 1993

Abstract. Ohmic dissipation in conductive media considerably limits the penetrative power of
_high-frequency electromagnetic imaging methods and implies that deep regions can be probed
only with low-frequency fields. Unfortunately, these low-frequency fields are governed by a
diffusive equation which prevents direct high-resolution imaging as in seismic and georadar
imaging. However, a clue for high-resolution imaging in the diffusive approximation is given
by a Fredholm integral equation of the first kind which links diffusive fields to their propagative
duals. If these duals could be recovered by inverting this integral equation, the seismic imaging
toolbox might be used, at least from a theoretical point of view, to produce fine electromagnetic
images. Spectral decomposition of the integral operator shows that the inverse problem is
numerically ill-posed for both noisy and/or incomplete data. High-resolution can be achieved
only by adding sparsity constraints upon the sought solution to the information content of the
data. This type of a priori information also strongly regularizes the inversion but implies that
the inverse problem must be treated as non-linear. A numerical algorithm, designed to work in
a continuous parameter space, couples both the simulated annealing and the simplex to recover
the propagative field. Numerical applications for pseudo-data with additive noise reveal that
reflective interfaces can be imaged even within the poorly-favourable magnetotelluric setup.

1. Introduction

Imaging the Earth’s interior is a major task in geophysics which involves different techniques
depending on both the nature and the depth of the targets to detect. For instance, elastic
body waves radiated from seismic regions are used to image the main discontinuities found
in the whole Earth [7], long-period surface waves are an efficient tool to probe the upper
mantle down to 700 km in depth [26], while artificially-created elastic waves constitute the
preferred means to image the first kilometers of the subsurface in the context of petroleum
exploration [4]. Another and growing field of interest in high-resolution imaging techniques
is subsurface geophysics which involves areas such as prospecting for water resources, waste
disposal and civil engineering. Up to now, the main operational imaging techniques used
in shallow geophysics are seismic [20] and georadar [5] soundings which respectively use
information carried by elastic waves and electromagnetic waves. While seismic imaging
can be adapted to any penetration depth, the georadar suffers a dramatic limitation to its
penetrating power due to ohmic dissipation. The basic reason for such a limitation comes

§ E-mail address: gibert@univ-rennes].fr
Il E-mail address: tourneri@univ-rennes!.fr
€ E-mail address: viri@mimosa.unice.fr

0266-5611/94/020341+11$19.50 (@© 1994 IOP Publishing Ltd 341
avec 1'aimable autorisation de IOP Publishing Ltd
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from the fact that rocks are electrical, conductive media inside which the electromagnetic
field is governed by the telegrapher equation,

2
V x VE(r,t) + ,ua(r)aa—tz-E(r, 1)+ p,a(r)ga;E(r, 1) =S8(r,t) (1)
where u, & and o stand for the magnetic permeability, and the electric permittivity and
conductivity respectively. S(r,?) represents a source term. General solutions to this
equation are damped waves but in the Earth, where the conductivity is large, the wave-
like character of the electromagnetic field disappears very quickly to the benefit of the
diffusive behavior [29] and, for most geophysical models, the electromagnetic field is given

by the diffusion equation,
3
. VxVE(r,t)+ ;w(r)aE('r, t)=S(r,1). 2)

High-resolution electromagnetic imaging in this diffusive context has long been considered
as an impossible challenge, mainly for the theoretical reason that diffusion constitutes a
formal barrier to any ‘diffraction-like’ tomography. Links exist, however, between diffusion
and propagation [9,17,27] and their study could cast new insights upon the possibilities
for high-resolution electromagnetic imaging in a diffusive context. The need for a detailed
study of the transformation from a diffusive to a propagative field is further motivated by the
fact that the state of the art of wave-field imaging, which is now well developed [3], might
be used to the benefit of diffusive-field imaging if a bridge could be put between the two
domains [38]. For instance, and to illustrate this strategy, it is well established that wave-
field imaging does not allow for high-resolution reconstructions of the velocity distribution
but does for the reflectivity (i.e. impedance gradients) [13]. This result is also valid for
the diffusive case and indicates that imaging in terms of the conductivity distribution (the
electromagnetic equivalent of seismic velocity) will not allow for a high resolution which
could be reached only in terms of conductivity gradients (i.e. the equivalent of seismic
reflectivity). This strongly guides the way to parametrize the inverse problem. The goals
of this paper are both to precisely document the formal inversion from a diffusive to a
propagative field and, then, to rely on this formal inverse to set up a practical numerical
inversion which could operate on actual data. Section 2 documents the links between
propagation and diffusion and solves the inverse problem of transforming a diffusive field
into a propagative dual. Section 3 examines and discusses the various constraints we
use to stabilize the inversion of incomplete and noisy data. A numerical solution using
simulated annealing is presented in section 4, and realistic synthetic examples are presented
in section 5. Although primarily designed for geophysical purposes this study also applies
to other fields interested in imaging conductive media such as in non-destructive control
and medical imaging [41, 42].

2. From a diffusive to a propagative field
To set a link between diffusion and propagation we follow the approach given in [19] which
formally introduces a field satisfying the wave equation

62
V x VU(r, q) + ua(r)WU(r, g) = F(r,q) (3)
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where g is an independent variable playing the role of pseudo-time with a physical dimension
of square-root of time, and F'(r, g) is a source term. The wave speed c(r) = 1//uo (r).
An integral equation between E(t) and U(g),

o0 2
E() = /0 1 exp( ")U(q)dq @

13 4z

introduces a kernel corresponding to the three-dimensional Green function of the diffusion
equation. The spatial dependence of the fields has been left implicit since the transformation
only involves the time ¢ and the variable g. The source terms S(r,t) and F(r, q) are
related by the same expression. The direct problem of transforming a propagative field into
a diffusive one is numerically stable as one may expect from the damped nature of the
integral kernel in (4), and the inverse transformation from a diffusive field E(r, ) into its
propagative dual U (r, g) it must be stressed is highly unstable. This is more understandable
in the Fourier domain (f —> v) where (4) transforms into

Ev) = /0 exp(=g~/P)U(g)dg 5)

This Fredholm equation posseses the nice property that its kernel only depends upon the
product of the dual variables. Such a property is verified for many integral equations
encountered in mathematical physics such as, for instance, in laser anemometry [23],
light scattering by polydispersive media [30], and inverse diffraction [2]. Solutions of
such dilationally-invariant Fredholm integral equations can be given under the form of an
eigenfunction expansion [22]. Following this approach and looking for eigenfunctions @,
verifying "

x .
D, (v) = A, f exp(~g+/iv)d,(g) dg ©6)
0
we find the collection (w € R*)
0, I (6
dF(s) = J:r—s cos (7 - wlns) P (s) = T sin (7 —wln s) (7
where
1 —1i/2
Oy = arg[l" (-— + iw) exp (M)] (8)
2 4 _ ‘
and

+ T cxp(%mu-) .
Ao = :EV cosh(rw) ®

The set {®F,w € R*} constitutes an orthogonal basis when the functional space
is equipped with the scalar product (f, g) = f0°° f(&)g(&)dE, and projectingt both the
diffusive and the propagative fields upon this basis gives

+ oo
%) / E(v)®(/5) dv. (10)
AZ o

U(qg) =f°° dw
0

1 Since our scalar product is defined for real-valued functions, the projection of the Fourier transform E®v)
implies thinking in terms of real-valued sine and cosine transforms. Integration restricted to v 3> 0 causes no loss
of information since E(z) is real-valued.
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Figure 1. Eigenvalue spectra for different integral operators. The constant spectrum is for the
Fourier transform while the most-decreasing one is for the Laplace transform. The spectrum
labelled ‘diffusion’ corresponds to (9).

Provided that E(v) is noiseless and known for every v > 0, (10) gives the complete
solution to our inverse problem. The eigenvalues A% quantify the efficiency by which
their corresponding eigenfunctions are transmitted into the data (see (6)): the larger the
eigenvalue the more efficient the transmission of the information element. Eigenfunctions
whose eigenvalues are too small become lost in the noise, and the process of dividing
by such small eigenvalues in (10) will dramatically amplify any noise present in the data.
Unfortunately, the spectrum (9) decays asymptotically to zero as w — oo (figure 1), and
this makes reconstruction (10) ill posed. Including the high-mode eigenfunctions in the
solution will produce meaningless results, and our solution may be rewritten as the sum of
two components,

Wmax + (e <] o0 :f:
U(g) = / dwcpiiq) : f EW)oE(Vv)dv + / dow—2-—= (q) / E@W)®E(v/v)dv
0 ) 0 Wrmax

= Us(g) + Un(q) (an

where the cutoff wmax depends on the signal-to-noise ratio. The components Ug(g) and

U, (g) correspond respectively to the part of the solution which can be recovered from
the data and to the one which cannot be. Uy(g) is a low-pass filtered version of the true
solution U (g) and is insufficient to allow for a high-resolution reconstruction. In fact, the
resolution follows the distribution of the zero-crossings of d%m and rapidly deteriorates
when g increases (figure 2). The only way to improve the resolution is to perform the
inversion not only with data but also with some a priori information [34] whose role will
be to extrapolate the reconstruction beyond the cutoff wm,. From the point of view of
inverse problem theory, this extrapolation may be considered as using a priori information
to complete the basic solution Ug(g) with a non-null U,(g) constructed in the null space
generated by the basis {CD W > Wmax}-

3. Constraints and parametrization

The a priori information suitable to our inverse problem are of three types. The first
constraint concerns the causality of the field U(g) and limits the support of the solution

to R™.
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q q

Figure 2. ®}(g) for v = 10 and w = 25.

A second constraint comes from the objectives of imaging which are of structural
concern. In other words, the goal is to detect the edges of the more or less numerous
homogeneous blocks which constitute the media to probe. This explains why the reflectivity
is the right parameter to seek, since it is directly related to the edges of the structures where
most of the jumps of the electromagnetic properties of the body occur. By definition
these edges form a very sparse and irregular lattice in space which, thanks to the Huygens
principle, will back-scatter sparse wavefronts when visited by an incident wavefront. As a
consequence, and assuming an impulsive source term, F'(gq), the sequences, U (g), recorded
at each receptor will be sparse trains of replicas of this initial short pulse (see numerical
simulations in [37]). This will be true only for real reflection coefficients and, equivalently,
if the incident wavefront attacks the edges of the structures under subcritical conditions.
This allows the success of the seismic method under near-normal reflection conditions.
Were these conditions to be violated, several reflection coefficients might become complex,
and the corresponding reflected events would no longer be simple replicas of the source term
[1]. In the remaining part of this discussion we shall assume that all reflection coefficients

are real and that

N
U(q) =Y U,F(g—gn) (12)
n=1
is verified. Such a sparsity constraint upon the unknown field has been recognized to strongly
stabilize ill-posed inverse problems similar to the present one [6]. Indeed, such a constraint
has already successfully been applied to deconvolution of noisy seismic data [21]. The last
constraint acts upon the nature of the source terms. If the electromagnetic source is known
or if it is possible to deconvolve the data, which is merely the case in magnetotellurics,
we may assume a Dirac impulse for the initial pulse S(¢). The corresponding propagative
source term, F'(g), is also a Dirac impulse as is readily seen from (5) and (12) becomes

N
U(g) =) _ Und(g —gn) (13)
n=1
which, when inserted into (5), gives
N
E(v)=ZU,,exp(—q,,~/E). (14)
n=1

In practice, the data are known for a finite set of discrete frequencies {FEgaa(vi),
Egaa(v2), . .., Egaa(vy)} from which one has to get estimates of the unknown parameters
{N,q1,92,...,9n, Uy, Us, ..., Uy}. This is the actual inverse problem which is discussed
in the following section.
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4. Computer implementation by simulated annealing

The inverse problem defined in the preceding section is linear with respect to the Uss
and highly non-linear with respect to both the g;s and N as seen in (14). Provided a
suitable frequency sampling, model (14) can be recast under the form of the Prony model
[10] for which linearized sub-optimal solutions exist and whose lack of robustness is well
known [14]. Indeed, we found that the presence of a very small noise in the data renders
any linearized inversion impossible. This led us to attack the inverse problem with a
fully non-linear strategy and, among the various powerful algorithms recently proposed,
we retain simulated annealing [15] because of its clear theoretical links with the theory
of inverse problems [34]. Although simulated annealing has the potential power to allow
for a simultaneous inversion of all parameters, we preferred to decouple them, essentially
because a simultaneous inversion implies the use of a multiparameter cost function whose
components ‘proved very difficult to balance. Since all parameters do not play the same
role with respect to the inversion, we decoupled the algorithm into three main blocks. The
first one consists of an analysis of the information content of the data set to estimate the
number, N, of events to invert. Selecting this number is very important and makes the
problem more stable. This is particularly true for Prony analysis [14] and, among the many
ways to evaluate the order of Prony’s model, we have found the spectral analysis of the data
covariance matrix [35] a very efficient method [10]. Once we know how many reflectors are
expected, we must locate them: this is our non-linear inverse problem. Simulated annealing
uses an explicit computation of the cost function which allows for a decoupling between the
Uis and the g;s. In practice we applied the simulated annealing algorithm to the restricted
parameter set {q1,42,...,gn}, and incorporated the linear parameters {Uy, Us, ..., Uy}
into the cost function by computing them once a set of ¢;s had been selected. In the present
study, the Uj;s are computed by numerically solving a Vandermonde system with standard
least-squares techniques [18,31]. This fixes the cost function to be the L, norm defined by

M
S = %Z[Edum(vm)_E(vmlqlquw"a QN)]z (15)

m=]

and implies a Gaussian noise in the data for the inversion being optimal from a probabilistic
point of view [34]. Just to make this section self-consistent, let us recall the basis of
simulated annealing. The algorithm is a two-loop procedure whose inner loop consists
of starting from a model {g),42,...,qn} with cost S, then perturbing it to obtain
{91,453, ..., gy} with cost &', and finally retaining this new model with the probability
P = min (1, exp(—(S’ — S)/T)] where the parameter T, called the temperature for historical
reasons, is kept fixed. Looping over this constitutes the Metropolis algorithm [24], and,
provided there are a very large number of iterations, it can be shown that the sequence
of accepted models satisfies the Boltzmann distribution, Pg = Z~! exp(—S/T), where Z
is a normalizing partition function. The outer loop of simulated annealing is the cooling
schedule which iterates over the Metropolis algorithm while the temperature is gradually
lowered until no significant improvement occurs in the model perturbations. The two main
questions to be answered when implementing the algorithm concern the lowering of the
temperature in the cooling schedule and the way the parameter space is explored in the
Metropolis algorithm. These two questions are addressed in the next two paragraphs.

The cooling schedule appears critical in the simulated annealing algorithm because
it controls the overall convergence towards the best model. A too rapid decrease of the
temperature will ‘freeze’ the solution into a local minimum of the cost function by forbiding
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any tunelling effect which could allow the trapped model to escape from the local minimum.
Conversely, a too slow decrease may result in prohibitive computational costs. Various
cooling schedules have been proposed [16], and several studies [28,25] about practical
implementation of the simulated annealing algorithm favour the cooling schedule [12, 33]

AT (n) ) - 16)

T(n+1)=T(n)exp ( — m

where A is a parameter called the thermodynamic speed, and sd(S(n)) is the standard
deviation of the costs of the models accepted during the Metropolis algorithm at temperature
T (n). The choice of the value for A is not crucial and we retain A = 0.75. This cooling
schedule is adaptive in the sense that the decrease of the temperature is slower when the
models accepted during the preceding Metropolis loops have almost identical costs. In
doing so, the schedule reiterates a sequence of Metropolis loops at an only-slightly lowered
temperature such that the probability for an escape from an eventual local minimum is kept
high. The initial temperature in this cooling schedule must be taken sufficiently high to
allow for a wide exploration of the parameter space and the final temperature is set to one
hundredth of the noise variance [10].

The second question to answer when implementing the algorithm is: how to perturb
the current model to obtain the new model to be tested? Most applications of simulated
annealing deal with (very large) discrete sets of models as, for instance, in combinatorial
minimizations like the famous travelling salesman tour [15]. Such fundamentally discrete
problems possess natural minimal increments and the difficulty is essentially how to combine
them [8]. Many inverse problems, however, operate in continuous spaces where no ‘atomic’
minimum step may be simply defined. Choosing a too large a priori step-size in such a
continuous space implies discretizing the parameter space with a coarse rigid frame which
prevents any future fine zooming over the solution. Conversely, a too fine step-size produces
an enormous number of models to visit and results in a dramatic decrease of the convergence
rate analogous to the well known critical slowing-down phenomena encountered in Monte
Carlo simulation [11]. This difficulty led several authors [36] to implement an adaptive-step
version of simulated annealing by characterizing the local topology of the cost function from
the size of the domain explored during the preceding Metropolis loops. In the same spirit,
a merging of both the simulated annealing algorithm and the simplex method has recently
been proposed [32]. The basic idea is to use simulated annealing to relax, more or less, the
downhill updating in the simplex procedure which explores the continuous parameter space.
This allows the simplex to escape from basins of attraction attached to local minima of the
cost function by augmenting the costs of the vertices of the simplex while decreasing the
costs of the attempted moves of the highest point of the simplex. From an intuitive point of
view, we may conjecture that this procedure has the net effect of making the ‘cost landscape’
stochastically convex and, then, ensures convergence towards the absolute minimum. The
main advantage of this algorithm is that it is free from any a priori discretization of the
parameter space while it offers very attractive convergence rates.

5. A practical example

The algorithm described above has been tested with a 1D example previously inverted
with a discretized version of simulated annealing [10). The solutions are identical within
the numerical accuracy interval. These tests show an important improvement of the
convergence rates with the algorithm described in the present paper. The global behaviour
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of this algorithm follows what we described in our previous paper, namely a hierarchical
determination of the parameters and a jump of the specific heat when approaching a

parameter determination (see [10] for more details).
Two inversions of 2D models have been done. The first model consists of an en biseau
structure (top of figure 4) from which we generated pseudo-magnetotelluric data at 63
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equidistant stations along the surface. A finite-element program is used for this purpose
[39]. The data for each station are computed for frequencies ranging from 1 to 1500 Hz with
an additive white Gaussian noise (62 = 10~°) corresponding roughly to a signal-to-noise
ratio of 30 dB (figure 3). Each trace is inverted independently and our inversion consists,
in fact, of a succession of 1D inverse problems identical to the one recalled at the beginning
of this section. The analysis of information content of the data indicates 3 events for almost
all traces. Once the final temperature is reached, conditional probabilities

exp(—S¢/T)
> exp(=Si/T)

are computed for T = o%. This allows evaluation of the uncertainties upon the location of
the events (middle of figure 4).

This procedure furnishes an electromagnetic reflectivity (x, g) section analogous to the
classical non-migrated seismic (x,¢) images. Deriving an (x, z) section would involve a
migration, a further step in the processing which has not yet been undertaken. Reflections
from the first shallow interface are very well detected (bottom of figure 4) while deeper
interfaces produce less strong, but coherent, wavefronts. A more complicated model consists
of an anticlinal structure with a low-resistivity (i.e. low-velocity in the seismic sense) folded
layer (top of figure 5). The conditional probabilities are more difficult to analyse (middle of

(17)
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figure 5): the shallowest reflector remains well-detected but the deeper ones are somewhat
interlaced and do not allow for a clear unambiguous interpretation (bottom of figure 5).
This partial -failure of the inversion appeals for a true 2D inverse algorithm which could
ensure coherency between adjacent traces.

6. Conclusion

We have shown that reflectivity electromagnetic imaging in a diffusive context is possible
provided a careful parametrization of the inverse problem is used. This demonstrates the
importance of a priori information such as sparsity constraints which, however, make
the inverse problem highly non-linear. Use of simulated annealing coupled with the
simplex algorithm allows for a rapid convergence without neglecting resolution. Synthetic
assessments of the method with pseudo-data show that good results are obtained whenthe
data are corrupted with a reasonable amount of noise. More stable results could be reached
if the inversions of section-traces could be performed simultaneously by accounting for
some coherency criteria. This next step is in progress and will be described in a future

paper.
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Résumé

L'imagerie électromagnétique basses fréquences développée actuellement
essaie de reconstruire, a partir de données de terrain, la loi de conductivité s(r)
de la zone étudiée. On montre que cette approche est similaire a l'imagerie des
vitesses sismiques. Ces méthodes n'offrent généralement pas la possibilité de
cartographier précisément les limites des objets étudiés. L'objet de cette étude a
été de développer une méthode d'imagerie permettant de visualiser des
interfaces séparant deux milieux de conductivité différente. Afin de bénéficier
des connaissances du domaine sismique, nous avons abordé le probleme par
I'étude de la transformation d'un champ diffusif en un dual propagatif. Ce lien est

_ réalisé via une équation intégrale de Fredholm de premiere espéce que I'on doit
inverser. Deux approches ont été suivies. La premiére consiste a trouver une
solution a cette équation par décomposition en fonctions et valeurs propres de
l'opérateur d'intégration. Celle-ci nous & permis de rendre compte du caractére
mal posé de linversion face a des données bruitées et/ou incomplétes, et ainsi,
de préciser l'importance d'introduire des informations a priori sur le modéle pour
régulariser le probleme inverse. Dans la seconde approche, nous avons
développé une inversion numérique de I'équation intégrale. Nous avons utilisé
un algorithme de recuit simulé couplé avec la méthode de descente du simplexe.
La réunion de ces deux méthodes nous permet d'explorer le domaine continu
des solutions. Des données synthétiques 1D et 2D ont été traitées (l'inversion
2D se fait par‘juxtaposition d'inversions 1D). Les résultats de ces inversions
montrent que la position des réflecteurs est résolue correctement (tout du moins
pour les premiers d'entre eux). Ceci est trés important pour le développement
futur d'une migration des images obtenues. La loi de conductivité s(r) peut étre
estimée approximativement a partir des amplitudes des réflecteurs.

Une application de cette méthode d'imagerie a été réalisée sur des données
enregistrées au Canada (données Coprod2 fournies par A. Jones (Geological
Survey of Canada)). L'inversion séparée des données des deux modes de
polarisations TE et TM nous montre la présence d'un premier réflecteur
s'interprétant comme la limite entre le Paléozoique supérieur et inférieur, et
d'un second, plus profond, représentant le sommet d'un bloc
conducteur sans doute a l'origine de l'anomalie de conductivité

NACP (North American Central Plain) préalablement identifiée par

des données GDS (Geomagnetic Deep Sounding). ==
Une seconde application traite des données que nous avons

recueillies sur le terrain le long d'un profil de sismique réflexion en

Bretagne (France). Les résultats préliminaires de I'analyse des
résistivités apparentes et des phases de la partie nord du profil met en

évidence deux zones situées de part et d'autre du contact de la Baie
de la Fresnaye avec des contrastes en conductivité opposés:

Résistant sur Conducteur (R/C) au nord du contact et Conducteur sur =

Résistant (C/R) au sud.
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