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Résumé

Les ondes réfléchies sont porteuses d’informations sur la position, la forme et la nature
des discontinuités géologiques qui en sont & 'origine. La migration quantitative par Rais+Born
permet en une seule étape de fournir une image en profondeur des discontinuités, et d’estimer
1’ampleur du contraste de propriétés sismiques dont ces derniéres sont le siege. Du point de vue
théorique, nous montrons comment analyser conjointement les ondes réfléchies PP et converties
PS, ct optimiser les sommations en fréquences nécessaires a la prise en compte de I’atténuation
anélastique.

La stricte application de la migration par Rais+Born & des données synthétiques, calculées
dans les conditions opérationnelles de la tomographie du Vésuve donne des résultats impar-
faits : ’amplitude des signaux réfléchis n’est plus celle prévue par la diffraction, dd aux grands
angles d’incidence et aux forts contrastes par rapport au modele de vitesse de référence. Ces
obstacles peuvent étre surmontés par une technique alternative d’analyse des amplitudes basée
non plus sur le principe du point diffractant, mais sur celui du point réfléchissant : des variations
d’amplitude des phases réfléchies on déduit, indépendamment du signal source inconnu, les va-
riations du coefficient de réflexion avec 1’angle d’incidence. Ensuite, on interpréte ces dernieres
en termes de contraste de vitesse a 'interface.

Une campagne de sismique active effectuée dans le Golfe de Naples (Mareves97), offre
I’occasion d’appliquer cette technique afin de mieux cerner les propri€tés d’un réflecteur situé
dans la crofite moyenne sous le Vésuve. Aprés la construction d’un modgle de vitesse global
issu de 1’analyse des temps de premiére arrivée, nous en donnons une image bidimensionnelle
par une technique ad hoc de sommation en diffraction, impliquant ’optimisation progressive
du modgle de vitesse : L’interface apparait plane, horizontale, 2 environ 8 Km de profondeur, et
s’6étend latéralement sur au moins sur 35 Km. La migration de données synthétiques confirme
la présence de fortes phases PS converties en profondeur, et leur image migrée, fort stable par
rapport aux imperfections du modéle de vitesse, fournit une excellente contrainte sur ’extension
latérale du réflecteur.

Dans un deuxiéme temps, I’analyse du rapport entre 1’amplitude de 'onde convertie PS
et celle de la premiére arrivée montre, indépendamment de I’amplitude de la source et des
conditions de propagation au voisinage du récepteur, que le coefficient de conversionde P a §
a interface est pratiquement constant entre 50 et 80 degrés d’incidence. Cela n’est compatible
qu’avec une trés basse vitesse des ondes S dans le milieu sous-jacent (Vs < 1 Kin/s). Cette
conclusion est confortée par la migration de données synthétiques, qui montrent par ailleurs
que la vitesse des ondes P est, selon toute vraisemblance, trés basse elle aussi (Vp = 2.5 Km/s).




Abstract

Reflected waves carry information about the position, shape and physical properties of the
geological discontinuitics that originate them. The Ray+Born preserved amplitude migration
gives, in a single step, an in-depth image of the discontinuities, and an estimate of the associ-
ated contrast in seismic properties. From the theoretical point of view, we show that a slight
assumption on the S velocity field allows the simultaneous inversion of PP reflected and PS
converted waves, and the optimization of the summations in the frequency space involved when
anelastic attenuation is accounted for.

The strict application of the Ray+Born migration on synthetics associated with a real ex-
periment on Vesuvius leads to imperfect results: The amplitude of reflection events cannot be
described by diffraction laws at wide angle when the expected velocity contrasts are large with
respect to the available background velocity model. A way around this obstacle is an alternative
analysis of the wave amplitudes, based on the reflective point, and no more on the scaterer, that
also interprets relative changes in amplitude to avoid the estimation of the source amplitude.

This technique is applied to investigate a mid-crust reflector under Mt. Vesuvius, with the
data of an active seismic experiment performed in the Bay of Naples (Mareves97). With a
global velocity model built through the analysis of first arrival times, we apply an empirical
migration based on diffraction summation to draw a 2D image of the reflector. It appears flat,
horizontal, at the depth of 8 Km b.s.l, and extends at Ieast 35 Km laterally. The migration of
synthetics confirm that the waves that mainly contribute to the interface image are PS converted
at depth, and that their migration is strikingly stable with respect to the imperfections of the
velocity model, thereby constraining the minimum lateral extension of the reflector, and its low
mean dip.

In a second time, with this geometrical model of the interface, we compare the PS and first
arrival amplitudes to estimate the conversion coefficient variations with angle, independently of
the source amplitude and local effects in the vicinity of the receivers. These variations are found
very slow, and imply that the S-wave velocity is very low in the underlying medium (Vs < 1
Km/s). The migration of synthetics support this conclusion, and further constrain the P wave
velocity, bound to be very low as well (Vp = 2.5 Km/s).
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Résumé des méthodes inverses analysant les phases réfléchies.

The velocity medium is split into two components : A smooth velocity field
in which waves propagate by transmission, and rough inhomogeneities that
scatter the incoming wavefield.

Seismic attenuation in function of time and distance of a monochromatic
plane wave.

The amplitude of an incident wave of type P, and diffracted as P, depends
most of all on the angle between the rays arriving from the receiver and from
the source.

Diffraction pattern associated to each parameter describing the medium, in
the case of the PP diffraction in an elastic medium.

Tlustration of the Born modelling. We assume a point-like perturbation of
density at depth, and compute the PP diffracted wavefield. The amplitude of
the ground displacement that is measured depends both on the geometrical
spreading and on the diffraction pattern of the perturbation.

Local approximation of the Hessian.

In a given diffractor pass a number of isochrones equal to the number of source
receiver pairs multiplied by the number of types of diffracted waves. For the
Hessian to be accurate, the the gradients of these isochrones should span all
the directions. We tepresent the isochrones and their gradients associated to
PP and PSV waves for two different receivers and a single source.
Acquisition geometry for the modelling of the Rays+Born data.

Migration image of the Vp parameter after the first iteration with PP waves.
1D velocity profile resulting from the summation along the horizontal axis
of the 2d migration image (gray dashed curve). To be compared with the
original perturbation, and the original perturbation low-pass filtered up to the
maximum spatial frequency of the source signal (black curves).

Initial RAY+BORN data, and residues after the first iteration. The two data
sets are plotted with the same. clip.

Reorganisation of a sum involving exponential terms such as 2.3.1. Only one
in every m exponential is computed, the others are extrapolated.

Acquisition system and interface geometry used to generate the synthetics

+that we will migrate.

Synthetics for the second shot in the configuration of the Tomoves96 A profile
(fig. 3.1.1).

A : Born quantitative migration of the PP and PS phases for the parameter

Vs. Note that the amplitude recovered is not constant over the interface. B :

Position of impact points on the interface and incidence angle.
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Acquisition system for the comparison of the seismograms computed by
Rays+Born and Rays+reflection coefficient.

Seismograms computed by Rays+Born and Rays-+coefficient of reﬂectlon
([Zelt and Smith, 1992]).

Comparison between the Born and reflected amplitudes. The two sets of
measures have been normalized in such a way as to make the two first samples
match.

Comparison between the Born and reflected amplitudes when the velocity
contrast is very low. The two sets of measures have been normalized in such
a way as to make the two first samples match. This figure is to be compared
with the case of a high velocity contrast , figure 3.1.6.

Empirical kinematic migration in the configuration of the profile A of
Tomoves96 (figure 3.1.4). To be compared with the quantitative Rays+Born
migration of figure 3.1.3A.

In virtue of Fermat’s principle the propagation time of a reflected wave emitted
at s and registrated at r is the minimum of ¢(s, z,7) = (s, ) + t(x, s) where
x spans all the reflector. This allows to compute the reflection time as well as
the position of the impact point.

On the seismic section under study, the wavelet of the reflected phase is
extracted on a reference trace. Then, we have to find the same phase on all
the other traces. For a given oscultation trace, a time window is made (o run
over all the trace’s length. At coincidence time the Fourier spectrum of the
oscultation trace is proportional to that of reference wavelet.

Earth model and acquisition system used for the computation of a CMP
gather. We modelled only the reflected phase with a program based on the
theory of ray, computing arrival times, spherical divergences and possibly
complex reflexion coefficients in elastic media ([Farra, 1990]). Note the
phase reversal around 25 degrees of incidence, and the critical reflexion at 30
degrees.

After the coincidence research we obtain the experimental values of the
variations of the complex reflexion coefficient (circles). The crosses represent
the same quantities associated to the best model of the underlying velocities,
as inferred by the comparison between experimental and theoretical data
computed assuming a large number of underlying velocities (see Fig. 3.3.3)

Isovalues of the misfit function between the theoretical and experimental
variations of the reflection cocfficient. The minimum is reached for the true
values of the underlying velocities. Note that the valley close to the minimum
is elongated in the Vp direction, meaning that the resolution is less on that
parameter. '

Map of the Vesuvius area, and acquisition systems of the three active seismic
experiments.

_Station AP1 for the shots of profile F. Each trace is normalized to one. '

Station PLC for the shots of profile F. Each trace is normalized to one.
Station OTT for the shots on profile F. Each trace is normalized to one.

NMO PP correction applied to the vertical component of the ground velocity
at AP1. The parameters arc v = 6Km/s and h = 10Km, chosen in
accordance with the results of Zollo et al. (1996). Note the arrival of a phase
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at roughly the expected reduced time (3.33 s) . This indicates that there should
be a PP reflector at a depth of more or less 10 Km. 70

Horizontal ground velocity at the common receiver gather AP1 and PLC (see
map 4.1.1) for the shots of profile F. A cinematical NMO correction is applied
that shifts each trace in time, and should align the PS phase impinging upon a
10 Km deep interface buried in a constant velocity medium with Vp=6 km/s
and Vp/Vs=1.73. The alignment time is 4.5 s. 71

Reference velocity model for the migration of the data gathered on profile F
(see map 4.1.1). 72

Modeling of the interface between carbonates and volcanic deposits at sea.

The interface is modified by trial and error until the computed arrival times
[Podvin and Lecomte, 1991](smooth curves) lie approximatively between

the t1 and t2 observed times (rugged curves). The gap between t1 and t2
represent the uncertainty on the observed arrival times. Two stations on the
volcano are used : PDG (gray rays and arrival times), and OTT (in black). 74

Migration at a single station, with a single seismogram (panel A), and the
whole section (panels B,C and D). The isochrones dip are filtered on panel C
and D. For panel D the colour palette conceals all but the highest frequencies. 75

Rays traced for the PS phase at station PLC, assuming a 8.2 Km deep
interface, which corresponds to the maximum of amplitude in the migration
image. : 76

Rays traced for the PP phase at station AP1, assuming a 8 Km deep interface,
which corresponds to the maximum of amplitude in the migration image. 77

How to put together the independently migrated images of more stations.
First, each single image is normalized to a common value (plots A, B and C).
Then, at each point of the global image (plot D), is represented the maximum

of the normalized amplitude found at that point on the single images. This is
equivalent to looking by transparency at all the piled up single images. How 78

PP and PS migration performed on all the CRG along profile F. An independent
migration is performed for the two types of waves on each CRG, interpretating

the horizontal component as PS, and the vertical one as P-P. The resulting
image is then normalized to 100. The image below is built considering, at
each point, the maximum (and not the sum) of the partial images. Next to
each bright spot is indicated the type of wave and the CRG at which the
corresponding wave impinging on the LALA reflector was recorded. The
Vp/Vs ratio is assumed 1.73. 79

Same migrations as before, but the Vp/Vs ratio is assumed 1.80. The inconsistency
in the positions of the separately migrated phases is reduced. 80

Same migration as before, Vp/Vs is 1.80, but we assume that velocities in the
marine sediments have a higher velocity than the one of our velocity model.
This introduces a constant time-delay for PP and PS phases, lowering the PP
images more then the PS images. In this way we obtain a consistent global
image, and a clear, elongated, horizontal pattern appears. Note that even if we
used PP and PS arrivals measured in AP1 to tune the velocities, the correction
has led, independently, to a good focalisation of energy for the stations on
Vesuvius (OTT, TRE and PDG). 81




451

452

453

4.5.4

4.5.5

521

522

5.2.3

524

525

5.2.6

5.2.7

531

TABLE DES FIGURES

Migration on synthetic data computed in the velocity model described page
72, thus without LALA interface. The slight increase of energy at depth 10
Km is the image of reflections on the model’s base.

Migration on synthetic data computed in the velocity model described page
72, and adding an interface at depth 7.9 Km, at which P-wave velocity
decreases from 6.5 Km/s to 2 Km/s.

Migration performed perturbating a high frequency feature of the background
velocity model. The volcanic/carbonatic interface is approximated with its
interpolation as a straigth line (dashed line). Apart from that the model is the
one described page 72. Note that the PS migration is very stable against small
time delays. The northernmost spot corresponds to the PS migration of the

AP1 section : Its position is remained almost unchanged (compare with fig.
4.5.2).

PP and PS images of the section AP1 when a hich frequency feature of
the background velocity model is perturbed. Note that the PS image (the
northernmost segment) remains focused, while the PP image is smeared. This
is due to the higher sensitivity to small time delays of the PP images at wide
angle, discussed in the annex B.

Migration of simulated data in a background velocity medium different with
different low frequency properties from the one used for the computation of
the data. The vertical velocity gradient in the limestone (see velocity model
page 72 ) is set to 0.03 s! instead of 0.05.

Notations used to modelize the amplitude of the first arrival (PA) and PS at
station OTT.

Rays of the PS converted at the LALA interface, and the first arrival. The path
of both waves is identical under the sources, till they arrive at the carbonates.

Possible correlation between the amplitudes of the PA and PS measured in
OTT and PDG (A), and the shape of the interface between carbonates and
volcanic sediments at sea (B).

Measurement of the first arrival (PA) amplitude on the CRG OTT. The
amplitude picked is the peak amplitude of the wavelet.

Measurement of the P to S converted (PS) amplitude on the CRG OTT.
The amplitude picked is the peak amplitude of the wavelet. The phase was
identified with the help of the migrated image obtained in the last chapter.

Measurement of the P to S converted (PS) amplitude on the CRG PDG. The
amplitude picked is the peak amplitude of the wavelet. The phase could not
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On the first panel, measurement of PS and PA for station OTT. The raw curves
have to be smoothed by a moving average technique before the ratio can be
be computed. On the second panel are represented the raw PS vs PA for the
stations OTT and TRE. We note that the curves, albeit very noisy on the first

' panel, appear very consistent,

Variations of the conversion coefficient for a selection of velocities in the
lower medium. The density contrast is supposed to be zero. Also represented
the experimental curves associated to the stations OTT and PDG, and the 10%
confidence interval. Finally, in black dash, the curve corresponding to the best
model Vp=5.8 Km/s and Vs=0.25 Km/s.
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Intreduction générale

A la suite d’un tremblement de terre ou d™une explosion, des ondes élastiques sont générées,
se propagent dans la terre, et peuvent étre mesurées en tout point de la surface terrestre. Parmi
toutes les ondes arrivant au dispositif de mesure, certaines ont interagi avec les hétérogénéités
du milieu de propagation. En particulier, toutes celles qui sont arrivées a une zone de contact
entre de deux types de roches différents ont subi des phénomeénes de conversion et de réflexion,
qui, éventuellement, les ont déviées et renvoyées vers le dispositif de mesure.

Pour le sismologue, I’intérét des ondes réfléchies est que leur analyse permet potentielle-
ment d’identifier et de positionner en profondeur les limites des corps géologiques. De plus,
dans le cadre des expériences de sismique active courantes o les instruments de mesure aussi
bien que les sources d’énergie sismique sont disposés en surface, les phases réfléchies sont
porteuses d’information sur la structure profonde du milieu exploré, alors que I’analyse des
premidres arrivée ne fournit, elie, que des modeles relativement superficiels. Enfin, I’étude des
variations d’amplitude d’une phase réfiéchie peut renseigner sur les propriétés sismisques du
milieu sous-jacent et, donc, de bien contraindre sa lithologie. De ce point de vue, des progrés
méthodologiques récents ont permis 1’application, dans le cadre de la recherche pétroliere, de
techniques dites de migration quantitative qui, simultanément, donnent une image des réflec-
teurs dans le milieu, et déterminent les contrastes des propriétés sismiques en jeu.

Notre objectif est de les transposer a la tomographie sismique du Vésuve qui, dans le cadre
du projet européen multidisciplinaire Tomoves, a donné lieu depuis 1994 a trois expériences de
sismique active dans la zone du Vésuve. La premiere partie de cette thése a donc pour but de vé-
rifier théoriquement I’applicabilité de la migration quantitative par Rais+Born dans le contexte
d’une expérience 2 terre A grands offsets. Le résultat imparfait nous améne a €laborer une stra-
tégie de migration différente, qui implique de retrouver d’abord la forme et la profondeur de
I’interface, puis de déterminer le contraste de vitesse associ€. La méthode que nous proposons
permet d’aller au-deld de certaines limites de la migration par Rais+Born, en tenant compte
des phénoménes non linéaires se produisant aux grand angles d’incidence en présence de forts
contrastes de vitesse.

Dans la seconde partie de cette thése nous appliquons ces techniques pour imager une in-
terface dans la crofite moyenne du Vésuve, précédemment détectée par [Zollo A., 1996). Siége
probable d’une trés forte diminution de la vitesse des ondes S, elle devrait marquer la transition
du socle calcaire 4 un matérian a haute température et, donc, jouer un r6le fondamental dans le
systéme d’alimentation en magma du volcan. Notre but sera d’abord d’en déterminer forme et
profondeur en tirant profit d’un jeu de données plus vaste que celui utilisé par [Zollo A., 1996].
De ce point de vue, le résultat le plus frappant concerne son extension géographique, au moins
35 Km. Par la suite, I’analyse quantitative de la forme d’onde nous permettra de quantifier
les vitesses sismiques dans le milicu sous-jacent. La vitesse des ondes S, inféricure 2 1Km/s,
confirme parJa-méme la présence de matériau 2 haute température, peut-éire en fusion partielle.
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Premieére partie

La migration basée sur le modele des points
diffractant de Born




Introduction a la partie théorique

Il existe un grand nombre de procédures d’analyse des phases réfléchies, dont le but commun
est de déterminer les caractéristiques des interfaces présentes dans la structure explorée. Nous
allons en donner un bref panoramique (figure 0.0.1). Une premiére classe de méthodes inverses

F1G. 0.0.1 — Résumé des méthodes inverses analysant les phases réfléchies.

Analyse des temps @’ arrivée aprés Analyse de la forme d’ onde sans
identification des phases par un epératenr identification préalable des phases
e Inversion non linéaire pour retrouver la , Méthodes agissant sur le
forme des réflecteurs (application au champ complet (toutes les
Vésuve : Frattini et al., 1999) phases)
@ Inversion de la forme du réflecteur et
du modéle de vitesse (Farra et Différences finies+inversion
Madariaga, 1988) i de Gauss-Newton
(Pratt,1999)

Analyse du camp
réfléchi/converti seulement

v

Décomposition du milieu
total en un milieu lisse de
référence, et des
hétérogeéndités inconnues
haute fréquence.

(Jaramillo,1999) démontre

I’ éequivalence des deux
problémes directs. ‘\

Modélisation directe de type Kirchhoff Modélisation directe par
approximation de Born

® Migration cinématique pour 1’

imagerie des réfiecteurs ® Transformée de Radon généralisée
(Claerbout, 1970) ' (Miller et al.,1987)
®  Migration quantitative (Bleistein, @ Inversion pat optimisation
1987) (Tarantola, 1984a)
A

e Sommation en diffraction
pondérée (Tygel et al,, 1993)

@ Transformée de Radon généralisée
(Beylkin et Burridge 1990)

{Jin et al.,1992) démontre I’
équivalence de la premiére étape de I’
inversion par-optimisation, a I’
inversion “directe” de (Beylkin et
Burridge, 1990)
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comprend celles qui requiérent I”identification préalable des phases associées & une interface
donnée. Cette identification faite, les temps d’arrivée peuvent étre mesurés par un opérateur,
puis inversés par le biais de méthodes d’optimisation locales ou semi-globales pour retrouver la
forme de Uinterface et le modéle de vitesse [Farra and Madariaga, 1988]. Le point faible de
ces méthodes est I’identification fiable des phases réfléchies. Si celle-ci est en général possible
pour les données de sismique pétrolidre a la fois denses et de haute qualité, elle s’est révélée
délicate dans le cadre de la tomographie du Vésuve, ot les données sont moins denses, le milieu
de propagation hautement hétérogene, et les interfaces de forme complexe.

Par conséquent, pour notre étude, les méthodes qui semblent le mieux adaptées sont celles
qui opérent directement sur les données brutes, ou faiblement traitées, prenant en compte la
forme d’onde compléte et non seulement le temps d’arrivée. Dans ce cadre, une deuxi¢me dis-
tinction s> impose suivant que le probléme direct, moteur de la procédure d’inversion, calcule le
champ complet ou seulement les ondes réfiéchies ou converties. Dans la premiére catégorie ci-

tons la méthode développée par Pratt (voir [Pratt, 1999] pour la théorie, et [Pratt and Shipp, 1999]

pour 1’application), qui repose sur la modélisation du champ visco-acoustique complet par le
biais des différences finies. L’inversion est placée dans le cadre de I’optimisation d’un mo-
déle tomographique de départ. Le choix du formalisme en fréquence permet la prise en compte
de Patténuation anélastique et d’un nombre important de sources et de récepteurs a un colt
numérique contenu. Mais le principal avantage est qu’il autorise & procéder successivement a
’inversion de fréquences de plus en plus hautes, réduisant ainsi la nature fortement non linéaire
du probléme. La puissance de la méthode tient dans la possibilité d’interpréter tous les types
d’ondes (premicre arrivée, réfléchies...), ainsi que les phénoménes complexes de superposition
de phases coincidentes. Cela est du a Iutilisation d’un probléme direct calculant le champs
complet. Cet avantage se paie en termes de ressources informatiques, en particulier dans 1’op-
tique de P’application & des milieux tridimensionnels de taille réelle. C’est pourquoi beaucoup
d’inversions ont été baties autour de méthodes de modélisation directe asymptotiques en fré-
quence, comme le tracé de rais, qui fournissent une image partielle de la propagation des ondes,
mais a un cofit informatique abordable.

Nous envisageons donc maintenant les méthodes reposant sur la prise en compte exclu-
sive du champ réfléchi haute fréquence [Gray, 1997]. Elles reposent sur la décomposition en
deux termes des fonctions décrivant les propriétés sismiques du milieu : Un modele de vitesse
de fond basse fréquence, et un deuxiéme contenant les discontinuités décrivant, entre autres,
les interfaces entre corps géologiques. Cette deuxiéme composante du modele de vitesse to-
tal constitue 'inconnue du probléme, tandis que le modele de vitesse lisse de fond est supposé
connu. Dans la modélisation directe, son rdle est de propager le champ incident depuis la source
jusqu’a une hétérogénéité, puis de celle-ci jusqu’au récepteur ; dans le probléme inverse, il est
responsable du bon positionnement des discontinuités. On comprend donc que la définition
d’un modele de vitesse fiable est un préalable crucial & 1’analyse des phases réfléchies. Tradi-
tionnellement, on I’obtient par I’analyse de vitesse [ Yilmaz, 1987], qui présente le défaut d’étre
basée sur le concept 1D de collection en points milieux communs (CMP). Les progres métho-
dologiques et 1a disponibilité de plus grandes ressources informatiques permettent maintenant
de prendre en compte des milieux de plus en plus complexes. Ainsi, quand le point¢ des pre-
midres arrivées est disponible, on peut recourir 2 la tomographie par inversion non linéaire des
premiéres arrivées (voir [ Zollo et al., 2000] pour une application au Vésuve). On peut aussi in-
terpréter la forme d’onde compléte des phases réfléchies, et chercher de fagon non lincaire le
modele de vitesse qui en donne 1’image migrée la plus cohérente ([Jin and Madariaga, 1994b]
et [Jin and Madariaga, 1993]).

La propagation dans le milieu lisse de référence se fait en régime haute fréquence, et
peut donc étre prise en compte au moyen des fonctions de Green asymptotiques de 1’équa-
tion d’onde. Ces dernieres sont efficacement calculées grice 4 la théorie de rais, entre autres.
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Deux grandes familles de problemes directs se distinguent par Peffet sur le signal incident
qu’elles attribuent aux discontinuités. L’une est basée sur la modélisation de Kirchhoff, ’autre
sur I’approximation de Born. Dans le premier cas, le calcul est fondé sur la propagation du
champ au moyen de ’équation d’onde, le réflecteur intervenant comme condition au contour
ot le champ d’onde et sa dérivée sont continus. L’approximation de Born, elle, repose sur un
moyen bien différent de prendre en compte le réflecteur : il est considéré comme une somme
de points diffractants indépendant. En fait, formellement, les deux méthodes sont équivalentes
[Jaramillo and Bleistein, 1999] : Elles consistent toutes les deux a exprimer le champ mesuré
au moyen d’ une intégrale pondérée de la fonction décrivant les discontinuités le Jong d’une
certaine certaine trajectoire dans le milieu. Cette trajectoire, appelée isochrone, est I’ensemble
de tous les point tels que le temps de propagation de la source jusqu’au point, puis du point
jusqu’a la source, soit égal au temps d’arrivée de 1’onde. La seule différence entre ces deux ap-
proches, en pratique, est le cocfficient multiplicatif s’appliquant au champ incident loxs de son
interaction avec la discontinuité : dans le cas de la modélisation de type Kirchhoff il s’agit du
coefficient de réflexion spéculaire, alors que dans le cadre de Iapproximation de Born il s’agit
du coefficient de diffraction, valable seulement en toute rigueur pour de faibles contrastes de
vitesse.

A partir de ces moteurs du probleme direct, plusieurs types de méthodes inverses ont été dé-
veloppées. Certaines sont des techniques de migration, dont le seul but est de fournir une image
des discontinuités en y focalisant par rétropropagation le champs mesuré. Nous ne citerons ici
que les méthodes d’inversion, dont ’ambition est non seulement d’identificr et de positionner
les interfaces, mais aussi d’estimer le contraste de propriétés sismiques dont elles sont le siege.

Suivant les travaux de Beylkin, [Bleistein, 1987] montre comment faire en sorte que I’am-
plitude associée 4 un point de I'image du réflecteur soit égale au coefficient de réflexion subie
par I’onde a ’impact en ce point. Les angles d’incidence pouvant étre eux aussi calculés, il en
découle la possibilité de déterminer le contraste de vitesse acoustique par étude des variations
d’amplitude en fonction de I'angle d’incidence (AVA). Les idées de Bleistein sont étendues par
[Tygel et al., 1993], qui propose de sommer le champs observé le long d’isochrones de diffrac-
tion, en pondérant plusieurs fois de manire différente. Les ratios entre les images en profondeur
obtenues pour différents poids judicicusement choisis permettent de retrouver de fagon stable et
numériquement efficace les grandeurs indispensables & I’ AVA, comme les angles de réflexion,
les points d’impact, les divergences sphériques, et, bien sur, les coefficients de réflexion. Enfin
[Beylkin and Burridge, 1990] montrent que la Transformation de Radon Généralisée (TRG)
peut s”appliquer aussi bien  la modélisation de type Kirchhoff qu’a I’approximation de Born,
dans le cas élastique, pour un dispositif d’acquisition quelconque et des ondes réfléchies PP et
converties PS.

1. approximation de Born est utilisée dans [Miller et al., 1987] qui sc base sur la Transfor-
mation de Radon Généralisée (TRG) pour I'inversion. La transformée inverse de Radon, dans
sa forme originelle, permet de reconstruire la valeur d’une fonction f en x, & partir des int¢-
grales de cette fonction le long de toutes les trajectoires rectilignes (en 2D) possibles passant
par x. Dans I’étude de [Miller et al., 1987], les isochrones sont considérées localement comme
des segment de droite au voisinage du point 4 imager, x. L'intégrale le long de chaque iso-
chrone passant par x, diiment pondérée , est égale & une donnée. Ensuite, par analogie avec
la transformation inverse de Radon, il suffit de recombiner ’ensemble des données li¢es a un
point & imager pour y estimer la valeur de la fonction de discontinuité. En résumé, comme dans
[Beylkin and Burridge, 1990] , lc principe général est d’établir une relation lin€aire bijective
approximative entre les données et le modgle, puis de I'inverser “directement”.

Au contraire, la dernidre classe de méthodes inverses repose sur I’amélioration itérative
d’un modele de départ, le modéle de vitesse lisse de fond [Tarantola, 1984a].Le principe est
de minimiser progressivement le désaccord (misfit) entre les données réelles et les données
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synthétiques calculées dans le modele courant. Ie choix de la norme Iz comme critére quantitatif
de ressemblance entre les deux jeux de données permet de définir les opérateurs Gradient et
Hessien qui, appliqués de fagon répétitive aux données résidueiles permettent de s’approcher
progressivement du minimum de la fonction cott.

Au dela des différences de principe existant entre les méthodes d’optimisation et les inver-
sions directes basées sur la TRG, [Jin et al., 1992] montre qu’en adoptant I’approximation de
Born pour le probleme direct et une pondération adéquate, la premiére étape de sa procédure
est formellement équivalente 2 celle de [Beylkin and Burridge, 1990].

Le cahier des charges de la tomographie du Vésuve nous a conduit a choisir ’'inversion par
optimisation basée sur I’approximation de Born et la théorie des rais. En effet, cette procédure,
dite migration par Born+Rais, présente des avantages pratiques : Relative 1éggreté en termes
de calcul, géométrie quelconque du systéme d’acquisition, modélisation élastique trois com-
posantes, ct prise en compte possible de I’atténuation anélastique aussi bien dans le milieu de
référence que dans les hétérogénéités.

Dans les deux prochains chapitres nous illustrerons la théorie du probléme direct et du pro-
bleme inverse. Le troisiéme chapitre sera consacré en premier lieu & en vérifier ’applicabilité,
sur des synthétiques, dans les conditions particuliéres de la tomographie du Vésuve. Ceci nous
aménera i reformuler la stratégie de migration, qui consistera & retrouver en deux étapes suc-
cessives la forme de I’interface, par une méthode de migration empirique, puis le contraste de
vitesse. Ce dernier sera déterminé grace 2 une technique respectant les conditions opération-
nelles de la tomographie du Vésuve, a savoir grands angles d’ incidence, forts contrastes de
vitesse, et signal source inconnu.




CHAPITRE 1

Modélisation du champ diffracté par Rais+Born.

1.1. Introduction

L'approximation de Born permet de modéliser le champ diffracté produit par I’interaction
entre le signal émis par la source et les hétérogénéités présentes dans le milieu. L’hypothése
fondamentale est que le milieu réel peut se diviser en deux composantes : En premier lieu , un
milieu de référence lisse, décrit par des fonctions de I’espace lentement variables, dans lequel
le signal qui se propage a une longueur d’onde courte en regard des variations spatiales des pro-
priétés physiques du milieu. Dans ce premier milicu les ondes voyagent donc par transmission,
et les fonctions de Green de I’équation de 1’€lastodynamique permettent de rendre compte des
transformations subies par le signal source au cours de sa propagation. Les théories haute fré-
quence du type tracé de rais sont & méme de calculer efficacement les grandeurs caractéristiques
des ondes, c’est a dire leur temps d’arrivée, leur amplitude, et la direction du mouvement de par-
ticules qu’elles entrainent. La seconde composante du milieu total est constituée d’irrégularités
de petites dimensions par rapport i la longueur d’onde du champ incident. Ces irrégularités
diffractent I’onde incidente. Comme nous le verrons, I’approximation de Born permet alors de
calculer la contribution aux données de cette partie haute fréquence, en ne faisant intervenir que
des quantités associées 2 la propagation dans le milieu lisse .

Des progres ont €té fait dans la prise en compte de milicux de référence de plus en plus
réalistes. En particulier les travaux de Mosher visent 2 calculer les fonctions de Green dans
un milieu réaliste comprenant des interfaces. [>’une maniére générale, le modele de référence
peut contenir des hautes fréquences, mais il est indispensable qu’il contienne toutes les basses
fréquences, puisque ces dernieres sont responsables de la propagation des ondes, et donc, dans
la phase successive d’inversion, du bon positionnement des interfaces. Au contraire, les hautes

F1G. 1.1.1 — The velocity medium is split into two components : A smooth velocity field in
which waves propagate by transmission, and rough inhomogeneities that scatter the incoming
wavefield. '

Source Récepteur
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fréquences du modele de référence influencent plutdt I’amplitude du signal, et donc I’amplitude
des contrastes sismiques retrouvés.

Dans cette étude, notre but est d’imager des discontinuités de grande étendue. Aussi, nous
les considérons en premiére approximation comme la somme de diffractant ponctuels et indé-
pendants les uns des autres. Cette hypothése se fonde sur le principe de Huygens qui veut que
chaque point atteint par une onde se comporte comme une source ponctuelle secondaire, de sorte
que le front d’onde a I’instant suivant est la somme de toutes les contributions élémentaires.

Enfin, plusieurs études ont montré que I’atténuation anélastique des roches devrait néces-
sairement étre incluse pour rendre compte finement de la forme d’onde des signaux enregistrés
([Nowack and Matheney, 1997] par exemple). Or, ’objet de notre étude est un volcan actif,
a I'intérieur duquel les phénomeénes d’atténuation des ondes ne doivent pas étre négligeables.
Récemment, le formalisme d’inversion dans le cadre de ’approximation de Born a été étendu
aux milieux anélastiques[Ribodetti, 1998].

Apres une breve discussion sur I’atténuation, nous montrons comment les fonctions de
Green décrivent la propagation dans le milieu lisse. Par la suite le champ diffracté par les irré-
gulatités est obtenu en les linéarisant.

1.2. L’atténuation anélastique des ondes

1.2.1. Différents types d’atténuation. 1’ amplitude des signaux sismiques subit I’influence

de trois phénomenes différents, regroupés sous le terme générique d’atténuation :

— Le premier rend compte de la décroissance de ’amplitude lorsque le point d’observation
s’éloigne de la source. Cet effet, appelé divergence sphérique, découle de la conservation
de I’énergie émise au point source le long d’une surface (dans le cas d’un milieu a trois
dimensions) de plus en plus grande, au fur et & mesure que le front d’onde s’étend. Ma-
thématiquement, cet effet se calcule en résolvant I’équation de transport (voir I’annexe
Dsur la théorie des rais ). '

— Un seconde cause de diminution de I’amplitude observée est la diffraction ou la réflexion
du signal source par des discontinuités du milieu, qui dévient I’énergie dans d’autres di-
rections que celle de I’observateur. Cela se traduit par Ia disparition de certaines phases (
celles qui sont réfléchies vers Pextérieur), ou par I’allongement du paquet d’onde lorsque
des diffractions multiples se produisent. En tout état de cause cette forme d’atténuation,
dite extrinséque, n’implique pas de diminution de I’énergie mécanique totale dans le vo-
lume échantillonné. _

— Enfin, il existe 1’atténuation dite intrinséque qui correspond a la conversion d’énergie
mécanique en chaleur. Cet effet se produit lorsque le milieu n’est pas parfaitement élas-
tique, c’est a dire lorsqu’il répond avec retard et partiellement a la contrainte qui lui est
appliquée. La déformation € s’obtient alors griace a une relation de convolution entre la
contrainte o qui en est 4 ’origine et une fonction de montée (%) :

(1.2.1) e(t) = s(t) *; oft)

Dans le cas d’un milieu parfaitement élastique la réponse s’effectue instantanément, et s
est un pic de Dirac centré en zéro.

1.2.2. Prise en compte de I’atténuation intrinséque. En vertu du principe de correspon-
dance, I’atténuation anélastique peut étre décrite par les équations fondamentales régissant la
propagation dans des milieux élastiques, mais en ajoutant des parties imaginaires aux coeffi-
cients élastiques : ' '

,):Z/\R+'i)\1 etfi = pg -+ tur

Le tenseur élastique se décompose lui aussi en deux parties réelle et imaginaire :

~

R - I
Orijkl = C'jkl + iC; ikl

i £
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FiG. 1.2.1 — Seismic attenuation in function of time and distance of a monochromatic plane

wave.
Anelastic attenuation at fixed time Q=10 Anelastic attenuation at fixed position Q=10
e =
E E
£ ¢
1 : : : A .
01 2 3 4 5 6 7 8 9 10 01 2 3 4 5 6 7 & 9 10
Distance, unit is wavelength Time, unit is wave period

Les ondes planes, solutions de I’équation d’onde, ont donc la forme suivante :

i £

u(r,t) = v

o V = Vi +iV; est une vitesse complexe dont la partie réelle est liée au temps de propagation,
et la partie complexe a I’atténuation. Définissons le facteur de qualité ¢} comme la moitié du

rapport entre ces deux parties :

©=3v
Ce facteur est d’autant plus petit que le milieu est atténuant. En supposant par ailleurs que
atténuation est faible, et donc @ grand, I’onde plane se décompose en un terme oscillant et un

terme atténuant :

TRES Wi —Wwarts
u(z,t) =€V e "Re  TrRY

Le dernier terme de cette équation montre que I’amplitude de I’onde diminue exponentiellement
avec la distance parcourue et le temps écoulé, et que la quantité d’énergie perdue au cours de
chaque cycle est proportionelle 4 I’énergie totale (voir fig. 1.2.1 ) :
— Observons une onde monochromatique décroissant sur une distance égale a une longueur
d’onde A, ce qui correspond & un cycle complet. La diminution d’amplitude est :

)

m

Q

; LA VR a
Ay = Apge YR = Age “TRT = Age” @ ~ A,(1 —

On en déduit que :
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— Dans le cas d’une onde stationnaire qui décroit avec le temps, observée pendant une durée

T
A1 — Aoemw% = 1406ﬁ5 ~ Ao(l - Zr“)
Q
Nous obtenons de méme :
AA s
AT 0

Sachant que pour les processus élastiques ot la contrainte et la déformation sont proportion-
nelles, 1’énergie €lastique £ varie comme le carré de amplitude nous retrouvons :

B _AA 2
E ~A4 Q

Ce qui est la définition classique du facteur de qualité d’un systéme oscillant.

1.3. Calcul des fonctions de Green dans un milien viscoélastique lisse

Apres ce bref apercu de ’atténuation anélastique, nous allons nous consacrer a 1’étude des
fonctions de Green, dont 'utilité est de propager le champs incident dans le milieu lisse de la
source au point diffractant, puis de celui-ci jusqu’au récepteur.

1.3.1. Définition des fonctions de Green. L’équation de 1’élastodynamique relie le dé-
placement ux(r, t) observé au point r dans la direction k, au champ de force S;(s, t) exercé par
la source dans la direction % aux points s, a travers les propriétés élastiques (éventucilement atté-
nuantes) du milieu représentées par le tenseur élastique complexe CA’,;jM [Aki and Richards, 1980].Cette
équation s’écrit :

o2 d (~ O
(1.3.1) pa?ui = Sz'(S,t) + @ (C,;jkla—xluk)

En appliquant la transformée de Fourier aux deux membres de cette derniére équation, nous
obtenons son équivalent dans I’espace des fréquences, a savoir :

3 (. 4
2
(1.3.2) —pwui(r,w) = Si{s,w) + oz, (C,;jk;a—:muk(r,w))
Les fonctions de Green G;(r, s,t) sont les solutions de ces équations lorsque [a source est
une force impulsionelle, ponctuelle, le long de la direction n. Elles servent a séparer ce qui est
propre 2 la source (S;(s, t)) de I’effet des propriétés du milieu de propagation décrites par le
tenseur d’élasticité Cyjp. Ainsi, toute solution de 1’équation (1.3.1) pour une source complexe

se calcule facilement par convolution de cette derni¢re avec la fonction de Green du milieu, de
telle sorte que le déplacement observé dans la direction ¢ s’écrit :

+oc
w;(r, ) z/ dT/ dsSy (s, 7)Gri(r, 8,1 — 7)
Q0 Vv

Dans I’espace des fréquence cela revient a :

(1.3.3) u@'(r,w)=/dsSn(3,w)Gm(T,s,w)
v

: |
|
f
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In any point, the ray is normal to the wavefront.

Front d' ondeal' instantt e i

Front d' onde al' instant t+dt

1.3.2. I’approximation haute fréquence et la théorie des rais. L’approximation haute
fréquence consiste a ne prendre en compte que les composantes de plus haute fréquence des
fonctions de Green. Ceci est justifié¢ lorsque les variations spatiales des propriétés du milien
sont plus lentes que celles du signal. Dans de telles conditions, ce dernier se propage par trans-
mission, sans diffraction ni diffusion. De plus, le champ se décompose en ondes de cisaillement
qui géncrent des déplacements de particules perpendiculairement a la direction de propagation,
et en ondes de compression qui induisent un mouvement de particules longitudinal. Dans un
milieu haute fréquence, et, en particulier, dans un milieu homogene, ces deux modes de pro-
pagation évoluent indépendamment, et aucune conversion n’est possible de I’un & autre tant
qu’aucune discontinuité du milieu n’est rencontrée [Aki and Richards, 1980, page 70|.

I existe plusieurs méthodes de calcul asymptotique a haute fréquence dont les avantages
principaux sont la rapidité du calcul, et la facilité d’interprétation physique des résultats, puisque
chaque phase est traitée indépendamment et reste 3 tout moment identifiable. Parmi ces tech-
niques citons la théorie des rais que nous développons en annexe page 125. Les rais sont définis,
dans un milicu quelconque - pas forcément lisse - comme des trajectoires perpendiculaires en
tout point au front d’onde (figure 1.3.2). Ils définissent ainsi le parcours le plus rapide entre
deux points du milieu pour un champ de vitesse donné. En revanche, ils ne correspondent au
trajet de transport de 1’énergie que dans un milicu & haute fréquence, ce qui nous raméne 4 leur
définition dans le cadre de I’optique géométrique.

Ces rais sont porteurs de trois informations pour chaque type ¢ d’onde P ou SV :

— Le temps de propagation 1™ depuis la source jusqu’au point. I se calcule en intégrant le

long du trajet du rai des incréments élémentaires de temps :

di
T = —
LGTCOHTS Vt

Dans le cas ou le milieu est faiblement anélastique un temps complexe T peut rendre
compte de I’atténuation subie par le rai :

- dl i
v S A
parcours Vé parcours QQtV}%

%
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La partie imaginaire du temps de propagation est en général appelée {* :

. f di
parcours QQtVE

— L’amplitude de 1’onde au point d’observation, A*, Elle diminue avec la distance a la source
en raison de ’expansion géométrique de ’onde.

— La direction du mouvement des particules créé par le passage de 1'onde de type ¢ est
donnée en tout point par le vecteur unitaire ¥*. On notera y%(z) la composante k de ce
vecteur au point du milieu z, et fy;(s) la composante ¢ de ce vecteur a la source en 8.
Les ondes P générent un déplacement dans direction du rai, et les ondes de type S un

déplacement normal au rai.

Source

Vs

§d

Diffractor
X

"% &

Munis de ces définitions, nous pouvons écrire la fonction de Green associée a une onde
de type ¢ (P ou S), pour un parcours depuis le point source s jusqu’a I’observateur situé en
z ([Forgues, 1996, page 92], [Aki and Richards, 1980, page 74]). Rappelons qu’elle exprime
le mouvement dans la direction k& observé au point x, du a une force appliquée en s dans la
direction g :

(1.3.4) Gli(, 5,0) = d(w)7h(2)7](5) A (s, )T et (00)

Ou d(w) est un facteur de normalisation qui sert a faire correspondre la solution asympto-
tique des fonctions de Green et la solution exacte dans le cas d’ un milieu homogene. Pour un
milieu de propagation i trois dimensions on a d(w) = 1, et d*(w) = 1/iw dans le cas bidi-
mensionnel. Le terme e~“®'¢%) [uj, représente la diminution d’amplitude due a I’atténuation
anélastique subie par 1’onde au cours de son trajet entre la source et le point du milieu.

Le role du vecteur v*(z) est d’indiquer la direction du mouvement de particule au point
d’observation = . Le méme vecteur au point source v*(s) sert, lui, & prendre en compte la di-
rectivité de la source particuliére qu’est une force impulsionelle exercée dans une direction
spécifique. A titre d’illustration, imaginons une force appliquée le long de la direction f, de
composantes f,, et d’amplitude variable S(w). Le mouvement Dy(z,w) du sol qu’elle induit
en x, suivant la direction & posséde la forme suivante, vue la définition 1.3.3 de la fonction de

Green et son expression 1.3.4 :

(135 Dufe,w) = dw)S@)ria) A (s, 0)ebT 60 w6 3 1),

q

Le produit scalaire entre la direction du mouvement de particule a la source et la direction de la
force, D, 74(s) fy = ¥*(s).f, défini la directivité de la force en fonction du type ¢ de I"onde. On
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voit comme I’énergie pergue en = pour une onde de type P sera maximum si la force s’exerce
3 1a source dans la direction du rai. Au contraire, pour une onde S, I’énergie sera nulle dans ce
cas, et maximale si la force est appliquée dans une direction normale au rai.

1.4. Linéarisation des fonctions de Green

Le calcul des fonctions de Green effectué précédemment nous permet de propager le signal
depuis la source jusqu’a un diffracteur, puis de celui-ci jusqu’au récepteur (voir figure 1.1.1). 11
nous reste 4 décrire les transformations subies au passage par le diffracteur. Ce point diffractant
est décrit mathématiquement par une perturbation locale des parametres physiques du milieu, et
son effet sur les données est modélisé par une fonction de Green. L’expression de cette derniere
ne fait intervenir que des grandeurs liées a la propagation dans le milieu lisse.

Ecrivons la décomposition du milieu total en un milieu de référence lisse et un milieu per-
turbatif composé d’irrégularités de faible amplitude :

(1,4.1) p= pU +dp et é@jkl = C*?jm + 5C'v:jkz

Dans I’expression précédente, comme dans toutes celles qui suivent, la densité et les coefficients
élastiques sont des fonctions de ’espace. On décomposera également le mouvement total en
deux termes, & savoir :

(1.4.2) ui(z, w) = uf (z,w) + dui(z, w)

En introduisant les termes (1.4.1) dans I’équation fondamentale de 1’élasticité (1.3.2), il vient :

0 (o O
0, 2 0 _
(1.4.3) —pwiu(z, w) — 3s; (C‘ijméauk(a:,w)) = ®;(z,w)
En comparant cette formule a I’équation 1.3.2, il apparait que le champ total se propage dans
le milieu lisse de référence, mais qu’il est généré par un nouveau terme de source ,;(z,w),
qui comprend 2 la fois 1a source principale S;(s,w), et I’interaction du champ incident avec les

irrégularités du milieu :
a %
(1.4.4) &i(z,w) = Si(z,w)+wdpu (z,w) + B (5Cijkl £u2(m,w))
K 1
2 6 hod a
(1.4.5) “+w 5p5ui(a:,w) + a? (501'5,'“6?:1511.;9(33,&))
J

L approximation de Born consiste a négliger les termes de second degré qui décrivent les dif-
fractions multiples, en supposant que la perturbation est d’amplitude suffisamment faible pour
que cela soit justifié. Comme pour toute solution de 1 ’équation de I’¢élastodynamique (cf. équa-
tion 1.3.3), le déplacement total le long de la direction p, u,(r, w), s’obtient par convolution de
la fonction de Green et du signal source ®;(z, w) :

wy(r,w) = / o'y Gl 2,):(,0)

Si on remplace le terme de source total ®;(z,w) par I’expression que nous en avons déduit
précédemment (équation 1.4.5), on obtient :

up(r,w) = /deG?p(T,m,w)Si(m,w)

v [ d Y G M BC (o )+ Sput o)




1.4. LINBARISATION DES FONCTIONS DE GREEN 24

Le membre de droite de la premigre équation est égal a ul(r,w), le déplacement induit par la
source dans le milieu non perturbé. Par conséquent, compte tenu de la décomposition faite en
1.4.2, la perturbation du déplacement s’écrit :

duy (1, w) = f dz Y GY(r, 3, w0) {[5Chuut (@, W), + wdpug (v, w)}
Intégrons par partie le premier terme du membre de droite de I’équation précédente :
2D MCAEIDN e WEHCRD [ dz S {G, (r, 7, w)} 160l (2, )
i

+ [G?p(r,x,w)cié‘%mug,t(m,w)]g

ol S est le contour d’intégration. Nous le choisissons tel que la perturbation y soit nulle, de
maniére 3 annuler le terme entre crochets. Il vient :

(1.4.6)  Suy(r, w) = fda: Z[wQG?p(T, %, w)dpul (z,w) — {Ggp(r, z, w)},jdc’?jklu?c,l(m,w)]
Le déplacement dans le milieu lisse, exprimé a Iaide de sa fonction de Green, s’écrit

() = [ ds Y G005, (s,0) bl ) = JEDNACEEOEN
q q

Expression que nous introduisons dans I’équation 1.4.6 :

Sup(r,w) = fda:Z[sz?p(r,a:,w)cipfdsZG’gi(ax, 5,w)S,(5,w)]

[ @ UG sl [ ds DGtz )5

En intervertissant I’ordre d’intégration sur s et x, ainsi que ordre de sommation sur ¢ et ¢, on
a:

Sup(r,w) = fds), Sq(s,w)[[d:cZ{wEG?p(r,a:,w)(SpGgi(a:, 5,w)

- 0CHu{ G (r,3,w)} i {Ga(w: 5,w) }i}]

Or V’expression de la perturbation du déplacement en fonction du terme de source et de sa
fonction de Green est, par définition :

Suy(r,w) = fdsESq(s,w)équ(r,s,w)

On en déduit, par identification des deux éqﬁations précédentes :
(L47) 5Gop(r,5,0) = [ da Y {w? Gl (r, 7, w)8pGY(3, 5,w)
(14.8) ~  8CH{GY(r, 2, w)} {Go (e, 5, w) b}

Cette intégralé est appelée intégrale de Born. Elle établit une relation linéaire entre la perturba-
tion haute fréquence des parametres élastiques du milieu et I'effet que cette derniére a sur les
données. Dans son expression interviennent exclusivement les fonctions de Green associées a
la propagation dans le milieu lisse de référence. Elle décrit exhaustivement la propagation du
signal depuis la source jusqu’au récepteur en prenant €n comple son interaction avec un seul
diffracteur, les diffractions multiples devant étre négligées.
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1.5. Les différents modes de diffraction

11 nous reste a expliciter les fonctions de Green du milien de référence présentes dans 1’inté-
grale de Born (1.4.8). Rappelons qu’elles décrivent la propagation d’ondes dans un milieu lisse
par hypothése, et que, par conséquent, il est justifié d’en faire un calcul havte fréquence. En
reprenant ”équation 1.3.4, chaque fonction de Green peut s”écrire :

ng(x, 8, UJ) = d(w)’Y]tg(x)fY;(S)At(S, m)eint(s,m)e_wt*t(s,m)

Considérons les dérivations apparaissant dans 1’intégrale de Born (équation 1.4.8) :

oG, (z, s, w) d . .
kA — £ t t i (T (8,0) +it** (5,2))
31:‘ d(UJ)’Yq(S) Bm‘; (Vk(m)A (37 33)6 )

Les trois quantités a dériver donnent lieu a trois termes contenant des dérivées. Donc, en notant
8 _ O, -
5 = Vi°
Vi1 (0) ALz, )T E e o) = iwA(z, k() Vi(TH(a, 8) + it (s, )t e e )
4 v, ( At (:1:, S))’ﬁg (m) ez‘wT*(m,s) e—wt**{m,s)
+ At (S, HI)V; (7}2 (:E) )eint (%,9) e—wt*t(:r:,s)

L’ approximation haute fréquence justifie de ne prendre en compte que le terme €n w. Nous en
déduisons que :

(1.5.1) ViGo (2, 8,w) = iwVi(T*(z,s) + it* (z, 8))Gox(®, 5, w)

Par commodité de notation, introduisons le temps complexe Ti(z,s) = Tt(z,s) + it (x, s).
L expression de chaque dérivée de la fonction de Green fait intervenir 1a fonction elle-mé&me, et
le gradient du temps de parcours au point d’observation :

V;Ggq(x, 5,w) = in;Tt(:r:, s)Ggq(a:, 8, w)
Nous pouvons réécrire I'intégrale de Born 1.4.8 de la facon suivante :
6Ggp(r, 5, W) = f dry; w2{JPGgp(T= Z, w)Ggf;(ﬂi, 5, w)
4 668 VT r, 1)V T (z, )G, (r, 2, w)Go(w: 5, W) }

En factorisant, on a :

8G (1, 8,W0) = ]dm Zw2{5,o6ik + 5éfjlejTt(T, :c)V;’ft(a:, s)}G?p(r, T, w)ng(IB, 8,w}
La réciprocité des fonctions de Green implique par ailleurs que G (r,z,w) = Gp{=,7,w), on
peut donc reformuler I"intégrale précédente, et obtenir :

6G (T, 5,w) = fdmez{cSp&-k + 6@%,3,‘7:,-1?1*(7", m)V;f’t(:c, s)}Ggi(:n, T, w)ng(:ﬂ, 8, W)

11 nous reste maintenant & insérer dans cette équation les-expressions des fonctions de Green
telles que nous les avons calculées en (1.3.4). Chacune peut gtre de type P, SV et, dans le cadre
des expériences de sismique active de la tomographie du Vésuve, seules des sources explosives
d’ondes P ont &6 utilisées. Nous ne considérerons par la suite que les modes de diffraction
PP et PSV, et ne développerons que le cas de la diffraction PP a titre d’exemple. Le lecteur
intéressé pourra consulier [Tarantola, 1986] pour le traitement exhaustif du cas élastique, et
[Ribodetti and Virieux, 1997] pour le cas anélastique.
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FIG. 1.5.1 — The amplitude of an incident wave of type P, and diffracted as P, depends most of

all on the angle between the rays arriving from the receiver and from the source.
Receiver - Sourc%

e

lefractor

1.5.1. La diffraction PP. Reprenons 1’expression de ’intégrale en insérant les termes de
fonction de Green 1.3.4, en notant que ’onde incidente et 1’onde réfléchie sont toutes les deux

de type P.
8G 4p(T, 5,w) = [de Y, w{6udp+ 3CY, VTP (r, 2)VITF (2, 5)}
PNE I (1,219 (50T () A7 (1, ) A (3, 5)ei0” )i 0

Définissons la divergence sphérique totale subie par ’onde au cours de son trajet entre la source
et le diffractant, puis entre ce dernier et le récepteur :

Alr,z,8) = AF (r, 5) AP (z, 5)
De méme, le temps de parcours complexe total est :
T(r,z,s) = TP (r,z) + TF(z, )
Dans un espace & deux dimensions, d*(w) = 1/iw , il s’en suit que
8Gy(r,s,w) = [dz ), zw{&ikc?p—l—écuklvjfp(r, )V I (x,5)}
() ()l (s, 207 () Alr, 2, 5)etT0)

Calculons maintenant la contribution spécifique de la perturbation en densité :

5G (1, 5, 0) 18 = s (F)7F (5) f i 3 (0] 5,904 5)e a5,

Le produit scalaire des vecteurs portant les rais arrivant de la station et de la source est égal,
par définition, au cosinus de 1 *angle de diffraction : Y, 47 (r, z)7/ (5, 3) = cos(©P7) (voir
fig. 1.5.1). Nous constatons ainsi que ’amplitude de la diffraction créée par une anomalic en
densité ne dépend que de cet angle.

Pour finir, intéressons-nous aux deux autres paramétres complétant notre description du
milieu, X et i. Pour cela plagons nous dans un milieu isotrope atténuant dont le tenseur €lastique
s”écrit :
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FIG. 1.5.2 — Diffraction pattern associated to each parameter describing the medium, in the case
of the PP diffraction in an elastic medium.

dp Y on

éijkl = 6i6€j6kl + 5,&(6*53; + 6@'163'];:)
En particulier la contribution de 85X est ;

JG‘IP(T? st) ‘6‘5\ = ZWVP’Y;)(T)’Y;](S)
f dz > (G0t (1, )V (8, 2) VT (r, &) VTP (2, 8) Alr, o, 5)elTiras)g

Or, pour une conversion PP, les directions de mouvement de particules sont celles des rais, que
ce soit pour I’onde incidente ou celle réfléchie. Autrement dit :

’Y,fj(?”,.’ﬁ) = VPV.,;TP(T, :U)

Donc:

G gp(r, s,w) [BA = Vi) (r)vy (s fdﬂ? Z(%é}cz)v TPV TPV, TPV TP A(r, 7, 5)e“Tr=9)6 )

= ’&CUVP’YP(T),YP(S) fdx(VTPVTP) (VTP.VTP)A(’I‘,{L', S)szT(*r,m,s)(SA

Remarquons que dans le cas o le milieu lisse n’est pas atténuant, I'amplitude diffractée ne
dépend pas de I’angle de diffraction :

0G (1, 8, W) }65\ = jw szyp ('r)fyq (s) fd:EA(r,a:, S)eim‘f'(r,m,s)éj\

Enfin, en ce qui concerne la contribution de 8/ :

8G (r, 8, W) 100 = wVEyl (r)vf (s) f dz[(VTP VTPYVTY VTP + (VTP VTP (VTP VTP

Alr, z, s)ei“"ﬂ”’””s)éﬁ

Dans le cas d’un milieu parfaitement élastique, I’amplitude diffractée varie en fonction du carré
du sinus de I'angle de diffraction. Nous avons ilfustré sur la figure 1.5.2 la contribution a la

diffraction PP des trois paramétres dfi, X et dp, pour le cas élastique.
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1.6. Conclusion

En résumé, nous pouvons calculer la contribution & chacun des deux modes de diffraction
_PP, PS- des perturbations des trois paramétres décrivant le milieu, A, p et p. Ces contributions
dépendent principalement de I’angle entre les Tais arrivant de la source et partant au récepteur
au point du milieu considéré. Leur amplitude varie linéairement en fonction de I’'amplitude de
Ja perturbation, & travers un coefficient de proportionnalité appelé diagramme de diffraction.
Les six coefficients (3 paramétres pour deux modes de diffraction) peuvent s’écrire de fagon
compacte & I’aide d’une matrice :

. Wppy Wep Wpep )
W — N E N il A W2
tm (%) ( Wpsy Wpesy Wpgp ()

Les divergences sphériques, les différences de phases dues au temps de parcours, les directions
de mouvement de particule & la source et au récepteur peuvent étre condensées en une matrice
de deux colonnes et d’une ligne :

W61)  Egulr,,8) = (fF (D0 () ATPE T (1)7 (5) ATV € ) (1,2, 9)

ot I’indice ¢ indique la direction dans laquelle s’exerce la force ponctuelle 2 1a source, p précise
la direction du mouvement au récepteur, et ¢ le mode de diffraction, PP ou PS. Munis de ces
notations nous pouvons écrire le champ diffracté total sous forme de produit matriciel :

ondes paremetres

(1.6.2) 3G g, 5,w) = iw / dx Z Z E (7, @, 8) Wi (r, 2, $)6 P ()
t m .

ou, de maniére plus compacte :

(1.6.3) 8G(r, s,w) = ww /de(r,m,s)W(r, z, 3)513‘(:1:)

Cette relation permet de calculer la fonction de Green du champ diffracté total moyennant une
intégrale pondérée sur les perturbations du milicu. Le poids appliqué en chaque point sert en
premier licu a rendre compte de la divergence sphérique et de I’éventuelle atténuation anclas-
tique subie par onde au cours de son trajet dans le milicu lisse, et, en second lieu, & modéliser
I’efficacité de chaque mode de diffraction suivant le parametre physique perturbé.

1.6.1. Les sources explosives. Les sources que nous avons a prendre en compte ne sont
pas des forces impulsionnelles dans une direction fixe, mais des explosions ne générant que
des ondes P. Nous les supposons par ailleurs isotropes. La réside la différence principale avec la
fonction de Green, qui dépend explicitement de la direction d’excitation a travers le vecteur y(s)
indiquant la direction du mouvement de particule a la source. L’ équation 1.3.5 montre comment
ce terme régit la directivité de la source. Ces considérations faites, on peut obtenir simplement
le déplacement 8D, observé en 7 dans la direction p du & une explosion en s, en supprimant
dans les expressions 1.6.2 et 1.6.1 le vecteur (), de composantes v,(8). On obtient ainsi, pour
une source d’amplitude S(w) :

ondes peremetres

(1.6.4) §D,(r, s,w) = S(w)iw / v Y Ey(r, @, 8) Wi (1, 7, 8)6 P ()

Avec :
1.6.5 E (r,z,8) = ’YP .7" APPe@wTPP 7 ’YS r ApseinPS rz,s
A P v p

Nous illustrons le calcul du champ diffracté par approximation de Born sur la figure 1.6.1,
pour un diffractant représenté par une perturbation de la densité.
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F1G. 1.6.1 — Ilustration of the Born modelling. We assume a point-like perturbation of density
at depth, and compute the PP diffracted wavefield. The amplitude of the ground displacement
that is measured depends both on the geometrical spreading and on the diffraction pattern of the
perturbation.
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CHAPITRE 2

Le probléme inverse par optimisation

Dans la partie précédente nous avons mis en oeuvre une technique permettant de calculer
Veffet sur les données de perturbations hautes fréquences du modele de référence. Nous avons
vu que celles-ci sont le siege de diffractions du champ incident, qui, lui, se propage dans un mi-
lieu lisse, et que 1’amplitude des ondes diffractées est proportionnelle & celle des perturbations.

Nous devons maintenant faire le cheminement inverse : A partir du le champ diffracté ob-
servé, il s’agit de positionner en profondeur les perturbations qui en sont & lorigine, et d’en
déterminer amplitude. A cette fin, nous nous plagons dans le cadre de I’inversion par op-
timisation, qui consiste & apporter des modifications successives & un modele de départ, en
général le milieu lisse de fond. Le processus se base sur la minimisation d’une fonction décri-
vant le désaccord (“misfit”) entre les données expérimentales et celles calculées avec le modele
courant. En adoptant la norme l; comme fonction coflt, nous pouvons définir deux opérateurs
qui, appliqués 2 la différence entre les données expérimentales et calculées, modifient les pa-
ramétres de fagon a s’approcher du minimum. Le premier opérateur, appelé Gradient, donne
grossierement la direction dans P’espace des paramétres le long de laquelle il faut se dépla-
cer, tandis que le second, le Hessien, mesure la distance & parcourir, et apporte une correction
de direction en fonction du degré de courbure de la fonction coiit. Les méthodes d’inversion
par optimisation, fort répandues en géophysique, furent introduites dans I’inversion de donnécs
sismiques par [Tarantola, 1984b}] , d’abord pour le cas acoustique, puis pour le cas élastique
[Tarantola, 1986].

Dans ce chapitre, nous présentons d’abord la technique d’optimisation par moindres carrés
dans sa formulation générale. Ensuite, nous développons le formalisme nécessaire a appliquer
cette technique 2 I’inversion du champ diffracté comme il est calculé au chapitre précédent.

2.1. L optimisation au sens des moindres carrés

Dans le cas qui nous intéresse les données sont les trois composantes I du déplacement du
sol, représenté dans I’espace des fréquences w, mesuré aux positions r des récepteurs et associé
aux sources situées en s. Nous supposons de plus que les données brutes ont été déconvoluées,
Iinversion s’appliquera donc a la réponse impulsionclle du milieu 4 une explosion. La descrip-
tion du milieu comprend trois fonctions complexes de la position z dans 1’espace, par exemple
la vitesse des ondes P, 1a vitesse des ondes S et la densité. La partic imaginaire de ces quantités
rend compte des propriétés anélastiques du milieu. Qui dit optimisation dit recherche d’un mo-
dele dans lequel les données calculées soient aussi proches que possible des données observéces.
Par conséquent, il est indispensable de définir la distance entre deux jeux de données Diet Da,
ce qui passe par le choix d’un produit scalaire :

LD D)y =D f dwD*(r, s,w, 1) Do{r, s,w, 1)
I sr L :

* ou Iindice ! désigne les directions de mesure des ondes au récepteur. Du produit scalaire dé-
coule la distance entre Dyet Dy :

1
3 (Dy — Dy |D2 — D1}y = ||D2 — Dy

30
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. Nous nous munissons de méme d’un produit scalaire dans I’espace des modeles :
(211 PPy = f dzPi(x, 1) Pyl, 1)
—Jv

Dans cette derniére équation, 4 indique les différents paramétres physiques caractérisant le mi-
Jieu. Supposons que nous disposons d’un opérateur OP qui, agissant sur tout modéle P, permet
le calcul des données associées D)

D= 0P (P)

Maintenant, reprenons la décomposition du modgle faite dans la partie précédente en un modéle
lisse et une perturbation haute fréquence :

P =P+ 6P

S’il est possible de linéariser I"opérateur OP en OPL autour du modele de référence Py nous
avons :

OP (Py + 8P) = OP (Py) + OPL (8P)

Dans le cas qui nous intéresse, la relation OP, appliquée a Fy, est 'opérateur de calcul de la
téponse impulsionelle du milieu & une explosion, mis en pratique grace a la théorie des rais.
OPL, qui s’applique 2 §P, la partie irréguliere du modele, est ’opérateur linéaire de Born
donnant la réponse impulsionelle des diffractants.

La procédure d’inversion commence par le calcul des résidus, c’est a dire de la différence
5D entre les données réelles Dy, ct celles calculées a aide du modele lisse de départ

(2.1.2) 6D = Dgys — OP(P)

Linversion est guidée par la nécessité de minimiser la fonction cott C, définie comme le carré
de la norme des résidus :

C (Py+ 6P) = ||Doss — OP.(Po + 6P)|I?

Ce qui devient, en incluant la linéarisation faite en 2.1.2::

C(Py+6P) = (6D — OPL (5P) D — OPL(5P))y

Si nous développons cette expression, nous obtenons :

C(Py+6P) = ;wpwph,—;gﬂn0pﬁwP»D

- % (OPL(5P)|6D), + ; (OPL(8P)|OPL(6P))p

En négligeant les termes du second degré, et en introduisant I’ opérateur adjoint OPL! de OPL
définit comme suit :

(OPL(SP) |6D), = (SP|OPL (6D)),,
1l vient : '
(13)  C(Py+0P)=C(P)—{(6P|OPL (D)), + % (SP|OPLIOPL(SP)),,

Par ailleurs, nous pouvons effectuer un développement de la fonction cotit autour du modele de
référence :
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oCc 1 0*C
21 P+ 0P | SP+O@P?
ap|, 07+ 3°F gp|, OF T OGP

[4] 0
La dérivée de Fréchet de C au point Py + 6 P doit s’annuler si nous voulons que la fonction codt
soit minimum en ce point :

(2.1.4) C(Py+0P)=C(P) +

oC oC 9*C
— = | 4+6Pt—| =0
oP Py 6P oP P 0 P2 P
Nous en déduisons la valeur de la correction :
0*C _, 0C 1
(2.1.5) P = ﬂ(B—Pz— P) 3P N =-—H "GRAD
0 (1]
ot nous avons introduit deux nouveaux opérateurs :
Le Hessien :
72C
H=——
op? P
Et le Gradient :
oC
RAD = —
¢ or P

Pour les expliciter, il ne nous reste plus qu’a identifier les expressions (2.1.3) et (2.1.4):

_oC _ ¢
H= 3p2 L OPLOPL
0
oC "
= — et D
GRAD ap|,, OPL (6D)
L équation 2.1.5 nous permet d’expliciter la correction & apporter aux parametres do modele :
(2.1.6) 6P = —H'GRAD = —|OPLOPLI T OPL! (Do, — OP(By))

Nous disposons maintenant d’une expression analytique permettant de corriger le modéle de
fagon & s’approcher du minimum. Une fois trouvée la nouvelle position dans Pespace des para-
métres, il est possible d’y recalculer les opérateurs Hessien et Gradient, et d”ajournes de nouveau
le modele. Ce processus, dit algorithme quasi newtonien, s’arréte quand la fonction colit atteint
une valeur seuil, ou quand les déplacements dans ’espace des paramétres deviennent infimes.

2.2. Application A Pinversion du champ diffracté

La difficulté majeure a ’applicaton pratique de la formule 2.1.6 est I’inversion du Hessien
dans I’équation (2.1.6), puisque, discrétis€, il est représenté par une matrice de trés grandes
dimensions. [Jin et al., 1992] proposent de résoudre le problome en introduisant un facteur de
pondération @ de la fonction codt telle que le Hessien devienne diagonal. Dans ce but, ils
redéfinissent le produit scalaire entre deux données

(2.2.1) | (D1 1Q|D2)p = Ef dwDi{r, s,w, NQDs(r, s,w,1)
7 Ja

puis la fonction cofit et le Hessien :

C(Py+3P) = (6D — OPL(SP)|QI6D — OPL (6P)y
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H = OPL'QOPL
de telle sorte que la perturbation s’écrit :
(2.2.2) 6P = —[OPLIQOPLI ' OPL'Q (Dops — OP(Fy))

La relation inverse (2.2.2) est générale, valable pour tout opérateur OP linéarisé. Il nous faut
la réécrire pour le cas particulier on OP, appliqué a Py, est I’opérateur de calcul de la réponse
impulsionelle 4 une explosion du milieu lisse de référence, et OP L I’opérateur linéaire de Born
donnant la réponse de la partie irréguliere du modgle 6 . Pour cela, nous nous appuyons sur la
modélisation directe effectuée au chapitre précédent, les équations 1.6.4 et 1.6.5 définissant la
réponse impulsionelle a une explosion ponctuelle :

ondes parametres

(2.2.3) 6Dy(r,s,w) = iwfd:z: Z ﬁ/f(r)At(r,m,s)ei“’ft(r""’s} Z Wim (7, %, 8)6 P (2)
t m

Pour alléger au maximum 1’écriture des formules, nous n’expliciterons plus systématiquement
les variables ou indices dont dépendent les quantités physiques.

2.2.1. Calcul analytique du Gradient. Commencons par le calcul du Gradient, OPL!Q (6D),
en nous servant de la définition de 1’opérateur conjugué et du nouveau produit scalaire entre
deux données introduit en 2.2.1 :

(2.2.4) (OPL(6P)|Q|6D), = (6P|OP£* (6D))M
D’aprés la définition du produit scalaire dans 1’espace des modeles 2.1.1 nous avons d’une part :
(2.2.5) (§P|OPLY6D)),, = . / dzé B (OPLY D)) m

Et, d’autre part, pour le produit scalaire entre deux données pondérées par la fonction Q:

(OPL(SP)|5D)p =D / dw [OPL(6P)]; Q3D

I sr”

Compte tenu de I’expression 2.2.3 de la réponse impulsionelle de la perturbation 6P, on a:
(OPL(SP)[6D)p = )| f dwic f de Y Ah(r)Ate TN Wi 5 PrQOD,
I sr t m
Nous pouvons intervertir I’ordre de sommation, et écrire :
(OPL(P)|6D)p = [ dzsPp NN f dwiwyt(r) Ale T Wi, Q3 D,
m t I sr
11 en découle, par identification avec 2.2.5 :

(22.6) GRADy, = (OPL (D)m=»_>_ >, f dwiwnf (r) Ate T W Q8D
t ] 8,7

2.2.2. Diagonalisation analytique du Hessien. Intéressons nous maintenant au Hessien,
dont la définition est :

H = OPL'QOPL

Pour I’expliciter, appliquons-le au vecteur 6 :

H(6P) = (OPLIQOPL)(5P) = OPLIQ(OPL(6P)) = GRAD(OPL(SP))
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Donc, en reprenant I’expression 2.2.6 du gradient :
. T S
(HEP)p(z) = ZZZfdwzwyf(r)Ate wI™ywr QOPL(6P)],
t I a&ar

Et en remplacant OPL{SP) par son expression 2.2.3, on obtient :
(H6P)p(z) = Z Z Z / dwiwﬂ/f(r)Ate*“’Tﬂ*tW;nin / dz Z'yf' (r)A”’emt’ Z W 6 P
t I ar [ m'

Regroupons les différents termes selon leur type, et isolons la somme sur les composantes { du
mouvement du sol a la station :

@mp)) = S5 f d [ Aot (Pt () A AY & TN s Q6o

tit I m sr

(2.2.8) = ZZZ f dz’ / dwsztAt'ei""(ﬁr”T*t)Wt";%Wt:mrQJmeny(r)qffr(r)
.

tt m' s

Puis, concentrons-nous sur le produit scalaire des deux vecteurs indiquant la direction du mou-
vement de particule a la station :

(2.2.9) > atr e, s (', s)
!

Rappelons que 7} (7, Z, 5) est la composante [ du vecteur portant la direction du mouvement de
particule créé par 'onde de type ¢ , & son arrivée au récepteur r, partie en s puis diffractée en z.
1l faut maintenant noter un fait important. Imaginons que les données soient dues i un unique
diffracteur situé en z'. Il est par conséquent nécessaire que le processus d’imagerie retropropage
un maximum d’énergie en ce point, et trés peu partout ailleurs. Dans I’équation 2.2.8, cela
nécessite que Pintégrale soit nulle, ou, du moins, faible, sauf au voisinage de z'. Autrement dit,
le Hessien doit étre aussi diagonal que possible, bien qu’il ne le soit jamais complétement en
pratique, 4 cause de la largeur finie de la source en fréquence, et de la couverture limitée offerte
par le systéeme d’acquisition ([Chavent and Plessix, 1999]). Nous limiterons donc I’intégration
sur 2’ dans 1a relation intégrale 2.2.8 A un voisinage du point d’oscultation z . Dans cette limite,
les rais arrivant en r proviennent pratiquement du méme point (voir figure 2.2.1).

Supposons par ailleurs qu’a la station les ondes S arrivent de la méme direction que les
ondes P. Ceci est approximativement vérifié lorsque le gradient vertical de vitesse en surface
est particulidrement élevé et qu’il “redresse” toutes les ondes, une situation assez commune en
pratique. Ceci est vrai, aussi, lorsque le rapport Vp/Vs est supposé constant, chose fréquente
quand on ne dispose que d’un modele de vitesse pour les ondes P. Pourquoi devons-nous sup-
poser commune la direction d’arrivée de toutes les ondes diffractées ? Parce que si les ondes
diffractées sont de nature différente, une P et une S, alors le produit scalaire 2.2.9 est nul. En
effet, les rais arrivant presque de la méme direction, les mouvements de particule sont orthogo-
naux (figure 2.2.1). Par contre, si les deux ondes diffractées sont toutes deux de type P ou S,
alors le produit scalaire en question st égal approximativement & I’unité. En résumé on a :

Z N (ry x, 8)YE (1, @, 8) = O
i -
Ce qui nous permet de simplifier la relation 22.8:

2210)  (HSP)m(z) =~ 3.2 > / da / dww? At At T =T Wi Q8 By
%

m' 8T
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FIG. 2.2.1 — Local approximation of the Hessian.

Y (X,1) | Source

Receiver

A ce stade de ’analyse, il plus pratique d’incorporer I’atténuation anélastique décrite par la

partie imaginaire du temps de propagation a la divergence sphérique totale. Notons T (r,z,s) =
T(r,z,8) + it**(r, z, 8). La perte d’amplitude totale s’écrit alors de la fagon suivante :

t __ 7t —wit*t(r,z,8
At (r,z,8) = A'(r,z,5).e r,3)
Nous pouvons réécrire la relation 2.2.10, en isolant I’intégrale sur la fréquence :

(2211) (HEP)p(z) = ZZZ [ dz’ AL, AL Wi W6 By / dww Qe 1%

m’ s

L’approximation locale du Hessien permet d’autres approximations :

ALy (1,3, 5). Alyy(r, 7', 5) 2 (Al (1,2, 9))° et Wi ()W (") = Wik (2) Wonw ()

Si nous cffectuons un développement de Taylor au premier ordre du temps réel de propagation,
ona:

THa") ~ THzx) + VT (r, 2, 8).(2' — z)
L’exponentielle oscillante devient alors :
e?',w{Tt(:r’)HT"(m)) ~ eiw(Vth(T,:ﬂ,s).(a:'wm)}

En insérant ces approximations dans I’intégrale 2.2.11, on obtient :
(2.2. 12)

(H(SP Z Z Z f dr Agot Eth( )th’ (.’L‘)def ( ) f dewzeiw(VmTt(r,m,s)-(m’,a;))
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FiG. 2.2.2 — In a given diffractor pass a number of isochrones equal to the number of source
receiver pairs multiplied by the number of types of diffracted waves. For the Hessian to be
accurate, the the gradients of these isochrones should span all the directions, We represent the
isochrones and their gradients associated to PP and PSV waves for two different receivers and
a single source. '

I I

1 2

aiiff] 2

Ce qui peut s’écrire aussi :

(2.2.13) (H5PYy(z) = Zfdmlhmmr (2, z")6 Py (2)

Avec :

(2.214) Ay (z, 2) ZZ(AM a:))Eth( )mm, fdew2 (VT r,3,8). (o' —2))

Conformément & 1’approximation locale du Hessien que nous avons déja faite plus haut, nous
limitons I’intégration sur ' A un intervalle restreint autour de z, le point en lequel "opérateur est
calculé. De plus, P’innovation principale introduite par [Jin et al., 1992] est de montrer qu’un
choix judicieux du facteur de pondération () permet de diagonaliser analytiquement le Hessien.
Le principe est d’observer une analogie entre I’expression 2.2.14 et celle d’un pic de Dirac en
coordonnées cylindriques :

1 R ik. (' —x
(2.2.15) 8z —x) = W/ / |k| €& =) dapdke
En définissant & = w(VT"(r, z, 5). La somme discrete sur les sources et les récepteurs de ’ex-

pression 2.2. 14 est transformée en une intégrale continue sur ’angle ¥ qui définit la direction
du vecteur k (figure 2.2.2 ). On obtient alors, en ajustant le facteur de pondération ¢} :

(2216) - EZ th’ £)8(z' — )
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Cette expression simple permet une inversion analytique du Hessien. Le point critique est le cal-
cul du facteur de pondération local @, qui doit mettre en relation la distribution des sources et
des récepteurs, et I’échantillonage de I’angle 1 qui en découle. La diagonalisation sera d’autant
meilleure que cet échantillonage est complet, le cas idéal étant d’avoir un dispositif d’acquisi-
tion entourant complétement le point & imager. Notons que les problémes de couverture limitée
du dispositif d’acquisition se posent exactement dans les mémes termes pour les inversions
basces sur la Transformée de Radon Généralisée, un autre argument tendant & prouver 1’équi-
valence substantielle de cette méthode et de 1’inversion par optimisation. Signalons qu’une dis-
cussion particulicrement instructive sur la dégradation de I’image quand s’appauvrit le systeme
d’acquisition est fournie dans [Miller et al., 1987]. Le calcul pratique de @} s’effectue diffé-
remment pour chaque type de systéme d’acquisition. On pourra voir [Ribodetti, 1998} pour
un dispositif d’acquisition de laboratoire entourant complétement la cible, et [Clochard, 1998]
pour des dispositifs 3D de sismique pétroliere,

En insérant 2.2.16 dans ["expression 2.2.14, on aboutit au calcul complet du Hessien appli-
queé a la perturbation des paramétres :

(2.2.17) (HOP)m(z) = =Y 3> "W () Wi (2)6 Byt ()

2.2.3. Laformule d’inversion. En introduisant dans 2.2.2 les expressions complétes 2.2.17
et 2.2.6 du Hessien et du gradient, nous arrivons 2 la formule compléte d’inversion :

(2218)  0Bu(z) == [H ' (@) D_ D / iwdwyt(r) Ate= =T W Q5D
m’ [3 I sr

Les indices m et m/ indiquent les paramétres physiques décrivant le milieu, { les directions du
mouvement du sol enregistré, ¢ le type d’onde diffractée -PP ou PSV-et s, r les sources et les
récepteurs. Le facteur de pondération @ est choisi de facon a diagonaliser le Hessien, et dépend
du systéme d’acquisition,

Nous avons obienu une formule permettant de déduire les corrections 2 apporter aux para-
metres physiques en chaque point du milieu en fonction des données résiduelles. Cette correc-
tion augmente linéairement avec ’amplitude des résidus, et son expression ne fait intervenir que
des quantités relatives a la propagation dans le milicu lisse de référence. Ces derniéres peuvent
étre calculées une fois pour toutes avant la migration proprement dite, et stockées en mémoire,
De ce point de vue, la nécessité de calculer non seulement les temps de parcours, mais aussi les
divergences sphériques, les atténuations anélastiques et les angles de décollage rend le tracé de
fronts d’ondes particuliérement attrayant [Lambaré et al., 1996].

Nous avons développé un calcul local du Hessien, dont la justification physique est que si
un seul diffractant a contribué aux données, alors le processus de migration devrait concentrer
un maximum d’énergie en ce point. Cette approximation, alliée A I’application d’un facteur de
pondération ad hoc, permet de diagonaliser approximativement le Hessien. Dés lors son inver-
sion devient immédiate et analytique, au lieu d’impliquer 1'inversion numérique de matrices
comptant autant de lignes et de colonnes qu’il y a de points dans le milieu.

La relative tégereté du calcul des opérateurs Hessien et Gradient permet de mettre en oeuvre
un processus a itération : Une premiére correction est apportée aux parameétres moyennant 1’ap-
plication de la formule 2.2.18. Dans le nouveau modéle ainsi obtenu, on recaleule le Gradient, et

‘une nouvelle application du Hessien -qui, lui, n’a pas besoin d’étre ajourné- donne une seconde
correction. Le processus peut-8tre répété jusqu’a ce que les données résiduelles deviennent ar-
bitrairement petites. La méthode a été appliquée a des milieux tridimensionnels de taille réelle
[Thierry et al., 1999aj.
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FIG. 2.3.1 — Acquisition geometry for the modelling of the Rays+Born data.
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2.3. Mise en pratique de la technique d’imagerie

Pour illustrer la technique d’inversion a laquelle nous avons abouti au paragraphe précé-
dent, nous I’appliquons a des données synthétiques calculées par approximation Rais+Born.
Nous considérons un milien bidimensionnel homogene de vitesse P Vp=2000m/s, de vitesse
S Vs=1000m/s et de facteur d’atténuation Q=10. A une profondeur de 1000m est immergé un
banc mince d’épaisseur égale a 200m, ou la vitesse P est [égérement supérieure a celle du milieu
de fond, a savoir Vp=2200m/s. La vitesse S et le facteur d’atténuation dans le banc sont ceux du
milieu de fond (figure 2.3.1). La fréquence maximale de la source est fixée 4 10Hz, fréquence
typique des données de la tomographie du Vésuve, et nous avons modélisé les données pour un
tir et 51 récepteurs répartis entre 0 et 2000m de part et d’autre de la source. L’angle maximal
d’incidence est de 63 degrés.

2.3.1, Inversion de la vitesse P a P’aide des ondes PP. L’image obtenue de la perturbation
en Vp a I'issue de la premiére itération est représentée en figure 2.3.2. On constate en premier
lieu que les contours de Vinterface sont assez bien retrouvés dans la partie centrale de ['image,
entre -1000 et +1000 m, ce qui correspond aux points de réflexions des deux récepteurs les plus
extérieurs. On voit aussi apparaitre les sourires de diffraction au bord et au centre du barreau,
qui sont dus a 1’étendue finie du dispositif d’acquisition.

Le modele €tant invariant par translation latérale, on peut simuler I’effet de plusieurs sources
disposées en surface en sommant simplement le long de I’axe horizontal I’image obtenue pour
une seule source. On obtient ainsi un profil de vitesse en profondeur (figure 2.3.3 ). On remarque
que la perturbation recouvrée est nettement plus lisse que la perturbation initiale. En fait, cette
derniére nous apparait filirée par la bande passante limitée du signal source. Il est impossible de
retrouver les fréquences de la perturbation initiale plus hautes que celles présentes dans le signal
source. Aussi, nous devons comparer le résultat de I’'inversion a la perturbation initiale filtrée
passe-bas jusqu’a la plus haute fréquence spatiale du signal source, c’est-a-dire 1/200 m™? .
Cela montre que 90% environ de ce qui est possible de retrouver de la perturbation initiale est
atteint dés la premicre itération. Cette perturbation retrouvée permet de calculer de nouvelles
données Rais+Born, & comparer aux données initiales. Les deux jeux de données devraient étre
d’autant plus proches que la perturbation retrouvée est proche de la perturbation initiale. Sur
la figure 2.3.4 nous représentons les données initiales (panneau A), et, sur le panneau B, la
différence entre les données initiales et celles calculées a partir de la perturbation retrouvée i
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FIG. 2.3.2 — Migration image of the Vp parameter after the first iteration with PP waves.
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FIG. 2.3.3 — 1D velocity profile resuiting from the summation along the horizontal axis of the
2d migration image (gray dashed curve). To be compared with the original perturbation, and the
original perturbation low-pass filtered up to the maximum spatial frequency of the source signal
(black curves).
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F1G. 2.3.4 - Initial RAY+BORN data, and residues after the first iteration. The two data sets are
plotted with the same clip.

Receiver position {(m)

b2QOO -1 QOO 9 1 000 2000
@ SRRRAR LRIER s
o i e i 'n“'i Al 'iil}
£ | mrrrzmmmrm,r.Jm,r,n,r,r_!_i,r!rr};_mrrmrmmrmf s

il il i m i e fl}[[n,}r
sl Pl I |\‘I|P‘ s
| ] |5 ET; l i
2 hll l l aul"”i“‘
A/ Born predicted vertical displacement
Receiver position (m)
-quoo -1000 0 1000 2000
SRR
SRERER b L
@ ! \'|\” i‘ll“' ;‘H
e
£ ,”ml'” it m” P :3‘ttfgﬂg.‘m“%?:;li!iﬂ 'Iir‘ il
|iw“ Y :; f-u?i"‘ | ‘l‘!ll
o
SRR 1
2 SRR B RR

B/ Residues after first iteration

I’issue de la la premiére itération. On notera que les résidus sont trés faibles, ce qui rend inutile
de poursuivre le processus itératif.

2.3.2. Une technique de sommation en fréquence optimisée. La migration de Born dans
des milieux atténuant nécessitent d’utiliser unc formulation en fréquence de la formule d’ima-
gerie (formule 2.2.18). Cela implique en pratique de calculer de nombreux termes exponentiels
dont les arguments sont discrétisés en fréquence. Or I’exponentielle est une des fonctions les
plus longues 2 calculer, et les temps de calcul peuvent devenir prohibitifs, surtout dans "op-
tique de P’application & des milieux tridimensionnels. L.e nombre N de fréquences a prendre
en compte est typiquement de 1’ordre de la centaine ou du millier. Nous allons montrer com-
ment une simple réorganisation de la somme permet de ne calculer effectivement que V2N
exponentielles, sans aucune approximation.

Le probléme est de calculer la somme S suivante :

. N
(2.3.1) S=Aw) Ty
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FIG. 2.3.5 — Reorganisation of a sum involving exponential terms such as 2.3.1. Only one in
every m exponential is computed, the others are extrapolated.
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ot Aw représente le pas de discrétisation en fréquence, 7 est le nombre complexe de phase 5
et de module 1, T est un temps éventuellement complexe, et f une fonction quelconque (réelle
ou complexe), dépendant de la fréquence par I’intermédiaire de 1’indice {. Nous allons faire en
sorte de ne calculer que M = znt(%) exponentielles a intervalle régulier de longueur m, il
m est un facteur de décimation. Les m — 1 exponentielles comprises entre deux exponentielles
calculées sont extrapolées, comme I'illustre la figure 2.3.5 . 1l s’en suit que la somme 2.3.1

devient :

M m—1 N
S = Aw Z(em’“AWT Foks + Z Ll A Z (kAT £
k=0 F=1 k:(M+1)m

Le point clef est le calcul des exponentielles extrapolées :
i(mk4)AwT _ i AWT imkAwT _ . imkAwT
kDA s = e e fmk+j = aj€ Jrnkti

ot il est important de noter que le terme a; = 72 est commun  tous les termes extrapolds
de rang 7 , et qu’il ne dépend pas de la position mk de I’exponentielle qu’il sert a extrapoler.
Ces m — 1 facteurs peuvent donc étre calculés avant d’effectuer la sommation proprement dite
et conservés en mémoire. Nous pouvons ainsi reformuler la somme S comme suit :

. M m~—1 N
9= Aw Z ezmkAwT (fmk + Z aj.fmk-{—j) + Z .ezkAwak
%=0 =1 k=(m+1)M+1

1 avantage est que le nombre total d’exponentielles i calculer est de I"ordre de g; + m au lieu
de N . Le pas de décimation optimal m correspond au minimum de la fonction ¥ + x soit
m = +v/N. Le nombre minimum d’exponentielles 4 calculer cst donc Npin = 2/ N. Les temps
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de calculs des termes exponentiels sont donc divis¢s par VTW Pour N=100 le gain est donc d’un
facteur 5, et de 15.8 pour 1000 fréquences.

En outre, il peut s’avérer nécessaire d’effectuer n sommes faisant intervenir les mémes
exponentielles, mais avec n fonctions f différentes. Dans ce cas, il convient de ne calculer
les facteurs d’extrapolations a; qu’une seule fois. Ainsi le nombre effectif d’exponentielies

sera n% + m , et le pas de décimation optimal m = v/nN. Le facteur de gain sera égal a

”2‘N . Dans le cas qui nous intéresse, la sommation est a effectuer deux fois pour les deux

composantes du mouvement et nous gagnons un facteur 7 pour 100 fréquences, et 22 pour 1000
fréquences. Enfin, ces opérations de sommation d’exponentielles sont & effectuer deux fois a
chaque itération, une premidre fois dans le calcul du gradient, puis une deuxiéme dans le calcul
des données associées 2 l1a perturbation des parametres. Le gain de temps total est donc d’un
facteur &’environ 14 pour 100 fréquences, et 44 pour 1000 fréquences.




CHAPITRE 3

Reformulation du probléme de Pimagerie quantitative

La tomographie du Vésuve doit s’effectuer dans des conditions a priori défavorables a ap-
plication de la migration par Born+Rais. Tout d’abord, en ce qui concerne 1’expérience 2 terre
Tomoves 96, la densité du systéme d’acquisition est relativement faible par rapport a la masse
de données que la sismique pétrolire utilise en général. De plus, nous nous sommes intéres-
sés a des interfaces relativement superficielles, si bien que les angles d’incidence sont souvent
élevés. Or les diagrammes de diffraction qui régissent I’amplitude des signaux modélisés par
Born+rais sont d’autant plus différents des coefficients de réflexion que ’angle est grand. En-
fin, 1a migration Born+rais donnent des résultats optimums lorsque I’on a disposition un mo-
dale de vitesse de départ qui inclue les basses fréquences des discontinuités que 1’on cherche
[Thierry et al., 1999b]. Pour I’analyse des données Mareves que nous ferons dans la partie ex-
périmentale de cette thése (chapitre 4), nous ne disposions, au contraire, que d’un modele a
vitesse constante dans la zone cible.

Aussi, nous consacrons le début de ce chapitre a vérifier I"applicabilité de la migration
Born+Rais dans les conditions de ’expérience Tomoves96. Dans cetie optique, nous effectuons
la migration de données synthétiques calculées dans le systeme d’acquisition réel. Au vu de
I'imperfection des résultats, nous appliquons une technique empirique de migration cinéma-
tique permettant une meilleure identification du réflecteur. Dans une deuxiéme partie, en vue
de déterminer le contraste des propriétés sismiques & une interface dont on connaft forme et
profondeur, nous illustrons les aspects théoriques d’une technique qui permet de déterminer les
contrastes sismiques aux interfaces en respectant le cahier des charges de la tomographie du
Vésuve : grands angles, grands contrastes de vitesse et signal source inconnu. Cette technique
sera mise en pratique lors de 1’analyse des données réelles de la tomographie du Vésuve.

3.1. Migrations de synthétiques en configuration Tomoves96

La figure 3.1.1 montre le dispositif d’acquisition du profil A de Tomoves96. La forme du
réflecteur est le résultat de Uétude de [Frattini et al., 1999] sur interface entre dépots volca-
niques ct sédiments calcaires. Le milieu de propagation est parfaitement élastique, et le contraste
de vitesse a é18 choisi de facon 2 générer a la fois des réfléchies PP et des converties PS. Sur la
figure 3.1.2 nous montrons les synthétiques obtenus par résolution de 1’équation de ’élastody-
namique 2D par différences finies (voir annexe C).

3.1.1. La migration quantitative Born+rais. Nous n’avons pas déconvolué les sismo-
grammes synthétiques par le signal source utilisé dans la modélisation par différences finies.
Toutefois ce signal est le méme pour les trois tirs. De plus, le contraste des propriétés sismiques
i Pinterface étant constant, nous nous attendons a obtenir par la migration par Born+rais une
image d’amplitude constante le long de toute I’interface. Cette amplitude devrait étre €gale au
contraste de vitesse multiplié par un facteur d’échelle lié a I’amplitude de la source.

3.1.1.1. Une mauvaise image de migration. Nous effectuons I’inversion du parameétre Vs
par migration des ondes PP et PS. Ce choix est dicté par le fait que, dans le cadre de la mo-
délisation par points diffractant, les ondes PS ne contribuent pas au paramétre Vp. L'image
obtenue est représentée sur la figure 3.1.3A . On note d’abord que I’amplitude retrouvée n’est
pas constante, et, pire encore, que dans la zone centrale entre 8000 et 12000 m I’interface se

43
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FIG. 3.1.1 — Acquisition system and interface geometry used to generate the synthetics that we
will migrate.
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distingue difficilement. Tl semblerait méme que la perturbation y soit de signe différent. La mi-
gration quantitative échoue donc dans ses deux fonctions : Identifier Vinterface et estimer le
contraste de vitesse. Les raisons de cet échec sont probablement les conditions particulierement
défavorables d’application, que nous allons décrire plus en détail.

Tout d’abord, la figure 3.1.3B montre la distribution des points d’impact des ondes réflé-
chies et converties sur Iinterface. La premiére remarque qui s’impose est que ’amplitude de
I’image augmente en général 1a o les points d’impact sont les plus nombreux. 11 semble donc
que la migration par Rais+Born soit sensible & Virrégularité de P’échantillonnage de I'inter-
face. Un deuxiéme commentaire concerne la redondance d’information a disposition : Nous
comptons 375 impacts d’ondes PP et 286 d’ondes PS5, soit, en moyenne, 0.044 point d’impact
par métre lindaire d’interface. Ce taux de redondance est probablement trop faible pour as-
surer un bon calcul du Hessien (cf. paragraphe 2.2.2). A titre de comparaison, les inversions
de [Thierry et al., 1999b] sur le modéle de Marmousi sont effectuées avec 240 sources et 96
récepteurs, pour une interface longue de 7000 m, ce qui implique en moyenne 3.3 impacts/m.

Une autre source d’erreurs pourrait étre les grands angles d’incidence en jeu. La figure
3.1.3B montre qu’ils sont répartis entre 0 et 70 degrés. Or on considere habitueliement que
1’approximation de Born n’est valide que jusque vers 50 degrés, et pour des contrastes de vitesse
faibles. Aussi, il nous semble intéressant de comparer les amplitudes prévues par Born a celle
calculées en prenant en compte les cocfficients de réflexion, pour un large éventail d’angles
d’incidence

3.1.1.2. Comparaison des amplitudes de diffraction et de réflexion. 1l existe au moins deux
moyens de modéliser I'effet d’un réflecteur. Dans le cadre de la modélisation en diffraction
par Rais+Born chaque point constitnant le milicu sous jacent est considéré comme un point
diffractant qui renvoie le signal incident modulé par un coefficient de diffraction. I’effet total
du réflecteur est la somme des effets des diffractant individuels, et il est proportionnel a la
différence de vitesse entre les deux milieux. Un autre moyen de prendre en compte Pinterface
est par un coefficient de réflexion qui, lui, dépend de fagon non linéaire (aux grands angles
d’incidence surtout) du contraste de vitesse.
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F1G. 3.1.2 — Synthetics for the second shot in the configuration of the Tomoves96 A profile (fig.

3.1.1).
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Pour comparer quantitativement ces deux méthodes, nous les utilisons pour simuler deux
jeux de sismogrammes dans un milieu de vitesse présentant les mémes contrastes que dans
I’exemple précédent (figure 3.1.4 ), et avec un dispositif d’acquisition choisi de fagon a ce que

3 70 degrés. Les traces ont été modélisées d’une part par
part par tracé de rais et application du coefficient de réflexion
[Zelt and Smith, 1992]. Les sismogrammes sont représentés sur

"angle d’incidence varie de Z€ro
approximation de Born, et d’autre
grice au programme de Zelt
la figure 3.1.5.

Nous avons effectué la

Horizontal ground velocity for second shot

mesure de Pamplitude de la phase réfiéchie sur chaque trace, et

I’avons divisée par le sinus de ’angle d’arrivée 2 la station, de maniére & comparer des quantités

indépendantes de la direction de mesure. De plus, le programme de Zelt prend en compte des
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FIG. 3.1.3 — A : Born quantitative migration of the PP and PS phases for the parameter Vs. Note
that the amplitude recovered is not constant over the interface. B : Position of impact points on
the interface and incidence angle.
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F1G. 3.1.4 — Acquisition system for the comparison of the seismograms computed by
Rays+Born and Rays+reflection coefficient.
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amplitudes 2.5D. Nous les avons donc multipliées par la racine carrée de la distance parcourue,
pour obtenir des amplitudes 2D, cohérentes avec celles de notre programme de modélisation
par Rais+Born. Enfin, de dernier fournit des fonctions de Green, et le programme de Zelt des
déplacements pour une certaine source. La encore, nous n’avons pas effectué de déconvolution,
nous comparerons seulement les variations normalisées des deux types d’amplitudes. Sur la
figure 3.1.6 nous avons représentés les deux jeux de mesures, normalisées de fagon a faire
coincider les deux premiers échantiilons. On note que la forme des courbes est relativement
similaire, mais que les écarts augmentent tres rapidement avec I’angle d’incidence, jusqu’a
atteindre 300% pour une incidence de 70 degrés.

Les deux types d’approximation sont adaptées a la modélisation de corps géologiques dif-
férents. Ainsi, les bancs minces devraient étre décrits plus fidelement par Born puisque {"onde
incidente a une longueur d’onde plus grande que celle de I’obstacle. Au contraire, le comporte-
ment de Vinterface entre deux corps épais devrait se rapprocher de plus en plus des coefficients
de réflexion au fur et & mesure qu’augmente le contraste de vitesse. En effet, dans ce cas, les
interactions multiples entre points diffractant, que ’approximation de Born néglige, deviennent
prépondérant. Cet effet est accentué aux grands angles d’incidence : Intuitivement, plus I’onde
arrive 4 Pinterface avec une incidence rasante, plus augmente I’épaisseur de diffracteurs avec
lesquels elle interagit. A titre d’exemple de ce phénoméne nous refaisons la méme comparaison
entre amplitudes Rais+Born et Rais+Réflexion dans le cas d’un faible contraste de vitesse (100
m/s), sur la figure 3.1.7 . On voit que les deux types de modélisation sont nettement plus proches
que dans le cas du fort contraste de vitesse, jusqu’a des angles élevés.

Dans le cadre de la tomographie du Vésuve nous nous attendons a la fois & de grands angles
d’incidence, et a de forts contrastes de vitesse. De ce fail, la différences entre les amplitudes de
réflexion et de diffraction que nous constatons sur la figure 3.1.6 explique le mauvais résultat
de la migration (figure 3.1.3A). _

1l nous faut donc reprendre le probleme de la migration quantitative. La solution que nous
avons trouvée, et que nous appliquerons dans la partic expérimentale de cette these, implique de
scinder le processus d’imagerie, dont e seul but scra désormais de retrouver forme et profondeur
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Fig. 3.1.5 — Seismograms computed by Rays+Born and Rays+coefficient of reflection
([Zelt and Smith, 1992]).
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de I’ interface, de la détermination du contrasie de vitesse, qui sera effectuée dans un deuxié¢me
temps.

3.1.2. Une méthode empirique d’imagerie cinématique. Apres plusieurs essais nous avons
obtenus la meilleure image migrée en normalisant a un le déplacement du sol enregistré en
chaque station, pour chaque tir. En revanche, la migration ne comprend plus aucune correction

de divergence sphérique. De plus, nous avons supprimé le calcul du Hessien et de la matrice

de rayonnement. De sorte que, en chaque point de 1’image, nous sommons I’amplitude (nor-
malisée) des deux types d’ondes observées au récepteur courant. Par ailleurs nous sommons la
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FIG. 3.1.6 — Comparison between the Born and refiected amplitudes. The two sets of measures
have been normalized in such a way as to make the two first samples match.
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valeur absolue de ces quantités, et non leur valeur signée. Cela est nécessaire pour 1’application
aux données réelles, quand les imperfections du modele de vitesse peuvent produire de 1€gers
déphasages, et des interférences destructives. On note que I’image obtenue par cette technique
(figure 3.1.8 ) est de bien meilleure qualité que celle issue de la migration quantitative (figure
3.1.3A). L'interface est clairement identifiable sur pratiquement toute sa longueur, et son épais-
seur est beaucoup plus faible.

Bien que nous ayons abandonné I"aspect quantitatif de la migration, il n’ en reste pas moins
que notre technique est encore basée sur ’idée du point diffractant. En effet nous obtenons I’in-
tensité d’un point M de I’image en sommant, pour fous les récepteurs R et toutes les sources S,
les amplitudes observées en R 4 un temps égal au temps de parcours double depuis S jusqu’a M,
puis de M a R. Le principe qui justific une telle procédure est que chaque point M se comporie
comme un diffractant et, excité par la source, renvoic de I’énergie dans toutes les directions, et
3 tous les récepteurs. '

Dés que nous obtenons une image de Uinterface par cetic sommation en diffraction, il
convient par contre de passer d’une modélisation par points diffractant, 3 une modélisation
par réflecteur, en tant qu’objet continu et étendu. La différence fondamentale est que pour une
source donnée un point du réflecteur ne renvoie d’énergic qu’a un seul réflecteur, celui pour le-
quel la loi de Snell-Descartes est vérifiée a 'interface. De facon réciproque une phase réfléchie
observée en un récepteur est due A un seul point d’impact de I'interface.

A partir de la forme de Uinterface que nous avons retrouvé par la migration en diffraction,
comment est il possible de déterminer le ou les points d’impact pour un couple source-récepteur
donné ? Nous avons 2 disposition les temps de diffraction de chaque point du réflecteur. En vertu
du principe de Fermat le temps de parcours total entre la source, le réflecteur et le récepteur est
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FIG. 3.1.7 — Comparison between the Born and reflected amplitudes when the velocity contrast
is very low. The two sets of measures have been normalized in such a way as to make the two
first samples match. This figure is to be compared with the case of a high velocity contrast ,
figure 3.1.6.
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stationnaire. I1 s’en suit que les points d’impact sont les lieux des extrema du temps de parcours
total en fonction de la position du point sur le réflecteur (figure 3.1.9 ). Quand le réflecteur est
irrégulier, il peut y avoir plusieurs impacts par couple de source et de récepteur. Dans le cas de
I’interface que nous avons identifiée (figure 3.1.8), il y a en moyenne deux impacts pour chaque
couple et chaque type d’onde. Une fois que le ou les points d’impact sont déterminés, il est
possible de calculer I’angle d’incidence correspondant, représenté sur la figure 3.1.3B.

3.2. Déterminer les contrastes sismigues

Une fois qu’on a identifié et correctement positionné un réflecteur en profondeur il est géné-
ralement capital de déterminer les caractéristiques sismiques du milieu sous-jacent. Nous pro-
posons une technique d’ AVA (Amplitude Versus Angle), permettant de retrouver les contrastes
sismiques sans poser aucune limite ni sur I’ amplitude du contraste, ni sur les angles d’inci-
dence, et qui ne nécessite pas de connaitre le signal source.

Le principe est d’utiliser les résultats d’une migration cinématique faite auparavant pour
déterminer le point d’impact, ’angle d’incidence, et la divergence sphérique subie par chaque
événement réfléchi. Si nous isolons tous les événements relatif 3 un méme point d’impact, et cor-
rigeons les effets des divergences sphériques, nous obtenons un échantillonage des variations du
coefficient de réflexion (ou de conversion, ou les deux), en fonction de ’angle d’incidence. Or
ces variations dépendent fortement des propriétés sismiques du milieu sous-jacent. Par consé-
quent, en comparant ces variations a cclles prévues par la théorie, nous pouvons contraindre
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FIG. 3.1.8 — Empirical kinematic migration in the configuration of the profile A of Tomoves96
(figure 3.1.4). To be compared with the quantitative Rays+Born migration of figure 3.1.3A.
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officacement les contrastes de vitesse et de densité. Le point clef est que nous proposons d’étu-
dier les variations de 1’amplitude de trace en trace, ce qui nous permet de nous affranchir du
signal source. Par contre, en procédant ainsi, nous n’avons accés qu’aux variations du coeffi-
cient de réflexion, et non a sa valeur.

En fait, le concept d’amplitude n’est pas suffisant pour prendre en compte la complexité
des phénoménes pouvant se produire a I’interface. En particulier, au dela de I’angle critique,
apparait un coefficient de réflexion complexe qui change la forme du signal source. Dans ces
conditions, il devient absurde de comparer, par exemple, I’amplitude de pic des ondelettes ré-
fléchies & I'intérieur d’une section sismique 2 point de réflexion commun. Tl est nécessaire, an
contraire, de mesurer puis d’étudier les variations du coefficient complexe de réflexion, sachant
que, dans de nombreux cas, les variations de phase sont plus riches d’informations sur le milieu
sous-jacent que les variations d’amplitude. Pour cela, il faut réussir i reconnaitre dans la sec-
tion des phases produites par la méme source, mais modulées (au sens de la convolution) par un
coefficient complexe. A cette fin, nous travaillerons dans le domaine de Fourrier ol les phases
de ce type ont un méme spectre d’amplitude, ce qui permet de les identifier.

Notons que la prise en compte d’un coefficient complexe A Iinterface devient un enjeu de
plus en plus important en sismique pétroliére, puisque les réservoirs sont souvent surmontés

~ de roches anisotropiques ([de Hoop M., 1999]), ce qui introduit des variations notables de la
phase du coefficient de réflexion [Carcione, 1999].

Nous donnerons tout d’abord un bref apercu de la méthode, pour ensuite illustrer de fagon

détaillée I’analyse d’une section synthétique a point d’impact commun.
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FIG. 3.1.9 — In virtue of Fermat’s principle the propagation time of a reflected wave emitted
at s and registrated at v is the minimum of (s, z,7) = (s, ) + t(x, s) where = spans all the
reflector. This allows to compute the reflection time as well as the position of the impact point.
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3.2.1. Le modéle de terre convolutif. Le mouvement du sol enregistré lors d’une expé-
rience de sismique active ou 2 la suite d’un tremblement de terre résulte de I’interaction entre
le signal source et les propriétés sismiques de la terre. Mathématiquement cela peut se tra-
duire par une relation de convolution gue nous choisissons d’écrire dans I’espace de Fourier

| Yilmaz, 1987] :

D(w) = terre(w).s(w)

Dans cette équation D{w) est la mesure : la vitesse ou le déplacement du sol a un récep-
teur. terre(w) est définie comme la réponse impulsive de la terre, c’est a dire D(w) quand la
source est un pic de Dirac localisé en un seul point. s(w), enfin, décrit la forme complete de la
source, dans le temps et dans I’espace. Dans ce qui suit, nous considérerons le cas d’une source
ponctuelle d’ondes P.

Intéressonstnous aux ondes réfléchies. Celles-ci sont caractérisées par un temps d’arrivée
T , une divergence sphérique div, et un coefficient de réflexion R . Pour un événement %, nous

. noterons :

Di(w) = ﬁi.divi.e"“m.s(w)

ol I’accent circonflexe du coefficient de réflexion signific qu’il s’agit d’une quantité complexe.
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FIG. 3.2.1 — On the seismic section under study, the wavelet of the refiected phase is extracted
on a reference trace. Then, we have to find the same phase on all the other traces. For a given
oscultation trace, a time window is made to run over all the trace’s length. At coincidence time
the Fourier spectrum of the oscultation trace is proportional to that of reference wavelet.
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3.2.2. Mesure des variations du coefficient complexe de réflexion. Notre but est de re-
lier les variations de forme et d’amplitude observées entre deux évenements aux variations du
cocfficient de réflexion. Nous introduisons donc une phase de référence ip, qui, dans la pratique,
correspondra & une phase particuli¢rement claire. Nous cherchons un moyen de mesurer les va-
riations des autres phases par rapport a cette phase de référence. Comparons donc deux phases
réfléchies i et ig :

Di(w) = R;.div;.e“T s(w) et Dy (w) = R, divy,.€“To.s(w)

Le temps d’arrivée de la phase %o de référence est connu, vi que nous avons du l’isoler. La
premigre nécessité est de retrouver la phase réfléchie sur toutes les autres traces de la section.
Dans cette optique, divisons les deux équations précédentes par les termes oscillant, et par les
divergences sphériques que nous supposons connues grice 2 une migration faite au préalable, il
vient :

(3.2.1) Di{w)/ div;.s(w).e™" — R;.s(w) et Dy, (w)/divig.e ™o = R;,.s(w)

On déduit en divisant membre & membre les deux équations précédentes :

D;(w}/div; GiolTig—T) _ & .y
D{O (&J)/d’l:'l}io ' R :

Si nous faisons varier T, 4 priori inconnu, entre le temps de début et de fin de la trace, nous
voyons qu’au temps de coincidence, cest 3 dire au moment ol il est égal au temps d’arri-
vée de la réfléchie, les spectres complexes en fréquence de la trace de référence et de la trace
d’oscultation, corrigés des divergences sphériques et du terme oscillant, sont proportionnels.
Le coefficient de proportionnalité, rapport entre les deux coefficients de réflexion, est noté d;.
C’est sur ce principe que se fondera notre algorithme de recherche de la coincidence, décrit au
paragraphe 3.3.1, et illustré sur la figure 3.2.1 . '

De plus nous voyons que l’avantage de considérer le rapport de deux phases est que le signal
source est pris en compte implicitement : De fait, le terme s(w), disparait dans I’équation 3.2.2.
Notons que dans des expériences de sismique active il est toujours difficile, voire impossible,
de connaitre précisément la forme ct I’amplitude du signal émis par la source.

(3.2.2)

io
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Enfin, 1’6quation 3.2.2 montre que le coefficient complexe de proportionnalité est égal a
la variation relative du coefficient de réflexion entre la trace de référence et la trace d’osculta-
tion. En poursuivant la recherche de coincidence sur la section entiére nous obtenons Niraces
variations similaires :

d; = 1Riz € {1, .., Ntraces}

0

Pour éliminer la dépendance en Rgo de nos mesures , nous considérerons dorénavant des quanti-
tés normalisées par leur somme. Cela revient & ne s’intéresser qu’a leurs variations, et non plus
a leurs valeurs absolues :
&; = Ntf;:ces ~ = Ntriii%o B = E*

Zi d": Zz (R"Z/ -Rio)

I expression précédente montre comment il est possible de déduire les variations relatives du

(3.2.3)

coefficient de réflexion (ﬁi), a partir des variations de forme et d’amplitude de la phase mesurée

(d;). D’autre part, nous pouvons calculer théoriquement ces variations théoriques pour un milieu
sous-jacent donné. Compater les courbes théoriques et expérimentales permet de contraindre
efficacement le contraste des propriétés sismiques.

3.3. Illustration avec le cas synthétique simple d’une section CDP

Pour illustrer le fonctionnement de nofre méthode, nous P’appliquons au cas synthétique
d’une section CDP comprenant 21 tirs (Fig. 3.3.1). Dans un milicu homogéne est immergé un
réflecteur plat, sizge d’un trés fort contraste de vitesse qui provoque des variations importantes
dans la forme des ondelettes de la phase réfléchie. On notera en particulier Ieffet de la réflexion
critique pour une incidence de trente degrés, et le renversement de phase 4 25 degrés. Les temps
de propagation, divergences sphériques et coefficients de réflexion complexes sont calculés au
moyen du tracé de rais ([Farra, 1990]). Les sismogrammes sont ensuite obtenus par convolution
avec un unique signal source.

3.3.1. Algorithme de recherche de la coincidence. L’analyse commence par I’identifica-
tion et Pextraction de I’ondelette réfléchic sur une trace de référence, qui, dans une application
réelle, devrait étre la plus claire de la section. Comme nous ’avons dit précédemment, nous sup-
posons qu’un algorithme de migration a déja été appliqué de facon a positionner le réflecteur.
Par conséquent, nous pouvons calculer les angles d’incidence et les divergences sphériques cor-
respondant & chaque couple source-récepteur. Notons que la position du réflecteur permet aussi
d’identifier la phase réfléchie grossierement, mais pas de prédire les temps exacts d’arrivée. En
effet, les algorithmes de migration rétropropagent et focalisent les pics d’amplitudes des onde-
fettes. De ce fait, la position des maxima d’énergie est toujours légerement différente de celle
du réflecteur, du 2 la durée qui s’écoule entre I'arrivée de la phase et son pic d’amplitude. De
plus, comme le montre le panneau de données de la figure 3.3.1, cette durée n’est pas constante
d’une trace & I’autre !

Aussi, notre premiére tiche consiste a rechercher le temps d’arrivée précis de la phase réflé-
chic dans toute la section 2 partir de ’ondelette de référence. Comme nous Iavons dit précédem-
ment, nous considérons chaque trace ¢ séparément, et faisons coulisser une fenéire temporelle
dont la longueur correspond 2 la durée de ’ondelette de référence. Lorsque la fenétre coincide
avec la phase réfléchie, le spectre de I’ondelette et celui de la portion la trace ¢ comprise a l'in-
térieur de la fenétre sont proportionnels (Fig. 3:2.1). Les positions successives de la fenétre sont
identifiées par I’indice 7, qui prend successivement toutes les valeurs depuis 1 jusqu’au nombre
d’échantillons dans la trace. Nous allons donc formuler le probleme comme la recherche du
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FIG. 3.3.1 — Barth model and acquisition system used for the computation of a CMP gather.
We modelled only the reflected phase with a program based on the theory of ray, computing
arrival times, spherical divergences and possibly complex reflexion coefficients in elastic me-
dia ([Farra, 1990]). Note the phase reversal around 25 degrees of incidence, and the critical
reflexion at 30 degrees.
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minimum d’une fonction Misfit; , qui s’annulle lorsque le spectre de I’ondelette, ond(w), est
proportionnel au spectre de la 7™ fenétre de la trace i , feni(w) :

Misfit; = Z Hp.ew.ei“’t.e“"’.ond(w) — fen! (w)]l2

Lorsque le minimum est afteint nous avons p.e® = d;, ot p et § sont respectivement le module
et la phase du rapport complexe entre I’ ondelette réfléchie sur la trace de référence et sur la
trace courante # (voir équation 3.2.2).

Le role du paramétre ¢ et 2 relier au caractére discrétisé des données discrétisées a dis-
position, qui implique que nous ne pouvons déplacer la fenétre 4 que par multiples du pas de
discrétisation en temps dt. Si le retard entre I’ondelette de référence et la phase sur la trace d’os-
cultation n’est pas multiple de dt , il s’en suit une imparfaite miminimsation de la fonction cofit,
et une erreur sur le coefficient de proportionnalité. En pratique, pour chaque déplacement de
la fenétre d’un pas en temps il est nécessaire d’effectuer une recherche du minimum en faisant
varier ¢ entre —dt et +dt .

Par ailleurs, comme nous basons 1’analyse sur les spectres en fréquence il peut se révéler
nécessaire de tenir compte de I’atténuation anélastique. C’est le rdle du parametre 7, qui mesure
le différentic] d’atténuation entre I’ondelette de référence et celle de la réfléchic sur la trace
courante.

La dérivation par rapport & chacun des paramétres inconnus de la fonction coiit donne plu-
sicurs conditions utilisables pour mettre en pratique le calcul. Pour ¢ et 8 on a ainsi

BMZSf’Lt _ 88 iwt ot PR TAR
—5 = 0 <=>1Ij Ew (—pe’e e ond(w)fc;ng(w))] =0
aMiSfit _ _ il it T PR
50 = 0 <=>1If E w(—pe?e™te“ ond(w) fen](w))] = 0

W

ot I (c) , R(c) et ¢, dénotent respectivement la partie imaginaire, la partie réelle et le conjugué
d’un nombre complexe ¢ . Ces deux conditions permettent d’en formuler une troisi¢me, ne
faisant intervenir que le parametre ¢

R | (3 w(—e“ ond(@) fend (w))) (3 (¢ ond(w) fend w))) | = 0

Cette équation doit étre résolue numériquement. Aussi, on envisagera successivement un grand
nombre de valeurs de ¢ entre —dt et +-dt , et V’on retiendra celle pour laguelle I’équation pré-
cédente est Ta mieux vérifiée. La valeur de 8 se déduit analytiquement de celle de £, a partir de
’équation suivante :

o2 — Y w(e™tond(w) f 3”2 (w))

~ 3, wlewtond(w) fen](w)

De manitre analogue, pour le paramétre d’atténuation anélastique 7 on cherchera la solution
numérique de I’équation :

3 e R(ee™t e’ ond(w) fend(w)) :' S, we T R(e?e™te” ond(w) fend (w))
¥, 2 [lond(w)lI” 3, we2 [lond(w)|[*
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FIG. 3.3.2 — After the coincidence research we obtain the experimental values of the variations
of the complex reflexion coefficient (circles). The crosses represent the same guantities asso-
ciated to the best model of the underlying velocities, as inferred by the comparison between
experimental and theoretical data computed assuming a large number of underlying velocities

(see Fig. 3.3.3)
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Et on déduira finalement le module p du coefficient de proportionnalité & travers la relation :

3, weT R(ePet e ond(w) f end(w))
- ¥, we [lond(w)]

Lorsque la position en £, 8, 7, p du minimum de la fonction misfit est déterminée on a d; = p.e?
. En effectuant la méme analyse pour toutes les traces, et en normalisant les d; a leur somme
(équation 3.2.3), on aboutit aux variations normalisées du coefficient de réflexion en fonction
de 1’angle, représentées sur la figure 3.3.2 .

Dans le paragraphe suivant nous déterminerons le contraste de vitesse qui explique le mieux
ces variations observées. ‘

3.3.2. Recherche du contraste de vitesse. Pour déterminer les propriétés sismiques du
milieu sous-jacent, nous nous appuyons sur la possibilité de calculer analytiquement les co-
cfficients de réflexion en fonction de I'angle. Pour le cas élastique isotrope on se référera a
[Aki and Richards, 1980], et & [Carcione, 1997] pour des milieux isotropes transverses et vis-
coélastiques. L’idée est de calculer les variations théoriques du coefficicnt de réflexion pour un
grand nombre de vitesses et de densités du milieu sous jacent, puis de retenir celles pour les-
quelles ’accord avec les données expérimentales est le meilleur. Cet accord est quantifié par Ia
fonction cofit suivante :

angles 2

=3

oi d; sont les coefficients de proportionnalité expérimentaux, et Rtheo; les coefficients de
réflexion théoriques. Nous comparons ici des quantités normalisées par feur somme, suivant

Y

Fiheo,

J angles Tost oo

=1
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FIG. 3.3.3 — Isovalues of the misfit function between the theoretical and experimental variations
of the reflection coefficient. The minimum is reached for the true values of the underlying
velocities. Note that the valley close to the minimum is elongated in the Vp direction, meaning
that the resolution is less on that parameter.
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1’équation 3.2.3. A chaque couple source-récepteur est associé un angle d’incidence a 'inter-
face grice  une migration cinématique faite auparavant.

Nous avons calculé systématiquement la fonction coiit pour Vp et Vs compris entre 0 et 10
Kim/s, et nous avons représenté les résultats obtenus dans la figure 3.3.3 . Le minimum est at-
teint pour les vraies valeurs des vitesses du milieu sous-jacent, au pas de discrétisation pres (0.02
Kmy/s). On notera que la vatlée comprenant le minimum est allongée dans la direction de Vp, ce
qui signifie que ce paramétre est moins résolu que Vs. Pour qui est habitué & I’inversion linéa-
risée de Born, ce résultat est un peu surprenant, puisque ce type d’analyse appliqué a des ondes
PP ne résout que la vitesse des ondes P ([Jin, 1999]). En fait, cela provient de la prise ¢n compte
du comportement non linéaire du phénomene de réflexion, ainsi que de ses effets sur la forme
d’onde. Ainsi, nous arrivons & un résultat juste, alors que, a notre connaissance, les techniques
d’ AVA actuellement employées n’aboutissent qu’a un résultat approximatif, méme appliquées
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3 des données synthétiques. En particulier, on pourra comparer les courbes de variations du
coefficient de réflexion 3.3.2, & celles issues de la sommation en diffraction & pondération mul-
tiple proposée par [Tygel et al., ] (figure 7). Notre méthode retrouve la variation du coefficient
de réflexion exacte quel que soit angle d’incidence, alors que celle de [Tygel et al,, ] a une
précision de I’ordre de 90% jusqu’a I’angle critique, et d’environ 70% au dela.

Toutefois les données que nous avons utilisé sont non seulement synthétiques, mais aussi
idéales. En effet elles sont calculées dans le méme cadre théorique que celui sur lequel re-
pose notre méthode, a savoir le modele de terre convolutif et I”’approximation haute fréquence.
D’autres essais seront nécessaires pour appliquer la méthode d’abord a des données synthé-
tiques plus complétes (obtenues par différences finies), puis aux données réelles.

Dans la deuxiéme partie de cette thése nous mettrons en pratique le principe général d’étu-
dier les variations relatives du coefficient de réflexion, afin de contraindre les contrastes sis-
miques en prenant en compte de fagon implicite des effets difficiles & modéliser, tels I’amplitude
du signal source.




Conclusion : une stratégie d’imagerie des interfaces

La premiére partie de notre travail théorique a été essentiellement de tester 1’applicabilité
de la migration quantitative Rais+Born dans ies conditions de la tomographie du Vésuve. En
cffet, la question se posait si cette technique d’imagerie & amplitude préservée qui, jusqu’a
maintenant, a été mise en oeuvre dans le cadre sismique marine, pourrait surmonter deux obs-
tacles : Celui des grands angles d’incidence typiques d’une expérience 2 terre, et celui des forts
contrastes de vitesse par rapport au modéle de référence.

La réponse est que ’application stricte de la modélisation par Rais+Born ne permet pas de
retrouver les contrastes de vitesse, et échoue méme partiellement a imager Vinterface. Nous
montrons qu’il s’agit 14 d'un probleéme de fond, dfi au fait de considérer un objet €tendu, tel un
réflecteur, comme une somme de points diffractant indépendants. En fait, quand augmentent les
angles d’incidence et I’amplitude des contrastes, les interactions mutuelles entre les points du
réflecteur ne peuvent plus étre négligées. Un des moyens de contourner cet obstacle peut étre
de limiter Ic jeu de données a disposition, en ne sélectionnant que les traces de faibles offset.
Dans le cas de ’expérience de sismique Tomoves, la faible densité du dispositif d’acquisition
ne permet pas d’avoir recours 2 une telle solution.

Aussi, il nous faut reformuler la stratégie d’imagerie des interfaces. Elle comprend, dans
le cadre de la migration quantitative par Born+Rais, deux étapes : la premiére d’€laboration
d'un modéle de vitesse, et 1a seconde au cours de laquelle on détermine a la fois la forme de
interface et le contraste d’impédance. Dans les cas ol I’approximation Born+Rais perd sa
validité, nous proposons au contraire de séparer le processus d’imageric des discontinuités de
celui de 1a mesure des contrastes sismiques. Notre schéma d’inversion comporte donc deux
étapes aprés la détermination du modele de vitesse :

Dans un premier temps, 1’approximation de Rais+Born est encore utilisée, mais dans son
aspect cinématique uniquement : on fait 'hypothése d’un milieu constitué de points diffractant,
ce qui permet d’utiliser des techniques empiriques de migration par sommation en diffraction.
La migration n’est plus a amplitude préservée, ¢t I’intensité des images n’est plus interprétable
en termes de contraste de vitesse. Toutefois, les avantages sur d’autres méthodes, par exemple
inversion basée sur les différences finies de [Pratt, 1999], sont la légereté des calculs mis en
ocuvre, et la robustesse. Ce dernier aspect est d’une importance particuliére : au cours du pre-
mier chapitre de la partie expérimentale, nous montrerons que méme un modéle de vitesse im-
parfait permet une focalisation suffisante des données réelles pour distinguer les interfaces. Un
dernier atout est la simplicité du concept d’isochrone sur lequel sont basées ces techniques de
migration : elles permettent une bonne compréhension du processus de construction de I'image,
que I’on peut suivre et contrdler pas a pas, en ajoutant peu a peu des données. L'imagerie d’une
interface du Vésuve, au prochain chapitre, sera grandement facilitée par le fait de pouvoir véri-
fier la qualité de 1'image fournie par chaque sous-ensemble de données. De plus, sur ce concept
&’isochrone, nous avons développé en annexe A une technique de filtrage des données, dont
nous espérons qu’elle facilitera I'interprétation des données bruitées. Notons enfin que ce type
de migration cinématique (par opposition a quantitative) basée sur Rais+Born, permet de cor-
riger le modele de vitesse au cours du processus d’imagerie des interfaces. Le principe est
que le meilleur modele de référence est celui qui focalise le mieux les ondes réfléchies. Nous
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1’appliquerons empiriquement & la tomographic du Vésuve, d’autres Pont fait de manigére plus
systématique avec des données denses ([Jin and Madariaga, 1994a}, [Ryzhikov G., 20001).

La seconde étape de notre schéma de migration comporte la mesure des contrastes de vi-
tesse. Grice i la forme maintenani connue de Pinterface, on peut déterminer les phases que
chaque point du réflecteur a réfiéchies ou converties. Ensuite, I’étude des variations de leur
amplitude avec I’angle d’incidence permet de contraindre efficaceo le contraste de vitesse. A
cette fin, nous avons imaginé une méthode d’analyse basce non plus sur le concept de point dif-
fractant, mais sur celui de surface réfléchissante. Quantitativement, cela implique que I’énergie
ré-émise par les discontinuités du milieu n’est plus régie par un coefficient de diffraction, mais
par un coefficient de réflexion. Comme ce dernier peut prendre des valeurs complexes, les va-
riations brutales de forme et d’amplitude que peuvent subir les phases réfléchies a grand angle
sont prises en compte exactement. Il en découle que la présence de forts contrastes et de grands
angles d’ incidence devient un atout, parce qu’elie permet de contraindre plus précisément les
contrastes de vitesse. Enfin, la méthode d’analyse que nous proposons permet de contourner un
probléme commun aux techniques de migration quantitative : celui de ne pas connaitre le signal
source, dont ’amplitude se répercute sur P’intensité de I’image migrée. En effet, nous propo-
sons d’étudier les variations normalisées de I’amplitude des phases réfléchics ou converties. Par
ce biais, I’analyse est indépendante de la forme et de 'intensité des trains d’ondes émis par
les sources, pourvu que ces derniéres soient reproductibles. En fait, lors de Papplication au cas
réel de la tomographie du Vésuve, nous montrerons comment utiliser & notre avantage certaincs
conditions géométriques bien spécifiques pour prendre en compte la diversité des sources et des
récepteurs.

Cette stratégic d’imagerie en trois étapes, élaboration d’un modele de vitesse, détermination
de 1a forme de linterface, et analyse du coniraste de vitesses, est celle que nous suivrons pas-a-
pas au cours de 1a partie expérimentale de cette thése, consacrée a I’étude d’un réflecteur dans
la crofite moyenne du Vésuve.




Deuxiéme partie

La tomographie du Vésuve




Introduction : état de Part de la tomographie du Vésuve




Ce travail s’inscrit dans le cadre d’un programme d’étude du Vésuve par le biais de la tomo-
graphie sismique. Depuis 1994, trois expériences de sismique active ont été effectuées par des
équipes de chercheurs européens et américains (figure quatre4.1.1). La premigre (Tomoves94)
consista essenticllement en une étude de faisabilité, qui montra que, malgré la complexité géo-
logique du milieu et le haut niveau de bruit sismique ambiant, il était possible d’extraire des
données des informations utiles sur la structure du volcan. De sorte que, deux années plus tard,
eut lieu une deuxi¢me expérience (Tomoves96) de pius grande envergure : 16 tirs d’explosifs
furent effectués dans une zone couvrant approximativement 900 Km? autour du Vésuve, et
quelques 150 capteurs enregistrérent le passage des ondes sismiques le long de quatre profils
Sentrecroisant au niveau du cone, et disposés a 45 degrés les uns de autres. Enfin, la possibilité
d’imager la structure profonde du voican fut offerte par la campagne Mareves97, au cours de
laquelle le navire océanographique Nadir effectua un dense maillage de tirs dans tout le golfe
de Naples, le signal sismique ainsi émis étant par contre mesuré a terre, 4 I’aide d’une vingtaine
de stations temporaires.

I’exploitation des données a €t€ centrée essenticllement sur 1’interprétation des phases plus
précoces, la premiére arrivée et la réfiéchie a I’interface entre sédiments calcaires et dépdts vol-
caniques. Ainsi, sur les données de Tomoves94, I’analyse 7 — p des temps de premiére arrivée
aboutit & un premier modele de vitesse des ondes P a une dimension [De Matteis et al., 1997].
Grace 2 ce premier modele les tremblements de terre locaux sont relocalisés et le milieu de
vitesse affiné par la méthode de Thurber [Zollo A., 1998]. Le premier €lément d’intérét plus
particuligrement volcanologique ainsi mis en évidence est une zone A haute vitesse, située
3 basse profondeur 2 la verticale du cone. [Trigila R., 2000] I’interpréte comme un bloc de
magma dégazé. Les données de Tomoves96 permetient de poursuivre I’exploration de la struc-
ture du volcan en 3 dimensions. Les méthodes mises en oeuvre effectuent I’analyse des temps
de premiére arrivée sur des profils bidimensionnels, mais les modeles de vitesse issus des
quatre profils sont interpolés sur une grille 3D [Lomax et al., 2000]. La technique proposée
par [Zollo et al., 2000] repose sur le tracé des rais pour le calcul des temps de parcours. Les
vitesses du milieu sont représentées dans ’espace de Fourier, les parametres inconnus étant les
coefficients de la transformée. Ces paramétres sont retrouvés grace a ’application de ’algo-
rithme génétique. La deuxiéme méthode d’analyse des temps de premilre arrivée est décrite
dans [Herrero A., 1999]. Elle se base sur le calcul du temps de parcours par le biais des diffé-
rences finies de 1’équation de 1’Eikonal {Podvin and Lecomte, 1991}, alliées & un algorithme
semi-global de parcours de ’espace des paramétres.

Les deux techniques aboutissent 2 une image pseudo tridimensionnelle du Vésuve jusqu’a
une profondeur d’environ 4km. Iinterface entre sédiments calcaires et dépdts volcaniques 8’y
manifeste comme un gradient lisse, et délimite une structure de type Graben tout autour du vol-
can. Cette interface est aussi I’objet des travaux de [Simini, 1999] qui en effectue la cartogra-
phic en mer par analyse des temps des premiéres arrivées enregistrées au cours de la campagne
Mareves97. En vertu du principe de réciprocité les nombreux tirs sont considérés comme des
récepteurs, et les récepteurs réels, a terre, comme des sources, ce qui permet ’emploi de tech-
niques d’analyse de réseau. Enfin, cette interface est également étudiée par le biais des phases
* réfléchies PP quelle génére. [Amand, 1997] utilise la méthode d’inversion du recuit simulé
pour retrouver la forme du réflecteur, et faire ainsi correspondre les temps observés et calcu-
1és. [Frattini, 1998],[Frattini et al., 1999] adapte tout d’abord des techniques de traitement des
données issues de la sismique classique, afin de faciliter I’identification des phases réfiéchies.
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Linversion des temps ainsi mesurés se fait ensuite par le biais de la méthode du Simplex. No-
tons que, dans les deux méthodes citées, le point critique est identification fiable des phases
réfléchies a interface recherchée. Elle est rendue délicate par la complexité du milieu qui induit
un grand nombre de phases sur les sections et par le haut niveau de bruit.

En ce qui concerne la structure profonde, U'interface de Mohorovic est étudiée par [De franco et al., 1999]
avec les données de Mareves97. Les auteurs notent une remontée de celle-ci dans la zone cen-
trale 2 la verticale du volcan. De plus interface parait “feuilletée”, ce qui semble indiquer
la présence de plusieurs discontinuités successives. Ces résultats ont complété les travaux de
[Bertrand, 2000], qui propose une analyse de la forme d’onde des téléséismes enregistrés dans
1a zone du Vésuve pendant la période allant de juin 2 septembre 1996. Le principe est d’inter-
préter le retard entre les ondes transmises P et SV a Uinterface étudiée. Ce retard est mesuré par
la déconvolution de la composante horizontale des enregistrements par leur composante verti-
cale (fonctions récepteur). [7auteur conclut que le Moho présente un pendage dans la direction
nord-est dans la région, en accord avec I’étude de [De franco et al., 1999].

Actuellement, la zone la moins étudice du Vésuve est celle des profondeurs intermédiaires,
entre 4 et 25 km. Pourtant 1’analyse des composantes horizontales des enregistrements de To-
moves9d révéle arrivée d’une phase tardive de forte amplitude, baptisée LALA (Large Am-
plitude Late Arrival). [Zollo et al., 1996], Vinterprétent comme une phase convertie PS dans la
croiite supérieute, 3 une profondeur approximative de 10 Km. Les auteurs effectuent une analyse
de I’amplitude observée de la phase, en simulant le champs complet dans un milieu homogéne
2D limité par une interface & 10 Km. En envisageant successivement plusieurs contrastes de vi-
tesse, et en comparant les données aux synthétiques, ils montrent que seul un fort abaissement
de 1a vitesse des ondes P a cette interface justifie I’amplitude de la LALA. Ils concluent donc que
le milieu sous-jacent doit &tre constitué de matériau particllement fondu & haute température, et
qu’il pourrait constituer le systéme profond d’alimentation en magma du Vésuve.

Dans le but d’élaborer des scénarios d’éruption crédibles, et, plus généralement, pour mieux
comprendre la dynamique du volcan, il est donc capital de recueillir le maximum d’informations
sur cette interface, et tel est Iobjectif de la partie expérimentale de cette thése. Comme nous
’avons montré au chapitre 3, nous n’avons pu appliquer 1a migration quantitative Rais+Born a
cause des forts contrastes de vitesse et des grands angles d’incidence en jen. Nous avons donc
traité I’un aprés U'autre le probleme d’imager le réflecteur et celui de mesurer les contrastes
de vitesse. Ainsi, le chapitre 5 sera consacré 4 déterminer la forme et la profondeur du réflec-
teur LALA, par une technique de migration cinématique des phases réfléchies et converties.
A cette fin, nous avons aujourd’hui & disposition un jeu de données, celui de Mareves97, de
meilleure qualité et couvrant une aire plus importante que celles de Tomoves94 analysées dans
[Zollo et al., 1996]. De plus, grice aux progres effectués depuis dans la connaissance de la par-
tie superficielle du yolcan, nous disposons d’un modéle de vitesse relativement fiable, incluant
notamment 1’interface entre le socle calcaire et les dépots volcaniques.

Enfin, le chapitre 5 aura pour but de déterminer les propriétés sismiques du milieu sous-
jacent. Cela passe par I’analyse quantitative des variations d’amplitude des phases PS, selon
une technique dont les principes de base ont été décrits dans la partie 3.2 du chapitre 3. Cette
technique a permis de prendre en compte de fagon implicite les variations du signal source et
les effets locaux de propagation au voisinage des sources et des récepteurs.




CHAPITRE 4

Imagerie du réflecteur “LALA” dans la crofite moyenne du Vésuve

‘Notre objectif dans ce chapitre sera d’imager le réflecteur LALA 3 partir des données de
la campagne de sismique active Mareves97. Apres une bréve présentation des données, nous
effectuons une analyse préliminaire des traces, qui met en évidence I arrivée de phases réfléchies
et converties 3 moyenne profondeur. La deuxiéme étape consiste a définir un modéle de vitesse
pour les ondes P valable pour toute la zone concernée. A ce titre, trois expériences de sismique
active ont permis au groupe Tomoves [Gasparini and Group, 1998] de connaitre plus en détail
la structure superficielle du volcan. Dans ce modele de vitesse, nous effectuons la migration
cinématique par étapes successives. A chacune de ces étapes, nous corrigeons le modéle de
vitesse, jusqu’a obtenir une bonne focalisation des phases réfléchies et converties. Enfin, dans
la derniére partie de ce chapitre, nous validons la procédure d’imagerie et la forme de I’interface
obtenue en migrant des données synthétiques.

4.1. L’expérience de sismique active Mareves, présentation des données

La campagne de sismique active Mareves, effectuée en février 1997, fut congue de facon a
aboutir A une image sismique d’une large zone autour du Vésuve, couvrant les Champs Phlé-
gréens au Nord-Ouest jusqu’a la péninsule de Sorrente au Sud-Est (carte ci-dessous). Qui plus
est, les grandes dimensions du dispositif d’acquisition - la distance source-récepteur atteignant
90 Km- permirent d’explorer les structures profondes, jusqu’a I’interface de Mohorovic#. Les
enregistrements du mouvement du sol se firent en 16 sites a terre, par un nombre de stations

FIG. 4.1.1 — Map of the Vesuvius area, and acquisition systems of the three active seismic
experiments.
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FIG. 4.1.2 — Station AP1 for the shots of profile F. Each trace is normalized to one.
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mobiles courte bande trois composantes allant de un 2 trois sur chaque site, afin de permettre
une augmentation du rapport signal sur bruit par sommation. En outre, I’observatoire du Vé-
suve mis a disposition les données recueillies par son réseau permanent. La source d’énergic
sismique fut fournie par le navire océanographique “NADIR” armé par I'IFREMER. Equipé de
huit canons synchronisés de type “Bolt” de 16 litres, il effectua environ 1800 tirs dans le golfe
de Naples a intervalles réguliers de 150 metres. Son parcours total, long de presque 300 Km, fut
subdivisé en 16 profils. Le train d’ondes émis par les canons présentait une fréquence moyenne
d’environ 10 Hz, et fut assez puissant pour étre enregistré jusqu’a une distance d’environ 90
Km.

Le dispositif d’acquisition étant composé de nombreux tirs et de peu de stations, le mode
de représentation naturel est celui de la collection a récepteur commun, incluant tous Ies tirs
d’un profil enregistrés a une seule station. Ainsi, sur la figure 4.1.2 nous présentons la vitesse
verticale du sol mesurée 2 la station AP1 pour les tirs du profil F. La premiere observation est
que toutes les phases ont une pente pratiquement égale, correspondant 2 Ia vitesse de 6 Km/s.
On en déduit que le milieu devrait étre grosso modo homogene. En nous rapprochant de la zone
des tirs, considérons la composante horizontale de la vitesse du sol enregistrée a la station PLC
(figure 4.1.3), située sur les premiers affleurements calcaires. On notera ’arrivée de phases tres
énergétiques vers 7 et 8s. Nous verrons plus tard qu’elle sont liées & la présence de P’interface
LALA. Enfin, nous présentons en figure 4.1.4 , la composante verticale du mouvement du sol
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FiG. 4.1.3 — Station PLC for the shots of profile F. Each trace is normalized to one.

Offset (m}
3.5

|

15

Horizontal ground velocity on PLC

4 la station OTT, située sur les flancs du volcan, pour les mémes tirs du profil F. On notera
tout d’abord 1’abondance de phases qui rend difficile leur identification, et témoigne de réver-
bérations dans la structure superficielle du Vésuve. La comparaison avec la station AP1 (fig.
4.1.2) améne un commentaire : les pentes des phases sont plus forte sur la section OTT, ce qui
implique des vitesses de propagation plus basses dans I’édifice volcanique.

4.2. Analyse préliminaire des données, identification des phases LALA

En premier lieu nous cherchons sur notre jeu de données des phases pouvant correspondre
au réflecteur LALA tel qu’il est décrit dans les travaux effectués sur les données de I’expérience
a terre Tomoves94 [Zollo A., 1996]. Pour ce faire, nous avons appliqué une correction de type
NMOn (Normal Move-Out) statique qui permet de déterminer la profondeur & d’une interface
immergée dans'un milieu a vitesse constante v = :;, en se basant sur la forme de la phase

réfléchie ou convertie qu’elle génére. Ecrivons son temps d’arrivée 2 la station située a une
distance x de la source : ‘

Ha) = 11/ 2h)? T 22
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FI1G. 4.1.4 — Station OTT for the shots on profile F. Each trace is normalized to one.
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A chaque temps d’arrivée ajoutons Ja correction NMO ainsi définie :

1 2h
dtNMo(.’I:) = Wv (2h)2 + x2 4 T/—
nous obtenons le temps corrigé :
2h
tNMo(ﬂt) = t(fb‘) + dtNMo(.‘L‘) = —v—

Ce temps est constant, ct égal au temps de réflexion a offset nul. Par conséquent, si nous appli-
quons la correction NMO a toutes les traces d’une section avec des parametres justes de vitesse
et de profondeur de I’interface, nous obtiendrons I’alignement de la phase réfléchie. Nous ap-
pliquons d’abord cette correction i la composante verticale de la vitesse du sol enregistrée en
AP1 (figure 4.2.1 ). Nous avons ulilisé¢ v = 6km/s comme vitesse de réduction, puisque cette
valeur correspond & la pente des phases observées précédemment. La profondeur retenue est
h = 10Km, comme le suggerent Zollo et al. (1996). Nous observons une arrivée a un temps
réduit proche de celui attendu (3.33 's). Toutefois, cette phase se distingue difficilement de Ia
_premiére arrivée, aussi nous ne pouvons pas savoir avec certitude s’il s’agit d’une phase réflé-
chie a trés grand angle, ou de la premiére arrivée. '
Dans un milieu i vitesse constante il est possible de calculer la correction NMO correspon-
dant aux phases converties PS. Nous I’appliquons aux sections formées de la vitesse horizontale
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FIG. 4.2.1 — NMO PP correction applied to the vertical component of the ground velocity at
AP1. The parameters are v = 6Km/s and h = 10K'm, chosen in accordance with the results
of Zollo et al. (1996). Note the arrival of a phase at roughly the expected reduced time (3.33 s)
. This indicates that there should be a PP reflector at a depth of more or less 10 Km.
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du sol mesurée en AP1 et PLC, pour les tirs du profil F (figure 4.2.2 ). Nous considérons les
mémes valeurs de vitesse et de profondeur de I'interface que celles données dans le paragraphe
précédent, le temps de conversion a offset nul devenant 4.5s. On note sur la section PLC une
phase particuliérement énergétique qui s’aligne plus ou moins au temps prévu. Nous ’avons
surlignée en gris et reporté la méme bande grise sur la section AP1, afin de montrer que sur
cette seconde station, située 4 16 Km de la premilre, une autre phase arrive aux mémes temps
réduits. Or les temps réduits dépendent de la profondeur de I’interface et de la vitesse de pro-
pagation. Par conséquent il semble que P'interface est a profondeur plus ou moins constante, et
que le milieu est pratiquement homogéne.

Une deuxiéme observation intéressante ¢st que les déviations des temps d’arrivée par rap-
port aux temps réduits sont, elles aussi, les mémes pour les deux stations. Par conséquent elles
ne peuvent étre dues a des irrégularités dans.la géométric de I'interface, puisque les points
d’impact des phases converties sont différents pour les deux stations. Ces déviations des temps
d’arrivée doivent donc étre attribuées  des inhomogénéités du milieu de propagation. Et, étant
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FIG. 4.2.2 — Horizontal ground velocity at the common receiver gather AP1 and PLC (see map
4.1.1) for the shots of profile F. A cinematical NMO correction is applied that shifts each trace
in time, and should align the PS phase impinging upon a 10 Km deep interface buried in a
constant velocity medium with Vp=6 km/s and Vp/V s=1.73. The alignment time is 4.5 s.
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égales aux deux stations, elles sont le signe d’inhomogénéités dans la partie du modele de vi-
tesse commune aux ondes arrivant 2 PLC et AP1 : autrement dit dans la zone & la verticale des
SOUIces en mer.

De cette analyse sommaire des données nous pouvons tirer trois informations importantes :
la premiére est qu’il semble bien exister des phases PS converties en profondeur. Les deux autres
concernent le milieu de vitesse de référence que nous devons construire avant toute migration : il
devra d’une part tenir compte des interfaces créant les réverbérations observées dans la structure
du Vésuve. D’auire part, si nous pouvons nous contenter d’une vitesse constante ou d’un léger
gradient dans‘le calcaire oil les ondes effectuent la plus grande part de leur trajet, il est par
contre nécessaire que la zone des sources soit décrite plus finement afin de prendre en compte
les variations haute fréquence des temps d’arrivée.

4.3. Définition d’un macro-modéle de vitesse des ondes P

Dans la figure 4.3.1 nous représentons le modele de vitesse de référence que nous utiliserons
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FIG. 4.3.1 — Reference velocity model for the migration of the data gathered on profile F (see
map 4.1.1).
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pour les migrations. Il est composé de trois corps différents, les sédiments calcaires formant le
socle du volcan, les dépots volcaniques, et 1’eau marine. Au calcaire profond, en accord avec les
résultats du paragraphe précédent, nous avons attribué une vitesse pratiquement constante de 6
km/s, légérement modulée par un gradient vertical constant de 0.05 s, une valeur moyenne
pour la crofite supérieure dans cetie région. Dans la zone des contreforts apenins ou les cal-
caires affleurent, nous nous attendons 2 trouver des vitesses plus basses en surface a cause des
phénomeénes de karsisme. Aussi nous avons attribuée une vitesse bien inférieure de 4.5 km/s et
un fort gradient vertical ( 3s™") & une couche superficielle d’épaisseur égale a 500m. Faute de
modéle tomographique couvrant la zone entire nous avons choisi d’attribuer une méme vitesse
de départ de 1.7 km/s , et un méme gradient vertical de 0.7 s~ 4 la couche de matériaux volca-
niques en mer et a terre. Ces valeurs ont éié choisies de fagon 2 étre représentatives des vitesses
issues de la tomographie des premigres arrivées, effectuée sur les données de 1996 dans la zone
centrale du volcan [Zollo et al., 2000],[Herrero A., 1999]. Enfin, la couche d’eau est prise en
compte précisément puisque le Nadir enregistrait en continu la bathymétrie.

Comme nous I’avons fait remarquer auparavant, un soin spécial doit étre apporté a la mo-
délisation de I’interface entre dépdts volcaniques et sédiments marins a la verticale des sources,
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étant donné que sa forme est responsable des variations haute fréquence des temps d’arrivée
des phases réfléchies. L'analyse des premiéres arrivées montre que ces derniéres subissent les
mémes retards. En effet, il s’agit de phases réfractées qui voyagent le long de I’interface vol-
canique/calcaire, les variations de profondeur de ’interface induisent donc des retards ou des
avances relatifs des les temps d’arrivée. Ceci permet de procéder & une modélisation par es-
sai et erreur de Dinterface (figure 4.3.2) (Latorre, communication personnelle). En pratique,
elle est tout d’abord subdivisée en segments de droite, dont on déplace ensuite les extrémités
jusqu’a faire correspondre les temps d’arrivées théoriques et expérimentaux. Les temps théo-
rigues sont calculés par un programme basée sur la discrétisation de 1’équation de 1’eikonal
([Podvin and Lecomte, 1991}), qui permet la propagation de la premiere arrivée dans des mi-
lieux hautement hétérogenes.

4.4. Image du réflecteur LALA par sommation en diffraction

Gréce A notre macro-modéle de vitesse, nous pouvons commencer a migrer les données.
Plutdt que d’inclure immédiatement toutes les mesures disponibles sur le profil F, il est utile de
détailler le processus d’imagerie a une seule station.

4.4.1. Tmage d’une seule section. Nous nous intéressons tout d’abord aux données enre-
gistrées a la station PLC pour les tirs du profil F, puisque que I’analyse préliminaire de ces
données (paragraphe 4.2) y avait mis en évidence une forte phase PS. La figure 4.4.1 illustre
comment nous obtenons une image pour une seule station suivant le principe de la migration
cinématique par sommation en diffraction déja utilisée au chapitre 3. Dans ce cadre, chaque
échantillon de chaque trace génere dans le milieu une isochrone, définie comme le lieu des
points tels que le temps de parcours depuis la source jusqu’au point, puis du point jusqu’au
récepteur soit égal au temps auquel P’échantillon est mesuré. A tous les points de I'isochrone
nous sommons la valeur absolue de I’échantillon. Notons que, dans P’idéal, on voudrait sommer
sa valeur signée, afin de créer des interférences destructives et d’augmenter ainsi le rapport si-
gnal sur bruit. Dans la pratique, cela est inconcevable car les erreurs sur le modele de vitesse
induisent une mauvaise focalisation. Le panneau A de la figure 4.4.1 montre I’image obtenue
avec une seule trace. La forme des isochrones est clairement visible. Les plus foncées cor-
respondent & des pics de la trace, associés a l’arrivée de phases plus puissantes. Le tracé des
isochrones est ensuite répété pour ’ensemble des traces de la section, et nous obtenons ainsi le
panneau 4.4.1B. Maintenant nous pouvons voir une forme se détacher nettement du fond : Elle
est ’image de la phase particuliérement puissante observée sur la section PLC de la figure 4.2.2.
Les isochrones des phases réfléchies ou converties ont la propri¢té géométrique d’Etre tangentes
au réflecteur au point d’impact. Par conséquent, les pentes des isochrones sont égales aux pentes
des réflecteurs. L’image du panneau 4.4.1B est donc irréaliste, puisqu’elle présente des parties
pratiquement verticales. De plus, I’analyse préliminaire des données (paragraphe 4.2) indique
que I’interface devrait étre relativement horizontale. Aussi nous appliquons un filtre en pen-
dage entre 80 et 110 degrés, qui ne laisse apparaitre que les parties presque plates de I’interface
(panneau 4.4.1C). Comme on le voit I’image de la phase PS se limite alors & un petit segment
de droite. On verra au paragraphe suivant que la grande distance d’observation comparée a la
profondeur de I'interface, implique que tous les points d’impact de la phase, les seuls points du
réflecteur qu’elle puisse imager, sont circonscrits dans une zone restreinte. Prendre en compte
une seconde station apportera donc un deuxiéme segment dans I’image. 11 sera ainsi facile de
vérifier que le filtre en pendage n’est pas trop restrictif en calculant la pente définie par les
deux segments. Ajoutons que cette pente observée ne dépend que des données et du modele
de vitesse, et non du filtre en pendage, qui ne sert, en fin de compte, qu’a rendre plus claire
P’image obtenue. La quatrieme opération que nous effectuons est de choisir une palette de gris
ne laissant transparaitre que les intensités les plus fortes (panneau 4.4.1D), de facon a n’avoir
que I’image des phases les plus puissantes.
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FIG. 43.2 — Modeling of the interface between carbonates and volcanic deposits at
sea. The interface is modified by trial and error until the computed arrival times
[Podvin and Lecomte, 1991](smooth curves) lie approximatively between the t1 and t2 obser-
ved times (rugged curves). The gap befween t1 and t2 represent the uncertainty on the observed
arrival times. Two stations on the volcano are used : PDG (gray rays and arrival times), and

OTT (in black).
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FIG. 4.4.1 — Migration at a single station, with a single seismogram (panel A), and the whole
section (panels B,C and D). The isochrones dip are filtered on panel C and D. For panel ID the
colour palette conceals all but the highest frequencies.
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FIG. 4.4.2 — Rays traced for the PS phase at station PLC, assuming a 8.2 Km deep inferface,
which corresponds to the maximum of amplitude in the migration image.
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4.4.2. De la somme de diffractant au réflecteur continu. Suivant le principe décrit dans
la partie 3.1.2 du chapitre 3, nous pouvons utiliser I'image obtenue par une migration basée sur
1’idée de point diffractant, pour introduire le réflecteur en tant qu’objet continu. Cela consiste,
en pratique, 4 choisir manuellement une courbe passant par les maxima d’énergie de I’image
migrée. Il devient alors possible d’associer a chaque arrivée réfléchie son unique point d’impact
a Iinterface, et de calculer le temps de propagation, I’angle d’incidence et la divergence sphé-
rique correspondant. Ces informations sont indispensables & ’étude quantitative des amplitudes
servant 4 déterminer le contraste de vitesse, que nous ferons au chapitre 5.

Pour ’heure, ce qui nous intéresse plus particuliérement est la possibilité de tracer les rais
des phases réfléchies, afin de mieux comprendre leur propagation dans le milieu. Dans ce but,
nous avons développé un algorithme de tracé de rais a rebours dont le principe est de partir
d’un point du milieu et de remonter jusqu’ a un point en surface, en suivant toujours le plus
fort gradient de temps. En langant deux fois le tracé de rais, d’abord du point d’impact vers la
source, puis du point d’impact vers le récepteur, nous obtenons les deux trongons du rai réfléchi
(ou converti). La figure 4.4.2 montre les rais PS tracés en supposant une interface horizontale
4 8.2 km de profondeur, 13 o se situait le maximum d’amplitude dans le quatriéme panneau
de la figure 4.4.1. On remarque une propriété intéressante des ondes PS : bien que le dispositif
d’acquisition s’étende sur presque 20 Km, tous les points d’impact sont circonscrits a une zone
de moins d’un kilométre de large ! Du point de vue de la migration, cela comporte a la fois
un avantage et un inconvénient : I’avantage est que la migration concentre une grande quantité
d’énergic cn un seul point, créant ainsi une image fortement contrastée, comme nous 1’avons

- déja vu sur la figure 4.4.1. La contrepartie, bien str, est que chaque station ne fournit qu’une
information ponctuelle, laissant inexplorée la plupart de interface.

Au contraire, les ondes PP donnent une image plus ample de l’interface. A titre de com-
paraison, nous montrons les rais de la phase PP détectée a la station AP1 (figure 4.4.3). On
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FIG. 4.4.3 — Rays traced for the PP phase at station AP1, assuming a 8 Km deep interface,
which corresponds to the maximum of amplitude in the migration image.
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notera que, dans ce cas, les points d’impact sont répartis sur une distance égale & la moitié de
I’extension du dispositif source.

4.43. Une image globale du réflecteur. Pour obtenir une image globale de 1’interface il
nous faut rassembler toute les informations disponibles le long de la ligne. Classiquement cela
se fait en sommant brutalement les images de toutes les sources, pour tous les récepteurs et les
deux types de phase PP et PS. Dans notre cas c¢’est impensable car la densité d’énergie migrée
par point du milieu est trop variable : L’image d’une phase PS, pour les raisons exposées plus
haut, masquerait totalement ’image des phases PP. Aussi, nous effectuons séparément chaque
migration et normalisons & 100 chacune des images obtenues. Nous construisons I’image glo-
bale en sélectionnant en chaque point le maximum de chaque image partielle, ¢t non la somme
(figure 4.4.4). Ceci est équivalent a imprimer chaque image partielle sur un transparent, a les
superposer, ¢t a les regarder par transparence. La figure 4.4.5 représente 1’image ainsi obtenue
a partir des migrations de AP1 comme PP, PL.C comme PS et OTT,TRE et PDG comme PP et
PS. Ces images partielles ont été sélectionnées pour leur clarté. Nous avons étiqueté les images
des phases PP sur AP1 et PS sur PLC et APL. Par ailleurs, nous avons représenté, a droite,
Pintensité de I’image globale sommée l¢ long de droites horizontales.

Ne disposant pas d’un modéle de vitesse des ondes S, nous avons considéré un rapport
Vp/Vs constant égal & 1.73. L’image obtenue (figure 4.4.5) présente une incohérence : a ’ab-
cisse 40 Km, I’interface semble étre vue a des profondeurs différentes par la migration PS de
PLC et par la migration PP de AP1. Plutdt que de conclure i la présence de deux réflecteurs,
il nous semble plus raisonnable d’y voir une conséquence des imperfections de notre modgle
de vitesse, qui ne réussit pas a focaliser I’énergie. Dans le paragraphe suivant, notre tache sera

* dapporter des corrections au modele de vitesse afin d’obtenir une image de I'interface pus
claire et plus cohérente du point de vue géométrique.

4.4.4. Corrections du modéle de vitesse de référence.
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FIG. 4.4.4 — How to put together the independently migrated images of more stations. First,
cach single image is normalized to a common value (plots A, B and C). Then, at each point of
the global image (plot D), is represented the maximum of the normalized amplitude found at
that point on the single images. This is equivalent to looking by transparency at all the piled up
single images. How
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4.4.4.1. Role du rapport Vp/Vs. La figure 4.4.6 montre ’image globale de migration obte-
nue en faisant 1’ hypothése d’un rapport Vp/Vs égal a 1.8. On constate que les images des phases
PP n’ont pas changé de place, alors que les images des phases PS se sont déplacées vers le haut.
Ceci s’explique par le fait que la vitesse des ondes S a diminué, et que, donc, les phases PS ont
eu le temps d’atteindre une moindre profondeur. Le déplacement vers le haut de I’image PS de
PLC a pour effet de réduire I’incohérence géométrique mentionnée plus haut, sans toutefois la
faire complétement disparaitre. Augmenter davaniage le rapport Vp/Vs serait peu raisonnable
du point de vue géologique. De plus, 1.8 est la valeur qui s’est révélée optimale pour la re-
localisation des tremblements de terre locaux (A. Lomax, communication personnelle). Aussi
devons-nous corriger une autre partie du modele de vitesse.




4.4. IMAGE DU REFLECTEUR LALA PAR SOMMATION EN DIFFRACTION 79

FIG. 4.4.5 — PP and PS migration performed on all the CRG along profile F. An independent
migration is performed for the two types of waves on each CRG, interpretating the horizontal
component as PS, and the vertical one as P-P. The resulting image is then normalized to 100.
The image below is built considering, at cach point, the maximum (and not the sum) of the

partial images. Next to each bright spot is indicated the type of wave and the CRG at which
the corresponding wave impinging on the LALA reflector was recorded. The Vp/Vs ratio is
assumed 1.73.
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4.4.4.2. Role des sédiments marins. Commengons par une remarque préliminaire : si nous
appliquons & toutes les phases un petit retard constant, alors toutes leurs images se déplacent
vers le bas. Toutefois, les images PP se déplacent nettement plus que les images PS, parce que
les isochrones PP sont trés sensibles aux perturbations en temps 2 grand angle (voir annexe B).
Par conséquent, il existe un retard qui portera au méme niveau les images de la phase PP de AP1
et celle de la phase PS de PLC. Nous présentons sur la figure 4.4.7 I’image obtenue en appli-
quant un retard de 0.075 s & toutes les phases. Ce retard peut se justifier par des vitesses dans les
sédiments marins supérieures de 8% a celles de notre modgéle de référence. Cette hypothese est
raisonnable, car, dans cette zone, le modéle de vitesse est en fait extrapolé a partir de vitesses
représentatives du modele tomographique dans la zone centrale du volcan (figure 4.3.1), et est
donc relativement peu sir.

1 est courant au cours d’un processus de migration de corriger le modele de vitesse afin
d’obtenir une bonne image. En fait, la qualité de I’image migrée peut méme &tre utilisée comme
critére pour améliorer le modéle de vitesse de référence ([Jin and Madariaga, 1994a], [Ryzhikov G., 2000])

- Toutefois cela ne peut se faire que lorsque la redondance des données est élevée, et que chaque
point du réflecteur est vu par plusieurs stations ou types de phase différents. Au contraire, dans
notre cas, les images partielles ne se chevauchent pratiquement pas, le facteur de redondance
est au plus de deux.
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FIG. 4.4.6 — Same migrations as before, but the Vp/Vs ratio is assumed 1.80. The inconsistency
in the positions of the separately migrated phases is reduced.

Migration as PS and PP waves for the stations AP1, PLC, OTT, TRE and DG

Y Apnenines Mountins Wi Yesuvias 2
21

-1 %MU RNy Sea shots
T— ]

o S
et

PP/APL

PS/PLC

PS/APL

Depth (Km)

15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 70 75
NE <-- Along profile distance (Km) -->SW

0 75 85 95 100

Intensity

Grice A cette correction nous voyons clairement apparaitre sur I’image migrée (figure 4.4.7)
une forme allongée, plate et horizontale qui s’étend sur plus de 40 km de part et d’autre du cone
du Vésuve. Ce qui est particulitrement frappant est que nous nous sommes basés sur les images
de phase enregistrées uniquement sur les contrefort des Apenins pour calculer la correction au
modele de vitesse, et que son effet a été d’aligner également les phases PP et PS détectées
sur le volcan. Notons enfin le maximum d’amplitude que présente la somme horizontale des
amplitudes pour une profondeur d’environ 8 km. L’étroitesse du pic associ¢ au réflecteur indique
la bonne focalisation de 1’énergie réfléchie. Au contraire, la somme des phases postérieures,
migrées plus en profondeur, compose un unique bloc basse fréquence, ne laissant apparaitre
aucune forme saillante. Remarquons d’ailleurs que la partie de ’image de migration située en
dessous de Uinterface n’est pas directement interprétable : qui dit interface dit changement de
vitesse, changement de vitesse dont nous n’avons pas tenu compte dans le modele de vitesse.
Cela implique que les ondes sont mal rétropropagées au-dela de 8 km. Dans la partie supérieure
de ’image, les pics d’énergie n’ont aucune forme cohérente. Il est donc probable qu’il s’agisse
de phases superficielles mal interprétées plutdt que d’une autre inferface. En fait, nous verrons
au paragraphe 4.5.1, grice a la migration des données simulées dans le modele de référence,
que la tiche située en x=47500 et z=5000, issue de la migration PS des données de la station
OTT, estl’ 1nterpretat10n en tant que PS d’une réverbération dans I’édifice volcanique.

En résumé, tout se passe donc comme s’il y avait un unique réflecteur horizontal i 8 km de
profondeur, continu sur presque 40 km de part et d’autre du volcan, que nous illuminions en
différents endroits, correspondant chacun & un type de phase et & une station particuliére.

Dans la fin de ce chapitre, nous nous attacherons a étayer cette affirmation en migrant des
données simulées.
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FIG. 4.4.7 — Same migration as before, Vp/Vs is 1.80, but we assume that velocities in the
marine sediments have a higher velocity than the one of our velocity model. This introduces a
constant time-delay for PP and PS phases, lowering the PP images more then the PS images. In
this way we obtain a consistent global image, and a clear, elongated, horizontal pattern appears.
Note that even if we used PP and PS arrivals measured in AP1 to tune the velocities, the correc-
tion has led, independently, to a good focalisation of energy for the stations on Vesuvius (OTT,
TRE and PDG).
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4.5. Etude de la fiabilité de ’image obtenue par migration de données simulées

Notre probléme est d’évaluer le degré de fiabilité de I'image que nous avons obtenue a
ce stade de I’étude. En premier lieu, il est nécessaire de s’assurer que les images que nous
avons identifiées comme la migration de phases PP ou PS générées en profondeur, ne sont pas
simplement une mauvaise interprétation d’ondes li€es & la structure superficielle du volcan. De
ce point de vue, la bonne prise en compte de I’interface entre sédiments calcaires et dépots
volcaniques revét une importance critique a cause des réverbérations qu’elle induit. D’autre
part, nous savons notre modele de vitesse imparfait, il nous faut donc estimer la sensibilité de
|’image 2 la justesse du modele de vitesse. Pour ce faire, nous calculerons des données dans un
modele, et les migrerons dans un modele différent.

Pour simuler des données, nous avons choisi une technique basée sur la résolution de 1’¢qua-
tion de I’élastodynamique par différences finies, parce qu’elle effectue automatiquement la mo-
délisation de tous les types d’ondes, et calcule leur amplitude en plus de leur temps d’arrivée,
On obtient ainsi des sismogrammes synthétiques ayant un degré de complexité proche de celui
des données. Toutefois, le prix a payer est la lourdeur du calcul 3 mettre en pratique, puisque,
vue la dimension imposante du modéle (60x10 Km?) la simulation de chaque tir prend 4 heures
sur un Cray. Il est donc impensable de répéter le calcul 130 fois, comme le voudrait ie nombre
de sources. Par conséquent, nous avons mis au point une technique permettant de calculer le
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FiG. 4.5.1 — Migration on synthetic data computed in the velocity model described page 72,
thus without LALA interface. The slight increase of energy at depth 10 Km is the image of
reflections on the model’s base.
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champ réel & partir de celui génér¢ par des tirs fictifs effectués aux récepteurs réels, et mesuré
aux sources réelles par des récepteurs fictifs. Cette technique, que nous décrivons plus en dé-
tail dans I’annexe C , se base sur la réciprocité des fonctions de Green de 1’équation d’onde,
et permet de se ramener & un nombre de simulations égal 4 deux fois le nombre de récepteurs
réels.

4.5.1. Vérification de I’origine des phases LALA. En premier lieu nous cherchons a vé-
rificr que les phases qui contribuent a ’image du réflecteur (figure 4.4.7) ne sont pas générées
par la structure superficielle. A cette fin, nous calculons des synthétiques dans le modele de
référence (figure 4.3.1), qui ne comprend pas I’interface LALA, puis nous migrons les sismo-
grammes obtenus en suivant exactement la méme procédure que pour les donnces. L’image
ainsi obtenue est représentée sur la figure 4.5.1 . Le pic d’énergic 3 10km de profondeur est
dd aux réflexions parasites sur le fond du modele des différences finies. A part ccla, aucune
forme réguliere n’apparait. En particulier, la forme allongée vue sur I’image des données (fi-
gure 4.4.7), que nous avions identifiée comme interface LALA, est absente. Cela tend a montrer
que cette forme r’est I’image d’aucune des ondes que nous venons de modéliser avec les diffé-
rences finies. Bn particulier, ce n’est I'image ni des réverbérations dans la couche de sédiments
volcaniques, ni des réflexions multiples dans les sédiments marins. [l semble donc qu’il s’agisse
bien de ’image de phases générées en profondeur. De plus, notons un détail fort intéressant : Ja
tache en x=47500 z=5000 est présente au méme endroit sur I'image des données (figure 4.4.7)
que sur celle des synthétiques (figure 4.5.1). 1l s’agit de I’interprétation en tant que PS d’une
phase réfléchie de la section OTT de synthétiques. Nous en déduisons que la couche volcanique
est somme toute bien modélisée puisque I'image de cette phase se trouve au méme endroit sur
1*image des synthétiques et sur celle des données.
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FIG. 4.5.2 — Migration on synthetic data computed in the velocity model described page 72,
and adding an interface at depth 7.9 Km, at which P-wave velocity decreases from 6.5 Km/s to
2 Km/s.
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4.5.2. Sensibilité de I’image au modéle de vitesse. Le modele de vitesse que nous utili-
sons est imparfait. Il est donc important d’évaluer la sensibilité de 1’image finale de migration
3 la fidélité du modgle de vitesse. Dans ce but, nous calculons des synthétiques dans un modele
de vitesse incluant I’interface LALA, et les migrons. Ensuite nous migrons les mémes synthé-
tiques mais en changeant légérement le modéle de vitesse de référence. Ainsi, nous pourrons
comparer les images obtenues avec un modgle juste et avec un modele perturbé.

Le modéle d’intesface LALA choisi pour le calcul des synthétiques consiste en un abaisse-
ment brutal de 6.5 34 2 Km/s de la vitesse des ondes P a une profondeur de 7.9 Km, le rapport
Vp/Vs restant inchangé de part et d’autre du réflecteur. Physiquement cela pourrait représenter
la transition du milieu calcaire 4 une couche de roches magmatiques beaucoup plus lentes. L
*image de migration obtenue avec le modéle de vitesse de référence est représeniée sur la figure
4.5.2. Comme on le voit, la focalisation est excellente, on ne voit pratiquement qu’une barre a
la place de P’interface, et la sommation horizontale présente un pic aigu pour la profondeur du
réflecteur. L'image des phases non liées a Vinterface disparait presque complétement.

Migrons maintenant les mémes synthétiques en perturbant les hautes fréquences du modele
de vitesse : I'interface entre sédiments calcaires et dépots volcaniques en mer est interpolée
par un segment de droite. La migration faite pour les trois stations (figure 4.5.3 ) montre que
I’image de Iinterface est élargie, défocalisée, sans pour autant qu’en soit changée la profondeur
moyenne. Toutefois, on observe que I'image PS de la station la plus lointaine AP1 est restée
‘pratiquement telle quelle, en x=25000 et z=7900. Pour mieux comprendre ce phénomene, nous
présentons en figure 4.5.4 les images PP et PS de cette seule station. La tiche centrale est
I’image PP (voir le tracé de rais figure 4.4.3), et le segment au NE I’image PS. On constate que
la perturbation du modele de référence a un effet bien plus fort sur la migration PP que sur Ia
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FIG. 4.5.3 — Migration performed perturbating a high frequency feature of the background
velocity model. The volcanic/carbonatic interface is approximated with its interpolation as a
straigth line (dashed line). Apart from that the model is the one described page 72. Note that
the PS migration is very stable against small time delays. The northernmost spot corresponds to
the PS migration of the AP1 section : Its position is remained almost unchanged (compare with
fig. 4.5.2).
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migration PS. Ceci est dii 2 la sensibilité différente des deux types de phases a des perturbations
en temps, comme nous le montrons en annexe B.

Enfin, voyons I’influence de changements des caractéristiques basse fréquence du modele de
vitesse : Effectuons la migration du jeu de synthétiques dans un milieu de vitesse ol le calcaire
a un gradient constant de vitesse de 0.03 au licu de 0.05 s~1. Comme le montre la figure 4.5.5,
I’effet de cette modification est d’épaissir I’image de Uinterface d’une part, et de la déplacer
vers le haut d’autre part. En changeant le gradient de vitesse, nous avons fortement perturbé
les temps de propagation, et, de fait, ’'image de Vinterface s’en trouve fortement atfectée : Elle
a perdu en cohérence latérale, chaque image partielle est séparée des autres. Par comparaison
entre les deux images 4.5.3 et 4.5.5, on s”apercoit que les basses fréquences du modéle de vitesse
ont le tdle de rétropropager les phases, et, donc, de positionner leur image dans le milieu. Au
contraire, les hautes fréquences sont responsables du degré de focalisation de chaque image.

Nous conclurons que la migration nous fournit une image de ’interface vue a travers le
- prisme déformant d’un modele de vitesse imparfait. Celui-ci intervient tant au niveau de la
netteté de ’image de chaque phase, qu’au niveau de leur position respective dans le milieu.
Nous montrons que I'effet des perturbations n’est jamais tel qu’il fait disparaitre 'image de
I’interface. Celle-ci demeure parfaitement identifiable, et 2 une position relativement exacte. Ces
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FI1G. 4.5.4 — PP and PS images of the section AP1 when a hich frequency feature of the back-
ground velocity model is perturbed. Note that the PS image (the northernmost segment) remains
focused, while the PP image is smeared. This is due to the higher sensitivity to small time delays
of the PP images at wide angle, discussed in the annex B.
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observations justifient d’utiliser pour la migration des données réelles un modele de référence
que nous savons &tre imparfait,

4,6. Coaclusion

17 analyse sommaire des données met en évidence des phases PP et PS réfiéchies a une in-
terface de moyenne profondeur -la LALA- , et souligne la grande inhomogénéité des vitesses
de propagation dans la zone plus superficielle du milieu de propagation. Par conséquent, nous
avons utilisé un modele de vitesse incluant tous les éléments connus de 1a structure du volcan,
Dans la zone centrale de ’édifice volcanique, ce modéle est construit de fagon a étre représen-
tatif des modéles de vitesse issus de la tomographie des premiéres arrivée. En mer, la géométric
de D’interface entre sédiments calcaires et dépdts volcaniques est déterminée par une méthode
d’essai erreur, de maniére a faire correspondre les temps observés et calculés de la premicre
arrivée sur deux stations situées sur le volcan.

fes premleres ‘migrations montrent toutefois que le modele de vitesse doit étre adapté pour
obtenir une image claire et continue de I"interface. Le premier paramétre & changer est le rapport
Vp/Vs pour lequel avons retenu retenons la valeur 1.8, qui est aussi la valeur optimale pour la
relocalisation des tremblements de terre locaux (Lomax, communication personnelle). Par la
suite, il s’est révélé nécessaire d’augmenter de 8% les vitesses dans les sédiments marins. Ces
corrections faites, le réflecteur apparait dans I’image de migration comme une forme allongée,
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FIG. 4.5.5 — Migration of simulated data in a background velocity medium different with dif-
ferent low frequency properties from the one used for the computation of the data. The vertical
velocity gradient in the limestone (see velocity model page 72 ) is set to 0.03 s7! instead of
0.05.
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plate, & environ 8km de profondeur, continue sur plus de 30 km de part et d’autre du cone du
volcan. La bonne focalisation de 1’énergie rend ce résultat robuste. De plus, nous montrons
que les phases PS sont migrées en profondeur en un point proche de la station ou elles sont
observées. Par conséquent, I’extension minimale de Iinterface est bien délimitée par la position
des stations auxquelles une phase PS est observée. Des tests synthétiques indiquent que, selon
toute probabilité, les phases contribuant a I'image de la LALA sont bien générées en profondeur,
et qu’elles ne sont pas dues & la structure superficielle. De plus, les migrations de synthétiques
avec des modeles de vitesse perturbés montrent que le processus d’imageric est stable : les
imperfections du modele de vitesse peuvent défocaliser I"image de I’interface, voire en modifier
légeérement la profondeur, mais ceite dernicre reste tout 3 fait identifiable et a une position
relativement constante. It semble donc que la faible pente de I'interface (moins d’un km sur 30
km) soit une caractéristique fiable de notre image. Par contre, la profondeur et d’éventuelles
rugosités haute fréquences sont plus sujettes aux imperfections du modéle de vitesse, et ne
peuvent étre déterminées avec précision.




CHAPITRE 35

Détermination du contraste de vitesse

5.1. Introduction

Du point de vue volcanologique, il est capital de savoir si I’interface que nous avons imagée
au cours du chapitre précédent est liée d’une fagon ou d’une autre a Dactivité volcanique. En
particulier il nous faut déterminer si le milieu sous-jacent est composé de matériau en fusion
partielle, anquel cas il pourrait constituer la source profonde d’alimentation du volcan. Des don-
nées sismiques & disposition, nous pouvons espérer déduire le contraste de vitesse a linterface,
et éventuellement, le contraste de densité. Ces grandeurs devraient nous permettre de distinguer
entre une roche de type magma, caractérisée par des vitesses de propagation trés basses, et les
autres roches de type “solide” présentes en profondeur dans la région.

Dans le cadre des méthodes non linéaires, on détermine en général le contraste de vitesse
on étudiant les variations du coefficient de réflexion avec I’angle d’incidence. Ce coefficient est
extrait des données en analysant les variations d’amplitude d’une phase réfléchie a I’interface.
Les méthodes classiques d’étude des variations de I’amplitude en fonction de 1’angle (AVA,
Amplitude Versus Angle) requierent de connaitre le signal source, parce que leur principe est
de déterminer puis d’analyser la valeur du coefficient de réfiexion. Les difficultés pratiques
3 reconstituer le signal source A partir de 'enregistrement des microphones situés a coté des
canons nous ont conduit 3 choisir une autre voie, décrite en détail dans le chapitre 3, qui permet
de reconstituer les variations du coefficient de réflexion avec I'angle, en s’affranchissant de
I’amplitude et de la forme de la source.

Dans la premiére partie de ce chapitre, nous montrons de plus que la géométrie particulicre
du dispositif d’acquisition et du milicu de propagation permet de reconstruire les variations du
coefficient de conversion par la mesure de deux phases, la PS et la premiére arrivée. Dans un
deuxidme temps, nous construisons les courbes théoriques de variation de ce coefficient pour
un trés grand nombre de modéles de vitesse du milieu sous-jacent. La comparaison entre les
courbes théoriques et expérimentales nous permet dans un troisiéme temps de déterminer les
modeles plus cohérents avec les observations. Enfin, nous migrons plusieurs jeux de synthé-
tiques calculés avec des contrastes de vitesse différent, et nous vérifions que les modeles plus
probables du point de vue de I'analyse du coefficient de réflexion sont aussi ceux qui donnent
les images de migration plus proches de celle des données.

5.2. Variations du coefficient de conversion PS expérimental

Au cours du chapitre précédent nous avons montré que les ondes PS fournissent une image
de migration fiable, essentiellement parce qu’elle sont relativement insensibles aux imperfec-
tions du modéle de vitesse de référence. De plus, et ce point est crucial, pour une collection a
récepteur commu, tous les points d’impact sont concentrés en une zone trés restreinte. Cela
implique que P’analyse du cocfficient de conversion i une seule station ne sera pas perturbée par
d’éventuelies variations latérales des propriétés du milieu sous-jacent. Enfin, dans notre jeu de
données deux ou trois sections comportent une phase PS claire et relativement continue. C’est
~ done sur ce type d’ondes que nous basons I’analyse quantitative.

Nous représentons sur la figure 5725 le mouvement horizontal du sol & la station OTT,
sans normaliser trace par trace. On s’apercoit que la section est composée de bandes verticales,
3 Pintérieur desquelles amplitude est alternativement plus faible ou plus forte sur toute la
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longueur des traces, indépendamment des phases. Comme il s’agit d’une collection a récepteur
commun, cela implique que la quantité d’énergie sismique introduite dans le milieu par les
sources varie considérablement le long du profil. 11 peut s’agir de variations de puissance des
canons 2 air, ou d’une inégale cfficacité de 1a transmission du signal sismique entre la mer et
les sédiments sous-jacent. Quoiqu’il en soit, on se rend compte que amplitude de la phase PS
observée sur une trace dépend non seulement du coefficient de conversion que nous cherchons
3 déterminer, mais aussi du signal source. Par signal source, nous entendons ’effet complet
qui résulte de I'interaction entre onde issue du canon et le milieu superficiel. Un tel effet est
pratiquement impossible 5 modéliser car, d’une part, 1a structure superficielle n’est pas connue
parfaitement, notamment du point de vue de ses propriétcs anélastiques, et parce que, d’autre
part, il est fort complexe de reconstituer le signal total en champ lointain émis par huit canons.

5.2.1. Comment s’affranchir du signal source. Aussi nous choisissons d’étudier les va-
riations relatives de dewx phases observées & une méme station : la premidre arrivée (PA) et
Ja convertie PS. Le principe est qu’elles ont toutes deux subi les mémes effets de source. Par
conséquent, les variations de leur rapport devraient étre indépendantes de la source, et pouvoir
stre directement reliées aux variations du coefficient de conversion. Mais, pour appliquer cette
analyse, nous avons donc besoin de stations auxquelles ces deux types de phase soient claire-
ment identifiables. Dans ces conditions, le choix se restreint 3 deux stations situées sur ies flancs
du volcan OTT et PDG (voir carte 4.1.1).

Modélisons tout d’abord 1’amplitude observée de la PS a une unique station, en nous aidant
du croquis 5.2.1 et de 1a formule générale :

(5.2.1) PS = cos(PS).stationPS.sourcePS.tmnsPS.divPS.co'erS

Le terme cos(PS) est le cosinus de I’angle entre le rai S arrivant a la station et la verti-
cale. Tl effectue la projection du mouvement du sol 2 la station le long de la direction d’ob-
servation. En effet nous choisissons de mesurer I’amplitude des ondes PS sur la composante
horizontale des sections, qui, pour cette phase, présentent le rapport signal/bruit le plus favo-
rable, et, au contraire, de pointer la premigre arrivée sur la composante verticale. Le terme
scalaire sourcePS représente U'effet de source global, c’est a dire le rapport entre I’amplitude
du signal émis par les canons, et ’amplitude de I'onde a son arrivée a 1’ interface entre sé-
diments calcaires et dépdts volcaniques en mer. I inclut donc I’atténuation anélastique subie
dans les sédiments marins. De plus, au passage 4 Pinterface avec le socle calcaire, le coeffi-
cient de transmission transPS s’applique a 1’onde descendante. Le terme stationPS est le
rapport entre I’amplitude de ’onde S 3 son arrivée a Dinterface calcaires/volcaniques sous le
volcan, et la grandeur mesurée a Ja station. Elle comprend donc le coefficient de transmission
4 la remontée, et Iatténuation anélastique dans les dépdts volcaniques. De plus, nous choisis-
sons d’y inclure la constante électrodynamique, parce que, COMme nous le verrons plus tard, le
terme stationPS disparait des équations. Par ce biais, la mesure des variations du coefficient
de conversion devient indépendante des éventuelles erreurs de tarage des senseurs. Par ailleurs,
divPS représente la divergence sphérique subie par ’onde convertie, d’abord comme P, puis
comme S, dans les sédiments calcaires. Soulignons que les termes stationPS et sourcePS,
d’apres leurs définition, englobent les cffets de propagation dans la couche des dépdts volca-
niques. Par conséquent la divergence sphérique divPS ne se réfere qu’au parcours dans les
«édiments calcaires, et pourra donc étre calculée analytiquement pour une vitesse constanie de
6kmy/s (le gradient vertical de 0.05 s~* sera négligé). Enfin, le dernier terme conuPS est celui
qui présente le plus d’intérét pour nous, puisqu’il s”agit du coefficient de conversionde P a S a
I’interface que nous cherchons a déterminer.
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FIG. 5.2.1 — Notations used to modelize the amplitude of the first arrival (PA) and PS at station
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De la méme maniére, nous modélisons la premiére arrivée PA:
(5.2.2) PA= cos(PA).statz'onPA.sourcePA.tmnsPA.divPA

En divisant membre 3 membre les deux équations 5.2.1 et 5.2.2, nous obtenons le rapport
des deux phases, dans lequel, & priori, chaque terme dépend du numéro d’explosion ep :

PS (ep) = cos(PS)(ep).di'uPS(ep).sourcePS(ep).tmnsPS(ep).statz’onPS(ep) convPS(ep)
AP = cos(PA)(e'p).dz'vPA(e'p).sou’rcePA(ep).tmnsPA(ep).stationPA(ep)' ¢ P

Le tracé de rais pour les deux phases, sur la figure 5.2.2 , nous montre tout d’abord que de
pombreux termes ne varient pas de source en source. On voit que, quelle que soit la source, les
rais de 1a PS sont pratiquement identiques entre Vinterface calcaire/volcanique et la station. Par
conséquent les termes cos(PS) et stationPS sont indépendant de ep. Nous pouvons faire la
méme observation pour les coefficients de la premiére arrivée, cos(PA) et stationP A. Nous
faisons par ailleurs ’hypothese que transPA et transPS sont eux aussi indépendants de ep
. Cela revient 2 supposer que la géométrie de I’interface entre sédiments calcaires et dépdts
volcaniques en mer est assez régulicre pour ne pas créer de fortes variations des coefficients de
transmission. Nous vérifions ceite hypothése en montrant que ’amplitude des ondes n’est pas
corrélée aux variations de I'interface (figure 5.2.3 )

Ensuite on notera que, pour chaque source, les ondes PA et PS suivent approximativement
le méme trajet dans les sédiments marins au départ de la source, on posera sourcePS (ep) =
sourcePA(ep). Ce passage est fondamental puisqu’il nous permet d’éliminer les effets de
source de ’expression du rapport d’amplitude des deux phases : :

PS cos(PS).divPS(ep).transPS.stationPS

PA (ep) = cos(PA).dz'vPA(ep).t’ransPA.stationPA'

Dans cette derniére expression, nous avons supprimé la dépendance en ep de nombreux termes,
en accord avec ce qui précéde. Isolons maintenant le coefficient de conversion :

cos(PA).stationPAtransPA divP Alep) PS
convPS(ep) = : T 554 (€p)
cos(PS).stationPS.transPS divPS (ep) PA

Cette expression comporte encore des termes difficilement mesurables comme Veffet de station
. ou dépendant fortement du milieu de vitesse superficiel comme les cosinus des directions
Wartivée a la station, ecos(PA) et cos(PS). Notons toutefois qu’ils ne dépendent pas de la

source. On peut donc obtenir une expression plus facilement exploitable en considérant les
variations normalisées du coefficient de conversion :

convPS(ep)

Ei\;i"frces convPS(ep)

convPS(ep)

(5.2.4)

(5.2.5) (convPS(ep)) =

En insérant I’expression du coefficient de conversion expérimental 5.2.4 dans 1’équation précé-
dente, puis en simplifiant, on a :

cos(PA).stationP AtransPA divP A{ep) ﬁ(ep)

N - YR L cos(P§).stationPS.iransP5 ° dinPS{ep) " PA

(526) (CO’I’L’UPS(BP)) - ZNsom'ces cos( P A).stationPAtransPA divP Alep) gg_( )
‘ ep=1 cos{PS).stationPS.transPS ’ divPS(ep) " PA ep

dinPA{ep) PS ( )
507 _ . GwPS(ep)  PANCP

( - ) - Naources divPA(ep) PS(
ep=1  divPS(ep) PA ep)

Avec Uexpression 5.2.7 nous avons relié les variations du coefficient de conversion au rapport
PS/PA mesuré expérimentalement, et au rapport des divergences sphériques qui peuvent étre
calculées analytiquement, parce qu’elles s réferent 3 un milieu pratiquement homogene.
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FIG. 5.2.2 — Rays of the PS converted at the LALA interface, and the first arrival. The path of
both waves is identical under the sources, till they arrive at the carbonates.
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5.2.2. Les mesures. Nous présentons les mesures de la PA et de la PS pour la station OTT
sur les figures 5.2.4 et 5.2.5 , et de 1a PS pour la station PDG sur la figure 5.2.6 . L'identifica-

tion des phases est permise par la migration faite au chapitre précédent. Par ailleurs, la forme
de P’interface permet d’associer & chaque source [’angle d’incidence de I'onde P a I’interface,
suivant le principe décrit au paragraphe 3.1.2. L amplitude mesurée est I’amplitude de pic de
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FIG. 5.2.3 — Possible correlation between the amplitudes of the PA and PS measured in OTT
and PDG (A), and the shape of the interface between carbonates and volcanic sediments at sea
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’ondelette de la phase. Notons que si la mesure de la PA se fait facilement, il est parfois dif-
ficile d’identificr Ia PS. Ainsi, pour la section PDG, nous n’avons pu la mesurer gu’a quelques
sources seulement. La figure 5.2.7A résume les mesures faites de la PA et de 1a PS i la station
OTT. Les courbes brutes ont du &tre lissées moyennant une technique de moyenne glissante
avant d’en calculer le rapport. On notera que ce dernier reste pratiquement constant, sur toute
la section, égal a 2. Le graphique 5.2.7B représente I’amplitude brute de la PS en fonction de
celle de la PA, pour les deux stations. La cohérence des courbes est frappante, les mesures se
répartissant de part et d’autre d’une droite d’équation PS = 2 * PA, ce qui confirme la valeur
du rapport du graphe précédent. De plus les courbes de OTT et PDG ont une méme pente, ce qui
implique un méme rapport PS/PA, bien qu’elles illuminent deux points différents de Vinterface.
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5.2. VARIATIONS DU COEFFICIENT DE CONVERSION PS EXPERIMENTAL

Measurement of the first arrival (PA) amplitude on the CRG OTT. The amplitude

picked is the peak amplitude of the wavelet.
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5.2. VARIATIONS DU COEFFICIENT DE CONVERSION PS EXPERIMENTAL

Measurement of the P to S converted (PS) amplitude on the CRG OTT. The ampli-
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5.2. VARIATIONS DU COEFFICIENT DE CONVERSION PS EXPERIMENTAL

Measurement of the P to S converted (PS) amplitude on the CRG PDG. The am-

FIG. 5.2.6
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5.2. VARIATIONS DU COEFFICIENT DE CONVERSION PS EXPERIMENTAL 96
FIG. 5.2.7 — On the first panel, measurement of PS and PA for station OTT. The raw curves
have to be smoothed by a moving average technique before the ratio can be be computed. On
the second panel are represented the raw PS vs PA for the stations OTT and TRE. We nofe that
the curves, albeit very noisy on the first panel, appear very consistent.
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Cela indique que les hétérogénéités latérales sont faibles. Aussi, dans la suite, nous traiterons
conjointement les deux stations, comme si Jes points d’impact étaient uniques.

5.3. Comparaison du coefficient de conversion expérimental et théorigue

Tt nous reste a résoudre un probléme inverse : La question est maintenant de savoir quelles
sont Jes propriétés du milieu sous-jacent les plus compatibles avec les variations expérimentales
du coefficient de conversion. Pour ce faire, nous nous appuyons sur la possibilité de calculer les
coefficients de conversion théoriques. Citons [Aki and Richards, 1980] pour le cas élastique
isotrope, et [Carcione, 1997] pour des milieux isotropes transverses et viscoélastiques. Dans
un premier temps, nous déterminerons le meilleur modéle en envisageant successivement toutes
les possibilités physiquement raisonnables pour Vp et Vs, et en considérant nul le contraste
de densité. Ceci correspond & I’hypothése que le milieu sous-jacent est constitué de magma en
équilibre lithostatique. Dans un deuxiéme temps 1’analyse de résolution montrera que le résultat
est en fait relativement indépendant de la densité du milicu sous-jacent.

5.3.1. Recherche systématique du meilleur modele. Pour déterminer si un modéle est
plus compatible qu’un autre avec les données, il nous faut nous munir d’un critére de ressem-
blance entre les courbes expérimentale et théorique des variations du coefficient de conversion.
Nous choisissons comme critére la somme du carré des distances entre chaque point. Celui-ci
atteindra son minimum pour le contraste de vitesse créant les variations du coefficient théorique
les plus proches des mesures expérimentales :

angle max
(5.3.1) C= Z (convPS(angle) — convtheo(angle))?

angle=anglemin

Dans cette derniére expression, convtheo(angle) désigne les variations angulaires du coef-
ficient de conversion théorique, calculé dans le modéle d’essai de milieu sous-jacent, et norma-
lisé comme dans 5.2.5. A chaque numéro d’explosion ep nous avons associé ’angle d’incidence
correspondant, de sorte que Vintervalle angulaire couvert par les deux stations s’étend de 50° a
80°. Nous avons ensuite calculé le critére de ressemblance pour tous les modéles tels que Vp et
Vs soient compris entre 0 et 10km/s, en supposant nul Ie contraste de densité. Le minimum est
atteint pour Vp=5.8 Km/s et Vs=0.25 Km/s.

La figure 5.3.1 est un abaque résumant les variations des coefficients de conversion théo-
riques pour une sélection de modeles de milicu sous-jacent, incluant le meijlleur modele. Sont
aussi reportées les courbes expérimentales relatives aux stations OTT et PDG, bordée chacune
par deux courbes correspondant a un intervalle d’ erreur relative de 10%. La premiére obser-
vation 2 faire est que tous les modéles ou Vp est supposé plus grand que dans le milieu de
référence présentent un pic dans les variations du coefficient de conversion. Ce pic, large de
plusieurs degrés, correspond au passage par un angle critique. D’aussi brusques augmentations
ne sont pas observées sur les courbes expérimentales, mais cela est dii au lissage effectué sur
les mesures de PS et PA avant le calcul du rapport. Si nous reprenons les données brutes sur la
figure 5.2.7A, la présence d’une conversion critique se manifesterait par une brusque augmen-
tation de la valeur de PS, PA restant relativement constante. Or on voit que les pics de la courbe
de PS restent corrélés a des pics de PA, et correspondent donc tres probablement a des effets
de source. En conséquence, il semble que la vitesse des ondes P diminue au passage a Vinter-
face. Notons que 'intervalle angulaire couvert par les mesures joue un rdle déterminant : I est
assez large pour inclure les angles critiques de tous les modéles ou Vp augmente a Iinierface.
Ce n’est que dans ces conditions que nous pouvons conclure que le contraste de vitesse P est
négatif. '

En observant Ia figure 5.3.1, nous voyons que ce qui fait la caractéristique principale du
meilleur modéle et des courbes théoriques est la lenteur de leur variations. Cette observation
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F1G. 5.3.1 — Variations of the conversion coefficient for a selection of velocities in the lower
medium. The density contrast is supposed to be zero. Also represented the experimental curves
associated to the stations OTT and PDG, and the 10% confidence interval. Finally, in black
dash, the curve corresponding to the best model Vp=5.8 Km/s and Vs=0.25 Km/s.

— Observed data for station OTT ~ ——— +/- 10% emmor
Observed data for station PDG =~~~ +/- 10% error

0.10 e Best filting theoretical curve:

Vp=5.8 V=025 Kmw's

—5/2-—  Theoretical carve for Vp=5 V=2 Km/s

0.05

Normalized variations of the conversion coefficient

W= 55 %0 65 0 75 50 & 3

Incidence angle (degrecs)

permet d’écarter un grand nombre de modeles générant des variations rapides du coefficient
de conversion, et associ€s a des valeurs grandes ou moyennes de Vs. Celte faible variation du
coefficient de conversion expérimentale est la conséquence directe de la valeur pratiquement
constante que nous avons trouvé pour le rapport PS/PA (figure 5.2.7A). La courbure des varia-
tions du coefficient de conversion expérimental est due presque exclusivement 2 la variation du
rapport des divergences sphériques (équation 5.2.7). En conclusion, nous dirons que les mo-
deles compatibles avec les données sont caractérisés par une tres faible valeur de Vs, alors que
la seule contrainte sur Vp est qu’elle est plus faible dans le milieu sous-jacent que dans le milieu
supérieur,

5.3.2. Titude de la résolution. Est-il possible d’affiner la conclusion faite plus haut 7 Par
exemple, un modele pour lequel Vs=2 km/s est-il compatible ? Cela pose la question de I'erreur
qui entache les données, et de I’incertitude qui en découle sur le résultat. Plus Ierreur admise
sur les données est grande, plus le nombre de modeles compatibles augmente.

Nous dirons que la mesure du rapport PS/PA est affectée d’une erreur e si la vraie valeur 7
peut étre comprise entre :

P

S
951

(1—e).
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FIG. 5.3.2 — On panel A is represented the minimum relative errror that has to be allowed on
the data for each model to be compatible. A 7.6 % error has to be allowed on data so as the best
model (Vp=5.8, Vs=0.25 Km/s}) to be compatible. On panel B are plotted the uncertainty on the
two parameters as a function of the relative error allowed on the data.

5 ; . .
A Min. relative error with
respect to data for

4 a model 1o be
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3
>
2
1
1 2 3 4 5 o 7 8
Vp 3

5Vs

B Uncertainty on underlying medium ~
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5

Velocity Km/s
.

0 5 10 15 20
relative error on data

Si toutes les mesures du rapport % pour un jeu de données sont affectces de la méme erreur, il
s’en suit une erreur plus grande sur ses variations normalisées :

.(Wl_e).?_ung‘(_wp—_g—‘( (1—+e) EST
_ (I+e) PA~ PA~ (1—e) PA

A titre d’exemple, nous avons représenté sur la figure 5.3.1 les courbes délimitant un seuil
d’erreur de 10% pour les données de OTT et de PDG.

Dans ce cadre, un modsle sera dit compatible avec les données moyennant une erreur ¢, si
toutes les valeurs des variations normalisées de son coefficient de conversion sont comprises a
’intérieur de Uintervalle définit par I’inégalité 5.3.2.

Sur la figure 5.3.2A nous représentons la valeur de Perreur relative e minimum qu’il faut

(5.3.2)
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FIG. 5.3.3 — Resolution study when assuming a non zero density contrast. The assumed density
(2.35 g/cm®) of the underlying medium is that of Flyschoid sediments found at that depth in the
area.

5

attribuer aux données pour qu’un modele deviennent compatible. On voit de nouveau qu’il est
impossible de résoudre Vp. Nous pouvons seulement dire qu’elle est inféricure a la vitesse P
du milieu supérieur. Au contraire, les contraintes sur Vs sont nettement plus fortes. Cela est
montré de facon 1égerement différente sur la figure 5.3.2B, qui représente 1’incertitude Vp et Vs
en fonction du seuil d’erreur.

Placons-nous maintenant dans le cadre d’une étude probabiliste. Considérons un modéle
M qui devient compatible pour une erreur e(M ), puis faisons varicr e entre 0 et 1, valeur &
laquelle tous les modeles sont acceptés en vertu de I’inégalité 5.3.2. Le modéle sera rejeté une
proportion e(M) de fois sur le nombre total d’essai. Sa probabilite d’étre rejeté est donc e(M)
, ost sa probabilité d’étre accepté est 1 — e(M) . Les isolignes de la figure 5.3.2A peuvent donc
se traduire immédiatement en termes de probabilité. Par exemple Iisoligne du seuil d’erreur de
10% englobe tous les modeles dont la probabilité est supérieure a 90%.

Nous conclurons que la vitesse des ondes P diminuc au passage a I’interface, et que la
probabilité que Vs soit inféricure & 1 km/s dans le milicu sous-jacent est supérieure a 90%.

1l nous reste a vérifier les conséquences de I’hypothése de contraste nul en densité que
nous avons faite. Pour cela, nous effectuons I’analyse de résolution en supposant maintenant
que la densité est celle d’un flysch que I'on trouve dans la région 2 la profondeur de I’inter-
face (2.35 g/cm®, au lieu de 2.5 g/cm®dans le calcaire du milieu supérieur). Le résultat (figure
5.3.3 ) montre que les modeles de probabilité maximum sont semblables aux basses vitesses a
ceux du cas précédent. En revanche d’autres modgles probables apparaissent pour des vitesses
moyennes. Nous ne les retiendrons pas pour deux raisons : La premiére est qu’ils sont assocics
3 des contrastes de vitesse S minimes, pouvant difficilement générer des ondes converties aussi
fortes que celles observées sur les données. La deuxiéme raison est qu’en faisant I’hypothese
d’un rapport Vp/Vs moyen de 1.73, la vitesse des ondes P serait de 7.7 km/s, une valeur bien
trop élevée i ces profondeurs dans la région.
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5.4. Quel type de contraste fournit une image migrée proche de celle des données ?

Dans cette partie notre intention est d’essayer de valider et de compléter les résultats pré-
cédents par une méthode indépendante. Pour cela, nous calculons trois jeux de synthétiques
correspondant & trois types de contraste de vitesse a I"interface : Un contraste 1égerement po-
sitif (Vp=7.5 Km/s), un contrastc moyennement négatif (Vp=4.5 Kim/s) et un contraste tres
fortement négatif (Vp=2Km/s). Le rapport Vp/Vs, dans les trois cas, est fixé a 1.8. Nous com-
parons ensuite les trois images de migration a celle obtenue a partir des données, en figure
5.4.1 . Les trois images de synthétiques montrent une bonne focalisation de I’énergie & l’in-
terface. Toutefois, notons que seule 1’image migrée correspondant au contraste trés fortement
négatif présente une image PS de AP1 (la plus au nord-est) dans 1’axe de I'interface, comme
sur 'image des données réelles. Dans les autres cas, la phase PS enregistrée a cette station a
une amplitude trop faible par rapport aux autres phases de la méme section, et ce qui apparait
dans I’image est I’interprétation PS de la premitre arrivée, migrée 4 une profondeur inférieure
a celle de D’interface. Ajoutons que I’hypothése Vp=2 km/s, Vp/Vs=1.8 et Vs=1.11 km/s est
parfaitement compatible avec les résultats du paragraphe précédent puisqu’elle correspond a
une probabilité d’environ 90 % (figure 5.3.24).

Lintérét de cette vérification est de reposer sur le calcul effectif -a travers les différences
finies- du coefficient de conversion complet, alors que la méthode exposée précédemment se
basait exclusivement sur 1’étude de ses variations. Les deux techniques sont donc, de ce point de
vue, complémentaires, et la deuxiéme permet de diminuer les incertitudes sur Vp des résultats
de la premigre. L’étude des variations du coefficient de conversion indique que Vs devrait €étre
trés faible, inférieure & 1Kmy/s, et I’analyse qualitative des images de migrations de synthétiques
calculés pour plusicurs milieux sous-jacent montre que Vp devrait étre relativement faible elle
aussi, 4 savoir plus ou moins 2 km/s. _

Notons cependant que notre analyse de résolution ne prend en compte que Perreur sur les
données. Les imperfections du modele de vitesse pourraient aussi induire des erreurs dans les
vitesses estimées. D’abord parce que ¢’est sur le modele de vitesse que repose I’identification
des phases PS sur lesquelles nous basons ’analyse quantitative, mais aussi parce que les angles
d’incidence que nous avons associés a chaque source dépendent de la vitesse dans la couche
calcaire. Par exemple, si nous attribuissions un gradient de vitesse vertical plus faible au socle
calcaire, les rais incident se redresseraient, et les angles d’incidence diminueraient. Ajoutons
toutefois que ce phénoméne serait partiellement compensé par la remontée de 'interface qui,
elle, contribuerait A faire ré-augmenter les angles.

5.5. Conclusion et discussion

Nous estimons les vitesses Vj, et V, du milieu sous jacent en étudiant la variation angulaire
relative du coefficient de conversion de P 2 S a Pinterface. Cette variation est déterminée en
étudiant le rapport entre I’amplitude de la phase convertie et celle de la premiére arrivée, de
telle manidre qu’il n’est nécessaire de connaitre ni le signal source, ni la qualité du couplage
entre le récepteur et Ponde incidence. Plus généralement, le résultat estindépendant des effets
de propagation locaux  la source et au récepteur, et des éventuelles erreurs de tarage des instru-
ments. La géométrie particuliére de I’expérience et du milieu de propagation autorise un grand
nombre de simplifications, si bien que seules les divergences sphériques dans le calcaire doivent
gtre calculées. :

Le rapport entre la phase convertie de P 4 S et la premiere arrivée montre que le coefficient de
conversion varie trés lentement, ce qui implique que Vs doit étre tres faible. A ce titre, "analyse
de résolution montre qu’a 90% Vs est inférieure 4 1 km/s. En ce qui concerne la vitesse des
ondes P, les mesures sont disponibles dans un intervalle angulaire assez vaste pour que nous
détections toute conversion critique éventuelle. Comme les pics de la phase PS sont corrélés
a des pics de la premigre arrivée, ils sont dus trés probablement a un effet de source, et non a
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FIG. 5.4.1 — Migration images for the real data (panel A), and for data simulated assuming
different velocity contrasts across the interface (panels B, C and D). Note that only a strong
velocity decrease can generate a PS wave at AP1 as intense as on the real data.
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une conversion critique. Cela implique que le contraste en vitesse P est négatif. Cette analyse
est confirmée et affinée en migrant plusieurs jeux de synthétiques et en comparant leur image a
celles des données. Ii en ressort que le cas Vp=2Km/s et Vs=1.1 Km/s est celui qui permet d’

* avoir une amplitude relative de la phase PS en AP1 la plus compatible avec celle qu’elle a sur
jes données. Cet argument semi-qualitatif suggére que la vitesse P est trés basse elle aussi.




Conclusion : conséquences volcanologiques

Au cours du chapitre 4 nous avons imagé une discontinuité dans la crofite supérieure du
Viésuve, a partir des ondes réfléchies PP et converties PS qu’elle génére. Elle nous apparait
ainsi plane, horizontale, & environ 8 Km de profondeur, et s’¢tendant au moins 15 Km de part
et d’autre du volcan. La migration de données synthétiques calculées par différences finies a
permis d’établir que les phases qui contribuent le plus a I’image de !’ interface sont bien des PS
converties en profondeur. De la méme fagon, on a vérifié la stabilité du processus d’imagerie
avec un modgle de vitesse imparfait. De ce point de vue, ’image des phases PS a grand angle
s’est révélée remarquablement peu influencée par les perturbations du modéle de vitesse, et on
a vu comment elle concentre une grande quantité d’énergie migrée en une zone restreinte du
réflecteur. Pour ces deux raisons, les converties PS sont d’une aide précieuse dans I’analyse de
données bruitées et A couverture partielle. Leurs images délimitent ’extension latérale minimum
de I’interface -35 Km, ainsi que sa peni¢ moyenne, trés faible. Au contraire, la profondeur
moyenne -8Km- et d’éventuelles rugosités hauie fréquence sont plus sujettes aux imprécisions
du modéle de vitesse.

Dans le dernier chapitre nous avons montré que le rapport d’amplitude entre la convertie

PS et la premiére arrivée, mesurées en deux stations, indique que le coefficient de CONVersion
de P & S & Dinterface est pratiquement constant entre 50 et 80 degrés d’incidence. Cela n’est
compatible qu’avec une vitesse des ondes § trés faible dans le milieu sous-jacent, inférieure
2 1 Km/s. Au sujet de la vitesse P, ceite analyse indique seulement qu’elle devrait diminuer
au passage a l’interface. La comparaison des migrations des données a celles de synthétiques
confirme et compléte ces résultats : Elle montre que la valeur Vp=2Km/s est plus cohérente que
Vp=4.5 Km/s.
Les trés basses vitesses et la forme pratiquement horizontale de I’interface suggérent la
présence d’une strate de magma ou de matériau 3 haute température & 8 km sous le Vésuve.
Cette hypothése est cohérente avec au moins deux autres observations géophysiques : D’une
part une couche de haute conductivité i environ 7 Km de profondeur, détectée par analyse des
variations du champ magnéto-tellurique [Di Maio et al., 1998]. D’autre part la profondeur de
coupure des tremblements de terre, située entre 6 et 8Km d’apres [De Natale G., 1998, et, plus
récemment, [Lomax et al., 2000].

Par ailleurs, la détection et 1’analyse de phases converties el réfléchies sur des données
de sismique passive, ont porté plusicurs auteurs 5 des conclusions semblables pour d’autres
systémes volcaniques. Sur le volcan Nikko-Shirane, [Matsumoto and Hasegawa, 1996] sug-
gerent Iexistence d’un réflecteur de forme conique dont la profondeur varie de 8 4 15 Km. De
plus, I’analyse des amplitudes de la phase S-S pat rapport & celle de la S directe les porte a
conclure 3 un contraste de vitesse trés fortement négatif. Ils mettent en relation la présence de
cette discontinuité a la zone de coupure des iremblements de terre, située entre 3 et 5 Km plus
haut. De méme, [Stroujkova and Malin, 2000] aboutissent a des conclusions semblables -un
réflecteur a 7.6 Km, un fort contraste de vitesse- dans la zone de Casa Diablo de la caldera de
- Long Valley. Enfin, [Kiyoshi, 1999] effectue la synthése de nombreuses observations faites au
Japon, et avance I’hypothése que |’épaisseur de la couche sismogénique, et la présence d’un
réflecteur S profond, soient liés par Pintermédiaire d’anomalies de température. En conclusion,
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I’interface LALA dans la crofite moyenne du Vésuve pourrait ne pas marquer un changement

chimique des roches, mais une transition d’un état physique a un autre.




Conclusion générale

Ce travail a eu pour théme la migration quantitative des phases réfléchies et converties. Dans
la partie théorique, nous adoptons pour le probléme direct I’approximation de Born dont le prin-
cipe est essentiellement de considérer les discontinuités comme une somme de points diffractant
simples. Le probléme inverse est formulé dans le cadre des méthodes d’optimisation itératives
par moindres carrés. Ainsi sont définis deux opérateurs linéaires, le Hessien et le Gradient, qui,
4 chaque itération, sont appliqués aux donndes résiduelles de maniére & corriger le modéle cou-
rant. La force de la méthode tient essentiellement a la 1égereté des calculs mis en ocuvre : Le
choix d’un facteur de pondération ad hoc pour diagonaliser le Hessien analytiquement y est
pour beaucoup. La méthode a été perfectionnée successivement par de nombreux auteurs, notre
contribution est de montrer qu’il est possible de migrer les ondes PP et PS simultanément, sans
identification préalable des phases, moyennant une hypothése peu restrictive sur le champ de
vitesse S. Par ailleurs nous présentons un moyen d’optimiser les sommations en fréquence qui
apparaissent lorsque la migration est effectuée dans des milieux atténuants.

Toutefois cette technique de migration dite “Born+rais” donne des résultats imparfait dans
les conditions expérimentales des expériences de tomographie du Vésuve. Dans ce cadre, les
grands angles d’incidence et les forls conirastes de vitesse induisent des phénoménes non li-
néaires de réflexion qui ne suivent plus les lois de comportement de la diffraction simple . Dés
que 1’on sort du domaine des petits angles, et des petits contrastes de vitesse, I’interaction mu-
tuelle entre les points de la discontinuité n’est plus négligeable. Le second écueil est d’ordre
pratique : il est souvent difficile, voire impossible, de connaitre le signal source, dont I’ampli-
tude se répercute dans I’image migrée.

Aussi, nous proposons une stratégie d’imagerie des discontinuités en deux temps. Une fois
déterminé le modgle de vitesse, des techniques plus ou moins empiriques de migration par som-
mation en diffraction permettent de positionner 'interface. Dans un deuxieme temps, la forme
retrouvée permet de passer d’une modélisation par points diffractant a une mod¢lisation par sur-
face réfiéchissante. Dans ce cadre, nous développons une méthode de mesure des contrastes de
vitesse qui tient compte des effets pleinement non linéaires des phénoménes de réflexion ou de
conversion, et reste valide quels que soient les contrastes de vitesse et les angles d’incidence. Le
principe en est d’analyser les variations d’amplitude et de forme de la phase réfléchic ou conver-
tie, et d’en déduire les variations du coefficient de réflexion avec ’angle d’incidence. Ensuite,
les variations du coefficient de réflexion sont exploitées pour contraindre les vitesses du milieu
inférieur, de telle sorte que, sur des données synthétiques, nous aboutissons & un résuliat exact.
Bien que Uillustration synthétique ne comporte que des réfléchies PP, il est immédiat de trans-
poser aux converties PSV ou PSH, voire & un cas mixte. Du point de vue pratique, cette méthode
présente 1’avantage par rapport aux autres techniques d’ AVA de ne pas requérir la connaissance
du signal source. Nous devons par contre supposer que tous les récepteurs et toutes les sources
sont reproductibles. En fait, lors de I’application au cas réel de la tomographie du Vésuve, nous
montrons comment utiliser a notre avantage certaines conditions géométriques bien spécifiques
pour prendre en compte la diversité des sources et des récepteurs.

" (Ces travaux théoriques sont ensuite appliqués a I'imageric d’une interface de la crofite su-
périeure du Vésuve, puis a la détermination des propriétés sismiques du milieu sous-jacent.
Pour ce faire, nous disposons des données d’une expérience de sismique active comprenant de
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nombreux tirs en mer, et des enregistrements trois composantes a terre. Aprés la définition d’un
macromodéle de vitesse issu en partie de la tomographie des premiéres arrivée, nous effectuons
une migration purement cinématique, qui nous fournit une image bidimensionnelle du réflec-
teur, Ce dernier apparait plat, 2 8 Km de profondeur, et s’étend sur une distance totale de 30 Km
de part et d’autre du volcan. :

Nous utilisons systématiquement la migration de données synthétiques afin d’estimer la
validité de notre modéle &’interface. De ce point de vue, le test le plus important est celui qui
montre que I’image retrouvée n’est pas une mauvaise interprétation de phases superficielles.
Ces derniéres, au contraire, produisent les pics d’énergie présent sur 'image des données au
dessus de D’interface. On en déduit qu’il n’existe aucune autre discontinuité entre celle que
nous avons imagée 2 8 km, et I'interface entre sédiments calcaires et dépots volcaniques. Dans
un autre domaine, la migration de synthétiques révéle que I'image des phases PS observées a
grand angle est remarquablement stable par rapport aux imprécisions du modgle de vitesse. Il
s’en suit que la longueur minimum de 1interface est bien contrainte, puisque les converties PS
qu’elle génére sont observées en cing stations disséminées le long du profil. La profondeur, elle,
est plus incertaine, car fort dépendante du modele de vitesse.

Apres avoir imagé Vinterface, nous nous consacrons a déterminer le contraste de vitesse.
Reprenant les idées théoriques développces auparavant, nous mesurons en deux stations la
convertie PS et la premiére arrivée, et déduisons de Jeur rapport les variations du coefficient
de conversion a I’interface. 1’étude simultanée des variations de la premiére arrivée et de la PS
permet la prise en compte implicite de nombreux phénomenes difficiles a modéliser : les effets
locaux de propagation aux sources et aux récepteurs, entre autres. De sorte que, outre les me-
sures des deux phases, il n’est nécessaire de calculer que les divergences sphériques des deux
ondes dans les sédiments calcaires, of la vitesse est pratiquement constante. Dans un deuxiéme
temps, les variations du coefficient de conversion sont interprétées en termes de propriétés sis-
miques du milieu sous-jacent. Il en découle que la vitesse des ondes S est bien contrainte, et
devrait étre inférieure & 1 Km/s. En revanche la seule information fiable disponible sur la vitesse
des ondes P est qu’elle est inférieure & celle du milieu supérieur. Aussi, pour mieux contraindre
ce paramétre, nous effectuons la migration de synthétiques dans plusieurs cas de contrastes de
vitesse. La comparaison avec ’image des données montre qu’une valeur tres basse de Vp (2
Km/s) est plus cohérente qu’une valeur moyenne (4.5 Km/s).

Tout porte donc a la conclusion que I’interface marque le passage & un miliex composé de
roches 3 haute température, voire partiellement fondues : Les vitcsses sismiques extrémement
basses, le fait que le réflecteur soit plat. Cette possibilité est en accord avec les résultats d’autres
analyses géophysiques : En particulier ’inversion du champ magnéto tellurique qui révele une
anomalie de résistivité & 7 Km sous le volcan, et la profondeur de coupure des tremblements de
terre, entre 6 et 8 Km. Enfin, au moins trois auteurs ont détecté des réflecteurs de ce genre dans
des milieux volcaniques, une des interprétations possibles étant qu’il s’agisse d’anomalies de
température, et non de discontinuités chimiques.
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ANNEXE A

Détection de réfiecteurs par sélection des isochrones de diffraction

La stratégie de migration que nous avons définie au chapitre 3 comprend une premicre
étape ayant pour but d’imager Vinterface. Pour ’exemple synthétique dans la configuration
Tomoves96 (chapitre 3, figure 3.1.8), ainsi que pour ’application aux données de Pexpérience
Mareves97 (chapitre 4, figure 4.4.4), des techniques empiriques de migration par sommation en
diffraction se sont avérées efficaces.

Par contre, nous n’avons pas réussi & imager I'interface entre dépdts volcaniques et sédi-
ments calcaires avec les données de I’expérience Tomoves96 : L’image de migration ne présente
aucune focalisation. En effet, pour cette application, les handicaps s’accumulent : Les données
sont forfement bruitées, relativement disparates si ’on compare avec le dispositif d’acquisition
de Mareves97 (chapitre 4), et I'interface est probablement fortement irréguliere - on pourra voir
a ce sujet le résultat de [Frattini et al., 1999] sur la figure 3.1.1.

Aussi, nous avons développé une méthode de filtrage des isochrones de diffraction, dont
nous espérons qu’elle permettra d’imager les réflecteurs dans les conditions difficiles auxquelles
nous faisions allusion. Faute de temps, nous n’avons pas pu porter 4 terme la mise au point de
cette technique, nous nous contentons donc d’en exposer théoriquement les grandes lignes dans
ce bref chapitre. '

Le principe fondamental est d’utiliser, pour filirer les données, une propriété géométrique
locale des isochrones de réflexion, ¢t une propriété géométrique globale du réflecteur. En un
point donné, la propriété locale peut étre utilisée pour sélectionner, parmi toutes les isochrones
générées par le dispositif d’acquisition, un ou deux groupes correspondant chacun a une di-
rection plus probable du réflecteur en ce point. La propriété globale de I’interface que nous
meitons & profit est sa continuité, qui implique qu’en deux points proches les directions des
tangentes doivent étre similaires. L’idée est donc d’essayer successivement un grand nombre de
modeles de réfecteur, et de ne garder que celui qui, en moyenne, est le mieux en accord avec
les directions locales des isochrones.

A.l, Propriétés géométriques des isochrones de réfiexion

Le théoreme de Fermat, ou la loi de Snell-Descartes, implique qu’au point d’impact avec
I’interface 1’isochrone de la phase réfléchie ou convertie soit parallele a I'interface. Donc, en
un point 12 de I’interface, toutes les isochrones des phases réfléchics ou converties en I2 auront
une tangente commune, égale a celle du réflecteur, a priori inconnu (figure A.1.1A ). On peut
donc imaginer d’étudier en chaque point du milieu la distribution angulaire des isochrones. En
un point I2 appartenant & I’interface nous devrions observer que plusieurs isochrones ont des
directions trés proches (figure A.1.1B). Le nombre de ces isochrones aux directions semblables
est égal 4 la redondance que permet en ce point le dispositif d’acquisition. Au contraire, en un
point M qui n’est pas situé sur le réflecteur, il ne devrait pas y avoir de superposition d’iso-
chrones. '

Cette propriété peut étre utilisée 2 deux fins. En premier licu, distinguer les points I2 appar-
tenant a ’interface des autres points du milicu M. Deuxiémement, elle devraif nous permettre,
en 12, de ne prendre en compte que les quelques isochrones associé€es 2 une phase réfléchie ou
convertie en ce point. C’est important, car une des causes des résultats imparfaits que peut don-
ner la migration par sommation en diffraction, est justement qu’en un point donné on somme
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FIG. A.1.1 — In any given point 12 of
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an interface, all the isochrones of the phases reflected or

converted in that point share a common tangent, which is the one of the interface at that point.
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toutes les isochrones indistinctement. Si une ou plusieurs de ces isochrones sont li€es a une
phase de forte amplitude qui n’est pas une réfléchie (par exemple I"onde directe), ["amplitude
retrouvée au point courant est irrémédiablement faussée.

Ces considérations théoriques se heurtent dans la pratique a deux écueils : Tout d’abord
deux points d’impact ne sont presque jamais superposés, parce que le dispositif d’acquisition
est discontinu. Cela implique qu’en un point du réflecteur les isochrones des phases réfléchies
en des points voisins n’ont pas exactement la méme direction. Le filtre sur la direction des
isochrones ne doit donc pas étre trop sélectif. Pour cette raison, nous définissons, en tout point
du milieu, une fonction dépendant de 1’angle qui mesure le degré de regroupement des directions
des isochrones. Cette fonction, que nous baptisons IAC (Isochron Angular Consistency), a une
valeur élevée pour un angle donné si un grand nombre d’isochrones ont une direction voisine
de cet angle au point considéré. Au contraire, elle gardera une valeur basse si les directions
d’isochrones sont distribuées de fagon plus uniforme (A.1.1B).

Le deuxieme probléme est que deux isochrones peuvent avoir des dircctions trés voisines
sans quelles soient associées & des phases réfléchies. Prenons le cas de ’onde directe enregis-
trée pour le méme tir & deux récepteurs voisins. En un point du milieu M lointain, cette onde
générera des isochrones de direction et d’amplitude trés voisines. I)’apres les premiers tests
que nous avons effectués, la fonction de sélection des isochrones IAC peut avoir de fortes va-
leurs méme en des points qui n’ appartiennent pas au réflecteur. Pour réduire ce probleme on
peut définir la fonction TAC on de fagon & ce qu’elle ne compare entre elles que des isochrones
associées a des tirs ou a des temps de parcours de type (PP ou PS) différents.

Tl n’en reste pas moins que la fonction IAC peut avoir, un, de fortes valeurs en des points
qui n’appartiennent pas au réflecteur, et, deux, qu’en un point du réflecteur la direction la plus
privilégiée n’est pas toujours celles du réflecteur.

Aussi, nous sommes amengs  introduire une deuxiéme condition qui est celle de la conti-
nuité du réflecteur. Cette continuité implique une continuité (au moins par morceaux, nous
supposons) des directions de tangente.

A.2. Continuité de Pinterface : Formulation du probléme d’optimisation

La continuité des directions de tangente le long de 'interface peut étre exploitée afin de
compenser ’imperfection des informations locales fournies par la fonction IAC. Evaluons cette
dernigre en deux points du réflecteur I1 et 12 proches 1’ un de Pautre (figure A.2.1). Supposons
que deux directions soient particulierement privilégiées en I1 : 140 et 30 degrés. Supposons de
plus qu’en 12 les directions plus probables soient 120 et 35 degrés. La continuité du réflecteur
permet d’affirmer que sa direction dans cette portion est de 30/35 degrés. Méme dans le cas
ol la fonction IAC ne présente pas un maximum absolu pour ces directions aux deux points
considérés.

De facon plus générale, nous pouvons tester un modele d’interface en sommant le long de
tous ces points la fonction IAC. L'idée est que cette intégrale a une valeur maximale pour un
modele d’essai proche de la forme du réflecteur réel. Quand, par contre, on envisage un modcle
éloigné de la réalité, 1a sommation n’est pas constructive (points M2, M1 et I1 du modéle d’essai
sur la figure A.2.1).

Du point de vue algorithmique, il est nécessaire de paramétriser Iinterface par une fonction
r(s), s étant un paramdtre réel d’avancement, et r un vecteur décrivant la position du point
correspondant a s. En tout point de I’interface la direction de tangente est donnée par ©(s). La
qualité C' du modele d’interface sera définie par :

C= TAC(r(s),0(s))

inter face
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FIG. A.2.1 — The integral of the IAC function will have a low value when the trial interface is
different from the real interface.
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Le probléme est donc maintenant de trouver le meilleur modele, celui de facteur C plus éleve,
en cnvisageant successivement un grand nombre de modeles d’essai. Il s’agit d’un probléme
d’optimisation, quelques tests synthétiques devraient permettre de déterminer si la fonction
coiit est relativement réguliére. Dans ce cas des algorithmes de recherche local de type Simplex
pourraient suffire. Si, au contraire, elle présente de nombreux minima secondaises, il sera né-
cessaire d’utiliser des méthodes de recherche globale comme 1’algorithme génétique ou celui
de Monte-Carlo.




ANNEXE B

Stabilité des isochrones PP et PS

Nous allons voir pourquoi la position des images PP est nettement plus sensible a des petits
changement du temps de temps de propagation que celle des images PS. En nous aidant de la
figure B.0.1, considérons I’isochrone de la phase réfléchie P-P, définie comme I’ensemble des
points g tels que le temps de parcours de la source au point g , puis du point zg au récepteur
soit égal 4 une constante Ty, par exemple le temps auquel est observée la phase réfiéchie :

Tpp(s,x0,7) = To

Imaginons que le temps de propagation soit perturbé d’une quantité égale a df. Quel est le
nouveau lieu des points xp + dz 7 Ces points sont solution de 1’équation :

TPP(S, Lo+ (SIB, T) = T(j + 6t

Un développement au premier ordre amene :

BTPP(S,Z?Q, 7')

TPP(S, :130,7') + dx. 9z

~ Ty + 6t

Donc :

F1G. B.0.1 — In virtue of Snell’s law, the gradient of the isochrone of a reflected or converted
phase is normal to the interface. It is the sum of the slownesses of the incoming and outgoing
wave.
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anp(S, To, ’I')
oz

Or le gradient total de I’isochrone se décompose en deux contributions, correspondant & I’onde
incidente et a ’onde réfiéchie : :

(B.0.1) oz ~ 8t/

anP(S, x, ‘f') . 8TP(S, :17) 4 an(CL', T)

0x Oz Ox
Nous reconnaissons dans le terme de droite respectivement le vecteur lenteur de I’onde incidente
en z, puis celle de 'onde réfléchie. Sur la figure B.0.1, nous voyons qu’a grand offset 'angle
entre les deux vecteurs lenteurs tend s ouvrir de plus en plus, de sorte que leur somme tend a
s’annuler puisque ces deux vecteurs ont la méme norme. Compte tenu de I’équation B.0.1, ceci
implique qu’une faible perturbation temporelle suffit 2 déplacer considérablement I’isochrone,
et donc, I’image de migration.

Considérons maintenant te cas d une phase PS, on a, d’une part :
OTps(s, xo,7)
Oz
Et, d’autre part, la somme sur les vecteurs lenteurs :
OMpp(s,z,r) _ OTp(s,x) + OTs(z,r)

Oz - Oz Ox
Le fait important est que les deux vecteurs lenteur n’ont pas la méme norme. La lenteur de
’onde partant vers le récepteur est toujours plus grande, d’un facteur égal au rapport Vp/Vs.
Par conséquent, a grand angle, le rai incident tend & devenir rasant comme dans le cas de la PP.
Par contre, le vecteur lenteur émergent tend vers une direction fixe telle que le sinus de I’angle
avec la verticale soit égal A Pinverse du rapport Vp/Vs. De sorte que, & grand angle, la somme
n’est jamais nulle. Pour un déplacement dz vertical nous avons :

bz = 515/(%.003(%@'%(1/;1/8)))

Pour fixer les idées on a, dans notre cas, 0z ~ dt/(0.25s. Km ). Ainsi, le décalage de 0.025s
seconde introduit au paragraphe 4.4.4.2 a eu pour effet de déplacer I’image PS d’environ 0.1
Km. En comparant les images avant (figure 4.4.6) et aprés (fig. 4.4.7) la correction on s’apergoit
que I’image PP de AP1, elle, est descendue de 1km.

Cela montre que la migration de phases PS, outre 4 concentrer I’énergie en une zone res-
treinte, a aussi I’avantage d’étre relativement stable par rapport aux perturbations en temps, ce
qui implique que de petites erreurs du modele de vitesse ne produisent pas de défocalisation.

dx ~ ot/




ANNEXE C

Modélisation par différences finies en configuration réciproque

C.1. Généralités sur les différences finies en temps

C.1.1. Introduction. Le principe dit des “Différences finies” consiste en la discrétisation
en temps et en espace de I’équation de 1’élastodynamique. La propagation du champs depuis un
point & un instant donné jusqu’a un autre point et un instant uitérieur se fait par “bonds” suc-
cessifs et de longueur et de durée finies. Cette procédure a pour avantages principaux de donner
acces au champs complet, et non seulement aux temps d’arrivée, pour des ondes de tout type,
méme celles qui sont en général hors de portée d’autres modes de calcul, comme les ondes de
surface, les ondes réfractées et diffractées. Le second avantage est qu’aucune resiriction n’est
imposée au milieu de propagation, il peut étre irrégulier et comporter des interfaces. Troisi¢me
point fort, la surface libre, si elle est plane, se prend facilement en compte, permettant une
description fidele des ondes de surface. Une topographie irréguliére peut aussi se prendre en
compte, mais au prix de quelques approximations. Enfin, dernier avantage et non des moindres,
la possibilité de considérer des sources trés diverses, depuis 1’explosion ponctuelle 2 la distri-
bution de dislocation le long d’une surface de failie.

C.1.2. Le point de départ : Discrétisation des équations. Notre but est de résoudre

I’équation de 1’élastodynamique :
621&@' 87—:1:-.7;‘

C1.1 —— =5+
11 o =7 "o,

O u; est le déplacement observé dans la direction 7, S; la force de volume appliquée dans
la méme direction, et Tz,;z; est la contrainte exercée dans la direction %, sur Ia facette du cube
unitaire perpendiculaire a I’axe j.

Il nous faut aussi pendre en compte la réponse élastique du milieu, exprimée par la loi de
Hooke :

Ts = (A4 20) 22 4 A0

T
# dug
(C.1.2) Toz = (A(;:Qu) :z + AgE
Toe = (55 + 50
La premigre étape est de troquer le systéme d’ordre deux constitué des équations (C1l1)et
(C.1.2) contre un systéme d’ordre un en considérant non plus le déplacement u; mais la vitesse

Vi — % .

B'U' aqu:-

s, i3

pat + ij

ct
-‘ ggu;m = (A+2p)§3i;+ Aga
o = (A 2p) 52 4+ Ay
wr = 0+ 5)

Cette opération permet de ne pas avoir a calculer lors de la discrétisation les dérivées spa-
tiales de la densité et des paramétres de Lamé. Ainsi les interfaces ou la surface libre, si¢ge de
discontinuités du milieu de propagation, sont-elles prises en compte sans probleme.
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FiG. C.1.1 — Staggered grid discretisation : All physical quantities are not computed in the same
points.

dx |

l

Les équations sont discrétisées en effectuant le développement de Taylor de chaque fonc-
tion a I’ordre deux ([ Virieux, 1984] ct [Virieux, 1986]), ou 4 ’ordre quatre [Levander, 1988].
I’originalité de la méthode est que toutes les quantités physiques ne sont calculées ni aux mémes
points, ni aux mémes moments (cf figure C.1.1). Ainsi le calcul de la vitesse & Iinstant ¢ + di
et au point z fait intervenir la vitesse & ’instant £ et au point & et les contraintes & ’instant
t — %dt et aux points £ — sdw etz + sdz. Lemploi de ces grilles décalées (staggered grid) a
pour avantage par rapport aux méthodes classiques une moindre dispersion numérique, et le fait
que cette derniere ne dépende plus du coefficient de Poisson . 11 est ainsi possible de modé€liser
le parcours des ondes dans ’eau, chose capitale en sismique marine. Nous venons de voir que
la discrétisation des équations permet la propagation du champ d’onde de proche en proche en
temps et en espace. 1l reste & considérer les conditions aux limites, ¢’est a dire modéliser la
source et les bords du modele.

C.1.3. Conditions aux limites : surface libre et bords absorbants. En pratique la taille
des modéles doit rester finie, et si I’on n’y prend garde ses bords se comportent comme des
parois réfléchissantes. La technique utilisée consiste a ajouter au modele réel des zones latérales
d’absorbtion. Dans ces derniéres, en considérant que les ondes arrivent avec une incidence
normale, il est possible de les décomposer en un champ se déplagant vers I” extérieur, et un autre
vers ’intérieur. Les ondes subissent une premiére atiénuation par application d’un coefficient
multiplicatif inférieur 2 un & chaque mise & jour de la vitesse. Puis, sur le fond de la zone
atténuante, est sommé au champ incident un champ réfiéchi de méme amplitude mais de signe
opposeE. :

Prendre en compte une surface libre plane se fait naturellement en posant comme condition
la nuilité des composantes verticales des contraintes. Telle condition est vérifi€e en imposant &
la contrainte juste au dessus de la surface libre d’étre €gale mais de signe opposé a celle juste
en dessous. Des contraintes ainsi calculées on déduit ensuite les vitesses comme en tout auntre
point. \

Une topographie irréguli¢re requiert un traitement plus sophistiqué. Il serait possible de
calculer en tout point de la surface libre sa normale, puis d’imposer ’annulement des contraintes
dans sa direction. Malheureusement cela requiert une rotation du systéme de coordonnées, et
un surcoiit rédhibitoire en terme de temps de calcul.

1 autre approche, dite de la formulation en terme de vide (vacuum formulation), consiste a
annuler la densité du milieu au dessus de la surface libre. Dans 1’approximation d’ordre quatre,
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ceci provoque des instabilités liées au fait que la densité intervient au dénominateur des équa-
tions discrétisées. Nous choisissons, i ’instar de [Graves, 1996], d’amener progressivement la
densité 3 zéro au fur et & mesure qu’augmente la distance a la surface libre. Ceci peut toute-
fois introduire des distorsions dans les ondes de surface, ce qui n’a pas d’incidence sur notre
probléme qui est de modéliser principalement les ondes réfléchies.

C.1.4. atténuation anélastique. Une modélisation fine de la propagation des ondes dans
la structure du Vésuve passe par la prise en compte du caractére atténuant des roches volca-
niques altérées en surface, et surtout du matériau & haute température probablement présent en
profondeur, que nous nous attendons notamment & trouver en dega de Uinterface a 9 Km de
profondeur mise en évidence par I’analyse des données Mareves97.

[Graves, 1996] proposent de prendre en compte le facteur Q de qualité que nous avons
défini au chapitre deux, mais seulement pour une fréquence de référence, ce qui revient en
définitive A diviser le champs de vitesse 4 chaque nouvelle itération temporelle par une fonction
restant inchangée au cours du temps. Cette méthode mise en pratique dans le code & disposition
de ’auteur est inadaptée dans le cas ol la bande de fréquence 2 prendre en compte (entre 1 et
10 hz), est plus éiendue.

C.2. Calcul en configuration réciproque

Ce probléme se pose pour vérifier la validité des modeles d’interface issus de la migration
des données du profile F de la campagne Mareves. Nous sommes confrontés au probleme de
simuler environ 150 sources dont les signaux sont mesurés 4 moins de cing de récepteurs. La
taille imposante du modgle en jeu -80 Km d’extension latérale, 10 Km de profondeur, et 10000
itérations temporelles- est telle que chaque simulation dure une dizaine d’heure. La modélisa-
tion compléte nécessiterait donc ... deux mois ! La réponse intuitive est d’échanger les sources
et les récepteurs, mais ceci est faux pour le champ complet créé par des explosions, comme
nous le montrerons. La réciprocité entre sources et récepteurs n’est vérifice en toute rigueur que
pour les fonctions de Green. Une fois ces derniéres obtenues, au prix de deux simulations pour
chaque récepteur réel, le signal émis par une explosion aux sources réelles peut se reconstituer.
Ainsi le nombre total de simulations nécessaires passe de 150 a une dizaine.

C.2.1. De la non réciprocité entre sources explosives et réceptenrs. Cette partic a pour
but de démontrer que le signal mesuré en un point r dfi & une source explosive en s , est différent
du signal mesuré en s créé par une explosion en r . Considérons le modele de la figure C.2.1.
Outre les ondes directes, Uinterface marquant le passage d’un milieu rapide & un milieu lent
génére des converties PS .

Dans un premier temps le récepteur est placé au p01nt R,etl’ expiosmn est déclenchée en S,
puis le dispositif est interverti. Comme on le voit sur la figure C.2.1, il n’y a pas de réciprocité
entre la source et le récepteur, aucune opération simple appliquée aux données réciproques ne
permet de déduire les données directes.

C.2.2. Reconstitution d’une source explosive réciproque. Si les sources explosives ne
sont pas réciproques, les fonctions de Green, elles, le sont [Aki and Richards, 1980, page 28].
Soit Gpm(r, 8,1) la vitesse du sol mesurée en r selon la direction m , due a une force appliquée
en s dans la direction n . La relation de réciprocité s’écrit :

Gum(T, 5,1) = Gpn(s, 7, 1)
- Supposons que ’on soit arrivé a calculer les quatre fonctions de Green correspondant aux deux
directions possibles d’excitation, et aux deux directions de mesure, pour upe source en 7 €t un

récepteur en s. La réciprocité nous donne immédiatement les fonctions de Green de la source
en s pour le récepteur en 7.
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Fi1G. C.2.1 — Model used to test the reciprocity of explosive sources.
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0.01 Vp=2 Km/s
0.0 0.5 1.0

X

1l nous reste, & partir de ces derniéres, 2 reconstituer le mouvement du sol en r produit par
une explosion en s, et non une force ponctuelle. Cela est possible en considérant le gradient des
fonctions de Green, et en introduisant le moment de la source [Aki and Richards, 1980, page
53). Soit 1, (r) le mouvement du sol observé en 7 selon la direction 1 , et Mpy(s) le tenseur de
la source en s , on a (la source est ponctuelle) :

un (1, 1) = Mpq(s)Gpn,q(T: 8y t)

Pour une source explosive et isotrope le tenseur des moment est un delta de Dirac diagonal. Il
s’en suit :

U (7, 1) Zan,q(r, 8, 1) o Z Ghrgq(s, 7, 1)
q q

En résumé, pour connaitre le mouvement créé en r, dans la direction n, par une explosion en 8,
il faut appliquer une force en r dans la direction n , et sommer les deux composantes du gradient
selon s du mouvement en s.

Comment calculer en pratique les gradients des fonctions de Green ? Nous appliquons une
force successivement selon z puis y au point r (qui est un récepteur réel et une source pour
les simulations), et effectuons une approximation & 1’ordre 2 pour le calcul du gradient de la
fonction de Green au point s comme lillustre la figure C.2.2. Soit (4o, jo) les indices de grille
correspondant & la position s et supposons que 1’excitation en 7 se fasse sclon la direction n ,
on a approximativement :

0G (7, 8 1 o . . OGpyy(r, s i o .
337(5 ) = a(%(zﬂajﬂ) - 1/:r}(?'(] W ]-7.70)) et ;ysm"l : &(VQ(EO:JG + 1) - V-y('b[),j'{]))

Pour vérifier la validité de la procédure nous utilisons un modele légérement différent du précé-
dent (figure C.2.3), dans lequel la source et le récepteur ne sont pas disposés a 45 degrés I” un
‘de ’autre. Les résultats sont exposés sur la figure C.2.4. La premiére observation qui s’impose
est que la reconstitution & partir des fonctions de Green reproduit presque exactement les résul-
tats de la simulation directe. ‘Toutefois deux artefacts sont introduits : L'un, bénin, est un bruit
haute fréquence qu’on peut facilement éliminer par filtrage en fréquence ; Iautre plus génant
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Comparison of the signal registrated in R for an explosion in S (black curves), and the signal
registrated in S for an explosion in S.

Composantes horizontale et verticale de la vitesse

0.00

0.051

0.15;

0.20

est un résidus d’onde S apparaissant a la source réciproque. Les tentatives d’en venir a bout en
employant une approximation d’ordre quatre pour le calcul du gradient des fonctions de Green
n’ont pas abouti.
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F16. C.2.2 — Calculation of the gradient of the Green function on the staggered grid.
X
" Position r of the source

in the simulation (real
receiver)

VGi) Z ()

VG-L) 2G4 VGG

Position s of the receiver_‘,_,...----""""'
in the simulation '
(real source)
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F1G. C.2.3 — Model used to test the reconstitution of an explosive source from the reciprocal
Green functions.

Géometrie des simulations
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FIG. C.2.4 — Comparison between the ground velocity in R for an explosion in S (black curves),
and the reciprocal.

Composantes horizontale et verticale de la vitesse

0.00

[

0.05- -

0.15;

0.20




ANNEXE D

Théorie des rais

D.1. Introduction

La théorie des rais est largement employée en sismologie pour deux raisons : La premiere
est sa rapidité de calcul par rapport aux méthodes de champs complet comme les différences
finies. La seconde est la facilité d’interprétation des résultats qu’elle donne, puisque chaque
phase est propagée indépendamment, et reste donc clairement identifiable. Au contraire, les
différences finies obligent 3 recourir aux instantanés du champs (snapshots) pour suivre les
phases au cours de leur propagation, tandis que d’autres méthodes, notamment celles qui passent
par une décomposition en fréquence du champs, les mélent irrémédiablement.

Les rais sont définis comme des trajectoires perpendiculaires en tout point au front d’onde
(voir figure D.1.1), et ce quel que soit le milieu de propagation.Ils sont porteurs de trois informa-
tions permettant de construire la fonction de Green du milieu :La premiere est une information
de temps d’arrivée de 'onde considérée au point d’observation, qui est Iintégrale, le long du
parcours du rai, du temps de trajet élémentaire. Ceci est valable aussi pour des milieux irrégu-
liers et peut se démontrer de deux fagons :

— Gréce au principe, local, de Huygens qui veut que chaque point atteint par une onde se
comporte comme une source secondaire, et que le front d’onde a Iinstant suivant soit la
somme de toutes les contributions élémentaires. Ce principe méne directement a 1’équa-
tion I’Fikonal.

— Gréce au principe, global, de Fermat qui dit que le rai est le plus court chemin permettant
de relier 1a source au point d’observation.

La deuxiéme information est la direction du mouvement de particule déclenché par le passage
de I’onde, et se déduit de la direction du rai.

La troisiéme information est la décroissance de 1’amplitude de 1’onde liée a ’expansion
et 4 la déformation du front d’onde. Bt c’est seulement dans des milieux haute fréquence non
atténuant que les rais correspondent aux flux d’énergie, et que le signal source est fransmis sans
déformation de la source au récepteur (figure D.1.1).

D.2. L’hypothése fondamentale

D.2.1. Résolution de I’éguation de I’élastodynamique. Rappelons la forme de 1’équation
fondamentale de 1’élastodynamique dans une région ol le terme de source est nul :

Pu(x, t 0 d
M

Dans I’espace des fréquences :
(D.2.1) \ pwzui(:n,gu) + (Ciju(@)ura(z,w)) ; = 0

Dans un milieu & trois dimensions homogene de vitesse ¢, la solution de I’équation est de la
forme : '

1 . 1 .-
D.2. e il _ w7
(D.2.2) u(r, w) = P g

125




D.2. LHYPOTHESE FONDAMENTALE 126

FIG. D.1.1 — Rais are perpendicular to the wavefronts. In the high frequency approximation, the
source signal is transmittes without distorsion from the source to the receiver.

&
% e
_Source O"

Ou le terme exponentiel fortement oscillant contient 1’information de temps de propagation et
sert a localiser le front d’onde, alors que le facteur ﬁ régit I’amplitude. Par extension, nous

cherchons des solutions du cas inhomogéene de méme forme :

(D.2.3) w(z, w) = d(w)S(w)Aw, x)ein(a;)

Avec un terme d’amplitude lentement oscillant que nous écrivons :

s8]
Al ()
(D.2.4) Az, w) = i)
n=0
Dans (D.2.3) S{w)a le rdle de transmetire la forme du signal source, alors que d{w) est un
facteur de normalisation associé a la dimension du milieu. Celui-ci s’obtient en comparant la
solution analytique (D.2.2) avec la solution de forme (D.2.3) et (D.2.4) mais calculée dans un

milicu homogene. Dans un espace & deux dimensions :

1
d o
W=
Introduisons cette expression du déplacement dans (D.2.1) :
- 1 n n) iwT(x
d(w)S (w) {Z iy @A )+ (Con@ (AP 7)) } =0
n=0 i

Divisons par d(w)S(w)e*T®) | effectuons les dérivations et ordonnons pas puissance de —iw :
S il W (pAl" — Cun AT () Ty())
(D.2.5) tiw(Cig AL T5(w) + (Cign AL T1).5)
‘ +(CiimAf)) 3}
Cette dernitre égalité doit étre vérifiée quelle que soit w. On en déduit la nullité de tous les
termes de méme degré, donc en particulier pour le terme en w? :

!
©26) (0= B 1, = T AD = 0
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Soit encore en notation vectorielle :

(D.2.7) A-Lmpa- L?VT(VT.A) _ 0

Ot nous avons fait I’hypothése d’un milicu isotrope pour pouvoir exprimer le tenseur de ’¢las-
todynamique en fonction des paramétres de Lamé. L'équation (D.2.6) correspond a un systeme
linéaire qui accepte des solutions A( ) non nulles si et seulement si son déterminant est égal 2
z€ro

A4

det(ds — %T,jT,j — —=TTx) =0

Cette dernidre expression se factorise (Voir [Cerveny and Hron, 1980, page 53])et donne :

(D28) (VT = P (VT) = 55 =

Cette équation, dite de I’Eikonal, gouverne les temps de trajet, et montre qu’ils existe trois

types d’ondes se propageant : Une 2 la vitesse o = )Lp?& ( ’onde P), et deux a la vitesse

B = \/% (les ondes S) . Les vecteurs propres associés a la valeur propre double 3, qui portent

la direction du mouvement provoqué par les ondes S, sont perpendiculaires au vecteur propre
de a, et donc 2 la direction du déplacement induit par I’onde P.

D.3. La propagation du rai

Soit s 1a coordonnée curviligne le long du rai, dont nous définissons la trajectoire par la
fonction z(s). Le vecteur unitaire ¢ tangent au rai, est donc lui aussi perpendiculaire au front
d’onde et colinéaire au vecteur VI :

dr
t= e v(z)V,T(z)

Puisque le gradient commande directement la direction du rai, voyons son évolution en fonction
des:

dVT dx; dx
doi & Gp_ (42 T. = 2
Z - d%VT (- VIVT = (wVT.V)VT = oVT(V.VT) = _V(VT)
Donc:
dvT v 1., /1
ds _EV(E) _v(v)

Ceite derniére quantité est liée a la courbure du rai, en effet :

1 d 1. 1dt
(D.3.1) V(E) = LE(E) + = o s

Or la courbure dans un repre de Frénet est définie par

dt
ds
“Donc en prenant le produit scalaire par n de I’équation (D.3.1), nous obtenons :

= Kn

K= 'U’H..V(%) = —n.%




D.3. LA PROPAGATION DU RAT 128

F16. D.3.1 — In any point a Frénet reference frame can be defined.

Source

Autrement dit le rai se courbe dans la direction normale opposée 4 I’augmentation de vitesse .
En résumé nous avons trois équations valables localement, qui permettent de propager le rai de
proche en proche :

é_:g?: v(z)VT
(D32) T V(.rl_}) et (VT)2 _ ,ul—z

ds

La premitre décrit ’évolution de la tangente au rai, et la seconde celle de la courbure. Un
changement de variable p = VT, permet d’avoir :

g = v@)p
(D.3.3) @® —v(l) avec (p)’=

Ces dernitres équations que nous avons obtenu grice a des lois locales peuvent aussi étre dé-
duites de principes variationels globaux basés sur le théoréme de Fermat, qui veut que le rai
soit la trajectoire la plus rapide entre Ja source et ’observateur ( [Virieux, 1996, page 266], par
exemple).

D.3.1. Déplacements de particules. La direction du mouvements de particules associés a
chacune des trois ondes s obtient en faisant le produit vectoriel(X ) puis scalaire (.) de ’équation
(D.2.7) par le vecteur VT', par définition tangent au rai. Ainsi il vient :

VT.A(L — 0?(VT)?) = 0et VT x A(1 — B*(VT)*) =0

Aussi nous en déduisons que les ondes P se déplacant a la vitesse & sont telles que VI'x A =0,
et donc induisent un mouvement longitudinal. En revanche, ’amplitude des ondes S de vitesse
8 doivent respecter VI' x A = 0, ce qui implique que le déplacement des particules se fait dans
le plan orthogonal au rai.

1l est & noter que jusqu’a maintenant, pou décrire la cinématique du rai et la direction du
mouvement de particules nous n’avons pas eu besoin de I’approximation haute fréquence, aussi
les résultats sont ils valables pour tous les milieux.

D.3.2. L’éguation de transport. Maintenant intéressons-nous au terme en —iw dans I’équa-
tion (D.2.5) , il met en jeu & la fois A§°) et A?} :

(D.3.4) C’@J,,-MAS?}T,J- + (CyADT)) 5 + pADY - CimAVTIT; =0
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FIG. D.3.2 — Volume inclosed between two paraxial rays and two successive wavefronts.
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Nous faisons maintenant intervenir I’approximation haute fréquence en ne prenant que le terme
d’ordre zéro dans la série composant 1’amplitude :

©  4n)(g
(D.3.5) Alz,w) = Z fl_,_%l ~ A (z)

v (—iw)®

I’équation (D.3.4) devient alors ’équation de transport, qui gere les flux d’énergie 2 travers le
milieu :

(D.3.6) CignADT; + (CiguAY Ty) 5 = 0
D.3.3. La divergence sphérigue. Intéressons nous aux ondes P et effectuons le produit

scalaire de chaque membre de 1’équation de transport (D.3.6) par VT , nous obtenons apres
factorisation :

dA A
+_

(D.3.7) T3 (o®

Une expression similaire s’obtient pour les ondes S en multipliant vectoriellement chaque
membre de 1’équation de transport par VT . Le reste du développement est analogue. A ce
point, nous devons calculer V2T. Pour intégrons cette quantité sur la surface S délimitée par les
fronts d° ondes T et T+dt, et un rai infiniment voisins au rai principal (figure D.3.2). Appliquons
le théoreme de la divergence dans un espace a deux dimensions, permettant de passer d’une
intégrale de surface 2 une intégrale le long de son contour :

(D.3.8) [fdiv(VT)dS’z/VT.ndl:/ lt.ndl
5 c c«

Ot 1 est un vecteur en tout point perpendiculaire au contour qui enclot la surface S. Or, par
définition, les rais sont tangents au vecteur VT, par conséquent I’intégrale D.3.8est non nulle
seulement sur les portions de fronts d’ondes :

L L
L et ), 450
oo a(s+ds) a(s) - ds afs)
En reprenant I’équation D.3.8, et avec dS == dsé L, on obtient par identification :
d 6L
Al ey

dLds" o
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1l est important de remarquer une chose : En vertu de la décomposition haute fréquence que
nous avons faite du champs se propageant
u(z, w) = dw)S(w)Alw, e @)
o A™
(D.3.9) et Alw) =Y i F%Tf%l ~ AO) ()

doncu(z,w) ~ d(w)S(w)e @AV ()

Nous avons que le seul terme d’amplitude conservé A®(z), est parallele & u, donc a VT,
ce qui implique que son flux a travers le tube de rai est nul sur les parois paratléles au rai.
Autrement dit I’énergie ne voyage que dans la direction du rai, et ils n’y a pas de déperditions
latérales. Par contre, si nous avions pris en compte des termes d’ordre supérieur dans la série de
Taylor, cettains ne scraient pas paralleles 2 VT, et provoqueraient donc une fuite d’énergie sur
les cotés du tube de rai. :

Définissons la divergence sphérique le rapport entre la surface élémentaire 4 V'origine et
celle en un point quelconque

oL
J(S(], S) = '('SI‘(;

Comme nous venons de le faire remarquer le flux de I’énergie ne se fait que sur des sections
orthogonales au rai. Par conséquent le rapport entre 1’énergie est la Jongueur du front d’onde
reste constante au cours de Uavancement du rai. Ainsi la divergence sphérique est une mesure
de la dilution de I’énergie au fur et 2 mesure que le front d’onde s’étend.

Continuons la résolution de ’équation (D.3.7), et cherchons & exprimer le Laplacien du
temps de propagation en faisant intervenir la divergence sphérique :

1 d .88 8Sq d , 05 1dT d ,J 1 d
Ty s B _ 0 _
VT_ciSds(

Donc (D.3.7)devient :

) =52 s T T ar's) = Tadl'@

dA A, ,1 d J 1 dpa?)

ar 3 ) =0

5@ 5 o) et
Ce que nous multiplions par %pour obtenir :

2dA ,ad J 1 d(pa®
204 @ d Jy, Ldbady g

AdT JdT e’ po? dT
Cetie derniére expression s’intégre facilement de T'(so) a2 T(s), pour obtenir :

Joou
[




Résumé
La migration quantitative par Rais+Born interpréte la forme d'onde des phases réfléchies pour
imager et quantifier les contrastes sismiques qui en sont a l'origine. Mais la non linéarité des
phénoménes de réflexion dans les conditions expérimentales atypiques de la tomographie du
Vésuve battent en breche la modélisation par points diffractants. Nous proposons donc une
inversion basée sur le concept de surface réfléchissante, qui tolére les grands angles d'incidence, les
forts contrastes de vitesse, et tient compte implicitement du signal source inconnu. Le principe est
d'extraire des données les variations relatives du coefficient de réflexion avec l'angle d'incidence,
puis de les interpréter en termes de contraste de vitesse.

Appliquer cette technique & un réflecteur & moyenne profondeur sous le Vésuve implique d'en
déterminer d'abord la géométrie 2D, par migration cinématique des données a disposition
(campagne de sismique active Mareves) : il apparait horizontal, 4 8 Km de profondeur, s'éfend sur
plus de 35 Km, et génére de fortes phases converties PS, dont la nature est confirmée par des tests
synthétiques. Leur migration s'avere peu influencée par les imperfections du modele de vitesse, et
échantillone densément une zone trés restreinte de l'interface. Aussi, I'analyse quantitative ext-clle
basée sur ces phases: La comparaison de leur amplitude a celle de la premiére arrivée perine, en ne
modélisant ni le signal source, ni les effets de propagation locaux aux récepteurs, de contraindre les
propriétés du milieu sous-jacent: Les vitesses sismiques y sont trés basses (Vs < 1 Km/s).

SEISMIC IMAGING OF VESUVIUS |

Abstract -

The Ray+Born quantitative migration interprets the reflected phases waveforin to image and
quantify the associated seismic contrasts. But in the unusual experimental conditions of the
Tomography of Vesuvius non linear reflection effects occur, that caninot be mocsiized by single
scatterers, as assumed by Born approximation. We propose an analysis based o the concept ot
reflecting surface that fully accounts for wide-angle, large velocity contrasts critical reflections. It
consists in the extraction in the data of the variations of reflection coeffic’ent variations, and its
interpretation in terms of the seismic properties contrast, taking into account implicitly the unknown
source signal.

To investigate the properties of a mid-crusr reflector beneath the Mt. Yesuvius Volcano (Southern
Italy), this technique is applied to an active seismic data set gathered ‘n the Bay of Naples. In a first
step, the 2D interface geometry is retrieved through kineimatic migraiion, and background velocity
model optimization : It appears flat, horizontal, at 8Km depth, and :xtends at least 35 Km
horizontally. The migration of finite differences synthetics confiryas that it generates strong P to S
conversions, that, through migration, collapse in a very narrow zone of the interface, without
undergoing any noticeable defocusing when the background veiocity model is imperfect. The
amplitude ratio between the PS and first arrival can be relater to the variations with angle of the
conversion coefficient, independantly of the unknown source signal and local propagation effects
near the receivers. This very slowly varying conversion coefficient is compatible with very low
velocities in the underlying medium (Vs < 1 Km/s).

Mots clés
Migration quantitative; imagerie, inversion, Rais+Born, coefficient de réflexion, atténuation
anélastique, déconvolution, couche basse vitesse, Vésuve, conversion, phases S.
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