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R E S U M E 

L'estimation de la conductivite hydraulique d'un aquifere est une etape cruciale 

de la caracterisation hydrogeologique d'un site. En effet, ce parametre fagonne le 

parcours de l'eau souterraine et par consequent, celui de plusieurs types de contami­

nants. Ainsi, l'etude d'un panache de contamination passe obligatoirement par une 

bonne estimation de la conductivite hydraulique a l'echelle appropriee. Toutefois, 

ce parametre hydraulique presente generalement une grande variabilite spatiale 

que les methodes hydrogeologiques peinent a estimer sur une grille fine comprise 

entre deux forages. 

Ainsi, ce projet vise a estimer la continuite spatiale de la conductivite hydrau­

lique, dans des milieux heterogenes, a une echelle decimetrique comprise entre 

deux forages, par integration de donnees radar entre forages ainsi que de conduc­

t ivity electriques, permittivites et conductivites hydrauliques le long de forages. 

La methode s'appuie sur les relations in situ existantes entre les proprietes phy­

siques, mesurees par geophysique et les proprietes hydrauliques du milieu etudie. 

Ces differents types de donnees sont combines a l'aide d'une approche stochastique 

bayesienne permettant d'inclure les conductivites hydrauliques prealablement con-

nues ainsi que les relations petrophysiques du milieu afin de produire differents 

modeles de conductivites hydrauliques. L'analyse d'un grand nombre de simula­

tions permet de quantifier la variabilite des valeurs estimees. 

La methode a d'abord ete validee a l'aide d'un modele synthetique heterogene 

de porosite. A partir de ce modele, des donnees radar en forage ont ete modelisees 

numeriquement, a partir desquelles des tomogrammes de vitesse et d'attenuation 

ont ete generes. L'extraction des donnees le long de deux forages fictifs a permis 

de formuler une relation entre la porosite, la vitesse et l'attenuation. Cette rela-
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tion est traduite sous forme d'une densite de probability a l'aide de la methode 

des noyaux. Ensuite, pour chacun des pixels du plan entre les forages, un krigeage 

simple des porosites prealablement connues permet de fournir une premiere valeur 

de ce parametre. Cette valeur est ensuite mise a jour en y incluant l'informa-

tion provenant des donnees geophysiques, par le biais de la vraisemblance, afin 

de restreindre la variabilite de l'estimation a priori. Cette methode est appelee 

simulation sequentielle gaussienne selon une approche bayesienne. 

Les resultats issus du modele synthetique montrent que l'approche permet d'amelio-

rer substantiellement l'estimation de la continuity spatiale de la porosite et la tex­

ture des estimes par rapport aux methodes courantes comme le krigeage simple, 

l'utilisation de la formule de Topp ou la simulation sequentielle gaussienne (SGS). 

De plus, la variance des estimes est grandement inferieure a celle obtenue par SGS 

ou par simulations sans a priori. Notons toutefois que ces resultats sont similaires 

a ceux obtenus par cosimulation dans le cas ou la relation entre les parametres 

physiques et la porosite est plutot lineaire. 

Ces resultats etant concluants, la methode a ete testee avec un cas reel. Le site 

a l'etude se trouve dans la municipalite de Saint-Lambert-de-Lauzon, dans une 

ancienne decharge de dechets d'origines diverses. La simulation bayesienne a ete 

appliquee a des donnees acquises en forages provenant d'un piezocone, muni d'une 

sonde de resistivite et d'une sonde capacitive, d'essais de permeabilite in situ a 

niveaux multiples et d'une acquisition tomographique radar. Cette approche a per-

mis d'obtenir des realisations de la conductivite hydraulique du site, sur une grille 

fine (~15 cm) comprise entre deux forages distants de 9 m. Les caracteristiques 

des differentes lithologies possibles identifiees grace aux simulations concordent 

etroitement avec le modele geologique de ce site, connu a ce jour. 
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A B S T R A C T 

Hydraulic conductivity is generally considered as the most important parameter 

of a hydrogeological or environmental site characterization. Indeed, it shapes the 

course of groundwater flow and consequently that of many contaminants. However, 

hydraulic conductivity generally presents a large spatial variability which classical 

hydrogeological methods (e.g. pumping test, tracer test,...) fails to identify at a 

decimetric scale between two boreholes. 

Consequently, this project aims to estimate the hydraulic conductivity of hetero­

geneous medias, at decimetric scale between two boreholes, by integrating ground 

penetrating radar (GPR) tomographic data, electrical conductivity, permittivity 

as well as hydraulic conductivity logs. To achieve this, the sequential gaussian 

simulation algorithm, in a bayesian framework, is proposed. This method is ba­

sed on the determination of an in situ relationship between the physical and the 

hydraulic properties of the studied area. This relationship is then applied to the 

GPR tomographies to « update » a prior probability given by the previous known 

hydraulic conductivity data. Moreover, the stochastic framework of this method 

allows to produce many realizations of the hydraulic conductivity field, which can 

be analyzed to quantify the variability of the estimations. 

The proposed method is first tested with a synthetic heterogeneous porosity mo­

del. Prom this model, GPR velocity and attenuation tomographic data are gene­

rated (Giroux et Chouteau, 2008a). The data along two Active boreholes allows 

to formulate a relationship between porosity, GPR velocity and attenuation which 

is converted into a 3D probability density function using the kernel probability 

density function (pdf) estimator. For each pixel included in the plane between the 

boreholes, simple kriging of the previously known porosity data is used to estimate 
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the prior probability. This latter is then updated by the information contained in 

the geophysical data, through the likelihood function. 

The results obtained from the synthetic model show that this approach consi­

derably improves the estimation of the spatial continuity of the porosity compared 

to common estimation methods like simple kriging, Topp's formula or standard 

sequential gaussian simulation. Furthermore, the variance of the estimations is 

dramatically smaller than that obtained by standard SGS or by bayesian simu­

lation without a prior estimate. Nevertheless, in the case where the relationship 

between the variables is quasi-linear, such as this one, the results are very compa­

rable with the one obtained from cosimulation. 

The previous results being conclusive, the method is tested with a real data set. 

The studied area is located in the municipality of St-Lambert-de-Lauzon, Que­

bec, on an old landfill where wastes from many sources were buried. The bayesian 

simulation algorithm was applied to data obtained from 1) a GPR tomographic 

acquisition, 2) a CPTu probe equipped with a resistivity and a capacitance probe 

and 3) a multi-level slug test. This approach allows to generate different hydraulic 

conductivity realizations at a decimetric scale, on a grid between the two boreholes. 

The different lithologies identified by the simulation are in good agreement with 

the geological model of the studied area, confirming the validity of the proposed 

approach. 
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CHAPITRE 1 

INTRODUCTION 

L'eau douce est l'une des plus grandes richesses de la terre. Elle est au coeur 

de l'ecosysteme planetaire et est vitale pour l'etre humain. Actuellement, environ 

70% de la reserve mondiale d'eau douce se retrouve sous forme de glace ou de 

neige. Le 30% restant est enfoui dans le sous-sol sous forme d'eau souterraine. En 

comparaison, le volume d'eau douce s'ecoulant par les lacs et les rivieres represente 

une portion negligeable de l'ensemble. 

La subsurface est done une zone qui doit etre preservee avec soin. Or, il en est 

souvent autrement. Dans les pays industrialises, l'abondance d'une eau propre et 

a faible cout contribue a vehiculer la fausse perception que cette ressource est 

inepuisable. De plus, dans la plupart des pays, cette zone accueille des quantites 

faramineuses de dechets de toutes sortes. Ces deux facteurs entrainent l'epuisement 

graduel et la contamination de cette ressource. Une gestion durable et concertee 

a l'echelle planetaire de l'eau souterraine est un defi politique majeur qui inter-

pelle egalement la communaute scientifique. Consequemment, une meilleure ca-

racterisation de la subsurface est un des domaines d'etude qui s'inscrit dans ce 

cadre global. 

La subsurface est une zone geologique presentant generalement une grande varia-

bilite. En effet, les proprietes hydrauliques d'un sol peuvent varier de plusieurs 

ordres de grandeur sur de tres courtes distances (Lesme et Friedman, 2005). Ces 

variations fagonnent le parcours de l'eau souterraine aussi bien que celui des conta­

minants. 
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Dans la pratique courante, la caracterisation hydrogeologique d'un site se fait au 

moyen d'essais tels que l'essai de pompage, de traceur, in situ ou Panalyse granu-

lometrique. Toutefois, ces derniers ne permettent pas de determiner les proprietes 

hydrauliques a une echelle assez fine pour predire avec precision le mode de trans­

port d'un contaminant. Cette lacune des methodes conventionnelles s'ajoute au 

fait qu'elles sont generalement couteuses en temps et en forages. 

Ainsi, depuis une dizaine d'annees, une nouvelle branche scientifique, appelee hy-

drogeophysique, se penche sur les possibilites d'integrer la geophysique au proces­

sus de caracterisation hydrogeologique de la subsurface. En effet, des methodes 

geophysiques comme le georadar et l'electrique de surface ou en configuration to-

mographique fournissent une information de haute resolution sur les proprietes 

physiques d'un milieu. Cependant, la conversion des parametres physiques en 

parametres hydrauliques ainsi que l'integration et l'unification de l'echelle des 

differents types de donnees sont des exemples de difficultes auxquelles cette branche 

fait face. L'approche statistique constitue l'un des moyens d'aborder ces obstacles. 

Ce memoire tente done de faire un petit pas vers une meilleure comprehension 

de la subsurface en testant une approche stochastique integrant geophysique et 

hydrogeologie. 

1.1 Objectif 

L'objectif general de ce projet de maitrise est de developper une methode simple 

et applicable « in situ » permettant d'estimer la conductivity hydraulique d'un 

aquifere a une echelle fine (~15 cm) sur un plan compris entre deux forages distants 

d'au plus 10 m. L'approche vise a tester la validite d'une methode permettant 

de combiner deux techniques de plus en plus utilisees en hydrogeophysique : des 



3 

methodes geophysiques de haute resolution telles que le georadar en forage et le 

piezocone multi-capteurs, et des methodes hydrogeologiques telles que l'essai de 

permeabilite in situ a niveaux multiples. 

Plus precisement, les travaux visent a formuler un lien statistique in situ entre les 

mesures de conductivity electrique, de permittivite et de conductivity hydraulique 

recueillies le long de forages et d'appliquer cette relation a la zone entre ces forages 

grace aux mesures de radar geologique en mode tomographique. Cette combinaison 

statistique de donnees de differentes provenances, mais toutes a la meme echelle, est 

realisee a l'aide de la simulation sequentielle gaussienne par approche bayesienne. 

1.2 Plan de travail 

Le memoire comprend 8 chapitres. Le deuxieme chapitre passe en revue les differen­

tes approches hydrogeophysiques publiees a ce jour ayant comme objectif l'estima-

tion du champ de conductivity hydraulique a l'aide de la geophysique. Les notions 

hydrogeologiques, geophysiques et statistiques mises en oeuvre dans ce projet sont 

succinctement decrites dans le chapitre 3. Le chapitre 4 se concentre sur le mode 

operatoire de l'approche proposee. Les chapitres 5 et 6 presentent les resultats ob-

tenus avec un modele synthetique d'abord et avec un jeu de donnees reelles ensuite. 

Une discussion sur les differents resultats est presentee au chapitre 7. Finalement, 

le chapitre 8 fait la synthase des elements avances dans ce travail et conclut par 

des recommandations pour de futurs travaux. 
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CHAPITRE 2 

REVUE DE LITTERATURE 

Ce chapitre passe en revue les differentes approches actuelles visant a estimer 

les parametres hydrogeologiques d'un aquifere a l'aide de la geophysique. Celles-

ci se classent globalement en trois groupes : la methode par estimation directe, 

souvent appelee direct mapping en anglais, l'inversion conjointe et la methode 

par integration de donnees geophysiques et hydrogeologiques. Cette classification 

englobe plutot bien Pensemble des publications dans le domaine, quoique plusieurs 

d'entres elles n'entrent pas precisement dans une des categories. 

Une revue de ces differentes approches a aussi ete realisee par Slater (2007), Linde 

et al. (2006b) et Hubbard et Rubin (2005). 

2.1 Estimation directe 

La methode par estimation directe se definit comme la transformation d'un modele 

geophysique en un modele hydrogeologique a l'aide d'une relation petrophysique, 

existante ou determined in situ (Linde et al., 2006b). C'est la seule methode pos­

sible lorsque Ton ne dispose d'aucune donnee hydrogeologique. Les resultats ainsi 

obtenus sont plutot qualitatifs que quantitatifs en raison de la fiabilite relative des 

relations petrophysiques comme celle d'Archie (1942) ou celle de Topp et al. (1980) 

(voir section 3.2), de l'echelle a laquelle elles sont appliquees, de l'heterogeneite du 

site etudie (Lesme et Friedman, 2005) et de la resolution limitee de la reconstruc­

tion des images geophysiques par inversion. 
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Un exemple representatif ou ce type d'approche donne de bons resultats est l'esti-

mation de la teneur en eau du sol a partir de donnees tomographiques obtenues par 

georadar (Binley et al., 2001; Alumbaugh et al., 2002). Brievement, cette methode 

geophysique consiste a placer un emetteur d'ondes aux frequences radar dans un 

forage et un recepteur dans un autre, situe a une distance de quelques metres. 

L'emetteur et le recepteur sont ensuite deplaces de telle sorte a couvrir toute la 

surface entre les forages et, a chacune des positions, le temps de parcours de l'onde 

(ainsi que son amplitude) sont enregistres par le recepteur. Les vitesses sont ensuite 

determinees par inversion des temps de parcours (Giroux et al., 2007; Gloaguen 

et al., 2007a,b) qui, a leur tour, peuvent etre converties en valeurs de constante 

dielectrique (voir section 3.3.1) et finalement en teneur en eau par des equations 

telles que celles de Topp ou de CRIM. Alumbaugh et al. (2002) ont realise une 

etude portant sur la validite et la precision de l'estimation de la teneur en eau, 

dans la zone vadose, a partir de donnees radar en tomographie et d'une relation 

petrophysique etablie in situ. lis ont conclu que l'estimation de la teneur en eau 

par tomographie radar engendrait une erreur quadratique (root mean square) de 

2.0 a 3.1%. 

Plus recemment, Hordt et al. (2007) ont obtenu des resultats interessants pour es-

timer la conductivite hydraulique de sediments non consolides a partir de donnees 

de polarisation provoquee (PP). Ceux-ci se sont bases, entre autre, sur les travaux 

en laboratoire de Slater et Lesme (2002) et de Borner et al. (1996) qui se consa-

craient a etablir des relations empiriques entre la conductivite hydraulique et la 

conductivite electrique complexe, correspondant a celle mesuree par la methode 

PP. 

Selon certains auteurs (Linde et al., 2006c; Kowalsky et al., 2006; Day-Lewis et al., 

2005), l'approche directe presente certaines lacunes. L'une d'elles provient du fait 

que la relation entre les parametres geophysiques et les proprietes hydrauliques 
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est considered stationnaire sur tout le domaine d'etude, independante des erreurs 

d'acquisition et de la methode d'inversion utilisee. Or, ces conditions sont rarement 

rencontrees puisque les relations petrophysiques tendent a varier en fonction de 

l'heterogeneite du sol. De plus, le tomogramme est fortement influence par la 

methode d'inversion adoptee, par la qualite des donnees ainsi que par l'operateur 

de regularisation qui tend generalement a « lisser » les structures geologiques. 

Finalement, bien que cette approche soit relativement rapide, les recherches se 

tournent maintenant davantage vers l'integration de donnees hydrogeologiques aux 

donnees geophysiques. Ceci est le cas des deux autres approches presentees dans 

les sections suivantes. 

2.2 Inversion conjointe et inversion contrainte 

Une approche prometteuse, mais encore embryonnaire, est l'inversion conjointe. 

On entend par inversion conjointe que des donnees hydrogeologiques sont incluses 

lors de l'inversion geophysique (ou vice versa) ou encore que des donnees provenant 

de deux methodes geophysiques differentes ont ete conjointement inversees. Cette 

methode vise a minimiser l'impact des erreurs engendrees par la prise de mesures 

et par le processus d'inversion (Linde et al., 2006b). 

Selon Hubbard et Rubin (2005), meme s'il est evident qu'il est profitable a l'inver­

sion geophysique d'etre contrainte par des donnees hydrogeologiques, une inver­

sion conjointe reelle est rarement realisee en pratique. Ceci est du au fait que les 

differents types de donnees doivent etre sensibles aux memes proprietes physiques, 

permettant ainsi de generer un modele physique minimisant les ecarts entre les 

deux jeux de donnees. Or, les donnees geophysiques et hydrogeologiques sont en 

general sensibles a differents parametres physiques (Slater, 2007). Surmonter cet 
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obstacle constitue l'un des grands defis de l'hydrogeophysique. 

Par ailleurs, des approches basees sur les methodes d'optimisation heuristique 

(recuit simule, reseau de neurones,...) permettent de fusionner plusieurs types de 

donnees dans des fonctions objectives presque sans contrainte. Cependant, le temps 

de calcul et la ponderation des fonctions objectives rendent leur utilisation difficile. 

Cette section presente done quelques exemples recents d'inversion conjointe realisees 

dans le but d'estimer des parametres hydrauliques. 

2.2.1 Approche par zonation 

Sous l'hypothese que l'ecoulement souterrain est principalement domine par les 

heterogeneites de grande echelle, Hyndman et al. (1994) ont realise une inversion 

conjointe 2D de donnees synthetiques sismiques et d'un essai de traceur. Cette 

methode permet de delimiter les grandes zones lithologiques a partir des vitesses 

sismiques obtenues par inversion tomographique et d'associer, a chacune d'elle, une 

conductivite hydraulique determined par l'essai de traceur. Ceci est fait selon un 

processus iteratif par l'algorithme qu'ils ont appele « Split inversion methodology » 

(SIM) qui permet de determiner les zones correspondant le mieux a plusieurs types 

de donnees (ici, vitesses sismiques et concentration d'un traceur). Cette approche, 

reprise plus tard par Hyndman et Gorelick (1996) pour un cas 3D reel, semble 

representer plutot bien les heterogeneites ainsi que les variations de conductivites 

hydrauliques entre deux forages. Par la suite, Hyndman et al. (2000) ont developpe 

une methode permettant d'etablir une relation entre les vitesses sismiques et la 

conductivite hydraulique a une echelle « locale ». L'approche est basee sur la mini­

misation de l'erreur entre les donnees de concentrations reelles de traceur et celles 

simulees a partir d'un champ de conductivites hydrauliques, celui-ci determine par 
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les vitesses sismiques et une relation lineaire variable entre ces deux parametres. 

Une approche similaire a celle de Hyndman et al. (2000) a ete presentee par Linde 

et al. (2006c) a partir de donnees synthetiques. Seulement, ce sont des tomo­

graphies radar de vitesse qui ont permis de delimiter les zones de meme litholo-

gie. Une relation petrophysique distincte, determinee au cours de l'inversion hy-

drogeologique, est ensuite assignee a chacune de ces zones. Selon Slater (2007), 

la validite d'une relation petrophysique a une telle echelle est discutable. A ce 

propos, plusieurs auteurs (Moysey et al., 2005; Day-Lewis et al., 2005; Renard, 

1997) se sont penches sur le probleme recurrent du changement d'echelle. Ceux-ci 

ont questionne la representative statistique d'appliquer a une echelle « locale » 

une relation petrophysique determinee a petite echelle. Differentes methodes de 

changement d'echelle sont done proposees par ces auteurs. 

2.2.2 Approche structurale 

Une seconde approche, dite « structurale » (Haber et Oldenburg, 1997; Gallardo 

et Meju, 2003, 2004; Linde et al., 2006a), permet la realisation d'une inversion 

conjointe de deux methodes geophysiques sous Phypothese que chacun des modeles 

sous-jacents presente la meme structure et que les changements de proprietes phy­

siques s'operent a une meme position dans la meme direction. L'inversion est 

resolue grace a la minimisation d'une fonction objective quantifiant les differences 

de structure des deux modeles, tout en respectant les contraintes de chacun des jeux 

de donnees. Ce probleme non lineaire est resolu iterativement (Haber et Oldenburg, 

1997). Consequemment, cette methode ne requiert pas de relation petrophysique 

predetermined. 
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Haber et Oldenburg (1997) ont d'abord teste un tel algorithme sur des donnees 

synthetiques et conclu que l'inversion conjointe ainsi realisee est superieure a l'in-

version individuelle de chacun des deux jeux de donnees. Plus recemment, Gallardo 

et Meju (2004) ont realise une inversion conjointe 2D de donnees de resistivite 

DC et de sismique refraction afin de mieux caracteriser la subsurface. Ceux-ci 

aboutissent aux memes conclusions que Haber et Oldenburg (1997). Bien que ces 

derniers n'aient pas tente d'estimer des parametres hydrauliques, la methode d'in-

version conjointe presente, selon Slater (2007), un grand potentiel. 

En se basant sur les travaux precedemment mentionnes, Linde et al. (2006a) ont 

realise une inversion conjointe 3D des temps de parcours obtenus par georadar 

et de resistivite electrique en tomographie. Tout en visant a ameliorer le modele 

geophysique resultant de cette inversion, ils ont developpe une methode permettant 

de calculer des operateurs de regularisation stochastiques, bases sur des modeles 

geostatistiques stationnaires qui eux sont estimes a partir de diagraphies EM, 

de conductivity electrique et de donnees radar en mode « ZOP » (emetteur et 

recepteur places a la meme elevation dans les deux forages). Les avancees pro-

posees ont ete appliquees a des donnees provenant de la zone vadose d'un aquifere 

sablonneux. A l'aide de diagrammes de dispersion, les auteurs sont parvenus a 

delimiter quatre zones ayant des proprietes electrophysiques semblables. Cette zo-

nation n'aurait pas ete possible uniquement par inversion simple de chacune des 

methodes. En utilisant les relations petrophysiques classiques, ils ont determine la 

permeabilite effective et la teneur en eau du site. 

2.2.3 Approche stochastique 

D'autres travaux importants en inversion conjointe hydrogeophysique sont ceux de 

Kowalsky et al. (2004) et Kowalsky et al. (2005). Ceux-ci proposent un algorithme 



10 

d'inversion permettant d'estimer la distribution des proprietes hydrauliques et de 

predire le comportement de l'ecoulement dans la zone vadose a l'aide de mesures 

geophysiques (georadar) et de mesures hydrogeologiques recueillies en regime tran-

sitoire. 

L'algorithme d'inversion est base sur l'hypothese que la permeabilite est le seul 

parametre hydraulique non uniforme. On la considere comme une fonction aleatoire 

de distribution log-normale dont la correlation spatiale est connue. Par la methode 

du « maximum a posteriori » (MAP) et celle des points pilotes, la distribution de 

la permeabilite estimee est conditionnelle aux mesures de permeabilite, respecte 

les correlations spatiales specifiques et Concorde avec les donnees hydrogeologiques 

et geophysiques. La methode a d'abord ete testee sur des donnees synthetiques 

(Kowalsky et al., 2004) en combinant des temps de parcours obtenus par radar en 

configuration « ZOP » (l'emetteur et le transmetteur sont maintenus a la meme 

elevation dans chacun des trous de forage) et des mesures de permeabilite. 

Les resultats de cet exemple synthetique ont montre que l'ajout de donnees radar 

dans l'inversion reduit grandement l'incertitude sur la prediction des proprietes 

hydrauliques du sol dans la zone vadose. Par contre, pour des conditions reelles, les 

hypotheses qui sous-tendent l'inversion ne sont pas toujours valides (Linde et al., 

2006b). La meme approche a ete appliquee a des donnees reelles par Kowalsky et al. 

(2005) lors d'un essai d'infiltration. Les resultats ont ete compares a des mesures 

provenant d'une sonde neutron, recueillies au meme moment. Les conclusions tirees 

sont les memes que celles precedemment mentionnees. Un des atouts majeur de 

cette methode est la possibilite de travailler directement avec les temps de parcours 

ce qui supprime l'etape de l'inversion tomographique individuelle, souvent source 

d'erreur. 
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2.3 Estimation par integration 

Cette derniere categorie se refere aux cas ou l'inversion des donnees geophysiques 

est realisee independamment de l'inversion des donnees hydrogeologiques. Ces deux 

types de donnees sont ensuite combines a l'aide d'une approche geostatistique 

ou stochastique. Les proprietes hydrauliques sont alors estimees par interpolation 

des donnees hydrogeologiques disponibles en tenant compte de leur incertitude, 

des relations petrophysiques existantes et de toute autre information connue. La 

methode proposee dans ce memoire entre dans cette categorie. C'est pourquoi les 

quelques travaux presentant une telle approche seront abordes plus en details que 

dans les sections precedentes. 

2.3.1 Analyse par classification non-hierarchique 

L'analyse par classification non-hierarchique est une methode statistique qui consiste 

a definir, a partir d'un ensemble de donnees, des sous-groupes comportant chacun 

des caracteristiques distinctes. En hydrogeologie, cette methode peut permettre 

d'identifier differentes unites lithologiques. 

Une telle approche a ete adoptee par Gloaguen et al. (2007b). En premier lieu, 

ceux-ci presentent un algorithme d'inversion tomographique radar dont le rayon-

nement est modelise sous forme de rais courbes. Cet algorithme est base sur la 

modelisation de la covariance entre les temps (et les amplitudes) determinee a 

partir des donnees reelles. Les covariances calculees ainsi que les donnees reelles et 

toutes autres donnees additionnelles provenant de mesures le long des forages, par 

exemple, sont cokrigees. Des simulations conditionnelles sont egalement realisees. 

Ces travaux montrent que l'utilisation de contraintes le long des forages diminue 

substantiellement l'incertitude sur les tomographies de vitesse et d'attenuation. 
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En deuxieme lieu, les champs de vitesse et d'attenuation sont convertis en conduc­

tivities electriques et permittivites grace aux relations petrophysiques classiques. 

Une methode de classification non-hierarchique a permis de distinguer deux fa­

milies lithologiques. 

Tronicke et Holliger (2005) ont etudie l'apport des simulations stochastiques condi-

tionnelles, basees sur la methode du recuit simule, afin d'estimer un champ de poro­

site par integration de differents types de donnees geophysiques et hydrogeologiques. 

Un modele heterogene de porosite est d'abord cree a partir duquel des donnees 

synthetiques de diagraphies neutron et de georadar en forage sont generees. Ces 

donnees sont ensuite combinees par methode geostatistique et des simulations sont 

realisees. La comparaison de ces simulations au modele montre que cette approche 

reproduit bien l'heterogeneite de la porosite. 

Dans un meme ordre d'idee, Paasche et al. (2006) montrent le potentiel de l'analyse 

par classification « fuzzy c-means » (FCM) pour integrer des donnees radar et 

sismiques en forages, des diagraphies neutron et des essais in situ provenant d'un 

aquifere alluvionnaire. Les resultats indiquent que cette approche permet de bien 

delimiter les principales unites sedimentaires et produit des estimes plausibles de 

conductivites hydrauliques dans les zones non echantillonnees. Suite a ces resultats 

concluants, Paasche et al. (2006) ont presente un algorithme, base sur l'analyse par 

classification k fuzzy c-means », permettant d'integrer plusieurs types de donnees 

geophysiques 2D et hydrogeologiques afin d'identifier les principales lithologies et 

les conductivites hydrauliques qui leur sont associees. 
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2.3.2 Approche bayesienne 

L'approche dite bayesienne est une approche stochastique basee sur le theoreme de 

Bayes. Brievement, cette approche consiste a combiner l'information prealablement 

connue du parametre recherche avec toutes autres donnees reliees de fagon lineaire 

ou non avec cette variable. La force de cette methode stochastique reside dans sa 

flexibilite. En effet, elle permet d'integrer differents types de donnees tout en tenant 

compte des liens non-lineaires existant entres eux. Elle permet aussi d'inclure toute 

information prealablement connue sur la variable a estimer. C'est precisement le 

caractere non-lineaire des relations entre les proprietes physiques et hydrologiques 

du sol ainsi que la faible densite des points de mesures qui a incite certains auteurs 

(Chen et al., 2001; Hubbard et al., 2001; Gastaldi et al., 1998) a opter pour ce 

type d'approche. Pour ces memes raisons, c'est aussi l'approche qui a ete adoptee 

dans ce memoire. 

Dans le cadre d'un grand projet mene conjointement par l'Universite de Californie 

et le Laboratoire de recherche Lawrence Berkeley, une grande quantite de donnees 

geophysiques et hydrogeologiques a ete relevee au site « South Oyster » situe sur la 

peninsule est de l'etat de Virginie. Parmi les nombreuses publications issues de ce 

projet, deux d'entres elles presentent les resultats de l'approche bayesienne pour 

estimer les proprietes hydrogeologiques du site. 

Chen et al. (2001) proposent une methode d'estimation de la distribution spa-

tiale des conductivites hydrauliques d'un aquifere par la combinaison de mesures 

geophysiques entre forages et de conductivites hydrauliques le long de ces forages. 

Un des objectifs poursuivi par les auteurs est de mesurer l'apport des donnees 

geophysiques pour reduire l'incertitude liee a l'estimation des conductivites hy­

drauliques. Les donnees geophysiques en question sont des vitesses et attenuations 

radar ainsi que des vitesses sismiques, toutes trois obtenues par tomographies entre 



14 

forages. 

C'est done dans un cadre bayesien, ou chacune des variables est considered comme 

une variable aleatoire, que les conductivities hydrauliques conditionnelles aux conduc­

t ivity hydrauliques deja connues et aux donnees geophysiques, ont ete obtenues. 

La particularity de cette approche est l'elaboration d'un modele de regression 

lineaire normal permettant d'etudier systematiquement les relations entre cha-

cun des parametres pour former la fonction appelee vraisemblance. Les estima­

tions appelees a priori sont calculees a partir des conductivity hydrauliques deja 

connues et sont ensuite mises a jour a l'aide des relations etablies avec les donnees 

geophysiques. 

Les resultats montrent que l'ajout de donnees geophysiques ameliore l'estimation 

des conductivity hydrauliques. Cet apport est particulierement important loin des 

zones ou des donnees hydrauliques sont deja connues. De plus, ceux-ci concluent 

que les vitesses radar et sismiques sont plus correlees avec la conductivity hydrau-

lique que l'attenuation radar. 

La meme approche a ete reprise par Hubbard et al. (2001) en ajoutant, aux 

donnees precedentes, des donnees de radar de surface, de penetrometre a cone 

et de debitmetre electromagnetique. Ces recherches ont permis une interpretation 

de la stratigraphie et une estimation haute resolution du champ de conductivity hy-

draulique. Ce dernier a ensuite ete utilise afin de contraindre un modele numerique 

de transport de bacteries. Suite a la validation du modele par un essai de traceur, 

les auteurs concluent que la geophysique apporte une information supplementa l 

valide et de haute resolution qui n'est pas accessible par les seules methodes hy-

drogeologiques. 

Finalement, Gastaldi et al. (1998) ont utilise une approche bayesienne pour estimer 
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l'epaisseur d'un reservoir a partir de donnees sismiques 3D. Des simulations non-

lineaires ont ete preferees aux relations lineaires qui, selon les auteurs, sont trop 

imprecises dans des cas heterogenes. En plus des donnees sismiques reelles pro-

venant de 15 puits, un modele analogue a ete cree afin de generer un plus grand 

nombre de donnees. C'est grace au lien existant entre les isochrones sismiques du 

reservoir, les isochrones sismiques de la stratigraphie et l'epaisseur du reservoir 

que ce dernier parametre a pu etre estime. Selon les auteurs, la relation multiva-

riable non-lineaire unissant ces trois parametres peut etre decrite par la densite de 

probabilite conjointe, determinee par la methode non-parametrique de noyau. En 

inserant cette derniere a des simulations sequentielles gaussiennes, les auteurs ont 

produit un grand nombre de realisations de l'epaisseur du reservoir contraintes 

par les donnees sismiques. En comparant les resultats a cinq autres puits, leur 

travaux montrent que la methode ameliore grandement l'estimation de l'epaisseur 

du reservoir par rapport aux methodes traditionnelles comme le krigeage ou les 

methodes lineaires comme le cokrigeage. Une methodologie tres similaire a celle-ci 

a ete appliquee dans ce memoire. 
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CHAPITRE 3 

REVUE THEORIQUE 

Ce chapitre introduit les differentes notions theoriques essentielles a la realisation 

du travail presente dans ce memoire. La premiere section presente quelques concepts 

hydrogeologiques de base, suivis des relations petrophysiques utiles entre les pro-

prietes electriques et hydrogeologiques du sol. La section suivante porte sur les 

differentes methodes geophysiques impliquees dans ce projet. On y retrouve une 

explication sommaire des principes physiques regissant chacune de ces methodes 

geophysiques ainsi qu'une description plus approfondie du mode d'acquisition et 

de traitement des donnees. Les principales notions geostatistiques entourant la 

simulation sequentielle selon une approche bayesienne sont finalement presentees. 

3.1 Not ions de base d'hydrogeologie 

3.1.1 Loi de Darcy 

La loi de Darcy est un des concepts fondamentaux de l'hydrogeologie. Pour un 

ecoulement unidirectionnel, elle exprime le debit par unite de temps d'un fluide 

s'ecoulant a travers une matrice poreuse de section A et de longueur L (eq. 3.1). 

II est important de mentionner que cette relation n'est valide que sous Phypothese 

d'un ecoulement laminaire (nombre de Reynolds < 10). 

Q = KA^ , (3.1) 
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ou Q est le debit mesure en m3 /s, K, la conductivite hydraulique en m/s et h, 

la charge hydraulique en m. La difference de charge par unite de longueur, ( ^ ) , 

represente le gradient hydraulique. On suppose que l'ecoulement se produit tou-

jours dans le sens contraire a celui-ci, c'est a dire d'un point ou la charge est plus 

elevee vers un point ou elle est plus faible. 

La formulation precedente, ou K est un scalaire, s'applique uniquement a des 

milieux isotropes, c'est-a-dire des milieux ou la dynamique de l'ecoulement est 

la meme dans toutes les directions. Lorsque ceci n'est pas verifie, le milieu est 

alors anisotrope et la loi de Darcy s'exprime sous forme vectorielle. Dans ce cas, 

la conductivite hydraulique devient tensorielle et la loi de Darcy s'enonce par 

l'equation suivante, si Ton suppose que les directions principales d'anisotropie 

coincident avec les axes x, y et z 

Qxx 

Qyy 

Kx 

0 K 

0 

yy 

0 

0 

0 Kz 

dh/dx 

dh/dy 

dh/dx 

(3-2) 

La conductivite hydraulique saturee, K, exprime la facilite avec laquelle le fluide 

traverse le milieu poreux. Elle depend a la fois des proprietes du milieu et des 

proprietes du fluide. C'est done le parametre principal dans la caracterisation d'un 

ecoulement. Elle se definit par la for mule suivante pour un milieu isotrope 

K, = k Pw9 (3.3) 

ou k est la permeabilite (m2), pw, la masse volumique du fluide (kg/m3), g, la 

constante gravitationnelle (m/s2) et ///, la viscosite dynamique du fluide (Pa-s). 
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Ainsi, plus le fluide est visqueux, plus la conductivity hydraulique saturee est faible. 

La permeabilite est le parametre decrivant les proprietes des pores entre les grains 

solides du milieu. Ce terme sera aborde plus en detail dans les sections suivantes. 

3.1.2 Ecoulement en milieu sature 

La dynamique de l'ecoulement de l'eau souterraine est regie par l'equation de 

Darcy mais obeit aussi a la loi de conservation de masse. Ainsi, la masse d'eau 

entrant dans un milieu moins la masse d'eau sortant doit etre egale a la variation 

dans le temps de l'eau y etant emmagasinee. Cette derniere expression, combinee 

a la loi de Darcy se traduit par l'equation 3.4, pour un milieu anisotrope, sature 

et en regime transitoire (Domenico et Schwartz, 1997) 

V • (KV/i) = Ss
dft , (3.4) 

ou K (m/s) est le tenseur des conductivity hydrauliques 

**-xx 

•**-yx 

Kzx 

•**-xy 

^•yy 

KZy 

Kxz 

KyZ 

Kzz 

(3.5) 

h est la charge hydraulique (m), Ss est le coefficient d'emmagasinement specifique 

(sans unite), q represente un terme source1, x, y et z (m) sont les coordonnees 

spatiales orientees selon la regie de la main gauche2 et t est le temps (s). La 

solution de l'equation 3.4 decrit la variation de la charge hydraulique, en tout 

1associe aux fuites ou a une source ponctuelle 
2lorsque z augmente avec la profondeur 
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point et a tout moment. 

A des fins de simplification, le milieu est parfois considere isotrope. Dans ce cas, 

le tenseur de conductivity hydraulique se reduit a une constante et l'equation 

3.4 s'exprime sous la forme de l'equation de diffusion. Finalement, si le regime 

d'ecoulement est permanent, c'est-a-dire que la charge ne varie pas dans temps 

(ft = 0)> l'equation permettant d'obtenir la charge en tout point du domaine, se 

reduit a l'equation de Laplace (Domenico et Schwartz, 1997) 

V2/i = 0 . (3.6) 

L'obtention du champ de charges hydrauliques a partir des equations mentionnees 

requiert une connaissance des conditions aux frontieres ainsi que de la charge 

hydraulique (ou du tenseur), dans le cas d'un regime permanent. Pour un regime 

transitoire, le coefficient d'emmagasinement ainsi qu'une solution initiale doivent 

aussi etre connus (Bear, 1979). 

3.2 Relations entre les proprietes hydrauliques et electriques du sol 

La determination de la continuity spatiale des parametres hydrauliques, a une 

echelle d'environ 15 cm pour une zone comprise entre deux forages, n'est pas 

aisee disposant seulement de donnees hydrogeologiques traditionnelles (essai de 

pompage, essai in situ, essai de traceur,...). En effet, les proprietes hydrauliques 

peuvent varier de plusieurs ordres de grandeur sur une tres petite distance, rendant 

l'estimation imprecise (Lesme et Friedman, 2005). 

La geophysique tente de combler cette lacune en apportant des mesures de haute 
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precision et de haute densite spatiale des proprieties physiques du sol. C'est done un 

outil interessant a incorporer dans une etude hydrogeologique menee a l'echelle lo­

cale, e'est-a-dire des zones de quelques centaines de metres carres de surface par une 

dizaine de metres de profondeur. Outre sa precision, la geophysique possede aussi 

l'avantage d'etre tres peu destructive et de ne pas perturber le regime d'ecoulement. 

Cependant, les methodes geophysiques ne mesurent jamais directement les pro­

prietes hydrogeologiques mais bien les proprietes physiques du sol. Done, des rela­

tions empiriques ou statistiques doivent etre etablies arm d'incorporer adequatement 

des donnees geophysiques a une etude hydrogeologique. 

Les principales methodes geophysiques utilisees en hydrogeophysique sont le geora-

dar, la resistivite electrique (ER), la polarisation provoquee (PP), l'induction 

electromagnetique (EMI) et la reflectometrie dans le domaine temporel (TDR) 

et plus recemment par les sondages par resonance magnetique. Ces methodes 

electromagnetiques se distinguent par la gamme de frequences a laquelle elles 

operent, allant du courant continu direct (DC) (tres basse frequence) pour la 

resistivite electrique, a plus de 1 GHz pour le georadar (Lesme et Friedman, 2005). 

Les proprietes electriques mesurees par ces differentes methodes peuvent apporter 

de l'information sur les contacts geologiques, la composition du sol et de l'eau 

interstitielle et sur sa teneur en eau. Dans ce projet, on utilise le georadar et la 

resistivite electrique. 

La section suivante decrit les principales relations petrophysiques existantes a ce 

jour entre les proprietes hydrogeologiques et les proprietes electriques du sol. Le 

principal probleme de ces relations est leur non unicite (Rubin et Hubbard, 2005). 

Cet obstacle est presentement contourne par la combinaison de deux ou plu-

sieurs methodes geophysiques et hydrogeologiques et par le recours a des methodes 

geostatistiques dans Panalyse des donnees. Apres un survol des proprietes hydrau-
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liques et electriques des milieux poreux, les modeles de permittivite et de conducti­

vity electrique qui leur sont associes sont presentes. Nous nous limitons a l'analyse 

en milieu sature. 

3.2.1 Proprietes hydrauliques 

3.2.1.1 Porosite et surface specifique 

En general, un sol se compose de trois phases : la phase solide (grains), la phase 

liquide (eau) et la phase gazeuse (air). Le volume occupe par la phase liquide et 

la phase gazeuse constitue le volume des « vides » ou pores. 

La porosite est done un parametre essentiel dans la description d'un sol. Celle-ci 

se traduit par l'equation 3.7 et se definit comme le rapport entre le volume des 

vides et le volume total d'un echantillon (Grolier et al., 1991). C'est une valeur 

sans unite mais souvent exprimee en pourcentage qui prend la forme 

*=\. (3-7) 

Lorsque le volume occupe par le gaz est totalement remplace par le liquide, on dit 

que le milieu est sature en liquide. Ce sont les pores interconnected qui permettent 

a l'eau de s'ecouler. On distingue la porosite totale (eq. 3.7), de la porosite effec­

tive correspondant seulement aux pores et interstices interconnectes permettant 

le passage de l'eau. Meme si cette distinction est importante, elle se revele diffi­

cile a faire concretement. Ainsi, tout au long du memoire, le terme porosite sera 

utilise plutot que porosite effective. Le tableau (3.1) presente des valeurs types de 

porosite totale de quelques sols non-consolides. 
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Tab. 3 .1 : Gamme de valeurs de la porosite pour quelques sols non-consolides (Extrait 

de Domenico et Schwartz (1997)) 

Type de sol 

Gravier grossier 

Gravier fin 

Sable grossier 

Sable fin 

Silt 

Argile 

Porosite (%) 

24-36 

25-38 

31-46 

26-53 

34-61 

34-60 

Selon Schon (1998), les facteurs influengant la porosite sont : 

- les proprietes geometriques des grains et des pores (arrangement spatial, forme 

des grains, etalement); 

- le processus de sedimentation et le degre de cimentation; 

- la profondeur et la pression. 

Ainsi, pour des processus de compactage identiques3, des etudes experimentales 

(Marion et al., 1992; Eraser, 1935) ont montre que la porosite d'un sol poreux 

granulaire varie en fonction de la fraction de particules fines qu'il contient (Figure 

3.1). La porosite minimale est atteinte lorsque le volume des particules fines egale 

la porosite du materiau le plus grossier. 

II est important de noter que la porosite est, en theorie, independante de la taille 

des grains. Cependant, les grains de tres petite taille comme ceux des argiles 

generent, par leur composition, des forces de surface qui « retiennent » l'eau, pro-

voquant ainsi une augmentation de la porosite lorsque la taille des grains diminue 

3pour d'autres modes de preparation et/ou de compactage, on obtient une courbe differente 
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Fig. 3 .1 : Variation de la porosite d'un sol selon la pourcentage de particules fines qu'il 
contient pour des processus de compactage identiques (Tire de Morin, 2006) 

(Schon, 1998). 

La surface specifique est un autre parametre controlant grandement l'ecoulement 

de l'eau dans les sols. Celle-ci se definit comme la surface totale d'une masse Ms de 

particules divisee par cette masse (Mernoud, 2006). Ce parametre est generalement 

exprime en m2/kg mais parfois aussi en m 2 /m 3 selon qu'il soit multiplie par la 

masse volumique du grain solide, ou non. 

Selon Schon (1998), la surface specifique depend principalement de la taille des 

grains et de leur forme ainsi que de la microstructure et de la morphologie de 

l'interface entre la matrice et les vides. Elle tend a augmenter lorsque la taille des 

grains diminue. Pour une meme taille de grain, la sphericite et l'arrondissement 

des grains influencent aussi inversement la surface specifique. C'est une valeur qui 

est, pour le moment, principalement accessible par des predictions a partir d'es-

sais simples en laboratoire (Chapuis et Aubertin, 2003) mais qui presente tout de 

meme un grand interet pour des travaux a plus grande echelle en raison du role 

preponderant qu'elle joue dans la determination de la permeabilite. Des travaux 

recents indiquent que la surface specifique peut etre estimee directement sur le ter-

Ratio des d iamet res 
des spheres- 1-0.15 
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rain a l'aide de la PP spectrale (Kirsch, 2006). Ces travaux, bien que preliminaries, 

sont encourageants pour le futur. 

3.2.1.2 Conductivity hydraulique et permeabilite 

Tel que mentionne a la section 3.1.1, la conductivity hydraulique decrit la facilite 

avec laquelle un fluide s'ecoule a travers une matrice poreuse. C'est un parametre 

cle de toute caracterisation hydrogeologique d'un site qui depend a la fois des 

proprietes geometriques du milieu et des proprietes du fluide qui y circule. Elle 

peut varier de plusieurs ordres de grandeur sur de tres courtes distances et peut 

aussi varier considerablement selon l'echelle a laquelle on la mesure. En effet, selon 

Dallaire (2004), la conductivity hydraulique mesuree par un essai de pompage peut 

etre, pour un meme site, jusqu'a 6 fois plus elevee que celle mesuree au laboratoire 

quand on a un mauvais modele du terrain. Le tableau 3.2 presente quelques valeurs 

representatives de conductivity hydrauliques pour differents sols homogenes. 

Tab. 3.2: Valeurs representatives de conductivity hydraulique (Extrait de Domenico 

et Schwartz (1997)) 

Type de sol 

Gravier 

Sable grossier 

Sable moyen 

Sable fin 

Silt 

Till 

Argile 

Conductivite hydraulique (m/s) 

3 x 1CT4 a 3 x 10~2 

9 x 1(T7 a 6 x 10 - 3 

9 x 10 - 7 a 5 x If)-4 

2 x 10 - 7 a 2 x 1(T4 

1 x 10 - 9 a 2 x 10-5 

1 x 10 -12 a 2 x 10-6 

1 x 10 -11 a 4 , 7 x 10~9 
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La conductivite hydraulique, pour un milieu isotrope et sature, s'exprime par la 

for mule 3.3. 

Sous l'hypothese que les variables liees a l'eau souterraine (viscosite, masse volu-

mique, salinite) demeurent plutot constantes a l'echelle etudiee, soit quelques di-

zaines de metres carres tout au plus, le terme critique dans la determination de la 

conductivite hydraulique devient la permeabilite. Celle-ci s'exprime generalement 

en m2 mais parfois aussi en Darcy (Id = 0.9869 x 10 - 1 2 m2). 

Selon Schon (1998), la permeabilite depend essentiellement de : 

- de la taille des pores et de leur distribution; 

- la porosite; 

- de la forme des pores, de la morphologie de l'interface des grains et de la surface 

specifique; 

- de l'arrangement spatial des pores (connectivity et tortuosite). 

Les principales tendances existantes entre la permeabilite et les variables men-

tionnees ci-haut sont : 

- la permeabilite augmente avec l'augmentation de la taille des grains; 

- la permeabilite augmente avec l'augmentation de la porosite; 

- la permeabilite diminue avec l'augmentation du compactage et de la cimenta-

tion; 

Ces tendances, valables seulement pour des sols qui ne sont pas endommages 

mecaniquement, hydrauliquement ou thermiquement, sont examinees plus en details 

au chapitre 5. 

II existe plusieurs formulations empiriques ou semi-empiriques permettant d'es-

timer la permeabilite (ou la conductivite hydraulique) d'un sol a partir de ses 

caracteristiques geometriques (Hazen, 1892; Kozeny, 1927; Carman, 1939; Cha-

puis, 1999) . Parmi celles-ci, l'equation la plus connue (sans etre la plus utilisee en 
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raison de la complexite des variables qui la composent) est celle dite de « Kozeny-

Carman »4. 

La formule de Kozeny-Carman apparait sous differentes formes selon l'auteur qui 

la cite. L'equation 3.8 presente l'une d'elle, tiree de Carrier (2003). 

ou CKC e s t un coefficient empirique, Ss est la surface specifique en (m2/m3) et <j) 

est la porosite. 

Cette equation est basee sur le modele comparant un milieu poreux a des tubes 

capillaires tortueux dans lesquels un fluide visqueux s'ecoule sous un regime lami-

naire. Le parametre emergeant de ce modele s'appelle la tortuosite et se definit 

comme le rapport entre la longueur d'un tube capillaire et la longueur de l'echantil-

lon (Grolier et al., 1991). Malgre la simplicity du concept, la tortuosite reste une 

valeur plutot abstraite a determiner en realite. Elle est done « incluse » dans un 

coefficient empirique qui comprend aussi les effets lies a la sphericite des grains. En 

supposant que les grains sont des spheres parfaites, le coefficient CKC es* estime 

a 5 (Carrier, 2003). 

Par ailleurs, il existe d'autres equations empiriques non pas basees sur la surface 

specifique, mais sur une valeur representative du diametres des grains (d$, dw). Or, 

le diametre des grains presente une variance beaucoup plus faible que la surface 

specifique, ces equations semblent plus appropriees a grande echelle. Lors d'une 

4a noter que le comte von Kozeny et le baron von Carman n'ont jamais publie ensemble. Ce 
sont des chercheurs du domaine petrolier qui ont assemble des morceaux des theories de Kozeny 
et de Carman pour batir une theorie qu'ils ont appelee l'equation de « Kozeny-Carman » (R.P. 
Chapuis, 2009, communication personnelle) 
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revue des differentes equations empiriques dependantes de la porosite et de la 

taille des grains, Vukovic et Soro (1992) recommande l'utilisation de l'equation de 

Zunker pour des sols a grains moyens et de l'equation de Zamarin pour des sols 

sablonneux a grains plus grossiers. Cette derniere revet la forme 

fc = ̂ ((r=^)^' (3-9) 

ou PZN est un coefficient empirique valent en moyenne 8.2 x 10 - 3 , <f) est la porosite 

et de est une valeur du diametre representatif des grains. 

La formule de Zamarin, tout comme celle de Kozeny-Carman et des autres qui ne 

sont pas mentionnees ici, predisent plutot bien la permeabilite lorsque chacun des 

parametres entrant dans la formulation (porosite, surface specifique, tortuosite, 

dm ou dw, etc.) sont determines avec precision, si possible au laboratoire. Or, 

cette pratique s'avere impossible a realiser a une echelle de quelques metres carres. 

Consequemment, ces parametres doivent etre « estimes » , generant ainsi une erreur 

importante d'autant plus qu'elle s'ajoute a l'imprecision des mesures elles-memes. 

La solution consiste done a se tourner vers d'autres approches, dont l'approche 

probabiliste. Les notions entourant cette derniere approche sont abordees a la 

section 3.4. 

3.2.2 Proprietes electriques 

Les proprietes electriques des milieux poreux satures sont davantage controlees par 

celles du fluide interstitiel, generalement de l'eau, que par celles des mineraux eux-

memes (Linde, 2005). Ceci est du au fait que l'eau est un electrolyte et done qu'elle 

possede une certaine quantite de charges libres et de charges mobiles permettant 
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le passage du courant. 

Les proprieties electriques des materiaux se caracterisent par la conduction electrique, 

liee a la migration de charges libres sous l'application d'un champ electrique et par 

la polarisation dielectrique, liee a la separation de charges de signes opposes sous 

l'application d'un champ electrique (Schon, 1998)5. Les parametres associes a ces 

deux phenomenes sont la conductivite electrique6 (a), exprimee en S/m et la per­

mittivite dielectrique (e), exprimee en F/m. Dans un milieu anisotrope, a et e ne 

sont plus des scalaires mais des tenseurs. 

Lorsqu'un champ electrique est applique a un materiau, les charges (libres ou 

liees) ne repondent pas instantanement a ce champ ce qui explique la necessite 

d'exprimer la conductivite electrique et la permittivite sous forme complexe, c'est-

a-dire, comportant une partie reelle (') et une partie imaginaire (") et on les note 

a* = a' + ia" , (3.10) 

e* = e'-ie". (3.11) 

En geophysique, il est plus courant de faire reference a la permittivite relative (er) 

qu'a la permittivite. Ce parametre se definit comme le rapport entre la permittivite 

et celle du vide (Lesme et Friedman, 2005) 

5La permeabilite magnetique est aussi une propriete des materiaux geologiques mais celle-ci, 
etant generalement negligeable, n'est pas abordee dans la presente section. 

6la conductivite electrique est aussi souvent exprimee par son inverse, la resistivite p = 1/<T 
[fi-ro]. 
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/ // 
er = - + (3.12) 

e0 UJ€0 

ou e0 est la permittivite du vide (8.89 x 10 - 1 2 F/m). 

A de tres basses frequences avoisinant le zero, la partie reelle de la conductivite 

electrique peut etre mesuree. Inversement, a de tres hautes frequences, c'est la 

partie reelle de la permittivite qui domine (Schon, 1998). C'est pourquoi un courant 

direct, considere comme ayant une frequence presque nulle, est generalement utilise 

pour mesurer la conductivite electrique et que le georadar, operant a des frequences 

variant entre 1 MHz et 1000 MHz est utilise pour mesurer la permittivite relative. 

Une description plus en profondeur de ces techniques est presentee a la section 3.3. 

II existe plusieurs relations petrophysiques empiriques ou semi-empiriques reliant 

les proprietes physiques (conductivite electrique, permittivite relative, polarisation 

induite, etc.) a des proprietes hydrogeologiques (teneur en eau, permeabilite, po-

rosite, etc.). Les deux sections suivantes relevent quelques-uns des modeles les plus 

couramment utilises. 

3.2.3 Modeles de conductivite electrique 

La formule d'Archie (Archie, 1942) est une relation petrophysique empirique re­

liant la conductivite electrique d'un milieu poreux a sa porosite et a son degre 

de saturation. Cette relation met en evidence un lien de proportionnalite entre la 

conductivite effective du milieu sature (a) et la conductivite electrique de l'eau 

contenue dans les pores (aw) 

1 
a = —aw . (3.13) 
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Le terme F est appele facteur de formation et reflete la microgeometrie du materiau 

(Lesme et Friedman, 2005). Ce facteur est aussi lie a la porosite (exprimee ici par 

le symbole <p pour eviter toute confusion avec l'exposant « n » apparaissant dans 

l'equation 3.15) par un exposant empirique m appele facteur de cimentation, soit 

F = 4>-m . (3.14) 

Selon Archie (1942), ce facteur augmente avec la compaction du sol et se situe 

autour de 1.3 pour des sables non consolides. Selon Jackson et al. (1978), le facteur 

de cimentation augmente lorsque la sphericite des grains diminue alors que les 

variations dans la taille des grains n'ont que peu d'effet (Lesme et Friedman, 

2005). 

Dans sa forme la plus generate (eq. 3.15), la formule d'Archie exprime la conducti­

vity electrique d'un materiau resistant contenant un fluide conducteur en fonction 

de sa porosite 

a = aw<t>m . (3.15) 

Une des limites de ce modele est de ne prendre en compte que la porosite totale 

et non la porosite effective. Or, dans un sol non consolide, les pores sont rarement 

tous interconnectes, entrainant, dans ce cas, une surestimation de la conductivite 

electrique reelle du sol. Par ailleurs, la conduction de surface qui peut survenir dans 

un sol contenant des particules fines ou encore dans un sol sature par une solution 

peu conductrice, n'est pas pris en compte dans l'equation 3.15. Ces effets peuvent 

mener a sous-estimer la conductivite effective reelle du sol (Lesme et Friedman, 

2005). De plus, la conduction de surface a tendance a rendre la relation entre (a) 
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et (aw) non lineaire (Schon, 1998). Suite a ces constatations, un nouveau modele, 

base sur celui d'Archie, a ete propose afin de tenir de compte de la conduction de 

surface, que Ton ecrit 

a — (Tw(f>m + (Jsurface , (3.16) 

ou asurface peut etre determinee par la prolongation, jusqu'a l'ordonnee a l'origine, 

du graphique de (a) vs (aw) (Lesme et Friedman, 2005) ou encore par des formules 

empiriques basees sur un diametre representatif des grains. Selon Schon (1998), 

la conduction de surface est principalement controlee par la taille des grains et la 

capacite d'echange cationique. 

D'autres modeles ont ete developpes (Waxman et Smith, 1968; Pride, 1994; Revil, 

1999) afin de prendre en compte la conduction de surface. Cependant, ces modeles 

font intervenir des termes relies a la double-couche de Helmholz. Ces derniers sont 

complexes a determiner a l'echelle d'un site de plusieurs metres cubes. 

Les principales conclusions sur la relation entre la conductivite electrique7 d'un sol 

poreux sature et sa composition sont les suivantes (Lesme et Friedman, 2005) : 

- la conductivite electrique d'un sol poreux sature est principalement controlee 

par la conductivite electrique du fluide qui le sature. Ainsi, la concentration en 

sels dissous, la mobilite et la charge des ions en solution ainsi que la temperature 

de l'eau determineront la facilite avec laquelle un courant traverse le milieu; 

- la forme des grains et des pores ainsi que le taux de compaction, controlant la 

porosite, ont aussi un role determinant dans la reponse electrique d'un sol; 

7sa partie reelle, independante de la frequence 
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- la presence de particules fines, particulierement des argiles, provoque l'apparition 

d'une conduction de surface, augmentant ainsi considerablement la conductivite 

d'un sol. Ce phenomene est principalement controle par la surface specifique 

des grains et augmente avec celle-ci mais de fagon non lineaire par rapport a la 

conduction electrolytique (Schon, 1998). 

Les relations precedentes ne font pas intervenir la conductivite hydraulique. Ac-

tuellement, il n'existe aucun modele robuste permettant de calculer la conductivite 

hydraulique a partir de la conductivite electrique. Ceci s'explique, en partie, par 

1'influence des particules fines sur la porosite et sur la conductivite electrique. 

En effet, Purvance et Andricevic (2000) ont montre qu'en l'absence de particules 

fines, les conductivity hydraulique et electrique sont positivement correlees puis-

qu'ils augmentent tout deux avec la porosite. Par contre, en presence de particules 

fines, la correlation a tendance a s'inverser. 

La section suivante traite de modeles reliant la permittivite relative (er) et les 

proprietes hydrauliques d'un sol sature. 

3.2.4 Modeles de permittivite 

Une attention particuliere est aussi portee a la permittivite puisque c'est un pa-

rametre tres sensible a la presence d'eau. Tel que mentionne precedemment, la per­

mittivite depend de la frequence du champ electrique applique. Toutefois, comme 

le montre la figure 3.2, lorsqu'une certaine frequence est atteinte (relaxation), la 

partie reelle de la permittivite reste plutot constante et la partie imaginaire devient 

quasiment nulle8. Ce phenomene se produit a plusieurs frequences et selon divers 

8L'impact de cette approximation sur la permittivite mesuree en radar est analysee en detail 
dans Giroux et Chouteau (2008b) 
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mecanismes. La bande frequences radar pour lequel il se produit est environ de 50 

MHz a 2 GHz. L'influence de la permittivite sur la propagation des ondes radar 

dans le sol est examinee plus en detail a la section 3.3. 

s, 

o 10 10 io l 10 io io' frequence 
normalisee 

Fig. 3.2: Variations des parties reelles et imaginaires de la permittivite en fonction 

de la frequence normalisee a la frequence de transition ( ~ 3 x IO4 Hz) (Adapte de 

Grolier et al., 1991) 

Pour la suite du document, les constantes dielectriques mentionnees seront celles 

mesurees dans la bande radar [50 MHz - 2 GHz]. 

La permittivite relative est un parametre influence principalement par la teneur 

en eau du sol. Cette correlation s'explique par le fort contraste existant entre 

la permittivite relative des sols sees ou satures (er « 4 — 30) et la permittivite 

relative de l'eau (erw « 80). Consequemment, plus la teneur en eau augmente, 

plus la permittivite relative du melange augmente. II est interessant de mentionner 

que, contrairement a la conductivity electrique, la permittivite n'est que tres peu 

influenced par la concentration ionique de l'eau (Olhoeft, 1981). 

Les deux modeles les plus couramment utilises pour calculer la permittivite relative 

d'un milieu poreux sont le modele appele « complex refractive index model » ou 

CRIM (Roth et al., 1990) et le modele empirique de Topp et al. (1980). 
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Le modele de CRIM est base sur l'hypothese que les ondes electromagnetiques tra-

versent chacun des constituants du sol (eau, sol, air), en serie9 (Lesme et Friedman, 

2005). Pour un milieu sature, done comprenant deux phases, ce modele s'enonce 

par l'equation suivante 

V^reff = 4>V^ + (1 - 4>)\fers , (3-17) 

ou ereff est la permittivite relative effective du milieu, erw est la permittivite 

relative de l'eau (erw « 80), ers est la permittivite relative des grains solides et <f) 

est la porosite. La permittivite relative de la matrice solide varie environ entre 5 et 

20. Binley (2007) ont ajuste cette formule arm de tenir compte de la diminution de 

erw lorsque la temperature ou la salinite augmentent (Lesme et Friedman, 2005). 

Un second modele de prediction de la permittivite dielectrique « maximale » est 

le modele de Maxwell-Garnet. II s'enonce par l'equation 

ereff — (-rw + 3(1 — 4>)erw —— _ , — r . (3.18) 

Finalement, un dernier modele principalement utilise pour des sols non satures 

mais qui s'applique aussi a saturation est la formule empirique de Topp (Eq. 3.19) : 

£„// = 3.03 + 9.30 + 14602 - 76.703 (3.19) 

ou 9 est la teneur en eau. 

9i.e. le temps necessaire a l'onde pour traverser un milieu poreux equivaut a la somme des 
temps pour passer a travers chacune des phases 
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Friedman (1998) a compare le comportement de cette derniere formule avec la 

formule « CRIM » mentionnee plus haut appliquee a differents sols. Les resultats 

montrent que la formule de Topp est plus robuste pour des sols grossiers a moyens. 

Par contre, la formule presente une moins bonne estimation de la permittivite re­

lative en presence de particules plus fines (Lesme et Friedman, 2005). II existe 

d'autres relations plus complexes permettant l'estimation de la permittivite. Ce-

pendant, au dela des forces et des faiblesses de chacun des modeles, une erreur 

potentiellement plus grande reside dans l'estimation de la permittivite relative de 

la phase solide, principalement pour de grands volumes de sol. 

Comme pour la conductivite electrique, aucune relation empirique ou theorique 

n'existe a ce jour entre la permittivite et la conductivite hydraulique. 

3.3 Geophysique en forage 

Cette section passe en revue les principes physiques ainsi que les modes d'acquisi-

tion et de traitement des donnees des differentes methodes geophysiques utilisees 

lors de ce projet. Ces methodes sont: le georadar en forage, la diagraphie electrique 

et l'essai de permeabilite in situ a niveaux variables (Multilevel slug test). Contrai-

rement aux deux premieres methodes, l'essai in situ se classe davantage parmi les 

methodes hydrogeologiques que geophysiques. II est toutefois considere ici comme 

une methode geophysique au sens large du terme. 

3.3.1 Georadar (GPR) 

Le georadar ou Ground penetrating radar (GPR) est une methode geophysique qui 

utilise la propagation des ondes de frequences radio afin de deduire les proprietes 
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electriques des sols. Dans le domaine environnemental, l'interet voue a cet appareil 

ne cesse de croitre du au fait que son signal est principalement domine par la 

presence ou l'absence d'eau. Ses modes d'acquisition multiples, non-destructifs 

ainsi que la finesse de l'echelle spatiale qu'il peut generalement atteindre, font du 

georadar un instrument de plus en plus employe pour la caracterisation geologique 

et hydrogeologique de la subsurface. 

Cette section debute done par un survol des principes electromagnetiques sur les-

quels s'appuient la methode. S'en suivra une description de l'appareil et des prin-

cipaux modes d'acquisition. Enfin, l'algorithme d'inversion tomographique utilise 

lors de ce projet est presente. 

3.3.1.1 Ondes electromagnetiques et sols - Survol 

Tel que mentionne precedemment, le georadar est un appareil permettant d'in-

vestiguer les proprietes electriques du sol en utilisant comme source des ondes 

electromagnetiques (EM) aux frequences comprises entre 1 et 1000 MHz. Les fonde-

ments de cette methode geophysique sont issus de la theorie de l'electromagnetisme 

developpee il y a deux siecles par Maxwell. La propagation des ondes EM a travers 

un milieu peut etre decrite par la combinaison des equations de Maxwell, decrivant 

mathematiquement le lien unissant les parametres electriques et magnetiques, et 

des equations constitutives, decrivant le comportement des materiaux face a un 

champ electromagnetique. 

Brievement, les proprietes cles d'un champ d'ondes EM sont la vitesse de phase 

v, l'attenuation a et l'impedance electromagnetique Z. Aux basses frequences, le 

champ electromagnetique se diffuse dans le materiau en fonction de celles-ci. Ce 

sont les frequences utilisees par les methodes d'induction EM. Par contre, aux 
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hautes frequences, c'est-a-dire aux frequences couvertes par le georadar, le champ 

electromagnetique se propage davantage comme une onde a travers le materiau 

et, pour e, // et a constants, la vitesse et l'attenuation deviennent independantes 

de la frequence. A ces frequences, dans un milieu homogene a faibles pertes, la 

propagation des ondes radar se fait avec conservation de la phase et avec une 

attenuation des amplitudes de type exponentielle decroissante, comme le montre 

la figure 3.3 (Annan, 2005). 

-a 
3 

"3. 
< 

Fig. 3.3: Propagation d'une onde electromagnetique dans un milieu a faibles pertes 

electriques : la forme du signal reste constante et I'amplitude decroTt de maniere ex­

ponentielle (Adapte de Annan, 2005) 

II y a trois parametres physiques qui controlent la propagation des ondes electroma-

gnetiques a travers un milieu, soit : la permeabilite magnetique // (capacite d'un 

milieu a generer un flux magnetique sous l'influence d'un champ magnetique), la 

permittivite dielectrique e (capacite du sol a se polariser sous Taction d'un champ 

electrique) et la conductivity electrique a (disponibilite et mobilite des charges) 

(Gloaguen, 2004). Ces deux dernieres proprietes sont discutees plus en detail dans 

la section 3.2.2. Quant a la permeabilite magnetique, puisque l'eau et la majo-

rite des mineraux formant les sols sont non ferromagnetiques, leur permeabilite 
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magnetique est considered comme etant egale a celle du vide (fi0 = 4n x 10 7 

H/m). 

Ainsi, dans un milieu non dispersif, de permeabilite /io et ou la conductivite 

electrique est faible, la vitesse v et l'attenuation a des ondes EM s'expriment 

par les equations suivantes 

P = -
c 

1 1/2 

e*+( — Y + e r 
Lje0J 

(3.20) 

(3.21) 

ou c est la vitesse de la lumiere en m/s. La relation entre la vitesse v de propagation 

de l'onde et sa phase (5 est donnee par la formule 3.22 

v = 
UJ (3.22) 

C'est la conductivite electrique qui est principalement responsable de l'attenuation 

des ondes. Dans un milieu compose essentiellement de sable et de gravier, la 

conductivite electrique est majoritairement due aux ions en solution dans l'eau 

interstitielle; ainsi, plus l'eau est conductrice, plus le milieu est attenuant. De 

plus, la presence de silt ou d'argile provoque une augmentation considerable de 

la surface specifique des grains, accentuant substantiellement l'effet de la conduc­

tion de surface (phenomene de la double couche). Un tel milieu devient done tres 

attenuant et limite grandement la profondeur d'investigation du georadar. 
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Lors d'un leve radar, l'instrument mesure, en fonction du temps, le champ electrique 

cause par le passage de l'onde EM. De cette mesure, on peut extraire le temps de 

parcours de meme que l'amplitude des ondes transmises, refractees ou reflechies 

entre un emetteur et un recepteur. Selon le mode d'acquisition des donnees, le 

georadar permet de retrouver soit l'emplacement des principales structures geologi-

ques ou autres (niveau de la nappe souterraine, stratifications, canalisations...), soit 

les champs de vitesse et d'attenuation. Les deux sections suivantes traitent de ce 

sujet. 

3.3.1.2 Appareillage et modes d'acquisition 

Bien qu'il existe plusieurs types de georadars, le principe general de cet appareil 

est toujours le meme : un emetteur genere une onde electromagnetique qui reagit 

avec le milieu et un recepteur enregistre le temps de parcours et l'amplitude du 

signal reflechi ou transmis. 

Le type d'antenne emettrice le plus couramment utilise est l'antenne impulsionnelle 

ou un signal a large bande et de courte duree est cree en appliquant un courant aux 

bornes d'un dipole de l'antenne (Gloaguen, 2004). II existe un autre type d'antenne, 

dite a ondes synthetiques, mais celui-ci ne sera pas aborde ici. L'appareil utilise 

lors de cette etude est un radar Mala Geoscience, fabrique en Suede. C'est un 

systeme en forage pour lequel des antennes de type impulsionnel ont ete congues. 

La frequence centrale d'emission des antennes utilisees est de 100 MHz. 

Les georadars peuvent etre divises en deux categories : les radars de surface et les 

radars en forage ou au moins une des antennes est inseree dans un puits. Les radars 

de surface fonctionnent en mode reflexion alors que les radars en forage peuvent 

fonctionner en mode reflexion mais aussi en mode transmission. La difference entre 
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ces deux modes d'acquisition est presentee aux figures 3.4 (a) et (b). 

(a) (b) 

Fig. 3.4: Acquisition en mode reflexion en (a) et acquisition en mode transmission en 

(b) Tx : emetteur, Rx : recepleur 

Le mode reflexion, generalement employe en surface, permet essentiellement de 

situer Finterface entre des couches ou d'autres structures presentant un contraste 

de permittivite electrique aVec le milieu adjacent. Le mode transmission, quant 

a lui, est generalement associe a l'acquisition tomographique. Celle-ci consiste a 

placer l'antenne emettrice dails un forage et l'antenne receptrice dans un autre. Les 

positions des deux antennes Varient de telle sorte a couvrir adequatement le plan 

entre les forages. Pour chacuBie des paires de positions emetteur-recepteur, le temps 

de parcours de l'onde directe ainsi que son amplitude sont enregistres en fonction 

du temps (Gloaguen, 2004), Le concept d'un mode d'acquisition tomographique 

est presente a la figure 3.5. 
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Fig. 3.5: Schema d'une acquisition en tomographie radar. Tx : emetteur a la position 

xit Rx : recepteur a la position1 Xj 

3.3.1.3 Tomographie 

La tomographie est une meiliode d'inversion. Cela signifie qu'a partir d'observa-

tions de certains parametres, on tente de reconstruire le modele physique qui lui 

est associe. Dans le cas de la tomographie radar, l'inversion vise a obtenir, d'une 

part, le champ de vitesses a partir des temps de parcours et d'autre part, le champ 

d'attenuation a partir des amplitudes. On appelle ces inversions respectivement 

tomographie de vitesse et tomographie d'attenuation. L'inversion est un domaine 

complexe. C'est pourquoi, settlement les grandes lignes de ralgorithme utilise se-

ront presentees. Cet algorithme, implements sous Matlab©, se nomme bh-tomo et 

a ete developpe par Giroux et al. (2007). 

Avant d'entrer dans le processus d'inversion, une etape preliminaire consiste a 

« pointer » les temps correspondant aux premieres arrivees du signal ainsi que les 



42 

extrema des amplitudes de celles-ci. Un exemple de ces pointes est presente a la 

figure 3.6. 

\ • 
t Temps (ns) 

Fig. 3.6: Schema des pointes du temps et de I'amplitude dite « pic a pic » d'une onde 

provenant d'un georadar en forage 

Une serie de tirs aeriens realises a differentes distances permet de trouver le temps 

£o correspondant au temps de reference. Ce dernier correspondant au prolongement 

de la droite des distances en fonction du temps. Une correction analogue doit 

egalement etre faite pour les amplitudes. 

Tomographic de vitesse 

Tout d'abord, si Ton pose l'hypothese que la frequence de Fonde tend vers l'in-

fini, il est possible de modeliser la trajectoire de celle-ci sous forme d'un rai. La 

complexity de cette modelisation reside dans le fait que, a l'instar d'un courant 

electrique, ces rais tendent a emprunter le chemin qui minimise le temps de par-

cours d'un point a un autre (principe de Fermat). Ainsi, a moins d'etre dans un 

milieu homogene, ces trajectoires seront courbees. L'algorithme implemente afin de 

realiser cette modelisation se nomme « methode des graphes ». Celle-ci consiste es-

3 

S 
< 
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sentiellement a representer le plan par un reseau de noeuds relies entre eux par une 

distance proportionnelle au temps de parcours de l'onde le long de cette connexion 

(Gloaguen, 2004). La figure 3.7 resume bien l'approche. II est important de men-

tionner que le fait de modeliser des rais courbes augmente, en theorie, la resolution 

spatiale. Toutefois, si le milieu presente de forts contrastes, les rais convergent vers 

les zones rapides et il peut devenir impossible d'estimer les vitesses dans les zones 

lentes, faute de rais (Gloaguen, 2004). 
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Fig. 3.7: Illustration schenriatique d'un trajet de rai a travers un milieu heterogene 

En quelques mots, la tomographic de vitesse se resume a la resolution du systeme 

lineaire matriciel : 

Ls=t , (3.23) 

ou s est le vecteur contenant les np valeurs de lenteur (inverse de la vitesse) a 

determiner, t, le vecteur des nt temps observes et L, la matrice de taille nt x 

np contenant les longueurs de chacun des rais pour chacune des cellules. Si Ton 
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considere que Ton a nt temps observes pour l'ensemble des couples emetteur-

recepteur et un plan discretise en np cellules de lenteur constante, on obtient le 

systeme matriciel suivant 

s = 

U^ 
«2 

\ Snp J 

t = 
t2 

\tnt ) 

et L = 

hi I12 

hi I22 

IntA t y 'ntl nt2 

<>lnp 

^2np 

.. i ntnp J 

Puisque le parcours des ondes depend des proprietes du milieu traverse et que 

celles-ci sont inconnues a priori, l'inversion est non-lineaire. Ainsi, seule t est 

connue et la tache consiste a determiner Let s. Malheureusement, comme il arrive 

frequemment en geophysique, ce probleme est dit « mal pose », ce qui signifie que 

la matrice L n'est pas directement inversible. Le systeme doit done etre regularise 

arm de le rendre stable. 

L'algorithme utilise fait appel a une approche stochastique afin de regulariser Tin-

version. Celui-ci est base sur le principe que si deux parametres sont relies de fagon 

lineaire, comme le sont la lenteur et les temps de parcours, leur covariance Test 

aussi. A partir de cet enonce, il est done possible de modeliser la covariance des 

lenteurs a partir de la covariance experimentale des temps de parcours mesures. 

La matrice de covariance entre les donnees est done donnee par 

cov(t, t) = Lcov(s, s)LT + CQ (3.24) 

ou cov(s, s) est la matrice de covariance des lenteurs et Co est une matrice diagonale 
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representant l'erreur sur les donnees. 

La determination de ces matrices de covariance permet de realiser un cokrigeage 

(Chiles et Delfiner, 1999) du champ de lenteur a partir des temps mesures. Un 

avantage majeur de cette approche est de permettre l'ajout de lenteurs connues 

venant contraindre le processus d'inversion. 

Puisque le trajet des rais n'est pas connu a priori, un trajet en rais droits fait office 

de modele initial. Le cokrigeage est ensuite effectue et, par comparaison des residus 

des temps modelises et des temps calcules, les trajets sont mis a jour et utilises 

dans Piteration suivante. Ce processus iteratif se termine lorsque la difference entre 

les temps mesures et calcules, entre deux iterations successives, atteint un seuil 

suffisamment petit. 

Afin de palier a l'effet de lissage engendre par le cokrigeage, des simulations sont 

aussi realisees, permettant de visualiser les differentes valeurs que peut prendre le 

champ de vitesse en fonction du modele de covariance retenu et des donnees de 

temps pointees. L'algorithme de simulation implements est FFT-MA (Fast Four-

rier Transform Moving Average) qui permet de generer des simulations non condi-

tionnelles de processus gaussiens stationnaires. Le conditionnement aux temps ob­

serves est ensuite realise par cokrigeage. 

II est important de mentionner que, contrairement aux autres methodes tomogra-

phiques (LSQR, SIRT, CG), celle-ci a l'avantage de tenir compte de la structure 

spatiale du champ de lenteur ainsi que de la correlation entre les temps de parcours. 

Une fois les trajets de chacun des rais connus (matrice L), la tomographic d'attenua-

tion se resout de fagon similaire a la tomographic de vitesse10. 

10Ces algorithmes d'inversion (vitesse et attenuation) ainsi que ceux des simulations sont 
decrits en detail dans Gloaguen (2004) 
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Les tomographies de vitesse et d'attenuation permettent finalement de calculer la 

permittivite et la conductivite electrique en chacun des points de la grille grace 

aux equations suivantes, deduites a partir des equations 3.20 et 3.21 

2 _ ( * ) 2 

^ - , (3.25) 

^ - . (3.26) 

3.3.2 Piezocone multi-capteurs (CPTu) 

Le piezocone multi-capteurs est un outil de sondage statique offrant une mesure 

instantanee in situ de plusieurs parametres geotechniques. II est compose d'une 

sonde munie de plusieurs capteurs electroniques, qui est enfoncee dans le sol a une 

vitesse constante d'environ 1 ou 2 cm/s. Les parametres pouvant etre mesures par 

cet appareil sont : 

- la resistance en pointe; 

- la friction; 

- la pression interstitielle; 

- l'inclinaison; 

- la temperature; 

- la resistivite; 

- la vitesse seismique, 

- la permittivite. 

Ces mesures sont prises tous les 2-3 cm, ce qui donne un profil stratigraphique 

et mecanique complet le long du forage investigue. C'est un appareil de pointe 

it) 
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de plus en plus apprecie dans l'industrie pour la rapidite et la precision de ses 

mesures. Parmi l'ensemble des mesures enoncees ci-haut, seules la resistivite et la 

permittivite sont incluses dans ce projet. Le mode de fonctionnement des capteurs 

permettant de prendre ces mesures est aborde plus en detail dans ce qui suit. 

Sonde de resistivite 

Le principe du capteur permettant de mesurer la conductivite electrique est simple. 

II est compose de quatre electrodes, alignees verticalement, dont deux qui injectent 

un courant DC et deux autres qui mesurent la difference de potentiel generee. La 

loi d'Ohm ainsi que la geometrie des electrodes permettent de calculer la resistivite 

apparente en un point situe au centre des electrodes. La profondeur a laquelle le 

courant penetre depend de la resistivite du materiau. 

La conductivite electrique mesuree depend de la teneur en eau du sol, de la 

temperature de la formation et de la salinite de l'eau interstitielle. Ainsi, lorsque la 

porosite et les proprietes de l'eau souterraine demeurent relativement constantes, 

les contrastes de resistivite sont alors dus a un changement dans la fraction argi-

leuse (Butler, 2005). 

Sonde de permittivite 

La permittivite relative d'un milieu se mesure a l'aide d'un capteur capacitif. Ce 

dernier est generalement compose de deux electrodes en forme d'anneau et d'un 

oscillateur. Le sol adjacent au capteur agit comme materiau dielectrique, formant 

ainsi un circuit ferme avec les electrodes, equivalent a un circuit RLC. Lors de 

l'enfoncement du dispositif dans le sol, un champ electrique oscillant est d'abord 

genere entre les deux anneaux. Puis, a l'approche du sol adjacent, la capacitance 

de couplage du condensateur est perturbee. La frequence doit ensuite etre ajustee 

pour que le systeme entre en resonance, ce qui permet de determiner a capacitance 

du sol a proximite du capteur et ensuite, sa teneur en eau a l'aide de courbes de 



48 

calibration. 

La sonde CPTu utilisee lors des presents travaux est de marque Geoprobe. 

3.3.3 Essai de permeabilite in situ a niveaux multiples 

L'essai de permeabilite in situ est un essai couramment utilise en hydrogeologie 

afin de determiner la conductivite hydraulique le long d'un puits. Contrairement 

a l'essai de pompage classique, ce test fournit un estime beaucoup plus local, 

comme son nom l'indique, de la conductivite hydraulique d'un aquifere. Toutefois, 

les essais traditionnels ne donnent qu'une seule valeur moyenne de conductivite 

hydraulique pour la portion crepinee d'un puits ce qui ne permet pas d'observer les 

variations verticales de ce parametre. Or, la comprehension d'un ecoulement passe 

par la connaissance de la variability spatiale de la conductivite hydraulique. C'est 

dans le but de palier a ce probleme que l'essai de permeabilite in situ a niveaux 

multiples a ete congu. Ce dernier s'opere exactement comme l'essai standard (a 

niveau variable) mais a plusieurs niveaux de l'aquifere. La simplicite et la rapidite 

de son execution rend cet essai plus interessant que d'autres essais tels l'essai de 

traceur ou de pompage. Le principe hydraulique de cet essai ainsi que le mode de 

traitement des donnees sont presentes a la section suivante. 

3.3.3.1 Acquisition et traitement des donnees 

Le principe hydraulique d'un essai in situ classique et d'un essai a niveaux multiples 

est exactement le meme. Celui-ci consiste a imposer de facon quasi instantanee une 

variation dans la charge hydraulique dans le puits et a mesurer le temps necessaire 

pour que la charge initiale se retablisse. Lors d'un essai a niveaux multiples, cette 

procedure est executee a differents niveaux le long du puits, ceux-ci maintenus 
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isoles du reste de l'aquifere par des « coussins gonflables » (packers en anglais). Un 

exemple schematique d'un essai in situ a niveaux multiples (MLST) est presente 

a la figure 3.8. 

tratisducteur 
de pression 

valve 
d 'echappement 
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Fig. 3.8: Schematisation d'un essai in situ a niveaux multiples 

Comme le montre la figure' 3.8, l'essai in situ aussi bien que l'essai a niveaux 

variables necessitent l'instaliation d'un puits crepine tout le long de l'aquifere. 

Bien sur, dans le cas d'un site contamine, il est primordial de s'assurer a ne pas 

propager une contamination de surface en profondeur. 

Pour chacun des niveaux, une courbe du temps en fonction du logarithme naturel 

de la difference de charge est tracee. Theoriquement, une droite est obtenue dont 

la pente est proportionnelle a la conductivity hydraulique recherchee. La constante 

de proportionnalite, dans ce' cas appele « coefficient de forme », est ensuite calculee 
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selon les dimensions du puits (Hvorslev, 1951), ce qui permet ensuite de deduire 

la conductivite hydraulique. La norme canadienne pour de tels essais mentionne 

que le niveau piezometrique local doit aussi etre mesure pour chacun des niveaux. 

3.4 Outils statistiques 

Cette section presente les principaux outils statistiques necessaires a la realisation 

de ce projet. On y retrouve done le coeur theorique de l'approche proposee. Les 

notions geostatistiques essentielles a l'elaboration de la methode sont d'abord ex-

posees suivies du theoreme de Bayes et des concepts qui le sous-tendent. Enfin, 

le chapitre se termine par la revue theorique des simulations sequentielles par 

approche bayesienne. 

3.4.1 Geostatistique 

Cette section presente la notion de variogramme et les methodes d'interpolation 

que sont le krigeage et le cokrigeage. 

3.4.1.1 Variogramme 

Le variogramme permet de decrire le lien spatial existant entre des observations 

d'un phenomene. Celui-ci est base sur l'hypothese que deux observations rap-

prochees se ressemblent davantage en moyenne que deux observations eloignees. 

Le variogramme theorique est defini par la formule 

7(/i) = \E [(Z(X) - Z(x + h)f] , (3.27) 
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ou x est le vecteur des coordonnees de chacune des observations Z(x) en 1, 2 

ou 3 dimensions et h le vecteur des distances entre chacun de ces points. Si le 

phenomene etudie presente une anisotropie geometrique, ce vecteur h est defini en 

distance et en directions. 

D'apres la formule 3.27, on remarque que le variogramme ne depend pas des po­

sitions exactes de chacune des observations mais bien uniquement de la distance 

qui les separe. Cette propriete du variogramme decoule de l'hypothese de station-

narite de second ordre11 qui implique que les deux premiers moments (esperance 

et covariance) de la fonction aleatoire Z existent et soient constants sous 1'effet 

d'une translation12 (Chiles et Delfiner, 1999). 

Puisque Ton ne dispose generalement que de quelques observations et non de toutes 

les observations possibles d'un phenomene, le variogramme peut etre estime par 

l'expression 

N(h,8) 

l(h, 0) = ^ - ^ £ [{Z{Xi) - Z{Xi + h)]2 , (3.28) 

ou Z(xi) est l'observation au point xt et N(h,9) represente le nombre de paires 

d'observations separees de h, dans la direction 9. 

Une fois le variogramme experimental obtenu, une fonction analytique, ou modele, 

est ajustee avec le plus de precision possible, corame le montre la figure 3.9. Lors-

qu'un plateau est atteint, comme dans ce cas-ci, les principales caracteristiques 

extraites sont 

n I l existe une autre hypothese moins restrictive que la derniere, appelee hypothese intrinseque, 
qui permet a la moyenne d'avoir une derive lineaire mais ce cas ne sera pas aborde dans ce qui 
suit. 

12Cette hypothese s'enonce : E[Z(x)\ = m e t Cov(Z(x), Z(x+h)) = C(h), m etant la moyenne 
et C(h), la covariance. 
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Y(h) 

h 

Fig. 3.9: Variogramme experimental (x), modele ajuste (trait) et parametres 

geostatistiques 

- la portee (a) : represente la distance a partir de laquelle deux observations ne 

sont plus correlees en rnoyenne; 

- le palier (<r2) : represente la variance de la variable aleatoire, c'est-a-dire l'ecart 

quadratique moyen entre deux observations. On note que la variance totale est 

souvent le resultat de la somme de deux composantes : la variance a grande 

echelle (C) et la variance at petite echelle (Co); 

- l'effet pepite (Co) : represente les variations a tres courte echelle (i.e. h —> 0). 

Celles-ci peuvent etre dues a plusieurs phenomenes comme la presence de micro-

structures ayant une portee plus petite que la taille du support, des structures 

ayant une portee plus petite que la distance entre les observations ou encore 

a des erreurs de mesure Oil de positionnement (Chiles et Delfiner, 1999). On 

peut detecter la presence d'un effet pepite lorsque le variogramme est non nul a 

l'origine, comme le montre la figure 3.9. 

La presence d'un palier perrriet aussi de determiner la covariance (C(h)), necessaire 
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lors du krigeage, entre deux observations separees d'une distance h, grace a la 

relation suivante 

C(h) = a2- 7(/i) . (3.29) 

II existe plusieurs modeles dont les plus courants sont : l'effet pepite et les modeles 

spherique, gaussien et exponentiel. Le choix du modele depend de la nature du 

phenomene etudie. Pour des phenomenes presentant une tres grande variabilite 

et done peu de continuity, comme e'est generalement le cas de la conductivite 

hydraulique, le modele spherique ou exponentiel, combine a un effet pepite, sont 

generalement plus adequats. 

Dans le cas ou Ton souhaite etudier simultanement la structure spatiale d'un 

phenomene a l'aide de plusieurs fonctions aleatoires, on a alors recours au va-

riogramme (ou au covariogramme) croise. Sous sa forme theorique, celui-ci se 

generalise directement du variogramme simple par l'expression suivante (Chiles 

et Delfiner, 1999) 

jij(h) = \E [(Zi(x) - Zi(x + h)) (Zjix) - Zj(x + h))} , (3.30) 

ou Zi et Zj sont deux fonctions aleatoires conjointement intrinseques, ce qui signifie 

qu'elles obeissent aux conditions suivantes : 

E [Zi(x) - Zi(x + h)] = 0 pour i = 1, ...,p 

Cov \Zi(x) - Zi(x + h), Zj{x) - Zj(x + h)] = 2^ pour i,j = 1, ...,p 
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Lorsque l'hypothese plus restrictive de stationnarite conjointe du second ordre est 

respectee, il est alors possible d'exprimer la relation entre le variogramme croise 

et le covariogramme croise par 

7ij(h) = CijiO) - \ [Qji-h) + Cyi+h)] pour i,j = 1, ...,p . (3.31) 

L'equation 3.31 montre que le variogramme croise ne contient que la partie paire 

du covariogramme croisee, ce qui se traduit par une perte d'information. Une autre 

limitation est que son estimation demande l'echantillonnage des variables i et j 

aux memes points, ce qui n'est pas le cas de la covariance croisee. Pour cette raison, 

on preferera souvent cette derniere. 

Dans le cas experimental a deux variables aleatoires, le variogramme croise entre 

chacune des observations situees aux memes points, se definit par 

1 AWO 
7ij(/l) = 2N~(h) S &Z*M ~ Z<(x«)l K^(^) ~ Z^x«)] ' (3-32) 

ou Nij(h) est le nombre de paires (xp,xa) espacees de h (Chiles et Delfiner, 1999). 

La modelisation des variogrammes et des variogrammes croisees experimentaux 

est une etape difficile mais essentielle a la realisation d'un cokrigeage (voir section 

3.4.1.3). 

3.4.1.2 Krigeage simple 

Le krigeage est une methode d'estimation lineaire et sans biais qui se base sur la 

structure spatiale des observations connues, determinee a l'aide du variogramme 
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(voir section precedente). Les valeurs estimees sont obtenues par une combinaison 

lineaire des valeurs observees. Bien qu'il existe plusieurs types de krigeage (simple, 

ordinaire, universel, ...), seul le krigeage simple est aborde ici. 

Le krigeage simple se limite aux cas stationnaires ou Ton connait la moyenne. 

Ainsi, l'estimateur qui lui est associe se traduit par 

n 

Z£=m + J2xi (z* ~ m) > (3-33) 

ou ZQ est l'estimation au point Xo, m est la moyenne, A, est le poids associe a 

l'observation situee en Xi et Z, est l'observation au point x,. 

L'estimation passe done par la determination des poids de krigeage associes a 

chacune des observations connues tout en minimisant la variance d'estimation G\ 

qui s'enonce 

n n n 

a\ = Var[Z0] + ^ S Ai AJ Cov\Z" Zi\ ~ 2 J2 Xi Cov\Z^ Zi\ . (3-34) 
i = l j'=l i=l 

ou Var[Zo] est la variance de la variable a estimer et Cov[Zi, Zj] est la covariance 

entre les observations i et j et Cov[Zo, Zi], la covariance entre la variable a estimer 

et l'observation au point i. 

Le systeme de krigeage simple (eq. 3.35) est obtenu en posant les derivees partielles 

de (Tg, par rapport a chacun des Â , egales a zero 

n 

Y^ *j Cov[Zi, Zj] = Cov[Z0, Zi] pour i = l..n . (3.35) 
3 = 1 
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La variance de krigeage devient alors 

n 

o\s = Var[Z0] - £ XiCov[Z0, Zt] . (3.36) 

Tel que mentionne precedemment, le krigeage simple ne peut s'effectuer que lorsque 

le variogramme presente un palier, ce qui permet de determiner les covariances 

necessaires a la resolution du systeme 3.35. Une fois les poids de krigeage obtenus, 

la valeur estimee est calculee a 1'aide de l'equation 3.33. 

II est important de mentionner que le krigeage est un interpolateur exact, c'est-

a-dire qu'en un point ou une valeur est connue, 1'estimation sera toujours egale a 

cette valeur (Chiles et Delfiner, 1999). 

3.4.1.3 Cokrigeage simple 

Le cokrigeage s'apparente au krigeage en ce sens que c'est aussi un estimateur 

lineaire et sans biais. Toutefois, il ne se limite pas qu'a une seule variable mais 

incorpore dans son estimation l'information contenue dans d'autres variables qu'on 

appelle, variables secondaires. Ainsi, si ces dernieres sont bien correlees avec la 

variable principale, il en resultera une estimation plus precise que celle obtenue 

par krigeage. Encore une fois, il existe plusieurs types de cokrigeage mais on se 

concentrera ici sur le cokrigeage simple. 

Comme pour le krigeage simple, la particularite du cokrigeage simple est de connai-

tre les moyennes de chacune des variables. La condition de non biais est obtenue 

simplement en soustrayant celles-ci aux observations afin de travailler uniquement 

avec les residus de moyenne nulle. 
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Dans le cas ou Ton a une variable principale Z(x), de moyenne mz et une variable 

secondaire Y(x), de moyenne my, l'estimateur prend la forme 

ny 

Z* = Tnz + J2\ (Zt -mz) + Y^ <*i (K ~ % ) • (3-37) 
i = l t= l 

Selon le meme principe de minimisation de la variance d'estimation, on obtient le 

systeme de cokrigeage suivant 

ny 

Y^ xj Cov[Zu Zj} + ^2 ctj Cov[Zi, Yj] - Cov[Z0, Zi] pour i = \..nz , (3.38) 
3 = 1 3 = 1 

ny 

J2 xj Cov[Yi, Zj] + ^2 otj Cov[Yu Yj] = Cov[Z0, VJ] pour i = l..ny . (3.39) 
3=1 3=1 

Et la variance d'estimation s'ecrit 

ny 

a2
ck = Var[Z0] - £ \C<m[Z0, Zt] - £ aiCov[Z0, Y{] . (3.40) 

t=l i=\ 

La complexity du cokrigeage reside dans la determination de modeles admis-

sibles pour chacune des covariances simples, Cov[Zi, Zj] et Cov[Yi, Yj], et croisees, 

Cov[YuZj]. 

3.4.2 Theoreme de Bayes 

Le theoreme de Bayes est introduit ici puisqu'il est au coeur de l'approche proposee 

dans ce memoire. Developpe par le reverend anglais Thomas Bayes et publie en 
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1763, ce theoreme a ete congu afin de pouvoir inclure dans le calcul d'une proba­

bility conditionnelle toutes autres probabilities provenant d'observations ayant un 

lien avec l'evenement etudie. 

Par definition, la probability conditionnelle qu'un evenement A se produise etant 

donne un second evenement B est (Walpole et al., 2002) : 

P M i m P(AnB) _P(A)P(B\A) 
P{A]B) ~ -pjBT " P{B) (3,41) 

ou P(A n B) represente la probability conjointe que les evenements A et B se 

produisent simultanement. Cette notion est abordee plus en detail a la section sui-

vante (3.4.2.1). Dans le terme de droite de l'egalite, P(A) est appelee la probabilite 

non-conditionnelle ou marginale de l'evenement A. 

Issu de la theorie des probability conditionnelles (eq. 3.41), le theoreme de Bayes 

s'enonce comme suit : 

Soit Ai,...,Ak, k evenements mutuellement exclusifs (ne pouvant pas se produire 

simultanement) et Bi,...Bm, m evenements observables mutuellement exclusifs, 

alors 
PjBjlAj) PjAj) 

ZUP(Bi\Ai)P(Ai) 
P(MBJ)=^rz'™:™... (3-42) 

ou les probabilites P(Ai),..., P{Ak) sont appelees probabilites a priori et contien-

nent l'information statistique prealablement connue sur les phenomenes etudies. 

Les probabilites P(Bj\Ai) sont appelees fonctions de vraisemblance (ou likelihoods 

en anglais) et decrivent les parametres Ai d'une loi statistique en fonction des 

observations Bj connues. Finalement, les resultats P(Ai\Bj) se nomment probabi­

lites a posteriori, qui signifie l'actualisation de l'a priori une fois les evenements 
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Bj observes. 

L'estimation de la fonction de vraisemblance et de la distribution a priori sont 

les deux etapes critiques de l'application du theoreme de Bayes. Les methodes 

employees pour y arriver sont detaillees dans les sections suivantes. 

3.4.2.1 Densite de probability - Estimateur de noyau 

L'approche bayesienne adoptee dans ce projet necessite la determination de la 

densite de probabilite multivariable. L'estimation par noyau (Kernel density es­

timation) est une des methodes non-parametriques permettant de determiner la 

densite de probabilite multivariable. 

Le concept de l'estimateur par noyau s'apparente grandement a celui de l'histo-

gramme mais de fagon continue et lisse. En effet, plutot que d'estimer la densite 

de probabilite d'un point x en additionnant le nombre d'observations incluses dans 

une « boite » de largeur fixe h, la methode de noyau remplace la boite par une 

fonction en forme de « cloche » centree en x, de variance h. Ainsi, plus une obser­

vation se rapproche de ce point, plus sa contribution est importante. La densite 

de probabilite finale est obtenue par la somme de chacune de ces contributions 

que Ton normalise ensuite pour obtenir une fonction de densite. Dans un cas 

« multivariable », cette fonction sera obtenue par la multiplication des densites de 

probabilite correspondant a chacune des variables aleatoires. 

L'estimateur de noyau pour une seule variable aleatoire se definit comme suit 

(Zuber, 1999) : soit x\, X2,..., xn, n observations d'une variable aleatoire, alors 

l'estimateur par noyau permettant de determiner la densite de probabilite au point 

x s'ecrit 
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AM = ̂ X > ( ^ ) , (3.43) 

ou K est appelee le noyau et h est une « fenetre » controlant le degre de lissage 

de l'estimation. 

Le noyau est une fonction de ponderation dont l'integrale est egale a l'unite. Parmi 

les noyaux les plus courants (uniforme, triangle, epanechnikov, quadratique, cu-

bique, gaussien, et circulaire), c'est le noyau gaussien (moyenne nulle et variance de 

un) qui a ete retenu puisque Ton est dans un contexte gaussien. Celui-ci s'enonce 

par la formule suivante 

K(x) = A^f^ . (3.44) 

II est possible de generaliser l'equation 3.43 a d dimensions. Dans ce cas, l'estima-

teur de noyau devient 

ii \ 1 V^ 1 r^fxi-xn xd-xid\ 

AW = 5 E h^Td
K \-TT -hT) • (3'45) 

ou h\,..., hd sont les « fenetres »pour chacune des dimensions. 

La solution la plus simple permettant de combiner chacun des noyaux k as-

socies a une dimension (noyau univariable) est de les multiplier entres eux afin 

de determiner la densite de probabilite conjointe des d variables aleatoires, 

K[x) = K(xi) • ... • K(xd) . (3.46) 
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De la, on tire l'estimateur de noyau 

L'etape delicate dans la determination d'une fonction de densite est l'estimation 

des largeurs de fenetre (h). Plus la fenetre est petite, plus la fonction varie jusqu'a 

provoquer l'apparition de details artificiels non desires. Inversement, plus la fenetre 

est grande, plus la fonction est lissee jusqu'a effacer les caracteristiques du noyau. 

En theorie, la fenetre ideale est celle qui minimise l'erreur quadratique moyenne 

integree (EQMI) de l'estimateur, c'est-a-dire la somme des erreurs quadratiques 

moyennes (EQM) pour chacune des valeurs de x. Formellement, cela s'ecrit 

EQMx(f)=E\(j{x)-f{x)) (3.48) 

EQMI ( / ) = IEQMX ( / ) dx . (3.49) 

Cependant, dans le cas ou Ton utilise un noyau gaussien et ou la vraie fonction 

de densite est aussi gaussienne de variance a2, le largeur de fenetre qui permet de 

minimiser l'EQMI est donnee par (Silverman, 1986) 

hd = 0.9.4n-0-2 , (3.50) 

oil A=minimum(ecart-type, ecart interquartile/1.34). 

II existe plusieurs formules analytiques simples pour estimer a priori la largeur de 
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fenetre ideale. Cependant, puisqu'on se limite ici a un cas a trois variables, une 

methode visuelle iterative est aussi adequate. 

3.4.3 Simulations conditionnelles 

Pour l'estimation de variables tres heterogenes comme la porosite ou la conducti­

vity hydraulique, les simulations sont des outils statistiques interessants permet-

tant de mieux quantifier la variabilite spatiale du phenomene que le krigeage ou le 

cokrigeage. En effet, contrairement a ces deux dernieres methodes d'estimation, les 

simulations ont la propriete de respecter l'histogramme ainsi que le variogramme 

des donnees (Goovaerts, 1997). Ainsi, il est possible de generer une infinite de simu­

lations, appelees realisations, toutes statistiquement equivalentes et independantes 

les unes des autres (Chiles et Delfiner, 1999). 

Les methodes de simulations peuvent etre divisees en deux categories : les methodes 

gaussiennes et non-gaussiennes. De plus, si l'algorithme de simulation respecte 

les valeurs observees, qu'on appelle alors donnees conditionnantes, les simula­

tions sont dites conditionnelles. Dans le cas contraire, ce sont des simulations 

non-conditionnelles. Les algorithmes de simulation presentes dans ce memoire, 

soit la simulation sequentielle gaussienne (SGS), la cosimulation et la simulation 

sequentielle gaussienne par approche bayesienne, sont, toutes les trois, des simu­

lations gaussiennes conditionnelles. 
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3.4.3.1 Simulation sequentielle gaussienne 

Toute simulation gaussienne et conditionnelle a comme point de depart N valeurs 

conditionnantes, normales13. 

La simulation sequentielle gaussienne s'opere en quatre etapes (Goovaerts, 1997) : 

1. La premiere etape consiste a definir un chemin aleatoire visitant, une seule 

fois, chacun des noeuds a simuler. 

2. A chacun des noeuds, l'esperance et la variance conditionnelles de la variable 

aleatoire sont determinees par krigeage simple (voir section 3.4.1.2) des points 

conditionnants et des points precedemment simules. (Le krigeage simple est 

utilise car, etant donne que la variable aleatoire est gaussienne, la moyenne 

et la variance ainsi obtenues sont equivalentes a l'esperance conditionnelle et 

a la variance conditionnelle de la variable aleatoire (Goovaerts, 1997) 

E{Z(x1)\Z(x2)} = m + Cl2C22\Z(x2) - m) , 

Var{Z(Xl)\Z(x2)} = Cn ~ Cl2C22
lC2l , 

ou Z{x) est un vecteur multivariate de distribution gaussienne, m est la 

moyenne connue et ou Cy sont les covariances entre les observations aux 

points x\ et x2.) 

3. On tire aleatoirement une valeur de la fonction de densite cumulative (cdf) 

obtenue par krigeage et on ajoute cette nouvelle valeur aux noeuds deja 

simules. 

13Si les donnees ne sont pas gaussiennes, il est possible de leur faire subir une transformation 
pour qu'elles s'en approchent. Cependant, la transformation gaussienne de la loi marginale ne 
garantit pas que la distribution conjointe soit aussi gaussienne. 
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4. On visite le noeud suivant en repetant les etapes 2 et 3 jusqu'a ce que tous 

les noeuds de la grille aient ete visites. 

Une infinite de simulations peut etre realisee en modifiant le chemin aleatoire et 

en tirant toujours aleatoirement une valeur de la cdf obtenue par krigeage simple. 

Le temps de calcul est souvent la faiblesse de cette methode lorsque, vers la fin de 

l'algorithme, il y a beaucoup de noeuds inclus dans le krigeage. Une des fagons de 

pallier a ce probleme est de limiter le krigeage a un voisinage restreint de noeuds 

autour du noeud a simuler (grace a l'effet d'ecran). La methode devient alors 

seulement approximative. 

3.4.3.2 Cosimulation 

L'algorithme SGS, tel que presente precedemment, permet de ne simuler qu'une 

seule variable. Or, il est possible de disposer de plusieurs types de donnees (hy-

drogeologiques, geophysiques, chimiques,...) reliees au meme phenomene. Dans le 

cas ou chacune de ces variables montre un comportement gaussien et ou le lien les 

unissant est plutot lineaire, des simulations conditionnelles peuvent etre realisees 

par cosimulation. 

La cosimulation est le prolongement multivariable directe de la methode SGS en 

ce sens que les etapes a suivre sont identiques a la seule difference que le krigeage 

simple est remplace par un cokrigeage simple (voir section 3.4.1.3). Ainsi, a chacun 

des noeuds, l'esperance et la variance conditionnelles sont calculees par cokrigeage a 

l'aide des variogrammes simples et croisees de chacune des variables. La complexite 

de la methode reside principalement dans la determination de ces derniers. 

La cosimulation est une methode efficace lorsque la relation entre les variables 
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secondaires et la variable principale tend a etre lineaire. Dans le cas contraire, une 

autre methode de simulation est sans doute preferable. De plus, a l'instar de la 

methode SGS, la cosimulation peut devenir extremement couteuse en temps de 

calcul. 

3.4.3.3 Simulation sequentielle gaussienne bayesienne 

Selon Gastaldi et al. (1998), les relations lineaires sont parfois trop limitatives pour 

la prediction de certains phenomenes. 

II convient de reecrire la formule de Bayes sous une forme moins abstraite ou k est 

la variable principale (ici, la conductivite hydraulique) et a et e sont les variables 

secondaires (ici, la conductivite electrique et la permittivite) desquelles on possede 

des observations a chacun des points ou Ton souhaite simuler k 

PikW^ = -p^-y • Pi^e^- P{Q . (3.51) 

a posteriori vraisemblance a priori 

Ainsi, la simulation par approche bayesienne se deroule en cinq etapes (la densite de 

probabilite conjointe etant d'abord obtenue par la methode des noyaux presentee 

a la section 3.4.2.1) : 

1. la premiere etape consiste a definir un chemin aleatoire visitant, une seule 

fois, chacun des noeuds a simuler; 

2. ensuite, a chacun des noeuds : 

(a) determination de la distribution a priori 

A l'instar de la methode SGS, l'esperance et la variance condition-

nelles de la variable principale sont determinees par krigeage simple 
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des noeuds conditionnants et des noeuds precedemment simules; 

(b) determination de la vraisemblance 

La vraisemblance est ensuite obtenue a partir de la densite de pro­

bability conjointe des differentes variables, considerant qu'au noeud a 

simuler, les variables secondaires sont connues; 

(c) determination de la distribution a posteriori 

Ces deux distributions, evaluees aux memes noeuds, sont ensuite multi-

pliees et le resultat est divise par la probabilite conjointe P(a, e). Cette 

derniere probabilite est obtenue par la sommation des densites de la 

distribution a posteriori non-normalisee; 

(d) de cette distribution a posteriori, une valeur du parametre (k) est tiree 

aleatoirement et ajoutee a la grille des valeurs simulees; 

3. cette procedure est repetee jusqu'a ce que tous les noeuds de la grille (ou 

autre configuration de noeuds) aient ete visites. 

La force de cet algorithme reside d'abord dans Va priori, qui permet de tenir 

compte des observations que Ton a de la variable principale. Deuxiemement, la 

vraisemblance, qui s'obtient a l'aide de la densite de probabilite conjointe, per­

met d'inclure dans l'estimation toutes autres variables secondaires connues. De 

plus, une densite de probabilite conjointe calculee par la methode des noyaux ne 

necessite pas la determination de relations numeriques entre chacune des variables. 

Finalement, les relations entre celles-ci peuvent etre non-lineaires. 

Bien que l'approche bayesienne soit utilisee dans une multitude de domaines, a 

notre connaissance, il semble qu'aucun autre auteur n'ait applique la methodologie 

presentee par Gastaldi et al. (1998) a Phydrogeophysique. 
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CHAPITRE 4 

METHODOLOGIE 

Ce chapitre presente la methode proposee dans ce memoire. Celle-ci est d'abord 

resumee dans un schema ou chacune des etapes est brievement decrite, puis, les 

differentes approches employees pour valider la methode sont exposees. 

4.1 Approche proposee 

L'objectif est de developper une procedure in situ permettant d'estimer la conduc­

tivity hydraulique d'un site, a une echelle fine (~15 cm) sur un plan compris entre 

deux forages, par la combinaison de donnees geophysiques et hydrogeologiques 

en forages. Pour ce faire, la methode de simulation stochastique sequentielle gaus-

sienne par approche bayesienne, decrite a la section 3.4.3.3, a ete adoptee. Plusieurs 

aspects de ce probleme hydrogeophysique viennent appuyer ce choix, entres autres, 

la non linearite des relations petrophysiques, la grande variabilite des parametres 

hydrauliques a une telle echelle ainsi que la formulation particuliere de l'approche 

bayesienne permettant d'inclure dans la simulation toute information de conduc-

tivite hydraulique prealablement connue. Cette approche est d'abord testee sur un 

modele synthetique de porosite pour ensuite etre appliquee a un cas reel. 

Bien que la methode permette d'incorporer plusieurs types de donnees tant geophysi­

ques qu'hydrogeologiques, ce projet se limite a deux sources de donnees : 

1. hydrogeologique : 

- mesures de la conductivity hydraulique le long de forages, a une echelle 
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d'environ 15 cm, a l'aide d'un essai in situk niveaux multiples (voir section 

3.3.3); 

2. geophysique : 

- mesures de la conductivite electrique et de la permittivite le long de fo­

rages, a une echelle d'environ 2 a 3 cm, a l'aide d'une sonde CPTu (voir 

section 3.3.2); 

- mesures de la vitesse et de l'attenuation des ondes radar entres forages, 

a une echelle d'environ 30 cm, a l'aide d'une acquisition tomographique 

radar (voir section 3.3.1). Ces deux parametres sont ensuite transformed 

en conductivite electrique et permittivite. 
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4.2 Deroulement de la simulation 

La figure 4.1 presente une synthese schematique d'une simulation par approche 

bayesienne. Chacune des ciflq etapes est ensuite expliquee sommairement. 

A, .. Pixel a simuler 

Etape 2. 
Modele de 
(^variance 

Distribution « a priori» 
gaussienne 

Etape 3. 
Densite de probability 

6onjointe 

X 
Vraisemblance 

L^7 
(TyC. . . . . . ^ . . . . . . . I* 

{ a. 

Etapes 4. et 5. 

a 
Distribution « a posteriori» 

Fig. 4 .1 : Resume schematise de la methode proposee (Inspire de Gastaldi et al., 

1998) 
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Etape 1. Definition d'un chemin aleatoire 

La premiere etape consiste a definir un chemin aleatoire visitant, une seule 

fois, chacun des points a simuler. Les noeuds en rouge correspondent aux 

donnees de conductivite hydraulique prealablement connues et ceux en jaune 

correspondent aux noeuds deja simules. 

Les etapes suivantes visent a simuler une valeur de conductivite hydraulique 

au noeud encore indetermine (#8 sur la figure 4.1). 

Etape 2. Determination de la distribution o priori 

La distribution appelee a priori correspond a la probabilite P(K\Ki, K2,..., K7), 

ou K\, K2,..., K7 representent les valeurs de conductivite hydraulique connues 

jusqu'ici. Ce parametre ayant un comportement gaussien, la distribution re-

cherchee Test aussi. Dans un tel cas, la determination de cette premiere 

distribution se fait par krigeage simple. Ce dernier est realise a l'aide de la 

fonction cokri (Marcotte, 1991), implemented en Matlab©. 

Etape 3. Determination de la vraisemblance 

Au noeud considere ici, la vraisemblance se definie corame P(<78,er8|-^') et 

correspond a la probabilite d'avoir simultanement les valeurs de conductivite 

electrique <r8 et de permittivite er8, connues au noeud a simuler grace a la 

tomographie radar, ceci pour toutes valeurs de K. 

La determination de cette distribution necessite la connaissance de la densite 

de probabilite conjointe entre la conductivite hydraulique, la conductivite 

electrique et la permittivite. Tel que mentionne precedemment, cette distri­

bution conjointe est calculee a l'aide de la methode des noyaux presentee a 

la section 3.4.2.1. Etant donne le caractere gaussien du parametre recherche, 

c'est un noyau gaussien qui a ete adopte. Les largeurs de bande associees a 



71 

cette methode ont ete ajustees en se basant sur la formule empirique pro­

posed par Silverman (1986). 

Etape 4. Determination de la distribution a posteriori 

La distribution finale est appelee a posteriori. Elle est definie par la proba­

bility P(K\as, erg, Ki,.., Kj), qui correspond a la distribution des valeurs de 

K etant donnee les parametres geophysiques a ce noeud ainsi que les valeurs 

de K deja connues ou simulees. Cette distribution s'obtient par la multipli­

cation de Ya priori et de la vraisemblance, evalues aux memes points. Ce 

resultat est ensuite divise par la probability conjointe P(cr, er) afin d'obtenir 

une distribution ayant une aire sous la courbe egale a 1. 

Etape 5. Selection aleatoire d'une valeur de K 

De cette distribution a posteriori, une valeur de K est tiree aleatoirement et 

ajoutee a la grille des valeurs simulees. 

Cette procedure est repetee jusqu'a ce que tous les noeuds de la grille (ou autre 

configuration de noeuds) aient ete visites. Apres avoir simule un certain nombre 

de noeuds, on doit restreindre le voisinage afin de conserver une taille raisonnable 

du systeme de krigeage simple. La methode, en ce sens, est approximative tout 

comme la simulation sequentielle gaussienne classique. 

4.3 Validation de la methode 

Afin de valider la robustesse de la methode proposee, celle-ci a d'abord ete testee 

sur un modele synthetique de porosite. Bien que, dans ce cas, le parametre re­

cherche ne soit pas la conductivite hydraulique, le resultat obtenu grace a ce modele 
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offre l'avantage de pouvoir etre compare a d'autres resultats obtenus a l'aide de 

methodes d'estimation ou de simulation differentes. Ainsi, les methodes auxquelles 

la simulation bayesienne est comparee sont 

1. methodes d'estimation directe : 

(a) krigeage simple; 

(b) porosite obtenue par la formule de Topp et al. (1980) (seulement possible 

pour la porosite); 

2. methodes de simulation : 

(a) simulation sequentielle gaussienne; 

(b) cosimulation; 

(c) simulation sequentielle sans a priori. 

Lorsque Ton dispose d'un grand nombre de realisations pour une merae methode, 

la variance de la valeur a chacun des pixels permet de reperer les zones moins bien 

connues et les zones plus precises. Cependant, une information precise peut etre 

biaisee. C'est pourquoi, une comparaison avec le modele de base est aussi faite a 

l'aide du coefficient de correlation qui lui mesure le degre de similitude de la forme 

simulee avec le modele de base. 

Une bonne methode devrait montrer la meilleure correlation possible avec le modele. 

De plus, la variance de chacun des pixels calculee a partir d'un grand nombre de si­

mulations bayesiennes devrait etre la plus faible possible, sous condition toutefois 

de bien reproduire l'incertitude du probleme. On ne peut malheureusement pas 

verifier cette derniere condition a partir d'une seule image et d'un seul echantillon. 
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CHAPITRE 5 

RESULTATS - MODELE SYNTHETIQUE 

5.1 Donnees et parametres de pre-simulation 

5.1.1 Modeles et donnees geophysiques simules 

Avant de travailler avec des donnees reelles, la methode a d'abord ete testee a 

l'aide d'un modele synthetique de porosite (fig. 5.1). Celui-ci represente une coupe 

2D de 7 metres de largeur et de 9 metres de profondeur d'un sol non-consolide, 

qu'on suppose sature, possiblement compose de silt, de sable et de gravier. Ce 

modele provient d'une image numerique d'un depot de sable ou une valeur de 

porosite a ete associee a chacun des niveaux de gris. Celle-ci varie de 0.08 a 0.531 

et est repartie de fagon heterogene quoiqu'il soit possible de distinguer certaines 

structures sub-horizontales. 

On suppose qu'un premier forage est situe a x = 0 m et un second a x = 6 m2. 

C'est un modele ayant une variance de 0.0015 et un comportement plutot gaussien, 

comme le montre la figure 5.2 suivante. 

1on note toutefois que l'intervalle correspondant a 5% et 95% de la distribution est 0.19 et 
0.31 

2L'emplacement de ces forages est represente, sur chacune des figures, par deux lignes noires. 
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Fig. 5 .1 : Modele de porosite compris entre deux forages 
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Fig. 5.2: Histogram me du modele de porosite 

A partir du modele de porosite, un algorithms developpe par Giroux et Chou­

teau (2008a) a permis de generer des modeles de permittivite et de conductivity 

electriques. Le logiciel MoRad (Giroux et Chouteau, 2004) a ensuite permis la 

modelisation des traces radar synthetiques. Le pointe des premieres arrivees ainsi 



75 

que des amplitudes pic-a-pic des premieres arrivees a ete effectue a l'aide du lo-

giciel bh-tomo (Giroux et al., 2007). Par la suite, les tomographies stochastiques 

de vitesse et d'attenuation, presentees a la figure 5.3, ont ete calculees (Gloaguen, 

2004)3. 
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Fig. 5.3: Modelisation (a) des vitesses (m/ns) et (b) des attenuations (np/m) radar 

obtenues a partir du modele synthetique de porosite 

Ces tomogrammes mettent en evidence la presence de couches a haute vitesse 

en superficie, a une profondeur de 3 m ainsi qu'a une profondeur de 4.5 m. Ces 

deux dernieres couches sont legerement inclinees. De plus, on note la presence 

d'une couche horizontale de basse vitesse a environ 8.5 m de profondeur sous 

laquelle se trouve une derniere couche de plus haute vitesse. Les memes structures 

sont presentes sur le tomogramme d'attenuation. II est toutefois important de 

mentionner qu'un probleme lie aux ondes guidees tend a surestimer, par endroits, 

la valeur de Fattenuation. En effet, de forts contrastes de conductivite electrique 

3sans inclure de contraintes le long des forages 
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tendent a canaliser les ondes le long des couches les moins attenuantes (Ellefsen, 

1999). Dans un cas reel, ce probleme peut etre contourne lorsque Ton dispose de 

valeurs de conductivite electrique le long des forages adjacents a la tomographie, 

comme on le verra a la section 6. 

A partir du modele de porosite et des tomogrammes synthetiques, les valeurs le 

long des forages ont ete extraites. Dans un cas reel, celles-ci auraient ete disponibles 

a l'aide des sondes de conductivite et de permittivite electriques et de porosite. 
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Fig. 5.4: Porosites extraites le long des forages 
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La variance des porosites le long des forages est de 0.0013, valeur plus faible que 

celle du modele complet. Cette « perte d'information », liee a l'echantillonnage, 

peut mener a une sous-estimation de la variance des simulation sequentielle gaus-

sienne classique et bayesienne. 

5.1.2 Densite de probability conjointe 

Grace aux valeurs de porosite, de vitesse et d'attenuation connues aux memes 

points le long des forages, une densite de probability conjointe a trois variables 

a ete calculee par la methode des noyaux (eq. 3.47). Les relations entre les deux 

parametres geophysiques et la porosite sont presentees aux graphiques 5.6 (a) et 

(b). 
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Fig. 5.6: Graphique des vitesses (m/ns) (a) et des attenuations (np/m) (b) le long 

des forages selon la porosite 

On remarque que, plus la vitesse augmente, plus la porosite diminue et ce, de 

fagon plutot lineaire. Etant donnee la forte influence de la permittivite sur la 

vitesse des ondes, ce resultat est en accord avec les formules empiriques analytiques 

comme celle de Topp et al. (1980) reliant la permittivite et la porosite (dans 

un cas sature). Par contre, on remarque que la correlation entre la porosite et 

l'attenuation est plus faible. Ce resultat est attribuable au fait que la tomographie 

d'attenuation est generalement moins precise que la tomographie de vitesse. Cette 

perte de precision s'explique, entre autre, par la forte influence des contrastes de 

proprietes aux abords des forages sur le diagramme de rayonnement des antennes 

radar et par l'erreur qu'occasionne une mauvaise approximation du parcours des 

rais sur l'attenuation. Du plus, les forts contrastes de proprietes peuvent entrainer 

un probleme d'ondes guidees, influengant aussi la precision de l'attenuation. 

La figure 5.7 presente des coupes a travers la densite de probability conjointe. Les 

zones en rouge signifient une haute densite de probability. 
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Vitesse (m/ns) 

Fig. 5.7: Densite de probability conjointe porosite-vitesse-attenuation obtenue par la 

methode des noyaux 

Les largeurs de fenetre adoptees sont de 0.0012 pour la vitesse, de 0.0085 pour 

l'attenuation et de 0.0115 pour la porosite. Elles ont ete calculees a l'aide de la 

formule 3.50, developpee par Silverman (1986). 

5.1.3 Modele de covariance de la porosite 

Tel que mentionne precedemment, le krigeage simple effectue lors de la simula­

tion bayesienne necessite l'ajustement d'un modele de covariance sur les porosites 

connues le long des forages. L'ajustement, presente a la figure 5.8, a ete realise a 

l'aide d'un modele exponentiel ayant une portee en z de 0.65 m, un effet pepite de 

0.0004 et un palier de 0.0015. Puisqu'il n'est pas possible de determiner la portee 

dans la direction des x avec les seules donnees entres forages, celle-ci est jugee 

equivalente a la portee de 7 m modelisee lors de l'inversion tomographique. Cette 

pratique, couramment employee en geostatistique, est basee sur le l'hypothese que 
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les deux variables presentent la meme structure. 

x10 

0 0.5 1 

Fig. 5.8: Ajustement d'un modele exponentiel sur les observations de porosites le long 

des forages 

5.2 Simulations 

Les figures 5.9 (b), (c) et (d.) sont des exemples, choisis aleatoirement, de resultats 

obtenus par simulation sequentielle gaussienne par approche bayesienne parmi un 

ensemble de 100 realisations. En comparant ceux-ci au modele (fig. 5.9 (a)), on 

remarque que les principales structures sont toujours representees et les contrastes 

de porosite, respectes. De plus, les simulations montrent une texture assez similaire 

a celle du modele, excluant les valeurs extremes. 



81 

0 

1 

2 

_ 3 

¥ 4 
<B 

1 3 

Is 
o 

°-6 7 

8 

Q 

~\ ^ • I • 

• > • ' , ! 

. ' . , . ' v' 

0.4 0 

1 

0.35 2 

_ 3 

0.3 •§-
= 4 
(D 
ID 

Is 
0.25 9 

^ 6 

0.2 7 

8 

' - • - • ' • • ' 

. . , - . • -

i 

i 

i 

i 
I 

i 
I 

y — • yj. i o & 
0 2 4 6 0 2 4 e 

Distance (m) Distance (m) 

(a) (b) 

1 

2 

3 

0) 

I 5 
O 

£ 6 

7 

8 

9 

- . 
.-'.. ,H" 

-. 

•'* ':'-

l 

0 2 4 6 
Distance (m) 

u.*t 

1 

0.35 2 

_ 3 

0.3 •§• 
= 4 
o> 
•o 

§ 5 
0.25 •§ 

°-6 

7 
0.2 

8 

n - tc Q 
"U. (O 

., ",• 

-

. . . • * • . . 

0 2 4 £ 
Distance (m) 

• • 

i 

t 

• • 

-

(c) (d) 

0.4 

0.35 

0.3 

0.25 

0.2 

L—JQ.15 

0.4 

0.35 

0.3 

0.25 

0.2 

L- J0.15 

Fig. 5.9: Modele de porosite (a), exemples de simulations sequentielles gaussiennes 

par approche bayesienne (b), (c) et (d) 

La figure 5.10 presente les histogrammes du modele et des simulations. Les va­

riances de ces simulations sont autour de 0.0009, ce qui se compare a la va­

riance de 0.0015 du variogramme. Ceci s'explique par Finformation conditionnante 

supplementaire fournie par les donnees geophysique. De plus, une seule tomogra-
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phie geophysique a ete utilisee, limitant ainsi la variabilite. Bien que la variance 

du modele soit plus grande que celle des simulations, la forme gaussienne que 

presente les donnees du modele est bien reproduite pour chacune des simulations, 

a quelques petites variations pres. 

350 

: 250 

£ 150 

(a) (b) 
450 r 

(c) (d) 

Fig. 5.10: Histogrammes du modele en (a) et des simulations de la figure 5.9 dans le 

meme ordre 

Les coefficients de correlation de ces trois simulations avec le modele sont de 0.44, 

0.43 et 0.40 respectivement. 



83 

5.3 Comparaison des simulations 

La figure 5.11 montre les resultats de l'approche proposee compares a ceux calcules 

a partir des methodes directes (voir section 4.3). Le resultat obtenu a l'aide de la 

formule de Topp appliquee au tomogramme de permittivite, permet d'obtenir le 

meilleur coefficient de correlation (0.57), comparativement au krigeage utilisant la 

porosite le long des forages (0.43) et a la correlation moyenne de cent simulations 

bayesiennes (0.55). On remarque egalement que les principales structures litholo-

giques sont presentes et sont aux bons endroits. Toutefois, les methodes directes 

produisent des resultats tres lisses qui ne sont pas representatifs de la texture 

reelle d'un sol heterogene. De plus, ces methodes ne fournissent qu'un estime de 

la porosite ce qui ne permet pas de quantifier la variabilite sur l'estimation. 
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Fig. 5.11: Modele (a) et poYosite calculee par la methode sequentielle bayesienne 

(moyenne de 100 simulations) (b), par la formule de Topp et al. (1980) (c) et par 

krigeage simple (d) 

La figure 5.12 montre une realisation (choisie aleatoirement) de la porosite cal­

culee a.partir de differentes methodes de simulation. On note que les simulations 

reproduisent bien la texture du modele. On remarque egalement que la simulation 
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bayesienne (a) et la cosimulation (d) sont nettement superieures aux deux autres 

methodes en ce qui a trait a la continuity et au positionnement des differentes 

lithologies. Par exemple, les deux couches inclinees, de porosite elevee et situees a 

2 et 3.5 m. de profondeur, sont clairement representees par ces deux methodes. 

Par ailleurs, en comparant les differentes simulations au modele vrai, on s'apergoit 

qu'aucune ne montre autant de variabilite que ce dernier. En effet, les valeurs 

extremes ne peuvent etre generees par les simulations si cette variabilite n'est pas 

representee par les donnees hydrogeologiques et geophysiques le long des forages. 
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Fig. 5.12: Porosite calculee par la methode sequentielle bayesienne (a), la methode 

sequentielle gaussienne (classiCjue) (b), la methode bayesienne sans a priori (c) et Ha 

cosimulation (d) 

Un modele lineaire de coregionalisation a deux composantes (exponentiel + effet 

pepite) est adopte. Celui-ci a tine portee de 1.5 m e n z e t 7 m e n x . Les paliers de la 

composantes exponentielle sbnt (ordre des variables : porosite (-), vitesse (m/ns)2 
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et attenuation (np/m)2) : 

( i.: -0.12 -0.25 

-0.12 0.017 0.12 

-0.25 0.12 2 

et l'effet pepite est : 

\ 

J 

x 10" 

( 0.3 x 10-3 0 0 

0 0.1 x 10~6 0 

\ 0 0 2 x 10" 

On note que l'effet pepite sur la porosite presente ici est legerement different de 

celui modelise pour le krigeage simple. Ce petit changement a ete realise arm que 

la matrice de l'exponentiel sois definie positive et done, que le modele sois valide. 

5.4 Compara ison des variances 

La carte des variances chacune des methodes, calculees a partir des cent realisations, 

sont presentees a la figure 5.13. Ceci permet de visualiser rapidement la repartition 

de l'incertitude pour chacun des pixels. On remarque aisement que la simulation 

sequentielle par approche bayesienne (a) ainsi que la cosimulation (d) ont des va­

riances beaucoup plus faibles que la simulation sequentielle gaussienne classique 

(b) et que la simulation bayesienne sans estimation a priori (c). Ceci s'explique par 

le fait que, lors de la cosimulation et de la simulation bayesienne, on tient compte 

a la fois de l'information geophysique et de la correlation spatiale; avec la simu­

lation classique, on n'inclut pas l'information geophysique et avec la simulation 
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bayesienne sans a priori, on' n'inclut pas la structure spatiale de la porosite. 
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Fig. 5.13: Variance de la porosite calculee a partir de cent simulations pour la 

methode bayesienne (a), la methode sequentiellegaussienne (classique) (b), la methode 

bayesienne sans a priori (c) et la cosimulation (d) 
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5.5 Comparaison des coefficients de correlation 

Le coefficient de correlation a ete calcule pour chacune des cent realisations de 

chacune des methodes. Les resultats obtenus sont presentes a la figure 5.14. 
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Fig. 5.14: Coefficients de correlation des cent realisations pour la methode bayesienne 

en rouge, la cosimulation en jatine, la methode sequentielle gaussienne classique en bleu 

et bayesienne sans a priori en' Vert 

Ce graphique permet de faire une distinction marquee entre les methodes combi-

nant les donnees geophysiques et hydrogeologiques et celles qui n'utilisent qu'un 

des deux types de donnees. t)e ce fait, les coefficients de correlation de la simulation 

par approche bayesienne (rotlge) ainsi que la cosimulation (jaune) sont nettement 

superieurs a ceux de la simulation sequentielle gaussienne classique et de la simu­

lation bayesienne sans a priori. 

Par contre, si Ton s'interesse aux coefficients de correlation calcules sur la moyenne 

des cent simulations, pour cllacune des methodes, on obtient les resultats suivants 

en ordre decroissant, incluant les methodes directes : 
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Tab. 5 .1 : Classement des methodes selon leur coefficient de correlation. 

1. Formule de Topp et al. (1980) 0.57 

2. Simulation sequentielle bayesienne 0.55 

3. Cosimulation 0.46 

4. Krigeage simple 0.43 

5. Simulation sequentielle bayesienne sans a priori 0.4 

6. Simulation sequentielle gaussienne classique 0.39 

En excluant le resultat obtenu par la formule de Topp4, on peut conclure que 

la methode proposee donne des resultats equivalents ou superieurs aux autres 

methodes de simulation. Examinons maintenant Papplicabilite de la methode a un 

cas reel. 

4cette formule permettant uniquement de calculer la porosite et que Ton s'interesse davantage 
a la conductivity hydraulique qu'a la porosite 
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CHAPITRE 6 

RESULTATS - SITE DE ST-LAMBERT-DE-LAUZON 

6.1 Description du site a l'etude 

Dans ce chapitre, la methode proposee est appliquee a des donnees reelles. Le site a 

l'etude se situe a 35 km au sud-est de la ville de Quebec, dans la municipalite de St-

Lambert-de-Lauzon. Le site, d'une superficie de 12 km2, est delimite a Test par une 

ligne de partage des eaux de surface et souterraine et ailleurs par le reseau hydrique. 

En son centre se trouve un site d'enfouissement municipal, en operation depuis 

1974. Jusqu'en 1997, les cellules d'enfouissement n'etaient pas recouvertes et ne 

contenaient pas de geo-membrane a leur base. Durant ces 24 annees d'exploitation, 

900 000 tonnes de dechets municipaux et industriels ont ete entreposes directement 

sur un aquifere sableux non-confine de 10 m d'epaisseur, reposant sur une unite 

d'argile et de silt (Tremblay et al., 2008). Depuis ce temps, l'eau de pluie et de 

fonte de neige traversant cette masse de dechets s'infiltre dans l'aquifere. 

La zone d'etude est situee directement sur le site d'enfouissement, en bordure 

d'une cellule. D'une superficie d'environ 400 m2, ce site, hautement instruments, 

permet d'etudier chacun des aspects de la contamination. La figure 6.1 permet de 

visualiser une partie des installations, dans la zone ou les mesures ont ete acquises. 
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Fig. 6 .1: Photographie de la position des puits sur le site a I'etude. 

La stratification du site est connue grace aux carottes de forage ainsi qu'aux 

differentes mesures recueillies jusqu'a present (CPTu, essais in situ,...). 

La figure 6.2 montre la disposition des puits. L'acquisition tomographique radar a 

ete realisee entre les puits P19 et P21, marques en rouge, et le profil de conductivite 

hydraulique, le long du puits P17, marque en jaune. Notons que Ton ne dispose 

pas de donnees hydrogeologiques adjacentes aux tomogrammes, ce qui augmente le 

degre d'incertitude sur 1'estimation. Au moment de prendre les mesures, la nappe 

etait a moins d'un metre de la surface du sol. On considere done que le milieu est 

sature. 
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Fig. 6.2: Position des puits sur le site a I'etude. 

6.2 Donnees et parameires de pre-simulation 

Cette section presente les diHerentes donnees dont on dispose ainsi que les etapes 

prealables a la realisation des: simulations. 
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6.2.1 Donnees geophysiques 

Une acquisition de tomographic radar a ete realisee entre les forages P19 et P21 

a l'aide d'un systeme ProEx et des antennes de 100 MHz, fabrique par Mala 

Geoscience. Les temps de parcours ainsi que les amplitudes ont ensuite ete inverses 

grace a l'algorithme bhJornd (Gloaguen et al., 2007b; Giroux et al., 2007). Afin de 

pouvoir realiser le cokrigeage du champ de lenteur a partir des temps mesures, un 

modele exponentiel ayant ufle portee de 0.25 m en z, de 7 m en x1 une variance de 

0.9 et un effet pepite de 2 a ete ajuste sur ces temps de parcours. Aucune contrainte 

le long des forage n'a ete imposee lors de l'inversion. 

Ces tomogrammes permetteilt d'identifier principalement trois couches sub-horizon-

tales aux proprietes contrastees : une couche a faible vitesse et a attenuation elevee 

situee entre 4 et 6 m et coniprise entre deux couches de haute vitesse et de plus 

faible attenuation. La petite zone de tres fortes vitesses situee au sommet de l'image 

correspond a la zone non-saituree. 
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Fig. 6.3: (a) Vitesses (m/iis) et (b) attenuations (np/m) radar obtenues entre les 

puits P19 et P21 
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Les vitesses et les attenuations sont ensuite converties en permittivite relative et 

en conductivite electrique grace aux equations 3.25 et 3.26, presentees a la section 

3.3.1. 
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Fig. 6.4: (a) Constante dielettrique et (b) conductivite electrique (S/m) calculees a 

partir des tomogrammes de Vitesse et d'attenuation 

On remarque, en toute logiqiie, que les principales structures identifiers precedem-

ment sont reproduites par les tomogrammes de permittivite relative et de conducti­

vite electrique. On note que les deux premiers metres des tomogrammes presentent 

des valeurs extremes qui correspondent a la zone non-saturee. Gette zone n'est done 

jamais prise en compte dans l'analyse des resultats. 

6.2.2 Donnees hydrogedlogiques 

Le profil du logarithme (base 10) de la conductivite hydraulique mesure au puits 

P17 est presente a la figure 6.5. Ces mesures ont ete acquises lors d'un essai de 

permeabilite in situ a niveaulx multiples. Pour chacun des niveaux, un minimum 
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de trois essais a niveau variable ont ete realises afin de s' assurer de la qualite du 

resultat. De plus, le niveau piezometrique local a ete systematiquement mesure afin 

de respecter la norme canadienne (Chapuis, 1995) et de recuperer le maximum de 

donnees possibles. 

-6.5 -6 -5.5 -5 -4.5 
Log de la conductivite hydraulique (m/s) 

Fig. 6.5: Profil du logarithnle (base 10) des conductivity hydrauliques, obtenus par 

essai de permeabilite in situ i niveaux multiples, pour le puits P17 

Sur ce profil, on peut identifier trois zones distinctes (on ne s'interesse ici qu'aux 9 

premiers metres puisque cela1 correspond a la profondeur des tomogrammes radar) : 

1. entre 2 et 5 m, une conductivite hydraulique d'environ 10 - 4 8 m/s s'appa-

rentant a un sable; 

2. entre 5 et 6.2 m, une conductivite hydraulique d'environ 10 - 6 m/s s'appa-

rentant a un sable fin contenant une fraction de silt; 
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3. entre 6.2 et 8.5 m, une conductivite hydraulique d'environ 10 4 6 m/s s'ap-

parentant a un sable. 

Ces zones concordent bien avec le modele geologique elabore jusqu'a ce jour sur 

ce site (Gloaguen, 2009, coftimunication personnelle) ainsi qu'avec les contrastes 

observes sur les tomogrammes. 

6.2.3 Modele de covarMhce des log10 de la conductivite hydraulique 

Les mesures de conductivity hydraulique le long du puits P17 permettent en-

suite de calculer un variogramme sur lequel un modele est ajuste. Cette etape est 

necessaire a la realisation dti krigeage simple, realise pour chacun des pixels, lors 

de la simulation bayesienne (voir section 4). 
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Fig. 6.6: Ajustement d'un rflodele exponentiel sur le logio de la conductivite hydrau­

lique le long de P17 

Comme pour l'inversion tomographique, un modele exponentiel a ete choisi. Les 

parametres d'ajustement soht : une variance de 0.24 (m/s)2, aucun effet pepite et 
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une portee verticale de 1.1m, La moyenne arithmetique du logio de la conductivites 

hydrauliques de ce puits est 1 x 10 - 5 4 m/s. 

6.2.4 Densite de probabilite conjointe 

La densite de probabilite conjointe a pour but d'etablir la relation in situ entre 

la constante dielectrique, la eonductivite electrique et la conductivity hydraulique. 

Celle-ci a ete obtenue grace aux mesures de ces trois parametres le long de forages 

(PI a PI7) situes dans les environs du site. La figure suivante presente les relations 

entre le logarithme de la eonductivite hydraulique et les parametres physiques. 
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Fig. 6.7: (a) Graphique de la Constante dielectrique et (b) de la eonductivite electrique 

le long de plusieurs forages selon la eonductivite hyraulique 

La correlation de la eonductivite hydraulique avec la constante dielectrique est 

de 0.4 alors qu'avec la conditfctivite electrique, elle est de -0.62. Dans le cas de la 

eonductivite electrique (fig. 6.7 (b)), cette correlation serait sans doute plus elevee 

avec un modele non-lineaire, ce qui justifie l'approche proposee qui ne requiert pas 

la determination d'une relation numerique. 
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Conformement au protocol© etabli, la methode des noyaux a ete utilisee afin de 

calculer la densite de probabilite conjointe pour ces trois parametres, comme le 

montre la figure 6.8. 

Constante di6lectriqu& (• Conductivity 6lectrique (S/m) 

Fig. 6 Mi Densite de probabilite conjointe 

La largeur des fenetres est de 0.0015 pour la conductivite electrique, de 0.77 pour la 

constante dielectrique et de 0.2 pour la conductivite hydraulique. A l'instar du cas 

synthetique, ces largeurs de fenetre ont ete calculees a l'aide la formule empirique 

de Silverman (1986). 

6.3 Simulations 

La figure 6.9 presente quatfe exemples de simulations de la conductivite hydrau­

lique obtenues grace a l'appioche bayesienne. Les valeurs sont determinees sur 

un carre de maille 15 cm x 15 cm. On retrouve, sur chacune des simulations, la 

couche de silt de tres faible conductivite hydraulique comprise entre deux couches 

permeables de conductivite hydraulique plus grande que 2 x 10 - 5 m/s. 
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Ainsi, ces resultats concordeiit bien avec la coupe stratigraphique connue a ce jour 

sur ce site. 
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Fig. 6.9: Realisations de la conductivity hydraulique (logio), entre les puits P19 et 

P21, obtenue par simulation sequentielle gaussienne par approche bayesienne 

Si Ton compare les resultats: precedents avec d'autres methodes de simulation (voir 

figure 6.10), on remarque qtie les trois couches mentionnees precedemment sont a 

peine visibles sur ces trois resultats. La pietre qualite du krigeage et de la simulation 
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sequentielle gaussienne classique est due au manque de donnees de conductivite 

hydraulique a proximite du panneau etudie. Quant a la simulation bayesienne sans 

a priori, on explique sa tres grande heterogeneite par le fait que l'algorithme ne 

permet pas de forcer une ceftaine continuite spatiale puisque chaque pixel est tire 

de la densite de probability conjointe independamment de ses voisins. 
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geage simple, (b) sequentielle gaussienne et (c) bayesienne sans a priori 
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Par ailleurs, la variance de chacun des pixels, pour cent simulations, est representee 

a la figure 6.11. L'examen de ce resultat permet d'identifier les zones plus incer-

taines pour chacune des methodes. On remarque qu'une d'elles se situe au sommet 

de la coupe et a quelques endroits dans la couche la plus permeable a 8 m de 

profondeur. La variance tres elevee situee directement sous une zone a variance 

quasiment nulle, au sommet des deux simulations bayesiennes, est occasionnee par 

le fort contraste de vitesses des ondes pres de la surface, en zone non-saturee, 

et par l'ordre dans lequel les pixels sont visites. En effet, si par hasard plusieurs 

pixels situes dans la zone non-saturee sont d'abord visites, les fortes valeurs a cet 

endroit se repercuteront sur la valeur simulee a un pixel en bas de 2 m. Ainsi, 

puisque la situation inverse peut aussi se produire (plusieurs pixels situes sous la 

zone non-saturee sont d'abord visites), cela entraine une zone de grande variance 

a l'interface. 
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CHAPITRE 7 

DISCUSSION 

A la lumiere des resultats obtenus, l'algorithme de simulation sequentielle gaus-

sienne par approche bayesienne permet de generer des realisations de la conducti­

vity hydraulique sur une grille 2D, a une echelle decimetrique. Cet algorithme est 

valide a l'aide d'un cas synthetique, puis applique a un cas reel. Ces deux cas ont 

permis de confirmer Phypothese que l'ajout de donnees geophysiques aux donnees 

hydrogeologiques precise substantiellement l'estimation des parametres hydrau-

liques. A partir de ces resultats, les points forts et les points faibles de l'approche 

bayesienne ont pu etre identifies. Dans cette section, il est done question d'analyser 

les forces et les limites de chacun des aspects de la methode proposee, de la prise 

des mesures a l'obtention de realisations. 

Avantages 

Un premier avantage de l'approche bayesienne est de permettre l'inclusion, dans la 

simulation, des donnees de conductivity hydraulique prealablement connues mais 

souvent imprecises, peu importe leur localisation dans le site, sous forme d'une 

premiere distribution appelee a priori. Celle-ci est calculee a l'aide d'un krigeage 

simple de la variable principale. Un second avantage de la methode est l'integration 

de cette approche parametrique (ajustement d'un variogramme) a la flexibilite de 

l'approche non parametrique de la methode du noyau, qui permet de tenir compte 

de relations non lineaires et a dispersions variables. 

La distribution a priori est « mise a jour » a l'aide de l'information apportee par 

les donnees geophysiques. Le lien entre les parametres physiques et hydrauliques 
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est etabli in situ et la methode des noyaux permet de calculer la densite de pro­

bability conjointe de ceux-ci. Cette methode a l'avantage de permettre rinclusion 

de plusieurs variables, tant que celles-ci sont connues aux memes points, un des 

atouts par rapport a la simulation sequentielle gaussienne standard qui n'utilise 

que la variable principale. 

Tel que mentionne precedemment, une des forces de la methode des noyaux est de 

pouvoir supporter des relations non-lineaires entre les differentes variables. Ceci 

est pleinement justifie avec le cas reel ou les relations etablies entre la conduc­

tivity hydraulique et les parametres physiques sont supposees non lineaires. En 

consequence, l'approche proposee est avantageuse par rapport au cokrigeage1, qui 

ne tient compte que du lien lineaire entre les variables. Par ailleurs, le cokrigage 

requiert l'ajustement de tous les variogrammes et variogrammes croises, ce qui 

s'avere etre une lourde tache. 

Par ailleurs, le fait d'etablir une relation in situ entre les parametres physiques 

et hydrauliques est probablement mieux adapte pour des sols heterogenes que le 

recours a des formules petrophysiques generates, restreintes a des limites de validite. 

De plus, contrairement aux methodes de simulation, celles-ci ne permettent pas de 

mesurer l'incertitude sur les estimations. 

Desavantages 

Le krigeage simple requiert une estimation de la moyenne du parametre recherche, 

ce qui peut etre imprecis si Ton ne possede pas beaucoup de donnees. Une alter­

native serait de remplacer le krigeage simple par un krigeage ordinaire (Emery, 

2008). De plus, la moyenne et la variance de krigeage, calculees au pixel a simuler, 

servent a generer la distribution a priori, de forme gaussienne. Cette etape suppose 

1avec la conductivite hydraulique comme variable principale et la constante dielectrique et la 
conductivite electrique comme variables secondaires 
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done que le parametre recherche presente un comportement gaussien, ce qui n'est 

pas toujours le cas. Ici, nous ferons l'hypothese que la distribution de ce dernier 

est bien gaussienne. II est possible de valider cette hypothese en comparant les 

variogrammes des indicatrices associees a des quartiles complementaires (e.g. 0.2 

- 0.8, 0.1 - 0.9). Dans le cas gaussien, ces variogrammes devraient etre identiques 

(Chiles et Delfiner, 1999; Marcotte et Gloaguen, 2008). 

Le calcul de la densite de probabilite conjointe necessite la determination des 

largeurs de fenetre. Lorsque Ton a plus de trois variables et qu'un examen visuel 

est impossible, cet exercice peut etre delicat. De plus, la fonction d'interpolation 

servant a generer la probabilite de densite conjointe continue peut induire un biais 

se refletant sur la vraisemblance (Rosenblatt, 1956). Ceci est d'autant plus vrai 

lorsque Ton dispose de peu de points de mesures. 

Outre la quantite, la qualite des points de mesure du noyau est importante puis-

qu'elle peut influencer grandement la justesse des estimations. Lors de ce projet, la 

justesse de l'estimateur aurait pu etre verifiee en appliquant la methode a plusieurs 

modeles synthetiques statistiquement equivalents. Malheureusement, cet exercice 

n'a pas ete realise, faute de temps. 

D'un cote pratique, les methodes geophysiques et hydrogeologiques retenues com-

portent plus d'avantages que d'inconvenients : 

- le piezocone multi-capteurs est un instrument de pointe, qui donne des mesures 

relativement precises et en continu, de plusieurs parametres. Cet appareil est 

avantageux pour la vitesse a laquelle il opere et pour la quantite et la qualite 

des donnees qu'il mesure (Butler, 2005). 

- l'acquisition tomographique radar presente l'avantage de mesurer simultanement 
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deux parametres physiques en lien avec les proprieties hydrauliques du milieu. 

L'inversion de ces deux parametres permet de determiner la vitesse et l'attenua-

tion des ondes radar sur une grille decimetrique entre les forages. Notons toute-

fois que les tomogrammes sont moins bien definis sur les bordures et au sommet, 

qu'au centre (Linde et al., 2006a). De plus, dans un sol compose d'une grande 

fraction argileuse, les ondes radar risquent d'etre tres attenuees en raison de la 

forte conductivity electrique de l'argile, ce qui constitue une limite a l'utilisation 

de cet appareil. 

Une des caracteristiques de l'acquisition tomographique est de mieux repro­

duce les grandes structures du milieu que les variations a tres petite echelle. 

Considerant que l'effet de pepite des tomographies radar est principalement oc-

casionne par le processus d'inversion, on peut supposer que celui-ci n'est proba-

blement pas correle avec les variations a petite echelle de la porosite. Dans cette 

etude, les tomogrammes resultant du cokrigeage ont ete preferes aux simulations. 

II aurait toutefois ete interessant de visualiser l'impact d'inclure les variations 

des tomographies simulees par la methode FFT-MA (realisees a l'aide du lo-

giciel bh-tomo) sur les realisations de porosite ou de conductivity hydraulique 

obtenues par l'approche proposee. Pour etre valable, cette verification aurait 

necessite, par exemple, le calcul d'une realisation bayesienne pour chacune des 

realisations tomographiques. 

- l'essai de permeabilite in situ a niveaux multiples est relativement rapide a 

mettre en oeuvre et assez precis pour reperer des lithologies d'une dizaine de 

centimetres, comportant des proprietes hydrauliques differentes. Toutefois, cet 

essai, comme les autres methodes hydrogeologiques in situ, ne mesure reellement 

que la composante horizontale de ce parametre. De plus, les mesures peuvent 

etre biaisees par l'accumulation ou le drainage des particules fines a l'interface 
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entre le forage et le sol adjacent. 

II est important de mentionner que les mesures issues de ces differents appareils ne 

sont pas toutes a la meme echelle lors de leur acquisition. Ainsi, une integration 

des mesures les plus fines (prises ici par le piezocone et l'essai in situ a niveaux 

multiples), a une echelle plus grossiere (tomographie radar) a ete prealablement 

realisee (Paradis et al., 2008) afin de tenir compte des differentes echelles. 

Finalement, une faiblesse de la methode est d'etre tributaire d'une acquisition ra­

dar tomographique generalement realisee en 2D alors qu'en realite, la conductivity 

hydraulique est un phenomene tridimensionnel. La tomographie radar limite aussi 

la largeur de la zone etudiee a une dizaine de metres, ce qui peut sembler faible 

par rapport a la taille d'un panache de contamination, par exemple. La combi-

naison 2D ou 3D de plusieurs panneaux est done une avenue interessante pour 

cette methode. Une autre moyen pour generer un modele 3D serait de recourir 

a la tomographie radar en 3D directement (Eppstein et Dougherty, 1998b,a). La 

simulation bayesienne pourrait done etre appliquee directement sur l'ensemble du 

bloc a condition d'avoir une valeur des parametres geophysiques a tous les points 

ou Ton souhaite simuler une valeur de conductivity hydraulique. 
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CHAPITRE 8 

CONCLUSION 

En somme, l'algorithme de simulation sequentielle gaussienne par approche baye-

sienne de donnees de tomographie radar et des parametres hydrauliques, est une 

approche simple et applicable « in situ »permettant d'estimer la conductivity hy-

draulique d'un aquifere a une echelle fine (~15 cm), sur un plan compris entre deux 

forages. La robustesse de la methode a ete validee a l'aide d'un cas synthetique et 

d'un cas reel. Les resultats obtenus par cette approche sont concluants. Toutefois, 

divers travaux futurs sont envisageables. 

D'abord, d'autres methodes geophysiques et hydrauliques pourraient etre integrees 

aux simulations par le biais de la densite de probabilite conjointe. Des exemples 

de methodes pertinentes seraient la tomographie electrique pour pallier aux effets 

des ondes guidees, la tomographie sismique pour mieux contraindre la tomogra­

phie radar ou la tomographie hydraulique pour une meilleure estimation a priori 

de la conductivity hydraulique. II faut toutefois considerer que l'ajout d'autres 

methodes exige une augmentation considerable du nombre de donnees afin d'avoir 

une estimation precise de la densite de probabilite conjointe. 

Une avenue interessante pour augmenter la quantite de donnees disponibles est le 

concept du modele analogue. A l'instar de la methode presentee par Gastaldi et al. 

(1998) et par Gloaguen et al. (2009), un modele analogue de la coupe stratigra-

phique du site investigue peut permettre de generer des donnees geophysiques et 

hydrauliques synthetiques. Ces dernieres peuvent ensuite etre integrees au calcul 

de la densite de probabilite conjointe afin de combler les zones non echantillonnees. 

Cette approche novatrice a comme avantage de preciser la relation entre les pa-
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rametres physiques et hydrauliques et done, de fournir potentiellement un meilleur 

estime de la conductivity hydraulique. Toutefois, une telle approche n'est pos­

sible que si Ton dispose de relations analytiques theoriques liant les variables 

geophysiques mesurees a la conductivite hydraulique. Ceci demeure un domaine 

actif de recherche. 

De plus, il serait particulierement interessant d'extrapoler plusieurs panneaux 2D, 

compris entre deux forages, pour creer un modele 3D de conductivite hydraulique 

connue a une echelle decimetrique. Un essai de traceur sur un site reel et modelise 

a l'aide d'un simulateur d'ecoulement pourrait ensuite permettre de valider l'inter-

polation. Un algorithme permettant de generer un tel modele a l'aide de donnees 

geophysiques et hydrauliques ameliorerait substantiellement les predictions ac-

tuelles de transport de contaminants et permettrait de realiser plus precisement 

des plans de rehabilitation de zones contaminees. 

Ultimement, un modele de conductivite hydraulique 3D, a une echelle decimetrique, 

pourrait aussi etre genere par simulation bayesienne a partir d'une tomographie 

radar 3D. 
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