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Introduction

La crofite terrestre renferme, en certains endroits, de nombreuses fissures vides ou
remplies d'eau qui ont pour effet de diffracter les ondes €lastiques. Il s'ensuit une
atténuation et une dispersion de ces ondes. Les effets dfis 4 des fractures sur la
propagation des ondes s'observent a toutes les échelles, depuis 1'échelle des
microfissures jusqu'a celle des failles dans la crofite. D'autre part, des fissures ouvertes
ont €t€ rencontrées a des profondeurs allant jusqu'a quelques kilomeétres, dans des
régions ol la contrainte effective est faible.

L'étude de la propagation des ondes élastiques dans des solides fissurés est un sujet
qui présente un intérét dans différents domaines de recherche. Elle permet avant tout de
mieux connaftre la structure de la crofite. D'un coté plus pratique, une meilleure
connaissance de 1'état de fracturation de la région d'un puits est primordiale pour une
extraction optimale de pétrole, de gaz ou de chaleur géothermale. 11 est aussi nécessaire de
localiser et de caractériser la fracturation du sous-sol pour mener a bien des projets de
stockages de déchets souterrains ou de constructions de tunnels. Les propriétés de la
distribution des fissures, en un lieu bien précis, peuvent &tre décelées par l'atténuation et
la dispersion des ondes sismiques qui sont diffractées par ces fissures. Une autre
indication de la présence de fissures dans le sous-sol découle de I'observation de la
biréfringence des ondes de cisaillement dans certaines régions. Ce phénomene s'explique
par des alignements de fissures situées dans la crofite supérieure. En effet, la présence
d'alignement d'inclusions, comme des fissures, ou d'impuretés est probablement la plus
importante cause d'anisotropie des parametres élastiques dans la Terre. Par ailleurs, les
fissures jouent un réle prépondérant dans les processus de préparation de certains gros
tremblement de terre. En effet, certains séismes s'expliquent par la coalescence de
fissures préexistantes.

Les fissures représentent les plus forts contrastes d'impédance qui peuvent étre
rencontrés dans un matériau. Elles contrdlent la résistance mécanique (étudiée dans les
essais non destructifs) ainsi que les propriétés de transfert de fluides des matériaux
(Perméabilité). Une fissure ouverte correspond a une discontinuité du déplacement et a
une continuité des contraintes dans le matériau. La méthode de base pour détecter et
caractériser des fissures consiste a utiliser des ondes ultrasoniques ou des ondes
sismiques €lastiques. C'est pourquoi, la principale question que je me suis posée était:
Ms effets de fissures ouvertes sur les ondes €lastiques qui les rencontrent et,
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Introduction

inversement, comment des ondes élastiques peuvent agir sur des fissures préexistantes,
comment les déforment-elles, en 'occurrence? Dans cette these, nous n'avons pas tenté
de modéliser la fracturation de fissures préexistantes provoquée, par exemple, par une

surpression du fluide contenu par les fissures.

Dans ce travail de thése, nous avons premiérement étudié, par simulations
numériques en deux dimensions, comment des milieux fissurés, présentant une
orientation préférentielle de fissures, pouvaient étre caractérisés sismiquement. Nous
nous sommes ainsi intéressés aux phénomeénes d'atténuation et d'anisotropie qui
apparaissent lorsque des ondes €lastiques rencontrent un milieu contenant des fissures
paralleles. Le parametre conditionnant la modélisation de I'un ou l'autre de ces deux
phénomenes est le rapport entre la longueur d'onde de l'onde incidente et la longueur des
fissures. Si la longueur d'onde incidente est plus grande que les fissures, c'est le
phénomene d'anisotropie de vitesse qui est mis en évidence. Par contre, si la longueur
d'onde est du méme ordre de grandeur que la longueur des fissures, les ondes incidentes
sont fortement atténuées par les fissures lesquelles jouent le role d'objets diffractants,
c'est le domaine de la forte diffraction. En dernier lieu, nous avons brievement étudié le
comportement de fissures imperméables, remplies d'eau, situées en champ proche et en
champ lointain d'une faille activée. Ces simulations numériques ont permis de mettre en
évidence les déformations de fissures 4 proximité d'une faille en glissement, pendant et
apres ce séisme simulé. Par ailleurs, les variations de la pression du fluide a l'intérieur
d'une fissure placée loin d'une faille en glissement ont été calculées pour différents angles
d'incidence du champ d'onde sismique provenant de ce séisme lointain. Ce second axe de
recherche est le point de départ de I'étude plus générale de la migration de fluides
provoquée par un tremblement de terre, qu'il soit proche ou loin d'une zone fissurée

contenant des fluides.

Ainsi, dans cette these, nous avons choisi de modéliser le caractére hétérogene dela
crofite par une distribution discréte de fissures (comme Crampin, 1987, et Kaneshima,
1990) et non par une distribution continue et hétérogene de la structure en vitesse (Sato,
1984, 1990). De plus, nous avons adopté une approche déterministe, dans le sens ou
nous modélisons 1'hétérogénéité de la croiite terrestre par des distributions particulicres de

fissures.

Jusqu'il y a une vingtaine d'années, les simulations numériques de propagation
d'ondes dans des milieux hétérogénes en deux dimensions étaient limitées par les moyens
informatiques existant 2 I'époque; en effet, les temps de calculs auraient €t colossaux et

la place mémoire disponible, insuffisante. Par contre, les progreés informatiques
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augmentant continuellement, il est, de nos jours, possible de résoudre des problémes de
plus en plus complexes.

Plan de thése:

Cette these s'articule autour de six chapitres. Les quatre derniers chapitres portent
sur la modélisation de différents effets de la diffraction d'ondes P-SV par des
distributions de fissures sur le champ d'ondes incident ou sur les fissures elles-mémes:

- Quelles sont les ondes gérénées le long d'une fissure lorsque celle-ci est soumise
a un champ d'ondes extérieur?

- Apres avoir étudié le comportement individuel d'une fissure nous nous sommes
posé€ la question suivante: comment une zone fracturée, caractérisée par des fissures
paralleles, peut-elle atténuer un champ d'ondes extérieur qui traverse cette zone?

- Ensuite, nous nous sommes intéressés au cas particulier d'un ensemble de
fissures verticales et nous avons étudié comment des distributions de fissures verticales
pouvaient modéliser un milieu anisotrope comparable a un granite altéré ayant un
comportement anisotrope, situé en un endroit particulier de la Californie.

- Enfin, suite & des observations de transferts de fluide apres certains séismes, nous
avons trouv€ qu'il était important d'étudier les déformations subies par des fissures

remplies d'un fluide non visqueux et situées en champ proche ou en champ lointain d'une
faille en glissement.

Voici le plan un peu plus détaillé que nous avons suivi pour exposer ce travail.

Le premier chapitre a pour but d'introduire certaines notions concernant la
Propagation des ondes dans des milieux hétérogenes et de les replacer dans le cadre de la
sismologie. La théorie développée par Hudson est exposée 2 la fin de ce chapitre: elle
traite le probleme de la propagation des ondes sismiques dans le cas ou les longueurs

1 & i .
d'onde excitatrices sont plus grandes que la taille moyenne des hétérogénéités, en
particulier de fissures.

La méthode numérique qui a permis de réaliser des simulations numériques de

Propagation d'ondes élastiques dans des milieux fissurés est décrite au chapitre deux;

1 ¥ . . . . . ’
¢est une technique indirecte d'équations intégrales aux frontiéres.

‘ Ensuite, nous avons mené une étude phénoménologique au chapitre trois afin de
mieux i
comprendre le comportement d'une ou deux fissures ouvertes, vides ou remplies

fluide non visqueus, lorsqu'elles étaient soumises a un champ d'ondes planes. Pour
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Introduction

cela, nous nous sommes places dans le domaine de la forte diffraction et nous avons pu
ainsi mettre en évidence différents types d'ondes qui étaient générés lors de la rencontre
d'un champ d'ondes planes avec une (ou deux) fissure ouverte. Toutes les simulations

numériques de cette thése concernent des milieux fissurés a deux dimensions.

Au chapitre suivant, nous nous sommes intéressés aux effets de la diffraction
multiple d'un champ d'onde plane incident non plus par une ou deux fissures, comme au
chapitre précédent, mais par des distributions de fissures comprenant quelques dizaines
de fissures. Ce chapitre quatre porte sur ]'évaluation du pouvoir atténuant, en fonction
de la longueur d'onde incidente, d'une distribution réguliere de fissures vides lorsqu'elles
sont soumises 2 une onde plane de type P. Une méthode itérative a été mise au point pour
pouvoir considérer un grand nombre de fissures dans le calcul du champ de déplacement
diffracté.

Au chapitre cing, nous nous sommes fixés pour objectif de modéliser
l'anisotropie superficielle observée sur le site de Garner Valley, dans le sud de la
Californie, par des simulations numériques de propagation d'ondes P-SV dans des
milieux isotropes transverses contenant des fissures vides qui présentent une orientation
préférentielle. Dans cette étude, nous nous sommes placés dans le domaine des grandes
longueurs d'onde grice auquel nous avons acces aux propriétés moyennes du milieu

fissuré comme la vitesse moyenne des ondes sismiques.

Enfin, le chapitre six conceme la modélisation, par simulations numeériques, dela
réponse hydro-mécanique d'un massif fracturé a un séisme, en champ proche et en
champ lointain.

CHAPITRE I:

PROPAGATION DES ONDES EN M
AG, \ ILI
HETEROGENE: INTRODUCTION #v




Chapitre I: Propagation des ondes en milieu hétérogéne: introduction

I Introduction

Le caractere hétérogene de la crofte terrestre est a l'origine de la diffraction des
ondes €lastiques qui la traversent d'od 1'apparition de la coda dans les sismogrammes. La
coda correspond aux ondes enregistrées qui arrivent aprés les ondes de volume et de
surface et dont I'amplitude diminue progressivement avec le temps. Ces arrivées tardives
ont en effet €t€ interprétées comme provenant de la diffraction des ondes haute fréquence
par des hétérogénéités de petite échelle dans la Terre (Aki et Chouet, 1975).

La présence d'hétérogénéités dans la crofte terrestre peut également s'observer
sous la forme d'une anisotropie lorsque les objets diffractants s'alignent selon des
directions préférentielles ou sous la forme d'une atténuation des premiéres arrivées du

champ d'onde sismique lorsque celui-ci a traversé une zone trés hétérogene.

Dans ce chapitre introductif, aprés un bref historique sur I'étude de la propagation
des ondes en milieu hétérogene, nous allons décrire les différentes observations de ces
phénomenes a I'échelle terrestre, puis nous nous intéresserons a un cas particulier de
milieux hétérogenes: les milieux fissurés.

IT Bref historique de 1'étude de la propagation des ondes dans
des milieux hétérogénes

Au siécle dernier, en 1899, Lord Raylei gh s'est intéressé, en premier, au probléme
de la diffraction simple ("single scattering", en anglais), probleéme pour lequel les
interactions entre objets diffractants peuvent étre négligées. Par suite, cette théorie ne
s'applique que pour de faibles densités d'objets diffractants.

Ce n'est qu'en 1945 que la théorie de la diffraction des ondes par un ensemble
d'hétérogénéités a été développée pour la premiere fois par Foldy pour des ondes
scalaires. 11 a introduit le formalisme de la diffraction multiple ("multiple scattering", en
anglais) des ondes en parallele avec la diffraction multiple des particules (électrons,
atomes, photons etc.) qui avait, a I'époque, déja été étudiée dans le cadre de l'optique
géométrique pour laquelle les phénomenes d'interférence, caractéristiques des ondes,
sont négligés. Foldy a plus précisément considéré le probleme de la diffraction d'une
onde scalaire par une distribution aléatoire de points diffractants élastiques et isotropes

(C'est-a-dire qui réémettent de I'énergie de fagon uniforme dans toutes les directions). De

13, il a introduit la notion de valeur moyenne sur un ensemble statistique de collections de

B
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diffracteurs de quantités physiques comme la fonction d'onde et I'énergie transportée par
q physiq g po P

cette onde.

Par la suite, Lax (1951) a suivi la démarche de Foldy en compliquant néanmoins
son modéle de milieu diffractant en introduisant, entre autre, de l'anisotropie et de

I'anélasticité.

Waterman (1968) propose une nouvelle formulation matricielle pour décrire la
diffraction des ondes acoustiques par des objets lisses de formes quelconques ("T-matrix
method" en anglais) et en 1971, il s'intéresse a la diffraction des ondes
électromagnétiques. Waterman (1976) et Varadan et Pao (1976) ont ensuite étendu cette
théorie aux ondes élastiques. Bostrom (1980) a résolu le probléme d'une inclusion
élastique placée dans du fluide. En 1983, Peterson et al. ont traité le cas d'une inclusion
fluide dans un solide élastique et homogene; ils ont ainsi mis en évidence le phénomene

de résonance 2 l'intérieur de l'inclusion fluide.

De maniére générale, de nombreux modeles théoriques sur la diffraction des ondes
sismiques ont été proposés : la diffraction simple -"single scattering", en anglais- en
utilisant I'approximation de Born (Aki et Chouet, 1975), la diffraction multiple -"multiple
scattering”, en anglais- (Gao et al., 1983a, 1983b; Zeng et al., 1991), le flux d'énergie
(Frankel et Wennerberg, 1987; Korn, 1990), la diffusion (Toksoz et al., 1988) et des
modeles de transport (Wu, 1985).

La plupart des modeles théoriques sur la diffraction supposent qu'intervienne
uniquement un seul type d'onde, P ou S, et que la diffraction des ondes ne soit due
qu'aux fluctuations de la distribution de vitesse du type d'onde considéré. Ces limitations
peuvent étre surmontées grace a des solutions numériques. Des simulations numériques
de la diffraction des ondes élastiques due a des perturbations de différents parametres
physiques (par exemple, vitesses, densité) n'ont €té réalisées que trés récemment
(Frankel et Clayton, 1984; Gibson et Levander, 1988, Jannaud et al., 1992; Roth et
Korn, 1993; Wagner et Langston, 1992; Frankel et Clayton, 1986; Wu et Aki, 1985;
Wu, 1994; Sato, 1994; Emmerich, 1992; Chang et McMechan, 1996).

Dans la plupart des cas, il est difficile de résoudre I'équation des ondes avec
certaines conditions aux limites sans faire des approximations qui simplifient certains
aspects du phénomene de la diffraction. Ainsi, pour des ondes se propageant dans des
milieux aléatoirement hétérogenes, les solutions analytiques de 1'équation des ondes ne
sont valables que dans le cas d'une diffraction faible pour lequel les ondes diffractées de
fagon multiple ont été négligées (Chernov, 1960). Le cas de la diffraction forte ne peut
étre étudié que par des techniques numériques (Frankel et Clayton, 1986; Benites ez al.,
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1992, Kawahara et Yamashita, 1992; Murai e? al., 1995) ou par des simulations en
laboratoire qui contrdlent la distribution de la taille et de la densité des diffracteurs ainsi
que la source (Menke et al., 1985, Matsunami, 1990).

Actuellement, le probleéme de la propagation des ondes dans des milieux
hétérogenes est toujours a l'ordre du jour. Plus particulierement, la sismologie trouve de
nombreuses applications de la théorie de la diffraction des ondes €lastiques dans des

milieux hétérogénes pour étudier le corps hétérogene que représente notre planéte Terre.

IIT Application a la Terre, corps hétérogéne a trois dimensions

Le modele classique de Terre a symétrie sphérique est trop simpliste. En réalité, la
Terre s'est révélée étre latéralement hétérogéne depuis la croite, le manteau jusqu'au
noyau et ceci a différentes échelles, de la taille des grains des roches jusqua I'échelle
crustale entre autre. La figure 1.1 (Aki & Wu, 1988) décrit l'intensité et 1'échelle de
longueurs des hétérogénéités dans la crofite et le manteau terrestres en termes de Y,
l'index de perturbation de vitesse sismique (ondes P ou S).

Ces hétérogénéités de différentes échelles ont différents effets sur les ondes
sismiques. Les hétérogénéités de vitesse et de densité peuvent initier des changements de
forme d'onde, de phase ou de temps de trajet, des fluctuations d'amplitude aussi bien

qu'une atténuation apparente des arrivées directes. Elles peuvent aussi générer :

- des ondes de la coda, comme la coda des ondes P ou des ondes S ou encore des
ondes Lg provoquées par des hétérogénéités lithosphériques,

- des précurseurs, comme les ondes diffractées des ondes PKP considérées comme

ctant les précurseurs des PKIKP, engendrés par des hétérogénéités situées pres de la
limite manteau-noyau.

Des structures emplacées prés de la source sismique ou pres du récepteur peuvent

modifier les formes d'ondes sismiques par des effets de résonance ou d'autres
phénomeénes.

Une topographie ou une interface irrégulidre peuvent étre a l'origine de couplages
entre les ondes de volume et les ondes de surface.

Des fissures orientées selon une direction privilégi€e peuvent donner a la roche qui
les contient un caractére anisotrope.

11
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Les modifications subies par les ondes sismiques et dues a des hétérogénéités
tridimensionnelles sont généralement définies sous l'expression anglaise de "seismic

wave scattering” et de diffraction des ondes sismiques, en frangais.
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Strength-scale distribution of heterogeneities in the earth. a is the scale length, ¥ = (8v/vy) .ms is the velocity
perturbation index of the heterogeneities.
Data are from:

(1) Global average, from the analysis of mode splitting of free oscillation (SLEEP, N. H.,R.J. GELLER, and
S. STEIN, 1981, Bull. Seis. Soc. Amer. 71, 183-197)

(2) Lower mantle, from body wave inversion (spherical harmonics, K = 4, L = 6), (DZIEWONSKI, A .M.,
1984, J. Geophys. Res. 89, 5929-5952)

(3) Lower mantle, from body wave tomography (5° x 5° cell) (CLAYTON, R. M. and P. COMER, 1984,
Mathematical Geophysics)

(4) Upper mantle, from surface wave waveform inversion (WOODHOUSE, J. H. and A. M. DZIEWONSKI,
1984, J. Geophys Res. 89, 5953-5986) . o

(5) Upper mantle (Pacific plate), from surface wave full-wave inversion (Rytov approximation)
(YoMoGIDA, K. and K. AKl, 1987, Geophys. J. R. Astr. Soc. 88, 161-204)

(6) Upper mantle (USA), from travel time inversion (ROMANOWICZ, B. A., 1979, Geophys. J. R. Astr. Soc.
57, 479-506)

(7) Asthenosphere (Central USA, 125-225 km deep), from travel time inversion (COCKERHAM, U. S., and
0. L. ELLSWORTH, 1979, EOS, Trans. AGU 60, 875 and RAIKES, S. A., Geophys. J. R. Astr. Soc. 63,
187-216)

(8) Upper mantle (Southern California), from body wave tomography (30 x 30 x 50 km cell)
(HumPHREYS, E., R. W. CLAYTON and B. H. HAGER, 1984, Geophys. Res. Lelte.rs 11, 625-627)

(9) Upper mantle, a summary, from travel time inversion (AK1, K., 1981, Tectonophysics 75, 31-40)

(10) Lithosphere, from transmission fluctuation at LASA (Ak1, K., 1973, J. Geophys. Res. 78, 1334-1346
and CAPON, J., 1974, Bull. Seis. Soc. Am. 64, 235-266)

(11) Lithosphere, from transmission fluctuation at NORSAR (BERTEUSSEN, K. A., A. CHRISTOFFERSSON,
E.S. HUSEBYE, and A. DAHLE, 1975, Geophys. J. R. Astr. Soc. 42, 403-417)

(12) Lithosphere, form transmission fluctuation at NORSAR (FLATTE, S. M. and R. S. Wu, 1988,
J. Geophys. Res. 93, 6601-6614)

(13) Lithosphere, from coda wave analysis (SATO, H., 1984, J. Geophys. Res. 89, 1221-1241)

(14) Lithosphere, from coda wave analysis (Wu. R. S. and K. AKl, 1985, J. Geophys. Res. 90, 10261-
10273)

(15) Crust, from acoustic well-log (Suzuki, H., R. IKEDA, T. MIKOSHIBA, 5. KINOSHITA, H.SAT0,and H.
TAKAHASHI, 1981, Rev. Res. Disast. Prev. 65, 1-162)

(16) Crust, from acoustic well-log (Wu, R. S., 1982, Geophys. Res. Lett. 9, 9-12)

Figure L.1: Intensité et échelle de longueurs des hétérogénéités dans la crloﬁte\ et le
manteau terrestres en termes d'index de perturbations des vitesses sismiques (d'aprés Aki
et Wu, 1988). ‘
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IV. Classification des différents régimes de propagation

Il est possible de décrire les différents phénomenes de diffraction en termes de
différents régimes de propagation. Le régime de propagation des ondes peut étre
caractéris€ par trois nombres adimensionnels :

- ka=2ma/\ ol a correspond 2 la taille des hétérogénéités et A, la longueur d'onde

dans le milieu; ka est ainsi le nombre d'onde normalisé ou l'inverse de la longueur d'onde
normalisée;

- L/a ot L est la distance de propagation ou l'extension de la région hétérogéne;

- ¥, I'index de perturbation de vitesse sismique qui rend compte de 1"intensité" des
hétérogénéités.

La figure 1.2 récapitule les différents régimes de propagation et les régions de
validité des différentes méthodes analytiques d'approximation :

- la région quasi-homogene : quand ka<0.01, les hétérogénéités sont trop petites
pour avoir une influence sur les ondes. Le milieu peut &tre considéré comme homogene
avec des parametres effectifs.

- la diffraction de Rayleigh : quand ka<<l (par exemple, ka<0.1), 'énergie
diffractée est proportionnelle 2 k*.

- la diffraction grand angle ou diffraction de Mie : quand ka=1 (par exemple,
0.1<ka<10), c'est-a-dire lorsque les dimensions des hétérogénéités sont comparables a la
longueur d'onde. C'est la région de forte diffraction. L'énergie incidente est diffractée
dans des directions faisant un grand angle par rapport a la direction d'incidence.

- la diffraction a faible angle ou diffraction en avant : quand ka>>1, la plupart de

I'énergie diffractée est concentrée en avant. Dans ce cas, il est possible d'utiliser
l'approximation parabolique de I'équation des ondes : les ondes rétro-diffractées peuvent
étre négligées. L'utilisation de I'approximation parabolique est souvent étendue 2 la
région pour laquelle ka>1 (figure 1.2, Aki & Wu, 1988). Les zones en gris clair de la

figure 1.2 représentent les zones ot I'approximation parabolique induit de grandes
erreurs.

Pour la diffraction 2 faible angle, le probleme de diffraction devient un probleme
d'interférence. Ce régime de diffraction peut étre subdivisé en trois sous-régimes qui
dépendent de deux parametres (Flatté ef al, 1979; Aki & Richards, 1980) :
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A=1%/a? =(L/k)a*(L/a)(ka),

®= ¥k’La; = F&(ka)y/L/a,

ol :
A est appelé parametre de diffraction qui correspond au carré du rayon de Fresnel

adimensionnel,

Lg= \/L/—k est le rayon de Fresnel moyen le long du trajet de propagation de
longueur L,

® est appelé "scattering strength parameter" en anglais qui est approximativement la
moyenne quadratique des fluctuations de phase lorsque les ondes se sont propagées sur
une distance L,

aj correspond a l'échelle de distance le long de la direction de propagation et
E=a; /a est le rapport d'anisotropie des hétérogénéités.

Les 3 sous régimes sont (figure 1.2) :

- le régime de l'optigue géométrique ("G. O. regime") : pour lequel la théorie des

rais peut &tre appliquée. Les longueurs d'onde sont petites par rapport aux hétérogénéités,

- le régime de la diffraction ("diffraction regime"). Pour ces deux premiers sous-
régimes, l'approximation de Rytov (encore appelée approximation des faibles

perturbations) peut &étre utilisée,

- le régime de saturation ("saturated regime") : sous ce régime, les rais se

subdivisent en de nombreux micro-rais qui interférent les uns par rapport aux autres. Il
n'existe pas de bonne méthode d'analyse déterministe. Des intégrales curvilignes et des
équations de moment peuvent étre utilisées pour en déduire des propri€tés statistiques des

ondes.

Pour la diffraction grand angle‘et la diffraction de Rayleigh, 1'approximation de
Born peut étre employée dans le cas de la faible diffraction, c'est-a-dire lorsque le champ
diffracté est beaucoup plus faible que le champ incident. Quand la diffraction est faible,
l'approximation de Rytov se réduit & I'approximation de Born.

Dans le cas de la diffraction de Rayleigh, c'est-a-dire lorsque les dimensions des
hétérogénéités sont beaucoup plus faibles que la longueur d'onde, il est possible
d'appliquer une approximation qui consiste 2 remplacer le milieu hétérogene par un milieu
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homogene équivalent. C'est ce que nous allons développer au paragraphe suivant, dans le

cadre des travaux de Hudson qui concernent la caractérisation des milieux fissurés.
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V Propagation des ondes sismiques aux grandes longueurs
d'ondes dans des milieux fissurés

1 Introduction

Les propriétés élastodynamiques moyennes d'un solide fissuré représentent un
intérét certain dans différents domaines. Par exemple, la crofite terrestre, pres de la
surface, semble renfermer, a certains endroits, différentes familles de fissures paralleles.
Cette fracturation change notablement les vitesses locales de propagation des ondes
sismiques (Morland, 1974). Une meilleure connaissance de I'état de fracturation d'une
roche a proximité d'un puits est primordiale pour l'extraction de pétrole ou de chaleur
géothermale. D'un point de vue plus théorique, la dilatation de certaines roches due a
I'ouverture de fissures peut représenter un processus de préparation d'un gros
tremblement de terre; c'est la théorie de la dilatance.

Si l'onde incidente a une longueur d'onde courte par rapport aux dimensions des
fissures, la connaissance de l'extension de la zone fissurée et de la nature des fissures
s'effectue par l'analyse des ondes diffractées par les fissures, comme dans les essais non
destructifs. Par contre, si les longueurs d'ondes sont grandes par rapport a la taille des
fissures, les résultats des observations porteront sur les propriétés moyennes du solide
fracturé (vitesses, atténuation). En effet, un matériau contenant des inclusions ou des
fissures se comporte mécaniquement comme un milieu homogene si les longueurs
d'ondes excitatrices sont grandes par rapport & la taille des inclusions. Bien que les
microstructures ne puissent pas &tre observées directement en utilisant des longueurs
d'ondes excitatrices relativement grandes, les propriétés du matériau homogeéne
équivalent qui elles, sont observables, dépendent directement de la structure fine du
matériau. En particulier, les variations des propriétés mécaniques du matériau permettent
d'affirmer que la microstructure du matériau subit, d'une certaine maniére, des

changements.

Le développement de la théorie des propriétés statiques de matériaux contenant des
fissures ou des inclusions remonte aux années 60. Un article de référence est celui
d'Eshelby (1957). C'est dans les années 70, que les sismologues ont commencé a
trouver des applications de cette théorie. Par exemple, O'Connell et Budiansky (1974)
ont calcul€ les propriétés de matériaux contenant des fissures de forme ellipsoidale, vides
ou remplies de fluide. En 1980, Hudson a introduit la méthode de lissage qui donne des

formules de vitesse moyenne pour des matériaux comprenant des fissures vides ou
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remplies de fluide. Cheng (1993) a comparé les résultats de Hudson avec ceux de
Anderson et al . (1974) et de Cheng (1978) qui découlent directement de la théorie de
Eshelby (1957). Cheng a ainsi analysé le domaine de validité du modele de Hudson;
celui-ci est en accord avec la théorie compléte de Eshelby dans I'hypothése d'un faible
rapport d'aspect et d'une faible densité de fissures Toutes ces méthodes s'accordent entre
elles a condition de se placer au premier ordre en concentration. Depuis, des formules au
second ordre en concentration ont été développées (par exemple, Hudson et Knopoff, en
1989, font un récapitulatif de ces formules).

Dans cette partie, nous nous référons au travail de Hudson de 1981 sur la théorie
des milieux homogenes équivalents ainsi qu'a des formules qu'il nous a personnellement
communiquées (1997). En effet, il a fallu adapter ses formules de 1981 4 un probleéme a

deux dimensions et pour des fissures vides a faces paralleles et non des fissures
circulaires.

2 Théorie et équations de base

Les hypotheses nécessaires pour I'établissement des €quations développées par
Hudson sont les suivantes :

- les longueurs d'onde du champ incident sont grandes par rapport a la taille des
fissures et a leurs distances de séparation;

- la densité de fissures doit étre faible;

- dans notre cas précis, le probléme est a deux dimensions et les fissures sont
faces paralleles et sont supposées infinies dans la troisiéme direction,;

- 1a longueur des fissures est trés grande par rapport 2 leur épaisseur:;

- les fissures sont vides et sont paralléles les unes par rapport aux autres, dans un
solide homogene, élastique et isotrope.

Le raisonnement qui conduit aux formules des vitesses moyennes des ondes P et S
d'un milieu fissuré 2 deux dimensions est développé dans l'annexe A. Toutes les étapes y
sont détaillées et nous ont été données par Hudson. Nous ne présentons ici que les
formules finales des vitesses du milieu homogene équivalent.

Au premier ordre en densité de fissures, la vitesse moyenne des ondes P qui se
Propagent dans un milieu fissuré a deux dimensions o les fissures sont paralleles a I'axe
X a pour expression :
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ou:
o est la vitesse des ondes P dans la matrice rocheuse, en dehors des fissures;

v correspond au nombre de fissures par unité d'aire, c'est la densité de

fissures;
a est la demi-longueur moyenne des fissures;
A et u sont les paramétres de Lamé du milieu €lastique, homogene et isotrope

en dehors des fissures;
B est 1'angle entre la direction de propagation de l'onde plane incidente et la

vecteur normal aux faces des fissures.

L'expression intégrale, également au premier ordre en densité de fissures, de la
vitesse des ondes SV se propageant dans un milieu fissuré a deux dimensions, ou les

fissures sont paralleles a l'axe x, est de la forme :

1.2
v IES?‘(I—va2 %(?;J_-'_LL:J;)(1+4sin26cos2 B)) (1.2)

ol:
B est la vitesse des ondes S dans le milieu élastique, homogene et isotrope, en

dehors des fissures;
les autres parametres sont décrits ci-dessus pour la vitesse moyenne des ondes P.

Ces expressions de vitesses moyennes pour les ondes P et SV seront utilisées
ultérieurement dans différents chapitres. L'application de ces expressions permettront de
confronter leurs résultats avec les résultats obtenus 2 la suite de simulations numériques

réalisées dans le domaine des grandes longueurs d'onde.
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VI Conclusion du chapitre

Ce chapitre avait pour objectif premier de familiariser le lecteur au probléme de la
propagation des ondes, en général, dans des milieux hétérogenes et de lui montrer toute
I'importance d'une meilleure compréhension de ces phénomenes de propagation d'ondes
dans le domaine des sciences de la Terre et plus particuliérement en sismologie.

Dans tous ces problémes de diffraction des ondes sismiques par des hétérogénéités,
il est primordial d'avoir une idée sur la taille des hétérogénéités par rapport aux longueurs
d'ondes considérées, d'oll la classification des différents régimes de propagation,
rappelée par Wu et Aki (1988). Ainsi, par exemple, la théorie de Hudson n'est valide que
dans le domaine des grandes longueurs d'onde (les dimensions des fissures étant

supposées petites par rapport aux longueurs d'onde prises en compte).

Le chapitre suivant décrira la méthode numérique sur laquelle repose ce travail de
these car elle a, en effet, permis de réaliser des simulations numeériques de propagation
d'ondes sismiques dans des milieux fissurés, donc hétérogenes.
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Chapitre II: Méthode numérique

I Introduction

Dans ce chapitre, nous expliquons la méthode numérique utilisée dans les calculs de
ce mémoire. C'est une méthode semi-analytique qui se réalise dans le domaine fréquentiel
et qui est particulierement bien adaptée aux problémes de la diffraction des ondes
¢lastiques par des hétérogénéités de forme quelconque, vides ou remplies de fluide non
visqueux (Bouchon, 1987; Coutant, 1989).

II Formulation du probléme

Nous avons étudié la propagation d'ondes élastiques dans des milieux 2 deux
dimensions, contenant un ensemble de fissures toutes identiques et orientées dans la
méme direction. Les fissures sont, soit toutes vides, soit toutes remplies d'un méme
fluide non visqueux. L'épaisseur des fissures est supposée trés faible par rapport a leur
longueur et les deux faces de chaque fissure sont a priori choisies paralleles (en fait,
nous expliquerons, dans le chapitre suivant, pourquoi les fissures doivent &tre choisies de
forme elliptique, dans certains cas). En effet, la forme de la fissure n'a pas d'influence
sur son rayonnement parce que l'épaisseur de la fissure est trés petite par rapport aux
longueurs d'onde considérées. Dans tous les cas considérés, nous supposons que les
fissures sont ouvertes, sans aucun point de contact, a part aux extrémités dans le cas des
fissures elliptiques. Cette hypothése d'ouverture des fissures a son importance en ce qui
concerne les conditions aux limites sur les faces des fissures, comme nous le verrons
plus loin. Dans nos modeles, les milicux dans lesquels sont placées les fissures sont
choisis €lastiques, homogenes, isotropes et infinis. Nous avons réalisé les simulations
numériques dans le plan (x,z), le modele de milieu fissuré étant supposé infini suivant la
direction de l'axe y. Les faces des fissures sont paralleles a I'axe x ou, si les fissures sont
elliptiques, leur grand axe est choisi parallele a 1'axe x.

Une résolution possible de ce probléme de propagation d'ondes dans des milieux
fissurés repose sur le principe d'Huygens qui stipule que les surfaces des fissures
Peuvent €tre représentées par une distribution de sources secondaires, chacune de ces
sources €tant reliée 4 un systeme de forces. Par conséquent, lorsqu'un champ d'ondes

excitateur rencontre la zone fissurée, chaque fissure va jouer le role d'un objet diffractant

€t réémettre des ondes €lastiques de type P et SV. Le champ d'onde excitateur peut

simuler différents types de sources : onde plane, explosion, force, double couple, faille

“€n glissement ..,

S
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Le phénomene de fracturation de fissures pré-existantes n'est pas modélisé dans le
par Streiff (1995), Bouchon et Streiff (1997), dans le cas de modeles a 2 dimensions;
Fukuyama et Madariaga (1995) ont résolu le probleéme de la propagation d'un crack de
forme quelconque, en 3 dimensions, en utilisant également une méthode d'équations

intégrales.

III Description de la méthode de résolution

La propagation des ondes élastiques dans des milieux fissurés est calculée selon
une méthode indirecte d'équations intégrales aux frontieres ol les fonctions de Green
sont calculées par la méthode des nombres d'ondes discrets (Bouchon et Aki, 1977). En
abrégé, nous appelons cette méthode numérique DWBIEM (ce qui correspond, en
anglais, 2 "Discrete Wavenumber Boundary Integral Equations Method"). La précision de
cette méthode numérique a été testée par Bouchon (1987) qui a comparé ses propres
résultats 4 ceux obtenus par Mal (1970). 11 s'agissait d'évaluer l'ouverture d'un crack de
Griffith placé dans un milicu élastique, homogene et infini pour différentes longueurs
d'onde d'une onde plane de type P en incidence verticale sur le crack (figure I1.1). J'ai
moi-méme refait ces calculs comme moyen de contrle personnel. D'autres tests de cette
méthode numérique en montrent la validité dans le cas de la propagation d'ondes
sismiques dans des structures géologiques complexes (Bouchon, 1996). Toute une
littérature sur l'utilisation de la méthode DWBIEM existe (Bouchon, 1985; Campillo et
Bouchon, 1985; Campillo, 1987; Kawase, 1988; Bouchon et al., 1989; Gaffet et
Bouchon, 1989; etc.).
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Figure IL.1: (a) Amplitude du déplacement sur une face d'un ;
crack de Griffith calculé
Pcz’r :ll;!al (1970 ) da{@s le cas c{ 'une onde plane P en incidence verticale, pm{jj di]fe’rentii
i qc' en'tlrceii excitatrices. Les resu’ltats sont normalisés par rapport au déplacement statique
By edela ﬁ’ssure. k2 représente le nombre d'onde des ondes §. (b) Méme chose que
mais calculé avec la méthode décrite dans ce chapitre (d'aprés Bouchon, 1987).
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Source
O Point d'observation
>
-’ P
Fissure
()
oA ' Epaisseur
Q P de
la fissure

Figure I1.2: Schéma de la méthode. Le point P désigne un point d'observation en
dehors de la fissure, tandis que le point P' correspond a un point d'obs_ervatzorf situé a
l'intérieur de la fissure supposée ouverte. Le point Q représente un point sur l'u’ne des
Jaces de la fissure, ce point joue le role de source secondaire et réemet c{e I'énergie
lorsque la fissure est sollicitée par un champ d'onde extérieur provenant d'une source
sismique symbolisée par le point O.

Soit une fissure située dans un milieu élastique, homogene, isotrope et infini avec
une source sismique placée a l'extérieur de la fissure (figure 11.2). Si la fissure est vide,
seule de 1'énergie est réémise a l'extérieur de la fissure. Si la fissure est remplie d'un

fluide non visqueux, l'énergie se propage également a l'intérieur de la fissure (figure

26

Chapitre II: Méthode numérique

I1.2). En appliquant le principe d'Huygens, le champ de déplacement en un point P, &
I'extérieur de la fissure peut s'écrire:

U(P) = Uq(P) + [ 6(Q)G(P,Q)dS(Q) (IL.1a)
S

o Q représente un point de la surface de la fissure, ¢ est une fonction inconnue de
densité de force qui se décompose en une composante selon x et en une composante selon
z et G est la fonction de Green de l'espace infini & I'extérieur du crack. Dans 'équation
(IL.1a), le champ de déplacement au point P est exprimé comme étant la somme du champ
de déplacement, U, provenant directement de la source sismique et du champ de
déplacement diffracté. Celui-ci est représenté par l'intégrale sur la surface de la fissure
d'une fonction inconnue de densité de force, 6(Q), multipliée par un terme, G(P,Q), qui
exprime le rayonnement au point d'observation, P, produit par une force unitaire
appliquée en un point de la surface diffractante de la fissure, Q.

En un point d'observation, P', du milieu, & 'intérieur de la fissure remplie de
fluide, nous avons de 1a méme maniére:

U(P) = [0 (Q)G (P,Q)dS(Q) (IL1b)
S

ol G' est la fonction de Green de I'espace infini du milieu 4 I'intérieur de la fissure et c'

est la fonction inconnue de densité de source qui représente les sources de diffraction du
milieu & I'intérieur de la fissure.

Afin d'évaluer numériquement les expressions des équations (II.1), il faut
remplacer les intégrales par des sommes discrétes. Ceci est possible en supposant que la
configuration des sources du milieu a une périodicité spatiale L le long de la direction
selon l'axe x et en utilisant la méthode des nombres d'ondes discrets pour exprimer
analytiquement les fonctions de Green (Bouchon et Aki, 1977). La périodicité spatiale
selon I'axe x résulte en une discrétisation dans le domaine du nombre d'onde horizontal
k. La période spatiale L est choisie suffisamment longue pour qu'il n'y ait pas

1t z . . . on
d'interférences entre les rayonnements des configurations de sources des périodes

adjacentes. Les fonctions de Green, exprimées dans le domaine des fréquences ®, sont

représentées sous la forme de sommations sur le nombre d'onde horizontal:
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= ik, (Xp—Xg) (I1L.2)
G(P,Q) = Zg(kn,m,zp—zQ)e ik, (xp—Xq

n=—oo

ol g correspond 2 la n-ieéme composante de 1'expansion en ondes planes de la fonction de

Green et ou

K =2" (IL.3)

A imt
Nous n'avons pas fait apparaitre le facteur temporel ' dans la somme de
I'expression (I1.2) parce qu'il intervient dans tous les termes et s'élimine ainsi dans les

équations.

Discrétisons maintenant, selon I'axe x, le domaine représentant une période spatiale
de longueur L en N points séparés d'une distance constante Ax, d'ou Ax=L/N. N doit
étre un nombre impair, soit N=2M+1. Ce pas de discrétisation Ax doit étre choisi en
fonction des longueurs d'onde des ondes élastiques considérées. Généralement, Ax est
pris égal au tiers de la plus petite des longueurs d'onde qui intervient dans le calcul. La
fissure est ainsi discrétisée en Ng points. Cette discrétisation spatiale implique une
périodicité dans I'espace du nombre d'onde horizontal, tout comme la périodicité spatiale
implique une discrétisation dans le domaine du nombre d'onde horizontal. Finalement,

les équations (IL.1) peuvent s'écrire sous la forme suivante :

Ns M ~ikpy (x;X;)
UQ)=Up(Q)+),0; Y gk,,0,z —z)e
=1 n=-M

(I1.4)
—ikn(xp- —xj)

. Ng .M
UP)=)0; >.&k,o,z, —z)e
=1 n=-M

Si l'on considére que les points P et P' sont des points de discrétisation de la
surface de la fissure, Q;, on obtient:
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Ng M .
—ik ——
UQ)=UpQ)+2.0; X aky, 02 —zp)e "
=1 n=-M

(IL.5)

< I ik, (% =X:)
UQ)=Y0; ¥ gk, oz —z)e i
=l n=-M

Selon que la fissure est vide ou remplie de fluide non visqueux, les conditions aux
limites sur la surface de la fissure ne sont pas les mémes (rappelons que la fissure est,

dans tous les cas, supposée ouverte, c'est-a-dire que les deux faces de la fissure ne sont
pas confondues):

- Si la fissure est vide, nous sommes dans le cas ol les faces de la fissure sont
équivalentes A une surface libre. Par conséquent, les contraintes sont nulles sur la surface
de la fissure. Nous obtenons ainsi un systéme de 2Ng équations linéaires (puisque
j=1,Ng) ot les inconnues sont les deux composantes des forces Gj, le systéme

d'équations comporte ainsi autant d'équations que d'inconnues.

- Si la fissure est remplie d'un fluide non visqueux, il y a trois conditions aux

limites en chaque point de discrétisation de la fissure, de part et d'autre de la surface de la
fissure:

- continuité de la composante normale du vecteur contrainte,

- nullité de la composante tangentielle du vecteur contrainte parce qu'il n'y
a pas de cisaillement dans un fluide non visqueux,

- continuité de la composante normale du déplacement.

Dans le fluide non visqueux, les grandeurs scalaires inconnues O; représentent des

sources de dilatation. Dans ce cas, le systéme d'équations qui traduit ces trois conditions
aux limites en chaque point de la fissure est encore constitué d'autant d'équations que

d'inconnues, soit 3Ng. Les expressions des fonctions de Green g et g' sont développées
dans I'annexe B.

De maniére générale, le systéme d'équations linéaires a résoudre pour déterminer le
Champ d'ondes diffracté par une fissure peut se mettre sous la forme :

Go=V, (1L.6)
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ol

G est la matrice dont les éléments sont les fonctions de Green qui font intervenir les
coordonnées de chaque point de discrétisation de la fissure. Plus précisément, ce sont
toutes les différences de coordonnées de toutes les combinaisons possibles de paires de
points de discrétisation de la fissure, tout comme les termes de la sommation sur I'indice

n dans les deux équations (I1.5);

o est le vecteur des inconnues du systéme a résoudre et représente les deux
composantes des forces de diffraction (ainsi que les sources de dilatation, si la fissure est
remplie de fluide);

V, représente le champ d'onde incident provenant directement de la source

sismique extérieure a la fissure et évalué en chaque point de la fissure. Si la fissure est
vide, les éléments du vecteur V,, correspondent alternativement a la composante normale

et A la composante tangentielle du vecteur contrainte, calculées en chaque point de la
fissure, ce vecteur comprend ainsi effectivement 2Ng éléments.

La résolution de ce systeme d'équations aux limites permet d'évaluer les forces de
diffraction appliquées en chaque point de discrétisation de la fissure puis de calculer les
champs de déplacement ou de contrainte dans tout le milieu, a l'intérieur ou a l'extérieur
de la fissure. Ces grandeurs sont exprimées dans le domaine des fréquences. Pour les
exprimer en fonction du temps, il suffit de leur appliquer une transformée de Fourier

inverse.

IV Choix des parameétres

Pour réaliser une simulation numérique de propagation d'ondes dans un milieu

fissuré, il faut se fixer:
- le nombre de fissures, leurs dimensions et leurs positions spatiales;
- la nature du milieu a l'intérieur des fissures (le vide ou un fluide non visqueux);

- les vitesses des ondes élastiques et la masse volumique du milieu a 'intérieur et &

l'extérieur des fissures;

- le type de source du champ d'ondes direct (onde plane ou explosion, dip0le, faille
en glissement...) et la position spatiale de cette source sismique.
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A ce stade, il est nécessaire de réfléchir a la fréquence maximale jusqu'a laquelle
nous voulons mener nos calculs. Pour cela, nous nous imposons une fenétre en temps de
longueur tl en secondes qui correspond 2 la durée temporelle des sismogrammes
synthétiques que nous voulons obtenir, le pas en fréquence Af est alors tel que Af=1/tl.
Le nombre de fréquences a calculer, nf, est la puissance de 2 telle que nf*Af soit le plus
proche possible de la fréquence maximale imposée (nf doit étre une puissance de 2 pour
rendre le calcul de la transformée de Fourier discrete inverse possible). Le nombre de pas
en temps nt est tel que nt=2*nf. Il convient maintenant de déterminer la longueur d'une

période spatiale notée L dans le partie I1I, pour cela, nous suivons la régle suivante:

L > t1*Vmax+Rmax (I1.7)

oll Vmax désigne la vitesse sismique la plus €levée dans le modele de milieu fissuré, en
l'occurence la vitesse des ondes P a l'extérieur des fissures et Ryax, la plus grande
distance entre la source sismique depuis laquelle se propage le champ d'onde direct et les

points d'observation (ou récepteurs) que nous choisissons. De 13, nous pouvons
déterminer le pas de discrétisation selon la direction x, Ax, qui doit &tre inférieur ou égal

au tiers de la plus petite des longueurs d'onde qui intervient dans les calculs :

Ax < Vmin/3*fmax) (I1.8)

ol Vipin correspond 2 la vitesse sismique la plus faible dans le modele (si les fissures
sont vides, c'est la vitesse des ondes S de la matrice rocheuse) et oll fax=nf*Af. Il est

ensuite facile d'en déduire les entiers N et M qui suivent les relations suivantes:

L=N*Ax et N=2M+1

ol nous avons adapté la valeur de la période spatiale L pour qu'elle soit un nombre entier
impair de fois le pas de discrétisation en X, Ax.

V Conclusion du chapitre

La méthode numérique utilisée dans ce travail permet de calculer le champ diffracté
Par une ou plusieurs fissures vides ou remplies de fluide non visqueux, de forme
quelconque, placées dans une matrice rocheuse homogene et isotrope et a n'importe
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quelle fréquence. Dans ce chapitre, nous avons expliqué la méthode pour une seule
fissure, il est bien entendu possible de considérer plusieurs fissures et, dans ce cas, le
nombre de points sources que sont les points de discrétisation des fissures (Ng, dans
notre notation) augmente. Chaque élément de la matrice G a inverser pour résoudre le
systéme d'équations linéaires (I1.6) fait appel a la différence de coordonnées d'une paire
de points de discrétisation de fissures parmi toutes les combinaisons possibles de paires
de points de discrétisation de toutes les fissures présentes dans le milieu modélisant un

milieu fracturé.

La méthode numérique d'équations intégrales aux fronti¢res qui fait appel a la
méthode des nombres d'ondes discrets (méthode DWBIEM) est particuliérement bien
adaptée au probléeme du calcul du champ de déplacement diffracté par des fissures. En
effet, contrairement aux méthodes de différences finies, il s'agit uniquement de discrétiser
les surfaces diffractantes et non tout le milieu de propagation des ondes sismiques. Ceci a
pour effet de réduire considérablement la durée des calculs et la place mémoire nécessaire
a ces calculs. Le développement analytique des fonctions de Green obtenues grice a la
méthode des nombres d'ondes discrets (les fonctions g et g' dans notre notation) se

trouve dans l'annexe B.

Par ailleurs, les méthodes de différences finies sont plutdt propices aux problemes
de diffraction des ondes élastiques par des milieux ot les hétérogénéités (en vitesse, par
exemple) sont des fonctions continues, aléatoires ou non, des variables spatiales
(Frankel, 1989).
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I Introduction

Les interactions entre une fissure et des ondes élastiques ne présentent pas un
intérét uniquement pour les sismologues qui cherchent  localiser des failles dans des
structures géologiques et a connaitre leur extension, mais aussi pour ceux qui travaillent
dans les essais non destructifs et qui tentent de prévenir des ruptures dues a des fissures,
dans des ouvrages d'ingéniérie. Dans le domaine de la métallurgie, il est également
primordial de connaitre le degré de fissuration de certaines piéces métalliques.

Les modélisations les plus simples de ces interactions entre fissures et ondes
€lastiques reviennent & considérer des ondes planes harmoniques et des fissures
possédant un faible facteur de forme (en anglais "aspect ratio"). Les faces des fissures
sont modeélisées par la condition de continuité du champ de contrainte et par une
discontinuité possible du champ de déplacement. La plupart des solutions analytiques ne
sont valables que pour des formes trés simples de fissures, comme des cavités circulaires
de faible €paisseur ("penny-shaped cracks", en anglais) ou des fissures
bidimensionnelles, a faces parallgles. Par contre, les méthodes numeériques permettent de
considérer des modeles de fissures plus complexes, mais elles sont limitées par la place
mémoire des ordinateurs. Par conséquent, la plupart des études numériques portent sur
des modeles de fissures 4 deux dimensions.

La méthode numérique DWBIEM, que nous utilisons et qui a été présentée au
chapitre II, permet de prendre en compte toutes les interactions entre points diffractants.
Cette méthode fait apparaitre toutes les conversions d'onde qui ont lieu quand un champ
d'ondes €lastiques traverse une zone hétérogéne fissurée.

De nombreuses €tudes numériques sur la diffraction des ondes élastiques par une
fissure isolée ont été menées depuis ces trente dernieres années (par exemple, Loeber et
Sih, 1968; Sih et Loeber, 1969a,b; Mal, 1970a,b; Tan, 1977, Weaver et Pao, 1979;
Martin et Wickham, 1983; Van Der Hijden et Neerhoff, 1984; Keogh, 1985, 1986;
Coutant, 1989; Margerin, 1995). Certaines de ces études ne se restreignent pas
uniquement au domaine des faibles nombres d'ondes (c'est-a-dire dans le cas oil les
longueurs d'onde du champ d'ondes incident sont plus grandes que la taille des fissures)
mais se placent également dans le domaine des nombres d'onde élevés.

_ Pyrak-Nolte et Cook (1987), Pyrak-Nolte ef al. (1992) et, plus récemment, Gu et
al. (1996) se sont intéressés aux ondes d'interface se propageant le long d'une fissure en

utilisant également une méthode numérique d'éléments aux frontiéres ou en réalisant des
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expériences de laboratoire avec certains matériaux fracturés. Ils ont ainsi mis en évidence
que les contrastes d'impédances entre les milieux extérieur et intérieur a la fissure
contrblaient la vitesse et la nature des différents types d'ondes se propageant le long des

faces de la fissure.

N

Le principal objectif de ce chapitre consiste & étudier les phénomenes de
propagation d'ondes générées lorsqu'une fissure de faible facteur de forme est soumise a
un champ d'onde plane excitateur. Nous pensons que I'étude des interactions entre une
fissure, considérée de maniere individuelle, et un champ d'onde élastique est une étape
nécessaire pour une meilleure compréhension des phénomeénes qui apparaissent lorsque
des distributions de fissures sont prises en compte. Nous allons étudier, dans un premier
temps, le champ de déplacement en champ proche, rayonné par une ou deux fissures
vides ou remplies d'un fluide non visqueux et, dans un second temps, le champ de
déplacement le long des faces d'une fissure ainsi que le champ de pression lorsque la
fissure est remplie d'un fluide non visqueux. Toutes les simulations numériques de ce
chapitre concernent la diffraction des ondes élastiques, de type P-SV, par une ou deux
fissures placées dans un milieu infini (sans surface libre), €élastique, homogéne et

isotrope.

IT Rayonnement d'une ou deux fissures

1 Introduction

Margerin (1995) a étudié la diffraction dans toutes les directions (dans le plan
orthogonal a la direction ou la fissure est supposée infinie) d'une onde plane de type SH
par une fissure de faible facteur de forme pour différents angles d'incidence de cette onde
SH. 11 a ainsi pu vérifier que la diffraction était la plus forte dans la direction d'incidence.

De notre c6té, nous nous sommes intéressés au cas plan (ondes P-SV) avec une
onde plane en incidence orthogonale par rapport & la (ou aux) fissure(s) et nous avons
placé les récepteurs en transmission et non selon tous les azimuts comme 1'a fait Margerin
(1995). Benites et al. (1992) ont réalisé une €étude analogue a la notre dans le sens ot ils
ont étudié le champ diffracté par une seule fissure, enregistré en différents récepteurs en
transmission placés en ligne; par contre ils se sont placés dans le cas SH comme Margerin

(1995) et leur fissure est circulaire.
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La forme de la fissure a été prise a faces parallles et non elliptique parce que le
champ de déplacement a I'extérieur de la fissure ne change pas lorsque la forme des
fissures est rectangulaire ou elliptique, ceci uniquement dans la mesure ol le facteur de
forme de la fissure est faible (figure III.1). Les différences entre le champ rayonné par
une fissure elliptique et celui rayonné par une fissure 2 faces paralléles sont faibles (figure
III.1) et s'expliquent par les différences de définition des extrémités de ces deux types de
fissures. Par contre, la forme de la fissure a une influence notable sur le champ de
déplacement évalué sur la surface méme de la fissure (figure I11.2). Ainsi, sur la figure du
bas de la figure I11.2, les deux arrivées en pointillés, qui sont inexistantes sur la courbe
en trait plein pour le cas de la fissure elliptique, correspondent a des ondes générées aux
extrémités de la fissure rectangulaire et non a celles de la fissure elliptique. C'est
pourquoi, dans la partie III de ce chapitre qui portera sur 1'évaluation du champ de
déplacement sur les faces de la fissure, nous ne considérerons que des fissures elliptiques
alors que dans la partie IT qui concernera le champ de déplacement rayonné par une
fissure, les fissures seront représentées avec des faces paralléles. Nous avons choisi un
faible facteur de forme pour modéliser les fissures parce que, selon Eshelby (1957), cette
forme correspond au cas on les contraintes 2 l'intérieur de la fissure sont uniformes.

2 Champ de déplacement rayonné par une ou deux fissures
a) Généralités

Nous allons étudier le champ de déplacement total lorsqu'une onde plane rencontre
une ou plusieurs fissures vides ou remplies d'un fluide non visqueux. Dans toutes les
simulations numériques (y compris celles des chapitres suivants), le coefficient de
Poisson est égal a 1/4. La vitesse des ondes S, B, vaut alors :B=0./4/3, od a est la
vitesse des ondes P. Dans les simulations numeériques de ce chapitre, la vitesse des ondes
P, a, et la densité, p, du milieu en dehors des fissures qui est élastique, homogene,
isotrope et infini sont respectivement égales & 5000 m/s et 4 2,7. La vitesse des ondes P,
af, et la densité, pf, du fluide non visqueux a l'intérieur des fissures, sont
respectivement égales 2 1500 m/s et 2 1. La fenétre en temps, tl, est de 0,1 seconde, elle
est discrétisée en nt=128 points. Dans cette partie, chaque fissure a une longueur de
40 m et une épaisseur de 0,01 m, soit un facteur de forme de 0,025 %. Les
sismogrammes synthétiques en déplacement au niveau des récepteurs sont calculés en

fonction de la fréquence puisque la méthode numérique utilisée se réalise dans le domaine
fréquentiel.
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composante x - récepteur en dehors de la fissure

composante z - récepteur en dehors de la fissure

0.02 =

0.01

0.0 R

+0.01 -
-0.02 =

11

-0.04 T T T T 1
0.0 0.02 0.04 0.08 0.08 0.1

temps (s)

Figure IIlI.1: Composantes horizontale et verticale du déplacement total (somme du
déplacement incident et du déplacement diffracté) en un point extérieur a une fissure
elliptique, horizontale (trait épais) et a une fissure a faces paralléles, horizontale (trait en
pointillés), soumises toutes deux a une onde plane P en incidence verticale. Les
différences entre les deux cas sont trés faibles, surtout sur la composante verticale.
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composante X - récepteur sur la fissure

I T

T T —1
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
temps (s)
composante z - récepteur sur la fissure
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l"lgull'e.II’I.Z: Composantes horizontale et verticale du déplacement total a une des deux

extrem\;tes d'une fissure elliptique, horizontale (trait épais) et d'une fissures a faces

paralléles, horizontale (trait en pointillés), soumises toutes deux a une onde plane P en

incidence verticale. Les différences entre les deux cas ne sont pas négligeables, surtout

sur la composante verticale, et il Jaudra considérer une fissure de forme elliptique lorsque
on voudra étudier le déplacement (ou la pression) sur les faces-mémes de la fissure.

—_—
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Nous multiplions ces spectres en déplacement par le spectre d'un Ricker de fréquence
centrale fc=100 Hz, cette fréquence correspond au maximum du spectre du Ricker. Le

spectre du Ricker est de la forme suivante :

£ 2 1.1
S(f) = —ZeXp(-—z) (HL-1)
fC fC

Comme la longueur d'onde incidente est de o/f¢=5000/100=50 m (ou
B/fc=5000/(1,732*100)=29 m si l'onde plane incidente est de type S) et que les fissures
ont une longueur de 40 m, donc du méme ordre de grandeur que la longueur d'onde
incidente, nous nous situons dans le domaine fréquentiel ot la diffraction du champ

d'onde incident par les fissures est forte.

Nous allons présenter différents cas pour lesquels le type de I'onde incidente (onde
P ou onde S), la nature du milieu a l'intérieur de la fissure (le vide ou un fluide non
visqueux) et le nombre de fissures considéré (une ou deux) changent d'un cas a l'autre. Il
sera alors possible d'analyser les changements qui apparaissent au niveau du signal du
champ de déplacement transmis entre ces différents cas.

b) Différents cas

Cas d'une fissure vide et d'une onde plane P
Ce cas est le plus simple qui puisse €tre envisagé et servira de référence par la suite.

Pour cela, nous considérons une fissure vide de 40 m de long, dont le centre est
placé en (80, 30) et une onde plane de type P en incidence verticale par rapport a la
fissure. 97 récepteurs sont placés en champ proche et en transmission, a une profondeur
de 60 m et de 0 2 160 m en abscisse (voir la figure II1.3). La figure II1.4 représente, de
haut en bas, la composante verticale du champ total du déplacement, la composante
verticale du champ diffracté (le champ diffracté correspond au champ total auquel nous
avons retranché le champ incident qui est aussi appelé champ primaire) et la composante
horizontale du champ diffracté qui est aussi la composante horizontale du champ total
puisque le champ incident est nul sur la composante horizontale. Les arches positives ont
été noircies et nous avons effectué une normalisation trace par trace pour mieux visualiser
les différentes arrivées. Le champ total correspond au champ "physique", c'est-a-dire au
champ qui est réellement enregistré par les récepteurs.

Chapitre I1I: Phénoménologie

Comme nous sommes en champ proche, le champ primaire et les premiéres arrivées

du champ diffracté ne sont pas séparés dans le temps et donc il faut considérer le champ
total.

onde plane incidente de type P ou SV

80 160 X
3 : : —p
30 + —— fissure
60 ligne des récepteurs
z
\

Figure I11.3 : Configuration source-fissure-récepteurs.

Au niveau des récepteurs centraux qui se situent derriére la fissure, nous pouvons
voir que I'onde incidente directe est perturbée, plus exactement retardée. Les arrivées plus
tardives proviennent de la diffraction de I'onde plane incidente par les deux extrémités de
la fissure. Les effets de bord sont effectivement importants dans le domaine fréquentiel
considéré ici, pour lequel la diffraction est forte. Pour certaines arrivées, il y a eu
conversion des ondes P en ondes S au niveau des extrémités de la fissure. Nous avons

¢galement pu mettre en évidence des conversions d'ondes de volume en ondes de surface
€t vice versa .
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L'identification des différentes arrivées se fait assez facilement lorsque 1'on

=
(=]
€

0.02 0. 0.06 0.08 0.1

{

considere soit la premiere trace, a I'abscisse 0 m, soit a la derniére trace, a l'abscisse 160

|

m. Nous allons interpréter les principales arrivées enregistrées au niveau de la premiére

I

|

trace (voir figure I11.4):

1

- ainsi, l'arrivée enregistrée a la premiére trace aux alentours de 0,04 s correspond a !

(

llllﬂl

une onde P qui a été diffractée par le bout de la fissure le plus proche du premier

.

«L

récepteur;

|

- l'arrivée vers 0,047 s représente l'onde P qui a été diffractée par le bout de la

«L

fissure le plus lointain du premier récepteur;

champ total - composante z - onde plane P

ﬂiﬂﬂﬂ

4

0.0 0.02 0.08 0.1 - l'arrivée vers 0,062 s modélise la diffraction de I'onde P incidente sur le bout de |
. la fissure le plus lointain du premier récepteur et qui s'est convertie en une onde S;
: , ; 0.08 ; : ; b
0 Y - l'arrivée vers 0,069 s correspond a la conversion de 1'onde P incidente en une
= — — ; onde de Rayleigh qui est une onde de surface qui se propage le long de I'une des faces de

la fissure (qui agit comme une surface libre parce que, dans ce cas, la fissure est vide) en

JJJ!IIIIII

i

faisant un aller-retour le long d'une des faces de la fissure et qui se reconvertie en une

|

l

|

onde P a I'extrémité de la fissure la plus proche du premier récepteur. Rappelons que les

|

JJ!JJJIJ

I

J

ondes de Rayleigh se propagent a une vitesse égale a 0,92* B ol B correspond 2 la

\

vitesse des ondes S, soit 2 une vitesse de 2656 m/s environ;

aa_

- l'arrivée enregistrée vers 0,08 s représente la conversion de l'onde P en une onde

champ diffracte - composante z - onde plane P
normalisation trace par trace

de Rayleigh qui fait un aller-retour le long de I'une des faces de la fissure et qui se

u convertie en une onde S a l'extrémité de la fissure la plus proche du premier récepteur;

- l'arrivée vers 0.1 S correspond 2 une conversion de 1'onde P en une onde de
Rayleigh qui fait deux aller-retour sur l'une des faces de la fissures et qui se transforme
en une onde P au niveau du bout de la fissure le plus proche du premier récepteur.

I

Nous pouvons également noter l'antisymétrie de la composante horizontale du |
P g y P

llJlJllJJJJ

déplacement qui provient de la géométrie du systeme. La trace centrale est donc
théoriquement nulle mais la normalisation trace par trace a pour effet de faire apparaitre du

I

bruit numérique. Dans le cas d'une fissure vide, le champ diffracté est de 1'ordre de
grandeur du champ incident (ici de I'ordre de 0,1 mm).

champ diffracte - composante x - onde plane P
normalisation trace par trace

0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1 Figure 111.4: Déplacements pour une fissure vide horizontale (voir figure II1.4) et une
il onde plane P en incidence verticale. De haut en bas, sont représentées, avec une

normalisation trace par trace: la composante z du champ total, la composante 7 du champ

diffracté et la composante x du champ diffracté, enregistrées par les récepteurs en

Figure II1.4 lransmission,
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La figure II1.5 ne differe de la figure I11.4 que par le type de normalisation 0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1

appliquée aux sismogrammes synthétiques. D'une normalisation trace par trace, nous

sommes passés 2 une normalisation par rapport au maximum des traces. Gréce a la figure

ke

I11.5, nous pouvons remarquer que, juste derriere la fissure, le champ total est faible
alors que le champ diffracté est fort sur les deux composantes. Par conséquent, derriére la
fissure, les ondes du champ diffracté interférent destructivement avec les ondes du champ

champ total - composante z - onde plane P
normalisation/maximum des traces

incident.
—x
=‘\/_.—-qv*
"' :
=‘\/_-—\/
YV
%—\y
ﬂ
ﬁv N
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
| temps (s) ‘1
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1

(,

normalisation/maximum des traces

champ diffracte - composante z - onde plane P

I
LiaRazansasas, T T T T T T T
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
| temps (s)
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1

1

I

)

lJJJJJJJ

/

champ diffracte - composante x - onde plane P
normalisation/maximum des traces

...... —
0.02 0.04 0.06 0.08 0.1

temps (s)

0.

=1

1l

Figure II1.5: La seule différence par rapport a la figure I11.4 réside dans le type de
normalisation. Ici, il s'agit d'une normalisation par rapport au maximum des traces au

lieu d'une normalisation trace par trace. Figure IILS5
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Cas d'une fissure remplie d'un fluide non visqueux et d'une onde o AR, 006 008 01
adadisianaisiaiiiiaany
_\/
v
plane P .
3 ==
. 5 i : " : = —
La seule différence avec le cas précédent réside dans le fait que la fissure est remplie 28 BV
| e = _\/
\ : - . : 2 EeVee————
d'un fluide non visqueux. Ce cas est intéressant parce qu'il traite le probleme d'une :: i =——=
_
= 4 A . B 8 \.,/‘-’ =
fissure dont les faces ne jouent plus le role de surfaces libres. Nous pouvons nous é = h
i = |
N > . ; :——-\/___-\/'—"\/ 1
attendre a ce qu'il apparaisse des ondes se propageant dans le fluide contenu par la £ : EYV——= -<
& m
S8 EV——=n
. ) =
fissure. 3 f EEVVV—]
g g —_— v |
" . 2 o Ve ] |
La figure I11.6 est le pendant de la figure I11.4. Dans le cas d'une fissure remplie de E E——3 \/
5 Y
: . . . . Q E\/f
fluide, les amplitudes du champ diffracté sont cent fois plus faibles que celles du champ =
incident, ce qui explique que la composante verticale du champ total ne mette pas en op L 0-04t ()0-05 0.08 01 i
emps (s |
évidence le champ diffracté et que seul le champ incident reste visible.
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1

|

Nous ne donnerons pas d'explications détaillées pour l'interprétation des
différentes arrivées, la démarche étant la méme que dans le cas précédent d'une fissure
vide. Les deux composantes du champ diffracté révélent & nouveau des conversions
d'ondes P en ondes S (arrivée vers 0,05 s sur la premiére trace), des conversions
d'ondes de volume en ondes de surface (arrivée vers 0,06 s sur la premiere trace). Les
arrivées plus tardives (vers 0,09 s sur la premiére trace) traduisent effectivement la

: propagation d'une onde P dans le fluide a l'intérieur de la fissure et qui se diffracte

ensuite en une onde P ou S par l'une des extrémités de la fissure et se propage a
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Figure II1.6: La seule différence par rapport a la figure II1.4 réside dans le fait que la ‘
[issure n'est plus vide mais qu'elle est remplie d'un fluide non visqueux. Figure IIL6

F
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Cas d'une fissure vide et d'une onde plane S

Ce cas ne difféere du premier cas considéré que par le type d'onde en incidence
verticale sur la fissure; ici, il s'agit d'une onde plane de type SV. Nous allons pouvoir

étudier comment le premier train d'onde est déformé derri¢re la fissure vide, dans ce cas.

La figure II1.7 représente, de haut en bas, la composante horizontale du champ total
du déplacement, la composante horizontale du champ diffract€ et la composante verticale
du champ diffracté qui est aussi la composante verticale du champ total puisque le champ

incident n'a pas de composante selon la direction verticale.

Au niveau des récepteurs centraux, juste derriere la fissure, la composante

horizontale du champ total est notablement retardée.

La géométrie du dispositif explique la symétrie de la composante horizontale du champ
diffracté par rapport a la droite verticale qui passe au milieu de la fissure et 'antisymétrie
de la composante verticale du champ diffracté par rapport a cette mémedroite. La encore,
des conversions d'ondes S en ondes P, des conversions d'ondes de volume en ondes de
surface (arrivée vers 0,08 s sur la premiére trace de la composante verticale du champ

diffracté) peuvent étre mises en évidence.

Figure II1.7: Déplacements pour une fissure vide horizontale et une onde plane § en
incidence verticale. De haut en bas, sont représentées, avec une normalisation trace par
trace: la composante x du champ total, la composante x du champ diffracté et la
composante 7 du champ diffracté, enregistrées par des récepleurs en iransmission.
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champ total - composante x - onde plane S
normalisation trace par trace

normalisation trace par trace

champ diffracte - composante x - onde plane S

champ diffracte - composante 2 - onde plane S
normalisation trace par trace

0.06 0.08 0.1

0.06 0.08 0.1

0.06 0.08 0.1

Figure IIL.7
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Cas de deux fissures vides et d'une onde plane P ue 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
ﬂ
.
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Le dernier cas que nous traitons dans cette partie fait intervenir deux fissures vides . =——T9 =3
= " == ===
., B e = S=— —
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2e \\-\é/ % -
P en incidence verticale. 97 récepteurs sont placés en transmission, 4 une profondeur de — \\\\-\:éf-vv: ———
. - ; ; ; = - —
60 m et régulierement positionnés de -20 a 140 m en abscisse. Nous aurions trés bien pu = — }gg
considérer deux fissures 1'une en-dessous de l'autre ou encore placées de maniere e 002 0.04 0.06 0.08 0.1
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Le champ diffracté est du méme ordre de grandeur que le champ incident, comme . E— 3
EE—— ==
dans le cas d'une seule fissure vide (figure II1.8). Cette figure met en évidence le champ 8 8 BV
N
d'ondes rayonné par chacune des deux fissures, dont l'interprétation est, dans le £ g = = =
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principe, identique a celle présentée dans le cas d'une seule fissure vide, mais rendue plus £ g — 8 B
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complexe du fait de l'interaction entre les champs d'onde rayonnés. e =
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{ g m_‘_, @
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champ diffracte - composante x - onde plane P
normalisation trace par trace

Figure 111.8: Déplacements pour deux fissures vides, horizontales, placées a la méme 00 0.02 0.04 0.08 L 0d
profondeur, et une onde plane P en incidence verticale. De haut en bas, sont représentées, temgs &)

avec une normalisation trace par trace: la composante 7 du champ total, la composante 7

du champ diffracté et la composante x du champ diffracté, enregisirées par des récepteurs :

en transmission. Figure IIL.8
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3 Conclusion

Les simulations numériques de diffraction d'ondes P-SV par une ou deux fissures
qui ont été réalisées dans cette partie montrent a quel point la méthode numérique
DWBIEM employée est bien adaptée  ce genre de probleémes. En effet, elle prend en
compte toutes les conversions d'ondes: conversions d'ondes P en ondes S et vice versa,

conversions d'ondes de volume en ondes de surface et vice versa.

Ainsi, lorsque la fissure est vide, une onde de Rayleigh se propage le long des faces de la
fissure lesquelles se comportent comme deux surfaces libres. Ceci a déja été mis en
évidence par Gu et al. (1996). Lorsque la fissure est remplie d'un fluide non visqueux
(les ondes de cisaillement ne peuvent se propager dans un tel milieu), nous avons pu
mettre en évidence une onde P qui se propageait dans le fluide non visqueux, a l'intérieur
de la fissure, et qui était diffractée par les extrémités de la fissure. Dans le domaine de
forte diffraction qui est atteint lorsque la dimension des hétérogénéités et la longueur
d'onde sont du méme ordre de grandeur, les extrémités des fissures représentent des
sources de diffraction importantes. C'est effectivement ce que nous avons pu observer en
champ proche, a I'extérieur des fissures.

III Déformation d'une ou deux fissures et pression d'une ou
deux fissures remplies de fluide

1 Introduction

Dans cette partie, les points d'observation ou récepteurs sont placés sur les surfaces
des fissures et non plus en champ proche, a l'extérieur des fissures, comme dans la
précédente partie. De plus, les fissures sont maintenant prises de forme elliptique et non
plus de forme rectangulaire, comme auparavant, parce que les grandeurs physiques
comme le déplacement ou la pression (dans le cas ou la fissure est remplie de fluide) qui
sont enregistrées sur la surface de la fissure, n'ont pas la méme évolution temporelle
selon que la fissure est rectangulaire ou elliptique. Ceci provient du fait que les extrémités
de la fissure ne sont pas définies de la mé&me maniére quand la forme est soit
rectangulaire, soit elliptique. Or, nous nous plagons & nouveau dans le cas ou les effets
des extrémités des fissures sont prédominants, a savoir dans le cas ol les longueurs

d'onde considérées sont du méme ordre de grandeur que la dimension des fissures. Par
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suite, la représentation des extrémités des fissures joue un role déterminant dans
I'évolution temporelle du déplacement évalué en un point de la surface d'une des fissures
comme 1'a montré la figure I11.2.

Dans le cas o la fissure est remplie de fluide, les faces de la fissure ne se
comportent pas comme des surfaces libres comme dans le cas de la fissure vide et il
s'exerce une pression sur la surface de la fissure qui est continue de part et d'autre des
parois de la fissure, supposées imperméables. La pression qui s'exerce dans le fluide 2
l'intérieur de la fissure est donnée par I'expression (B15) dans l'annexe B.

2 Champ de déplacement et pression fluide sur une face de
fissure

a) Généralités

Dans cette partie, nous considérons des fissures elliptiques ayant encore un faible
facteur de forme que nous fixons a 2% (la longueur de fissure est de 100 m et l'ouverture
maximale en leur centre de 2 m). Nous avons pu, par ailleurs, constater que l'ouverture
initiale de la fissure n'avait pas une grande influence sur les résultats des simulations
numériques a condition que le facteur de forme de la fissure soit faible. Le pas de
discrétisation selon x est de 5 m, par suite, chaque face de fissure est représentée par 21
points de discrétisation. La fréquence centrale de la fonction source qui est, 1a encore, un
Ricker est de 100 Hz. Les valeurs des vitesses et densités sont les mémes que dans la

partie précédente. La fenétre en temps, tl, est de 0,1 seconde, elle est discrétisée en
nt=128 points.

Comme dans la précédente partie, nous allons présenter différents cas pour lesquels
la nature du milieu a l'intérieur de la fissure (le vide ou un fluide non visqueux) et le
nombre de fissures considéré (une ou deux) changent d'un cas a l'autre. L'identification
des différentes ondes qui apparaissent dans ces différents cas permetira de mieux
comprendre les mécanismes de déformations des fissures.
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b) Différents cas

Cas d'une fissure vide et d'une onde plane P

Le cas d'une fissure vide soumise & une onde plane de type P représente a nouveau

le cas le plus simple qui puisse étre traité.

Nous considérons une seule fissure vide, horizontale et une onde plane P en incidence
verticale. La figure II1.9 représente, de haut en bas, la composante verticale et la
composante horizontale du champ total du déplacement au niveau des 21 points de
discrétisation de la face inférieure de la fissure. Nous mettons en évidence la propagation
d'une onde de Rayleigh qui fait des aller-retours entre les deux extrémités de la fissure. Il
s'agit des arrivées vers 0,05 s et 0,08 s aux deux extrémités de la fissure qui
correspondent respectivement a un aller et & un aller-retour d'une onde de Rayleigh. Dans
ce cas, les faces de la fissure jouent le rdle d'une surface libre. Nous avons aussi
représenté la forme de la fissure a différents instants (figure I11.10). Nous pouvons
aisément constater la déformation des faces de la fissure sous l'action de la propagation
de ces ondes de surface qui font des aller-retour d'une extrémité a l'autre de la fissure.
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F_igure IIL9: Déplacements sur l'une des faces d'une fissure elliptique, horizontale,
vide, pour une onde plane P en incidence verticale. Sont représentées, avec une
normalisation par rapport au maximum des traces, la composante z du champ total (figure
du haut) et la composante x du champ total (figure du bas).
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Les faces de la fissure subissent d'abord des mouvements verticaux dus au passage de

t=0 s t=10,9375 ms

I'onde P en incidence verticale sur la fissure horizontale (instant t=10,9375 ms, sur la

figure 111.10). Ces mouvements d'ouverture de la fissure sont ensuite suivis de la

propagation des ondes de Rayleigh le long des faces de la fissure.

| '
| (I

t=15,625 ms t=23,44 ms |

t=34,375 ms t=46,875 ms

Figure IIL.10: Instantanés de déformation, en différents temps de propagation des
ondes, d'une fissure elliptique, horizontale, vide, soumise a une onde plane P en
incidence verticale (comme dans la figure précédente). La fissure est représentée en blanc |
sur fond noir pour bien rendre compte des variations de forme de la fissure. L'ouverture

de la fissure a é1é exagérée dans la direction verticale. ‘ : Figure IIL.10
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Cas d'une fissure remplie d'un fluide non visqueux et d'une onde
plane P

Le deuxiéme cas envisagé dans cette partie concerne une fissure horizontale,
remplie d'un fluide non visqueux qui est soumise a une onde plane P en incidence
verticale. En nous référant aux résultats de la précédente partie, nous pensons mettre en
évidence une onde P qui se propage le long des faces de la fissure a la vitesse des ondes
P dans le fluide. La figure I11.11 visualise, de haut en bas, la composante verticale du
champ de déplacement total, la composante horizontale de ce méme champ et enfin la
pression fluide au niveau des 21 points de discrétisation de la face inférieure de la fissure.
Comme précédemment, c'est essentiellement aux extrémités de la fissure que
l'identification des différentes arrivées énergétiques se fait le plus facilement. Ainsi, nous
pouvons constater une arrivée vers 0,04 s qui se propage a la vitesse des ondes S et une
autre arrivée vers 0,075 s qui se propage a peu pres a la vitesse des ondes P dans le
fluide. En réalité, cette onde est une onde d'interface, appelée onde de Stoneley; elle se
propage a une vitesse inférieure 2 la fois a la vitesse des ondes S du milieu solide et de
'onde P dans le milieu fluide, ceci dans le cas d'une interface solide/fluide. Il existe
toujours une telle onde d'interface a une interface solide/fluide (cf ouvrage de Hudson,
1980). Les sismogrammes synthétiques de pression mettent surtout en évidence la

propagation de cette onde de Stoneley.

Figure IIL.11: Déplacements et pression sur l'une des faces d'une fissure elliptique,
horizontale, remplie d'un fluide non visqueux, pour une onde plane P en incidence
verticale. Sont représentées de haut en bas, avec une normalisation par rapport au
maximum des traces, la composante z du champ total en déplacement, la composante x du
champ total en déplacement et la pression fluide.
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Cas de deux fissures remplies d'un fluide non visqueux et d'une
onde plane P

Enfin, le dernier cas considéré fait intervenir 2 fissures remplies d'un méme fluide

non visqueux et soumises a une onde plane P en incidence verticale; les deux fissures

sont placées 4 la méme profondeur, comme dans la précédente partie, et espacées de 20 m

l'une de l'autre. Comme le montre la figure II1.12 (méme disposition que la figure

[11.11), l'identification des différentes arrivées s'avére trés difficile.

Chapitre III: Phénoménologie

Figure II1.12: Déplacements et pression sur l'une des faces d'une des deux fissures
elliptiques, horizontales, remplies d'un méme fluide visqueux et placées a la méme
profondeur, pour une onde plane P en incidence verticale. Sont représentées de haut en
bas, avec une normalisation par rapport au maximum des traces, la composante z du
champ total en déplacement, la composante x du champ total en déplacement et la

pression fluide.

champ total - composante z - onde plane P
normalisation par rapport au maximum des traces

0.0

chal_-np total - composante x - onde plane P
normalisation par rapport au maximum des traces

s

temps (s)

0'|02 0.04 0.06 0.08 0.1
1 1 1 1 1

&,
S
/A

el
v a—
“‘-.-'k!,

A e M N
A4 T T T T T T T T
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
temps (s)
0.0 0.92 0.04 0.06 0.08 0.1
L 1 L 1 s - =
N U
£ €‘
55 R
HN v
ﬁ'é VA
%
g w‘
ik V""
=H] .
5z = A
gz '
$sg V.
B3
g | -." -
‘v T T T T T T T
0.0 0.02 0.04 0.06 0.08 0.1
temps (s)

Figure II1.12

61




Chapitre II1: Phénoménologie

3 Conclusion

Lorsqu'une fissure elliptique, vide est soumise & une onde plane P, il apparait des
ondes de Rayleigh qui se propagent le long des faces de la fissure en faisant des aller-
retour entre les deux extrémités de la fissure.

Si la fissure est remplie d'un fluide non visqueux, le champ d'ondes P incident
provoque l'apparition d'une onde S qui se propage le long des faces de la fissure ainsi
que d'une onde d'interface, appelée onde de Stoneley, qui se propage a une vitesse tres
proche de celle des ondes P dans le fluide contenu par la fissure. Nous observons ainsi
une onde guidée, 2 savoir une onde de Stoneley, comme cela a été mis en €évidence par
Cheng et Toksoz (1978) le long d'un puits rempli de fluide.

IV Conclusion du chapitre

L'étude phénoménologique que nous avons menée au cours de ce chapitre avait
pour but de quantifier la réponse d'une ou de deux fissures a un champ d'ondes planes
incident, dans le domaine de fréquence pour lequel la diffraction multiple était forte. Nous
avons pu ainsi constater toute l'importance des extrémités de la fissure dans la diffraction

des ondes par cette méme fissure.

Dans le cas de fissures vides, nous avons observé une onde de Rayleigh faisant des
aller-retour d'une extrémité a l'autre des fissures. Si les fissures sont remplies d'un fluide
non visqueux, une onde S apparait le long des faces de fissures, ainsi qu'une onde de
Stoneley qui est une onde d'interface, c'est-a-dire dont 'amplitude diminue au fureta
mesure que 1'on s'éloigne de l'interface en question. Cette étude montre également les
déformations des premieres arrivées du front d'onde transmis en amplitude et en temps

lorsqu'il rencontre une fissure.

La méthode numérique DWBIEM utilisée, décrite au chapitre précédent, est
extrémement bien adaptée aux probleémes de diffraction d'ondes sismiques par des

fissures vides ou remplies de fluide.

Dans le prochain chapitre, nous allons nous intéresser a l'atiénuation du champ

d'onde incident par une zone fissurée contenant un ensemble de fissures vides.
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Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

I. Introduction

Dans ce chapitre, nous allons considérer le phénoméne de la diffraction multiple
d'une onde rencontrant un ensemble de fissures. L'intérét d'étudier le champ d'ondes
diffracté par une zone fissurée réside dans le fait que la crofite terrestre contient, & certains
endroits, de nombreuses fissures et qu'une étude plus poussée de ce phénomene de
diffraction multiple des ondes élastiques par des fissures devrait permettre de mieux
connaitre la structure de la crofite terrestre. Les ondes €lastiques représentent, en effet,
I'instrument le plus puissant que les géophysiciens ont a leur disposition pour étudier les
propriétés in situ de l'intérieur de la Terre. En particulier, nous allons étudier, dans ce
chapitre, comment 1'atténuation d'un champ d'onde élastique qui se propage dans une
zone fissurée peut caractériser cette zone fissurée.

Ce n'est que tout récemment que des simulations numériques de diffraction d'ondes
¢lastiques par des distributions de fissures dans des milieux homogenes 4 deux
dimensions ont été réalisées. Benites et al. (1992) ont calculé des sismogrammes
synthétiques de diffraction d'ondes SH par une distribution aléatoire de fissures a
sections circulaires. Pour cela, ils ont utilisé une méthode d'équations intégrales aux
frontieres différente de la nétre, dans le fait qu'ils ont exprimé les conditions aux limites
au sens des moindres carrés. Kawahara et Yamashita (1992) et Kawahara (1992) ont
€tudi€ la diffraction d'ondes P, SV et SH par une zone fissurée en appliquant le
formalisme de Hudson (1980) et de Yamashita (1990), ce formalisme repésentant le
moyen le plus efficace de traiter le cas d'un grand nombres d'objets diffractants, répartis
de maniére discréte et aléatoire (c'est une analyse stochastique qui se base sur
l'approximation de Foldy de 1945). Murai et al. ( 1995) ont réalisé des simulations
numériques de diffraction d'ondes SH par des distributions aléatoires de fissures en
appliquant un formalisme déterministe qui tient compte de toutes les interactions entre les
fissures.

Toutes ces récentes études de diffraction multiple des ondes €lastiques par des
distributions discrétes de fissures s'intéressent a l'atténuation des premiéres arrivées du
champ d'ondes total (somme du champ incident et du champ diffracté). Nous avons suivi
la méme démarche mais en appliquant la méthode numérique DWBIEM, expliquée au
chapitre IT de ce mémoire pour le calcul du champ d'ondes diffracté. Nous avons traité le
cas P-SV pour des distributions réguliéres et non aléatoires de fissures 2 faces parali¢les
horizontales et pour une onde plane de type P en incidence verticale. I incidence verticale
de I'onde plane sur des fissures horizontales correspond au cas o l'atténuation des
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premieres arrivées diffractées est la plus forte (Murai ef al., 1995). Par ailleurs, étant
donné que le pouvoir atténuant d'une zone fissurée dépend directement de la dimension et
de la densité des fissures, la mesure de l'atténuation du front d'onde transmis a l'intérét

de donner des informations sur la zone fissurée, traversée par les ondes.

Nous avons développé un algorithme de calcul du champ de déplacement diffracté
qui procede de manigre itérative et qui permet ainsi de considérer un grand nombre de

fissures.

II Méthode itérative approchée

1. Description de la méthode

a) Intr oduction

La méthode itérative employée ici repose également sur la méthode DWBIEM.

Cette méthode numérique calcule de maniere itérative les forces de diffraction
appliquées aux points de discrétisation des fissures. A chaque itération supplémentaire, le
nombre d'interactions entre fissures augmente. Par conséquent, la solution obtenue grice
A cette méthode itérative converge, de proche en proche, vers la solution exacte de la
diffraction multiple qui prend en compte toutes les interactions possibles entre fissures et
qui est obtenue grice 2 la méthode DWBIEM. Cette méthode itérative a l'intérét de réduire
la taille des matrices intervenant dans les équations de conditions aux limites, au niveau
des fissures et ainsi le temps de calcul est notablement diminué (les inversions matricielles
se font plus rapidement parce que la dimension des matrices est réduite).

Hudson et Heritage (1981) ont également décrit, de maniére théorique, une
méthode itérative permettant d'approcher le signal du champ diffracté par des
hétérogénéités.

b) Développement de la méthode itérative

La méthode itérative que nous allons exposer permet un calcul plus rapide du
champ de déplacement diffracté par des fissures que la méthode exacte, présentée au
chapitre II, du fait qu'elle a pour effet de réduire notablement la dimension des systemes

d'équations a résoudre.

66

Chapitre ['V: Diffraction multiple et atténuation

Pour réduire encore plus le temps de calcul, toutes les fissures sont identiques et
orientées selon la méme direction, & savoir selon la direction de I'axe horizontal des x qui
correspond a la direction de périodisation du milieu (se référer au chapitre II). Les
fissures sont & faces paralléles et sont de plus placées en réseau (plus précisément en
quinconces), c'est-a-dire qu'elles sont réguliérement espacées les unes des autres selon
les directions horizontale et verticale, afin de réduire le temps de calcul et la place
mémoire nécessaire pour effectuer ces calculs. Cette disposition spatiale réguliére des
fissures nous permettra par la suite de considérer un assez grand nombre de fissures. Les
fissures se trouvent dans un milieu élastique, homogene et isotrope et sont, soit toutes

vides, soit toutes remplies d'un fluide non visqueux.

Nous appelons Nf le nombre de fissures, et Ng le nombre de points de
discrétisation de chaque fissure représentant les sources secondaires (il est le méme pour
chaque fissure puisque les fissures sont toutes identiques et orientées de la méme maniére
et qu'elles sont de plus espacées régulierement dans les deux directions de l'espace x et z
et, impérativement, d'un nombre entier de pas, Ax, dans la direction horizontale, ceci
dans le but de bien périodiser le milieu fissuré selon la direction des x; pour de plus
amples explications, se référer au chapitre II). Nous notons N¢ le nombre de conditions
aux limites en chaque point de discrétisation de fissure, il est égal 4 deux si les fissures

sont vides et a trois si les fissures sont remplies d'un fluide non visqueux (voir chapitre
II).

Soit Ug le champ d'ondes incident provenant directement d'une source d'ondes
extcrieure a la zone fissurée qui, en traversant cette zone, va subir la diffraction multiple
et donner lieu & un champ d'ondes diffracté Ug. Soit U le champ d'ondes complet qui est
tel que : U=Up+Ugd. Dans notre raisonnement, U correspond au champ total de

déplacement des ondes sismiques dans le plan (x,z), U pourrait également représenter le
champ de contrainte.

La méthode itérative consiste a isoler chaque fissure des (Nf-1) autres fissures.

Ainsi, au lieu de résoudre un unique systtme d'équations linéaires de dimensions
(Nf*Ng*N¢) au carré, comme dans le cas du calcul exact, nous ne sommes plus
qu'amenés a résoudre Nf systemes d'équations linéaires de dimensions (Ng*N¢) au

carré.

Considérons une fissure quelconque parmi les N fissures que nous appellerons
fissure numéro i. Le champ d'ondes extérieur, Ug, qui sollicite cette fissure se

décompose en deux termes : le champ d'ondes incident, Uio, et le champ d'ondes
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diffracté par toutes les autres fissures excepté la fissure numéro 1. De 1a, nous avons en

tout point de discrétisation, P, de la iéme fissure:

Fréquence
i on s i (IV.1) fzn-imeq
Ug(P) = Up(P) + Y UJ(P) I 3

=1 - Calcul sollicitation extérieure
jei Calcul de la matrice G pour chaque fissure :

source sismique

ol Ug(P) représente le champ diffracté par la fissure numéro j (j différent de i) en l

1 un point P de la fissure i. Il faut noter que la fissure j est également prise isolément parmi
les (Nf-1) autres fissures. UJ(P) correspond donc aux interactions entre les fissuresi et j

; Résolution du systéme d'équations :

uniquement, les contributions des autres fissures n'étant pas prises en comple dans le . forces de diffraction
terme UE(P). La sommation sur les (Nf-1) autres fissures (toutes sauf la fissure i) des Fréquence @ litération p=1
champs diffractés permet de considérer toutes les sollicitations extérieures en interaction e l

avec la fissure i. ?

. : . .. —— . . Calcul sollicitation extérieure
La méthode numérique mise au point procéde de maniére itérative au niveau du pour chaque fissure : -

. X ) X ] L. { source sismique+sources secondaires
calcul des forces de diffraction appliquées en chaque point de discrétisation des Nf |

: ; ; 5 -Y
fissures; la méthode en question s'effectue également fréquence par fréquence de la méme ] l
maniére que la méthode numérique exacte, décrite au chapitre II. Pour expliquer le
processus itératif de cette méthode, considérons a nouveau une fissure que nous appelons Résolution du systéme d'équations :
) ) ] ) forces de diffraction
"fissure i", quelconque parmi les Nf fissures du modele de milieu fissuré. Le al'itération p=p+1

raisonnement exposé ci-dessous s'applique donc pour chacune des (Nf-1) autres
fissures. L'organigramme de la figure IV.1 permet de mieux comprendre le processus de
| cette méthode itérative. 1

Convergence des forces
de diffraction aux
itérations p et (p-1)

A la premilre itération, la sollicitation extérieure a la fissure i ne comprend que le

champ d'ondes provenant directement de la source d'ondes sismiques extérieure 2 toutes !

les fissures; c'est le cas de la diffraction simple ("single scattering") parce que nous ne
prenons pas en compte, 4 ce stade de l'algorithme, des interactions entre fissures. Les Nf

systémes a résoudre pour évaluer les forces de diffraction sont de la forme, pour i=1, Nf

(dans les notations ci-dessous, il n'y a pas de sommation sur l'indice 1) :

F{gure IV.1: Organigramme de la méthode itérative qui permet de calculer le champ de
L . déplacement diffracté pour un grand nombre de fissures.
G"o(1) = Vo (IV.2)
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Les notations sont les mémes que celles utilisées au chapitre II (se référer a
1'équation (I1.6)) :

G! est la matrice des fonctions de Green qui ne font intervenir que les
coordonnées des points de discrétisation de la fissure i. En fait, cette matrice est la méme
pour toutes les Nf fissures parce qu'elle ne fait intervenir que les différences de

coordonnées de toutes les combinaisons possibles de paires de points de discrétisation de
chaque fissure prise a part et parce que toutes les fissures sont identiques, orientées selon
la méme direction par rapport a I'axe des x et discrétisées de la méme maniére. C'est

pourquoi, nous appellerons, par la suite, cette matrice, G;
01(1) correspond au vecteur des forces de diffraction appliquées en tous les points

de la fissure i et calculées a la premiére itération. Ce vecteur comprend l'ensemble des

inconnues du systéme d'équations a résoudre;

V('] représente le champ d'onde incident provenant directement de la source

sismique extérieure 2 la fissure (la source du champ d'ondes primaire) et évalué en

chaque point de la fissure i.

Une fois que les forces de diffraction ont été caclulées aprés inversion des Nf
systemes d'équations de la forme (IV.2), il est possible de calculer, par exemple, le
champ de déplacement diffracté en tout point du milieu (se référer a 'annexe B, en fin de
rapport). Cette premiere itération correspond a la diffraction simple; en effet, le champ
d'ondes incident, issu de la source d'ondes sismiques, n'est diffracté que par une seule

fissure a la fois.

A la deuxiéme itération, le champ de sollicitation extérieure a la fissure i comprend

le terme du champ incident, V(',, et le terme du champ diffracté par toutes les autres

fissures et dont les forces de diffraction on été calculées a I'itération précédente (2 savoir
dans ce cas, la premiére itération). Les Nf systemes d'équations a résoudre, a cette €tape,

se mettent tous sous la forme suivante :
. . Np .. .
i _yi ij_J (IV.3)
Go(z) =Vo+ .Zlg S(1)
J =

IE!

pouri=1a Nfetou:
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i ; ; :
S(2) correspond au vecteur des forces de diffraction appliquées en tous les points
de la fissure i et calculées a la deuxiéme itération.

ij < . ;
g" représente la matrice des fonctions de Green concernant les fissures i et J-

Cette matrice ainsi que la matrice G ne sont pas modifiées d'une itération 2 une autre.

Cette deuxieme itération simule la diffraction double pour laquelle le champ d'ondes
dfi & la source primaire est diffracté par seulement deux fissures.

A la p-ieme itération, les Nf systémes d'équations, d'inconnues GEP)’ s'écrivent

chacun de la maniére suivante:

. S \ A
1 _yl .J IV.4
Gc(p)—V0+j§1g 1) (IV.4)

)

ol :

j : : :
0(p ~1 correspond aux forces de diffraction appliquées en tous les points de la

fissure j, calculées a 1'étape (p-1).

Ce processus itératif peut se dérouler a l'infini pour approcher la diffraction
multiple du champ d'ondes primaire par les Nf fissures considérées. Pour simuler au
mieux le champ d'ondes dil 2 la diffraction multiple, nous nous sommes fixés un critére
de convergence qui porte sur la valeur des composantes des forces de diffraction.
Supposons, pour simplifier, que les fissures soient vides; en chaque point de
discrétisation des fissures s'applique une force de diffraction de composantes Qf( et Qi
ou I'indice j représente la numérotation des points de discrétisation des fissures (pour
rester cohérent avec les notations de l'annexe B). Le critére de convergence doit €tre

robuste et, de plus, son application doit étre rapide. Nous 1'avons fixé de la maniére
suivante : |

j J j J
QK QZ Qx (p—l) + Qz

Q

*

) _0
J
+
Qx (p)

) (IV.5)
(p—1) oy

(p)

(p)
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ol :
|| représente le module d'un nombre complexe. Rappelons ici que les calculs sont

effectués dans le domaine fréquentiel et que donc les grandeurs physiques, comme les
forces de diffraction, sont des nombres complexes;

g est trés inférieur a 1.

Ce critere de convergence est robuste parce qu'il est trés peu probable que les deux
termes du dénominateur soient nuls simultanément. Ce critére est rapide d'exécution
parce qu'il n'est testé que pour un seul point quelconque par fissure et non pour tous les
points de discrétisation de toutes les fissures. Si jamais un certain nombre d'itérations est

dépassé, le calcul est interrompu en considérant que la convergence n'est pas atteinte.

A la fin d'une simulation numérique utilisant cette méthode itérative et pour une
configuration de fissures donnée, nous disposons des forces de diffraction en tous les
points de discrétisation de fissures (sources secondaires) et a toutes les fréquences, ceci
s'il y a eu convergence a toutes les fréquences bien entendu. Il est ainsi possible de
calculer le champ de déplacement en tout point du milieu a partir de la connaissance des

forces de diffraction au niveau des sources secondaires.

2. Différents tests

Nous avons effectué différents tests pour vérifier la validité de la méthode
numérique itérative expliquée au paragraphe précédent. Pour cela, nous avons comparé le
champ de déplacement diffracté obtenu en utilisant la méthode numérique exacte
appliquée au chapitre précédent avec le champ de déplacement diffracté résultant de la
méthode itérative approchée. Les fissures sont toutes orientées selon l'axe X,
perpendiculairement 2 la direction de propagation du champ d'onde incident qui est, dans
tout ce chapitre, une onde plane de type P en incidence verticale (selon 1'axe z, figure IV
2.).

Dans un premier temps, nous n'avons considéré que deux ou trois fissures vides
pour tester la méthode approchée et ensuite nous avons augmenté le nombre de fissures;

ci-dessous, seront exposés 3 tests avec 3 configurations distinctes de 23 fissures vides.

Chapitre I'V: Diffraction multiple et atténuation

A axe des profondeurs

A‘/ récepteur en transmission

/ fissure vide de longueur d

= T o

axe de périodicité
>
X

onde plane P en incidence verticale

Figure 1V.2: Distribution réguliére de 23 fissures vides, horizontales et a faces

paralléles. Définition des paraméires "ex" el "ez" qui représentent respectivement la

distance de séparation de deux centres de fissures adjacentes sur une méme ligne

goyt:lgontale et la distance de séparation verticale entre deux lignes horizontales adjacentes
e fissures.
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a) Configuration peu dense de fissures

La densité de fissure se calcule en exprimant le rapport du nombre de fissures sur la
surface a l'intérieur de laquelle sont réparties les fissures parce que le modéle de milieu

fissuré est 2 deux dimensions.

Dans ce premier cas, nous considérons une distribution en quinconces de 23
fissures de 40 m de long, de 0.01 m d'épaisseur et espacées les unes des autres de
ez=200 m selon l'axe z et de ex=400 m selon I'axe x (voir figure IV.2). La densité est
donc, dans ce cas, de 1,75 #10-5 fissures/ m2. Sur la figure IV.3, le récepteur considéré
est placé en transmission et est symbolisé par un triangle. Les trois graphiques
correspondent au champ de déplacement diffracté enregistré & ce récepteur, calculé d'une
part avec la méthode exacte (courbes en rouge) et d'autre part avec la méthode approchée
(courbes en noir). La fréquence centrale du Ricker est de 5 Hz. La vitesse des ondes P

dans le milieu extérieur aux fissures est de 5000 m/s et la densité est de 2,7.

Nous pouvons constater que la solution exacte est pratiquement atteinte a la
deuxiéme itération et que les deux courbes se superposent exactement a la troisieme
itération. Dans ce cas, la convergence vers la solution exacte est rapide parce que la
densité de fissure est faible et donc les interactions entre fissures ne sont pas importantes.

b) Configuration dense de fissures

L'espacement entre les fissures est plus faible que dans le précédent cas; ici,
ez=40 m selon l'axe z et ex=80 m selon I'axe x (voir figure IV.2). La densité est donc de
4%10-4 fissures/ m2. La distribution est par conséquent plus dense que la précédente.
Les dimensions des fissures, la fréquence centrale du Ricker, la vitesse des ondes P,
ainsi que la densité, sont identiques a celles de la précédente modélisation. La figure IV.4

est I'équivalent de la figure IV.3.

Dans ce cas, la solution exacte n'est pas encore atteinte 2 la dixiéme itération et a la
vingtieme itération, la solution approchée se superpose avec la solution exacte mais elle
comporte, en plus du signal exact, des arrivées plus tardives qui n'étaient pas apparues

dans le cas de la configuration précédente.

Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

74

o
. o
ol Y
T on
. |0
.5 fc;? o FN
cd ] -{:j [
i w) las] ~
2 o £ 8 A,
= L
i - O = -2 E
‘% i o
e (Tal
5 =2
\ ﬁ
[
o
| T | T o r | 3
o 0 = © o o ©0 S e o ©
.E - (o] o dcl': = %, — o (=} (o) -
(ur) Juowaoerdap ; () Juowaoeydap
— : ~ 9
<4 A - &
= | g o
8 L& s sl T 8 -2
a, = - ~ )
2 g F 2
: ! 2 3 : £
: fE 8 =
o = — s B
O . e - 38
'-l.:df.} = - - - - .8 o T =
(D]
H s —_—————
3 o R ] B s
o
I T I 1 l | | O‘
g g e o 0 o 0 o °
(ur) x axe 5T ° ° ¢ %
*

(ur) yustaoejdop

Figure IV.3: Configuration de fissures de faible densité. 23 fissures de longueur d=40
m, ex=400 m, ez:ZQO m, avec un récepteur en transmission (triangle). Champ de
déplacement diffracté avec la méthode exacte (en rouge) et avec la méthode itérative (en
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Figure IV.4: Configuration de fissures de densité élevée. 23 fissures de longueur d=40
m, ex=80 m, ez=40 m, avec un récepteur en fransmission (triangle). Champ de
déplacement diffracté avec la méthode exacte (en rouge) et avec la méthode itérative (en
noir) & 3 itérations distinctes pour une fréquence centrale du Ricker de 5 Hz et une vitesse
des ondes P de 5000 m/s.
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Ceci pourrait &tre dfi au fait que les interactions entre les fissures sont fortes, dans ce cas,
parce qu'elles sont plus rapprochées les unes des autres que dans le précédent cas; de
plus, comme la méthode itérative tronque les interactions entre fissures, elle ne prend pas
en compte toutes les interactions possibles entre les différentes fissures et des
phénomenes d'interactions destructives ne peuvent donc pas étre modélisés par la
méthode approchée. Nous avons pu observer que ces oscillations se décalaient vers les
temps croissants au fur et 2 mesure que l'on augmentait le nombre d'itérations. Ainsi, il

suffit d'augmenter le nombre d'itérations pour atteindre la solution exacte.

Du fait de ce probléme de convergence, nous allons considérer une configuration de
fissures de densité intermédiaire qui fera l'objet, plus loin, de I'étude de l'atténuation des

ondes directes, entre autre.

¢) Configuration de fissures de densité intermédiaire

La configuration de 23 fissures que nous utiliserons par la suite comporte des
fissures de 100 m de long, de 0.01 m d'épaisseur et espacées de €z=150 m selon I'axe z
et de ex=300 m selon l'axe x. Dans ce cas, la densité de fissure est de 3%10-°
fissures/ m2. La fréquence centrale du Ricker est de 15 Hz, la vitesse des ondes P et la
densité sont respectivement de 3000 m/s et de 2,7. Nous sommes ainsi dans le domaine
de fréquence ou la diffraction multiple est forte. Les figures IV.5, IV.6 et IV.7
représentent la position des fissures et du récepteur ainsi que le déplacement du champ
diffracté exact (en rouge) et approché (en noir), seule la position du récepteur est modifiée
d'une figure 2 l'autre. En réflexion (figure IV.5) la solution est pratiquement atteinte a la
quatrieme itération alors que dans la zone fissurée et en transmission (figure IV.6 et
IV.7), il faut monter jusqu'a la huitiéme itération pour que la solution approchée soit
satisfaisante. En fait, lorsque l'on se place en réflexion, seule la premiére ligne de
fissures intervient réellement dans le calcul du champ diffracté parce qu'elle joue, en

quelque sorte, le rdle d'un miroir, les fissures étant vides.
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Figure IV.6: Configuration de fissures de densité intermédiaire. 23 fissures de
lqnguciur d_=l 00 m, ex=300 m, ez=150 m, avec un récepteur placé a l'intérieur de la zone
fissurée (triangle). Champ de déplacement diffracté avec la méthode exacte (en rouge) et
avec la méthode itérative (en noir) a 3 itérations distinctes pour une fréquence centrale du
Ricker de 15 Hz et une vitesse des ondes P de 3000 m/s.
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Figure IV.7: Configuration de fissures de densité intermédiaire. 23 fissures de
longueur d=100 m, ex=300 m, ez=150 m, avec un récepteur en transmission (triangle).
Champ de déplacement diffracté avec la méthode exacte (en rouge) et avec la méthode
itérative (en noir) a 3 itérations distinctes pour une fréquence centrale du Ricker de 15 Hz
et une vitesse des ondes P de 3000 m/s.
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3. Conclusion

La méthode numérique, itérative, mise au point pour approcher la solution exacte de
la diffraction multiple, permettra de calculer plus rapidement le champ de déplacement
diffracté par un grand nombre de fissures disposées réguliérement les unes par rapport
aux autres. C'est cette disposition réguliere de fissures qui permet de réduire l'espace

mémoire et la durée que prennent les calculs.

Cette méthode itérative présente néanmoins l'inconvénient de ne pas converger
rapidement vers la solution exacte dans les cas ou la densité de fissure est élevée. En
effet, lorsque les fissures sont proches les unes des autres, les interactions entre fissures
sont fortes et pour calculer le champ diffracté par ces fissures, il est nécessaire de prendre
en compte toutes les interactions possibles entre les fissures que la méthode exacte
réalise. Par conséquent, nous n'allons employer la méthode itérative que pour des

configurations de fissures de densités modérées.

III Atténuation de l'onde directe par diffraction multiple sur
des fissures

1. Quantification de l'atténuation

La diffraction des ondes €lastiques qui se propagent dans un milieu hétérogene a
pour effet d'atténuer ces ondes. L'atténuation par la diffraction n'est pas un mécanisme
de dissipation d'énergie mais est uniquement un mécanisme de redistribution d'énergie
dans l'espace et dans le temps. Il s'agit donc un effet géométrique, contrairement a

l'atténuation des ondes élastiques due a l'anélasticité du milieu traversé qui est un
mécanisme de dissipation d'énergie. Le facteur de qualité total Q, suit la relation

suivante:
1/Q; =1/Q, +1/Q (IV.6)

ol

Q, est le facteur de qualité di a I'anélasticité du milieu,
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Q, est le facteur de qualité di a la diffraction des ondes par les hétérogénéités du
milieu.

Nous avons utilisé la formule employée par Benites ef al . (1992) et qui fait
intervenir uniquement le facteur de qualité Q de diffraction. En effet, dans leurs modeles
de milieux fissurés (tout comme dans nos simulations numériques), le phénomeéne
d'anélasticité n'est pas pris en compte. Comme il n'y a pas d'expansion géométrique
dans le cas des ondes planes, l'amplitude maximale en fréquence A(w) des arrivées

directes qui ont traversé une zone diffractante d'épaisseur h suit la relation suivante :

Alw)=A, exp(—%}

(IV.7)

ol A, est l'amplitude maximale en fréquence de 1'onde plane incidente qui n'a pas
été perturbée par la zone fissurée, w=2xf la pulsation, a la vitesse des ondes P dans le
milieu en dehors des fissures et Q le facteur qualité (l'inverse du facteur de qualité est

appelé facteur d'atténuation).

Pour évaluer l'atténuation des ondes a différentes fréquences, nous avons suivi la
procédure de Benites e al. (1992). Tout d'abord, nous appliquons un filtre passe-bande
de Butterworth au spectre correspondant & la premiére arrivée du champ total de
déplacement ainsi qu'au spectre correspondant au champ de déplacement incident. La
gamme de fréquences du filtre passe-bande appliqué a nos sismogrammes synthétiques
en fréquence est centrée sur la fréquence centrale du Ricker considérée et correspond a
une octave (c'est-a-dire que la fréquence limite supérieure de la gamme de fréquences du
filtre passe-bande est égale au double de la fréquence limite inférieure). Ensuite, nous
mesurons |'amplitude maximale du spectre ainsi filtré du champ incident primaire A, et
des premicres arrivées du champ total A(w). De 1a, nous en déduisons le facteur de
qualité Q en appliquant la formule (IV.7). Finalement, nous retenons la moyenne du

facteur de qualité obtenue a partir d'un certain nombre de traces centrales en transmission.

Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

2. Résultats

a) Cas d'un faible nombre de fissures

Nous considérons la configuration de 23 fissures vides décrite au paragraphe II 2.
¢) de ce chapitre et nous calculons des instantanés en déplacement total 2 différents temps
de propagation des ondes afin d'étudier la propagation de l'onde plane P en incidence
verticale dans la zone diffractante contenant des fissures horizontales, disposées en
quinconces.

Les figures 1V.8 et IV.9 représentent respectivement les composantes z et x du
champ de déplacement total a différents temps. Comme le champ incident est une onde
plane de type P qui se propage selon l'axe des z croissants, il est normal que la
composante verticale du champ de déplacement total soit plus énergétique (figure IV.8)
que la composante horizontale du champ de déplacement total (figure IV.9). A t=0.11 s,
l'onde plane P intercepte la premiére ligne de fissures (figure IV.8), a t=0.138 s, nous
pouvons remarquer que le champ d'onde se reconstitue derriere chaque fissure de la
premiere ligne et que de I'énergie est retro-diffractée par chacune d'entre elles (il en est de
méme, par exemple, pour la troisiéme ligne de fissures & t=0.23 s). A t=0.35s, le champ
d'onde plane incident a traversé toute la zone fissurée et nous pouvons constater que les
ondes transmises sont fortement atténuées par rapport au champ d'onde incident resté
intact aux bords (figure I'V.8). La figure IV.9, qui concerne la composante horizontale du
champ total en déplacement, montre & quel point les extrémités des fissures sont des
sources secondaires diffractantes.

A partir de cette simulation et en nous basant sur ce que nous venons de décrire
concernant l'estimation de Q, nous appliquons la formule (1V.7) aux premiéres arrivées
de sismogrammes synthétiques enregistrés par des récepteurs placés en transmission par
rapport 2 l'onde plane P incidente et 2 la zone fissurée contenant les 23 fissures. La figure
IV.10 représente (figure du haut) le champ de déplacement incident (en pointillés) et le
champ total en déplacement enregistrés par un récepteur placé a 150 m de la derniére ligne
de fissures et placé au milieu de la gamme des abscisses correspondant 2 la zone fissurée
(en trait plein). La figure du bas de la figure IV.10 représente un ensemble de
sismogrammes synthétiques de champ total en déplacement enregistrés par 131 récepteurs
placés régulierement en une ligne, & une distance en profondeur de 150 m de la derniere
ligne de fissures. La fréquence centrale du Ricker est, dans ce cas particulier, de 65 Hz et
donc la longueur d'onde incidente est nettement plus faible que la taille des fissures et
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Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

leurs distances de séparation, nous sommes donc dans le domaine de la forte diffraction.
Les arrivées énergétiques correspondent a des ondes piegées entre les différentes lignes
de fissures diffractantes. Les effets de bords sont bien visibles d'une trace a l'autre. La
figure du haut de la figure IV.10 montre & quel point l'arrivée directe est atténuée par
rapport 4 l'onde incidente qui se propagerait en I'absence de fissures. Les arrivées plus
tardives qui modélisent les diffractions multiples entre les différentes fissures ont des

amplitudes du méme ordre de grandeur que celles des toutes premicres arrivées.
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Figure 1V.9: Instantanés, a 4 temps

déplacement dans la zone fracturée contenant 23 fissur . ! :
telles que ex=300 m et ez=150 m. La fréquence centrale du Ricker de l'onde P i

est de 65 Hz et la vitesse des ondes P de 3000 mis.
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deplacement au recepteur central en metres

2*10 " —

-
=
3
g = -
g 8 [~ o
S E
= =
o 0
N ] L W
= I o
v
L= |
O
9
L
s | =
= =]
@
<
o
o
=
3
_
= S
&
b8
L+
]
=
2 _
2 c
o
~
. ™.
o
—— L
—_——— T i . i T T —
o
,_.._ 0_ 1h 4_ = =
[=] o (=} o .
T L £ F 7
i o - & &

temps (s)

champ total - composante z
23 fissures - frequence centrale de 65 Hz

0.6

1
—

|
——_-—...,‘

o

:,.,.,
o o

0.2
|

;
g

“ _s

i v
ﬁ’(\w\\\.\i = VV.-.

E...v...

e

v

-

ﬂ

m

MJ

vv;&v.!.\\\vuvi.vv

P

f

_
§&$m

rl.vlv

hz__

s&
w

\ur

(

?
.? u.»w

i

_,——.u—-\..-.——-._——‘

-

1ww

i,

.“_

\ﬂ ,%

ﬁ_.
= -J«w...\\\\ !..v

v
Wy
g

_~ ;

\

»wJ

MM

ﬁ» .m

\\\-

”

i

w\! o THESS mﬂ

2
o
a.
%
0
wm
<
<
e
o) >
o L]
- p e
g =
= B
B
L
o

Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

VR I @
3E588EE
SEHELE
Vv .Y
mCW,wm‘Duﬁ.
SS285S8%
:n,Pn€0.le
C@arCST.:J
HEWNM.MM,O
SIFE=535%
& 2 K
VESEEEET
2252
TR G
E2Q0n ..Mbnm
SSw b2 o3
2D IANT SRR
STV S8 s
D..IJMOSM..I,.G
m,ar.naeue
TN I =S SN
SEQS P ES
SmiBEmwhak
S.Eze.le...lmn
dpﬂauISC
o B8 %0L v v
eegeﬁarc
SVT B R
A, A 2 v
Sosg~NY g =R
TSP RES
ea ~ = LV ERY]
S22 ghEEaTE
S ok R Q0 g
S AR R Py
R RO R
SES| =g
Ty O 2 W gymn VA
Vy VEANI A
ER n.2028% %
SQ= bR 2R
SoR RS Sx
ISR = 3
r.e.ﬁnwojede
Wz g ENERTS
O@Y»rnlels
SV S NS
ot i~ v 8 o
S@.m-ﬂyoo.fpjw
...leewuwiio
SR a3
- Sea
.I.Hme..am\n.}
> S80S0
IR - T N
SEo~ws=K
eee\an\hhwr
= O SIS
8338~ 35«
B R TR  IE S I




Chapitre IV: Diffraction multiple et atténuation

Le facteur d'atténuation moyen s'obtient a partir d'un certain nombre de traces
centrales pour éviter les effets de bord. Nous faisons varier la fréquence centrale du
Ricker et donc également la gamme de fréquences du filtre passe-bande appliqué aux
premiéres arrivées des différentes traces sismiques choisies. Nous représentons (figure
IV.11) le facteur d'atténuation moyen en fonction de la quantité log(kd) ol k est le
nombre d'onde de 1'onde P (k=w/a) et d est la longueur de fissure (ici égale a 100 m).
Les barres au niveau de chaque point de mesure correspondent aux déviations standards.
Nous mettons en évidence, tout comme Benites et al . (1992), Kawahara et Yamashita
(1992) et Murai et al. (1995), une forte augmentation du facteur d'atténuation Q-1 jusqu'a
un maximum en kd=2 environ pour lequel la longueur d'onde incidente est comparable
aux dimensions des objets diffractants et ensuite une décroissance pour kd>2, domaine
ol les hétérogénéités sont plus grandes que la longueur d'onde incidente et pour lequel le
probleéme peut &tre analysé en termes de rais. Le domaine ot kd<<2 correspond au
régime de la diffraction de Rayleigh pour lequel les objets diffractants sont beaucoup plus

petits que la longueur d'onde incidente.

0.4

0.2

!

0.08 —

- +

0.04 T T T T T T 11
2 3 4 5 6 7 8 910

Q-1 moyen

Figure 1V.11: Facteur d'atténuation moyenné sur 30 traces centrales ( voir figure
1V.10) en fonction du paramétre k*d oit d=100 m. La barre en chagque point correspond
aux déviations standards. 1/Q atteint son maximum pour k*d=2.
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Les seules différences entre notre modele de milieu fissuré et celui de Benites et al .
résident dans le fait que les fissures ne sont pas circulaires mais a faces paralleles et ne
sont pas disposées aléatoirement dans un espace homogene et infini mais placées en
réseau et que nous ne considérons pas des ondes SH (probléme anti-plan) mais des ondes
P-SV. Contrairement a Benites ef al . (1992), Kawahara et Yamashita (1992) et & Murai
et al. (1995) et a d'autres études (Herraiz et Espinoza, 1987), nous ne trouvons pas une
décroissance en (kd)-1 au-dela de kd=2. Ceci nous améne donc logiquement & considérer

le cas d'un milieu contenant un plus grand nombre de fissures, par exemple 10 fois plus.

b) Cas d'un nombre important de fissures

Nous avons €té confrontés a des problemes de convergence numérique liés a une
densité de fissures trop élevée. Ce probléme a déja été€ rencontré lorsque nous avons testé
la méthode itérative que nous avons mise au point (§ I1.2.b). Ainsi, par exemple, pour
234 fissures de 80 m de long et placées en quinconces telles que ex=320 m et ez=160 m
(mémes définitions de ex et de ez que pour 23 fissures, figure IV.2), le calcul des forces
de diffraction par la méthode itérative ne converge pas pour un nombre extrémement
important d'itérations, a une certaine fréquence. Par contre, si les 234 fissures sont plus
espacées en fixant ex=320 m et ez=320 m au lieu de ez=160 m, la convergence des forces
de diffraction est atteinte rapidement, dans toute la gamme de fréquences choisie.
Finalement, la densité retenue pour le cas d'un grand nombre de fissures est trés proche
de celle que nous avons considérée dans le paragraphe précédent, pour le cas d'un faible

nombre de fissures.

La figure IV.12 pour un grand nombre de fissures est le pendant de la figure I'V.10 pour
peu de fissures. Dans le cas d'un grand nombre de fissures, soit 234 fissures, la
fréquence centrale du Ricker a été fixée a 30 Hz et 386 récepteurs ont été placés en
transmission. Nous avons ensuite réalisé la méme étude sur le facteur d'atténuation que
dans le cas précédent avec peu de fissures. La figure IV.13 est donc I'équivalent de la
figure IV.11. La représentation de log(Q-1) en fonction de log(kd) pour 234 fissures met
aussi en évidence une forte augmenfation de Q-1 jusqu'a kd=2 et au-dela, une forte
décroissance. Cette décroissance de l'atténuation ne suit pas non plus une loi en (kd)-1,
contrairement aux résultats d'autres expériences numériques récentes, mentionnées dans
la partie introductive de ce chapitre. Il est possible que cette loi de décroissance ne soit

pas observée parce que les fissures sont placées en réseau et non de maniere aléatoire.
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Figure 1V.12: Cette figure est l'équivalent de la figure IV.10 excepté qu'il s'agit ici de
l'étude concernant un grand nombre de fissures vides (soit 234 fissures) de longueur
d=80 m. La fréquence centrale du Ricker est, dans ce cas, de 30 Hz et la figure du bas
correspond a des sismogrammes synthétiques de la composante 7 du déplacement total
enregistrés par 386 récepteurs en transmission placés a la méme profondeur.
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Figure 1V.13: Cette figure est l'équivalent de la figure IV.11 excepté qu'il s'agit ici de
I'étude de l'atiénuation par la zone fracturée contenant 234 fissures vides de longueur
d=80 m. Le facteur d'atténuation a été moyenné sur 31 traces centrales (voir figure
IV.12); 1/Q est représenté en fonction du paramétre k*d. La barre en chaque point
correspond aux déviations standards. 1/Q atteint son maximum pour k*d=2.
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3. Conclusion

Nos simulations numériques présentent un résultat qui est en accord avec celui
d'études antérieures: l'atténuation de 1'onde primaire résultant de la diffraction multiple
des ondes par des fissures vides, de longueur d, atteint son maximum lorsque la longueur
d'onde du champ d'onde incident est du méme ordre de grandeur que les dimensions des
fissures, c'est-a-dire lorsque le parametre kd est tel que kd=2, ot k est le nombre d'onde
du champ incident. Ceci a également €t¢ mis en évidence par Benites et al. (1992), dans le
cas de la diffraction d'ondes SH par des distributions de fissures circulaires, et par
Kawahara et Yamashita (1992), quel que soit le type d'onde envisagé (P, SV ou SH) et
pour des distributions aléatoires, 2 deux dimensions, de fissures paralleles, de faible
rapport d'aspect. Au-dela de ce maximum atteint pour kd=2, la forte décroissance du
facteur d'atténuation, Q-1, ne suit pas une loi en (kd)-1, précédemment observé par
Benites et al. (1992) et Kawahara et Yamashita (1992), entre autre. Si tel était le cas, les
pertes d'amplitude dues 2 la diffraction par unité de distance seraient indépendantes de la
fréquence. En effet, Q-1 est proportionnel a k-1, donc aussi a f -1 (voir formule (IV.7)).
Ainsi, si I'on se place dans une zone ol la crofite est tres fortement fissurée, des mesures
expérimentales du facteur d'atténuation en fonction de la fréquence permettraient

d'obtenir une estimation de la longueur moyenne des fissures, d.

De la méme maniére, les probleémes de diffraction dans des milieux hétérogenes et
aléatoires peuvent étre décrits en fonction du parametre ka ot k est le nombre d'onde de
I'onde sismique incidente et a est la distance de corrélation du milieu. En fait, la distance
de corrélation, a, est le paramétre équivalent 2 la demie-longueur moyenne des fissures,
(d/2), lorsque I'on considere le probleme de la diffraction par une distribution de fissures.
Frankel et Clayton (1986) ont mesuré, dans le cadre de simulations numériques, le
facteur d'atténuation dd 2 la diffraction par des milieux hétérogénes al€atoires pour
lesquels la fonction de corrélation €tait soit gaussienne, soit exponentielle ou soit encore
self-similaire. Ils ont trouvé que pour le premier type de milieux aléatoires, le facteur
d'atténuation présentait un maximum lorsque le parametre ka était proche de 1. Par
contre, pour les milieux exponentiels et self-similaires, le facteur d'atténuation reste
constant dans la gamme de fréquences 1<ka<6 (figure IV.14). Ainsi, une meilleure
connaissance du facteur d'atténuation de la crofite terrestre en fonction de la fréquence
permettrait de discriminer entre ces différents modeles de milieux hétérogénes et aléatoires
en supposant que la diffraction soit la cause premiére du phénomene d'atténuation des
ondes sismiques dans la crofite. Par ailleurs, Mz_itsunami (1990) a réalisé des expériences

de laboratoire sur des matériaux a deux dimensions présentant un caractere aléatoirement
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hétérogene en vitesse et en densité, en utilisant une technique d'ultrasons. Son principal
objectif était d'étudier, expérimentalement, les effets de la diffraction forte sur les ondes
élastiques en s'affranchissant des approximations incontournables dans les études
théoriques sur la diffraction multiple. Dans ses travaux, Matsunami a entre autre mesuré
l'atténuation d'ondes P ayant traversé de tels matériaux. La gamme de fréquence choisie
est large: 2<ka<33 (ou k est la encore le nombre d'onde incident et a, la distance de
corrélation des hétérogénéités). Matsunami a observé que l'atténuation due a la
diffraction, Q™', était maximale lorque ka=32 5. Ainsi, ce résultat n'est pas en
contradiction avec celui de Frankel et Clayton (1986) concernant les milieux exponentiels
et self-similaires.

GAUSS |AN CORRELATION FUNCTION B(PDNI-NTIAL CORRELATION FUNCTION

T = T T o —

0.01F

0.001

SELF-SIMILAR MEDIUM

0,001 i 1

ka

Filgure. IY.14: Facteurs d'atténuation des ondes S pour différents milieux aléatoires
déterminés a partir de simulations numériques par différences finies et représentés en
fonction de la fréquence normalisée k*a (d'aprés Frankel et Clayton, 1986). Les barres
d lerreur correspondent aux déviations standards. Les cercles pleins correspondent a
plusieurs essais de milieux aléatoires tandis que les cercles vides correspondent a un

unique’essai de milieu aléatoire. Opin représente l'angle minimum de diffraction utilisé
pour déterminer les courbes théoriques, basées sur la théorie de la faible diffraction.
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IV Complément : vitesse moyenne a basse fréquence

1. Introduction

Dans cette partie, nous allons vérifier si la vitesse moyenne de l'onde P qui se
propage a travers l'une des deux zones fissurées considérées dans le calcul de
l'atténuation (comportant, soit 23 fissures, soit 234 fissures), a une valeur proche de la

vitesse du modéle homogene équivalent donnée par la formule de Hudson (voir au

chapitre I).

2. Formule de la vitesse moyenne des ondes P

Il existe des expressions de vitesses moyennes des ondes P et S dans des milieux
fissurés lorsque les longueurs d'ondes impliquées dans la propagation de ces ondes sont
grandes par rapport 2 la taille des fissures et a leurs distances de séparation. Hudson
(communication personnelle, voir au chapitre I) a développé la formule de la vitesse

moyenne des ondes P du milieu homogene équivalent, v, au premier ordre par rapport a
vaZ (ol v est la densité de fissures, et a, la demi-longueur moyenne des fissures), pour

un milieu fissuré 2 deux dimensions ol les fissures sont a faces parall¢les et sont toutes

orientées selon la méme direction (perpendiculairement a 1'axe z) :

2 2{1 , W (325in*0 + (A +2m)% cos? 8 +)) (IV.8)
vi=a‘|l-va*———
L 2u(h +p) LZ(l +w)? cos? Osin? @

ol :

a, A et p sont respectivement la vitesse de propagation des ondes P et les deux

parametres de Lamé du milieu homogene extérieur aux fissures;
dans notre cas, a=3000 m/s et A=p;

a est la demi-longueur de fissures;

v est la densité de fissures, c'est-a-dire le nombre de fissures par unité d'aire

puisque nous sommes en deux dimensions;
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B est I'angle entre la direction de propagation de l'onde P incidente (selon z, dans

notre cas) et la direction de la normale aux faces des fissures (selon z dans notre cas,
figure I1V.2), d'ot 6=0°.

D'ou la formule simplifiée de la vitesse moyenne des ondes P, v :

vZ = (12(1 —va? %) (IV.9)

Nous allons comparer les résultats donnés par cette formule aux résultats obtenus a
partir de la mesure des temps de propagation de l'onde P & travers la zone fissurée

contenant, soit 23 fissures, soit 234 fissures.

3. Résultats

a) Cas d'un faible nombre de fissures

Dans notre exemple de 23 fissures, a=50 m, v=N/(h*H)=23/(600* 1300) ol h=600
m représente 1'épaisseur selon I'axe z de la zone fissurée, H=1300 m désigne l'extension
horizontale de cette méme zone fissurée et N=23 correspond au nombre de fissures qui se
trouvent dans la zone fissurée considérée En prenant a=3000 m/s, nous obtenons :
v=2076 m/s.

La figure IV.15 représente le champ de déplacement incident et le champ de
déplacement total, enregistrés en transmission par rapport a la zone fissurée contenant 23
fissures (figure IV.2). La fréquence centrale du Ricker est prise égale 4 7 Hz; la longueur
d'onde incidente est ainsi de 3000/7=430 m et est donc plus grande que la taille des
fissures mais inférieure aux dimensions de la zone fissurée considérée. Le retard temporel
(t2-t1) (figure IV.15) pris par l'onde P qui se propage dans la zone fissurée en question
par rapport & 1'onde incidente qui se propage en l'absence de fissures est directement lié a
la vitesse des ondes P dans le milieu extérieur aux fissures, a, & la vitesse moyenne des
ondes P dans le milieu fissuré, v (qui correspond a la vitesse du milieu homogene
équivalent), et a I'épaisseur h de la zone fissurée selon la direction de propagation de
l'onde P incidente. Nous avons la relation suivante :

12 s = (IV.10)
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La mesure du délai temporel (t2-t1) a partir de la figure I'V.15 et la connaissance de
h et a permettent d'en déduire la vitesse moyenne des ondes P dans le milieu fissuré,

nous obtenons v=2140 m/s qui est trés proche de la valeur de 2076 m/s résultant de la
formule de Hudson (avec un écart de 3 % environ).

deplacement (m)

210"~

17107

#1e 4
-1*10 7 /
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Figure 1V.15: Déplacement incident (trait fin) et déplacement total (trait épais) pour un
récepteur en transmission dans le cas de 23 fissures vides de longueur d=,1 00 m. La
fréquence centrale du Ricker est fixée a 7 Hz. L'onde transmise est retardée de facon
notable lorsque l'on se place aux grandes longueurs d'onde (cf théorie de Hudson).

b) Cas d'un nombre important de fissures

Dans l'exemple des 234 fissures, a=40 m, v=N/(h*H)=234/(3520%6160) ou
h=3520 m représente 1'épaisseur selon l'axe z de la zone fissurée, H=6160 m désigne
I'extension horizontale de cette méme zone fissurée et N=234 correspond au nombre de
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fissures qui se trouvent dans la zone fissurée considérée, a=3000 m/s d'od, en

appliquant la formule (IV.9), nous obtenons : v=2811 m/s.

La figure IV.16 est I'équivalent de la figure IV.15 sauf qu'ici la fréquence centrale
du Richer est de 3,75 Hz. La longueur d'onde incidente est donc de 3000/3.75=800 m.
Elle est donc largement plus grande que la taille des fissures (80 m de long) mais elle est
inférieure aux dimensions de la zone fissurée contenant les 234 fissures. La mesure de
(t2-t1) a partir de la figure IV.16 donne v=2770 m/s.

La encore, les deux approches de 1'estimation de la vitesse moyenne des ondes P
d'un tel milieu fissuré aboutissent a deux valeurs de vitesse trés proches (avec un écart de
1,5 % environ).
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Figure 1V.16: Déplacement incident (trait fin) et déplacement total (rait épais) pour un
récepteur en transmission dans le cas de 234 fissures vides de longueur d=80 m. La
Jréquence centrale du Ricker est fixée a 3,75 Hz. L'onde transmise est, la encore,
retardée de facon notable. :
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4. Conclusion

Aux grandes longueurs d'ondes, la valeur de la vitesse moyenne du milieu fissuré
obtenue par nos simulations numériques de propagation d'ondes en milieu hétérogene est
proche de la valeur de la vitesse du milieu homogéne équivalent, donnée par la formule de

Hudson.

Ces deux approches- simulations numériques dans des milieux fissurés par la
méthode DWBIEM et théorie sur les milieux homogenes équivalents, développée par
Hudson- qui permettent d'étudier les propriétés mécaniques des milieux fissurés donnent
ainsi les mémes résultats dans le cas od nous nous plagons dans le domaine des grandes
longueurs d'onde par rapport aux dimensions des fissures. Par ailleurs, les dimensions
de la zone fissurée doivent &tre plus élevées ou du méme ordre de grandeur que la

longueur d'onde incidente.

V. Conclusion du chapitre

L'étude théorique de l'atténuation due 2 la diffraction d'une onde plane P en
incidence verticale sur un réscau de fissures, toutes identiques entre elles, a faces
paralleles et horizontales, permet de retrouver la longueur des fissures. En effet, la
fréquence pour laquelle I'atténuation des premicres arrivées des ondes P est la plus forte,

est directement liée a la longueur des fissures.

Nous avons ainsi résolu le probléme direct, 2 savoir que nous nous sommes
donnés un réseau de fissures ayant toutes une méme longueur que nous nous sommes
fixée et que nous avons calculé le champ d'ondes transmis en faisant varier la longueur
d'onde de l'onde plane incidente de type P. A partir de 13, nous avons mesuré
l'atténuation de la premiére arrivée de I'onde P transmise. Nous n'avons pas introduit de
l'anélasticité dans nos modéles de milieux fissurés; l'atténuation observée a donc pour
seule origine, la diffraction multiple des ondes élastiques par les fissures modélis€es.
Nous avons retrouvé un résultat deja obtenu lors d'études antérieures a la notre: le facteur
d'atténuation, Q'1 , est maximum lorsque le parametre k*d est de I'ordre de 2 (on k est le
nombre d'onde, dépendant de la fréquence, du champ d'onde incident, et d est la
longueur moyenne des fissures), c'est le domaine de la forte diffraction, lorsque la
longueur d'onde excitatrice est du méme ordre de grandeur que la taille des fissures. Cette
propriété stable que présente 'atténuation due a la diffraction d'ondes élastiques par des

distributions de fissures identiques les unes par rapport aux autres ne dépend pas du type
d'onde considéré (P, SV ou SH), d'apres I'étude de Kawahara et Yamashita (1992).

Il apparait donc que le probléme inverse qui consiste & mesurer l'atténuation d'un
champ d'ondes ayant traversé une zone fissurée de la crofite, par exemple, devrait
permettre d'en déduire des caractéristiques intéressantes du milieu fracturé qui est la
longueur moyenne des fissures (en supposant qu'il n'existe pas de trop grandes
variations dans la longueur des fissures et qu'en plus la roche fissurée ne soit pas
fortement anélastique). Des observations sismologiques, rappelées par Kawahara et
Yamashita, en 1992, donnent une longueur maximale de 4 km aux fissures de la crofite
terrestre car le facteur d'atténuation des ondes S, Qg 1, atteint son maximum vers 0,5 Hz.
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Chapitre V: Modélisation de 'anisotropie de Gamner Valley

I Introduction

L'anisotropie des paramétres €lastiques est un phénomene physique qui a fait
l'objet de nombreux articles scientifiques depuis ces trente derniéres années, cette
littérature concernant tout particulierement les sismologues. En effet, Hess (1964) a
expliqué le comportement des ondes Pn observées en domaine océanique par Raitt et
Shor (1962) comme résultant de l'existence d'un manteau supérieur anisotrope. Cette
anisotropie serait due a un arrangement de cristaux d'olivine qui est le principal
constituant du manteau supérieur.

L'anisotropie a également ét€ mise en évidence a I'échelle de la crofite continentale
grace a l'observation d'une biréfringence des ondes de cisaillement. Ainsi, l'anisotropie
est observable a la fois a 1'échelle crustale et a I'échelle minérale (Verma, 1960).

La biréfringence des ondes S (en anglais, "shear wave splitting") apparait
lorsqu'une onde S polarisée linéairement avant de s'étre propagée dans le milieu
anisotrope considéré se sépare en deux trains d'onde polarisés perpendiculairement apres
avoir traversé le milieu anisotrope. Ces deux trains d'onde se propagent a des vitesses
distinctes (figure V.1). Un moyen de quantifier 1'anisotropie du milieu traversé par les
ondes consiste & mesurer le délai temporel entre ces deux trains d'onde émergeant du
milieu anisotrope.

Figure V.1: Schématisation de la biréfringence des ondes S, lors de leur passage dans
un milieu fissuré anisotrope (Peacock et al.,).
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Trois domaines d'investigation existent pour étudier le phénomeéne d'anisotropie:
les observations expérimentales sur le terrain, les expériences en laboratoire sur des
minéraux et sur des roches et enfin les simulations numériques de propagation d'ondes
dans des modeles de milieux anisotropes. Nous nous intéresserons plus particulierement

a ce dernier domaine d'étude.

L'anisotropie a pour origine divers mécanismes agissant dans le milieu travers¢ par
les ondes sismiques: une orientation préférentielle de minéraux, une fine stratification
présentant des séquences périodiques, un alignement de systémes de fractures sous
contraintes ou encore une répartition de fissures ayant la méme orientation. Ces
mécanismes et d'autres encore peuvent générer de l'anisotropie dans la Terre mais
également dans des matériaux fabriqués par I'nomme. Par exemple, Jean (1989) a étudié,
au moyen de simulations numériques, deux types de milieux engendrant de l'isotropie
transverse: des milieux caractérisés par une variation verticale des vitesses et des milieux
contenant des fissures présentant une orientation préférentielle. Par ailleurs, Crampin
(1981) a fait une synthése des travaux ayant été réalis€s dans le domaine de la

propagation des ondes dans des milieux €lastiques, anisotropes et fissurés.

En effet, la cause majeure d'anisotropie sismique, dans la crofte terrestre, est
probablement due 2 des fissures qui ne sont pas orientées aléatoirement mais qui
traduisent une déformation liée au champ de contrainte local (Nur, 1971, Crampin,
1984b). Ainsi, les ondes sismiques sont diffractées par des distributions de fissures et de
pores remplis de fluide et tous orientés selon la méme direction, c'est le modele
d'anisotropie appelé "EDA" ("extensive-dilatancy anisotropy") par Crampin (1978). Le
modele d'anisotropie sismique due a des fissures le plus couramment utilisé est celui de
Hudson (1980, 1981). Son approche se base sur une formulation en termes de
diffraction par des distributions peu denses de fissures dont I'épaisseur est extrémement
faible par rapport 2 la longueur (rapport d'aspect trés faible). L'approche de Hudson est
développée dans le premier chapitre de ce mémoire de these.

Pour expliquer l'anisotropie du manteau, d'autres mécanismes sont invoqués
(Ansel, 1989) : successions de couches horizontales (isotropie transverse a axe vertical)

ou dykes orientés (anisotropie azimutale).

Dans notre étude, nous allons tenter d'expliquer l'anisotropie superficielle,
observée sur le site de Garner Valley, par des modeles en 2D de milieux fissurés dans
lesquels les fissures sont toutes orientées verticalement. Nous avons choisi de considérer
des fissures verticales parce que, dans la Terre, les fissures sont orientées

perpendiculairement 2 la contrainte minimale en compression qui est, en géncral,
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horizontale (Hubbert & Willis, 1957; Zoback & Zoback, 1980). Peacock et al. (1988)
expliquent également que la biréfringence des ondes S qu'ils observent, grice au réseau
sismologique de I'Université de San Diego et de I'USGS, placé non loin de la faille de
San Jacinto comme le réseau de Garner Valley, pourrait provenir de micro-fissures
verticales, remplies de fluide. Ainsi, nous privilégions une orientation préférentielle
(selon la verticale) de fissures plut6t qu'une orientation préférentielle de minéraux pour
expliquer l'anisotropie superficielle observée & Garner Valley, d'autant plus que des
observations réalisées avec une caméra ont permis de découvrir un degré de fissuration
€levé du granite aux profondeurs qui nous intéressent (J.-C. Gariel, communication
personnelle, 1997).

II Les données

1. Le site de Garner Valley

Les données sismologiques qui serviront de bases 2 nos modélisations proviennent
de l'expérience, toujours en cours, réalisée & Garner Valley, dans le sud de la Californie.
Plus précisément, le site expérimental se trouve dans la région d'Anza, non loin de la
faille de San Jacinto (< 7 km) qui est I'une des failles les plus actives du systeme de
failles de San Andreas. Cette expérience, qui a débuté en 1989, avait pour objectif
premier d'étudier les effets d'amplification et d'atténuation de mouvements forts dans des
couches de subsurface pour lesquelles les vitesses de propagation des ondes sismiques
sont faibles (Archuleta ez al., 1992, 1993). Le réseau de stations sismologiques de ce site
appel€ "Garner Valley Downhole Seismological Array" (en abrégé, GVDSA) se trouve
dans une vallée peu profonde, a I'intérieur du batholite du sud de la Californie (fi gure
V.2). Ce site d'expérimentation présente, de par sa situation géographique, 'avantage
d'étre soumis & une forte activité sismique locale et régionale (figure V.3).

Le sous-sol, a cet endroit, est constitué d'environ 20 m de sédiments en surface, reposant
sur un substratum de roche granitique qui est désagrégée dans les 50 premiers meétres en
profondeur. La figure V.4 représente les profiles détaillés de vitesse et de densité en
fonction de la profondeur, jusqu'a 87 m de profondeur; un seul point de mesure plus
profond se trouve vers 200 m; entre 87 et 200 m de profondeur, les valeurs sont
interpolées linéairement.

Le dispositif comprend sept accélérometres placés a différentes profondeurs (Om,
6m, 15m, 22m, 50m, 220m et 500m) (figure V.5) ainsi qu'un réseau en surface (figure
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V.6). La station 2 500 m de profondeur a été installée en 1995 et sert de référence dans
les études d'effets de site.

Les données enregistrées a ces différentes profondeurs sur le site de Garner Valley

montrent A quel point les enregistrements en surface peuvent &tre influencés par la 4

présence d'une anisotropie superficielle dans la gamme de fréquences de 1 2 30 Hz en R

sismologie courte période.

Lefeuvre et al. (1992) ont également utilisé des données enregistrées a différentes
profondeurs sur un site du Bassin Parisien pour valider une méthode originale qu'ils ont
développée et qui permet de mesurer la biréfringence des ondes de cisaillement a

n'importe quelle profondeur.

Réseau Sismique

ENADESUINE Verr it SO

Garner Valley

Figure V.2: Situation géographique du réseau sismologique du site de Garner Valley,
appelé "Garner Valley Downhole Seismological Array", GVDSA, en abrégé (d'aprés
Volant, 1996).

Figure V.2
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Figure V.6: Réseau sismologique en surface du site de Garner Valley (mémes
références que la figure V.5). :
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2. Etude de l'anisotropie

Coutant (1996) a observé une anisotropie superficielle, au niveau du site de Gamer
Valley en analysant les temps de propagation et les polarisations des ondes de
cisaillement de séismes locaux. I a ainsi mesuré la direction de l'axe rapide de
propagation des ondes S (N0°+20°) et la magnitude de cette anisotropie (8%+2%) entre
220 m et 22 m de profondeur. Cet axe rapide de cisaillement coincide avec la direction de
contrainte de compression maximale, horizontale, associée au systéme de failles de San
Andreas qui s'oriente globalement selon la direction Nord-Sud (Crampin ez al. (1985))
associent également l'axe rapide des ondes S, qu'ils observent & proximité de la faille
Nord Anatolienne, a la direction de contrainte de compression maximale, horizontale).
L'anisotropie superficielle observée par Coutant (1996) sous forme de biréfringence des
ondes S est associée a la couche de granite fortement altéré du site de Garner Valley. A
priori, cette anisotropie pourrait provenir soit de 1'état de contrainte du site qui
provoquerait la formation de fissures ou de pores dans un milieu fortement altéré, soit de
la présence d'un réseau cristallin présentant une direction de linéation de NO°. La figure
V.7 schématise le modele de fissures, soumises a un certain régime de contrainte, qui
pourrait expliquer la biréfringence des ondes S, observée dans le Bassin Parisien. Dans

notre cas, la direction de la contrainte maximale, horizontale, est parallgle 2 la direction
Nord-Sud.

Horizontal
NW

\ -* Symmetry
R axis

Figure V.7: Mécanisme de l'alignement des fissures dii a I'état de contrainte, dans le
Bassin Parisien, cet alignement expliquant la biréfringence des ondes S, observée dans
cette région. Les grosses fléches indiquent la direction de compression maximale. Les
fissures pré-existantes qui sont approximativement paralléles a la direction de la
contrainte de compression maximale et horizontale seraient ouvertes alors que les autres
fissures seraient fermées. La polarisation des ondes S "rapides", se propageant

verticalement, est paralléle a la direction préférentielle des fissures (d'aprés Babuska et
Cara, 1991).
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Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

La figure V.8 met en évidence cette anisotropie de 8% environ, évaluée entre les stations

422 et 2 220 m de profondeur.

En-dessous de 220 m de profondeur, Coutant a observé une autre direction
d'anisotropie de N320° qui s'expliquerait par un alignement de minéraux ou de micro-
fissures; cette anisotropie profonde a également ét€ mise en évidence & 7 km du réseau de

Gamer Valley, par I'USGS (Aster et al., 1990, Aster et Shearer, 1991).

Notre objectif consiste a démontrer si oui ou non des fissures verticales peuvent
produire cette magnitude de 8% +2% d'anisotropie, observée entre 22 m et 220 m de
profondeur au niveau du site de Garner Valley. Nous considérons uniquement des
fissures verticales parce que nous nous plagons dans un contexte de coulissage horizontal
puisque le site de Garner Valley appartient au systeme de failles de la faille de San

Andreas.

Figure V.8: Mesures du taux d'anisotropie a partir d'un ensemble d'événements,
enregistrés aux stations a 220 et 22 m de profondeur du réseau GVDA (d'aprés Coutant,

1996).
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Chapitre V: Modélisation de I'anisotropie de Garner Valley

III Le modéle

Le modele utilisé est & deux dimensions, les simulations numériques sont ainsi
réalisées dans le plan (x,z). Le milieu en dehors des fissures est suppos¢ infini (pas de

surface libre), homogene, €élastique et isotrope.

Les fissures sont représentées par deux faces paralleles, séparées d'une tres faible
distance par rapport 2 leur longueur. L'axe z est paralléle aux faces des fissures, clest-a-
dire la plus grande dimension des fissures dans le plan (x,z). Les fissures sont infinies

selon la direction y et sont donc toutes orientées selon la direction z.

Nous prendrons comme champ incident excitateur une onde plane de type onde S
se propageant selon la direction z, et polarisée selon la direction X, pour simuler une onde
SV en incidence verticale, ceci dans le souci de simplification du modele. En fait, la
direction z du modele correspond 2 la verticale en réalit€ (figure V.9), la direction x du
modele représente la direction Est-Ouest qui correspond 2 l'axe lent de l'anisotropie
superficielle du site de Garner Valley, c'est la direction de polarisation de l'onde plane
SV modélisée dans nos simulations numériques; la troisi¢me direction, la direction y,
correspondrait 2 la direction Nord-Sud, 1'axe rapide de l'anisotropie observée a Garner
Valley. Comme les simulations numériques sont réalisées dans le plan (x,z) et que nous
ne faisons pas intervenir l'axe y, nous modélisons l'onde S rapide de cette anisotropie

par l'onde SV directe, en incidence verticale, qui se propagerait en l'absence des fissures.

La vitesse des ondes S en dehors des fissures est prise égale a 1520 m/s, vitesse
moyenne estimée entre 45 m et 220 m de profondeur sur le site de Garner Valley
(Coutant, 1996). La masse volumique est prise égale a 2400 kg/m3.
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Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

IV La mesure de l'anisotropie

Le pourcentage d'anisotropie, A, entre la composante rapide et la composante lente

des ondes S est calculé de la fagon suivante :

A=lLTIR (V.1)
ty

o t; désigne la durée de propagation de l'onde S lente et ty celle de 1'onde S
rapide.
Dans notre modele 2 deux dimensions, l'onde S rapide correspond 2 I'onde SV qui

se propage lorsque le milieu n'est pas fissuré, par contre l'onde S lente est représentée

par l'onde qui se propage a travers le milieu fissuré.

La figure V.10 explique comment le pourcentage d'anisotropie est calculé a partir
des sismogrammes synthétiques obtenus grice 2 la méthode DWBIEM (voir chapitre II).
Dans cet exemple, nous avons considéré deux fissures vides de 198 m de long, de 0.01
m d'épaisseur et séparées de 100 m 1'une de l'autre. Le premier signal, représenté en trait
pointillé et qui détermine le temps origine, correspond au déplacement de l'onde SV
incidente & 220 m de profondeur (voir la figure V.10), c'est une onde plane convoluée
avec un Ricker dont la fréquence dominante a été choisie égale a 20 Hz dans ce cas
précis. Le signal représenté en trait fin et qui symbolise I'onde S rapide n'est rien d'autre
que l'onde plane de type SV incidente, a 22 m de profondeur. Enfin le dernier signal
représenté en trait épais correspond au champ total 2 22 m de profondeur (somme du
champ incident et du champ diffracté) qui tient compte de la diffraction des ondes par les

fissures, c'est I'onde S lente.
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Déplacements: espacement de 100 m 4 20 Hz
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Figure V.10: Exemple de sismogrammes s i j Vil

: ynthétiques qui mettent en évidence le retard
de l'onde (courbe en gras) qui se propage dans le milieu contenant 2 Jissures verticales et
vides de 196{ m de lc:ng, de 0.01 m d'épaisseur et espacées de 100 m (voir figure V.9)
par rapport a l'onde "rapide", se propageant en l'absence de fissures (courbe en trait fin )’.

La courbe en pointillés représente l'onde incidente a l'entrée du milieu Jissuré (qui

fizrgeos;gnd a la profondeur de 220 m, dans la réalité). La fréquence centrale du Ricker est
z,
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espacement de 50 m espacement de 75 m

1410
110" 5 |

V Résultats

510"

1. Modéles avec deux fissures

metres
]

a) Simulations numériques

-5*10"'—

Dans un premier temps, nous avons considéré deux fissures vides de 198 metres de

long, de 0.01 m d'épaisseur et paralleles a la verticale (figure V.9); cette configuration

e
-1*10 T

revient en fait 4 modéliser le granite situé entre 22 et 220 m de profondeur comme étant 0 o 2 o3 o4 R
. . . , . . L R temps (s '
fissuré de part en part. Cette disposition de deux fissures vides verticales équivaut a un ps (s)
guide d'ondes parce que les faces des fissures jouent le role de surfaces libres. Par
espacement de 85 m espacement de 100 m

conséquent, il suffit de considérer deux longues fissures vides parce que les ondes qui se
167 1410° 4

propagent entre ces deux fissures sont comme piegées par ces deux fissures. Nous avons
toutefois fait le test qui consiste 2 mesurer le taux d'anisotropie entre deux longues
5°10"

fissures vides, verticales en plagant a égale distance et de part et d'autre de ces deux

fissures d'autres fissures identiques, paralleles et nous avons trouvé que le taux

métres

d'anisotropie entre les deux fissures initiales n'était pas influencé par la présence d'autres

longues fissures vides, paralleles. Nous avons ensuite fait varier la distance selon x entre

540" -]

ces deux fissures ainsi que la fréquence centrale du Ricker afin de trouver les conditions

qui permettaient d'obtenir un taux d'anisotropie de l'ordre de celui qui a été observé sur 140"

le site de Gamer Valley entre les récepteurs situés a 220 m et a 22 m de profondeur, ceci
en considérant deux longues fissures vides et verticales. Les figures V.11 a V.13

présentent les résultats de ces calculs. espacement de 150 m

14107 —

Quand la fréquence centrale du Ricker est de 10 Hz, la longueur d'onde de 1'onde
incidente est de 1520/10=152 m, donc du méme ordre de grandeur que la longueur des
deux fissures mais supérieure ou égale a la distance imposée entre les deux fissures. A
cette longueur d'onde fixée a4 152 m, plus on augmente I'espacement entre les deux
fissures, plus la densité de fissures diminue et donc aussi I'anisotropie, ceci est vérifié

dans nos simulations numériques (figure V.11). Le taux d'anisotropie mesuré pour ces

espacements de 50 2 150 m et pour une fréquence centrale de 10 Hz est trop €levé par

-1110"

rapport aux 8 % escomptés. . T T —

0.0 0.1

teorilps (SS‘3

Figure V.11: Sismogrammes synthétiques avec une fréquence centrale du Ricker de 10
Hz pour 2 fissures vides (voir figure V.9) dont on a fait varier l'espacement de 50 a 150
m. La mesure du taux d'anisotropie est expliquée dans la figure V.10.
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Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

A 20 Hz, la longueur d'onde de l'onde plane incidente a diminué de moitié, elle
est égale 2 76 m; dans ce cas, sauf pour l'espacement de 150 m, pour les quatre autres
valeurs d'espacement entre fissures choisies, la longueur d'onde incidente est de 1'ordre
de I'espacement entre Jes deux fissures. Aussi, pour un espacement de 150 m, le champ
d'onde primaire n'est plus retardé parce qu'il n'est plus ralenti par les deux fissures qui
sont trop éloignées 1'une de l'autre (figure V.12). Par contre, pour un espacement de 85
m, le premier pulse du champ total obtenu a la sortie du milieu fissuré est décalé en temps
par rapport au champ incident qui se propage en l'absence de fissures, on peut, dans ce
cas, encore mesurer l'anisotropie du milieu, elle est de 10% environ et donc cette

configuration modélise bien l'anisotropie observée au niveau du site de Garner Valley.

A 30 Hz, la longueur d'onde incidente est de 50,7 m et donc elle est inférieure ou
égale 2 l'espacement entre les deux longues fissures que I'on a choisi. Le phénomene
d'anisotropie n'est plus décelable (figure V.13). Par exemple, pour un espacement de
150 m, les premiéres arrivées du champ total a 22 m de profondeur se superposent
quasiment avec celles du champ incident, ainsi le champ d'onde incident ne "voit" pas les
deux fissures et n'est donc pas retardé par celles-ci. Pour les espacements de l'ordre de la
longueur d'onde incidente, la premigre impulsion du champ total & 22 m de profondeur
est trop déformée pour pouvoir évaluer un retard temporel entre le champ total et le
champ incident enregistrés a 22 m de profondeur et qui modéliseraient respectivement

I'onde "lente" et 1'onde "rapide".

b) Conclusion

Nous retiendrons donc que le taux d'anisotropie superficielle, mesuré a Garner
Valley, est atteint pour une fréquence de 20 Hz et pour deux fissures vides et verticales,
de 198 m de long, séparées de 85 m et lorsque le champ incident est une onde plane de

type SV en incidence verticale.
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2. Modéle avec deux fissures remplies de fluide

Nous avons aussi fait des tests en ajoutant du fluide dans les fissures. La
configuration choisie comprend deux fissures de 198 m de long remplies d'un fluide non
visqueux, caractérisé par une vitesse de 1500 m/s pour les ondes P et par une masse |

volumique de 1000 kg/m3. Nous avons fait varier la distance de s€paration entre les deux |f‘
fissures.

Nous constatons que le fait de remplir les fissures d'un fluide non visqueux ne
change pas la magnitude de l'anisotropie par rapport au cas ou les fissures étaient vides
(figure V.14). Ceci peut s'expliquer par le fait que les ondes S ne se propagent ni dans
les fluides non visqueux, ni dans le vide et donc que les fissures soient vides ou remplies

d'un fluide non visqueux, l'onde S directe n'est pas influencée par le contenu des
fissures. ‘

2*10"
0*10°
-2*10™ 5
-4*10 " =
J
-6*10™" 4‘
T T T 1 T T T 1
0.0 0.05 0.1 0.15 0.2 0.25 0.3 0.35 0.4
\
temps (s)

Figure V.14: Déplacement total, en métres, @ 22 m de profondeur et pour une
Jréquence centrale de Ricker de 20 Hz. Trait épais: 2 fissures vides, de 198 m de long et
espacées de 100m (voir figure V.9). Trait fin: 2 fissures remplies d'un fluide non
visqueux, de 198 m de long et espacées de 100 m. Dans les deux cas, les fissures ont
une épaisseur de 0.01 m. _ ‘
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Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

3. Modéles avec plus de deux fissures

a) Simulations numériques

Contrairement aux simulations numériques des paragraphes précédents, ici nous
avons trouvé un moyen efficace pour trouver les meilleures configurations de fissures
possibles qui pourraient expliquer la magnitude d'anisotropie observée a Garner Valley
qui est de 8 % +2%. En effet, dans cette étude, nous nous appuyons sur la formule de
vitesse moyenne de Hudson qui est valable pour des longueurs d'onde incidentes
grandes par rapport aux dimensions des fissures et a leurs distances de séparation, et qui,
nous le verrons par la suite, permet de mieux contraindre les parametres du modele de
milieu fissuré. Ainsi, nous avons fait varier la longueur des fissures de 10 a 40 m, de
maniére arbitraire, sachant que, pour une fréquence centrale de l'ondelette de Ricker de
'onde SV incidente de 20 Hz au maximum et pour une vitesse de propagation des ondes
SV dans le matrice rocheuse de 1520 m/s, la longueur d'onde incidente est de 76 m au
minimum; la longueur d'onde incidente sera donc toujours plus importante que la
longueur des fissures et l'espacement entre fissures, condition nécessaire pour pouvoir
appliquer la théorie développée par Hudson. Dans toute cette étude, les fissures ont une
épaisseur infime de 0.01 m par rapport a leur longueur.

Hudson a développé l'expression de la vitesse moyenne pour des ondes SV se
propageant dans un milieu fissuré & deux dimensions pour lequel les fissures sont vides
et paralleles et ol la densité de fissures, v, n'est pas trop élevée (chapitre I). L'expression
de cette vitesse moyenne des ondes S en milieu fissuré, v, et au premier ordre en va2 (ol
a correspond a la demi-longueur moyenne de fissures) et pour des longueurs d'onde
incidentes plus grandes que la taille des fissures et que leurs distances de séparation, est

de la forme (communication personnelle) :

v2 = 52(1— va’® M(]+4Sin29COSZ 9)) (V.2)
4(A +p)

ol :

B, A et u sont respectivement la vitesse de propagation des ondes S et les deux

parametres de Lamé du milieu homogene en dehors des fissures, dans notre cas,
B=1520 m/s et A=p,;
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a est la demi-longueur de fissure;

v est la densité de fissures, a savoir le nombre de fissures par unité d'aire puisque

nous sommes dans un milieu 4 deux dimensions;

B est l'angle entre la direction de propagation de I'onde SV incidente (selon z, dans

notre cas) et la direction de la normale aux faces des fissures (selon x, dans notre cas).
Dans notre cas, 6=90° et A=p. D'ol la formule simplifiée de la vitesse v :

v2 =[32(1—va2 %JE) (V.3)

Etant donné que nous voulons atteindre une magnitude d'anisotropie de 8 % _ la
vitesse v doit suivre I'équation suivante qui se déduit de I'équation (V.1) :

v
1-—=0.08 (V.4
5 )

sachant que B=1520 m/s, on a v=1398.4 m/s.

Dans 1'équation (V.3), seuls v et a n'ont pas de valeurs fixées a priori. Par suite,
nous allons faire varier a et le nombre de fissures N. Dans cette étude, les fissures vides
sont disposées de mani¢re aléatoire mais restent paralleéles a l'axe vertical des
profondeurs. L'aire de la zone fissurée, A=Lx*L;, est telle que l'extension horizontale de
la zone fissurée, Lx, soit de 1'ordre de la longueur d'onde incidente que nous choisissons
¢gale a 1520/20, soit 76 m, ceci pour que le champ d'onde plane incident couvre toute la
zone fissurée selon la direction x, nous fixons Lx=80 m. L'extension verticale de la zone
fissurée Lz est fixée & 200 m afin de respecter la différence de profondeurs entre les deux
récepteurs de l'expérience de Garner Valley. Or v=N/(Lx*Lz), ayant fixé Ly et L, nous
obtenons N a partir de la valeur de v déduite de 1'équation (V.3) apres avoir également
donné une valeur au parametre a qui correspond 2 la demi-longueur des fissures. Nous
avons ainsi toutes les données nécessaires concernant la configuration de fissures pour
lancer le calcul du champ de déplacement et en déduire ensuite le taux d'anisotropie

réellement atteint dans nos simulations numériques.

Nous avons successivement fixé la demi-longueur de fissure, a, & 5, 10 et 20 m, ce

qui a impos€ le nombre de fissures, N; dans ces trois cas, N a respectivement pour valeur
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: 94, 23 et 6. Nous avons considéré 6 récepteurs, dont 5 en transmission (figures V.15 a
V.17). Le taux d'anisotropie atteint pour ces trois modeles de milieux fissurés est de
l'ordre de 8,5 % lorsque l'on mesure les décalages temporels entre les recepteurs
centraux 1 et 6 (figures V.18 a V.20). Les taux d'anisotropie mesurés au niveau des
autres récepteurs en transmission ne rendent pas compte de toutes les fissures du modele.
Ainsi, le récepteur numéro 2 qui est situé au bord de la zone fissurée n'est pas
uniquement influencé par la zone fissurée mais aussi par l'espace non fissuré, adjacent a

la zone fissurée; le taux d'anisotropie y est quasiment nul (figures V.18 a V.20).

Par ailleurs, il est important de noter que le champ total au niveau du récepteur n°6,
et parfois des récepteurs n°4 et 5 (figures V.18 a V.20), n'est pas atténué par rapport au
champ incident qui se propage en l'absence des fissures; dans le cas des 94 fissures de
10 m de long et des 23 fissures de 20 m de long, le champ total transmis est méme

légerement amplifié par rapport au champ incident.
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recepteur no : 2 3 4 5 6
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axe des profondeurs '

Figure V.15: Distribution aléatoire de centres de fissures (croix), 94 fissures verticales
(selozz l'axe des profondeurs), de 10 m de long et de 0.01 m d'épaisseur. Les triangles
représentent 6 récepieurs. Nous n'avons pas introduit de surface libre dans notre modéle
de milieu fissuré, ni dans les modéles suivants..-
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recepteur no : 2 3 4 5 6
X
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o AAA A AL

axe horizontal
+ + +
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140 -
160 —

180 — +
+ +

200 J recepteur no 1 A
axe des profondeurs

Z

Figure V.16: Distribution aléatoire de centres de fissures (croix), 23 fissures verticales
(selon l'axe des profondeurs), de 20 m de long et de 0.01 m d'épaisseur. Les triangles
représentent 6 récepleurs.
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Figure V.17: Distribution aléatoire de cenires de fissures (croix), 6 fissures verticales
(selon l'axe des profondeurs), de 40 m de long et de 0.01 m d'épaisseur. Les triangles
représentent 6 récepleurs.
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Figure V.18: Sismogrammes synthétiques au niveau des 6 récep{eurs pour le milieu
contenant 94 fissures de 10 m de long (voir-figure V.15). La fréquence centrale du
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Ricker est de 20 Hz ainsi que dans les deux figures suivantes.
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Figure V.19: Sismogrammes synthétiques au niveau des 6 récepteurs pour le milieu
contenant 23 fissures de 20 m de long (voir figure V.16).
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contenant 6 fissures de 40 m de long (voir figure V.17).

b) Conclusion

En conclusion, le taux d'anisotropie observé 2 Garner Valley peut étre atteint dans
le cas de plusieurs modeles de milieux fissurés pour lesquels nous avons conjointement
fait varier la longueur et la densité de fissure, en appliquant la formule de vitesse
moyenne de Hudson, valable aux grandes longueurs d'onde. Les simulations
numériques, aux grandes longueurs d'onde, de propagation d'ondes SV dans un milieu
fissuré semblent montrer que les premiéres arrivées de ces ondes ne sont pas atténuées
quand on se place au milieu de I'extension horizontale de la zone fissurée (récepteur n°6
sur les figures V.15 a V.17). Par contre, les premiéres arrivées sont atténuées au niveau
des récepteurs en transmission qui s'écartent du milieu de l'extension horizontale de la
zone fissurée. Par conséquent, nous nous attendons a ce qu'une étude sur l'atténuation
des ondes S transmises qui ont traversé une zone trés étendue et contenant des fissures
verticales n'apporte pas d'informations sur la région fissurée en question, lorsque 1'on se
place dans le domaine des grandes longueurs d'onde. Nous verrons, dans la suite, si

I'étude du facteur d'atténuation en fonction de la longueur d'onde est plus concluante.

Par conséquent, dans la partie suivante, nous allons voir si nous pouvons avoir une
idée sur la longueur moyenne des fissures verticales qui pourraient &tre 2 l'origine de
l'anisotropie observée a Garner Valley par le biais de la mesure de l'atténuation, en
fonction de la fréquence, des premiéres arrivées des ondes S sur des enregistrements
expérimentaux. En effet, nous avons vu, au chapitre précédent, que l'atténuation des
ondes était maximale lorsque le parametre k*d était de l'ordre de 2 (o k est le nombre
d'onde du champ d'onde incident et d, la longueur moyenne de fissure), c'est-a-dire
lorsque la longueur d'onde incidente était du méme ordre de grandeur que la taille des

fissures.

Cependant, avant de réaliser des mesures d'atténuation sur des données
expérimentales, nous allons tout d'abord nous intéresser aux variations du facteur
d'atténuation avec la fréquence, a partir de simulations numériques, effectuées dans le cas
d'une onde plane SV en incidence verticale sur une zone fissurée. Rappelons qu'au
chapitre précédent, 1'étude de 'atténuation du champ d'onde transmis avait été menée
dans le cas d'une onde plane P en incidence verticale sur un réseau de fissures vides et

horizontales.
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VI Atténuation des ondes S a partir de sismogrammes synthé-
tiques et d'accélérogrammes expérimentaux, enregistrés a

Garner Valley

1. Atténuation des ondes S a partir de sismogrammes
synthétiques

a) Introduction

Dans la précédente partie, nous avons trouvé différents modeles de milieux fissurés
qui induisaient un taux d'anisotropie trés proche de celui observé sur le site de Garner
Valley. Nous allons maintenant étudier, pour certains de ces modeles, l'atténuation des
premieres arrivées des ondes S enregistrées au niveau de récepteurs en transmission,
placés juste & la limite supérieure de la zone modélisant le granite fissuré du site de Garner
Valley (comme les récepteurs n° 2 a 6, représentés sur les figures V.152a V.17).

Cette étude permettra de voir s'il est possible de relier l'atténuation des premiéres
arrivées des ondes S transmises a la longueur des fissures, comme cela avait ét€ possible

au chapitre précédent, pour des ondes P transmises.
b) Formule du facteur d'atténuation

Le facteur d'atténuation, Q™, suit la formule suivante, déja utilisée au chapitre

précédent:

2B ln( A(w) ) (V.5)

Y

ou:

B est la vitesse moyenne des ondes S;
w est la pulsation;

h est 1'épaisseur du milieu traversé par les ondes S;
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Ap(w) et A(w) sont respectivement les amplitudes spectrales du champ d'ondes S

a I'entrée du milieu et 2 la sortie du milieu dont on veut €valuer le facteur d'atténuation
moyen.

c¢) Evaluation du facteur d'atténuation pour différents modéles de
milieux fissurés

Les figures V.18 & V.20 mettent en évidence une absence d'atténuation, voire une
certaine amplification, des premigres arrivées du champ d'onde transmis au niveau du
récepteur central en transmission (récepteur n°6). Ce phénomene est bien visible sur la
figure V.21.a qui correspond 4 quatre instantanés de la composante x du champ total en
déplacement, calculés pour quatre différents temps de la propagation verticale de 'onde
plane SV & travers la zone fissurée consistant en 23 fissures verticales, de 20 m de long
(configuration représentée par la figure V.16). La fréquence centrale de la fonction
source, qui est toujours un Ricker, est de 20 Hz et nous garderons cette valeur pour les
simulations numeériques ultérieures, la longueur d'onde incidence est ainsi de 80 m
environ. Nous pouvons remarquer que les amplitudes du champ de déplacement transmis
sont plus fortes au centre de la zone fissurée qu'au niveau des bords de cette zone, ceci
lorsque le train d'ondes direct atteint la limite supérieure de la zone fissurée. De méme,
les instantanés de la composante x en déplacement (figure V.21.b) pour la conf; iguration
des 6 fissures verticales, de 40 m de long (figure V.17), rendent compte de ce
phénomene. La figure V.21.b montre €galement le retard notable que prend le premier
train d'onde transmis, au-dessus de la zone fissurée; l'anisotropie due 2 la présence des
fissures est ainsi bien mise en évidence.

Nous avons réalisé ensuite des calculs d'instantanés en déplacement pour des
configurations de fissures pour lesquelles les densités de fissures étaicnt conservées. Plus
précisément, nous avons reproduit de part et d'autre de la configuration des 23 fissures
de 20 m de long, par exemple, cette méme configuration, pour tripler l'extension
horizontale de la zone fissurée (figure V.22.a). Nous avons vérifié que le taux
d'anisotropie n'était pas modifié avec le triplement du nombre de fissures. Le retard du
premier train d'onde transmis, visible au centre de la zone fissurée, apparait sur la figure
V.22.a. Celui-ci s'observe aussi sur la fi gure V.22.b, laquelle correspond au triplement
de la configuration des 6 fissures de 40 m de long (figure V.17). Nous n'avons pas
réalisé de simulations numériques pour la configuration des 94 fissures de 10 m de long
(figure V.15), ceci par manque de temps.
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Figure V.21: Figure V.21.a: Instantanés de la composante x du champ {ozgl en
déplacement pour le cas des 23 fissures de 20 m de long (voir figure V.16), a 4 différents
temps. Figure V.21.b: Instantanés de la composante x du champ .tofal en déplacement
pour le cas des 6 fissures de 40 m de long (voir figure V.17), a 4 différents temps.
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Figure V.22: Figure V.22.a: Instantanés de la composante x du champ total en
déplacement pour le cas des 69 fissures, verticales, de 20 m de long (soit 3 fois la
configuration des 23 fissures de la figure V.16), a 4 différents temps. Figure V.22:0;
Instantanés de la composante x du champ total en déplacement pour le cas de 18 fissures
verticales de 40 m de long (soit 3
4 différents temps.
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Finalement, nous avons calculé le facteur d'atténuation moyenné sur un certain
nombre de sismogrammes synthétiques, en appliquant la formule V.5. Pour cela, nous
avons suivi la démarche décrite au chapitre IV. En premier lieu, nous avons filtré, al'aide
d'un filtre passe-bande, le premier pulse des ondes S transmises et des ondes S
incidentes, puis nous avons calculé le spectre du champ transmis et du champ incident et
enfin nous avons calculé le facteur d'atténuation et les déviations standards. Nous avons
répété cette démarche pour différentes fréquences centrales du Ricker. Les résultats de ces
calculs sont représentés sur les figures V.23 et V.24 qui correspondent, respectivement,
au cas des 69 fissures de 20 m de long et des 18 fissures de 40 m de long. Le facteur
d'atténuation moyen y est reporté en fonction du paramétre adimensionnel, k*d, ol k est
le nombre d'onde des ondes S et d, la longueur des fissures. La gamme de fréquences
considérée s'étend de 10 2 40 Hz, dans les deux cas. Pour les fissures de 20 m de long
(figure V.23), le facteur d'atténuation augmente jusqu'a une valeur du parametre k*d de
l'ordre de 2,5 puis diminue. Par contre, le facteur d'atténuation, dans le cas des 18
fissures de 40 m de long (figure V.24), se stabilise au-dela d'une valeur de l'ordre de 2,5

pour le paramétre k*d. Il est clair que, contrairement au facteur d'atténuation des ondes

P, en incidence verticale sur des fissures horizontales, évalué au chapitre IV, le facteur

d'atténuation des ondes S, en incidence verticale sur des fissures verticales, ne présente

pas de maximum marqué vers k*d=2.
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Figure V.23: Facteur d'atténuation moyenné sur 49 traces centrales, enregistrées en
transmision, dans le cas des 69 fissures de longueur d=20 m (voir figure V.22.a).
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| De 1a nous est venue I'idée d'effectuer des simulations numériques de propagatio

donc.les SV en incidence verticale sur des fissures horizontales. Nous avo[:lsgai n
conéldéré la méme distribution aléatoire de centres de fissures que celle des 18 fissu::s1
verlilcales, de 40 m de long (figure V.22.b) mais les fissures ont €t orientées selon 1'axe
hon.zontal (figure V.25.a). Les variations du facteur d'atténuation, pour cette
c-onfl guration de fissures horizontales, en fonction du parametre k*d, se tr:)uvent sur la
figure V.26. Le facteur d'atténuation montre un maximum pour k*d de |'ordre de 5. 11
nf)us ‘a semblé nécessaire de réaliser des calculs analogues mais pour une confi urati'

réguliere de 18 fissures de 40 m de long parce que certaines fissures trop ihes lOn
u.nes des autres, pouvaient avoir une influence sur la longueur moye;me etf;zctive zs
fissures (figure V.25.a). La fi gure V.25.b est 1'équivalent de la figure V.25.a. La fi ur:
Y.Z? représente le facteur d'atténuation moyen pour cette configuration réguliérs de
fissures horizontales. 1.3 encore, le facteur d'atténuation est maximal en k*d de l'ordre de
5. Les déviations standards sont moins €levées que pour la configuration aléatoire de

fissu 1 &
res horizontales parce que le systéme de fissures régulierement espacées comporte de

nombreuses symétries, comme le montre la fi gure V.25b. 5.\U.G.
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‘ Figure V.25: Figure V.25.a: Instantanés de la composante x du champ total en
déplacement, a 4 temps différents, pour le cas de 18 fissures horizontales, de 40 m de
long, dont les centres sont disposés comme sur la figure V.22.b. Figure V.25.b:
i Instantanés de la composante x du champ total en déplacement, a 4 temps différents, pour \
) le cas de 18 fissures horizontales, de 40 m de long et réguliérement espacées les unes des ;

axe z: profondeur (m)

| autres. La densité de fissure est identique a celle de la figure V.25.a. _ '
Figure V.25
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réguliérement espacées les unes des autres (voir figure V.25.b).
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d)Conclusion

Les variations du facteur d'atténuation, entre 10 et 40 Hz, des premieres arrivées
des ondes S, en incidence verticale sur une zone contenant des fissures verticales, ne
présentent pas de maximum marqué pour une valeur du paramétre k*d de I'ordre de 2,
comme cela avait €t€ mis en évidence au chapitre précédent et dans d'autres études. Ceci
est particulierement visible dans le cas de fissures verticales de 40 m de long (figure
V.24), pour lequel le facteur d'atténuation se stabilise a partir de 15 Hz environ ou a
partir d'une valeur d'environ 2,5 pour le parametre k*d. La figure V.23, pour le cas de
fissures verticales de 20 m de long, ne nous est pas d'une grande utilité parce que les

mesures d'atténuation n'ont pu étre effectuées au-dela d'une valeur du parametre k*d
égale a 3,5 environ.

Par contre, 1'atténuation des ondes S, en incidence verticale, est maximale vers 30
Hz, dans le cas de fissures horizontales de 40 m de long. Ce maximum est atteint pour
une valeur du parametre k*d de 5 environ, que les fissures horizontales, de 40 m de long,
soient distribuées aléatoirement ou selon une disposition réguliére (figures V.26 et V.27),
la densité de fissure n'ayant pas ét¢ modifiée. Il semble donc que les variations
d'atténuation soient essentiellement contrdlées par la longueur, la densité et l'orientation
des fissures, et non par leur répartition spatiale. D'aprés 1'étude sur 'atténuation des
ondes P, menée au chapitre précédent, le maximum d'atténuation devrait étre atteint pour
une valeur proche de 2 du paramétre k*d et non de 5. Nous n'avons pas trouvé
d'explications & ce résultat. Néanmoins, il est clair que l'atténuation est plus importante
dans le cas de fissures horizontales que dans le cas de fissures verticales, lorsque le

champ d'ondes planes excitateur est en incidence verticale sur la zone fissurée (figures
V.23, V.24, V.26 et V.27).

En conclusion, les variations du facteur d'atténuation avec la fréquence (ou, de
maniére équivalente, avec le parametre k*d) des premigres arrivées des ondes S, en
incidence verticale sur un ensemble de fissures verticales, ne font pas apparaitre de
maximum mais une stabililisation a partir d'une certaine fréquence. De ce fait, I'absence
de maximum d'atténuation pour les ondes S, en incidence verticale sur des fissures
verticales, ne nous permet pas de relier la longueur des fissures au maximum
d'atténuation, attendu d'apres les résultats du chapitre précédent.

Nous allons maintenant tenter de quantifier 1'atténuation, a différentes fréquences,

des premiéres arrivées des ondes S de séismes enregistrés sur le site expérimental de
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Garner Valley afin de mieux connaitre I'état de fracturation du granite entre 22 et 220 m

de profondeur.

2. Atténuation des ondes S a partir de sismogrammes
enregistrés a Garner Valley

a) Introduction

Dans cette partie, nous allons étudier l'atténuation des premiéres arrivées des ondes
S sur les deux composantes horizontales d'enregistrements de séismes par le réseau
accélérométrique GVDA de Garner Valley. Nous allons nous concentrer sur l'atténuation
des ondes S entre 220 et 22 m de profondeur, profondeurs ou sont placées
respectivement les stations GVDS5 et GVD4 du réseau GVDA (voir figure V.-S). CetFe
tranche de crofte, qui correspond 2 du granite fracturé, est le siege de l'anisotropie

superficielle d'axe rapide Nord 0°.

Nous nous attendons 2 ce que les ondes S sur la composante Nord-Sud soient
moins atténuées que sur la composante Est-Ouest parce que les fractures sont orientées
selon l'axe Nord-Sud (ceci est df au contexte de coulissage de direction Nord-Sud du
systéme de failles de San Andreas) qui est, par conséquent, l'axe rapide de I'anisotropie

superficielle.

b) Formule du facteur d'atténuation

La formule du facteur d'atténuation a été rappelée dans la précédente partie portant

i ie i 1 rammes
sur I'étude de l'atténuation des premieres arrivées des ondes S de sismog

synthétiques (formule V.5).

Dans 1'évaluation de l'atténuation des ondes S, nous ne tenons pas compte de
I'anélasticité du milieu parcouru par ces ondes, nous nous intéressons uniquement a
l'atténuation due 2 la diffraction des ondes par les fissures qui est un effet purement
géométrique.

Or, sur le site de Gamer Valley, le milieu entre 220 m et 22 m de profondeur se
caractérise par des contrastes d'impédances qui s'averent importants a cert.aines
profondeurs (voir figure V.4). Cette inhomogénéité de la matrice rocheuse induit des
effets d'amplification qui perturbent I'évaluation du facteur d'atténuation moyen entre -les
profondeurs de 220 et 22 m. Pour cela, il est nécessaire d'introduire un facteur correctif a

I'amplitude spectrale mesurée 4 22 m de profondeur; ce facteur correctif varie en fonction
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de la fréquence. La démarche pour obtenir le coefficient d'amplification est exposée dans
I'annexe C, a la fin de ce mémoire, ce coefficient y est noté "B_". Les modeles de
vitesse et de densité utilisés sont représentés par la figure V.4. Dans la gamme de
fréquences allant de 10 a 40 Hz, le facteur correctif oscille autour de 2,5 en utilisant le
modele d'impédance donné par la figure V.4, entre 220 m de profondeur et la surface.

Finalement, la formule réellement employée pour évaluer le facteur d'atténuation
moyen entre la station GVDS5, a 220 m de profondeur, et la station GVD4, 422 m de
profondeur, sur le site de Garner Valley, s'écrit comme suit:

~ oh | Corr(@) * A gyps(®)

o= _2_5]n( Agvpa(®) J (V.6)

ot Corr est le facteur correctif qui varie avec la fréquence.

Nous appliquerons cette formule 2 des séismes enregistrés par ces deux stations
GVD4 et GVDS du site de Garner Valley. Nous prenons h=220-22=198 m et B=1200

m/s pour la vitesse moyenne des ondes S et nous mesurons le rapport spectral a
différentes fréquences.

Dans la partie suivante, nous allons exposer la maniére dont nous avons tri€ les

enregistrements, avant de calculer le facteur d'atténuation et les barres d'erreur
correspondantes.

¢) Tri des données expérimentales de Garner Valley

Nous avons sélectionné des enregistrements de séismes, plus précisément des
accélérogrammes, a partir d'un jeu de données datant des années 1989 Jjusqu'a début
1991. Avant tout, nous n'avons considéré que les séismes dont l'incidence était quasi-
verticale a la station placée 4 220 m de profondeur, ceci afin que les ondes S n'aient pas
d'énergie sur la composante verticale mais qu'elles soient purement horizontales. Si la
condition d'incidence verticale est vérifiée & 220 m de profondeur , elle le sera d'autant
plus a 22 m de profondeur, parce que les rais se verticalisent quand ils se propagent vers
la surface terrestre. Enfin, nous n'avons retenu, parmi ces séismes, que les séismes dont
la cohérence entre les signaux enregistrés aux stations a 220 et 4 22 m de profondeur était
€levée et dont les intervalles de confiance sur les rapports spectraux étaient faibles.

La figure V.28 montre un exemple de pointé des premidres arrivées des ondes S
d'un événement particulier ainsi que la fenétre d'apodisation de 0.128 seconde qui
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représente l'extraction des premieres arrivées des ondes S. Cet exemple
d'enregistrement, sur la composante Nord-Sud, aux stations GVDS5 et GVD4 correspond
3 un événement pour lequel la cohérence entre les signaux enregistrés a ces deux stations
est élevée. La tranche de signal extraite étant courte (0.1 s environ), nous avons été

obligés d'utiliser des outils élaborés de traitement du signal.

Rappelons la définition de la cohérence C(f) , en fonction de la fréquence f, des

signaux X(f) et Y(f):

by xy (D) (V.7)

C(f) =
w Y E)vyy ()

N

ol
vxy (F) est l'interspectre lissé des signaux X(f) et Y(f);
Yxx (f) et Yyy(f) sont respectivement l'autospectre lissé du signal X(f) et Y(f).

La formule de l'intervalle de confiance, G, pour le rapport spectral, G(f), entre

deux signaux, X(f) et Y(f), est donnée par (Got, 1987):

~C3() (V.8)

B 1
= [Var(G()) = X
o = +/Var(G(f)) BT_2|G(f)| =

~

ol:
B représente la "bande passante statistiquement équivalente" de la fonction de
lissage;

T est la durée de la fenétre de signal utilisée.

d) Résultats

Nous avons utilisé la méthode interspectrale (Poupinet et al., 1984) pour calculer la
cohérence des signaux des premieres arrivées des ondes S, enregistrées aux stations
GVD4 et GVDS5 du site de Garner Valley, donnée par la formule (V.7), et les intervalles
de confiance 2 90% pour le rapport spectral de ces signaux, données par I'expression
(V.8).
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sismogramme a la station GVD5 (220 m)

’ T T T T T T T T v T T T T T T T T T T T

0 ‘ 0.1 -

temps (s)

sismogramme & la station GVD4 (22 m)
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lTlgu_re’ V.28: Accélérogrammes sur la composante Nord-Sud, au niveau du début de
l'arrivée des ondef S a la station a 220 m de profondeur et a la station a 22 m de
p'rofonc?eur. pour l'événement "90087231128". Pour ces deux enregistrements, la Jenétre
d'apodisation (soit 64 points en temps) a également été représentée pou’r montrer

comment le pointé des ondes S a éié réalisé. o Lo
isé. Pour ce séisme en particulie o naux
montrent une bonne cohérence. . p hi SRS ARG

153




Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

La figure V.29 représente, pour 7 séismes différents, le rapport spectral des ondes
S sur la composante Nord-Sud (en bleu), enregistrées aux stations GVD4 et GVD35, les
intervalles de confiance 2 90% pour ce rapport spectral (en vert) et également la cohérence
entre les signaux enregistrés a ces deux stations (en rouge). Il s'agit, ici, des meilleurs
signaux, pour les composantes Nord-Sud, qui serviront plus loin & l'évaluation du
facteur d'atténuation. La figure V.30 est I'équivalent de la figure V.29, pour les

composantes Est-Ouest; dans ce cas, seuls 4 séismes ont €t€ sélectionnés.

A ce stade, il est maintenant possible de calculer le facteur d'atténuation fréquence
par fréquence (formule (V.6) ci-dessus), pour chaque séisme sélectionné. Le calcul
d'erreur sur le facteur d'atténuation porte sur I'évaluation du logarithme du rapport des
amplitudes spectrales aux stations GVD4 et GVDS5. Got (1987) a 4tabli la variance du
logarithme du rapport spectral, In(G(f)), ot G(f) est le rapport spectral:

Var(G(f)) (V.9)

Var(in(G(H) =52

C'est une approximation qui n'est valable que pour les bandes de fréquence pour
lesquelles la cohérence C(f)>0.9.

Nous avons appliqué cette formule & chaque mesure du facteur d'atténuation et la
figure V.31 représente les variations du facteur d'atténuation 2 certaines fréquences ainsi
que les barres d'erreur déduites de cette formule (V.9), & un facteur multiplicatif pres,
pour les composantes Nord-Sud et Est-Ouest. A chaque couleur correspond un séisme
parmi les 7 séismes sélectionnés pour la composante Nord-Sud et les 4 séismes pour la
composante Est-Ouest. Pour le calcul du facteur d'atténuation et des barres d'erreur,
nous n'avons pas filtré en fréquence les enregistrements afin d'éviter les effets de filtre

qui pourraient modifier les amplitudes spectrales des signaux.

1l apparait directement que le facteur d'atténuation, aussi bien sur la composante
Nord-Sud que sur la composante Est-Ouest, ne présente pas de maximum marqué a une
fréquence particuliére. Il ne nous est donc pas possible d'avoir une idée sur la longueur
moyenne des fissures verticales qui pourraient étre 2 l'origine de 1'anisotropie Nord 0°,

observée entre les stations & 220 et 22 m de profondeur du site de Garner Valley.

154

- N W A

- m‘m n

- N W

Chapitre V: Modélisation de l'anisotropie de Garner Valley

89265153851 89312033318

N W M

—

89325054410 10

89315064929  10° 161 2

- N W A~

10" 8935 2 ' I '
' 6031918 10 10" 90014110429 10°

—me_h_

i 10°

10" 90087231128  10° 161
- : fréquence (Hz)*

fréquence (Hz)

Figure V.29: Rapport s ]
29: pectral du signal correspondant au début du signal d
f;;ttr la ?fmzosante: Norc{—Sud, enregistré a 22 et 220 m de profondeuf ( cour?e?liiif
% Z;va es de gonﬁar:we a 90% pour ce rapport spectral (courbes vertes) et cohérence des
legqu ét;; ??gfj’rfjﬁs g 22 e% 220m %60 g/rofondeur (courbe rouge) pour 7 événements pour
. e de confiance a 90% pour le rapport spectral n'est
cohérence est proche de 1 entre 10 et 40 H ron. La séri e e el e
roc 2 [ en . z environ. La série de chiffres au-d

chaque graphe indique l'année, le jour et I'heure oi a eu lieu le séismejg; quefvtriofsus e
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Les valeurs du facteur d'atténuation sont faibles pour les deux composantes et
atteignent méme des valeurs négatives pour la composante Nord-Sud (figure V.31). La
moyenne du facteur d'atténuation sur la composante Nord-Sud avoisine le zéro, ce qui
signifierait que sur l'axe rapide de l'anisotropie, il n'y a pas d'atténuation, comme l'on
pouvait s'y attendre. Par contre, sur la composante Est-Ouest, bien qu'il y ait moins de

séismes sélectionnés que sur la composante Nord-Sud, il semble que le facteur

-89321202516 89325054410 d'atténuation soit plus €élevé que sur la composante Nord-Sud. Nous pouvons noter la
4 ' N ‘ | présence d'un doublet sismique en ce qui concerne les séismes sélectionnés sur la
3 3 ] composante Est-Ouest (événements 89321202516 et 89325054410, sur la figure V.30)
: 2 | = | pour lequel les valeurs du facteur d'atténuation sont extrémement proches (couleuré bleue
i| 1 N ! ! . e et rouge, sur la figure concernant la composante Est-Ouest de la figure V.31).
‘ 10' 89332222418 10° 10' 89356032528  10°
| 4 ' : ' | 3. Conclusion sur Il'atténuation des ondes S
B 3
, 2 \ 2t Finalement, il semble que l'anisotropie superficielle Nord 0°, observée par Coutant
‘ ‘ 1 M 1 ‘ (1996), dans le granite, entre 22 et 220 m de profondeur, sur le site de Garner Valley,
" 10' 10° 10' Srejieties () 0 peut s'expliquer par la présence de fissures verticales et non horizontales. En effet,
| fréquence (Hz) I'étude de l'atténuation, dans la gamme de fréquences allant de 10 & 40 Hz, donne des

| résultats similaires, a la fois & partir de données synthétiques et de données
expérimentales. Dans les deux cas, les variations du facteur d'atténuation de l'onde S
| "lente" (onde S, transmise, simulée numériquement, et onde S enregistrée sur la
| composante Est-Ouest, 2 Gamer Valley) sont faibles et les valeurs d'atténuation sont du
méme ordre de grandeur, soit inférieures a 0,1 (figure V.24 et figure du bas de la figure
| V.31).

’ Enfin, du fait de I'absence d'un maximum marqué du facteur d'atténuation des
N ondes S, Q“l, a une certaine fréquence, notre étude sur l'atténuation des ondes S ne nous ]‘
I ' permet pas d'avoir une idée sur la longueur moyenne des fissures verticales qui

pourraient &tre a l'origine de l'anisotropie superficielle, observée a Gamer Valley.

Figure V.30: Méme chose que la figure V.29, excepté qu'il s'agit ici d'enregistrements
sur la composante Est-Ouest des stations a 220 m et 22 m de profondeur. Seuls 4

évenements ont été sélectionnés.
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VII Conclusion du chapitre

"atténuation de 7 séismes ) o ‘ . . _
Facw‘éi)glpos ante Nord-Sud Dans ce chapitre, la modélisation de l'anisotropie superficielle, du site de Garner
0.1 Valley, qui est de 8 % environ, a abouti a plusieurs modeles de milieux fissurés,
bidimensionnels, qui restituent bien ce taux d'anisotropie (la propagation des ondes dans

des milieux fissurés est encore réalisée par simulations numériques en appliquant la
méthode DWBIEM, expliquée au chapitre II).

0.05 —

I | verticales, de 200 m de long et espacées de 85 m, et a une fréquence centrale de Ricker de
0.0

20 Hz, provoquent le retard recherché du champ d'onde transmis par rapport a une onde
plane S en incidence verticale sur ces deux fissures.

[ ! } Dans un premier temps, nous avons vu que deux longues fissures, vides,

Q-1 et barres d’erreur

| -0.05 — Puis, nous avons considéré des mileux fissurés constitués de fissures vides,

verticales, réparties de maniére aléatoire et traversés par un champ d'onde plane, de type

SV, en incidence verticale. Nous avons appliqué une relation donnée par Hudson
T T ! " 5 - . e
| -0.1 115 2'0 2'5 30 a5 40 (communication personnelle) entre vitesse des ondes S du milieu homogene équivalent,
10 5 ; . .
| fréquence (Hz) densité de fissure et longueur moyenne de fissure (formule V.2). Nous avons ainsi

trouvé différents modeéles de milieux fissurés contenant des fissures verticales de 10, 20

| Facteur d’ atténuation de 4 séismes ou 40 m de long, successivement (pour chaque modele de milieu fissuré, toutes les
| composante Est-Ouest

fissures ont la méme longueur), donnant un bon taux d'anisotropie, pourvu que la

B densité de fissures suive la formule donnée par Hudson. Les longueurs de fissures ont
été arbitrairement fixées 3 10, 20 ou 40 m. En fait, la longueur moyenne de fissures est

‘ el } { trés certainement plus faible dans la réalité mais nous l'avons choisie au moins égale a 10
ﬂ m dans nos modélisations de milieux fissurés pour réduire la densité de fissures et donc

aussi le temps de calcul. Dans nos simulations numeériques, les dimensions de la zone

fissurée sont de 200 m selon I'axe des profondeurs (pour respecter la distance séparant
les deux stations a 220 et 22 m de profondeur, sur le site de Garner Valley) et supérieure

ou €gale a 80 m selon 'axe horizontal parce que la longueur d'onde incidente a été
choisie de 'ordre de 80 m.

Q-1 et barres d’erreur
o
o
|

-0.05 -

L'¢tude de l'atténuation des premieres arrivées des ondes S, que nous avons a la

; l | fois menée sur des données synthétiques et expérimentales, permet de conclure que
-0.1 T T T
10 15 20 25 =l B e

I'anisotropie superficielle, observée 4 Garner Valley, peut s'expliquer par la présence de
fréquence (Hz)

fissures verticales, et non horizontales; nous n'avons pas d'informations sur la longueur

‘atté ) . ' 1 aines fréquences, pour la oyenne de fissures parce que le facteur d'atténuation, aussi bien des données
Figure V.31: Facteur d'atténuation et barres d'erreur, a cert fréq moye d . 5 q

2! slectionnés
composante Nord-Sud entre 220 et 22 m de profondeur, pour 7 séismes séle

: d . 5 our la ‘ expérimentales que des données synthétiques, ne présente pas de maximum marqué
joure du haut). Facteur d'atténuation et barres d'erreur, a cerratzesffeque’;‘zgﬁc fionnés , , sive I st ths Posdisiadeis £ ol il s
(c}:lﬁf;gosanre Est-Ouest entre 220 et 22 m de profondeur, pour 4 séismes | orsque le paramétre est de l'ordre de 2 (ou k est le nombre d'onde du ¢ amp d'onde
(figure du bas).
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incident et d est la longueur moyenne de fissures), comme cela a été mis en évidence au
chapitre IV pour des ondes P en incidence verticale sur des fissures vides et horizontales.
Nous ne pouvons, par conséquent, pas estimer la longueur moyenne de fissures a partir
de l'atténuation des ondes qui se sont propagées dans le granite fissuré du site de Garner
Valley. Il semble logique que les ondes S des données expérimentales de 1'expérience de
Garner Valley sur l'axe rapide, horizontal, Nord 0°, de l'anisotropie superficielle, soient
moins atténuées que sur l'axe lent, horizontal, Est-Ouest, parce que l'orientation des
fissures, dans le plan horizontal, s'organise selon l'axe de compression horizontal
majeur, soit la direction Nord-Sud, dans notre cas. Zollo et Bernard (1989) et Kaneshima
(1990), expliquent également leurs observations de biréfringence des ondes S par la
présence de fissures, orientées selon la contrainte de compression horizontale, maximale.
Herquel et Wittlinger (1994) déduisent également de I'observation d'une biréfringence
des ondes S sur le site de Lacq, la présence de fissures alignées selon la direction de la

contrainte horizontale, maximale, effective & I'¢re tertiaire.

Fukushima, Gariel et Tanaka (1995) ont réalisé des estimations du facteur
d'atténuation a différentes profondeurs sur un site japonais pour tenter de mieux

connaitre les caractéristiques du sous-sol, dont 1'état de fracturation.
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Chapitre VI: Réponse hydro-mécanique d'un massif fracturé 2 un séisme

I Introduction

Des observations de séismes dans un puits situé sur la faille normale de Cleveland
Hill, en Californie, ont permis & Malin et al. (1988) de conclure que la zone de faille de
Cleveland Hill renfermait une distribution dense de fissures. Une zone de faille typique se
caractérise par des vitesses de propagation des ondes élastiques trés faibles (Cormier et
Beroza, 1987), un facteur de qualité également faible et des propriétés anisotropes (Malin
et al., 1988). De tels résultats sont systématiquement interprétés comme provenant de la
présence de fissures paralleles dans la zone de faille.

Certaines études (Yamashita et Knopoff, 1989, 1992) montrent que, dans certains
cas, les gros séismes sont provoqués par une brusque coalescence de fissures pré-
existantes et que la distribution des fissures évolue pendant le processus de préparation
des tremblements de terre. Ainsi, la surveillance de 1'état de fracturation d'une zone de
faille, par des observations sismologiques, pourrait contribuer 2 la prédiction de gros
séismes. Cependant, toutes les ruptures ne suivent pas ce processus de coalescence de
fissures parce qu'il dépend du type de roche dans lequel s'initie le séisme. Cornet et
Jianmin (1995) ont étudié la micro-sismicité induite dans une zone de faille apres y avoir
injecté de l'eau.

La présence de fluide dans une zone de faille jouerait donc un grand réle dans
I'évolution de I'état de fracturation de cette zone. Ainsi, des mi grations de fluide
pourraient avoir lieu, avant, pendant et aprés les séimes. Muir Wood et King (1993) et
King et Muir Wood (1994) ont observé des changements du niveau d'eau de nappes
phréatiques et de puits, et du débit de rivieres et de sources, aprés que des séismes aient
eu lieu dans I'Ouest des Etats Unis. Plus particuliérement, 2 la suite d'un séisme sur une
faille normale, le niveau d'eau dans les puits et le débit des riviéres augmentent parfois de
fagon notable quelques jours apres le séisme et l'excés de débit persiste pendant six a
douze mois aprés le séisme. Au contraire, les effets d'un glissement le long d'un plan de
faille inverse sont beaucoup moins marqués et il s'ensuit une faible diminution du niveau
d'eau dans les puits et les riviéres.

Notre étude porte, dans un premier temps, sur les déformations co-sismiques et
post-sismiques de fissures paralleles, remplies de fluide et situées 2 proximité d'une faille
en glissement. Dans un second temps, nous avons étudié les variations de pression du

fluide dans une fissure imperméable, située en champ lointain d'une faille en glissement.
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II Réponse hydro-mécanique d'un massif fracturé a un séisme
en champ proche

1. Le modéle de zone de faille

Dans cette partie, nous allons nous intéresser aux déformations que subissent des
fissures remplies de fluide, situées a proximité d'une faille en glissement. De 13, il est
possible d'étudier les variations de la porosité de la zone de faille modélisée, pendant et

apres la rupture le long du plan de faille.

Les simulations numériques de diffraction par les fissures soumises au champ
d'onde rayonné par une faille en glissement font encore appel a la méthode semi-
analytique, DWBIEM, qui a été exposée au chapitre II.

Nous considérons, pour nos simulations numériques, un milieu fissuré en deux
dimensions dans lequel les fissures sont identiques, parall¢les, placées en quinconces et
remplies d'un fluide non visqueux. De plus, la surface des fissures est imperméable et ne
permet donc aucun échappement de fluide & travers les fissures. La matrice rocheuse est
supposée €lastique, homogene, isotrope et infinie (sans surface libre). Au milieu de cette
zone, un glissement se produit sur un plan de faille qui fait un angle de 45° par rapport a
l'orientation des fissures (voir figure VI.1). En effet, dans le cas du cisaillement simple et
pour une déformation progressive, les axes de déformation sont a 45° du plan de
cisaillement (cf A. Nicolas, 1989). Dans notre modele, les fissures sont prises de forme
elliptique et non a faces paralleles parce que nous allons étudier leurs déformations
pendant et apres un glissement sur le plan de faille (cf chapitre III). Nous supposons, de

plus, que les déformations sont purement élastiques.

Les équations du champ d'onde rayonné lors d'un glissement sur un plan de faille
sont données par Bouchon et Aki (1977). Ajoutons une précision concernant le calcul de
la déformation des fissures par une faille en glissement. L'axe de périodicité selon lequel
la discrétisation des fissures est réalisée (voir chapitre II) n'est pas le méme que l'axe de
périodicité de la source sismique étendue qu'est la faille en glissement. Cette démarche
permet une discrétisation des fissures et de la faille respectivement selon la direction du
grand axe de chaque fissure et selon le plan de la faille. Un simple changement de repere
des composantes du déplacement et du tenseur des contraintes liées a la faille suffit a
exprimer déplacements et contraintes dans le repere des fissures. La méthode numérique
utilisée rend possible un tel changement d'axe de périodicité suivi d'un changement de

repere.
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| Les valeurs des différents parametres du probléme ont été fixées de Ia manigr
sulvanFe: la vitesse des ondes P, le coefficient de Poisson et la densité sc)ni
respectivement de 5 km/s, 0.25 et 2.7, dans la matrice rocheuse; la vitesse des ondes P et
la densité sont respectivement de 1.5 km/s et 1.0, dans le fluide, a l'intérieur des fissures:
les fissures ont une longueur de 100 m et une ouverture au centre de 1 m; les centres de’ !
deux fissures adjacentes sur une méme ligne sont espacés de 150 m et les lignes de |
fissures sont séparées de 75 m selon la verticale; la longueur de Ia faille est de 200 metle
déplacement sur cette faille est de 1 m, la vitesse de rupture est celle des ondes de
Rayleigh, a savoir de 0.92*, soit 2650 m/s environ, le temps de montée de la fonction
rampe qui modélise 1'évolution temporelle du glissement sur le plan de faille est de 0.1 s
La longueur totale de la fenétre temporelle est de 2 s. |

fissure 1 fissure 2 fissure 3 etc.

point de départ
de larupture suy =—m=> =/ @=——s @ 2o——
le plan de faille

direction et sens
L ————
N = <— <—= delacompression

FigureVI.1: Modéle d'une zone de Jaille. Le ipti
: : . . Les fissures sont elliptiques et es d'
fluide non visqueux. Les fléches de part et d'autre du plan de faj?llg indi;u;i’tnl’iehsegnf ZZ

glissement. Le point o dé ' 5 o s i
aille P €bute la rupture correspond a l'extrémité supérieure du plan de
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2. Les résultats

Les figures V1.2 et VL3 représentent des instantanés de déformation des fissures a
différents temps de propagation pendant et apres le glissement sur la faille. Seul le champ
de déplacement diffracté est pris en compte dans la déformation des fissures pour que
chaque fissure ne soit pas translatée, dans son ensemble, par le champ de déplacement

rayonné par la faille en mouvement.

11 apparait clairement que les déformations des fissures sont en accord avec les
quadrants de compression-dilatation liés au glissement sur le plan de faille. Ainsi, les
quadrants de compression correspondent bien aux zones dans lesquelles les fissures se
ferment alors que les quadrants de dilatation correspondent aux zones dans lesquelles les
fissures se distendent. Le dernier instantané de déformation, représenté sur la figure
VL3, correspond 2 l'état final de déformation de la zone de fracture apres que le
glissement se soit produit sur la faille. La figure V1.4 représente les variations temporelles
de la surface (normalisée par rapport 2 la surface initiale) de chacune des fissures
considérées. Les fissures pour lesquelles la surface est supérieure a 1 se dilatent alors que
celles pour lesquelles la surface est inférieure a 1 diminuent de surface. Les résultats de la
figure V1.4 sont en accord avec ceux des deux figures précédentes. Nous pouvons noter
une antisymétrie par rapport au plan de faille. Par exemple, 1'équivalent de la fissure 23
est la fissure 33, I'équivalent de la fissure 22 est la fissure 34 etc. Les variations
temporelles des surfaces de ces paires de fissures se superposent quasiment et donc nous
ne constatons pas d'influence notable de la localisation du point d'initiation de la rupture

sur le plan de faille.
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0.01 s apres le début de la rupture 0.06 s apres le début de la rupture
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0.11 s apres le début de la rupture:
fin de la rupture 0.09 s apres la fin de la rupture
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Figure VL.2: Instantanés de 'état de déformation des fissures a quartre différents temps

}ie frop;zga?%n des ondes. L'ouverture des fissures a été exagérée selon la verticale d'un
facteur 10 et il se rajoute encore a cette exagération les déformations des ]
multipliées par un facteur 15. d 5 ES e g som
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0.15 s apres la fin de la rupture 0.3 s apres la fin de la rupture

0.94 s apres la fin de la rupture:
déformations statiques

—_——— e o= @ =——

Figure VL.3: Suite de la figure VI.2.
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Figure VI.4: Variations temporelles de la surface de chacune des 55 fissures
considérées. Les surfaces ont toutes é1é normalisées par rapport a la surface initiale,
identique pour toutes les fissures. 1l est facile de constater une antisyméirie par rapport au
plan de faille pour lequel le sens du glissement détermine les quadrants de compression-
dilatation.
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Il est maintenant possible de calculer la porosité de cette zone de faille en fonction

' i ité 'exprime en
du temps. Comme nous sommes €n deux dimensions, la porosité, ®, s'exprim

fonction de l'aire totale des fissures:

aire des fissures (VL.1)

e Afissures —
aire totale

A totale

La porosité diminue encore apres la fin du glissement sur la faille est ensuite augmente
i ité dimi 1
]égerement pour se stabiliser (voir figure V1.5). Globalement, la porosité diminue, ce qu

est en accord avec le fait que le milieu subit une compression.

1.47
1.465 —

1.46 =
1.455 =

1.45

porosité (%)

1.445 —

1.44 —

1.435 —

1.43 T T T T T T
T T 1

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 1.2 1.4 1.6

temps ()

jati j1é de faille pendant et apres
i .5: Variations temporelles de la porosite de la zone de Jc 7
El%glgsesevnllesnt s‘:tr le plan df faille. La porosité continue de diminuer aprés la fin du

glissement pour augmenter légérement avant d'atteindre sa valeur finale.
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III Variations de la pression fluide dans une fissure, a la suite
d'une rupture en champ lointain

1. Le modéle de faille et de fissure

Dans cette partie, nous étudions les variations de pression du fluide dans une
fissure, située en champ lointain d'une faille en glissement. Cette étude a l'intérét d'étre
directement liée au probléme des transferts de fluides, observés 2 la suite de séismes,
méme lointains (Muir Wood et King, 1993; King et Muir Wood, 1994).

Une fissure horizontale, dont la surface est imperméable, de forme elliptique, de
100 m de long et d'ouverture au centre de 1 c¢m est placée & 1000 m d'une faille en
glissement dont le plan nodal perpendiculaire au plan de la faille fait un angle constant
avec la direction du centre de la fissure (angle béta sur la figure VI.6). Nous faisons
effectivement varier l'angle d'incidence (angle alpha sur la figure VI.6) du champ lointain
rayonn€ par la faille en mouvement en maintenant l'angle béta fixe. Ainsi, le diagramme
de radiation de la faille ne change pas par rapport au centre de la fissure lorsque nous
faisons varier l'angle d'incidence.

Les valeurs des vitesses et des densités sont les mémes que précédemment. La
longueur de la faille est de 10 m et le glissement final sur cette faille est de 10 cm. Le
temps de montée de la fonction source en forme de rampe est de 0.02 s. Nous avons fixé
l'angle béta 2 30°. La longueur totale de la fenétre temporelle est de 0.5 s.

2. Les résultats

La figure VI.7 correspond aux variations temporelles de la pression du fluide
contenu par la fissure pour des angles d'incidence allant de 0 & 90° par rapport 2 la
verticale (angle alpha sur la figure VI.6). Les deux impulsions dans le signal de pression
correspondent aux ondes P et aux ondes S. Lorsque la faille est 4 la verticale de la fissure
(alpha=0°), l'arrivée de l'onde P est bien marquée a l'inverse de celle de 1'onde S. Ceci
s'explique par le fait qu'a cet angle d'incidence, 1'onde P contribue efficacement aux
déplacements verticaux des faces de la fissure et donc également aux variations de la
pression fluide. Quand l'angle d'incidence augmente, le signal de 1'onde P s'amenuise de
plus en plus parce que la composante verticale de l'onde P diminue avec I'angle
d'incidence. Par contre, l'onde S passe par un maximum d'amplitude entre 30 et 60°
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d'angle d'incidence (figure V1.7). Le tableau VL.1 rassemble les valeurs du maximum de
pression (en valeur absolue) atteint dans la fissure parmi différents récepteurs placés dans
le fluide et pour différents angles d'incidence. Ce tableau met en évidence un maximum

de pression entre 30 et 40° d'angle d'incidence.

fissure X fissure
0 1_1_ - O H-—F
| alpha=0 /| a;;b'I
I 7 |
7
I / I
I beta I
beta 7 -
I\f — = |
| 77 I
: . . . |
faille en glissement faille en glissement
/) en champ lointain en champ lointain
/
z z
v v b.
a.

Figure VI.6: Configuration source-fissure. La source est une faille en glissement en
champ lointain par rapport a une fissure remplie d'un fluide non visqueux. L'angle alpha
varie de 0 @ 90° alors que l'angle béta est maintenu fixe. a.: cas alpha=0° et b.: cas

alpha=50".
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Figure VL.7: Enregistrements s 1 : '

' nents synthétiques de la pression du fluid j

foncnpn du temps, pour différents angles d'incidence (angle alpJIZa s;r CIIg ;I‘If fgf I%ujr" L

‘Z(en.uer pic corre'rspond aux ondes P, le second pic aux ondes S. Le signd% de 'd). g
iminue quand l'angle d'incidence, alpha, augmente alors que le signal d s g

atteint un maximum d'amplitude vers 40°. § @ ondes §
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angle d'incidence alpha (degrés) pression maximale (bars)
0 0.018
10 0.018
20 0.016
30 0.020
40 0.022
50 0.022
60 0.019
70 0.014
80 0.008
90 0.005

Tableau VL.1: Valeur absolue maximale de la pression (en bars) du fluide contenu par
la fissure en fonction de l'angle d'incidence alpha (angle entre la verticale et la direction
dui centre de la faille par rapport au milieu de la fissure, voir figure VI.3).

Nous expliquons ce résultat par les variations du coefficient de transmission d'une
onde S qui se convertie en onde P dans un fluide non visqueux & une interface
solide/fluide. La figure VI.8 représente, en trait plein, les variations de ce coefficient de
transmission en fonction de l'angle d'incidence d'une onde plane de type S (comme la
faille se trouve en champ lointain par rapport a la fissure, nous faisons l'approximation de
remplacer le champ d'ondes rayonné par la faille en glissement par une onde plane. De
plus, les faces des fissures sont considérées, localement, comme des interfaces
solide/fluide). Sur la figure V1.8, la courbe en pointillés correspond au maximum absolu
de l'amplitude du signal des ondes S dans le signal de pression entre 30 et 70° d'angle
dlincidence. Ces valeurs se trouvent dans le tableau VI.1. En dehors de cette gamme
d'angles d'incidence, le maximum absolu du signal de pression est atteint par les ondes P
et non par les ondes S. 11 existe une singularité du coefficient de transmission au niveau
de l'angle d'incidence de l'onde S pour lequel elle se réfléchie en une onde P qui se
propage le long de l'interface, du coté du milieu solide. Cet angle critique, est de l'ordre
de 35°. Par ailleurs, en dehors de cette singularité, le coefficient de transmission atteint
son maximum aux alentours d'un angle d'incidence de l'onde S de l'ordre de 40°. Il 'y a
une bonne cohérence entre les variations de ce coefficient de transmission et celles du
maximum absolu de 1'amplitude des ondes S dans les signaux de pression (figure VL8).
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Ainsi, les ondes S transmises en onde P dans le fluide renforcent le signal des ondes S
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mcn.dentes au niveau de la pression du fluide.

C,omparaison entre le coefficient de transmission
d’ondes S en _P et le maximum absolu des ondes S
dans le signal de la pression du fluide
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.Cec e transmission présente une singularité °qui /
mgle crieont : ‘sente. gularité vers 35° qui correspond a
_ quel l'onde S se réfléchie en une onde P qui
linterface solide/fluide du cété ] nillés, variations dh mie by onS 4
- ¢ du solide. En pointillés, variati ]
des ondes § de pression (valeurs tirées du tabtfau VI.1 )., ons du maximun absol

IV Conclusion

]_.ﬁ calcul des déformations de fissures remplies d'un fluide non visqueux et situées
a proximité d'une faille en mouvement permet d'avoir une meilleure connaissance du
compor'tement hydro-mécanique du sous-sol soumis 2 un mouvement sismique. Nous
avons ainsi pu étudier comment un réseau de fissures existant était affecté par le passage
des ondes sismiques. A certains temps de propagation des ondes rayonnées par la faille,

certaines fi ! :
1ssures s'ouvrent pendant que d'autres se referment. Nous avonc pu constater
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que les déformations des fissures correspondaient au diagramme de radiation de la faille
en glissement (quadrants de compression et de dilatation). Cette étude est ainsi le point de
départ d'une étude plus poussée qui portera sur les problémes de migration et de
pompage de fluide dans un massif fracturé atteint par des ondes sismiques. De plus,
l'observation et 1'étude théorique des mécanismes de transferts de fluide li€s a des
séismes a des applications essentielles dans les problemes de stockage de déchets

industriels et de risques naturels.

En demnier lieu, nous avons calculé les variations temporelles de la pression du
fluide contenu par une fissure imperméable, soumise & un champ d'onde provenant d'un
séisme lointain. Nous avons ainsi pu mettre en évidence deux pics de pression
correspondant respectivement aux ondes P et aux ondes S. En faisant varier de 0 a 90°
I'angle d'incidence du champ d'ondes rayonné par une faille en glissement par rapport a
la fissure, nous avons pu remarquer une diminution progressive du signal des ondes P
(dans le signal de pression) alors que nous avons mis en évidence une gamme d'angles
d'incidence pour laquelle les amplitudes des ondes S étaient élevées. Nous expliquons ce
dernier résultat par la présence d'un maximum du coefficient de transmission d'une onde
S qui se convertie en onde P 2 une interface solide/fluide qui est atteint pour un angle
d'incidence de l'onde S de l'ordre de 40°. Par conséquent, cette étude rend possible une
meilleure compréhension des variations de pression de fluide qui peuvent subvenir dans

une fissure imperméable, 2 la suite d'un s€isme lointain.

En réalité, cette étude représente un point de départ pour tenter d'interpréter les
signaux de pression, enregistrés a différentes profondeurs, sur le site de Garner Valley,
non loin du réseau de failles de San Andreas (cette expérience a été décrite au chapitre
précédent). Sur ce site, J. Steidl (communication personnelle, 1997) a observé, comme

nous-mémes dans nos simulations numériques, deux pics dans les signaux de pression

qu'il explique comme correspondant aux ondes P et S géncrées lors d'un séisme.
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Conclusion

Ce travail de these porte sur la propagation des ondes sismiques dans des milieux
fissurés, probleme qui a déja fait I'objet de nombreuses recherches, en raison de son
impact dans l'exploration des ressources naturelles (eau, pétrole, gaz...) ou dans I'étude
des matériaux (essais non destructifs). Plus précisément, nous nous sommes intéressés
aux interactions qui pouvaient exister entre un milieu fissuré et des ondes €lastiques se
propageant dans un tel milieu. Ainsi, nous avons €étudi€ comment la présence de fissures
dans un solide pouvait avoir une influence sur les ondes sismiques, en les diffractant, et,
par suite, nous avons pu observer les phénomeénes d'atténuation et d'anisotropie. Par
ailleurs, les ondes sismiques peuvent aussi agir sur des fissures se trouvant sur leur
passage, en les déformant, d'oi les phénomeénes de migrations de fluides, dans le cas ol
les fissures sont remplies de fluides.

Notre approche est théorique, dans le sens ol nous avons €tudié ces différents
phénomenes en réalisant des simulations numériques de propagation d'ondes élastiques
dans des modeles de milieux fissurés. La méthode numérique utilisée est une méthode
indirecte d'équations intégrales aux frontieres oi les fonctions de Green sont calculées
par la méthode des nombres d'ondes discrets (DWBIEM). Cette méthode numérique est
particulierement bien adaptée au probléme du calcul du champ d'onde diffracté par des
fissures de forme quelconque, & n'importe quelle fréquence.

Le facteur prépondérant qui intervient dans le probleme de la propagation des ondes
sismiques dans un milieu fissuré est |a longueur d'onde avec laquelle ce milieu fissuré est
sondé€. Si la longueur d'onde d'investigation est du méme ordre de grandeur que la
dimension des fissures, c'est le domaine de la forte diffraction, les fissures sont le siege
de conversions d'ondes (surtout en leurs extrémités) et les ondes transmises sont trés
atténuces. La mesure de l'atténuation du premier train d'ondes en fonction de |a longueur
d'onde représente ainsi un moyen efficace pour évaluer la longueur moyenne des
fissures. Par contre, si la longueur d'onde est plus grande que la taille des fissures et que
leurs distances de séparation, et si, de plus, les fissures sont toutes orientées selon une
méme direction, le milieu fissuré se comporte comme un milieu anisotrope. Des
simulations numériques de propagation d'ondes sismiques sous ces conditions ont en
effet mis en évidence un retard du premier train d'onde transmis par rapport a une onde
qui se serait propagée dans le milieu homogéne en 1'absence des fissures,
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Conclusion

Par suite, I'anisotropie superficielle de vitesse, observée a Garner Valley, a été
modélisée par la propagation d'ondes S dans différents milieux fissurés contenant des
fissures verticales pour lesquels nous avons conjointement fait varier la longueur et la
densité de fissure, ceci en appliquant la théorie de Hudson sur les milieux homogenes
équivalents. Nous avons ensuite réalisé une étude de l'atténuation du premier train
d'ondes S transmis, 2 la fois, a partir de données synthétiques obtenues pour ces
différents modeles de milieux fissurés, restituant bien le taux d'anisotropie mesur¢ a
Garner Valley, et a partir d'enregistrements effectués sur le site de Garner Valley.
I'absence de maximum d'atténuation & une certaine fréquence ne permet pas de conclure
quant 2 la longueur moyenne et a la densité des fissures du granite de Garner Valley qui
serait le siege de l'anisotropie superficielle observée au niveau de ce site. Néanmoins,
l'atténuation, en fonction de la fréquence, du premier train d'ondes S transmis, obtenue a
partir de simulations numériques de propagation d'ondes sismiques dans les milieux
contenant des fissures verticales - par opposition a des fissures horizontales - semble
montrer les mémes caractéristiques (absence de maximum, amplitudes du méme ordre de
grandeur) que l'atténuation des ondes S enregistrées dans le granite du site de Garner
Valley.

De maniére générale, la caractérisation sismique des milieux fissurés qui a été
menée aux chapitre 111, IV et V, a permis de mieux comprendre les effets que peuvent
avoir des fissures sur des ondes sismiques qui rencontrent sur leur trajet de telles
hétérogénéités.

En dernier lieu, au chapitre VI, nous avons étudi€ la réponse hydro-mécanique d'un
massif rocheux 2 un séisme, en champ proche et en champ lointain. Plus précisément,
nous nous sommes intéressés aux effets du rayonnement d'une faille sur des fissures
remplies d'un fluide non visqueux. Dans le cas d'une faille activée, en champ proche, les
fissures subissent des déformations pouvant induire des migrations de fluide. En champ
lointain, le signal de pression du fluide contenu par une fissure montre clairement le
passage de l'onde P et celui de l'onde S. De telles variations de pression peuvent
également provoquer des fuites de fluide (rappelons que dans nos modeles, les fissures
sont supposées imperméables). Cette étude représente un point de départ vers une
meilleure compréhension des phénoménes de transferts de fluides déja observés apres des
tremblements de terre, d'hydro-fracturation et d'interconnexion de fissures suite a une

surpression du fluide dans les fissures.

Dans un avenir proche, grice aux progres futurs réalisés en informatique, nous

pourrons, trés certainement, considérer des phénomenes plus difficiles a modéliser

Conclusion
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f)mme I'hydro-fracturation ou la propagation des ondes sismiques dans des milieux
fissurés plus complexes, présentant, par exemple, des distributions de fissures de
longueurs aléatoires et contenant différentes sortes de fluides (eau, gaz, pétrole, etc.)
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ANNEXE A

Les expressions des vitesses moyennes des ondes sismiques dans un milieu fissuré
découlent d'un certain raisonnement que Hudson nous a personnellement communiqué et
que nous allons développer dans cette annexe.

Les propriétés du solide qui contient les fissures sont décrites par les constantes
élastiques { Uld} qui vérifient les équations suivantes:

1_|kl =A3;;0 'Hl( ik0j1 +8i18jk) (A1)

ol A et u sont les parametres de Lamé du solide en dehors des fissures.

Le nombre de fissures par unité d'aire ou densité de fissure est noté v et la longueur
moyenne de fissure est notée 2a.

Hudson (1981,1982) a montré que les constantes €lastiques d'un solide fissuré pour une

propagation a grande longueur d'onde pouvait se metire sous la forme suivante :
0 1 2 3
Cijkl = Cijkl +cijk| + cijk] + O('V ) (A2)

ol cg,d sont les constantes du milieu non fissuré, c,-ljkl et cizjk[ sont respectivement les

constantes €lastiques du premier et du second ordre qui perturbent le milieu isotrope, ol :

1 —va’ 0

Cipiq = TckzipclzjqU%I (A3)
Cizqu = ":; %’rjq }plmxlmvr (Ad)
ol :
X2 %{6,v6mr(5+362 [0 )= 3(81d 1 + 8,y )1 - B2 /a2)} (A5)
. B?/o® = w/(h +2p) (A6)

Pour des fissures vides et toutes orientées de telle sorte que leurs normales soient diri gées
selonl'axe z, on a:
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Posons : b=
U%1 _ A+2p w (A7) o |b|
A+1 4 En injectant I'expression des constantes élastiques (équations (A 1)) du milieu €lastique
| | homogene et isotrope en dehors des fissures, I'équation (A16) devient :
! ng 7; + 2u T (AB)
+p2 A ~ A
} 3 pw? —pk? - (AL + u)(b.k) - c}qukpkqb b; = (A7)
" U%, =U% =0 (A9)
| : |‘ 12 — 21 oil k2 — |k|2
Par suite, nous avons, au premier ordre en va®: FInEefeAt, TOUS avons.
| 2 515 o _1 SRV el 28 63 (A18)
11 = (A+2u) l-vaz——E (A30) k—2=-5{u+(?u+u)(b k) lqu g qb]bJ |
w(A+p)2 |

A+2u) 7w (A1) o _ !|
Copmp = (A + ZM){I —va? (_(?L -:L)) 5} En ne considérant que les termes du premier ordre dans I'équation (A18) et en choisissant 1
i ) g b parallele a k, nous retrouvons 'expression de la vitesse, o, des ondes P encore
Crizz = M 1—va® wﬁ (A12) appelées ondes longitudinales (b.k =1) :
H(A+p) 2
A+2u) (A13) o A+ Alo
e 202 o _rem_, »
1212 Ll{ o) 4} 2 >

Si I'on choisit b orthogonal 2 k, nous avons b.k = 0 et nous retrouvons I'expression de

Nous considérons le probleme d'une onde plane harmonique incidente sur la zone .
la vitesse, 3, des ondes S :

fissurée :
2

u = belK-X — oY) (A14) ;‘(’_ - % — 2 (A20)

ol u, b et k sont respectivement le vecteur déplacement, le vecteur de polarisation de An premies ord dant 1 b
_ _ _ ordre, en gardant le vecteur nombre d'onde fi :
I'onde et le vecteur d'onde; b et k sont des vecteurs constants. Si la densité de fissures ¢ H ot avens
|

est faible, vaZ <<1. L'équation de 1'élastodynamique au premier ordre en va? dans f_i0. g 1
laquelle on a injecté l'expression du vecteur déplacement u (équation (A14)), donne : =b"+b (A21) ‘

ol lf)1| = O(vaz) .

b j(szaij = cioqukpkq IPJClkPkQ) 0 &l N 2
Donc, pour les ondes P, nous avons b’ =k et (B f:) = (B".ﬁ)z 4+ 0(82) =1+ 0(52) ou
En multipliant cette équation par b; et en sommant sur i, nous obtenons : £ =va’.
2 Pour les ondes S, nous avons b'.k=0et (BE)Z = (Bl.ﬁ)z = 0(82).
pa?bf* — i k kgbib; —Cipigk kg bib; =0 (al6) Ceci montre qu'au premier ordre en € nous pouvons remplacer b pz;r b® dans I'équation

(A18).
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Par suite, nous avons au premier ordre en € pour la vitesse des ondes P :

(A22)

Fixons k = (sin®, cos 6), ou B est I'angle entre le vecteur d'onde k et la normale aux
faces des fissures (ici, l'axe z).

En remplacant k par l'expression de ses composantes et les constantes €lastiques au
premier ordre par leurs expressions données par les équations (A10) a (A13), la vitesse
moyenne des ondes P qui se propagent dans un milieu fissuré a deux dimensions ot les
fissures sont paralleles a 1'axe X a pour expression :

1—vaZ (A23)

e
va ———X
g 2u(h+p)
(W*sin* 0+ (% +2) cos® B+ 201 + )’ cos? Bsin’ e)

Pour des ondes SV, la vitesse moyenne au premier ordre en € a pour expression (voir

équation (A18)):

(A24)

Le vecteur k étant fixé, b = (cosB, —sinB).
L'expression intégrale de la vitesse des ondes SV se propageant dans un milieu fissuré€ a

deux dimensions ol les fissures sont paralléles a 1'axe x est de la forme :

A25
2 :62(1—vaz%(l+4sin26c0820)] ( )

Ces expressions de vitesses moyennes des ondes P et S nous seront bien utiles par la

suite.
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I. Fonctions de Green bidimensionnelles dans un solide élastique infini

La décomposition du champ d'onde par les potentiels de Helmholtz, & et ¥, dans un
solide élastique, & deux dimensions, donne pour les déplacements, u et v, et les
contraintes, Gy, G, €t Oy, dans le plan (x,z) :

_9® _o¥
ox o0z
(B1)
o v
0z ox
G.. = A az_q)+§22 FiD zq_)_az‘{’
UM ax? T az? H x>  oxoz
’® 9% 0°d *Y (B2)
SR e | B e e
i k(axz * azz)+ "{ o2 ' oxoz
o’® °Y %Y
=2 -
Oxz ”axaz+ (axz azzj

ol Aet p sont les parametres de Lamé. Pour simplifier, nous supposons qu'ils ont la
méme valeur.

Lamb (1904) a exprimé les potentiels de Helmholtz pour des forces de diffraction
horizontale et verticale, Qi et Q{,, appliquées en un point j de coordonnées (x 55255
point source d'une surface diffractante. Ici, nous donnons les expressions discrétisées
dans le domaine du nombre d'onde horizontal (voir chapitre II), pour un solide élastique
et infini (il y a d'autres formules pour un demi espace).

Les potentiels en un point du milieu, de coordonnées (x,z), pour une force horizontale
Q... appliquée en un point j, sont de la forme :

; i M
0i=z 8 3 Kol @30
2Lkgp 27\ Vo

i zj”exp[—ikn(x — X; )]
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i M
~Z; 23{’%“ ng I:Iaxp[—nf n|Z = Z; l]exp[-ikn (x —X; )] (B3b)

De méme, les potentiels en un point du milieu, de coordonnées (x,z), pour une force
verticale QJ, appliquée en un point j, sont de la forme :

- j M
@} =sgn(z~z)) 21?13@ nz‘;"l’[‘“’n = 2iflexel-ika (x—x; ) o

(B4b)

wi-—% Y k—“exp[—ivn

*2LKgH S Y 2= e"p["ik“(x I )]

ol
* L est la période spatiale (voir chapitre II) subdivisée en N segments réguliers
* M est tel que N=2M+1
* les autres variables suivent les équations suivantes :
5 L anl2
vo=(ka-KZ) ", Im(v,) <0
1/2
Yo = -12)", Im(y,)<0
avec :
k,=@2xn/L)n
ka=m/0!., kl3=(0/l3, u:sz

oll o, P et p sont respectivement les vitesses des ondes P et S et la masse volumique du
milieu de propagation.

En fait, la pulsation @ est un nombre complexe auquel on donne une faible partie
imaginaire négative afin d'éliminer les singulatités des fonctions de Green dans le plan
complexe des nombres d'onde (se référer a I'article de Bouchon et Aki, 1977).

Les points de coordonnées (x;,z;) correspondent aux Ng points sources, c'est-a-dire
aux points de discrétisation de toutes les fissures du milieu fracturé (voir chapitre II). Le

rayonnement de tous ces points diffractants s'obtient en sommant les potentiels sur

l'indice j :

Annexe B

(B5)

Y=Y ¥+
i=1

Ayant les expressions des potentiels de compression et de rotation données par les

¢quations (B5), il est maintenant possible de calculer les déplacements et le tenseur des

contraintes en injectant les expressions des potentiels (B5) dans les
(B2). Pour simplifier les expressions de ces grandeurs, on pose :

ol nous rappelons que (x,z) désigne les coordonnées spatiales du point d'observation et
(Xj,zj), celles du point source numéro J (dans notre étude, il s'agit d'un point de
discrétisation d'une fissure).

Les expressions des composantes horizontale et verticale, u et v, du déplacement

s'écrivent de la maniére suivante

2
5}_ e[—ivn iZ” & ’Yne[_ iyn IZ[I

—1 NS M J
syl L.

2Lk2p 4 .
B j=1n=-M +knsgn(z)[e[_“’nrzl] — e[_”n'Z”]Qi,
(B6)
- y angl'l(Z)[e[_iv“IZ” _ e[_i7n|zl]]Qj
—.l 3 ¥
V= z [—ian]
2L & HZM +[vne[—iv,.|2l] Lk e[—w,,lzu]Qj
i ‘
(B7)

Les expressions des éléments du tenseur des contraintes se trouvent ci-dessous :

€quations (B1) et
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- Annexe B
l! II. Fonctions de Green bidimensionnelles dans un milieu fluide pon
visqueux infini
( Ky [-ivalZ
1§ [—-(?L + 2u)k% - lvﬁ]v—“e[ alZ] i Dans un fluide non visqueux, il n'existe pas de cisaillement et donc ce sont uniquement
‘ - &% les ondes P qui peuvent se propager dans ce milieu; la rigidité pf de ce milieu est nulle,
1 Ni i‘,‘ —Zpkn'\{ne[“w“lzﬂ e["ikﬂxl par contre l'autre parametre de Lamé, Af, n'est pas nul. Soit of la vitesse des ondes p
| [¢) = 9 . . . -
\ = 2Lk§u j=1n=—M [—(?u +2u)kg _;w?l]e[—l"nlzﬂ : dans le fluide considéré. Les fonctions de Green correspondantes sont celles d'une
| +sgn(Z) ivalz] Q; source de dilatation (ou d'une explosion) et cette source de dilatation est équivalente 3 un
2 [71Yn . .
| +2ukpe dipSle de forces orthogonales entre elles. Le potentiel de compression correspondant
N s'obtient ainsi en dérivant I'équation (B3a) par rapport a xj et en dérivant I'équation (B4a)
| i (B8) par rapport a zj (Bouchon et Aki, 1977):
‘I
! L .
~ o M (acpgc . acp;)
| Q aXJ aZJ
( kK, [-iv,|Z
[—J\,kﬁ ~{ +2u)vﬁ]v—“e[ valZl ol (B11)
n x i
Y =0
—iy,|Z _
| o 1 % § 4 +2l-lkn7ne[ i7aZl] [ [-ikaX] | ’
" “ 2Lk[25u j=ln=—M [—J\kﬁ e Zu)vﬁ]e["w“lzl] j ot M! ala méme dimension qu'un moment de forces.
+sgn(Z) _ Q; L'expression du potentiel @ discrétisé selon la méthode des nombres d'ondes discrets est
| ; 2 [-#al2] P P
! | —2pkqet la suivante : ;1
I (B9) _r . :
‘ ol iM M exp"—wnf z- zj”exp[-—lkn(x - xj] (B12)
\ 2L?\.f fimeM 'an ‘
|
—iv,|Z 2 _ 1 2["11alZll | oL .
\ N —sgn(Z)[2k§e[ a2 +["/n '—kn]e[ ]Qx (k] |
| -1 ¥ : e 2 2\V/2 Im(v, )<0 }
Oxz = 2Lk§ _]Z{HEM +|:_2k Vne[_i\’nlzl] +[y§ — kﬁ]& e[_ﬂnlzl] ]QJZ 'an = (kaf - kl]) . f ‘
= 1
Tn
, avec :
. (B10)
_ ‘ k, = (2% /L)n, ko, =00/ oy
Qj et Qj ( pour j=1,Ns) représentent les inconnues du systeme d'équations linéaires qui
X z _
traduisent les conditions aux limites sur la surface des fissures. En appliquant la premiére ¢quation des équations (B5) et les €quations (B1) et (B2), nous
obtenons pour les déplacements et les contraintes (X et Z ont la méme signification que
dans le paragraphe précédent) :
|
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N M _ .
. 1 5 M_Ie _k_n_e[—lv“f lZi]e[_lan] (B 13) 0 .
f 2]_;;\'[' j==1 naoM '\lnr —>
i Ng M , .
1 : - Z| |- B14
i S zMi 2 {sgn(Z)e[ ) l]e[ ‘k”X]} =i 4 Qi
2]_;7\-1' _|-1 Il--M J
ik (x, z)
| I h
R ik Ns M : . —_———— ] ;
b = Oy = o2 M {Le[—wnf lzﬂe[-xknx]} (B15) (9:2) o ‘
2L v 1 " =«£ | tEEEmmmmm—m——
; J=1 v ¥ A e—_—_ 1
(B16)
| ze = 0
i —— : surface de la fissure
| M (pour j=1,Ng) correspondent a un certain nombre d'inconnues a déterminer en
e . N o — — . : surface ol sont appliquées les forces
résolvant le systeme d'équations linéaires des conditions aux limites sur la surface des : ; )
y : ; de diffraction dans le solide extérieur
fissures, les quantités Q) et Q) représentant le reste des inconnues du systéme z A T fisssice
d'équations. *
Figure B1 : § ! icati . .
11 Détails pratiques fi s§ure. urface d'application des forces de diffraction dans le solide extérieur 4 la

Si le point d'observation de coordonnées (x,z) et un point de discrétisation d'une des
fissures de coordonnées (Xj.zj) sont tels que z=zj, il faut faire attention a la valeur que

Green. J iqué : .

_ o _ . . _ moment M, appliquée au point (Xj,zj) de la fissure et le point d'observation (x,z) sont

Si l'on considere la force de diffraction au point source numéro j de composantes tels que z=zj, nous supposons que le point source (xi,Zi) est placé [6ge ,Z) son
J»Zj) est placé I€gerement a l'extérieur

q l l i

la figure B1 et ceci pour une question de continuité; ainsi la surface de la fissure se trouve fluide (voir la figure B2)

dans le milieu solide élastique, extérieur a la fissure. -
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X
&)
=
Mej (XJ> 2))
(x,2)
—— : surface de la fissure
— — . : surface ol sont appliquées les sources
de dilatation dans le fluide non visqueux
z # intérieur a la fissure

Figure B2 : Surface d'application des sources de dilatation dans le fluide non visqueux
intérieur a la fissure.

Dans les deux schémas précédents, nous avons représenté le cas particulier ol point

d'observation et point source étaient confondus; en fait, il y a singularité lorsque point

d'observation et point source ont méme ordonnée.
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ANNEXE C

(I;)éapnlz Cc:;ntt:natm;e::;é r:;ltsa iz:]vons détaillé les équations qui permettent de calculer le
. e profondeur Z., dans un empilement de n couches
horizontales, homogenes, €lastiques et isotropes. Le champ d'onde incident est une d
plane de type P ou S qui rencontre la base de cet empilement de couches horizon(t)ari i
'sous une incidence verticale (figure C1). Comme le champ incident est vertical et que lee:
Interfaces entre les couches sont horizontales, la direction verticale de propa atcil d
I'onde plane incidente 2 travers les différentes interfaces est conservée. TR
Dans un premier temps, nous considérons une onde plane incidente de type S. Dans un
second temps, nous nous intéresserons 2 la propagation d'une onde plane de type P

I. Propagation d'une onde plane de type S dans un empilement de couches

Le champ de déplacement dans la couche m, 2 la profondeur z, se décompose en un
| ?

ch.amp d'onde montant et en un champ d'onde descendant, il s'écrit sous la forme

suivante, sachant que sa propagation est purement verticale:

[ B (C1)

ou B, est la vitesse des ondes S dans la couche m et w, la pulsation. A_ etB_ sont
respectivement les amplitudes du champ d'ondes montant et du char:n dl[:rl d
descendant, dans la couche m; ce sont des constantes. P
A la base de I'empilement de couches qui correspond a la couche n, nous fixons A = 1
c'est—a-.dire que l'amplitude de l'onde plane incidente vaut 1. I| s'agit de détermi !
coefficient B, du champ d'onde descendant dans cette couche n. e
Le sommet de la couche numéro 1 représente la surface libre et donc nous avons A, = B
parce qu'il n'y a pas d'énergie qui traverse une surface libre. s
A chaque interface, nous écrivons les conditions de continuité du champ de déplacement
et du champ de contrainte. Si nous nous intéressons au cas d'une ondi SV e?
déplacement est selon l'axe x, s'il s'agit d'onde SH, le déplacement est selon l'axe’: ye

reno : V Zom
P ns le cas d'une onde SV. Dans ce cas, c'est la composante o,, = L du
Xz m
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tenseur des contraintes qui intervient dans les équations de continuité de la contrainte a
I'interface . w,, est le coefficient de rigidité dans la couche m.

Les conditions de continuité du déplacement et de la contrainte a l'interface m, a la
profondeur z, entre les couches m et (m+1) donnent lieu au systeme d'équations

linéaires suivant :

i o) (A (€2)
eBm e Pm J J
i® i -
B_Z -ﬂ—'zm
pmﬁme m _pmﬁme m Bm
( L Zm - L 2 \ {Am+1\
eﬁm+l e Bm+1 ]
i iw
Bt ™ Bass
pm+lﬁm+le el _pm+1|3m+le mh B

ol p,, estla densité de la couche m.
La matrice du membre de gauche du systéme d'équations ci-dessus est notée M, celle

du membre de droite, N, ;.

D'oll le systeme suivant:

(Am)=M_1N Ans (C3)
m* m+l B

Bm m+l

Posons R, = MIN L

D'ou a l'interface (n-1) :

Anat) : (C4)
SR

Finalement, nous obtenons le systéme suivant qui va nous permettre d'obtenir la valeur
de B:

A 1 1 C5
(Al) = R1R2 ......... RH_I(BH) - T(Bn) ( )

ot la matrice T désigne la matrice résultant du produit des matrices R,. Notons t; les

éléments de cette matrice T, d'ot:

AHHEXe C
try =t
B,=-21—1
tiz —lx o

déplacement a la surface libre (en z,.=0) avec la démarche décrite par les €quations (C1) a
(Ce).

La démarche a suivre pour le cas d'une onde de type P est la méme que celle qui a été
exposé‘e ci-dessus pour le cas d'une onde S. Seule la condition de continuité de la
contrainte change. Dans le cas d'une onde P verticale, c'est la composante

ou d
= +2n ) 8m _ . 2 %Ny .. i ’ ;
- o F 2l ) oy Pm%m e qut intervient, o, €tant la vitesse de propagation
des ondes P dans la couche m.

Il suffit en fait de remplacer la vitesse des
ondes S de chaque couche par celle d
P dans les équations ci-dessus. ’ e ondes
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X

couche 1

couche 2

couche m

couche m+1

! a,By.p
Z
0B
% B P
Zr ———————————————
Zm
Os 1Bt 1Pt
|
|

Cy>PnoPn

couche n

onde plane de type P ou S en incidence verticale

Figure C1: Schéma de I'empilement des couches horizontales, homogénes, élastiques et
isotropes et du champ d'onde plane en incidence verticale a la base de l'empilement des

couches.

P surface libre
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La diffraction des ondes sismiques par des milieux
fissurés en deux dimensions (2D) est étudiée par une
méthode d'équations intégrales aux frontiéres ou les
fonctions de Green sont calculées par la méthode des
nombres d'ondes discrets (DWBIEM: "Discrete
Wavenumber Boundary Integral Equations Method").
Cette méthode semi-analytique est particulidrement bien
adaptée aux problémes de la propagation des ondes
sismigues dams un milieu homogéne contenant des
fissures vides ou remplies de fluide. Toutes les
conversions d'ondes sont modélisées en appliquant la
DWBIEM.

En premier lieu, nous avons étudié, par simulations
numériques, comment des milieux fissurés pouvaient étre
caractérisés sismiquement. Nous avons ainsi pu observer
des phénoménes d'atténuation et d'anisotropie, selon que
la longueur d'onde du champ d'ondes incident est du
méme ordre de grandeur ou qu'elle est plus grande que la
longueur des fissures. Nous avons reirouvé un résultat
déja connu qui concerne l'atténuation des ondes élastiques
forsqu'elles traversent un milieu fissuré: l'atténuation est
maximale lorsque Ia longueur d'onde incidente est proche
de la longueur des fissures. Par ailleurs, nous avons
modélisé la couche de granite fissurée du site de Garner
Valley, en Californie, en nous basant sur la théorie des
milieux homogénes équivalents. Plusieurs modeles de
milieux fissurés restituent bien le taux d'amnisotropie
observé a Garner Valley. Une étude comparative de
I'atténuation d'ondes 8 enregistrées la-bas et d'ondes S
synthétiques permet de conclure que l'anisotropie
s'explique par la présence de fissures verticales (et non
horizontales) mais ne permet pas de privilégier un modéle
plus qu'un autre.

Enfin, nous avons simulé numériquement la réponse
hydro-mécanique d'un massif fracturé a un séisme. Les
déformations des fissures et les variations de pression dues
au champ d'ondes rayonné par une faille en glissement
permettent de connaitre les zones d'expulsion de fluide.

Mots-clés: Diffraction - Fissures - Atténuation -
Anisotropie - Migration de fluide - Equations intégrales
aux frontiéres - Méthode des nombres d'ondes discrets -
Garner Valley.
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