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Résumé
Durant ces quatre dernières décennies, le déclin de l’extension et l’épaisseur moyenne de

la glace de mer Arctique s’est accéléré de manière spectaculaire face au réchauffement climatique.

Ce déclin est beaucoup plus rapide que celui prédit par les modèles de climat existant. L’évolution

de l’étendue de la glace de mer est soumise à des processus thermodynamiques qui sont affectés

par des paramètres importants évoluant à un rythme accéléré, tels que les propriétés mécaniques

et l’épaisseur de la glace. Bien que les processus physiques expliquant ce déclin soient compris, les

modèles actuels de banquise et climatiques ne reproduisent pas clairement les variations obser-

vées. Par conséquent, une surveillance continue et précise de ces paramètres est essentielle compte

tenu de la nécessité de mettre à jour nos modèles climatiques. L’utilisation de méthodes sismiques

pour étudier la glace de mer a longtemps été délaissée malgré leur potentiel pour des estimations

très précises des propriétés de la glace. Toutefois, grâce aux rapides progrès technologiques et mé-

thodologiques de la dernière décennie, ces approches ont été récemment reconsidérées.

Une partie de cette thèse vise à prouver l’efficacité d’une méthodologie basée sur la mesure des

ondes sismiques guidées dans la glace pour estimer son module de Young, son coefficient de Pois-

son, sa densité et son épaisseur dans différentes directions en utilisant le bruit sismique ambiant

enregistré par un réseau dense de capteurs. Pour illustrer le potentiel de cette méthode, nous pré-

sentons l’exploitation des données sismiques continues enregistrées par un réseau autonome de

247 géophones déployés entre le 1er et le 24 mars 2019, sur la banquise côtière du lac Vallun-

den, dans le fjord de Van Mijen, dans l’archipel norvégien de Svalbard. La méthode consiste à

extraire une fonction de corrélation de bruit puis à inverser les courbes de dispersion des modes

guidés se propageant dans la glace de mer. Pour calculer la fonction de corrélation de bruit quo-

tidienne, nous montrons que la sélection des fenêtres de temps où la source sismique dominante

est alignée avec les récepteurs améliore significativement le rapport signal/bruit. Les courbes de

dispersion des trois modes guidés fondamentaux sont inversées avec un échantillonnage de type

Monte Carlo par chaînes de Markov pour déduire la fonction de densité de probabilité des pa-

ramètres de la glace de mer. Nous obtenons des résultats cohérents avec les observations et les

mesures effectuées in situ. Ainsi, nous démontrons qu’en utilisant cette méthode, il est possible

d’estimer l’épaisseur, la densité et les propriétés élastiques de la glace de mer avec précision et sur

une base quotidienne.

Ensuite, nous avons exploité des évènements particuliers contenus dans le bruit sismique enregis-

tré : les icequakes. Il s’agit de libérations soudaines et impulsives d’énergie issues de divers méca-

nismes propres à la glace tels que la fracturation. On en compte plus d’une centaine par jour dans

nos enregistrements. Ils ont l’avantage d’être isotropes autour de notre réseau sismique. Pour iso-

ler ces signaux spécifiques des enregistrements continus de bruit, une méthode de hiérarchisation

des formes d’ondes basée sur un réseau de diffusion profond a été utilisée. Nous avons ensuité

sélectionné manuellement et minutieusement les fenêtres temporelles associées aux icequakes. Fi-

nalement, les premières étapes antérieures à une inversion tomographique ont été réalisées en

mesurant les décalages temporels d’arrivée du champ d’ondes au sein de notre réseau. Nous dis-

cutons des perspectives de ce travail qui ouvre la voie à l’imagerie à partir du champ d’ondes émis

par les icequakes.
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Ce chapitre introduit le contexte scientifique dans lequel s’inscrit cette thèse. Le déclin de

l’étendue et de l’épaisseur de la glace de mer Arctique est l’une des conséquences les plus spec-

taculaires et rapides du réchauffement climatique. Bien que les mécanismes physiques derrière

ce déclin soient compris, la modélisation de son évolution reste difficile à établir. Dans ce cha-

pitre, nous allons présenter l’état actuel de la région Arctique, ses interactions avec la circulation

atmosphérique et océanique globale et les conséquences de son déclin. Nous présenterons les pa-

ramètres de la glace de mer d’intérêts dans cette étude. Il sera ensuite question des méthodes

usuelles existantes pour mesurer ces paramètres.



2 Chapitre 1. Introduction

1.1 La glace de mer Arctique : rôle, déclin et conséquences globales

Le système climatique Arctique est constitué d’un ensemble de processus physiques im-

briqués et hautement interactifs. Cette section a pour objectif d’introduire le contexte global dans

lequel s’inscrit la région Arctique ainsi que les causes et conséquences déjà visibles de son déclin.

1.1.1 La glace de mer Arctique : un déclin accéléré

Au cours des 800 000 dernières années, le climat terrestre a oscillé périodiquement entre

des périodes glaciaires, durant lesquelles les longues périodes froides permettent la formation

de vastes calottes de glace dans l’hémisphère nord, et des périodes interglaciaires, plus chaudes

et plus courtes, engendrant la fonte de ces mêmes calottes (figure 1.1). En cause, les variations

orbitales de la Terre autour du Soleil, qui contrôlent la répartition et l’intensité de l’énergie solaire

reçue (Raynaud and Lorius, 2004).

FIGURE 1.1 – Évolution de la température moyenne globale terrestre par rapport à la température du der-
nier millénaire estimée à partir des gaz piégés dans les bulles d’air de la glace Antarctique. La courbe rouge
représente le changement de température (°C) relatif à la température moyenne du dernier millénaire. En
fond rouge : les périodes interglaciaires et en bleu les périodes glaciaires. Figure modifiée de Hansen (2004).

Dans les deux zones polaires, la quantité d’énergie émanant du Soleil est distribuée sur une plus

grande surface qu’à l’équateur du fait de la trajectoire rasante des rayons du Soleil. De plus, l’axe

incliné de la Terre engendre une absence de rayonnement solaire plusieurs mois par an dans ces

zones. Ceci a permis l’établissement d’un climat froid et constant avec la formation de glaces et

banquises recouvertes de neige.

Ces zones jouent un rôle fondamental dans la stabilité du climat terrestre qui est assurée par dif-

férents processus complexes imbriqués. Les rayons du soleil réchauffent les sols et les océans qui

renvoient une partie de ce rayonnement sous forme d’énergie thermique vers l’espace. Dans le

bassin Arctique, au printemps, lorsque les glaces de mer sont recouvertes de neige, l’albédo de la
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reculer au fil des années. En 2012, un Arctique sans glace de mer était prévu quelque temps après

2050 (Stroeve et al., 2012; Steffen et al., 2018), alors qu’en 2019, cette prévision a été modifiée et

avancée à 2030 au plus tôt (Screen and Deser, 2019).

En cause principale, l’émanation importante de gaz à effet de serre, notamment le dioxyde de car-

bone, qui a modifié le bilan radiatif terrestre. Ils empêchent le renvoi du rayonnement solaire vers

l’espace ce qui réchauffe l’atmosphère (Solomon et al., 2009). Ce réchauffement a engendré une ré-

action en chaîne appelée rétroaction positive. En disparaissant, l’albédo de la banquise diminue ce

qui accentue sa disparition en cours (Hudson, 2011; Stroeve and Notz, 2018). Ainsi, la température

en Arctique augmente 3 à 4 fois plus vite que la température moyenne de l’atmosphère terrestre

(Rantanen et al., 2022). De plus, le réchauffement des eaux océaniques entraîne un gel des eaux

plus tard dans l’année, ce qui réduit le temps de formation de la banquise, or, une fine couche de

glace fond plus facilement.

1.1.2 Lien entre la glace de mer Arctique et la circulation atmosphérique et océanique
globale

La glace de mer Arctique joue un rôle clé dans la régularisation du climat terrestre via la

circulation atmosphérique et océanique (Serreze et al., 2003).

La circulation atmosphérique compense les différences d’énergie entre les températures très basses

des régions polaires et celles élevées des zones équatoriales. Les masses d’air circulent de l’équa-

teur vers les pôles, avec, du fait de la rotation terrestre, des vents orientés ouest dans les moyennes

latitudes de l’hémisphère nord. La forte différence de températures entre ces masses d’air chaudes

et celles des pôles empêche leur mélange et crée un front polaire, aussi appelé courant jet qui em-

prunte une trajectoire sinueuse autour de la terre. Ce courant-jet, circulant à une vitesse de 200 à

500 km.h−1, fait office de protection en empêchant que des masses d’air chaudes et humides pé-

nètrent dans l’Arctique et stoppe la progression de l’air polaire vers le sud. De part et d’autre de

la frontière du courant-jet, des zones tourbillonnaires de basses et hautes pressions, responsables

des conditions météorologiques dans les latitudes moyennes, sont créées. Une autre composante

empêchant l’introduction des masses d’air chaudes et humides dans l’Arctique est le vortex po-

laire. Il est composé de vents de hautes altitudes qui tournent autour de l’Arctique.

Les effets du déclin de la glace de mer Arctique sur la circulation atmosphérique sont sujets à

débat. En effet, de multiples interactions sont en jeu dans le système climatique en changement,

ce qui rend difficile l’estimation de cet impact seul. Plusieurs études combinant les observations

et la modélisation du déclin récent de la glace de mer ont établi un lien avec le changement clima-

tique des moyennes latitudes. Honda et al. (2009) combinent les observations et les simulations

numériques pour démontrer que des anomalies froides significatives sur l’Extrême-Orient au dé-

but de l’hiver et des anomalies froides allongées zonalement de l’Europe à l’Extrême-Orient à la

fin de l’hiver sont associées à la diminution de la couverture de glace de mer Arctique au cours

des saisons d’été à automne. Kim et al. (2014) et Nakamura et al. (2015) ont étudié la réponse de
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la stratosphère au déclin de la glace de mer avec des circulations anormales refroidissant les la-

titudes moyennes et réchauffant l’Arctique. Ils démontrent l’affaiblissement du vortex polaire et

le lien entre la récente réduction de l’étendue de la glace de mer Arctique et les modifications de

l’oscillation Arctique et Atlantique Nord.

Le lien entre le déclin de la glace de mer et une augmentation des événements météorologiques

extrêmes au niveau des moyennes latitudes reste toutefois controversé. Francis and Vavrus (2012)

ont proposé, à partir d’observations, l’hypothèse que le déclin de l’étendue de la glace de mer

Arctique engendrerait un ralentissement de la propagation des ondes stationnaires vers l’est et un

affaiblissement du courant-jet polaire. Celui-ci pourrait rendre la circulation du courant-jet plus

sinueuse. Ces deux effets engendreraient une augmentation des événements climatiques extrêmes

dans les moyennes latitudes. À l’inverse, Screen (2014) a exposé que l’amplification Arctique de

ces dernières décennies engendrerait une diminution de la variabilité des températures et de la

fréquence des valeurs extrêmes sur les moyennes latitudes.

Comme mentionné plus haut, le dévoilement des océans par la disparition de la glace de mer

engendre l’augmentation des flux de chaleur ce qui augmenterait le flux de chaleur des zones

tourbillonnaires vers le nord et favoriserait ainsi la propagation des ondes planétaires vers la stra-

tosphère. La dissipation de ces ondes pourrait engendrer l’affaiblissement du vortex polaire. Ceci

favoriserait l’intrusion d’air froid polaire vers les plus basses latitudes (Cohen et al., 2013).

Ainsi, l’évolution future de la circulation atmosphérique reste incertaine, particulièrement en hi-

ver. Le rôle du déclin de la glace de mer Arctique dans les changements climatiques futurs reste

encore indéterminé.

À l’instar de la circulation atmosphérique, la circulation océanique assure la redistribution d’éner-

gie à l’ensemble de la planète de par sa haute capacité de transport de la chaleur. La circulation

thermohaline est une composante majeure de ces échanges d’énergie. Les régions polaires pro-

duisent des eaux plus denses de par la combinaison de la perte de chaleur de la surface de l’océan

et du rejet de sel pendant la formation des glaces. La dérive nord Atlantique est un courant se dé-

plaçant du nord vers le sud dont l’intensité dépend fortement de la formation de ces eaux denses

qui s’écoulent en profondeur par advection dans la mer du Labrador (Dickson et al., 2008). La

stabilité de la circulation thermohaline dans l’océan est mal connue. Néanmoins, son équilibre

pourrait être directement impacté par la fonte des glaces liée au réchauffement climatique. Vel-

linga and Wood (2002) ont présenté des estimations de la réponse des variables climatiques en cas

d’effondrement de la circulation thermohaline dans l’océan Atlantique. Pour cela, ils ont simulé

l’apport soudain d’une importante quantité d’eau douce en Atlantique nord, équivalant à une

fonte rapide des glaces de mer. Il vient un refroidissement d’une grande partie de l’hémisphère

nord (localement jusqu’à 8◦C, 1 à 2◦C en moyenne) et un faible réchauffement de l’hémisphère

Sud (localement jusqu’à 1◦C, 0.2◦C en moyenne). Ces changements s’accompagneront d’une re-

distribution globale des vents, des précipitations, de l’évaporation et de l’humidité des sols.

1.1.3 Les effets de la disparition de la glace de mer Arctique

Les effets du réchauffement climatique sont déjà visibles, le plus spectaculaire étant la di-

minution continuelle de l’étendue de la glace de mer Arctique (figure 1.3), avec un déclin de plus
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exposées auparavant (Post et al., 2013). La végétation est également impactée par la disparition de

la glace de mer. Bhatt et al. (2010) ont démontré une forte corrélation entre le réchauffement des

terres et l’indice de végétation par différence normalisée dans la majeure partie de l’Arctique. Ces

changements dans la productivité végétale auront des conséquences sur de nombreux systèmes :

changements des profondeurs de la couche active, du pergélisol, de la biodiversité, de la faune et

de l’utilisation humaine de ces régions.
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1.2 Propriétés élastiques et densité de la glace de mer

Dans notre étude, nous nous intéressons à une glace de mer dite de première année, qui se

forme durant l’automne et l’hiver et disparaît au printemps et à l’été. La glace de mer est compo-

sée de glace solide, de saumure, de gaz et, selon la température, de divers types de sels solides. Ses

mécanismes de croissance et sa composition sont directement contrôlés par les facteurs environ-

nementaux dominants in situ (Timco and Weeks, 2010) tels que l’apport d’eau douce, les courants

marins et les variations du niveau de la mer. Plusieurs paramètres permettent de caractériser les

propriétés intrinsèques de la glace de mer dont la température et la salinité. L’un des objectifs de

notre étude est de développer une méthode permettant de surveiller certains de ces paramètres.

Il s’agit du coefficient de Poisson, la densité et le module de Young qui vont nous permettre de

calculer la rigidité élastique de la glace. Dans la suite de notre étude, chaque mesure de ces pa-

ramètres est effective. En effet, à moins d’utiliser des méthodes de mesure où seule la réponse

élastique du matériau est impliquée, les valeurs mesurées sont effectives. Dans cette section, nous

proposons d’étudier les différentes méthodes permettant de les approximer. Nous discuterons des

méthodes permettant d’approximer son épaisseur dans les sections 1.3 et 1.3.4.

1.2.1 Le module d’Young

En réponse à une contrainte appliquée, on distingue 3 domaines de comportement d’un

matériau :

— Le domaine élastique, dans lequel le matériau revient à sa forme initiale lorsqu’on relâche

la contrainte appliquée.

— Le domaine plastique, dans lequel la déformation du matériau est irréversible

— La zone de rupture, dans laquelle le matériau se déforme localement de manière très im-

portante jusqu’à la rupture.

Le module de Young, ou module d’élasticité E, est une grandeur permettant de quantifier l’élasti-

cité d’un matériau. Il s’agit d’une constante de proportionnalité qui relie la contrainte σ qu’un ma-

tériau subit et sa déformation ε dans le domaine élastique selon : E = σ · ε Il s’agit d’un paramètre

physique important pour le calcul des contraintes applicables à la glace (Weeks and Anderson,

1958).

Depuis les années 1950, de nombreuses études ont été menées pour déterminer le module de

Young de la glace de mer. Elles ont montré une dépendance de ce paramètre à la structure cris-

talline, la température, la salinité et le taux de contrainte. Plusieurs études ont constaté un lien

entre les variations du module d’élasticité et le volume de saumure que contient la glace de mer.

Butkovich (1956) et Weeks and Anderson (1958) ont établi que la résistance à la flexion de la glace

de mer diminue avec l’augmentation de sa salinité et avec la hausse de sa température. Blanchet

et al. (1997) ont établi une relation mathématique entre le module d’Young et la racine carrée du

volume de saumure. Timco and Weeks (2010) ont déterminé sa diminution comme une fonction

linéaire du volume de saumure.
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1.2.2 Le coefficient de Poisson

Le coefficient de Poisson ν caractérise l’effet Poisson. Il permet de quantifier la déformation

(expansion ou contraction) d’un matériau dans des conditions de déformation uniaxiale. Il se cal-

cule comme le rapport négatif entre la déformation transversale et la déformation axiale subies

par un matériau dans le cas d’une force uniaxiale. Le rapport de Poisson varie généralement entre

0 et 0.5 pour les matériaux d’ingénierie. Sa valeur augmente sous contrainte de traction et diminue

sous contrainte de compression.

Peu d’études ont été menées pour caractériser avec précision le coefficient de Poisson de la glace

de mer et l’influence de certains paramètres sur celui-ci tels que la température, la taille et la

structure des grains de glace, la direction du chargement ou l’état de la microfissuration de la

glace.

Langleben and Pounder (1964) ont estimé le coefficient de Poisson de la glace de mer en utilisant la

théorie de l’élasticité à partir des mesures des vitesses des ondes P et d’une étude des fréquences

de résonance dans de petits échantillons de carotte de glace. La valeur moyenne calculée est de

0.295 ± 0.009. Weeks (1967) ont proposé une formule qui exprime le coefficient de Poisson comme

une fonction extrêmement faible de la température de la glace basée sur les résultats d’observa-

tions sismiques de Lin’kov (1958) réalisées sur une couche de glace en Sibérie. Hutter (1975) a mis

en évidence la difficulté à détecter expérimentalement la dépendance du coefficient de Poisson

à la teneur en saumure pour la glace de mer. Schwarz and Weeks (1977) ont passé en revue les

différentes études menées jusqu’alors pour calculer le coefficient de Poisson de la glace de mer et

l’influence de certains facteurs sur celui-ci. Murat and Lainey (1982) ont mesuré les déformations

longitudinales et transversales sur des poutres en appui simple chargées en flexion à différents

taux et à différentes températures. Il a été constaté que le coefficient de Poisson diminuait avec

l’augmentation du taux de contrainte et la diminution de la température.

Ainsi, le coefficient de Poisson et les facteurs l’influençant restent mal connus. Néanmoins, il est

couramment utilisé une valeur de 0.3 pour la glace de mer suggérée par Langleben and Pounder

(1964) à la suite de leurs expériences de résonance (Sinha, 1987).

1.2.3 La densité

La densité est un paramètre important dans les modèles de l’atmosphère, de la glace de

mer et de l’océan (Ji et al., 2021) et un paramètre crucial dans l’estimation de l’épaisseur. Il peut

impacter jusqu’à 30 % l’incertitude totale des mesures d’épaisseur via les méthodes altimétriques

(Kwok and Cunningham, 2008; Zygmuntowska et al., 2014; Kern et al., 2015).

La densité de la glace de mer Arctique varie temporellement et spatialement (Ji et al., 2021). Elle

dépend de nombreux facteurs tels que la densité et la quantité de glace pure, la densité et la quan-

tité de bulles de saumure, et la teneur en air de la glace (Timco and Frederking, 1996). Elle dépend

aussi du type de glace de mer. Alexandrov et al. (2010) ont utilisé la méthode altimétrique, décrite

ci-après, pour déterminer la densité moyenne d’une glace de mer de première année et d’une glace

de mer pluriannuelle Arctique. Ils ont obtenu une densité moyenne de 916.7 kg.m−3 pour la glace
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de première année et de 882.0 kg.m−3 pour la glace pluriannuelle. La température de l’air joue éga-

lement un rôle important, ses variations entraînant des changements complexes dans la quantité

et la densité relative des solides, des liquides et des gaz dans la glace de mer (Timco and Freder-

king, 1996). Lorsque la température de l’air est basse (janvier à mai), la glace de mer conserve un

état physique relativement stable, contenant de nombreuses poches de saumure avec quelques

bulles d’air. Sa densité est très élevée. Lors de la période de fonte (juin à août), elle diminue. La

saumure liquide contenue dans la glace est évacuée en raison de la gravité et est remplacée par de

l’air.

Il s’agit d’un paramètre difficile à estimer, il existe principalement 4 techniques de mesure (Timco

and Frederking, 1996).

— La technique la plus utilisée consiste à extraire un échantillon de dimensions connues issu

d’un bloc de glace ou d’une carotte prélevés in situ. Le volume étant estimé à partir des

dimensions, l’échantillon est pesé pour déterminer sa masse puis sa densité. Cette tech-

nique, bien que facile d’application, présente de nombreuses sources d’erreurs impactant

la densité estimée. Une première source d’erreurs réside dans le calcul des dimensions de

l’échantillon, et notamment des erreurs d’équerrages, donnant lieu à un volume estimé

biaisé. Une seconde source d’erreurs réside dans l’extraction de l’échantillon. Si la tempé-

rature de l’air n’est pas suffisamment basse, un drainage de saumure de l’échantillon se

produit et celle-ci est remplacée par de l’air, donnant lieu à une estimation de densité infé-

rieure à celle réelle.

— Une seconde technique, rarement utilisée, consiste à mesurer la charge P nécessaire pour

immerger dans l’eau de densité ρe, un bloc de glace de volume V connu. La densité ρg de

la glace est alors donnée par :

ρg = ρe −
P

V
(1.1)

Les sources d’erreurs sont les mêmes que précédemment. De plus, si la glace est poreuse,

le liquide de submersion pénètre dans l’échantillon, déplaçant l’air et donnant des résultats

erronés.

— Une troisième technique consiste à placer un échantillon de glace dans un récipient hermé-

tique et à le laisser fondre. La gravité spécifique de la glace est ensuite mesurée à l’aide d’un

hydromètre. Dans ce cas, tout l’air piégé dans la glace est libéré lorsque la glace fond, et ne

contribue donc pas à la valeur mesurée. Cette approche présente donc de multiples sources

d’erreurs et présente le même problème du drainage de la saumure énoncé précédemment

lors de l’introduction de l’échantillon de glace dans l’appareil de test.

— Une dernière technique, très répandue, consiste à déterminer la densité via des mesures

altimétriques du franc-bord et du tirant d’eau d’une couverture de glace. En se basant sur

l’hypothèse d’équilibre isostatique, et en tenant compte d’une épaisseur de neige hn de den-

sité ρn recouvrant la glace, la densité de glace de mer ρg d’épaisseur hg peut être déterminée
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à partir de l’équation suivante (voir figure 1.4 ) :

ρnhn + ρghg = ρe(hg − h f b) (1.2)

Dans cette équation, ρe est la densité de l’eau et h f b est la hauteur du franc-bord, défi-

nie comme la hauteur entre la surface de la mer et la hauteur du système {glace + neige}

émergé. Cette méthode présente de nombreuses sources d’erreurs. En premier lieu, la condi-

tion d’équilibre isostatique doit être respectée, ce qui n’est pas toujours le cas (à proximité

d’une crête de pression par exemple). Les mesures de l’épaisseur de neige, de glace et du

franc-bord doivent être les plus précises possibles. L’estimation de la densité de la neige et

celle de l’eau environnante également. L’imprécision de ces mesures sera discutée dans la

section 1.3.1.

La plupart des mesures de densité de la glace de mer Arctique disponibles ont été réalisées dans

le cadre d’un programme de mesures de terrain plus vaste. Wadhams et al. (1992) ont reporté une

densité moyenne de la glace de mer de 915 ± 5 kg.m−3. Cette valeur a été choisie comme référence

pour les futurs travaux scientifiques.

Timco and Frederking (1996) ont examiné les mesures de densité de glace de mer Arctique don-

nées par la littérature entre 1927 et 1988. Ils en ont conclu que la densité variait sur une large plage

allant de 720 kg.m−3 à 940 kg.m−3, avec une valeur moyenne de 910 kg.m−3.

Ji et al. (2021) ont réalisé un travail similaire en analysant les données de densité de la glace de mer

dans l’Arctique sur une période récente allant de 2000 à 2015. Ils ont conclu que la densité de la

glace de mer mesurée variait sur une gamme plus large allant de 675 kg.m−3 à 954 kg.m−3 pour la

période de 2000 à 2015, et la densité moyenne mensuelle de la glace de mer variait de 832 kg.m−3 à

916 kg.m−3 de janvier à septembre. L’augmentation de la plage de densité pourrait s’expliquer par

les changements subits par l’Arctique en lien avec le réchauffement climatique et le passage d’une

glace pluriannuelle épaisse à une glace de première année plus mince au cours des 15 dernières

années (Maslanik et al., 2011).
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1.3 Méthodes d’estimation de l’épaisseur de la glace de mer Arctique

La télédétection par satellite reste à ce jour l’approche privilégiée pour surveiller l’épais-

seur et l’étendue de la glace de mer Arctique. Dans la première section, nous présenterons le

principe général des méthodes altimétriques basées sur la mesure du franc-bord. Dans la seconde

section, nous introduirons le principe des méthodes électromagnétiques puis des méthodes SO-

NAR (SOund NAviguation and RAnging), majoritairement utilisées à des fins militaires. Dans

la dernière section, nous discuterons des méthodes sismiques actives et passives pour mesurer

l’épaisseur de la glace de mer.

1.3.1 Techniques altimétriques basées sur la mesure du franc-bord

Au vu des conditions d’accès et de la logistique difficile imposées par l’environnement

Arctique, la télédétection par satellite reste l’approche privilégiée pour surveiller l’épaisseur et

l’étendue de la glace de mer Arctique (Kwok, 2010; Wadhams, 2012).

La télédétection spatiale permet une couverture à grande échelle de l’étendue du bassin Arctique.

Contrairement à l’étendue, l’épaisseur de la glace de mer est directement liée à son volume et plus

difficile à observer depuis l’espace. En effet, les capteurs altimétriques (radar ou lidar) installés

sur les satellites n’enregistrent que le rayonnement émis ou diffusé par la surface supérieure ou le

volume situé dans les quelques dizaines de centimètres supérieurs de la glace et ne voient pas la

surface inférieure, ce qui empêche des observations directes de l’épaisseur de la glace (Kwok and

Cunningham, 2008).

Les principales méthodes basées sur la mesure du franc-bord par altimétrie sont l’altimétrie radar,

l’altimétrie laser et la profilométrie laser.

L’altimétrie radar, utilisé sur Envisat et CryoSat-2, consiste à émettre des faisceaux radars hautes

fréquences et à mesurer la différence de temps entre l’émission de ces faisceaux et le retour des

échos, réfléchis sur la surface de la glace recouverte de neige. Il est également nécessaire d’obtenir

une réflexion depuis l’eau libre située à proximité pour estimer le franc-bord. L’amplitude et la

forme des échos contiennent des informations sur les caractéristiques de la surface réfléchie, par-

fois complexes à interpréter.

À la différence de l’altimétrie radar, l’altimétrie laser (LIDAR) utilise non pas les ondes radios,

mais la lumière pour mesurer des distances.

La détermination de l’épaisseur est dérivée de mesures altimétriques (lidar ou radar) dont le prin-

cipe est de mesurer la fraction de glace de mer située au-dessus du niveau de la mer, appelée

franc-bord. Géométriquement, le franc-bord s’exprime ainsi (voir figure 1.4) :

h f b = hge + hn (1.3)
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sur un modèle de hauteur de la surface de la mer qui va dépendre de plusieurs paramètres di-

rectement impliqués dans l’incertitude de la mesure tels que les ondulations du géoïde (Wagner,

1979), les contributions des marées, la réaction de la surface de la mer à la pression atmosphé-

rique, la topographie dynamique associée aux courants de surface géostrophiques (Kwok et al.,

2006; Kwok, 2010). Les premiers résultats géophysiques d’estimations du franc-bord/épaisseur

de la glace à partir d’altimètres radars spatiaux sont donnés par Laxon et al. (2003). La difficulté

d’extraction des hauteurs de références de la surface de la mer dans les profils d’élévation des

altimètres s’explique par plusieurs facteurs :

— Lorsque des chenaux issus de la fracturation de la glace de mer permettent une circulation

d’eau libre, une mesure directe de la hauteur de la surface de la mer est possible. Néan-

moins, leur fréquence d’apparition est très faible et, lorsqu’elles existent, la hauteur de la

surface de la mer récupérée peut être biaisée par l’élévation de la couverture de glace voi-

sine.

— Une autre difficulté réside dans les capacités de discrimination de l’eau libre et de la glace

mélangée à l’eau des capteurs et notamment dans les retours d’échos mixtes glace/océan.

Cette différenciation est possible grâce à des algorithmes de discrimination propres aux ca-

ractéristiques spécifiques d’un système altimétrique et à sa longueur d’onde. La sensibilité

de l’instrument est également un facteur à prendre en considération dans la précision avec

laquelle le franc-bord peut être déterminé.

— La présence d’une couverture neigeuse sur la surface de la glace et sa répartition en termes

d’épaisseur engendre une complication supplémentaire pour les mesures du franc-bord

qui risquent d’être surestimées (Kwok and Cunningham, 2008). Pour tenir compte de ce

paramètre, il faut à la fois connaître son épaisseur et sa densité. Étant donné que ces para-

mètres sont variables spatialement et temporellement, différentes approches sont utilisées.

Kwok et al. (2009) ont utilisé les climatologies et produits météorologiques disponibles en

utilisant les estimations quotidiennes des précipitations neigeuses incluant des estimations

de précipitation-évaporation, les conditions d’accumulation de la neige sur la couverture

de glace, l’advection de la glace, la variabilité saisonnière de la densité de la neige et la

couverture de neige initiale à la fin de l’été. D’autres études (Laxon et al., 2003) ont choisi

d’utiliser la climatologie de la neige de la couverture de glace de mer de l’océan Arctique

établie par Warren et al. (1999) à partir de données in situ collectées entre 1954 et 1991.

Néanmoins, cette climatologie ne reflète pas les conditions de neige actuelles.

1.3.2 Méthodes électromagnétiques

C’est à partir de la fin des années 1980, avec les travaux des pionniers de Kovacs et al. (1987)

et Kovacs and Holladay (1990), que le sondage par induction électromagnétique (EM) héliporté a

été utilisé pour réaliser une cartographie de l’épaisseur de la glace de mer arctique.

Le sondage par induction EM a pour but de déterminer la distance entre l’instrument EM et la

surface de l’eau de mer située sous la glace de mer. Cela est rendu possible par les différences de
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conductivité entre la glace et l’eau (de 0 à 50 mS.m−1 pour la glace (Haas et al., 1997) et de 2400 à

2700 mS.m−1 pour l’eau de mer). La méthode électromagnétique doit donc être couplée avec une

méthode altimétrique pour déterminer la hauteur entre l’instrument EM et la surface de la glace

ou de la neige. Il est important de noter qu’il n’existe aucun moyen de discriminer la neige de la

glace par méthodes EM héliportées.

La figure 1.5 schématise, de façon simplifiée, le système d’acquisition de données EM pour mesu-

rer l’épaisseur d’une couche de glace flottante sur l’eau. Il est composé d’une bobine qui va émettre

un champ électromagnétique primaire (en pointillés bleus sur la figure 1.5) aux basses fréquences

proche de la glace de mer qu’il va pénétrer jusqu’à atteindre l’eau de mer, très conductrice. Lors-

qu’il atteint l’eau de mer localisée sous la face inférieure de la glace de mer, il génère alors des

courants de Foucault (en pointillés noirs sur la figure 1.5), qui génèrent à leur tour un champ EM

secondaire (en pointillés rouges sur la figure 1.5). Ce champ EM secondaire va se propager vers le

haut à travers la glace de mer et son intensité est mesurée par la bobine réceptrice du système EM.

FIGURE 1.5 – Schéma représentant le principe de l’acquisition de données électromagnétiques pour obtenir
des données d’épaisseur d’une couche de glace

1.3.3 Méthodes SONAR

Les systèmes SONAR sont basés sur l’émission et la réception d’ondes acoustiques. Ils per-

mettent d’obtenir des informations sur le tirant d’eau hgi (figure 1.4) de la glace et la topogra-

phie sous la glace. Ces systèmes ont été majoritairement exploités à des fins militaires, ce qui a

longtemps posé problème en termes de disponibilité des données pour les chercheurs mais aussi
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concernant les données elles-mêmes. En effet, le profilage de la glace étant un ajout à leurs mis-

sions opérationnelles, obtenir des profils répétés avec une densité de point suffisante sur une zone

souhaitée pour l’exploitation scientifique est compliqué. Wadhams (1988) publie une étude sur

l’utilisation d’un sonar à balayage latéral, pour établir et étudier la distribution des caractéris-

tiques de la glace de mer à l’interface glace/eau.

Pour parer à ce problème de disponibilité de données militaires, un sonar AUV (Autonomus Un-

derwater Vehicle) a été déployé pour la première fois et les données exploitées dans l’étude de

Francois and Nodland (1972). Depuis, d’autres études ont utilisé ce système pour réaliser une

cartographie tridimensionnelle de la face inférieure de la glace (Wadhams et al., 2004, 2006).

Il existe également des systèmes de bouées dérivantes sur lesquels est installé un SONAR pour

étudier l’évolution temporelle de l’épaisseur de la glace.

1.3.4 Méthodes sismiques

La conformation de la glace de mer engendre un confinement des ondes se propageant à

l’intérieur de celle-ci et donnant lieu à des ondes dites guidées. Leur étude peut permettre une

surveillance des propriétés élastiques, de la densité et de l’épaisseur de la glace de mer. Néan-

moins, pendant longtemps, les méthodes sismiques pour la surveillance des propriétés de la glace

de mer ont été délaissées au profit de méthodes satellites ou radar. En cause, l’environnement

hostile et difficile d’accès limitant la réalisation d’expériences in situ. Depuis deux décennies, le

développement de la sismologie passive a permis l’exploitation de données passives issues de

réseaux sismiques autonomes ne nécessitant pas la présence humaine autrement que pour leur

installation et désinstallation. Le lecteur est invité à se référer au chapitre 2 : "Ondes guidées" pour

plus d’explications sur la propagation des ondes dans une couche de glace.

Sismique active

Avant l’émergence des méthodes de sismique passive des deux dernières décennies, on uti-

lisait des sources sismiques actives – c’est-à-dire artificielles et nécessitant la présence de l’Homme

pour les créer : coup de marteau, explosion, chute de poids - pour étudier les caractéristiques d’un

milieu. En raison de la difficulté des conditions environnementales et de la présence indispensable

de l’Homme, peu d’études ont été menées avant les années 2000 sur l’exploration des caractéris-

tiques de la glace de mer à partir des méthodes actives.

Anderson (1958) relate dans son article un bilan des études menées jusqu’alors sur les propriétés

élastiques de la glace de mer. À partir de la masse de données accumulées par la force aérienne du

centre de recherche de Cambridge et l’Institut Arctic de la glace de mer, il fait état de l’influence

des paramètres physiques de la glace (température, taux de liquide et air dans la glace) sur ses

propriétés élastiques. Les méthodes utilisées sont la déflection (statique et dynamique) et les mé-

thodes de sismiques actives (ondes de choc générées par la chute de poids, de détonateurs ou de

TNT).

Hunkins (1960) propose une étude sismique de la glace de mer. Il étudie les vitesses des ondes

longitudinales et transversales dans la glace et établit un lien avec les variations de la température

de la glace. Il détermine l’épaisseur de la glace de mer à partir de la dispersion des ondes de
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flexion et des ondes de flexion couplées à l’air. Les données sismiques sont obtenues à partir de

l’utilisation d’explosifs, de coups de marteau, de tirs et de poids.

Yang and Giellis (1994) publient une étude basée sur les données sismiques produites par une

source active et enregistrées via un alignement de capteurs 3 composantes (3C). La source sis-

mique a été générée en frappant avec des marteaux sur un tuyau d’acier gelé dans la glace en

Arctique. À partir de ces données, ils ont réalisé l’étude des courbes de dispersion associées et

estimé les atténuations des ondes par la glace.

Stein et al. (1998) déploient des géophones 3C sur la glace. À partir du champ d’onde créé par la

génération de signaux impulsifs, ils recouvrent l’épaisseur de la glace.

Sismique passive

À partir de 2003, l’émergence de nouvelles méthodes sismiques basées sur l’enregistre-

ment et le traitement du bruit sismique marque un tournant dans l’utilisation de la sismicité pour

l’exploration du sous-sol (Shapiro and Campillo, 2004). Il est ainsi possible d’extraire les caracté-

ristiques d’un milieu à partir de l’enregistrement de la propagation des multiples ondes sismiques

dont les sources ne sont pas actives dans ce milieu. De plus, grâce aux progrès technologiques en

termes de miniaturisation des composants électroniques et d’allongement de l’autonomie des bat-

teries, il est actuellement possible de transporter facilement de petits géophones autonomes (par

exemple, moins de 1 kg pour un géophone) qui peuvent enregistrer un champ sismique pendant

plusieurs mois.

La combinaison de ces avancées scientifiques et technologiques réduit fortement les contraintes

de l’utilisation des méthodes sismiques. Il est, en effet, possible d’extraire les propriétés de la glace

de mer à partir d’un réseau de géophones autonomes sur plusieurs semaines ne nécessitant plus

l’intervention de l’Homme autrement que pour l’installation et la désinstallation des géophones.

Ainsi, depuis 2010, les études des propriétés de la glace de mer à partir de la sismologie passive

se succèdent.

Marsan et al. (2011) font état des résultats du déploiement de sismomètres à larges bandes sur

la glace de mer en Arctique au printemps 2007. L’enregistrement et l’exploitation d’ondes basses

fréquences permettent de compléter, avec un échantillonnage temporel plus précis, les mesures

de déformation de la couverture de glace déjà observées par satellite et ont permis une meilleure

caractérisation des processus impliqués lors de ces événements de déformation.

Marsan et al. (2012) déduisent l’épaisseur de la glace de mer localement à partir de l’enregistre-

ment passif des ondes se propageant dans la couverture de glace de mer Arctique. Ils démontrent

ainsi la faisabilité de l’utilisation de sismomètres à larges bandes déployés sur la glace de mer

pour mesurer son épaisseur, sans nécessiter de sources actives ni d’intervention humaine.

Marsan et al. (2019) font l’étude du champ d’ondes sismiques se propageant dans la couverture de

glace de mer Arctique à partir des enregistrements passifs de 3 stations sismiques dérivantes sur

la glace de mer Arctique pendant l’hiver 2014-2015, avec un espacement variable compris entre 30

et 80 km. Ils observent ainsi plusieurs modes de propagation distincts. Ils soulignent l’importance
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des méthodes de réseau pour identifier ces modes et font l’hypothèse que l’un de ces modes est

excité préférentiellement par la déformation de la couverture de glace.

Moreau et al. (2020a) présentent la campagne menée pour l’acquisition des données exploitées

dans cette thèse, avec la présentation de résultats préliminaires d’estimation de l’épaisseur, du

module de Young et du coefficient de Poisson. Pour se faire, il a été combiné des approches de sis-

mologie passive avec des méthodes spécifiques de traitement en réseau. Il a été démontré que les

courbes de dispersion multimodales de la glace de mer peuvent être calculées sans source active

et ensuite utilisées pour déduire les propriétés de la glace de mer.

Dans leur étude précédente, Moreau et al. (2020a) se sont basés sur les enregistrements passifs

d’une cinquantaine de géophones. Puis, Moreau et al. (2020b) s’intéressent à des évènements par-

ticuliers contenus dans l’enregistrement du bruit sismique : les tremblements de glace. Ils dé-

montrent qu’il est possible de combiner deux méthodes pour estimer l’épaisseur et les propriétés

élastiques de la glace de mer avec 3 à 5 géophones. Pour cela, ils combinent l’interférométrie

du bruit pour estimer les propriétés élastiques, et une inversion bayésienne de la dispersion des

formes d’onde des tremblements de glace pour déduire l’épaisseur.

Romeyn et al. (2021) développent un modèle pour estimer l’épaisseur d’une couche de glace flot-

tante. Celui-ci est basée sur le couplage entre les ondes guidées se propageant dans la glace (exci-

tées par des sources impulsives) et l’atmosphère.
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1.4 Conclusion

Au siècle dernier, la région Arctique est surtout étudiée par la communauté scientifique.

Aujourd’hui, l’intérêt pour cette région s’est étendu aux politiciens, aux dirigeants, aux militaires

et aux médias. En cause, les changements spectaculaires engendrés par le réchauffement clima-

tique, plus intense que partout ailleurs dans le monde.

Le déclin de la banquise Arctique, tant en termes d’étendue que d’épaisseur, s’est accéléré au cours

des quatre dernières décennies (Stroeve et al., 2007; Rampal et al., 2011). Bien que les processus

physiques expliquant ce déclin soient compris, les modèles actuels de banquise et climatiques

ne reproduisent pas clairement les variations observées. Les processus thermodynamiques res-

ponsables de l’évolution de l’étendue de la glace de mer dépendent de paramètres importants,

tels que les propriétés mécaniques et l’épaisseur de la glace. Ils sont étudiés depuis le début du

siècle dernier, mais l’intérêt pour ces données a augmenté au cours de la dernière décennie. En

cause, la fonte des glaces qui augmente les possibilités d’accès aux vastes ressources naturelles et

biologiques de l’océan Arctique et des mers adjacentes accentuées par les besoins croissants de

production en pétrole et en gaz et l’exploration des ressources minérales en mer. En effet, l’United

States Geological Survey a évalué qu’environ 30 % du gaz et 13 % du pétrole non découverts dans

le monde pourraient s’y trouver, principalement en mer, sous moins de 500 mètres d’eau (Gautier

et al., 2009). L’Arctique est également un réservoir d’eau douce mondial.

Des informations sur les propriétés de la glace de mer sont également nécessaires pour les acti-

vités opérationnelles, notamment la navigation, pour établir s’il est possible ou non d’ouvrir de

nouvelles routes maritimes commerciales et touristiques, en particulier dans des zones où les dé-

placements se font essentiellement en motoneige. Ces paramètres sont également nécessaires pour

des applications écologiques. Stirling (1980) étudie l’importance des polynies pour les oiseaux et

mammifères marins. Massicotte et al. (2019) étudient la sensibilité de la production primaire du

phytoplancton en Arctique.
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La glace de mer flottante sur l’eau est un système confinant les ondes qui se propagent

à l’intérieur de celle-ci. Elle se comporte comme un guide d’onde et donne lieu à la propagation

d’ondes guidées, aux caractéristiques particulières qui vont nous permettre de réaliser une sur-

veillance de ses propriétés élastiques, sa densité et son épaisseur. Les ondes guidées se propageant

dans une couche de glace flottante sont de trois types : les modes de Lamb, le mode transverse

horizontal et le mode flexural. Pour parvenir à une bonne compréhension de la propagation des

modes de Lamb dans une couche de glace flottante, nous étudierons d’abord leur propagation

dans une plaque libre. Nous discuterons ensuite du mode transverse horizontal et dans une der-

nière section, de la propagation des ondes guidées dans une plaque flottante sur l’eau.
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de coupure. En deçà de ces fréquences, le nombre d’onde est complexe ou imaginaire pur, soit un

mode atténué, non propagatif.

2.1.2 Approximations aux basses fréquences

Pour des faibles produits {fréquence x épaisseur}, nous pouvons linéariser les termes tangentiels

de l’équation de Rayleigh-Lamb (2.1).

Pour le mode S0, quand k et ω tendent vers 0, les termes tangentiels peuvent être approximés tels

que :

tan(p
h

2
) ≈ p

h

2
(2.3a)

tan(q
h

2
) ≈ q

h

2
(2.3b)

L’équation de Rayleigh-Lamb (2.1) peut donc être simplifiée telle que :
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c4
T
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−
1
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L
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A partir de cette équation, nous pouvons en déduire la vitesse de phase du mode symétrique

fondamental S0, appelée également vitesse de plaque, qui s’approche d’une valeur constante telle

que :

vp = 2cT

√

1 −
c2

T

c2
L

(2.5)

La relation de dispersion du mode symétrique S0 se réduit donc à :

kS0 =
ω

vp
(2.6)

En substituant la vitesse de plaque dans l’équation 2.6, on obtient :

kS0(ω) = ω

√

ρ(1 − ν2)

E
(2.7)

L’onde peut donc être considérée comme non dispersive, avec une composante x1 du déplacement

prédominante, c’est-à-dire un mode correspondant à une onde quasi longitudinale.

Pour le mode A0, quand k et ω tendent vers 0, les termes tangentiels de l’équation 2.1 peuvent

être approximés tel que :
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On obtient alors :

ω
4 ≈

4
12

h2k2q2(p2 − q2) (2.9)

Par substitution des coefficients p et q, on obtient :

ω =
vp
√

3
k2h (2.10)

On constate que la relation de dispersion du mode A0 dans l’approximation basses fréquences est

quadratique. Les vitesses de phase et de groupe de ce mode dependent de la fréquence, il est donc

dispersif.

2.2 Mode transverse horizontal SH

En réalisant une étude analytique du champ de déplacement selon les trois composantes

dans les trois directions (x1, x2, x3) dans une plaque mince, il apparaît dans ce système un décou-

plage entre les équations associées aux composantes x1 et x3 du champ de déplacement et celle

associée à la deuxième composante du champ de déplacement. Ce découplage engendre l’exis-

tence de deux types de mode de propagation découplés et indépendants : les modes de Lamb

étudiés précédemment et dont la polarisation est contenue dans le plan sagittal et un aute type de

mode appelé transverse horizontal - ou Shear horizontal en anglais (SH) - dont la polarisation est

perpendiculaire au plan sagittal. Il est issu de la superposition des réflexions des ondes de volume

SH et se propage selon la direction x1.

La relation de dispersion de ce mode s’exprime :

ω = cT

√

k2 + (
nπ

2h
)2 (2.11)

A partir de cette relation, il est possible de tracer les différents modes de propagation SHn.

Dans la figure 2.5, ils ont été calculés et tracés pour la même plaque de glace que celle de la figure

2.4. On observe que le mode transverse horizontal fondamental SH0 n’est pas dispersif. Dans la

suite de notre étude, le produit {fréquence x épaisseur} ne dépasse pas la fréquence de coupure

des modes SH d’ordre supérieur. Nous nous intéressons donc uniquement au mode fondamental.

Par substitution de la vitesse de propagation transversale cT (2.2b-b), il vient, à partir de l’équation

de dispersion 2.11 pour le mode fondamental (n=0) :
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2.3 Propagation des ondes guidées dans une plaque flottante sur l’eau

Dans cette section, nous nous intéressons à un guide d’onde de type plaque particulier : une

couche de glace flottante sur l’eau. A contrario d’une plaque aux surfaces libres, la présence d’un

liquide modifie les conditions aux limites de la surface de la plaque en contact avec l’eau. Pour

une plaque aux surfaces libres, les contraintes normales et cisaillantes sur les surfaces supérieure

et inférieure sont nulles, ce qui rend possible l’existence des modes de propagation symétriques

et antisymétriques. La contrainte normale sur la surface inférieure d’une couche de glace flottante

sur l’eau n’est pas nulle : elle doit être égale à la pression dans le liquide. Ainsi, les conditions

aux limites sur les surfaces inférieure et supérieure de la plaque ne sont ni symétriques ni antisy-

métriques par rapport au plan médian. Néanmoins, les modes guidés dans une plaque flottante

se rapprochent fortement des modes symétriques et antisymétriques. Ainsi, nous utiliserons le

terme quasi-symétriques (QSn) pour mentionner la propagation des modes similaires aux modes

de Lamb symétriques (Sn) et quasi-antisymétriques (QAn) pour mentionner la propagation des

modes similaires aux modes de Lamb antisymétriques (An). L’interface solide-eau d’une couche

de glace flottante sur l’eau donne lieu à l’apparition d’un nouveau mode, semblable à l’onde de

Scholte, appelée mode quasi-Scholte QS et engendrant un comportement en flexion de la plaque.

2.3.1 Équation de dispersion

Soit une couche de glace d’épaisseur h semi-immergée dans l’eau sur une face, l’autre res-

tant libre.

Comme dans le cas de la plaque libre, les contraintes normales et cisaillantes sur la surface supé-

rieure sont nulles.

Sur la surface inférieure de la plaque, la propagation des ondes peut se transmettre à l’eau dans

la mesure où le déplacement et la contrainte normale sont continus à l’interface plaque/eau. En

revanche, la contrainte de cisaillement reste nulle à l’interface puisque seul un liquide visqueux

permet la propagation d’une composante cisaillante.

La composante verticale des ondes de Lamb va donc engendrer une onde dans l’eau qui se pro-

page selon la direction x1 et qui décroît exponentiellement dans la direction x3. L’influence de l’eau

sur la propagation des modes de Lamb est contrôlée par le rapport entre la vitesse de ces modes

et la vitesse de l’onde longitudinale dans l’eau : si la vitesse des ondes de Lamb dans la plaque

est supérieure à celle de l’onde longitudinale dans le liquide, les ondes de Lamb vont dissiper une

partie de leur énergie dans le liquide et vice-versa.

La substitution des conditions aux limites permet d’obtenir un système d’équations pouvant s’ex-

primer sous forme matricielle dont les solutions sont non triviales lorsque le déterminant est nul

tel que (Yu and Tian, 2015) :
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ce représente la vitesse des ondes longitudinales dans l’eau.

Contrairement au cas de la propagation des ondes dans une plaque aux surfaces libres, la matrice

obtenue n’est pas symétrique. Nous n’obtenons donc pas 2 équations caractéristiques des ondes

de Lamb symétriques et antisymétriques comme dans le cas de la plaque libre. Néanmoins, nous

obtenons la propagation de modes similaires aux ondes de Lamb et la propagation d’un mode

supplémentaire semblable à l’onde de Scholte, le mode quasi-Scholte QS (Cegla et al., 2005) .

2.3.2 Approximations aux basses fréquences

Plusieurs modèles permettent de décrire analytiquement la propagation des ondes dans une couche

de glace flottante. Ils diffèrent en fonction des conditions aux limites et des hypothèses générales

sur les fluides prises en compte.

Dans notre étude, nous avons choisi de travailler avec le modèle applicable aux basses fréquences

établi par Stein (1986) et Stein et al. (1998) et utilisant trois types d’ondes :

- les ondes longitudinales

- les ondes transverses horizontales

- les ondes flexurales.

Mode quasi-symétrique QS0

Les ondes longitudinales correspondent à la propagation du mode quasi-symétrique QS0 dont

la composante longitudinale est prédominante. Dans le régime des basses fréquences, il est non

dispersif et quasi superposable au mode S0 dans une plaque libre (figure 2.6). On peut approximer

sa vitesse par la vitesse de plaque vers laquelle le mode S0 tend lorsque le nombre d’onde tend

vers 0 comme démontré dans la section 2.1.2. Sa relation de dispersion s’exprime donc :

kQS0(ω) = ω

√

ρg(1 − ν2)

E
(2.14)

Cette équation est valable tant que le mode QS0 ne devient pas dispersif, ce qui se produit pour

des produits {fréquence x épaisseur} supérieures à 500 Hz.m. Dans la suite de notre étude, la

fréquence d’échantillonnage des signaux est de 500 Hz, cette condition est donc toujours satisfaite.



30 Chapitre 2. Ondes sismiques guidées dans une couche de glace

Mode transverse horizontal SH0

Les ondes transverses horizontales sont polarisées perpendiculairement au plan sagittal de la

plaque. Il n’y a donc pas de couplage avec l’eau sous-jacente et nous observons ce mode dans

le cas de la plaque libre ou en contact avec l’eau. Dans la suite de notre étude, nous ne travaillons

pas à des produits {fréquence x épaisseur} supérieurs à 120 Hz.m. Nous nous intéressons donc

uniquement au mode fondamental non dispersif SH0 (décrit dans la section 2.2).

Modes de flexion

L’onde de flexion dans une plaque libre est l’approximation asymptotique aux basses fréquences

du mode fondamental antisymétrique A0. Dans notre cas, cette approximation est modifiée en

raison d’un couplage des modes propagatifs dans la plaque avec l’eau. La vitesse de phase du

mode quasi-antisymétrique dans la plaque est inférieure à celle de l’onde longitudinale dans le

liquide, ce qui engendre une forte dissipation de ce mode dans l’eau. Dans la suite du manuscrit,

nous ne travaillerons pas avec des produits {fréquence x épaisseur} nous permettant d’observer

ce mode de flexion propagatif. Néanmoins, le couplage entre l’eau et la plaque produit une onde

d’interface de flexion dont la propagation est semblable à celle de l’onde de Scholte produite par

le couplage entre un milieu solide semi-infini et un milieu fluide semi-infini. Cependant, comme

la couche de glace est un domaine borné, sa propagation est modifiée et nous choisissons de nom-

mer cette onde Quasi-Scholte QS (Cegla et al., 2005).

Stein et al. (1998) ont établi l’équation du mode QS pour le régime des basses fréquences avec

un modèle similaire à celui établi par Yang and Yates (1995). Dans ces modèles, le liquide est

considéré comme compressible et non visqueux. Le couplage entre la propagation des ondes et

l’air à l’interface plaque/air est négligé.

L’équation de dispersion approximée pour l’onde QS dépend de la rigidité en flexion D de la glace

qui est contrôlée par son épaisseur, sa densité et ses propriétés élastiques telles que :

(
ω

c f
)4 −

hρgω2
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+

ρeg

D
−

ρeω
2

D
√

( ω

c f
)2 − (ω

ce
)2)

= 0 (2.15)

avec D = Eh3

12(1−ν2)
.

Cette équation comporte 4 termes :

— Le premier terme caractérise le déplacement flexural subi par la plaque. Il peut être ap-

proximé par le nombre d’onde de l’onde Quasi-Scholte à la puissance 4 tel que ( ω

c f
)4 =

kQS(ω)4.

— Le second terme caractérise l’accélération subie par la plaque de glace d’épaisseur h et de

densité ρg avec ω la fréquence angulaire .

— Le troisième terme permet de prendre en compte la flottabilité de la plaque avec g = 9.81

m.s−2 représentant l’accélération gravitationnelle.
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— Le dernier terme caractérise la pression dans le liquide avec ce et ρe représentant le vitesse

du son dans l’eau et sa densité respectivement.

Cette équation est valable lorsque le produit {fréquence x épaisseur} reste inférieur à environ 50

Hz.m. Dans la suite de notre étude, la glace étudiée avait une épaisseur inférieure à 0.8 m ; par

conséquent, cette équation peut être utilisée à des fréquences allant jusqu’à ∼ 65 Hz. Cette rela-

tion de dispersion, couplée aux approximations basses fréquences des équations de dispersion du

mode QS0 (2.14) et SH0 (2.12), va nous permettre d’inverser simultanément les propriétés élas-

tiques, l’épaisseur et la densité de la couche de glace avec un traitement numérique adapté.

Un autre type de modèle existant prend en compte le couplage entre les ondes flexurales et l’air.

En effet, l’onde de flexion dans la glace dissipe une partie de son énergie dans l’air et vice-versa.

Pour des produits {fréquence x épaisseur} particuliers, lorsque la vitesse de phase de l’onde de

flexion est égale à celle de la vitesse du son dans l’air, cette dissipation est plus importante. L’ex-

traction de ces fréquences particulières est valable pour un ensemble donné de paramètres de la

glace. Press et al. (1951) ont été les premiers à décrire les fondements théoriques de ce couplage et

à ajouter un terme d’inertie dans l’air à l’équation de dispersion du mode QS en considérant un

fluide compressible et non visqueux.

Récemment, Romeyn et al. (2021) se sont basés sur le modèle de Squire et al. (1996) en considérant

un fluide non visqueux et incompressible mais en considérant néanmoins un couplage entre la

propagation des ondes flexurales dans la glace et dans l’air. À partir de ces hypothèses, ils ont

extrait des épaisseurs de glace sur la base d’enregistrements d’ondes sonores transmises dans l’air

avec un microphone.
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2.4 Conclusion

Dans notre étude, nous nous intéressons à l’étude aux basses fréquences d’un champ d’ondes

se propageant dans une couche de glace homogène flottante sur l’eau. Par rapport à une couche de

glace placée dans le vide, l’interface glace-eau engendre la propagation d’un nouveau mode sem-

blable à l’onde de Scholte : le mode Quasi-Scholte QS, très dispersif aux basses fréquences, et se

rapprochant du mode propagation non dispersif de l’onde de Scholte aux plus hautes fréquences

(Cegla et al., 2005). Aux plus hautes fréquences, l’interface glace-eau engendre une division dans

la branche de dispersion du mode S0 (figure 2.6). La partie supérieure de la branche devient simi-

laire au mode S0 de Lamb tandis que la partie inférieure devient similaire au mode S1 de Lamb.

Néanmoins, aux basses fréquences, l’onde QS0 peut être approximée par le mode S0. Les modes

de dispersion QA0 et QS0 présentent également une légère déviation par rapport aux modes de

Lamb A0 et S0 se propageant dans une plaque aux surfaces libres. Dans notre cas, le fort couplage

glace-eau entraine une très forte dissipation de l’énergie du mode QA0 dans l’eau. Par conséquent,

ce mode n’est pas visible. Néanmoins, nous avons tracé sa partie réelle dans la figure 2.6.

Dans une couche de glace homogène flottante sur l’eau, pour un produit {fréquence x épaisseur}

inférieur à 50 Hz.m (Stein et al., 1998), il est possible d’approximer le champ d’onde par 3 modes

de propagation distincts :

— Le mode Quasi-Scholte QS, très dispersif aux basses fréquences et pouvant être approximé

par une onde flexurale. La composante normale est prédominante pour ce type d’onde.

Dans la suite de notre étude, nous allons utiliser l’équation de dispersion du modèle de

Stein et al. (1998) (2.15).

— Le mode transverse horizontal SH0, non dispersif, dont la composante est transversale et

dont l’équation de dispersion est donnée en 2.12.

— Le mode quasi-symétrique QS0, non dispersif, dont la composante longitudinale est pré-

dominante et dont l’équation de dispersion est donnée en 2.14.

Dans la suite de notre étude, nous utiliserons ces équations pour modéliser les courbes de disper-

sion synthétiques du champ d’ondes aux basses fréquences se propageant dans une glace flottante.

Ces courbes seront ensuite comparées aux courbes de dispersions expérimentales calculées à par-

tir du champ d’ondes enregistré dans une glace flottante afin d’inverser ses propriétés élastiques,

sa densité et son épaisseur.
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Le projet de recherche dans lequel s’inscrit cette thèse vise à prouver le concept d’une mé-

thodologie basée sur la mesure des ondes sismiques guidées dans la glace. Avant d’appliquer cette

méthodologie à l’échelle réelle, sur une glace de mer, des tests ont été réalisés à l’échelle du labora-

toire. Dans ce chapitre, nous proposons de présenter en première partie l’expérience en laboratoire

menée par L. Moreau et qui a conduit à son adaptation à grande échelle, décrite dans une seconde

partie.
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3.1 De l’expérience en laboratoire à l’expérience sur le terrain

Dans cette section, nous présentons la démarche de L. Moreau qui a conduit à l’acquisition

des données exploitées dans cette thèse. En premier lieu, l’expérience menée à petite échelle, en

laboratoire, est décrite puis l’adaptation de cette expérience à grande échelle est présentée.

3.1.1 Expérience en laboratoire

Moreau et al. (2017) ont mené une expérience à l’échelle du laboratoire visant à démontrer

la faisabilité de l’estimation des paramètres d’une couche de glace de mer à partir de l’enregistre-

ment en réseau d’ondes ultrasoniques guidées dans la glace. L’expérience a consisté à créer une

couche de glace d’épaisseur variable entre 10 et 20 mm à la surface d’un réservoir d’eau douce de

1 m de large sur 0.5 m de profondeur. Pour cela, le réservoir a été placé dans une chambre froide

à une température de -10 C°.

Il a été utilisé une source active piézoélectrique collée directement sur la glace en utilisant du gel

de silicone. Trente-deux accéléromètres Bruel & Kjaer qui mesurent la composante de déplacement

normal à la surface ont été légèrement chauffés afin d’être collés sur la surface libre de la couche

de glace.

Dans des conditions réelles, une glace de mer a généralement une épaisseur comprise entre 1 et 5

m, soit une différence de trois ordres de grandeur par rapport à l’expérience en laboratoire et les

ondes guidées sont excitées entre 1-500 Hz.m. Pour approcher au mieux des conditions à l’échelle

réelle, la bande de fréquences d’émission de la source a donc été comprise entre 1-100 kHz afin de

reproduire des produits {fréquence x épaisseur} similaires à ceux trouvés dans la glace de mer.

Néanmoins, en raison d’une forte dissipation d’énergie dans l’eau, deux impulsions distinctes

ont été émises à la place d’une seule émission large bande pour couvrir la bande de fréquences

d’intérêts. La première impulsion, avec une fréquence centrale de 25 kHz, a permis d’envoyer de

l’énergie dans la gamme 0-50 kHz, et la seconde, avec une fréquence centrale de 75 kHz, a permis

d’envoyer de l’énergie dans la gamme 50-100 kHz. Dans cette gamme de produits {fréquence x

épaisseur}, la longueur d’onde du mode de Lamb A0 varie entre 0.017 et 0.35 m, tandis que celle

du mode S0 varie entre 0.019 et 3.1 m. Ainsi, l’espacement entre accéléromètres a été fixé à 10

mm pour bien échantillonner ces modes. Les accéléromètres sont reliés à un préamplificateur et

l’ensemble de l’acquisition est contrôlé via une interface Matlab. La figure 3.1 montre une photo

du dispositif expérimental utilisé. Plusieurs enregistrements avec 8 positions de source différentes

espacées de 1 cm ont été réalisés afin d’utiliser un traitement des données spécifique décrit en

section 4.2.

Cette expérience, menée à l’échelle du laboratoire, a permis de démontrer qu’il était possible de

calculer les courbes de dispersion des ondes guidées à partir d’une ligne de capteurs installée

sur la glace et de plusieurs positions de source alignées avec les capteurs. Néanmoins, l’échelle

du laboratoire ne reproduit pas exactement les conditions réelles d’une glace de mer flottante sur

l’eau. En effet, la composition de la glace utilisée ne représente pas celle d’une glace de première

année constituée notamment de saumure, de gaz et de divers types de sels solides et dont la

formation dépend des conditions environnementales. De plus, en conditions réelles, la glace de

mer est soumise aux courants marins et aux variations du niveau de la mer. Cet article fut toutefois
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3.2 Le réseau sismique

Dans cette section, une description détaillée et précise de l’installation du système d’acqui-

sition des données sismiques va être faite. La campagne sismique se décompose en 3 phases : 1) la

première phase réalisée au début du mois de mars 2019, consiste en l’installation du réseau. 2) La

deuxième phase est l’enregistrement autonome continu par le réseau du bruit sismique en mars

2019. 3) La dernière phase, réalisée à la fin du mois de mars 2019 consiste en la désinstallation du

matériel déployé.

3.2.1 Installation du réseau sismique

Le déploiement des capteurs sismiques s’est déroulé sans difficulté particulière et a néces-

sité environ 2.5 jours de travail pour une équipe de cinq personnes, y compris le temps nécessaire

à l’activation des géophones.

Le type de géophones utilisé pour l’expérience a une géométrie cylindrique d’environ 17 cm de

hauteur et 12 cm de diamètre. Ils sont montés sur une pointe en métal détachable pour un meilleur

couplage avec le sol. Cependant, les géophones ont été installés directement dans la glace sans leur

pointe, la pointe n’étant pas idéale dans la glace (figure 3.3).

FIGURE 3.3 – a) Photo extraite de l’article de Moreau et al. (2020a) montrant un géophone installé directe-
ment au contact de la glace. b) Photo d’un géophone utilisé monté sur sa pointe métallique qui a été retirée
pour son installation dans la glace.

Pour un positionnement précis, nous avons utilisé des cordes tendues que nous avons attachées

à chaque extrémité des rangées et des colonnes du réseau, et un décamètre. Pour maximiser le

couplage, une fraise a été spécialement conçue pour percer la glace au diamètre des capteurs.

La neige a été enlevée avant de percer les trous, et les géophones ont été installés dans les trous

à environ la moitié de leur hauteur. Nous les avons recouverts de neige pour les isoler afin de

préserver la durée de vie de leur batterie. Au moment du déploiement, la température interne

de plusieurs capteurs a été mesurée, avant et après les avoir recouverts de neige, montrant une

augmentation de -21 à −16◦C. Des marqueurs ont été soigneusement placés tout autour du réseau
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principal et à l’emplacement des quatre antennes linéaires (figure 3.4), afin de les retrouver plus

facilement à la fin de l’expérience.
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3.2.2 Géométrie du réseau

Le réseau sismique est composé de géophones à une composante (1C : composante verti-

cale) et à trois composantes (3C) FairFieldNodal Zland. Il a été divisé en cinq zones : un grand

réseau carré bidimensionnel de 48 m par 48 m et quatre réseaux linéaires plus petits situés à 100

m du réseau dense. Chaque capteur est nommé par 6 chiffres. Les capteurs du réseau dense sont

nommés selon la ligne (3 premiers chiffres) et la colonne (3 derniers chiffres) où ils se trouvent. Les

lignes sont numérotées de 101 à 149 et les colonnes de 501 à 549 comme indiqué sur la figure 3.4.

Le réseau dense comprend des géophones espacés de 4 m qui forment un carré. À l’intérieur de ce

carré, il y a une croix plus dense de géophones 3C. Les deux premiers géophones au bord de cette

croix sont espacés de 2 m, et tous les autres le long de la croix ont un espacement régulier de 1 m.

Les deux lignes de géophones qui forment cette croix dense sont appelées la ligne est-ouest (EW)

et la ligne nord-sud (NS). À l’est, à l’ouest, au nord et au sud du réseau, il y a des antennes sup-

plémentaires de quatre capteurs qui sont appelées réseau linéaire est (LAE), ouest (LAW), nord

(LAN) et sud (LAS). Dans ce qui suit, LAN et LAS (figure 3.4) sont utilisées comme sources vir-

tuelles pour les récepteurs de la ligne NS, tandis que LAE et LAW sont utilisées comme sources

virtuelles pour les récepteurs de la ligne EW. La structure de ce déploiement a été conçue avec

un échantillonnage spatial et une géométrie permettant de mesurer les modes QS0 et SH0 jusqu’à

environ 250 Hz et le mode QS jusqu’à environ 150 Hz (Moreau et al., 2020a). De plus, toutes les

données utilisées dans ce travail sont échantillonnées avec une fréquence d’échantillonnage de

500 Hz (Moreau and RESIF, 2019).
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Ce chapitre comprend les parties d’un article publié en 2022 (Serripierri et al., 2022). Il

fait suite à l’article de Moreau et al. (2020a) qui fait la description détaillée de l’acquisition des

données et des premiers résultats obtenus. Nous introduisons ici une méthodologie où le spectre

fréquence-nombre d’onde des ondes sismiques guidées se propageant dans une couche de glace a

été utilisé pour déduire ses propriétés élastiques, sa densité et son épaisseur. Nous avons obtenu

l’évolution quotidienne sur un mois, de l’épaisseur, la densité et des paramètres élastiques de la

glace de mer.
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4.1 Calcul de la fonction de corrélation de bruit

Dans cette section, nous décrivons la méthode de traitement des données employée pour

approximer avec précision la fonction de corrélation du bruit journalière du milieu (NCF). Dans

la première partie, nous présentons la fonction de corrélation de bruit et les données utilisées

pour la calculer. Dans la seconde partie, nous présentons la méthode utilisée pour optimiser cette

fonction.

4.1.1 La fonction de corrélation de bruit

Au cours des quinze dernières années, le développement des méthodes de sismologie pas-

sive a montré qu’il est possible d’extraire les propriétés du milieu à partir de l’interférométrie du

bruit sismique sans avoir recours à des sources actives (e.g. masse, explosions, camion vibrant) ou

à des séismes. La NCF est obtenue par corrélation des enregistrements continus du bruit sismique

provenant d’une paire de capteurs. Il a été démontré qu’elle converge vers une estimation de la

fonction de Green élastodynamique du milieu entre les sismomètres (Roux et al., 2005; Campillo

et al., 2014). Cette conversion de capteurs passifs en sources actives virtuelles est très utile en

sismologie moderne à des fins de surveillance et de tomographie (Campillo and Paul, 2003; Sha-

piro and Campillo, 2004; Sabra et al., 2005). Cependant, les hypothèses théoriques qui assurent la

convergence de la NCF vers la fonction de Green sont restrictives, car elles exigent que les sources

de bruit soient stationnaires et avec une distribution isotrope, et que les signaux soient enregistrés

sur un temps infiniment long (Lobkis and Weaver, 2001; De Verdière, 2006). En pratique, ces hypo-

thèses ne sont bien sûr jamais satisfaites. Néanmoins, le bruit sismique est très riche dans notre jeu

de données : il inclut les milliers de tremblements de glace, icequakes en anglais, qui se produisent

chaque jour, le bruit directionnel anthropogénique (e.g. autres expériences de terrain dans le fjord,

activités humaines près de Sveagruva), et le bruit sismique associé au vent et aux courants marins.

La fonction de Green peut donc être estimée avec précision (Campillo and Paul, 2003; Shapiro and

Campillo, 2004) avec un prétraitement adéquat des données. Des travaux récents fournissent un

catalogue de méthodes pour relever le défi de l’application de l’interférométrie sismique passive

aux glaciers en l’absence de distribution isotrope des sources (Sergeant et al., 2020).

Une méthode habituelle pour calculer la NCF lorsque les sources ne sont pas isotropes et/ou pas

stationnaires consiste à tronquer les enregistrements continus d’une paire de stations en segments

de bruit plus courts, et à corréler ces segments avant de faire la moyenne des corrélations. La

longueur des segments doit être telle que les sources sismiques soient aussi stationnaires que pos-

sibles à l’intérieur des segments. Les figures 4.12 et 4.13 montrent le champ d’ondes sismiques

enregistré le 11 mars 2019, pendant la nuit (figure 4.12-a) et pendant la journée (figure 4.13-a)

lorsque certains travaux de terrain avaient lieu à environ 500 m au NE du réseau principal. Les

transformées de Fourier à court terme correspondantes sont présentées dans les figures 4.12-b et

4.13-b, ainsi que les densités spectrales de puissance estimées (figures 4.12-c et 4.13-c). Ces figures

montrent que la sismicité peut être dominée par des sources de bruit ayant un temps caractéris-

tique très différent. Par exemple, en présence d’une activité humaine, le temps caractéristique est

de quelques minutes (voir figure 4.13-a entre 16h00 et 16h35). En l’absence d’activité humaine,
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les sources de bruit peuvent être impulsives lorsque des séismes se produisent (il y a aussi des

périodes où de nombreux séismes se produisent chaque minute), ou elles peuvent avoir un temps

caractéristique de quelques minutes (voir par exemple la figure 4.13-a entre 2 :00 et 2 :15). Il est

donc nécessaire de corréler les segments de bruit avec une longueur qui tienne compte du temps

caractéristique des différentes sources de bruit. Après quelques tests préliminaires, nous avons

conclu qu’une fenêtre de 5 minutes est adéquate. De plus, les événements impulsifs, l’activité hu-

maine et les autres sources de bruit ont des niveaux d’énergie différents. Pour éviter tout biais dû

aux sources de bruit dominantes, un blanchiment spectral a été appliqué aux segments de bruit

avant le calcul des corrélations. Trois ensembles de corrélations ont été calculés :

— entre les enregistrements de la composante de déplacement vertical,

— entre les enregistrements de la composante nord du déplacement,

— entre les enregistrements de la composante est du déplacement.

Dans ce travail, nous limitons l’étude aux corrélations entre i) les 45 stations de la ligne EW avec les

4 stations de la LAE et LAW, et ii) les 45 stations de la ligne NS avec les 4 stations de la LAS et LAN.

En utilisant toutes les paires de stations parmi les 247 stations, il sera possible d’obtenir 30135

corrélations avec de nombreux chemins, distances interstations et directions différentes. Avec une

telle quantité de corrélations, il devient possible d’appliquer des inversions tomographiques sur

toute la géométrie du réseau, et d’obtenir une carte 3D+temps des propriétés de la glace de mer

avec une résolution spatiale et temporelle sans précédent. Cependant, cela nécessite une stratégie

de traitement différente où les sources de bruit doivent être sélectionnées de manière à ce que

leur distribution autour du réseau soit isotrope. Il s’agit d’un travail en cours qui fera l’objet d’un

prochain article.
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4.1.2 Optimisation de la fonction de corrélation de bruit en utilisant une méthode de
beamforming
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FIGURE 4.1 – Fenêtres de beamforming obtenues à partir du bruit sismique ambiant enregistré le 9 mars
2019, sur une fenêtre de 5 minutes à partir de 3h50 dans quatre bandes de fréquences : a) [3-5] Hz ; b) [7-9]
Hz ; c) [11-13] Hz ; d) [15-17] Hz. La source dominante est située dans une ouverture angulaire de ± 10◦

(lignes pointillées rouges) par rapport à la ligne de capteurs EW.

La distribution des sources sismiques n’est pas isotrope tous les jours, c’est pourquoi nous

proposons d’optimiser la reconstruction de la fonction de Green en sélectionnant pour chaque

jour d’enregistrement, tous les segments de bruit pour lesquels l’énergie provient d’une direction

qui se situe à ± 10◦ des lignes d’orientation (figure 4.1, ligne pointillée rouge). Le choix de ±

10◦ pour la direction des sources est dû au fait que cette ouverture est suffisamment petite pour

que le champ d’ondes reçu par les lignes de capteurs soit localisé dans les lobes de directivité

de l’émission des sources. Il s’agit des zones situées de part et d’autre des extrémités de la ligne

de réception dans lesquelles la phase de la fonction de corrélation des ondes est stationnaire par

rapport à l’azimut (Roux et al., 2004). L’ouverture de ces lobes dépend du rapport entre la longueur

d’onde et la distance entre les récepteurs (Gouédard et al., 2008).

Afin de déterminer la direction des sources sismiques dans chaque segment de bruit, une mé-

thode de formation de faisceau - beamforming en anglais - classique est appliquée aux données

(Rost and Thomas, 2002). Le beamforming a été réalisé en utilisant toutes les stations 1C et 3C du

réseau principal qui sont espacées de manière égale. Dans certains segments de bruit, les sources

sismiques ont des directions différentes pour différentes bandes de fréquences. Pour éviter l’in-

clusion de ces segments dans la NCF, nous appliquons le beamforming dans plusieurs bandes

de fréquences, pour ne sélectionner que les segments pour lesquels la direction de la source est

stable indépendamment de la fréquence. Ce traitement est basé sur la cohérence spatiale entre

les récepteurs. Par conséquent, l’échantillonnage spatial doit satisfaire le critère de Nyquist. Les

géophones 1C ont un échantillonnage spatial de 4 m. Cela fixe la longueur d’onde minimale qui

peut être échantillonnée spatialement à 8 m, qui est celle du mode QS à une fréquence de 16 Hz.

L’application du beamforming à des fréquences supérieures à 16 Hz entraînerait des problèmes

de repliement, ce qui empêche l’extraction d’informations sur la dispersion au-delà de 16 Hz. Par

conséquent, nous définissons quatre bandes de fréquences pour la sélection des segments de bruit

appropriés : [3-5] Hz, [7-9] Hz, [11-13] Hz et [15-17] Hz. La direction de la source de bruit do-

minante peut être identifiée dans chaque bande de fréquences ; la figure 4.1 montre la fenêtre de
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beamforming d’un segment de bruit dans toutes les bandes de fréquences. Une source sismique

provenant de l’est est détectée, et ce segment est donc sélectionné pour le calcul de la NCF entre

les sources virtuelles du LAE et les récepteurs de la ligne EW.

Finalement, la NCF optimisée est obtenue par corrélation des segments de bruit sélectionnés et

moyennage de ces corrélations. Ce processus est illustré dans la figure 4.2. La figure 4.2-a montre

la NCF de tous les segments de bruit de 5 minutes obtenus à partir de la corrélation entre une

source virtuelle de LAE et le récepteur au centre de la ligne EW (figure 3.4). Les segments sélec-

tionnés pour le beamforming sont représentés en couleur sur la figure 4.2-a, et les segments rejetés

(i.e. ceux montrant une superposition de sources provenant de plusieurs directions en dehors des

lobes de directivité d’émission) sont représentés en noir et blanc. En effet, une autre équipe de

recherche travaillait sur le lac de Vallunden, au NO de notre zone expérimentale. Cela a généré de

nombreuses sources dominantes depuis cette direction, et a eu un impact négatif sur notre réseau

sismique, avec une source qui n’était pas incluse dans les lobes de directivité de nos deux direc-

tions de réception, EW et NS. La figure 4.2-b montre le beamforming calculé à partir de tous les

segments de 5 minutes (à gauche) et à partir des segments sélectionnés (à droite). La figure 4.2-c

montre une comparaison entre une NCF obtenue en faisant la moyenne des corrélations de tous les

segments de bruit (forme d’onde bleue) et celle obtenue en faisant la moyenne uniquement des

segments sélectionnés (forme d’onde rouge). Le rapport signal/bruit (RSB) est nettement amé-

lioré, en particulier aux premiers instants d’arrivée, où les directions défavorables des sources de

bruit corrompent la NCF. Lors du calcul des courbes de dispersion, cela introduit un biais dans les

spectres fréquence-nombre d’onde (voir section 4.2), et les modes semblent se propager plus rapi-

dement qu’ils ne le font réellement. Il en résulte une dégradation des estimations des propriétés

de la glace de mer.

Les étapes de calcul de la NFC sont résumées dans la figure 4.3.
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4.2 Extraction du spectre de fréquence en fonction de la longueur d’onde

à partir de la fonction de corrélation de bruit via un filtrage SVD

Pour déduire les propriétés de la glace de mer, le problème inverse est basé sur la minimi-

sation de la différence entre les courbes de dispersion mesurées in situ, et celles obtenues synthé-

tiquement. Il est donc nécessaire d’extraire la courbe de dispersion optimale pour chaque mode.

Pour ce faire, nous avons utilisé la méthode introduite par Minonzio et al. (2010) dans le domaine

des ultrasons médicaux, et appliquée dans le contexte de la géophysique sur une couche de glace

flottante dans Moreau et al. (2017) et Moreau et al. (2020a).

Les réseaux linéaires contiennent deux ou quatre géophones 3C qui sont considérés comme des

sources virtuelles pour le calcul de la NCF. La méthode classique pour obtenir des courbes de dis-

persion à partir d’un ensemble de NCF consiste à appliquer une transformée de Fourier aux di-

mensions temporelles et spatiales, ce qui permet d’obtenir les spectres fréquence-nombre d’onde.

Lorsque plusieurs sources virtuelles sont disponibles, les spectres peuvent être moyennés sur

les sources virtuelles. Une meilleure façon de tirer parti de la multiplicité des sources virtuelles

consiste à insérer une décomposition en valeurs singulières de la matrice des NCF d’émission-

réception entre la transformée de Fourier sur la dimension temporelle et celle sur la dimension

spatiale.

Nous allons décrire la méthode de décomposition SVD en se basant sur un exemple considérant

les quatre géophones du LAE comme sources virtuelles et les 45 géophones de la ligne EW comme

récepteurs.

La matrice de corrélation des signaux d’émission-réception comporte trois dimensions : les sources

(M=2 ou 4), les récepteurs (N) et le temps. La première étape est l’application de la transformée de

Fourier à la dimension temporelle de cette matrice.

La deuxième étape, décrite dans la figure 4.5, consiste à décomposer pour chaque fréquence, la

matrice spectrale des NCF en trois sous-matrices 2D distinctes telles que :

M( f ) =
NE

∑
n−1

U( f )nS( f )t
nV( f )∗n (4.1)

Le nombre de valeurs et de vecteurs singuliers est égal à la taille minimale de la configuration du

réseau émission-réception utilisé. Dans notre cas, il est systématiquement égal à la base émettrice

utilisée.

Dans notre exemple, présenté dans les figures 4.4 et 4.5, nous travaillons avec la composante verti-

cale dans une configuration utilisant les 4 stations émettrices du LAE et les 45 stations réceptrices

de la ligne EW. Pour une fréquence donnée, nous obtenons 3 sous-matrices 2D :

— La matrice normalisée U, de dimensions [M x N]. Ses vecteurs singuliers définissent une

base orthonormale des dimensions de l’espace le long des récepteurs.
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étant contenue dans les valeurs singulières. Les premières valeurs singulières sont celles conte-

nant les parties de signaux dominants associées à la propagation du champ d’ondes tandis que les

valeurs singulières plus basses contiennent les parties de signaux moins énergétiques, considérées

comme associées au bruit. Pour ne garder que la partie des signaux associée à la propagation du

champ d’onde, nous définissons un seuil correspondant à la limite entre les valeurs singulières

associées au sous-espace signal qui nous intéresse et celles associées au sous-espace bruit. La mé-

thode consiste à ne conserver que les valeurs singulières supérieures à ce seuil. Le choix du seuil

est fait heuristiquement en plaçant la limite au niveau des valeurs singulières ayant un niveau

d’énergie nettement supérieur aux autres.

0

50 100 150

-60

-40

-20

0

V
a

le
u

rs
 s

in
g

u
li

è
re

s 
(e

n
 d

B
 d

e
 la

 v
a

le
u

r 
d

u
 p

ic
)

Fréquence (Hz)

FIGURE 4.6 – Graphe des valeurs singulières associées aux niveaux d’énergie du signal. La ligne en poin-
tillés rouges représente le seuil défini manuellement qui correspond à la limite entre les valeurs singulières
contenant le signal qui nous intéressent et celles contenant du bruit.

La dernière étape, décrite dans la figure 4.7, consiste à créer des vecteurs tests, représentatifs du

problème de la propagation des ondes dans la base des récepteurs (figure 4.7-b). Dans notre cas,

nous utilisons des ondes planes de la forme :

eiktestxn (4.2)

où ktest est le nombre d’onde à tester et xn (n = 1, 2, ..., N) est la coordonnée du récepteur n le long

de la propagation.

La projection des vecteurs tests sur les vecteurs singuliers sélectionnés de la base récepteurs se

traduit par un produit scalaire qui est maximisé lorsque le nombre d’onde testé du vecteur test

correspond à celui des ondes du champ d’ondes mesuré.

Le nombre d’onde choisi est celui maximisant la relation :

|⟨etest( f , k), Un( f , k)⟩|2 (4.3)
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— de E à W avec LAE comme sources virtuelles ;

— de W à E avec LAW comme sources virtuelles ;

— de N à S avec LAN comme sources virtuelles ;

— de S à N avec LAS comme sources virtuelles.

Enfin, les courbes de dispersion obtenues à partir de propagations dans des directions opposées

sont moyennées ensemble pour réduire les incertitudes, de la même manière que dans Moreau

et al. (2014b). On obtient ainsi une courbe de dispersion par mode et par jour pour les lignes EW

et NS. Ensuite, les courbes de dispersion sont utilisées pour inverser les propriétés de la glace de

mer.
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FIGURE 4.8 – Spectres fréquence-nombre d’onde obtenus à partir de la fonction de corrélation du bruit
calculée le 9 mars 2019, avec la méthode décrite dans la section 4.1 et le traitement de la section 4.2, pour des
enregistrements dans la direction EW. (a) Spectre de la composante verticale, dominé par le mode QS. La
zone avec un contour en pointillés met en évidence une signature sismique avec des pentes correspondant
à un mélange entre les modes SH0 et QS0. Ces modes apparaissent sur la composante verticale car les
géophones étaient légèrement inclinés. (b) Spectre de la composante transversale, dominé par le mode
SH0. (c) Spectre de la composante radiale, dominé par le mode QS0. Les points verts montrent la moyenne
des courbes de dispersion extraites dans les directions EW et WE. Les lignes pointillées rouges montrent les
courbes de dispersion obtenues à partir des équations 2.14 et 2.15, avec les paramètres de la glace de mer
déduits de l’inférence bayésienne : E = 4.1 GPa, ν = 0.28, ρg = 917 kg.m−3, et h = 0.60 m.
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4.3 Estimation des paramètres de la glace de mer par inférence bayé-

sienne

À partir de nos données, nous avons obtenu les courbes de dispersion expérimentales des

trois modes de propagation attendus dans une couche de glace de mer flottante sur l’eau : QS,

QS0 et SH0. Dans cette partie, nous allons utiliser le modèle analytique établi par Stein et al. (1998)

pour modéliser des courbes de dispersion synthétiques puis nous allons utiliser une inférence

bayésienne pour inverser conjointement E, ν, h et ρg.

4.3.1 Modèle direct, paramétrisation du problème et fonction coût

Dans ce qui suit, nous utilisons la notation k
type
m ( f ) pour décrire le spectre fréquence-

nombre d’onde d’un mode (m = QS, QS0, SH0) à la fréquence f . Type = "EW" et "NS" se réfèrent

aux nombres d’onde obtenus à partir des données pour les lignes EW et NS, respectivement, et

Type="syn" se réfère aux nombres d’onde synthétiques obtenus à l’aide du modèle direct. Le mo-

dèle prospectif utilisé ici est celui introduit par Stein et al. (1998), qui décrit le comportement

asymptotique du champ d’ondes sismiques dans une mince couche de glace flottante sur une

colonne d’eau infinie, pour de faibles valeurs du produit {fréquence x épaisseur}. Bien que la

profondeur du lac ne soit que d’environ 10 m (Marchenko et al., 2021), cela est suffisant pour que

le système {glace + eau} ne se comporte pas comme un guide d’onde bicouche, car le premier

mode dispersif dans un guide d’onde acoustique d’une épaisseur de 10 m est évanescent en des-

sous de 75 Hz. Les équations de dispersion utilisées sont celles décrites dans la section 2.3.

L’approximation aux basses fréquences de l’équation de dispersion du mode QS0 (2.14) est va-

lable tant qu’il ne devient pas dispersif, ce qui se produit pour des valeurs du produit {fréquence

x épaisseur} supérieures à 500 Hz.m. La fréquence d’échantillonnage des signaux dans cette étude

est de 500 Hz, cette condition est donc toujours satisfaite. L’équation 2.12 est toujours valide, car le

mode fondamental guidé de cisaillement horizontal, SH0, n’est pas dispersif. L’équation 2.15 est

valide lorsque f · h reste inférieur à environ 50 Hz·m. La glace dans le fjord de Van Mijen avait une

épaisseur de moins de 0.8 m, donc cette équation peut être utilisée à des fréquences allant jusqu’à

∼65 Hz.

A partir d’un ensemble de données, d, et d’un ensemble de paramètres pour la couche de glace,

X = {E, ν, ρg, h}, une fonction de coût peut être définie comme la norme L2 entre les nombres

d’onde calculés à partir des données et ceux calculés à partir des équations 2.14 et 2.15, telle que :

f (d, X) =
1
3 ∑

m=QS,QS0,SH0

∥

∥

∥
k

syn
m (ω)− kEW,NS

m (ω)
∥

∥

∥
, (4.4)

où ∥.∥ fait référence à la norme L2.

Dans Moreau et al. (2020a), E et ν ont été calculés directement à partir des équations 2.14 et 2.12,

en supposant que la densité est connue. Ensuite, h a été estimée sur la base d’une recherche sur

grille et d’une modélisation directe avec la méthode des éléments finis (EF). La modélisation EF

a été utilisée car elle permet d’effectuer l’inversion à des fréquences élevées, jusqu’à 100 Hz. L’in-

convénient est qu’elle est très coûteuse en termes de calcul. Dans le présent article, au lieu d’un

modèle EF, nous avons préféré utiliser l’équation 2.15, qui est beaucoup plus efficace, même si
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cela signifie que nous sommes limités à des fréquences inférieures à 65 Hz pour le mode QS. Les

avantages sont :

— Premièrement, par rapport à la modélisation EF, l’efficacité de l’utilisation de l’équation

2.15 permet des inversions basées sur l’inférence bayésienne, pour h, E, et ν, et également

pour ρg. La fonction de densité de probabilité (PDF) de ces paramètres peut être estimée et

utilisée pour évaluer les incertitudes des inversions.

— Deuxièmement, l’équation 2.15 contraint principalement l’épaisseur (à la puissance trois),

mais elle contraint aussi légèrement E, ν, et ρg (à une puissance unitaire). Par conséquent,

le problème est mieux contraint lorsqu’on effectue une inversion conjointe de tous les pa-

ramètres simultanément.
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4.3.2 Estimation de la fonction de densité de probabilité des paramètres de la glace
par inférence bayésienne

La résolution du problème inverse consiste à trouver les paramètres qui expliquent le mieux

les données, en fonction de la fonction coût définie dans l’équation 4.4. Il s’agit d’un problème in-

verse bien posé et bien contraint, car il existe une relation biunivoque entre les paramètres du mo-

dèle et le minimum global de la fonction coût. Nous procédons avec l’algorithme de Monte Carlo

par chaîne de Markov (MCMC) (Metropolis et al., 1953), qui fournit un ensemble de solutions qui

s’adaptent aux données avec un niveau de vraisemblance acceptable, étant donné l’incertitude des

données. Cet ensemble de solutions est représenté par la distribution postérieure des paramètres

du modèle, telle que :

P (X|d) =
P (d|X) P(X)

P(d)
. (4.5)

où P (X|d) est la fonction de vraisemblance, P(X) est la distribution antérieure, et P(d) est la fonc-

tion de vraisemblance marginale, qui est essentiellement un facteur de normalisation. La distribu-

tion postérieure exprime la probabilité conditionnelle des valeurs des paramètres en fonction de

l’évidence des mesures, exprimée par la fonction de vraisemblance, et des hypothèses antérieures,

exprimées par la distribution antérieure. Il s’agit également d’une estimation de la PDF des para-

mètres.

Dans le présent problème, on suppose que les erreurs de mesure ne sont pas corrélées et sont

aléatoires, et donc qu’elles peuvent être modélisées par une fonction de vraisemblance gaussienne

à moyenne nulle avec une variance σ2 :

P(d|X) = exp

(

−
( f (d, X))2

2σ2

)

, (4.6)

où σ2 est la variance associée aux erreurs de mesure. Il s’agit d’une fonction de vraisemblance

typique utilisée dans de nombreux problèmes d’ajustement de données (Tarantola, 2005).

Pour une glace de première année, les mesures in situ de la densité varient de 840 à 910 kg.m3

pour une glace au-dessus de la ligne de flottaison, et de 900 à 940 kg.m−3 pour une glace sous la

ligne de flottaison (Timco and Frederking, 1996). Le coefficient de Poisson varie entre 0.25 et 0.4,

le module d’Young entre 2 et 6 GPa (Anderson, 1958; Timco and Weeks, 2010). En particulier, dans

le fjord de Van Mijen, Romeyn et al. (2021) a reporté un module de Young d’environ 2.5 GPa avec

un coefficient de Poisson de 0.33, et Morozov et al. (2011) a reporté un module d’Young d’environ

3 GPa et un coefficient de Poisson de 0.3. Moreau et al. (2014a), a rapporté un module d’Young

autour de 4 GPa et un coefficient de Poisson de 0.32 à Vallunden. La valeur légèrement supérieure

du module d’Young à Vallunden, par rapport à ceux directement dans le fjord de Van Mijen, est

probablement attribuable au cadre physique protégé du site d’étude, et au soutien de la moraine

par le littoral environnant. En ce qui concerne l’épaisseur, les forages de glace ont indiqué qu’elle

était systématiquement inférieure à 1 m. Par conséquent, nous supposons pour les distributions
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antérieures que les paramètres du modèle ont une probabilité égale sur une gamme de valeurs

qui contient les valeurs susmentionnées :

— E est entre 2 GPa et 6 GPa ;

— ν est entre 0.1 et 0.5 ;

— ρg est entre 700 kg.m−3 et 1000 kg.m−3 ;

— h est entre 0.15 m et 1.15 m.

La détermination de la valeur optimale de σ2 est essentielle pour un échantillonnage approprié

de la PDF. Cependant, σ2 est dépendant des données. Dans notre approche, nous inversons les

courbes de dispersion, donc nous devons tenir compte des incertitudes des courbes de disper-

sion, et non celles des mesures. Malheureusement, il n’y a pas de relation linéaire entre les deux, à

cause de la dispersion du mode QS. Selon la qualité de la fonction de corrélation, ces incertitudes

ne sont pas les mêmes entre tous les ensembles de courbes de dispersion. Par conséquent, σ2 ne

peut pas être fixé a priori pour toutes les inversions dans cette étude, sinon il s’agirait d’une ap-

proximation grossière.

De plus, les méthodes MCMC nécessitent généralement une phase de burn-in avant d’atteindre

la distribution postérieure. Pour résoudre ces deux problèmes, nous faisons précéder l’algorithme

MCMC d’une optimisation globale par recuit simulé (SA) (Moreau et al., 2014a; Gradon et al.,

2019) pour déterminer σ2 et améliorer la convergence. Une autre approche consiste à considé-

rer la variance comme faisant partie des paramètres d’inversion de l’algorithme MCMC, dans ce

que l’on appelle le MCMC transdimensionnel. Cependant, la méthode proposée dans cet article a

l’avantage de converger beaucoup plus rapidement et d’être robuste pour traiter notre ensemble

de données.

Le recuit simulé est également une méthode MCMC. Cependant, son objectif est de converger

vers l’optimum global plutôt que de générer des échantillons de la distribution postérieure (Kirk-

patrick et al., 1983). À cette fin, σ2, dans la fonction de vraisemblance, est initialisé avec une grande

valeur, pour permettre un large échantillonnage de l’espace des paramètres. Cette valeur est len-

tement réduite à chaque itération, dans ce qui est appelé le "programme de refroidissement", et

s’il est suffisamment progressif, l’algorithme convergera vers l’optimum global. En pratique, le

programme de refroidissement peut être mis en œuvre de plusieurs façons. Nous utilisons un

programme standard, T, où la variance est réduite de T0 = 0.05 à T1 = 0.001 dans une fonction

exponentielle telle que :

T(n) = T0

(

T1

T0

)n/N

(4.7)
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FIGURE 4.9 – Évolution journalière de la variance des erreurs de mesure (dans les directions EW en rouge et
NS en bleu) estimée avec l’algorithme de recuit simulé, tel que décrit dans la section 4.3.2. La variance dans
la direction EW reste stable, à environ 0.5.10−6. Celle dans la direction NS semble montrer une tendance
légèrement décroissante, qui semble être la conséquence des variations temporelles des propriétés de la
glace dans cette direction.
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FIGURE 4.10 – Exemple de la fonction de densité de probabilité pour E, h, ν et ρg obtenue après l’inversion
des courbes de dispersion calculées le 9 mars 2019, pour LEW. La courbe rouge est une estimation de la
distribution de la PDF calculée à partir de l’estimateur de densité à noyau. La courbe bleue montre le
maximum de notre distribution. Le module d’Young, l’épaisseur de la glace et le coefficient de Poisson sont
contraints de manière satisfaisante par notre méthode. La densité de la glace est moins bien contrainte, avec
une distribution plus plate. Les valeurs obtenues sont néanmoins cohérentes avec la littérature.
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Le nombre d’itérations, N, est fixé à 20000 pour le SA. La phase SA s’arrête lorsque l’algorithme

atteint un nombre d’itérations égal à N, ou lorsqu’il est resté bloqué à la même position dans l’es-

pace de recherche pendant plus de 200 itérations successives. L’algorithme MCMC est alors lancé,

avec 50000 itérations, à partir de la position dans l’espace de recherche qui minimise la fonction de

coût pendant la phase SA, et avec une variance égale à la variance minimale atteinte, augmentée

de 1% (ce qui se traduit par une augmentation de 10% de l’écart-type). Cette augmentation a pour

but d’éviter que l’algorithme MCMC ne passe des centaines d’itérations (comme le SA) à la même

position dans l’espace de recherche, ce qui serait le signe d’une mauvaise calibration.

La variance est liée aux erreurs de mesure ; i.e., un mélange entre l’influence du RSB et d’autres

perturbations aléatoires de la mesure, telles que les variations de la physique du problème. Dans

le problème actuel, ces perturbations sont moyennées lorsqu’on passe du domaine temps-espace

au domaine fréquence-nombre d’onde, et la variance reflète donc les variations des valeurs de

fréquence-nombre d’onde autour des valeurs de base. La figure 4.8-a-c indique que la dispersion

des couples fréquence-nombre d’onde est très étroite. Les calculs de cette dispersion montrent

qu’elle reste de l’ordre de ± 0.002 rad.m−1, ce qui correspond à une variance maximale d’environ

4 × 10−6(rad.m−1)2. Ceci est cohérent avec l’ordre de grandeur des variances trouvées avec notre

méthode, comme le montre la figure 4.9 pour tous les jours du 1er au 24 mars 2019. Elle semble

stable autour de 0.5× 10−6 dans la direction EW. Dans la direction NS, cependant, elle montre une

légère diminution. Comme le RSB reste stable dans la NCF, cette diminution semble être liée à des

variations temporelles et spatiales de la physique du problème, qui ne peuvent pas être prises en

compte par le modèle prévisionnel. L’une de ces variations est l’influence de la couche de neige

sur les formes d’ondes sismiques. Dans la direction NS, le 1er mars, la couche de neige était plus

mince près de LAS (environ 10 cm) qu’elle ne l’était près de LAN (environ 40 cm). De telles va-

riations n’ont pas été notées dans la direction EW, où l’épaisseur de la neige était plus constante.

Les pluies et les chutes de neige supplémentaires du mois de mars ont probablement influencé

la propagation des ondes sismiques en modifiant la densité apparente et le module d’Young du

système {glace + neige}. Ce point devrait être étudié dans les études futures, et une modélisation

prospective tenant compte d’une couche de neige représenterait un progrès significatif.

Une fois l’algorithme MCMC terminé, une PDF est générée pour E, h, ν et ρg. La figure 4.10 montre

un exemple de PDF obtenue le 9 mars, à partir de la ligne EW. Les propriétés de la glace sont dé-

terminées en calculant les histogrammes des paramètres, que nous ajustons avec un estimateur de

densité de distribution de type noyau. La méthode d’estimation par noyau crée une courbe lisse

et continue pour représenter la distribution de probabilité des données à partir des échantillons

de données en estimant localement la fonction de distribution normale centrée sur chaque échan-

tillon (les fonctions noyaux). La somme de ces fonctions de lissage locales pour chaque échantillon

produit l’ajustement continu résultant. Nous utilisons le maximum de cet ajustement pour déter-

miner l’estimation des paramètres. La figure 4.8 montre les courbes de dispersion obtenues à partir

des paramètres estimés : i.e., h = 0.60 m, E = 4.1 GPa, ν = 0.28, et ρg = 917 kg.m−3. Nous obser-

vons un ajustement statistiquement cohérent entre le modèle théorique et les données du champ

d’ondes.
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À partir des PDF, nous constatons que l’épaisseur, le module d’Young et le coefficient de Poisson

sont contraints de manière satisfaisante, avec un écart type de 3 cm, 0.4 GPa et 0.04, respective-

ment. Il y a une nette accentuation de la PDF autour des valeurs les plus probables. La PDF de la

densité, cependant, n’est pas aussi nette, avec un écart type d’environ 80 kg.m−3. Il est intéressant

de noter que la covariance des paramètres (voir la figure 4.14 de l’annexe B) indique que le coef-

ficient de Poisson, bien que bien contraint, semble plutôt non corrélé aux autres paramètres. En

revanche, le module d’Young, la densité et l’épaisseur semblent être fortement corrélés, bien que

la densité ne soit pas très bien contrainte.

Ces observations semblent indiquer que la densité, ayant une PDF plus plate, reflète les limites

de notre modèle prévisionnel plus qu’elle n’est un indicateur des limites de la méthodologie. Le

modèle n’est sensible qu’aux propriétés effectives du système {glace + neige}, car il ne peut pas

tenir compte de la couche de neige (environ 40 cm d’épaisseur, en moyenne), qui modifie les pro-

priétés effectives. Le poids de la couche de neige modifie la densité du système {glace + neige}

plus que sa rigidité (module de Young) et son expansion/contraction (coefficient de Poisson). On

peut supposer qu’un modèle prospectif capable de prendre en compte la neige constituerait une

amélioration significative, qui devrait contraindre la densité d’une meilleure manière. Le dévelop-

pement d’un tel modèle est donc une suite importante de ce travail. De plus, les valeurs obtenues

à partir de toutes les inversions restent constantes autour de ρg = 915 kg.m−3, ce qui suggère que

l’écart type réel n’est pas aussi élevé.
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4.4 Résultats et discussion

La glace de mer est un matériau complexe qui se compose de glace solide, d’eau salée, de

sels solides et de bulles de gaz. Dans le fjord de Van Mijen, sa croissance est principalement contrô-

lée par les conditions météorologiques in situ, mais d’autres facteurs interviennent, tels que : les

courants marins, qui sont principalement dominés par les marées ; l’apport d’eau douce glaciaire

provenant des montagnes environnantes, qui abaisse la salinité de l’eau dans le fjord (Høyland,

2009) ; et l’eau chaude de l’Atlantique provenant du courant du Spitzberg occidental (Gerland and

Hall, 2006). La glace du fjord Van Mijen que nous étudions est une glace saisonnière de première

année, qui disparaît chaque été, et elle est recouverte de neige.

Les paramètres estimés sont d’une importance majeure pour comprendre et modéliser la dyna-

mique de la glace de mer. L’épaisseur a un rôle clé dans la modélisation couplée (Allard et al.,

2018), tandis que les paramètres élastiques ont des rôles clés dans les modèles rhéologiques ré-

cents (Dansereau et al., 2016). La figure 4.11 montre l’évolution des quatre paramètres obtenue en

effectuant une inversion par jour pour les lignes de capteurs NS et EW, et sur une période allant

du 1er au 24 mars 2019. Les estimations sont cohérentes avec les valeurs rapportées dans la litté-

rature pour la glace de première année, qui sont données dans la section 4.3.2.

Sur le terrain, une couche de neige de 10 cm à 40 cm recouvre la glace. Il est probable que cela

ait une influence sur nos estimations, car les modes guidés se propagent à une vitesse plus faible

dans la neige que dans la glace. Par conséquent, il est possible que certains paramètres aient été

légèrement sous-estimés. Cependant, il est difficile de contraindre explicitement l’influence de la

couche de neige sur nos estimations, et ceci est laissé pour une étude dédiée.

L’épaisseur de la glace est directement contrôlée par des facteurs environnementaux externes, tels

que : la température de l’air, le type et l’épaisseur de la neige, la vitesse du vent, le flux thermique

de l’océan et le rayonnement de surface. Pour la direction EW, nous observons une augmentation

quasi linéaire de l’épaisseur de la glace du 1er au 24 mars. L’épaisseur varie de 55 ± 3 cm à 66 ± 3

cm. Pour la direction NS, nous observons également une augmentation quasi linéaire de l’épais-

seur de la glace qui varie de 53 ± 4 cm à 63 ± 4 cm. Ces valeurs d’épaisseur sont cohérentes avec

les mesures effectuées lors de l’installation (environ 60 cm) et de la désinstallation (environ 70

cm) du réseau (Moreau et al., 2020a), bien qu’elles soient légèrement inférieures. Cette différence

peut être expliquée par la présence de la neige sur la glace. Nous pensons que l’épaisseur calculée

pourrait être sous-estimée de 2 à 3 cm, mais cela se situe dans les marges d’incertitude. Notez que

les épaisseurs de glace déduites diffèrent systématiquement de 2 à 3 cm dans les directions NS et

EW. Une explication probable pourrait être liée à la géométrie allongée de la moraine dans la di-

rection NS, qui pourrait avoir un effet mécanique sur la glace pendant sa croissance. De même, le

canal au nord, où un courant d’eau est présent, pourrait avoir un effet sur l’épaisseur de la glace.

Cependant, il est à noter que ces différences entre les deux directions ne sont pas statistiquement

significatives, puisque les incertitudes se chevauchent, donc les différences pourraient également

être liées à la qualité de la récupération de la fonction de Green.
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Le module de Young dépend de plusieurs paramètres, tels que la salinité, la porosité et la den-

sité de la glace. Au lac Vallunden, la glace contenait beaucoup de saumure, et était relativement

poreuse et fragile sur les 30 premiers centimètres ; elle était également recouverte de neige. Tous

ces éléments ont affecté la vitesse des modes guidés, qui se propagent à une vitesse plus lente par

rapport à la glace d’eau douce. Le module d’Young reste autour de E = 3.7 ± 0.4 GPa pour les

deux directions.

Le coefficient de Poisson peut également être influencé par de nombreux facteurs, tels que le taux

de chargement, la température, la taille des grains, la structure des grains, la direction du charge-

ment et l’état de la microfissuration, entre autres. Compte tenu de la courte période d’étude, nous

nous attendons donc à avoir un coefficient de Poisson relativement stable, il est d’environ 0.28

±0.05 pour la direction EW et 0.23 ±0.05 pour la direction NS.

La connaissance de la densité de la glace et de son épaisseur sont des paramètres cruciaux pour

la sécurité du transport sur la glace et l’ouverture de nouvelles routes maritimes. La salinité et la

porosité de la glace sont des facteurs qui influencent sa densité. Celle-ci n’est pas constante par

rapport à l’épaisseur de la glace. Elle a tendance à être moins dense au niveau du franc-bord. Cela

est dû au fait que les bulles d’air ont tendance à s’accumuler dans la partie supérieure de la glace,

tandis que la saumure a tendance à s’accumuler dans la partie inférieure de la glace (Høyland,

2009). La densité est généralement insensible aux changements de température, ce qui est cohé-

rent avec nos résultats. Les inversions donnent une valeur très stable, à environ 910 ± 82 kg.m−3

pour la direction EW, et 908 ± 80 kg.m−3 pour la direction NS.

À partir de ces résultats d’inversion, nous constatons que l’épaisseur, le module d’Young et le

coefficient de Poisson sont très bien contraints par notre méthode. Tous nos résultats semblent

être compatibles avec une épaisseur relativement faible et une glace jeune qui isole assez mal les

flux de chaleur. Le paramètre de densité est un peu moins bien contraint. La PDF de la densité

a une distribution plus uniforme, et l’incertitude est plus grande que pour les autres paramètres.

Néanmoins, l’incertitude réelle est probablement beaucoup plus faible, car toutes les inversions

donnent une valeur très stable, d’environ 910 kg.m−3 pour la direction EW et 908 kg.m−3 pour

la direction NS. De plus, les valeurs de densité obtenues se situent dans une fourchette confir-

mée par la littérature (Timco and Frederking, 1996). En ce sens, nous pouvons choisir d’effectuer

les mêmes inversions en fixant la densité, en supposant que nous pouvons mieux contraindre les

autres paramètres. De cette manière, nous obtenons les mêmes résultats avec des incertitudes plus

faibles. Celles-ci sont de 0.1 GPa pour le module d’Young, 0.04 pour le module de Poisson, et 2 cm

pour l’épaisseur de la glace. Comme les résultats obtenus sont très proches lorsque la densité est

fixée ou non, il semble scientifiquement très intéressant d’inverser également le paramètre densité.
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FIGURE 4.11 – Évolution journalière des paramètres de la glace de mer : a) épaisseur, b) coefficient de
Poisson, c) module de Young, et d) densité, obtenus pour les lignes de capteurs dans la direction NS (bleu)
et EW (rouge). La bande colorée représente la déviation standard associée à chaque courbe. Nous observons
une augmentation de l’épaisseur de glace dans chacune des directions, tandis que les paramètres élastiques
restent stables, autour de valeurs consistantes avec la littérature pour une glace de première année.
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4.5 Conclusion

Cet article présente une méthodologie pour estimer et contrôler l’épaisseur, le module

d’Young, la densité et le coefficient de Poisson de la glace de mer dans différentes directions, en

utilisant le bruit sismique ambiant enregistré par un réseau sismique. La méthodologie consiste

à extraire à partir de la NCF, puis à inverser, les courbes de dispersion des modes guidés se pro-

pageant dans la glace de mer. Pour calculer la NCF quotidienne, nous montrons que la sélection

des fenêtres de temps où la source sismique dominante est alignée avec les récepteurs améliore

significativement le RSB. Cette stratégie permet également d’éviter les biais directionnels poten-

tiels des autres sources de bruit dominantes, qui entraîneraient une vitesse modale apparente plus

élevée et corrompraient l’estimation des paramètres de la glace de mer. Les courbes de dispersion

des trois modes guidés fondamentaux sont inversées avec un échantillonnage MCMC pour dé-

duire la fonction de densité de probabilité des paramètres de la glace de mer. Nous obtenons des

résultats satisfaisants qui sont cohérents avec les observations et les mesures effectuées in situ.

Ainsi, nous démontrons qu’en utilisant cette méthode, il est possible de contraindre l’épaisseur,

la densité et les propriétés élastiques de la glace de mer avec précision et sur une base quotidienne.

Cette approche pourrait également être utile dans divers autres domaines, tels que la sécurité du

transport maritime ou l’océanographie. Le suivi quotidien de l’épaisseur et de la rigidité de la

glace offert par cette méthode peut contribuer à assurer la sécurité des déplacements sur la glace

de mer dans les régions polaires où la majorité de la population se déplace en motoneige. Elle

peut également ouvrir de nouvelles routes possibles qui étaient auparavant fermées en raison de

la méconnaissance de ces paramètres. Dans le domaine de la biologie, par exemple, les obser-

vations suggèrent que la densité de la biomasse du méso-zooplancton est étroitement liée aux

variations des propriétés de la glace de mer.

Dans des travaux futurs, une autre façon de traiter ces données sismiques est d’exploiter les mil-

liers de tremblements de glace présents dans les enregistrements, qui proviennent de la fissuration

naturelle de la glace. Ces sources énergétiques et impulsives permettront la reconstruction de la

fonction de Green du milieu dans une multitude de directions au cours du temps. Cela constituera

la base d’un profil tomographique tridimensionnel évoluant dans le temps de la glace de mer sous

le réseau sismique, avec des applications pour caractériser sa rhéologie.
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Dans cette partie, nous allons nous intéresser à des signaux impulsifs particuliers conte-

nus dans le bruit sismique : les tremblements de glace - icequakes en anglais. Ce chapitre est une

introduction à la tomographie. À cette fin, dans un premier temps, nous allons extraire les seg-

ments temporels associés aux icequakes à l’aide d’une méthode de hiérarchisation des formes

d’onde. Nous calculerons ensuite les variations spatiales des temps d’arrivée du champ d’ondes

dominé par le mode QS au sein de notre réseau.
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champ d’ondes de ce mode généré par les icequakes. Pour cela, nous devons, en premier lieu,

employer une méthode permettant d’isoler les fenêtres de temps associées aux icequakes de celles

dominées par le bruit.

5.1.2 Hiérarchisation des formes d’onde

Les données sont issues de l’enregistrement continu du bruit sismique sur une période de

23 jours. Elles contiennent une grande variété de signaux provenant de diverses sources dans la

même bande de fréquences : sources anthropiques ou naturelles telles que le vent.

Pour la suite de notre étude, nous avons besoin d’isoler les signaux spécifiques aux icequakes. Il

est donc nécessaire de trier les formes d’ondes contenues dans nos signaux. Des investigations

manuelles ne sont pas envisageables face à la quantité de données sismiques collectées, il est né-

cessaire d’utiliser des algorithmes automatiques. Nous utilisons une stratégie de hiérarchisation

des formes d’ondes basée sur un réseau de diffusion profond et développée par Seydoux et al.

(2020) et Steinmann et al. (2022).

La méthode consiste à explorer les signaux sismiques continus pour en extraire des caractéris-

tiques et créer des regroupements de signaux appelés familles. Cet algorithme, basé sur un réseau

neuronal particulier : le réseau de diffusion, permet donc d’étudier comment les données se re-

groupent en familles et comment ces familles sont liées les unes aux autres de façon non supervisée

et non biaisée.

La méthode peut se décomposer en 3 grandes étapes décrites ci-après :

— l’extraction automatique de caractéristiques,

— la réduction de la dimension des caractéristiques,

— le regroupement.

Extraction automatique de caractéristiques

La première étape consiste en l’extraction automatique des caractéristiques des signaux

temporels bruts 3C à l’aide d’un réseau de diffusion profond à 2 couches. L’objectif est d’obtenir

une matrice du spectre de diffusion profond des données. Pour cela, la structure du signal est

décomposée selon 2 couches. Le nombre de couches définit la profondeur du réseau de diffusion,

qui contrôle la résolution temporelle finale de l’analyse. Il est choisi en fonction de la durée des

fenêtres temporelles qui nous intéressent. Dans cette étude, nous cherchons à isoler les signaux

impulsifs issus des icequakes, soient des fenêtres temporelles de courtes durées, un modèle à 2

couches est donc suffisant.

A chaque couche est associée une succession de convolutions avec des filtres à ondelettes, une

fonction de modulation et des opérations de regroupement, appliquée au signal d’entrée.

Le signal sismique d’entrée est décomposé en segments de 20 secondes. Chaque segment est ini-

tialement convolué avec une première banque d’ondelettes, dont le module conduit à un sca-

logramme de premier ordre contenant les coefficients de diffusion de premier ordre (première
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couche).

Ces coefficients de diffusion du premier ordre sont ensuite convolués avec une deuxième banque

d’ondelettes (seconde couche) pour obtenir les coefficients de diffusion du second ordre (deuxième

couche).

Ces 2 couches subissent ensuite une opération de pooling visant à effectuer un sous-échantillonnage

temporel des coefficients de diffusion et une opération de concaténation des composantes afin de

construire la matrice du spectre de diffusion profonde.

Réduction des dimensions

La seconde étape s’applique à la matrice du spectre de diffusion profonde obtenue, qui com-

prend un nombre important de dimensions. Avant de procéder aux opérations de regroupement,

il est nécessaire de réduire ce nombre. Pour cela, il a été utilisé une analyse en composantes indé-

pendantes (ICA) selon la méthode décrite par Steinmann et al. (2022). Il s’agit d’un outil statistique

décrit par Comon (1994) permettant de créer la représentation de l’espace des caractéristiques.

Regroupement hiérarchique des caractéristiques

La dernière étape consiste en la construction du dendrogramme à partir de l’espace des

caractéristiques.

Les enregistrements sismiques continus ont ainsi été transformés en un ensemble de caractéris-

tiques utilisables pour explorer et représenter les données avec une classification hiérarchique.

En définissant un seuil de distance dans l’espace des caractéristiques, il est possible de définir

et d’extraire différents nombres de groupes à partir de la matrice de similarité. Plus la distance

choisie est grande, plus les groupes seront grands et en nombre limité. L’approche ascendante du

regroupement hiérarchique agglomératif permet de fusionner les caractéristiques liées jusqu’à ce

que tous les points de données s’unifient en un seul grand groupe. La méthode de Ward (Ward Jr,

1963) a été utilisée pour la procédure de regroupement. Elle prend en compte la distance eucli-

dienne et les variances à l’intérieur des groupes. Dans notre cas, la distance choisie a permis d’ex-

traire 29 groupes (figure 5.2). Il est possible, pour certains groupes, de supposer l’origine du bruit

en fonction de leur occurrence journalière et de la bande de fréquences d’émission. Par exemple,

la fréquence d’occurrence des signaux issus des groupes 26 à 29 durant une dizaine de jours de

mars, entre 8h et 18h avec une pause d’émission durant le midi, laisse à penser que les sources

de bruit sont générées par un groupe, travaillant sur le lac Vallunden durant cette période. En

effet, un groupe de chercheurs a réalisé des mesures d’épaisseur de la glace au niveau du canal,

au nord de notre réseau sismique, dans le but d’étudier le champ de vitesse du flux de marée

circulant dans le lac (Marchenko et al., 2021).

5.1.3 Extraction des temps d’arrivée et de fin des icequakes

Une première étape de tri des données a été réalisée à partir de la méthode de hiérarchi-

sation des formes d’onde décrite précédemment. Un nouveau triage des données, beaucoup plus

précis, est nécessaire afin d’extraire les segments de bruit ne contenant que du signal issu des ice-

quakes. Chaque groupe contient des segments de bruit présentant des caractéristiques communes.
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5.2 Mesure de la vitesse du champ d’ondes dominé par le mode QS

entre paires de capteurs

Nous avons réalisé un catalogue complet de plus de 4000 icequakes contenus dans nos en-

registrements sur toute la durée d’acquisition. Dans cette section, nous cherchons à construire un

modèle tomographique à un instant t qui représente la vitesse du champ d’ondes dominé par le

mode QS en fonction de la position des capteurs et de la bande de fréquences d’étude. Les objec-

tifs de cette méthode sont de mettre en évidence les contrastes de vitesse reliés aux propriétés de

la glace de mer au sein de notre réseau dense de capteurs.

La méthode peut se décomposer en 3 étapes :

— Calcul des corrélations entre paires de capteurs à partir des icequakes précedement extraits,

— Mesure des décalages temporels du temps d’arrivée des ondes par rapport à une référence

pour les différentes positions des paires de capteurs dans le réseau dense à un instant t et

pour une bande de fréquences choisie,

— Inversion de ces décalages temporels de vitesse pour obtenir un modèle convergeant vers

les variations spatiales de vitesse du milieu lié à ses propriétés.

Notre étude est une introduction à la tomographie puisque nous développons ici une approche

permettant d’extraire les décalages temporels d’arrivée du champ d’ondes dominé par le mode

QS au sein du réseau dense de capteurs - soit les 2 premières étapes de la méthode.

En premier lieu, nous présenterons la méthode de calcul et d’optimisation des corrélations du

champ d’ondes émis par les icequakes (ICF) entre les paires de capteurs.

En second lieu, nous expliciterons la méthode d’extraction des décalages temporels d’arrrivée du

champ d’ondes des paires de capteurs par rapport à une référence. Finalement, nous discuterons

des perspectives de ce travail.

5.2.1 Prétraitement des données

L’objectif de cette section est de calculer les ICF entre chaque paire de capteurs à partir des

icequakes extraits précédemment. Afin d’étudier la propagation du champ d’ondes dominé par le

mode QS, nous travaillons seulement avec la composante verticale des icequakes extraits.

Les hypothèses théoriques qui assurent la convergence des ICF vers la fonction de Green sont res-

trictives (Lobkis and Weaver, 2001; De Verdière, 2006). L’une de ces conditions est la propagation

d’un champ d’ondes homogénéisé illuminant le milieu dans toutes les directions. Pour cela la dis-

tribution des icequakes doit être isotrope autour du réseau.

Dans le chapitre précédent, les NCF ont été calculées à partir de fenêtres de 5 minutes des enregis-

trements continus du bruit sismique provenant d’un alignement de capteurs. Les sources de bruit
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chaque paire de capteurs soit localisé dans les lobes de directivité de l’émission des sources (Roux

et al., 2004; Gouédard et al., 2008). La direction de l’énergie des ondes émises par chaque icequake

précédemment extrait est donc associée à l’un des 30 bins.

On calcule ensuite les corrélations entre paires de capteurs à partir des signaux extraits associés

à chaque bin. Un blanchiment spectral a été appliqué aux segments de signaux extraits avant de

calculer les corrélations pour limiter les biais qui seraient dus à des sources de bruit dominantes

autres que les icequakes. Chaque corrélation est normalisée par l’énergie des deux segments utili-

sées afin d’optimiser leur cohérence. Les corrélations calculées sont ensuites moyennées par bin :

nous obtenons une ICF par bin. Finalement, pour chaque paire de capteurs, on moyenne les 30

ICF calculées pour obtenir la ICF finale. De cette manière, les 30 ICF ont le même poids statistique

dans le calcul de la ICF finale pour chaque paire de capteurs. Afin d’augmenter le nombre d’ice-

quakes utilisés, nous choisissons d’appliquer cette méthode de calcul à partir des 823 icequakes

extraits entre les 2 et 4 mars 2019.

Pour expliciter la suite de notre méthode, nous choisissons de l’appliquer sur les paires de cap-

teurs dont l’interdistance est comprise entre 47 et 49 m pour une bande de fréquences de [2 6] Hz

qui est suffisamment basse pour qu’il n’y ait pas d’ambiguïté sur le mode enregistré. Une suite im-

portante de ce travail sera de l’appliquer à toutes les paires de capteurs et dans plusieurs bandes

de fréquences.

La figure 5.6 a) représente les 30 corrélations moyennées par bin de 12◦ et rangées par azimuts

croissants pour la paire de capteurs 125501 et 125549 à partir des corrélations des icequakes enre-

gistrés entre le 2 et le 4 mars 2019. On observe une dépendance sinusoïdale des temps d’arrivée

en fonction de l’azimut, ce qui est attendu pour la propagation d’ondes planes. Néanmoins, pour

les bins correspondant à des positions de source non alignées avec la paire de capteurs, la dé-

pendance sinusoïdale n’est pas continue. Les ICF de chaque bin ont été calculées à partir de la

somme des corrélations des icequakes issus de ce bin. Chaque corrélation a donc un RSB différent

en fonction de l’énergie émise par l’icequake associé. La ICF des bins contenant peu d’icequakes

(<10) peut donc être corrompue par du bruit qui ne se serait pas sommé destructivement lors de

la moyenne des corrélations. Lorsqu’on somme ces ICF, les contributions dominantes proviennent

des positions de phase stationnaires c’est-à-dire des lobes de directivité cohérents avec la direction

de la paire de capteurs (figure 5.6-b). L’ouverture des zones de phase stationnaires dépend de la

longueur d’onde sismique considérée (Roux et al., 2004; Gouédard et al., 2008). Dans notre cas,

bien que la répartition des sources soit relativement homogène, notre ICF finale peut être corrom-

pue par la contribution des ICF présentant un mauvais RSB, donnant lieu à des arrivées parasites

et pouvant corrompre la phase de la ICF finale.

La figure 5.6-b montre la ICF calculée avec optimisation (rouge) et sans (bleu). Les disparités en

amplitude entre les parties causales et acausales de la ICF (temps positifs versus négatifs) sont

reliées à la densité et la distribution des sources. Celles-ci ont été fortement diminuées par le

moyennage par bin (courbe rouge sur la figure 5.6-b) qui vise à normaliser la densité des sources

des icequakes autour du réseau.

La figure 5.7 représente les ICF finales calculées à partir de la méthode décrite ci-dessus pour

toutes les paires de capteurs du réseau (figure 3.4). Elles ont été calculées à partir des 823 icequakes

extraits entre le 2 et le 4 mars 2019 pour une bande de fréquences de [1 100] Hz puis moyennées
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mais aussi la qualité des enregistrements. Pour la suite, nous avons choisi de ne travailler qu’avec

les ICF des paires de capteurs présentant une symétrie de ± 5% entre les enveloppes des parties

causales et acausales, calculées à partir des 823 icequakes se produisant entre le 2 et le 4 mars 2019.

5.2.2 Mesure du décalage temporel de l’arrivée du champ d’ondes dominé par le
mode QS au sein du réseau

L’objectif de cette section est de déterminer le décalage temporel ∆ti de l’arrivée du champ

d’ondes dominé par le mode QS au sein du réseau à partir des enveloppes des ICF des paires de

capteurs i extraites précédemment. Ce décalage temporel est directement lié aux propriétés de la

glace de mer qui sont différentes spatialement au sein de notre réseau.

Pour mesurer les ∆ti de chaque paire de capteurs, l’enveloppe de chaque ICF calculée dans la

bande [2 6] Hz est comparée à celle de la référence qui est l’enveloppe de la moyenne de toutes les

ICF des paires de capteurs espacées d’une distance comprise entre 47 et 49 m.

Pour nous affranchir des limitations de l’échantillonnage temporel de 500 Hz, chaque ICF est ré-

échantilloner à une fréquence de 4000 Hz. Le ∆ti est ensuite calculé comme la différence entre les

temps d’arrivée du maximum des enveloppes (figure 5.11).

Pour vérifier que le champ d’ondes avec lequel nous travaillons est bien celui de mode QS, nous

avons calculé sa vitesse de groupe à partir de la courbe de dispersion synthétique du mode QS

pour une glace de mer d’épaisseur 0.55 m, de densité 910 kg.m−3 et dont le module d’Young et le

coefficient de Poisson sont de respectivement 4 GPa et 0.25 (figure 5.10). A 4 Hz, nous avons une

vitesse de groupe de 148 m.s−1 ce qui est consistant avec les temps d’arrivées du maximum des

enveloppes des ICF finales entre [2 6] Hz.

Les ∆ti calculés peuvent être positifs ou négatifs en fonction de la position du maximum de l’en-

veloppe des ICF par rapport à celui de la référence. Un ∆t positif indique que le paquet d’ondes

arrive après celui arrivant dans la référence donc à une vitesse plus lente et vice-versa.

La représentation des ∆ti calculés en fonction de leur occurrence (figure 5.12) a une forme gaus-

sienne avec des ∆ti élevés pour les distances interstations les plus grandes (49 m) puis une dimi-

nution progressive de ces ∆ti avec la diminution des distances interstations. Les ∆ti calculés se

situant hors de cette gaussienne ne sont pas pris en compte dans la suite de notre étude et sont

considérés comme aberrants. Les valeurs de ∆ti calculées les plus grandes : -0.1 s, sont équiva-

lentes à une différence de temps d’arrivée du champ d’onde de ±32% par rapport à la vitesse

de groupe moyenne calculée pour cette bande de fréquences et cette distance. Cette différence

est trop importante et laisse à penser que certains ∆ti calculés ne sont pas fiables. On peut faire

l’hypothèse que les ICF finales de ces paires de capteurs n’ont pas convergé vers la fonction de

Green. En effet, les icequakes utilisés ne sont pas tous de la même nature et ne présentent pas le

même RSB. Ceci peut conduire à une sommation destructive du signal lors du calcul de la ICF

finale. Plusieurs hypothèses peuvent expliquer ces ∆ti aberrants. La plus probable est que la ICF

dont ils sont issus n’a pas convergé vers la fonction de Green. Néanmoins, leur nombre est très

réduit ce qui laisse penser que les convergences vers la fonction de Green sont satisfaisantes pour
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FIGURE 5.10 – Courbes représentants la vitesse de groupe (croix) et la vitesse de phase (points) entre 0 et 50
Hz calculées à partir de la courbe de dispersion du mode QS synthétisée pour une glace de mer d’épaisseur
0.55 m, de densité 910 kg.m−3 et dont le module d’Young et le coefficient de Poisson sont de respectivement
4 GPa et 0.25

la majorité des ICF.
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moyens des propriétés de la glace au sein du réseau.

— Une autre source d’erreurs peut provenir des largeurs des bandes de fréquences d’étude.

En effet, les icequakes extraits sont de différentes natures et il est possible que les bandes

choisies soient trop larges par rapport à l’émission des icequakes.

Pour la suite de ce travail et avant d’effectuer une inversion tomographique, il est crucial d’identi-

fier les causes de la non-cohérence des variations spatiales de vitesse extraites entre les différentes

bandes de fréquences.



85

Chapitre 6

Conclusion et perspectives

La première partie de cette thèse vise à prouver le concept d’une méthodologie basée sur

la mesure des ondes sismiques guidées dans la glace pour estimer son module d’Young, son co-

efficient de Poisson, sa densité et son épaisseur en utilisant le bruit sismique ambiant enregistré

par un réseau dense de capteurs. La méthode consiste à calculer les NCF journalières puis à in-

verser les courbes de dispersion des modes guidés se propageant dans la glace de mer à partir de

l’approximation aux basses fréquences de la propagation des ondes guidées établie par Stein et al.

(1998). Cette approximation est en lien direct avec les propriétés élastiques, la densité et l’épais-

seur de la glace de mer. Les NCF ont été optimisées en sélectionnant les fenêtres temporelles de

bruit où la source sismique dominante est alignée avec les récepteurs. Cette méthode permet à

la fois d’éviter les biais directionnels potentiels provenant d’autres sources de bruit dominantes,

qui pourraient entraîner une vitesse modale apparente plus élevée et corrompre l’estimation des

paramètres de la glace de mer et d’améliorer significativement le RSB. Les courbes de dispersion

des trois modes guidés fondamentaux : QS, QS0 et SH0 sont ensuite inversées avec un échantillon-

nage MCMC pour déduire les fonctions de densité de probabilité des paramètres de la glace de

mer. Les résultats obtenus sont consistants avec les mesures faites in situ et la littérature. Ainsi,

nous démontrons qu’en utilisant cette méthode, il est possible de contraindre l’épaisseur, la den-

sité et les propriétés élastiques de la glace de mer journalièrement et avec précision. Néanmoins,

plusieurs améliorations de cette méthode sont envisageables et constituent une suite importante

de ce travail :

— En premier lieu, le modèle utilisé suppose une couche de glace d’épaisseur homogène et

dont les propriétés sont isotropes. En réalité, il est probable que la couche de glace pré-

sente des rugosités sur ses faces inférieure et supérieure qui modifient son épaisseur locale.

Une perspective importante de ce travail est d’établir un modèle prenant en compte ces

variations locales. Dans le domaine médical, l’influence de la variabilité d’épaisseur sur les

courbes de dispersion mesurées est déjà étudiée (Moreau et al., 2014c).

— Un autre paramètre important et non pris en compte dans notre modèle est la couche de

neige d’épaisseur variable (10 à 40 cm) recouvrant la glace. Dans notre approche, celle-ci

est négligée. Néanmoins, les modes guidés se propagent à une vitesse plus faible dans la

neige que dans la glace. Il est donc possible que certains paramètres aient été légèrement

sous-estimés ce qui expliquerait les légères différences observées entre les mesures faites
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in situ et celles calculées qui sont légèrement inférieures. De plus, le poids de la couche de

neige modifie la densité du système {glace + neige}. Un modèle prévisionnel capable de

prendre en compte la neige devrait mieux contraindre la densité. Le développement d’un

modèle du système {glace + neige} est donc une suite importante de ce travail.

Dans la dernière partie de cette thèse, nous utilisons des signaux impulsifs particuliers propres

à la glace et contenus dans les enregistrements de bruit sismique : les icequakes. Leur utilisa-

tion nécessite leur extraction des enregistrements de bruit continus. Pour cela, nous avons utilisé

une méthode automatique de hiérarchisation des formes d’onde par un réseau neuronal profond

(Seydoux et al., 2020; Steinmann et al., 2022). Cette méthode a permis d’effectuer un tri des formes

d’onde contenues dans nos signaux et d’extraire des familles de formes d’onde dont certaines sont

associées aux icequakes. Néanmoins, à l’heure actuelle, cette méthode reste limitée et ne permet

pas d’extraire une famille spécifique de forme d’onde correspondant aux fenêtres temporelles de

bruit contenant uniquement des icequakes. En ce sens, une extraction manuelle précise des temps

d’arrivé et de fin des icequakes à partir des familles de forme d’onde extraites a été nécessaire.

Un catalogue de plus de 4000 icequakes a ainsi été réalisé. L’utilisation de cette méthode très

prometteuse en cours de développement permettra une avancée cruciale dans le domaine de la

sismologie. L’une des perspectives soulevée par ce travail réside donc dans l’amélioration de cette

méthode.

Nous avons utilisé ces icequakes pour réaliser les premières étapes antérieures à une inversion

tomographique 2D sur notre réseau dense de capteurs. Ces étapes consistent en le calcul et l’op-

timisation des ICF des paires de capteurs du réseau puis l’extraction des variations spatiales de

vitesse d’arrivée du champ d’ondes dominé par le mode QS pour les bandes de fréquences [2 6]

Hz et [ 4 8] Hz et une distance interstations comprise entre 47 et 49 m. Les ICF ont été calculées en

utilisant les icequakes extraits du 2 au 4 mars 2019. La répartition des icequakes autour de notre

réseau était isotrope donc la méthode d’optimisation spécifique aux NCF décrite précédemment

n’était pas nécessaire. Néanmoins, une normalisation de la densité de distribution des icequakes

a été réalisée lors du calcul des ICF afin d’éviter les biais dans les temps d’arrivés des phases des

ICF en raison de sources dominantes. Pour nous affranchir des limitations de l’échantillonnage

temporel de 500 Hz, chaque ICF a été rééchantillonée à une fréquence de 4000 Hz. Les différences

temporelles d’arrivée du champ d’onde ont ensuite été calculées comme la différence entre les

temps d’arrivé du maximum des enveloppes des ICF et une référence choisie comme la moyenne

des enveloppes des ICF issues des paires de capteurs dont la distance interstation était comprise

entre 47 et 49 m.

Les variations spatiales de vitesse calculées ne sont pas consistantes entre les 2 bandes de fré-

quences d’étude [2 6] Hz et [4 8] Hz. Nous suggérons différentes sources d’erreurs pouvant expli-

quer ces différences. Une première source d’erreur peut provenir du calcul des ICF qui n’auraient

pas convergées vers la fonction de Green malgré leur symétrie. Le calcul est basé sur les icequakes

extraits sur 3 jours. On peut supposer que les variations de vitesses au sein du réseau durant

cette période sont trop importantes pour être moyennées sur une telle durée. Une autre source

d’erreurs peut provenir de la bande de fréquences d’étude. En effet, les icequakes extraits sont de
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différentes natures et il est possible que les bandes choisies soient trop larges par rapport à l’émis-

sion des icequakes. Finalement, plusieurs suites importantes de ce travail sont soulevées :

— En premier lieu, il est crucial d’identifier les causes de la non cohérence des variations spa-

tiales de vitesse extraites entre les différentes bandes de fréquences. Nous suggérons de

travailler sur une période de temps restreinte (un jour) et des bandes de fréquences plus

nombreuses et moins larges. Nous suggérons également de réaliser un tri des ICF en élimi-

nant celles dont le RSB est trop faible.

— Dans notre étude, nous nous sommes limités aux paires de capteurs dont la distance inter-

station était comprise entre 47 et 49 m. Une suite importante est de travailler avec toutes les

paires de capteurs du réseau.

Nous avons utilisé les icequakes comme des sources sismiques actives dans le but d’illuminer

le champ de propagation des ondes dans notre réseau. Moreau et al. (2020b) ont relocalisé l’ori-

gine des icequakes utilisés ici. Nous pouvons supposer qu’ils sont issus de l’interaction entre le

bord de la glace du lac Vallunden et les moraines l’entourant. Néanmoins, il existe un certain

nombre de mécanismes possibles pour expliquer leur origine. La caractérisation de la libération

des contraintes pendant un icequake a surtout été étudiée pour contraindre les glissements des

glaciers (Sergeant et al., 2020; Hudson et al., 2020). En ce sens, l’une des perspectives de ce tra-

vail serait de caractériser avec précision l’origine des icequakes dans le cas d’une glace de mer et

d’étudier leur possible lien avec la température et les propriétés de la glace.

Finalement, la continuité de ce travail vise à appliquer une méthode de surveillance sismique

passive à plus grande échelle sur la banquise. La limitation première de cette application réside

dans le nombre de géophones nécessaires. Dans notre étude, la surveillance des propriétés de la

glace de mer sur une étendue restreinte de 48 m2 a été faite à partir de l’enregistrement continu du

bruit sismique par 247 géophones. Pour une application sur des surfaces plus importantes comme

celle de la banquise, il faut recourir à des méthodes permettant de minimiser ce nombre. Moreau

et al. (2020b) ont introduit une méthode pour estimer l’épaisseur et les propriétés élastiques de la

glace de mer à partir d’enregistrements passifs de 3 à 5 géophones du champ sismique ambiant.

La méthode combine l’interférométrie du bruit pour estimer les propriétés élastiques, avec une

inversion bayésienne de la dispersion des formes d’onde des tremblements de glace pour déduire

l’épaisseur de la glace. En ce sens, le développement de ce type de méthodologie permettrait de

couvrir des surfaces beaucoup plus étendues avec l’intervention restreinte de l’Homme, dans des

zones hostiles engendrant de fortes limitations logistiques.
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