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La Propagation et ’atténuation des ondes élastiques dans les

couches sous-marines

Propagation and attenuation of elastic waves in the submarine layers. (Part I)

Moo Young Song*. Yong Ahn Park**

Abstract.

Proceeding from general elementary principles to more specific abstract problems, we have

attempted the rearrangement of the research results as they are known at present concerning

the propagation and attennation of the elastic wave in submarine layers.

We have derived the elementary equations of the elastic wave. In addition, the relationship

of the propagation of the elastic waves in the sea water mass and the reflection of the waves.

from the water-sediment interface are treated and presented in different sections.

Introduction

Si le comportement de I’onde de compression
qui se propage dans un certain milieu varie avec
les différentes propriétés physiques du milieu,
ce qui peut &tre considéré comme une hypothése
acceptable, la différence de ce comportement
nous permettra alors de déduire les propriétés
physiques des milieux traversés.

Il est donc nécessaire de chercher la relation
entre les paramétres caractéristiques des milieux
et la propagation de 'onde de compression dans
les milieux.

Lors d’expériences effectuées dans le cadre de
la sismique réfleion par faible profondeur d’éau,
les signaux émis parviennent au capteur avec le
temps d’arrivée qui sont fonction des divers
parcours empruntés par ’onde. En assimilant le
traget de la propagation de 'onde acoustique a
un rayon, on peut visualiser les tragets de 1’on-
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Fig 1. Les tragets de ’onde.

de dans Fig L

L’onde directe, @ dans Fig I, se propage
dans P’eau et parvient au capteur. Ensuite,
P’onde réfléchie, @ dans Fig I, traduit la propa-
gation dans I’eau et la réflexion sur le fond
de Ja mer(Interface 1 éau-sédiment). Dans ce cas
la réflexion est différente en riason des propriétés
physiques des sédiments naturels. L’onde (®qui
pénétre dans les sédiments est ensuite réfléchie
par Pinterface sédiment-substratum. Elle donne

des réponses provenant de tous les matériaux
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qu’elle traverse: 'eau, l'interface eau-sédiment,
le milieu sédimentaire, Pinterface sédiment-sub
stratum.

Dans certaines zones limitées, les propriétés
de Peau et du substratum varient moins qué'
celles des sédiments; on pourra alors négliger
leus variations et se proposer d’interpréter les
propriétés des sédiments a partir du comporte-
ment des ondes sismiques dans  cette zone.
Cependant, la composition, et la structure des
sédiments sont plus variées et plus irréguliéres
que celles d’autres milieux. C’est ce qui rend
plus difficile la recherche d’une relation entre la
réponse acoustique et les propritétés des sédi-
ments.

Plusieurs chercheurs ont déji essayé d’établir
soit des théories sur la propagation acoustique
dans Ienvironnement marin, soit des mesures
des comportements acoustiques dans les couches
sédimentaires.

Parmi eux, Wood Rayleigh, Officer, Tolstoy,
etc. ont cherché les théories sur 1’acoustique
sd_us-marine. Urick, Ament, Biot, Stoll, etc.a
essayé quelques modéles de la propagation acous-
tique dans les matériaux poreux saturés qui sont
répandus dans la nature. Shumway, Hamilton,
Hampton, Wdod, Li, Tyce, etc.ont mesuré
quelques phénoménes acoustiques de maniére
expérimentale, ou de maniére in situ.

II’ est évident qu'é’l y a des rérultats divers
en raison des méthodes differentes de mesure et
des conditions expérimentales.

Clest la raison pour laquelle on a besain
d’essayer d’arranger des plusieurs résultats sous
une idée quelconque choisie. C’est le motif de
ce travail.

Les auteurs remercient Monsieur le Professeur
P. Muraour, et Monsieur Dournau a I’université
de Bordeaux I de leurs communications et de

leurs encouragements.

Equations éélmentaires

Il faudra développer grossiérement les équations
sans rentrer dans le détail des démonstrations.
Pour plus amples informations, on se référera a
Officer ou 4 Grant, etc.

Tout d’abord, il est essenticl de
contraintes et les déformations et la relation

entre elles. La contrainte est définie comme le

définir les

rapport de la force s’exercant sur une surface
donnée Js par cette surface. Ainsi dans la Fig
II, il est possible de décomposer la contrainte
en composants dans les 3 directions d’un repére
orthogonal et de considérer aussi les contraintes
qui s’exercent dans les 3 plans perpendiculaires

aux axes.

N

20,
@r*be?

Fig II. Composants de Contrainte

Si on tient compte du mouvement angulaire et
de torsion, on obtient 0,y=0,,, Oye=0sy, Opz=
0z Cela raméne de 9 2 6 le nombre de compo-
sants indépendants.

Les trois composantes 0y, Oyy €t 0,, normales
aux trois plans sont appelées contraintes en
tension si elles sont positives et contraintes de
pression si elles sont négatives. Les six compo-
santes 0,, Oyzsi Oyzy Ozy, Oy €t 0., sont appe-

lées contraintes de cisaillement. Lorsque les
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contraintes de cisaillement sont nulles et ¢.,=
Oyy=0.,=0, la répartition des contraintes se
réduit & une pression hydrostatique.

La déformation élémentaire est définie comme
le rapport du changement de position d’un
point par rapport aux points voisins sur la
distance entre ce point et [origine du repére
référentiel. Considérons un point (z, y, 2) qui
subit un déplacement (u,v,w); alors un point
voisin (z+dzx,y+0y, 2+6z) subira un déplace-
ment(z+0du, v+ov, w+ow). On peut définir
les coefficients de déformation élémentaire par

- L v e W
= — Cpy—— 22—
zz ez, ry ey, ez
ev cv . _eu  ew
Cry=Cpy=—— b Ep ==
BT T T Ty, STt T T Ty ,
eV X/ ew fx )
Ery=Cyp=m— o Oy =—
T T e ey, ey ez,
_&u  ew __ &V cu
0:}.*—“*——— 022 v N (2_1)
ez ex , exr ey .

Les coefficients &,4, &y, €t &, sont les déform-
ations élémentaires longitudinales. Si elles sont
positives, elles sont nommées allongements et si
elles sont négatives, on les appelle retrécisse-
ment. Les coefficients ¢y, €y, €2z €22 Czy €t Eyy
sont les déformations de cisaillement qui provo-
quent un effet de distorsion. Les coefficients
0. 0, 0. produisent une rotation sans distorsion
Enpratique, on observe que dans certaines limites
les déformations élémentaires dans un solide éla-
stique sont directement proportionnelles aux con-
traintes appliquées.

Les formes généralisées des équations expriment
que chacunes de six composantes des contrainites
en un point quelconque d’un corps sera une fonc-

tion linéaire des six composantes de déformation.

O20=C11 €012 €3y €13 EratClt EyetCis EaprbCrg &4y
Oyy=C21 EzztCop €5y tCay Erxbeay €yatcos €00 6y
O7=C31 EaxTC32 Eyyteas €ratCa Cypteas Erxtcap oy
Oy2=C41 EarCap EyyFCa3 Ecateuy Eyatcas Eratess €ay
O2x=C51 €x27T€52 €yy+E53 ExaCa EyatCss EratCag €y
Ozy=C61 ExzTC62 ExytC63 EoztCot €y Co5 ExrtCop Exy

2—2)

Les coeflicients Cma sont les constantes élasti-
ques du matiére. Afin que énergie de défor-
mation soit une fonction biunivogue des compo-
santes de déformation, les coéffcients doiu ent
étre telles que cpp=cu, Considérons un solide
isotropique. Afin que la relation entre contrainte
et déformation soit invariable dans un échange

du référentiel:

€117 C22=C33 C44=C55=Cg5

C12=C€13=C23 C15=C16=C2

C14=€25=C36 C45=C46=C56

Pour que des relations soient invariables avee
la symétrie des axes, on doit avoir:

C14=Co5=C36=C15=Cop=Cy5=C46=C56 =0},

et pour qu’'une rotation circulaire des axes n’en-

traine pas de

modification de la relation il faut que:
2e=cn—cra.

Alors le nombre des constantes indépendantes
est réduit & deux. C’est dire que les deux con-
stantes élastiques indépendantes sont générale-
ment prises telles que:

(,‘11:(322:33:2“]“2/./

C44 =Cs55=Ce6 = U

C12=C13= € =Cn=C5=C32=2A (2-3)
et sont définies comme constantes de Lamé.

Les relations de contrainte-déformation pour,

un solide isotrope deviennent donc,

0= (A+ 21) €0t Aeyy +Ae =4+ 2pezs
7= 3y = }‘Erx + (/Z + 2#) Eyy + xezz = Zd + Zlusyy
0=/8ry+ Ay + (A+2p) 0= 24+ 20,

Oy =UEy,
o=ile,,
oy = UEqry. (2-4)

Les autres paramétres élastiques de matériel
dont on parle fréquemment, ainsi le coefficient
de Poisson o, le module d’oung E et le module
d’incompressibilité K, s’expriment en fonction

des constantes de Lamé. 3 savoir.
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Gy _ A
T T 2
p— Oz . p(32+21) _
£ E,. A+ (@-5)
__ P _,,2 _3+2u
K= —g=ttgu=="y (2-6)

Dans la plupart de problémes de propagation
des ondes élastiques, il est de mise de postuler
que A=g. Cette relation est connue aussi sous
1le nom de relation de poisson ou de Carrchy.
Elle est due au fait qu’un matériau peut étre
«considéré comme constittué de points matériels
exercant une force I'un sur [Pautre 4 certaine
distance. Cette force est une fonction de la
distance entre ces points et s’exerce sur une
ligne joignant les points, autrement dit, c’est
une force centripéte. Cela donne une seule
constante élastique indépendante, la relation
entre les plusieurs ci-dessus étant 1=y, 0=—4L

-5 _5
thB“u’ _2

’

Ensuite, on considére I’équation de mouvement.

Les équations de mouvement sont obftenues 3
partir de la deuxieme loi de Newton, en égalant
le produit de la densité et de ’accélération dans
une direction donnée 4 la force s’exercant sur
{’unité, de volume dans cette direction.

Ainsi dans la Fig III, on observe que certaines
contraintes s’exercent dans la direction X sur
chacune des six forces du parallélepipéde rtéctan-
gle, et que d’autres contraintes s’exercent sur
la face arriére, multipliées par le terme (e/er)
Jr relatif & la force avant.

La force totale dans la direction X est donc,

(o=+ 002 5,)5yaz—a,,5,.5z+(az,+%ay)azaz—
z y

0

09, _ _ (004 | 00,

a,y5,5,+(a,z+ 220, )5,@ a,ﬁ,&,—( o
a xrz

-+ gz )5,@52. (2-7)

La deuxieme loi de Newton donne donc:

d%u _ do,, 00y 00,,
CahrT T o + oy * 0z +oX (2-8)
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Fig 1II. Forces éxergant dans la direction X.

et de la méme maniére,

d* _ 9oy, | 00y, , 00y,
T oy Tae 0¥

d*w _ do,, , 00, , 0o, 7
P = Tox "oy T TP

ol X,Y et Z sont composantes de la force due
4 la masse du matériau dans le référentiel
choisi. Dans la propagation des ondes élastiques,
les forces d’inertie et de gravité, peuvent &tre
négligées, en général; pour de petits déplace-
ments et des vitesses élémentaires, on peut

remplacer d?/d%par £?/et?, ce qui donne:

2
Pu _ 00, + 00 .y + 90,

T ox oy 0z
oW __ doy,

00y, |, 005,
T ox - oy + oz

L 0%w _ 00, - 00, + 00,

o2 ox 0y 0z @9

En exprimant les contraintes en fonction des
déplacements donnés par les équations (2-6) et
(2-9), on obtient;

u e ( eu> e [ [@v cu )
_€ eu), & )
Tet2 T ez 2A+2usx +sy # ex+ey J

€ Ew Eu
+§{“57+§>]
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qui se réduit a

0%u

_ 2
= (A1) 04 ox+ppiu

(2-10)

et de la méme maniére dans les autres directions

etz = (2-{—,&)—_-!—1&!72"0

Btz —(/1+‘L£> +#72W

ol [2=e?/eq? +62/ey2+52/ez2 est Popérateur de
Laplace etd=c . +eyyte.=eu/ex+ev/eytew/es
est la dilatation.

Les équations (2-10) sont les équations de
mouvement pour un solide isotrope élastique
dans Phypothése des petits déplacements, elasti-
ques parfaits, non provoqués par les forces
d’intertie. Elles définissent la propagation de
deux types d’ondes dans un milieu.

La premiére équation d’onde peut étre obtenue
par la différentiation des trois équations par
rapport a e/ex, efey et efez, respectivement,
et par ’addition des équations obtenues.

11 vient:

224

— 2
P =A+2p)pid

(2-11)

La solution de cette premiére équation montre
que la dilatation 4 se propage dans le milieu
avec la vitesse [(A1+2y)/p)4.

Par la différentiation de la 2™ ¢quation de
(2-10) par rapport a e/ez et de la 3ime équation
de (2-10) par rapport 4 ¢/ey, et par soustraction
pour éliminer 4, on obtient la 2 &quation
ondulatoire:

(5~ a) (G2
ou

0%, _

S =M= (2-12)

et de la méme maniére par rotation circulaire,

il vient:
e 0y _
et?

=ure,, e t2 =y,

c’est aussi I'équation d’onde qui montre que la

rotation §,, §,, O.se propage 4 la vitesse (u/p) L.

Cette réduction donne une description compléte
de la propagation d’onde dans un milieu isotrope;
on peut montrer qu'un vecteur de déplacement
se décompose suivant le systéme d’axes rectan-
gulaires en composantes longitudinales et trans-
versales, dont les lois de propagations caractéri-

stiques sont données séparément par
Eq (2-11) et Eq (2-12).

Il est important de remarquer, cependant,
que cette décomposition n’est pas valable pour
un milieu statistiquement élastique de deux ou
plusieurs composantes, ou pour un milieu anj-
sotrope.

Le premier type d’onde se propage a la vitesse
la plus élevée [(A+2)/plt. Elle est connue
sous les noms d’onde longitudinale ou d’onde
de P. Le deuxiéme type d’onde parcourant le
milieu avec la vitesse plus lente (u/p)t, st
appelé onde transversale ou onde de S.

Pour un liquide ou un gaz, £=0, I’équation
de mouvement se réduit a

=kp24

atz (2-13)

ot £ est le module d’incompressibilité.

C’est aussi I’équation d’onde. La dilatation A
se propage a la vitesse c¢= (k/p)}. Avec le
module d’incompressibilité, la vitesse de I'onde
longitudinale dans un solide est

~(hny
0
Considérons briévement les propriétés de la
solution générale de 1’équation d’onde. Pour le
mouvement unidirectionnel 1’équation d’onde
(2-13) devient

2 _ 0%
ot? 0x?

(2-14)

ou c’est une constante physique et o d=¢(z,t)
mesure la déformation en fonction de I’espace
et du temps. La solution générale de Eq (2-14)
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est

d=f(x—ct) +F(z+ct) (2-15)

olf et F sont les fonctions arbitraires dépendant
uniquement des conditions initales et aux limi-
tes. Si le temps ¢ augmente’ dine quantité dz,
la valeur de f sera inchangée si z augmente
de ¢dt, autrement dit, la fonction f qui était, a
Porigine, & la position z au temps ¢ sera a la
position x-+c¢dt au temps £+0f f représente
une déformation propagée dans la direction
positive x avec la vitesse C.

De la méme facon, la fonction F reste inchan-
gée au temps ¢t+0¢ par la décroissance par
rapport 4 z de ¢d¢; elle représente une déforma-
tion propagée dans trois directions symétriques
par rapport & un point O.

2
. (3. 8 _E 2
L’opérateur de Laplace se réduit a o2 T

e , . .
o e coordonnées sphériques ou r est la dis-

\

tance mesurée a partir de O; et I’équation

d’onde devient;

az¢ =2 (ﬂ+l ﬁb_) ou _az(r¢) 26282(82(/))
ot? r

ot? or? r or
(2—18)
donnant pour ¢:
g[)z—}—f(r——ct) —I-%F(r—l—tt) (2-17)

f(r—ct) est une onde sphérique divergeant
deO et F(r+cz) est une onde sphérique conver-
geant vers O. L’amplitude décroit comme r~L.
Des considérations physiges peuvent permettre
d’ apprécier le facteur d’amplitude; car au fur
et & mesure que I'onde sphérique se propage
vers extérieur, I'aire du front d’onde sphérique

augmente comme r?

. Par conséquent, le flux
d’énergie par P'unité de surface décroit comme
r~2 Le flux d’énergie est proportionnel & ¢2.
Done, d’aprés I’équation (2-17), il sera dépen-
dant de la distance en r~2.

Avant bon dedébuter ce programme, il serait bna

d’indiquer une définition de I'unité d’atténuation.

En général, on utilise I'unité d’atténuation, Q
facteur spécifique d’atténuation en sismique,
décibel (db) en acoustique, et neper en électri-
cité, méme §’ils sont liés.

Si on dit E=Eye™ ou E I’énergie finale, Eo
Pénergie initiale, N est en neper. Le db est
I4=—10 log e™; il y a donc équivalence, car
1 neper=8, 686 da.

La définiton de Q vient des formules cir-des-
sous. Le facteur d’atténuation spatiale pour une.
fonction d’onde observée dans touts I'espace 4
Pinstant donné sera de la forme: exp (—az) ou
a=w/l 2¢ Q et C est la vitesse de phase. Par
ailleurs, I’obsesvation de cette fonction de I"onde:
par rapport uu temps en un point donné de
Pespaced donne an facteur d’atténuation, tel
que:e™ ou r=w/20Q.

La propagation des ondes élastiques dans
I’eau

En sismique marine, la plupart des auteurs
se limitent & une bande imprécisément définie
de fréquence f environ entre 1 Hz et une dizaine
de kilo Hentz. Dans cette bande les ondes
sonores ne sont pas notablement influencées par
les gradients de densité rencontrés dans I’eau de
mer, ni sensibles & la gravité (Eckort 1960,
Tolstoy 1963). L’influence possible des courants.
océaniques est négligée comme une régle. L’am-
plitude sonore est traitée comme étant faible,
méme pour des sources explosives. Bien que
Patténuation du son par Peau de mer dépende
peu des fréquences, surtout dans le domaine
des ondes sonores, il y a tout de méme plusieurs
cas a examiner: Aux fréquences moyennes et
basses (f<1 KHz), leson se propage normale-
ment et n’est atténué effectivement que par la
présence d’éléments hétérogénes et par Peffet de
I'interface du fond et de substratum. C’est seule-
ment pour les hautes fréquences que 1’atténu-
ation est due aux propriétés de Ieau elle-méme

et aux matériaux dissous dans I’eau.
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Des expériences de propagation acoustique ont
montré que les signaux de haute fréquence
avaient une atténuation constante proportionelle
#2 & (physics of sound in the sea, 1945). Donc
on est en droit d’espérer une solution approchée
3 Téquation de Stokes, pusqu ’il est convenu
qu’ une partie de I’absorption intrinsique est
due 4 la perte de cisaillement et dilatationale
dans le milieu liquide (Liebermann 1948).

L’ atténuation causée par la conduction de
chaleur dans Peau est négligeable (Herzfeld e-
tal 1959). Les mesures d’atténuation dans I’eau
de mer révélent que des sels dissous dans I'eau
sont une cause supplémentaire de I’absorption
(Liebermann 1949, kustze et Tamn 1953).
L’absorption due aux effets chimiques est un
mécanisme de relaxation type et a une fréquence
et une amplitude caractéristiques.
de la
température, et de I'électrolyte (Fisler, 1958).

L’absorption dépend de la pression,

Les divers effets ont été introduits dans I’équa-

tion pour I’absorption du son dans ’eau de mer.

1’atténuation constante de ’amplitude de Pon-
de plane selon Shulkin et Marsh est:

-6 2 —6£2
o=(2 3/§>§T13f;9f7f L3 38><};) f )
(1—6.54X107%p) (3-1)
ou S=Salinité en pour mille,
fr=21.9X10° KHz
T =temperature °C
f=frequence KHz
P=npression, kg/an? ou atm.
(Pour convertir en db, 1 neper=8, 686 db).
Les autres causes d’absorption et de dispersion
sont les bulles d’air et les matériaux biologiques
(Waston, etal, 1963).
Alors,

marine est contenu lans la simple équation

I’élément de la théorie acoustique

d’onde suivante:

o=t I (-2)

ol ¢ est un potentiel ou une différence de pres-
sion et C la vitesse du son, qui peut &tre fonc-
tion d’une ou plusieurs variables.

Par conséquent, a partir d’effets limites, la
propagation dépend du seul paramétre C. Dans
les méthodes de mesure de C, on peut considé-
rer qu’ il en existe deux; 1'une directe et Iautre
indirecte. La mesure directe de C in situ peut
atreactuellementé accomplie par Putilisation de
vitesse-métre. Les instruments mesurent le temps
parcouru d’une impulsion acoustique entre deux
cristaux peu &loignés I'un de I’autre. Mais jusqu’a
présent encore, la plupart de notre connaisance
concernant la dépendance de C en fonction de

les

la profondeur a été indirecte, et basée sur
valeurs expérimentalement mesures de la tempé
rature, de la pression, et de la salinité S.

A partir de T, P, et S, la meilleure équaticn

pour calculer C semble étre celle de Wilson
(1960).
C=1, 449. 14m/sec+- V- Vp-+ Vs+ Vsre (3-3)

oir Vp=4.5721T —4.4532X 107272 —2. 6045X 107473+
7.9851X 107674,
Vp=1.60272%X10"1P+1. 0268 X 1075P2+3. 5216 X
1079P3—3. 3603 X 10712P4,
Vs=1. 39799 %X (S—35) +1. 69202 X 103X (S—35)2,
Vrp=(S—35) (—1. 1244 X10™2T+7. 7711 X 1077 T2
+7.7016X1076P —1. 2943 X107-7P2+3. 1580
X 10-8P T+1. 5790 X 10"°PT?) + P (—1. 8607
X 10747 +7. 4812X1076T2+4. 5283 X 1078T%)
+P2(—2.5294x1077T+1. 8563 X 107972
—P3x1.9646X10710T
pour —4°C<P<30°C; 1kg/cm?<P<1, 000kg/cm?;
0<(S<C37 pour mille.

Cette équation adapte les valeurs expérimentale-
ment déterminées de C a =+0. 3m/sec.

On voit que, au premier ordre, la vitesse du
son augmente linéairement avec la pression et
la température. Par conséquent, dans I’océan et
par grandes profondeurs ou les diverses caracé-
ri stiques physiques de ’eau varient avec la pro-

fondeur, la vitesse acoustique vaiie en fonc
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ion de la profondeur. Il est donc évident que le
son peut &tre canalisé dans une certaine zéne de
un guide

vitesse minimum, autrement dit,

d’onde.

En eau peu profonde et c’est le cas qui nous
intéresse, la couche d’eau est fréquemment trés
homogéne. Pour la longueur d’onde en fonction
de Tordre de grandeur de la profondeur de ’eau,
il est commode et raisonnable de considérer la
couche caractérisée qu’elle est la valeur moyenne
et constante de C.

Réflexion de I'onde par D’interface eau-rédi-
ment

Lors de la réception du signal réfléchi par
Iinterface sur le capteur, on considére Iinten-
sité de I’écho. L’intensité d’un signal qui est

totalement réfléchi sur le fond est donnée par:

- 1 — =
Ip=IgxX KX (2D)2Xexp( a2D) (4-1)

ou I est Pintensité de I’écho, I est intensité
de la source, K est le coefficient d’atténuation
de 'intensité sur le fond, 1(2D)2 est 1a perte par
transmission de 1’onde sphérique, et exp(—a2
D) est la perte due & propagation du son dans
Peau de mer.

Puisque

= e
201 s 20101

(4-2)

ou Ppg est la pression de I'onde sismique réflé-
chie, Ps est la pression de I’onde émise par
la source, P; est la densité de I’eau et C; est la
vitesse du son dans Peau. A partir de Ieq (4~
1) et 'eq (4-2) on obtient;

= D#? 2
K= P X (2D)2x

1
exp(—a2D) @3

ou comme le rapport des énergies sismiques, on
obtient dans ce cas:

T+7
—Jr_Pg? dt 2 1 N
K= pamas) xe < OO o= aapy -4

T
o P2(RMS)xr= f Pt

11 est pratique et conventionnel d’exprimer les
mesures hydro-acoustiques en décibels. Ayant
pris le logarithme des deux membres de Eq (4

~3) et aprés multiplication par 10, on obtient.

10 LogK= —20LogPs+ 20LogPr+-20Log2D
+10a2DLoge (4-5)

qui peut s’exprimer aussi:
BLISPL—EPL*TLS_TLA; (4“6)

ot BL est la perte sur le fond en db et égale
a4 —10LogK, Sps est la valeur de la pression
de Ponde émise par la source en db// 1dyne/
cm? et égale & 20Log Ps, Ep; est la valeur de
la pression de I’écho en db// 1 dyne/cm?, TLg
est la perte par transmission en db et 20 Log
2D, TL, est la perte par Patténuation en db
et 10X2Dloge. Si on prend de méme le logari-
thme de I'Eq (4-4), on pourra obtenir une
relation similaire, en prenant K comme rapport
des énergies.

On peut done calculer la perte sur le fond en
mesurant les pressions & I’aide de I’équation (4-6).

Si Pinc représente la pression de ’onde inci-
dente sur le fond et Pref indique la pression de
I'onde r, fléchie du fond, K, le rapport des
intensités acoustiques caractérisant, la perte sur

le fond est donc donnée par

— Pzref Pzinc _ Pef 2
20161 /' 2p101 (P inc ) 7

Pour le modéle mentionné ci-dessus et les ondes
planes incidentes, le rapport de la pression de
Ponde incidente sur le fond, sur la pression
de I'onde réfléchie du fond est donnée par le
oeflicient de Réflexion de Rayleigh (Ray leigh,

1945, officer 1958)

_—
P2 Ve /e —sin%

P v 1—sin2
R= ret - 21 -
Pine e Ver2/cq? —sin2f (4-8)
o v 1—sin?
ol 0§ est 'angle de Iincidence. Pourque le

coefficient de Réflexion de Rayleigh relatif aux
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ondes planes puisse &tre utiltsé pour les ondes
sismiques sphériques, il est nécessaire que les
conditions suivantes soient satisfaites. D’aprés

Officer (1958),

(2]
@R ((¢12/¢?) —sin?6) <L

L’approximation est valable pour les hautes
fréquences et pour une distance modérée de la
source.

Pour Pincidence normale (§=0) I’expression
pour le coefficient de Réfiexion de Rayleigh est
simplifiée:

R=L22=0"0 oy g Zo=l1 4-10
pmtoer Zy+Z, (4-10)
avec I'impédance acoustique Z=pC.
et la condition Eq (4-9) devient,
R S (-11)
2cD X 27 X ¢13/co®

La relation entre le rapport de perte K des
pressions sur le fond et le coefficient de Réflextion

de Rayleigh, R devient, en se servant de I'eq-

-7, :

K=R? (4-12)

Le rapport d’atténuation K peut &tre mesuré,
nous I’avons vu, A pastir des pressions ou des
énergies. En prenant dix fois le logarithme des
deux membres de I'eq (4-12) on obtient

BL=—10LogK=—20LogR: (4-13)

Dans cette relation, si on connalt la valeur de
I'impédance acoustique des sédiments en fonction
de leur paramétres, on pourra se servir du
rapport d’atténuation K sur le fond pour en
déduire la nature des sédiments.

On peut calculer la densité de sédiment en
fonction de la porosité ¢ :

Psed = P X ¢+P:(1—¢] . (4-14)

Et I’équation de la vitesse de I’onde de compres-
sion dans le milieu élastique (Ewing etal 1957)
est donée par

C= (K+/z p(4/3)>% (4-15)

ol p densité, K module d’incompressibilité, g
module de rigidité. Si la rigidité est négligeable,
I’'Eq (4-15) se réduit a

C=(Bxp)™} (4-15)

ou :% et le module de compressibilité.

Ainsi d’aprés I'Eq (4-14) pour calculer le
module de compressibilité du sédiment on peut
écrire
B,.i=B,X¢+B,(1—9¢) 4-17)
Par conséquent, la vitesse dans le sédiment est
Csed: ([.wa ¢+P;(1 —¢)] X [wa ¢+Bs(1—¢)]—}
(4-18)
et 'impédance acoustique du sédiment est
Zoea(p$+0,(1—¢) )3 X (B, X ¢+B,(1—¢)17} (4-19)

Le degréde de validité de I'eq (4-18) a été don
né par Nafé et Drake (1963), Sutton (1957),
Hamilton (1956), Shumway (1960) et Laughton
(1957), etc., A partir de leurs mesures. Et dans
les équations ci-dessus, on peut supposer des

densités égales 4 1.03g/cm® et a 2.25g/cm® et

o7
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02 4 Merpas 1944
- * Hawtibon ot ol < 19585
& Suten aral Cipevrr

® shumeayCi9s0)

COEFFICIENT De REFLEXION(r)

00 of

I} 1 H 1 1 1
Q2 03 04 05 06 07 08 09
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Fig.IV. La relation entre le coefficient de Réflexion et
la porosité de sédimént (Faas)
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des compressibilités de 43X 10™2cm?2/dynes et de
2.0X107?cm?/dynes respectivement pour I’eau
de mer et le milieu solide.

En fait, surtout la perte du fond concerne la
porosité de sédiment. En gros, la perte sur le
fond augmente au fur et 4 mesure que la
porosité du sédiment s’accroit.

granulométrié et des caractéres de la structure des
sediments, il est tout de méme possible d’établir-
une relation générale entre [’atténuation sur le
fond et les propriétés géologiques des sédiments.

Faas a synthétisé des valeurs diverses & partir
des mesures obtenues par plusieurs chercheurs et
a montré la relation entre coefficient de Réflexi-

Puisque la porosité des sédiments naturels on et la porosité,

dépend, pour unc faible part il est vrai,de la
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