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6 RESUME

Résumé

La marge de Nankai dans la zone Tokai n’a pas subi de rupture lors du dernier épisode
sismique de 1944-1946, qui a affecté tout le reste de la marge. Un fort séisme est donc a attendre
a cet endroit au cours des prochaines années. Afin de mieux contraindre ’étendue de la zone
sismogene, une campagne sismique 3D a été menée en 2000 sur le prisme de Nankai. Cette these
s’inscrit dans la double thématique méthodologique et géologique de cette campagne.

L’aspect méthodologique comprend la prise en compte des spécificités de I'imagerie 3D
par rapport a 'imagerie 2D classique. Lors de 'acquisition, la géométrie du dispositif source-
récepteurs doit étre parfaitement connue. Grace a une méthode mise au point a cet effet, la
géométrie a pu étre reconstruite avec une excellente précision. Le traitement a également amé-
lioré sensiblement les images obtenues, méme si certains objets n’apparaissent pas de maniere
évidente dans les données. Les images 3D ont cependant permis de beaucoup mieux contraindre
la position des failles majeures du prisme (Tokai, Kodaiba) en profondeur, et donc de mieux
comprendre la cinématique du prisme.

L’aspect géologique a révélé que la déformation de la marge est dominée par les événements
Quaternaires, qui ont affecté une couverture du bassin d’avant-arc tres calme auparavant. Plu-
sieurs phases de plissement sont visibles, dont une en avant du bassin qui peut chronologiquement
étre reliée a I’arrivée en subduction d’une ride océanique. L’étude du BSR a également permis
indirectement de donner un ordre de grandeur des processus d’érosion et de sédimentation sur
la marge. Les larges glissements de terrains observés peuvent étre simplement liés a l'activité
sismique de la marge, sans intervention de surpression de fluides dans les pores. Enfin, un volcan
observé en subduction est peut-étre a l'origine de l'inactivation de la faille de Tokai, qui ne
présente aucun signe d’activité récente.

Mots-clés : subduction, prisme de Nankai, imagerie sismique 3D, acquisition sismique, BSR.
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Abstract

The Nankai margin in the Tokai area has not ruptured during the last seismic episode of
1944-1946, that affected the rest of the margin. A strong seism is therefore to be expected in
this area in the next years. To better constrain the extend of the seismogenic zone, a 3D seismic
survey was carried out in 2000 on the Nankai wedge. This PhD thesis lies in the double thematic
aspects of this survey, both methodological and geological.

The methodological aspect covers the consideration of 3D imaging specificities compared to
classical 2D imaging. During the acquisition, the geometry of the source-receivers display has to
be perfectly well known. Thanks to a new method developped ad hoc, the geometry has been
reconstructed with an excellent precision. The processing also sensibly ameliorated the obtained
images, even though some objects are not obvious in the data. 3D images however allowed to
much better constrain the position of major faults (Tokai, Kodaiba) in depth, and then to better
understand the wedge kinematics.

The geological aspect revealed that the deformation of the margin is dominated by Quater-
nary events, that affected the cover of the forearc basin that was previoulsy very quiet. Several
folding phases can be distinguished, amongst which one in the front of the basin, that can be
chronologicaly linked to the subduction of an oceanic ridge. The study of the BSR also indirectly
allowed to give an order of magnitude of erosionnal and depositionnal proccesses on the margin.
Large observed landslides can be simply linked to seismic activity of the margin, without any
pore fluids overpressure. Finally, a subducting volcano was observed and is possibly the cause
for the Tokai fault inactivation, that does not present any sign of recent activity.

Keywords : Nankai subduction zone, seismic imaging, acquisition geometry, BSR.
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Introduction

Le Japon est une des zones sismiques les plus actives au monde. Situé a la convergence
de trois plaques tectoniques, l’archipel est régulierement ébranlé par des séismes, parfois tres
violents et destructeurs. La subduction de la plaque Pacifique pour la fosse du Japon et de la
plaque Philippines pour la fosse de Nankai sont la cause de ces séismes, qui prennent leur origine
dans le frottement de la plaque en subduction et de la marge japonaise. Les hypocentres de ces
séismes se situent dans une partie de la surface de glissement appelée zone sismogene, et ou
les conditions physiques sont propices a la rétention des contraintes jusqu’a un certain point de
rupture. L’extension de cette zone est connue pour la marge de Nankai et s’étend en mer jusqu’a
la cote. La densité de population vivant dans les zones a risques pres des cotes rend évidemment
I’étude des phénomenes sismiques cruciale dans cette partie du monde, qui bénéficie par ailleurs
d’un enregistrement historique de la sismicité parmi les plus anciens dans sa littérature. Les
moyens financiers de ce pays en font également une des zones les plus étudiées et surveillées,
et son histoire tectonique est aujourd’hui assez bien connue. Le programme international de
recherche sur la zone sismogene SEIZE (SEIsmogenic Zone Ezxperiment) a d’ailleurs fait de la
marge de Nankai une de ses cibles privilégiées. La partie est du prisme de Nankai (zone de
Tokai) est un des segments de la marge étudié depuis plusieurs années. Elle est intéressante
a double titre, étant le théatre de la subduction de reliefs océaniques (e. g. Le Pichon et al.,
1996a), et n’ayant pas subi de rupture lors des derniers grands séismes historiques de 1944 et
1946 (Kanamori, 1972; Ando, 1975). Un séisme violent est donc a attendre dans les prochaines
années a cet endroit de la marge.

Si les phénomenes de glissement entre deux plaques peuvent étre modélisés et éventuellement
expliqués par des approches de simulations numériques ou analogiques en tenant compte d’ob-
servations des propriétés mécaniques et chimiques réalisées in situ, il est également important de
connaitre la zone de subduction de la maniere la plus large possible, en particulier sa géométrie
et son fonctionnement historique (cycle sismique) : ou sont les failles, lesquelles sont actives ou
quand l'ont-elles été? L’imagerie sismique est un des outils les mieux adaptés a ’exploration
du sous-sol sur de vastes zones. Elle permet de donner une image du sous-sol, permettant de
retrouver une représentation structurale de celui-ci et donc de donner des informations sur la
structure et ’histoire du prisme, mais aussi de retrouver certaines propriétés du milieu imagé.

L’imagerie sismique est basée sur ’étude de la propagation des ondes dans le sous-sol. En
particulier, la sismique réflexion permet de reconstituer une image des discontinuités géologiques
du sous-sol, sur le méme principe que 1’échographie médicale ou I’écholocalisation des chauves-
souris, le probleme de la vitesse de propagation des ondes en plus (voir figure 1). Les ondes dont
il est ici question sont des ondes acoustiques se propageant dans le sous-sol selon les lois de la
mécanique. Ces lois font intervenir des parametres décrivant les propriétés élastiques du milieu,
I’étude des ondes acoustiques ayant traversé ce milieu peut donc apporter des informations sur
certaines de ses propriétés mécaniques liées a I'élasticité. Couplée a des observations précises
réalisées lors de forages, I'imagerie est un outil puissant pour la quantification des parametres

11



12 INTRODUCTION

Bouée de queue

\ Flite

Reflections sur les
Structures du sous-sol

F1Ga. 1 — Schéma d’une acquisition sismique. Les ondes sismiques sont émises lors de I'explosion
d’une source, en général des canons a air tractés par le bateau pour la sismique marine. Les ondes
se propagent dans le sous-sol et sont réfléchies par des interfaces physiques. Ces ondes réfléchies
vers le haut sont ensuite enregistrées par des capteurs acoustiques (hydrophones) uniformément
répartis le long d’un support (la flite) également tracté par le bateau. Une bouée de queue située
a la fin de la flite permet, grace a I'enregistrement de la position de celle-ci, de contraindre la
position de la flite dans ’espace au cours du temps.

rhéologiques du sous-sol.

L’imagerie sismique se décompose en trois étapes principales. La premiere est I'acquisition des
données. Lors de cette phase, des ondes sismiques sont générées a ’aide d’une source artificielle
(dynamite, canon...). Ces ondes se propagent dans le sous-sol, sont réfléchies et sont captées
par des récepteurs, qui enregistrent le signal (mouvement du sol, pression) au cours du temps.
Une fois 'acquisition effectuée, la deuxieme phase de 'imagerie est le traitement des données.
Ce traitement consiste, a partir des enregistrements de 'acquisition, a retrouver la structure et
les propriétés du sous-sol. Il s’agit donc d’un probleme inverse, qui se décompose lui-méme en
plusieurs étapes. Les deux principales étapes sont I’obtention du modele de vitesse des ondes dans
le sous-sol, et 'obtention d’une image finale. Les bases théoriques nécessaires a la résolution de
ces problemes sont aujourd’hui largement développées, la quantité d’opérations nécessaires pour
traiter un grand volume de données est aujourd’hui le facteur limitant du traitement. Une fois
I'image obtenue, la derniere phase consiste a interpréter les images obtenues en leur attribuant
une signification géologique, a l'aide d’informations d’autres sources (carte géologique, forage,
informations gravimétriques et magnétiques...).

Les premiers essais réussis d’exploration sismique ont eu lieu dans les années 1920 : image
du contact de deux formations (schiste Sylvan et gres de Viola) dans ’Oklahoma par Karcher
et ses collaborateurs (1921), caractérisation d’un doéme de sel par Mintrop en Allemagne (1920)
et au Texas (1924, premiere découverte d’hydrocarbures grace a la sismique) a partir de 1’étude
des ondes réfractées, étude du champ pétrolier Maud dans I’Oklahoma par la Geophysical Re-
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search Corporation (1927) en sismique réflexion. Les traitements étaient alors inexistants ou tres
rudimentaires, jusqu’a I'invention de la bande magnétique (1955), permettant d’enregistrer les
données. Depuis, les progres techniques ont permis de procéder a des acquisitions de données de
plus en plus élaborées, mais nécessitant un traitement de plus en plus lourd. En particulier, le
manque de puissance de calcul a longtemps nécessité la réduction artificielle des données par la
sommation, qui consiste a additionner tous les enregistrements correspondant a un méme lieu
géographique, apres les avoir corrigés de distorsions dues aux éventuelles différences de géométrie
d’acquisition. La correction appliquée est basée sur I’hypothése d’un milieu tabulaire, ce qui est
une approximation trop peu réaliste dans certains milieux complexes. Depuis quelques années,
le traitement avant sommation se généralise avec l'augmentation de la puissance de calcul et des
moyens de stockage (mémoire vive et bandes magnétiques) des données disponibles.

L’imagerie 3D, par les problemes de tous ordres qu’elle pose (précision du positionnement,
volume de données, traitement...) n’est possible que depuis une vingtaine d’années et ne s’est
répandue que dans les années 1990. En sismique marine, ’acquisition en trois dimensions est
restée expérimentale jusqu’a la commercialisation d’avions instrumentés permettant de localiser
précisement les capteurs sur la flite, au milieu des années 1980. Si ce type d’opération est
aujourd’hui courant dans les milieux industriels, il reste rare dans le domaine académique pour
plusieurs raisons :

— la lourdeur de sa mise en place (matériel de positionnement et durée) ;

— le peu de zones suffisamment bien documentées, dignes d’intérét et présentant des pers-

pectives intéressantes ;

— le cout matériel et humain du traitement des données.

De plus, la profondeur des objectifs est, dans le cas de la zone sismogene, trés supérieure a
celle des objectifs pétroliers classiques, et les structures servant de cible d’imagerie dans la
recherche universitaire sont parfois plus complexes que les bassins sédimentaires de certains
champs pétroliers.

La premiere campagne universitaire de sismique 3D a eu lieu sur le prisme d’accrétion de
la Barbade (e. g. Shipley et al., 1994), révelant des contrastes d’impédance sismique au toit du
décollement interplaques interprétés comme des zones de surpression de fluide (voire par exemple
Bangs et al., 1996), et au Costa Rica (Stoffa et al., 1991; Shipley et al., 1992). Le traitement
des données a été réalisé apres sommation. Depuis, d’autres campagnes ont été réalisées, sur la
ride est Pacifique (e.g. Singh et al., 1999; Kent et al., 2000), de nouveau au Costa Rica (e. g.
Bonnemann et al., 1999), elles aussi traitées aprés sommation, et sur le prisme de Nankai (Bangs
et al., 1999), au large de Shikoku, oul un traitement avant sommation est en cours (e. g. Bangs
et al., 2001a; Hills et al., 2001). La sismique 3D connait un succes plus important pour les cibles
peu profondes, plusieurs campagnes haute résolution ont été réalisées ces dernieres années, par
exemple au large de I’Oregon (Bangs et al., 2001b) avec pour cible les hydrates de méthane, ou
dans le lac Léman (Scheidhauer et al., 2000a,b) pour relier la tectonique active et les dépots
sédimentaires. Ces objectifs sont plus proches de ceux de l'industrie pétroliere, qui depuis les
années 1980 effectue de plus en plus de campagnes 3D, principalement dans le Golfe du Mexique
et en Mer du Nord.

La campagne sismique 3D SFJ (Seize French Japanese contribution) a été réalisée sur la
partie est de la zone de subduction de Nankai, au large du district de Tokai, afin de clarifier la
géométrie du prisme d’accrétion dans cette zone et de reconstituer une partie de son histoire.
Cette zone de subduction ayant été considérée comme zone d’étude privilégiée par le programme
MARGINS, de nombreuses campagnes sismiques ont été réalisées ces dernieres années, par des
organismes japonais (JAMSTEC, ORI) et étrangers, lors de programmes d’étude internationaux
(voir figure 2). Des profils de sismique réflexion ont récemment été acquis en 2D (voir par exemple
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F1G. 2 — Principales campagnes réalisées ces dernieres années sur le prisme de Nankai. En rose,
les campagnes de sismique réflexion. En rouge, les campagnes 3D, la boite de la campagne SFJ
est ici indiquée. En vert, les campagnes OBS. Les points jaunes représentent les forages : MITI,
forage MITI-JNOC-Japex, voir Takahashi et al. (2001); ODP, forages des legs 131, 190 et 196
Ocean Drilling Program.

Moore et al., 1990; Park et al., 2000; Kodaira et al., 2002; Mazzotti et al., 2002; Takahashi et al.,
2002) et en 3D (Bangs et al., 1999; Pascal et al., 2000), et plusieurs campagnes de réfraction
ont été menées a travers la marge (Nakanishi et al., 1998; Sato et al., 1998; Kodaira et al., 2000;
Nakanishi et al., 2002b,c).

SFJ est la premiere campagne 3D de cette envergure (42 jours, 225 km? couverts) réalisée
dans le domaine académique francais. Elle a été rendue possible par la modernisation de I’équi-
pement d’acquisition de 'Ifremer (opérateur de la campagne), la disponibilité de matériel et
de programmes de traitement des données performants et surtout l'intérét du site choisi, alors
candidat potentiel pour un forage riser du programme IODP.

L’intérét a aussi été de mettre au point et de valider une chaine d’imagerie sismique en
3D, a partir du matériel d’acquisition disponible et d’algorithmes de traitement existants ou a
developper, ce qui constitue I’enjeu méthodologique de cette these.

Enfin, l'intérét géologique était multiple : imagerie du décollement pour mieux contraindre
la zone sismogene, position des failles majeures du prisme et leur role possible dans le cycle
sismique, imagerie du corps magnétique de Paléozenisu, chronologie de la formation du prisme
et de la déformation du bassin d’avant-arc, structure du BSR et du double BSR.

Le premier besoin spécifique & une acquisition 3D est un systéme permettant de retrouver
la position des sources et récepteurs de maniere précise. Si le navire utilisé pour la campagne
sismique est pourvu d’instruments de navigation récents et performants, les données de naviga-
tion enregistrées doivent étre traitées avec un soin particulier. Une partie de ce travail de these
a donc été consacrée au probleme de positionnement des sources et récepteurs dans le cas d’une
acquisition avec une seule fliite, a la recherche de causes d’erreurs possibles et a leur réduction, et
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au développement d’un algorithme de reconstruction de la position de la flite. Cette étude était
d’autant plus nécessaire que cette étape de traitement est tres peu abordée dans la littérature
depuis 'avenement des pingers utilisées dans les acquisitions pétrolieres multi-flites, et qu’au-
cun logiciel spécifique de traitement de la navigation adapté au dispositif d’acquisition employé
n’était disponible. Du fait d’intéressantes améliorations apportées par rapport aux méthodes
classiques, cet aspect du travail a fait I'objet d’une publication (Martin et al., soumis a Geophys.
Prosp.) relative a la réduction des erreurs de position du dispositif d’enregistrement dues aux
fluctuations des déclinaisons magnétiques sur la zone d’acquisition.

Le traitement sismique a été conduit de maniere classique (en temps) grace a un logiciel
commercial (CGG Géovecteur), puis a été réalisé avec des algorithmes d’analyse de vitesse et
de migration en profondeur développés a I’'Ecole des Mines de Paris. Si les structures les plus
réflectives sont visibles sur les profils traités de maniere classique, le traitement en profondeur,
outre ’avantage de restituer la géométrie des objets de maniere plus réaliste, permet de clarifier
certaines réflexions difficiles & interpréter sur des profils traités en temps de maniere classique.
Ce type de traitement est par contre plus tributaire du modele de vitesse de propagation des
ondes utilisé. La recherche du modele de vitesse a donc été une part importante de ce travail, et
a été réalisée par deux approches successives. La premiere méthode utilisée, la stéréotomogra-
phie, consiste a retrouver un macro-modele de vitesse par inversion de pointés réalisés dans deux
domaines différents (source commune et récepteur commun). Malgré une base théorique inté-
ressante et I'application réussie de cette méthode a des données sismiques de zones complexes,
cette approche n’a donné que des résultats mitigés sur les données de SFJ. Une deuxieme voie
a alors été explorée et a été implémentée : 'analyse de vitesse par migration. Cette méthode,
plus simple a mettre en oeuvre, est par contre tres lourde et cotiteuse en raison de 1’étape de
migration des données nécessaire a chaque itération. Cette deuxieme stratégie a permis 1’élabo-
ration d’'un modele de vitesse des ondes P plus étendu et valide, qui a ensuite été utilisé pour le
traitement des données.

Le traitement des données en 3D est plus lourd qu’en 2D du fait d’une part du volume de
données sismiques plus grand et d’autre part du nombre de calculs et de la taille restreinte de
la mémoire des ordinateurs en comparaison avec les besoins des algorithmes. Les précédentes
acquisitions réalisées en 3D ont été traitées de maniere classique, c’est-a-dire en migration temps
apres sommation. La lourdeur des calculs de migration avant sommation (en 2D aussi bien qu’en
3D) a nécessité le développement d’une chaine de traitement optimisée, ce qui a pris un certain
temps pour effectuer tous les tests nécessaires. La chaine de prétraitements, en particulier, a du
étre adaptée pour faire ressortir au mieux le signal des données. L’imagerie en trois dimensions
d’un prisme d’accrétion est un objectif pour le moins ambitieux, et la qualité des données sis-
miques étant assez moyenne, de nombreux tests ont été réalisés avant de retenir une chaine de
prétraitements optimale.

De plus, le traitement des profils a été effectué en deux temps. Tout d’abord, les profils
ont été migrés en 2D jusqu’a une profondeur de 15 km. Cette taille d’image permet d’avoir
une bonne idée de la structure profonde du prisme d’accrétion. Ensuite, ils ont été migrés en
3D jusqu’a une profondeur de 1,5 km seulement en cube, et jusqu'a 5 km en profils sériés,
car le gain d’information apporté par la 3D au-dessous de cette profondeur est tres faible au
regard du cout énorme de traitement. L’image 3D de la zone superficielle est plus réaliste en
termes d’amplitudes que celle obtenue en 2D, en particulier pres de la surface. Le traitement des
données et les problémes s’y rapportant ont été la part la plus importante de ce travail de these.
Cette phase de traitement a été réalisée entierement au centre de recherche en géophysique de
I’ENSMP, sous la supervision de Mark Noble, et fait I'objet d’une publication en préparation
(Noble et al., in prep).
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Une fois les données traitées, les images obtenues ont pu étre interprétées et comparées aux
images de la marge déja disponibles dans la méme zone. Dans un premier temps, la connaissance
de la structure de la marge a pu étre améliorée par I'imagerie du toit de la crolite sous une
épaisseur de prisme allant jusqu’a plus de 10 km. Si les failles majeures du prisme ne sont
pas apparues de maniere évidente sur les profils traités, ceux-ci ont cependant permis, grace a
I’utilisation conjointe de données d’un forage voisin, de beaucoup mieux contraindre ’histoire de
la marge et la chronologie de la déformation, en particulier sur le bassin d’avant-arc (Martin et
al., in prep.). L’étude de la structure du BSR a également permis de calculer le flux de chaleur sur
le prisme et de montrer que le régime thermique de la marge dans la zone de Nankai est dominé,
d’une part par U'effet de la subduction, et d’autre part par les processus actifs de surface (érosion,
sédimentation) et non par la circulation a grande échelle de fluides. L’étude du BSR a fait 'objet
d’une publication (Martin et al., soumis & Earth Planet. Sc. Let.). Enfin, les images obtenues
des profils régionaux plus a 'ouest de la boite ont permis de mettre clairement en évidence la
présence d’un volcan, précédemment suggérée par I’étude de la bathymétrie, et permis d’étudier
effet de la subduction de ce volcan a grande échelle sur le prisme et le décollement (Lallemant
et al., in prep.). Ce travail d’interprétation a été réalisé en collaboration avec Siegfried Lallemant
(Université de Cergy-Pontoise) pour la partie de la déformation du bassin avant-arc (chapitre
4) et du prisme actif en relation avec la ride de Paléozenisu (chapitre 6). Le travail sur le BSR
(chapitre 5) a été réalisé en collaboration avec Pierre Henry (ENS Paris) .

Cette these se divise donc en trois parties, restituant les aspects thématiques des travaux
évoqués ci-dessus. La premiere partie introduit et situe le probleme de la zone sismogene, et
résume les informations disponibles sur la marge de Nankai en général et dans sa partie est en
particulier. Dans la deuxieme partie, le probleme de la reconstitution de la géométrie d’acquisi-
tion est étudié en détail, ainsi que les différentes étapes du processus de traitement (analyse de
vitesse, migration). Dans la troisieme partie enfin, la structure du prisme dans la zone d’étude
est présentée a partir des profils sismiques traités, ainsi que I’histoire de la déformation montrant
les différentes phases de I'activité des failles et les conséquences du passage de reliefs océaniques
en subduction.



Premiere partie

Le prisme de Nankai et la zone
sismogene
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Chapitre 1

La fosse de Nankai

La fosse de Nankai est la bordure sud de ’archipel Japonais. Elle s’étend de la fosse de
Suruga a l’est jusqu’a l'archipel des Ryukyu a l'ouest, et est le théatre de la subduction de la
plaque Philippines sous le continent Japonais. Plusieurs aspects de la géologie de cette zone de
subduction ont été étudiés au cours des dernieres années pour mieux comprendre les phénomenes
se produisant en relation avec le cycle sismique. Ce chapitre présente la synthese de ces différents
travaux.

1.1 Contexte géodynamique

1.1.1 Géodynamique régionale

La sismicité observée aux frontieres de plaques a conduit dans un premier temps a séparer
quatre ensembles majeurs autour du Japon : les plaques Pacifique, Amérique du nord, Eurasie
et Philippines (voir figure 1.1). Les modeles les plus anciens et globaux, basés principalement
sur la concordance du mouvement relatif des plaques avec des taux d’ouverture océanique et des
vecteurs glissement de séismes, montrent une cinématique dominée par ces quatre plaques (e. g.
Minster and Jordan, 1978; DeMets et al., 1990, 1994). Si les modeles proposés concordent bien
avec les observations au premier ordre, ils sont insuffisants pour rendre compte notamment de
la déformation de l'arc japonais (Mazzotti, 1999).

Le Japon est séparé du continent eurasiatique par la mer du Japon, bassin en pull-apart du
début du Miocene (30 & 15 Ma), dont I'ouverture est une conséquence de la collision Inde-Asie
d’apres Jolivet et al. (1994).

La fosse de Nankai se situe au sud du Japon, et constitue le point de passage en subduction
du bassin de Shikoku, d’age Miocene moyen (25-15 Ma, Chamot-Rooke, 1988), sous le continent
japonais (voir figure 1.1). La cinématique de la subduction dans la partie est du prisme de
Nankai pose trois principaux problemes : la plaque tectonique a laquelle appartient aujourd’hui
le sud-ouest du Japon, le mouvement de la plaque Philippines et 'influence de la collision d’Izu
et de la ride de Zenisu.

Le sud-ouest du Japon a longtemps été considéré comme faisant partie de la plaque Eur-
asie (e.g. DeMets, 1992). L’étude de structures tectoniques actives de ’est asiatique a conduit
Zonenshain and Savostin (1981) et Savostin et al. (1983) & découper la zone en blocs plus pe-
tits, dont la plaque Amour, la plaque Chine du sud et la plaque Okhotsk (voir figure 1.1). Ces
travaux indiquent que l’arc Japonais est situé sur la plaque Amour, a ’exception d’une partie
de I'ile d’Hokkaido, située sur la plaque Okhotsk (Savostin et al., 1983), et du sud-ouest de 'ile
de Kyushu, actuellement affectée par 'ouverture du bassin d’Okinawa. Des études plus récentes
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Fi1a. 1.1 — Sismicité crustale (< 30 km) de 1’Asie de 'est sur 'année 2001 (Magnitude > 4)
et plaques tectoniques (PAC : Pacifique, PHS : Philippines, EUR : Eurasie, NAM : Amérique
du Nord, SUN : Sundaland, AUS : Australie, AMU Amour, CHS : Chine du sud, CAR : Ca-
roline). Le rectangle gris indique la localisation de la fosse de Nankai (voir figure 2). Les zones
a forte densité de séismes sont les limites des plaques majeures de la zone. Si certaines limites
sont bien identifiées, car le mouvement relatif entre les plaques est important, d’autres plaques
(Amour, Chine du Sud, Caroline) ont un mouvement relatif plus faible, leurs frontieres sont donc
sismiquement moins prononcées.
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(Wei and Seno, 1998; Heki et al., 1999) montrent que le mouvement actuel du sud du Japon
peut étre assimilé a celui de la plaque Amour, dont le mouvement relatif & ’Eurasie est de
lordre de 10 mm/an vers l'est (Heki et al., 1999). Selon Heki et al. (1999), ’hypothese d’une
plaque Okhotsk n’est plus obligatoire, et ces auteurs rattachent indifféremment le nord de ’arc
Japonais a la plaque Amérique du Nord ou Okhostk. Cette derniere serait alors au début de son
individualisation, malgré ’occurence de séismes en décrochement senestre le long de la bordure
nord de cette plaque (Chaine de Chersky), en contact avec I’Amérique du Nord (Riegel et al.,
93).

Le mouvement de la plaque Philippines, du fait du peu de terres émergées, n’était jusqu’a
tres récemment déduit que des vecteurs glissement des séismes interplaques a ses frontieres ainsi
que des circuits de fermeture de vitesses des plaques. Depuis peu des stations GPS installées
sur les iles de 'arc d’Izu-Ogasawara permettent de contraindre les résultats avec les mesures de
vitesse instantanée (Kato et al., 1998).

Seno et al. (1993) propose un poéle de rotation PHS/EUR compatible avec les modeles
NUVEL-1 et NUVEL-1A (DeMets et al., 1990, 1994), a partir des vecteurs glissement sur la
marge de Nankai et la marge d’Izu. Ce pole est relativement cohérent avec les vecteurs glissement
le long de la marge de Nankai, avec cependant un décalage systématique vers I'est des vecteurs
glissement prédits par rapport aux observations. Plusieurs autres études (Wei and Seno, 1998;
Heki et al., 1999; Miyazaki and Heki, 2001; Zang et al., 2002) obtiennent des poles de rotation
entre le Japon et la plaque Philippines qui rendent compte des vecteurs glissement de maniere
plus ou moins satisfaisante, a partir des données de ces vecteurs glissements et parfois des don-
nées GPS disponibles pour la plaque Philippines (voir figure 1.2) et en utilisant différents circuits
de fermeture. Le long de la marge de Nankai, les poles de Wei and Seno (1998) et Miyazaki and
Heki (2001) sont en bon accord avec les vecteurs glissement. Dans la partie est de la marge
de Nankai (34°N, 138°E), ces poles donnent tous deux une direction de convergence de 305°,
mais une vitesse variant presque du simple au double : 44 mm/an pour Wei and Seno (1998)
et 79 mm/an pour Miyazaki and Heki (2001). Le pdle de Miyazaki and Heki (2001) donne un
champ de vitesse suffisamment stable pour leur permettre une modélisation de la déformation
intersismique, et montre de tres faibles résidus sur la bordure nord-ouest de I’arc japonais. Ce
pole est donc considéré comme satisfaisant a grande échelle, mais ne peut rendre compte du
mouvement relatif local de la subduction, puisqu’il ne tient pas compte de la déformation ac-
commodée par les structures actives de la marge de Nankai et du continent au sud-est (comme
la MTL, voir figure 1.3). Le pole de Wei and Seno (1998) est donc plus fiable pour quantifier le
mouvement le long de la marge de Nankai, puisqu’il ne s’appuie que sur des données de vecteur
glissement, malgré un circuit de fermeture a six plaques (AMU-EUR-OKH-PHS-PAC-NAM).

En tenant compte du mouvement du chevauchement de Zenisu (voir plus loin) et & partir du
pole de (Wei and Seno, 1998), la vitesse de convergence sur la marge de Tokai est plus faible, de
lordre de 30 mm/an, de direction N308 (Mazzotti, 1999).

1.1.2 Cinématique de ’arc Japonais

La figure 1.3 montre les principales failles actives du Japon, ainsi que la microsismicité de ces
failles. Plusieurs grands accidents tectoniques actifs sont identifiés. La MTL (Median Tectonic
Line), sur laquelle peu de mouvement est observé a l'est de la baie d’Ise, est dextre a I'ouest
de celle-ci et accommode un déplacement oblique de la laniere de Nankai décrit par Lallemant
et al. (1996). La TITL (Tsuruga bay-Ise bay Tectonic Line) est un accident N340 senestre dont
I’extrémité sud se situe dans la baie d’Ise, face a I'extrémité de la ride de Zenisu en mer. L’ISTL
(Itoigawa-Shizuoka Tectonic Line) est un accident N340 traversant le Japon, mais n’est active
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EU/PH Seno et al. (1993) 48.2°N  157.0°E 1.09
AM/PH Wei and Seno (1998) 50.84°N  158.13°E 1.204
AM/PH Heki et al. (1999)* 44.0°N  204.3°E 1.482
AM/PH Miyazaki and Heki (2001) | 61.0°N 191.2°E 0.83
EU/PH Zang et al. (2002) 46.67°N  158.90°E 1.035

F1G. 1.2 — Ecart entre les directions de vecteurs glissement prédits et mesurés le long de la marge
de Nankai et de la fosse de Ryukyu pour les séismes utilisés par Zang et al. (2002), selon les
poles de différents auteurs (écart positif = prédiction déviée vers 'est). Le long de la marge de
Nankai, les poles de Wei and Seno (1998) et Miyazaki and Heki (2001) sont en bon accord avec
les observations, méme si les prédictions des autres poles sont souvent comprises dans les marges
d’erreur des directions de glissement des séismes observés (de 10 a 20°). Le décalage observé
dans les erreurs autour de 131° est du au changement de la cinématique a la marge : a 'ouest,
la fosse de Ryukyu sépare la plaque Philippines de la plaque Chine du Sud et non de la plaque
Amour.

* Le pole de Heki et al. (1999) est obtenu par addition du péle AM/EU et du pole EU/PH dérivé
de mesures GPS de Kotake et al. (1998).
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F1G. 1.3 — Principales failles actives du sud du Japon, ainsi que la sismicité (M>4) sur la période
1993-2002. Les isobathes de la plaque Philippines sont indiqués en traits épais continus (intervalle
10 km), ceux de la plaque Pacifique en tiretés épais (intervalle 100 km), d’apres (Ishida, 1992).

que dans sa partie centrale, et aboutit au sud dans la baie de Suruga. Enfin, 'ATTL (Arima-
Takatsuki Tectonic Line) est une faille dextre tres active, comme le montre la sismicité. C’est
sur cette faille que s’est produit le séisme de Hyogoken Nanbu, plus connu sous le nom de séisme
de Kobe, en 1995.

La déformation de ’arc japonais a été étudiée par plusieurs auteurs. Hashimoto and Jackson
(1993), par I’étude de données géodésiques, individualisent un bloc Nankai, situé entre la MTL
et la fosse, qui se déplace vers le sud-ouest, ce qui est confirmé par Lallemant et al. (1996). Ils
notent que la convergence le long de la fosse de Nankai est accommodée presque totalement de
maniere élastique. Mazzotti (1999) note cependant que ce résultat est a prendre avec précaution,
du fait de la profondeur prise pour la zone bloquée (20 km), probablement inférieure & la réalité.
En définitive, Mazzotti et al. (2000) montrent que le couplage cinématique entre la plaque
plongeante et le backstop déduit de la déformation observée par GPS est voisin de 1 dans la
zone pour la partie centrale de la marge de Nankai, de I'ouest de Shikoku a la péninsule de Kii,
méme si des déformations et rééquilibrages post-sismiques sur la zone de glissement asismique
ont été observés grace a des données de nivellement (Thatcher, 1984). Le déplacement relatif
entre les deux plaques est donc totalement effectué durant les séismes majeurs.

La collision d’Izu est également un facteur influengant la cinématique du Japon. Quatre
épisodes successifs de collision ont été observés dans les terrains du nord de la péninsule d’Izu
(Amano, 1991), il y a environ 15, 8, 4 et 2 Ma. Cette derniere phase est par ailleurs toujours
active. Seno (1999), a partir de mesures de déplacement sur les failles et de mécanismes au foyer,
montre que la contrainte horizontale maximale a un axe est-ouest dans la quasi-totalité du Japon
sous 'effet de la subduction pacifique, a I'’exception de la zone de collision d’Izu et de Kyushu.
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La contrainte maximale est en effet déviée vers la zone de collision autour de la péninsule d’Izu.
La péninsule joue un role de poingon (Huchon, 1985) & I’échelle du Japon central, tout en se
déformant elle-méme. En outre, elle est a 'origine d’une zone de déformation en avant de la
fosse, la ride de Zenisu.

1.1.3 La ride de Zenisu

La ride de Zenisu est une ride volcanique observée dans la plaque Philippines au sud-est
de la fosse de Nankai. Elle débute au nord-est dans la baie de Sagami, et se prolonge jusqu’en
face de la péninsule de Kii. Il s’agit principalement d’une ride volcanique, dont la dimension
est de 25 km de large pour un relief de 2 km, située de 60 a 80 km de la fosse de Nankai.
L’age de la crotite a cet endroit correspond aux anomalies magnétiques 6B et 6C (Lallemant
et al., 1989), ce qui donne un age de 22,7 & 24,7 Ma (Cande and Kent, 1995). Sur la base
de profils sismiques multitraces, Aoki et al. (1982) ont proposé qu’une partie de la contrainte
compressive exercée par la plaque en subduction serait accommodée par le jeu de structures
inverses visibles sur des profils du bord sud-est de la ride. Cette théorie a été confirmée par
la suite par des campagnes sismiques (Nakamura et al., 1987; Le Pichon et al., 1987b) et des
plongées en submersible (Le Pichon et al., 1987a; Henry et al., 1997). Cette structure compressive
est liée a la collision de la péninsule d’Izu et de I’arc japonais (Huchon, 1985). La ride de Zenisu
délimite une écaille a ’échelle crustale, d’apres les modélisations gravimétriques de Lallemant
et al. (1989), dont le mouvement modifie la direction de la subduction sous la partie est du
prisme de Nankai. Une image du chevauchement frontal de cette écaillage a I’échelle crustale a
une grande profondeur a pu étre obtenue en sismique réflexion (e. g. Mazzotti et al., 2002) et
réfraction (e. g. Nakanishi et al., 1998, 2002b).

Chamot-Rooke and Le Pichon (1989) ont proposé un modeéle mécanique de formation de
cette ride. Ce modele de subduction donne une contrainte déviatorique maximale sous la fosse a
une profondeur de 25 km, et a une distance vers 'océan de 60 a 100 km en surface. La formation
d’un chevauchement crustal sur cet axe serait donc peu cotuteux en énergie et expliquerait la
présence de la ride. Hashimoto and Jackson (1993) ont calculé ce mouvement relatif par une
inversion de données de géodésie et de VLBI d’apres la méthode de Matsu’ura et al. (1986), et
déduisent une vitesse relative de 22+4 mm/an pour un azimut de 294° entre I’écaille et la plaque
Eurasie. Cette vitesse est reprise par Lallemant et al. (1996) pour proposer une cinématique
autour de la jonction triple Philippines-Pacifique-Japon, et est compatible avec ’estimation de
Lallemant et al. (1989) (entre 10 et 20 mm/an). Le Pichon et al. (1996b) donnent un taux de
raccourcissement légérement supérieur : 25 & 36 mm/an, toujours croissant vers le nord-est.

La déformation diie au rapprochement des plaques Philippines et Amour, méme s’il est
principalement absorbé au niveau de la subduction de Nankai, est donc distribuée a la fois sur
le continent japonais par des structures décrochantes (MTL, ATTL) et compressives (zone de
collision d’Izu) et en mer a proximité de la péninsule d’Izu.

1.2 Activité sismique de la marge

L’activité sismique de la marge de Nankai est I'un des aspects pour lesquels celle-ci est tres
étudiée, du fait de son impact humain, économique et environnemental.
1.2.1 Les séismes historiques

La marge de Nankai présente l'intérét d’avoir un bon enregistrement historique des séismes
majeurs du dernier millénaire. L’histoire de la rupture de la marge a donc pu étre reconstituée
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(voir par exemple Ando, 1975, , figure 1.4), mettant en évidence un temps de récurrence d’environ
180 ans entre deux séismes majeurs (Ando, 1975). La plupart des grand épisodes ont provoqué
la rupture de la totalité de la marge en un ou deux séismes séparés de un a trois ans, la partie
est subissant systématiquement la premiere rupture.

La sismicité particuliere de la zone Tokai en fait un des sites privilégiés d’étude sur la marge
de Nankai. Si certains séismes ont provoqué la rupture de la marge sur une grande partie de sa
longueur, certains ont été plus localisés, et n’ont concerné que certains segments de la marge.
Ainsi, si les séismes d’Ansei Tokai (I et II) de 1854 ont provoqué la rupture de la totalité de la
marge de Nankai, les séismes suivants (Tonankai en 1944 et Nankaido en 1946) ont épargné sa
terminaison orientale (Kanamori, 1972, voir figure 1.4), a ’exception de la partie sous la cote
(Sagiya and Thatcher, 1999; Tanioka and Satake, 2001).

Si la vitesse de subduction est identique dans la zone Tokai et sur les portions voisines
de la marge, cela signifie que les contraintes relaxées lors des séismes de 1944-46 sur le reste
de la marge de Nankai ne l'ont pas été dans la zone Tokai. Un séisme serait donc a attendre
trés prochainement dans cette zone, qui pourrait libérer une énergie tres forte (Ishibashi, 1981;
Le Pichon et al., 1996a). Une autre hypothese expliquant I’absence de rupture lors des séismes de
1944-46 est que la ride de Zénisu, chevauchement intra-océanique d’échelle crustale, accommode
environ un tiers du mouvement de subduction par écaillage de la crotte (Le Pichon et al., 1996a).
La vitesse de subduction serait alors inférieure d’un tiers dans la zone Tokai par rapport aux
autres segments de la marge, et ne permettrait donc pas d’accumuler autant de déformation
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élastique que sur les segments voisins.

1.2.2 Etendue de la zone sismogene

La géométrie de la plaque plongeante a été étudiée par le biais de la sismologie, que ce soit
par la tomographie de temps de trajets (e. g. Hirahara, 1981) ou la distribution des séismes en
profondeur et leur mécanisme au foyer (voir par exemple Ishida, 1992). L’étendue de la zone de
rupture des séismes de Tonankai et Nankaido ainsi que celle des seismes d’Ansei-Tokai ont été
déduites de relevés géodésiques par Ando (1975) qui a délimité quatre zones (voir figure 1.4).
(Ishida, 1992) a déterminé le plan de glissement d’apres 1’étude de la sismicité sur la marge
de Nankai, et montre une déchirure du slab entre les zones Tokai et Kumano (voir figure 1.3).
Plus récemment, Cummings et al. (submitted) ont montré qu’une autre déchirure du slab était
possible entre les bassins de Kumano et Tosa-Bae.

La profondeur de la zone de glissement est un facteur important dans la détermination
de la zone sismogene. Hyndman et al. (1993) suggerent en effet que la zone sismogene est
délimitée en profondeur par la température. Le glissement serait bloqué & une température
inférieure a 350°C (limite de plasticité du quartz), qui définit donc une limite continentale de
la zone sismogene, et libre au-dela de 450°C (limite de plasticité des feldspaths). Entre les
deux, une zone conditionnellement stable permet la propagation du glissement lors d’un séisme,
celui-ci ne pouvant s’y déclencher. Cette hypothese est en bon accord avec les déplacements
cosismiques enregistrés lors des séismes de 1944 et 1946 de Tonankai et Nankaido (Hyndman
et al., 1995). Cette température correspondrait a la limite de plasticité de la croute. La limite
océanique de la zone sismogene est moins bien déterminée, de par sa localisation (peu de données
géodésiques proches sont disponibles), mais est estimée grace aux tsunamis. Hyndman et al.
(1993) propose que cette limite correspond a la déshydratation des smectites en illite-chlorite
dans la zone de cisaillement, et donc a une température de 100 a 150°C. Sur le prisme de
Nankai, la limite supérieure de la zone sismogene semble cependant étre plus profonde d’apres
les modélisations de mouvements cosismiques (Sagiya and Thatcher, 1999; Tanioka and Satake,
2001), et correspond a la limite océanique d’un butoir déformé, observé sur des données de
sismique réfraction (Nakanishi et al., 2002a), et ne se situe donc pas sur le décollement sous
le prisme actif et une partie du prisme ancien. Cette déshydratation expliquerait ’anomalie de
faible chlorinité observée lors des forages ODP 808 et 1174 sous le décollement (Moore et al.,
2000), 'eau libérée diluant la concentration en chlorures de ’eau des pores (Henry, Bourlange,
communications personnelles).

Dans la zone Tokai, I'extension océanique de la zone sismogene est incertaine. N’ayant pas
été rompue lors des séismes de 1944 et 1946, il n'y a pas d’informations géodésiques sur le
mouvement cosismique. De plus, la présence possible de reliefs en subduction (Mazzotti et al.,
2002) peut jouer un role d’aspérité et modifier la limite de la zone sismogene. En effet, la ride
océanique de Paléozenisu, similaire a la ride de Zenisu, serait actuellement en subduction sous
la marge. Si la présence de cette ride est suggérée par la bathymétrie (Lallemand et al., 1992a)
et par des anomalies magnétiques (Le Pichon et al., 1996a), aucune image n’en est actuellement
disponible, et sa position horizontale et verticale est incertaine. Une image précise de ce systeme
est donc nécessaire pour contraindre la position de la limite océanique de la zone sismogene.
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1.3 Structure de la marge

1.3.1 Fosse de Nankai

La marge de Nankai subit la subduction du bassin de Shikoku. Ce bassin s’est ouvert au
Miocene, entre 25 et 15 Ma. La ride océanique ol ce bassin s’est ouvert est aujourd’hui en
subduction au niveau du bassin de Tosa-Bae, et provoque une incurvation vers le nord du front
de déformation. Le plancher océanique a une profondeur comprise entre 2500 et 4900 m au front
de déformation, ce qui est assez faible pour une fosse de subduction. La nature des sédiments
présents dans le bassin a été mise en évidence par plusieurs forages, dans la fosse et sur le prisme
(entre autres, DSDP legs 31, 87, ODP legs 110, 131, 190 et 196), et varie d’hémipélagites du bassin
de Shikoku (en profondeur) & des séquences turbiditiques d’age Quaternaire en surface pres de la
fosse, principalement argileuses avec quelques occurrences sporadiques de calcaire (Taira et al.,
1991, 1992). La vitesse de propagation des ondes dans ces sédiments de la fosse, qui sont aussi
constitutifs du prisme actif, a été étudiée par des méthodes de réfraction (Stoffa et al., 1992) et
varie entre 1600 et 2100 m/s pour les turbidites, ce qui est conforme aux vitesses généralement
trouvées dans ce type de sédiment compte-tenu de la profondeur (Hamilton, 1980). Cette vitesse
est beaucoup plus variable pour les séquences d’hémipélagites, puisqu’elle est comprise entre
1800 et 2200 m/s dans la zone du forage ODP 808, tandis qu’elle est légerement supérieure a
profondeur équivalente dans la zone du forage DSDP 582 (1700-2400 m/s). Stoffa et al. (1992)
confirment également 'existence d’une zone a faible vitesse sous le décollement proposée par
Aoki et al. (1986) au niveau du forage ODP 808.

1.3.2 Front de déformation et failles majeures

Le front de déformation est suivi dans la partie est de Nankai par plusieurs séquences de
sédiments imbriquées, séparées par des chevauchements, puis par un prisme plus haut et inactif
et un bassin d’avant-arc, tres plat dans le cas du bassin de Kumano. Dans la zone Tokai, la partie
la plus orientale du prisme (a 1’est du canyon de Tenryu, voir figure 1.5), les séquences imbriquées
sont tres limitées, et recoupées par des rétrochevauchements (Lallemant et al., 1995). La faille
de Tokai, chevauchement hors séquence, délimite le prisme bas actif du prisme haut inactif. Le
prisme haut est beaucoup plus pres du front de déformation que dans les autres parties de la
marge, et est affecté par plusieurs accidents tectoniques majeurs. Il est notamment recoupé par
deux failles majeures, les failles de Kodaiba et d’Enshu. Huchon et al. (1998) ont montré que
ces failles avaient un jeu dextre, qui accommode en fait la vergence oblique de la subduction par
une partition de la déformation en arriere du chevauchement frontal. Le bassin d’avant-arc a
une profondeur beaucoup plus faible que son voisin de Kumano (500 & 1000 m contre 2000 m),
et présente une bathymétrie beaucoup plus déformée.

1.3.3 Butoir et bassin d’avant-arc

A terre, le sud de Shikoku et de la Péninsule de Kii montrent des affleurements d’un ancien
prisme faiblement métamorphisé d’age Eocene, la ceinture de Shimanto, qui correspond en mer
a actuel butoir. Cette formation est également présente le long de la zone de collision d’Izu,
et plus loin vers 'est sur les péninsules de Miura et Boso. Elle se trouve donc probablement
en mer entre ces différents endroits, soit sous le bassin d’avant-arc, ce qui est confirmé par un
forage (forage MITI-JNOC, voir figure 2). Le Shimanto est a cet endroit situé sous plus de
2000 m de sédiments formant le bassin d’avant-arc. Ce bassin est situé a une profondeur de
500 a 1000 m dans la zone Tokai et est plus profond (2000 m) dans la zone Kumano, ou il est
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FiG. 1.5 — Carte structurale simplifiée du prisme de Nankai dans la zone Tokai d’apres Mazzotti
et al. (1999). L’emplacement des principales failles est indiqué d’apres Tokuyama et al. (1999).
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treés plat. Ce bassin est affecté de plusieurs reliefs dans la zone Tokai, dont 'origine n’est pas
clairement établie. La zone affectée par ces reliefs coincide avec la présence en mer de la ride de
Zenisu. La déformation semble s’atténuer au niveau du prolongement en mer de la TITL jusqu’a
I'extrémité de la ride de Zenisu, a ’ouest du canyon de Tenryu.

1.3.4 Plaque plongeante

En profondeur, la structure de la marge a été déterminée en plusieurs endroits par des cam-
pagnes sismiques grand angle et certaines campagnes de sismique réflexion. Sur le bassin de
Kumano, Kodaira et al. (2002), Nakanishi et al. (2002c¢) et Park et al. (2002) ont déterminé la
position de la plaque plongeante, ainsi que celle d’une faille majeure qui s’enracine dans le décol-
lement et pourrait jouer un role important lors des séismes. Dans la zone Tokai, Nakanishi et al.
(1998, 2002b) ont déterminé la structure de vitesse des ondes par inversion des temps de premiére
arrivée sur des OBS. La structure de vitesse montre un butoir correspondant probablement a
I’extension en mer de la ceinture de Shimanto, ainsi que le décollement interplaques, caractérisé
par la présence d’une couche a faible vitesses. Cette diminution de vitesse est suggérée par la
forte amplitude des signaux associés, et dépend fortement de la méthode employée pour réaliser
I'inversion, mais a été constatée plus loin sous la marge par les sismologues (Oda et al., 1990;
Oda and Douzen, 2001). Elle correspond & I’anomalie de vitesses précédemment constatée par
Aoki et al. (1986) et Stoffa et al. (1992). Au niveau de la boite 3D, aucune anomalie de vitesses
flagrante n’a par contre été constatée au niveau de la ride de Paléozenisu, méme si une zone a
vitesse légerement supérieure est constatée a ’emplacement supposé de cette ride.

La figure 1.6 correspond au profil KH9602-102 acquis en 1996 par le Hakuho Maru lors de
la campagne KAIKO-Tokai, & 40-50 km au sud-ouest de la boite (voir figure 1.5), et traité par
Mazzotti (1999), ainsi que U'interprétation de Mazzotti et al. (2002). Il s’agit de I'interprétation la
plus récente de la structure de la marge dans la zone Tokai. Le profil est migré a vitesse constante
apres antimultiple, déconvolution et sommation. Le décollement est partiellement visible & une
profondeur de 7 s temps double, ainsi que la faille de Tokai et une zone de déformation frontale ou
des rétro-chevauchements sont observés. Le corps de Paléozenisu n’est cependant pas clairement
visible sur I'image.

1.4 Circulation de fluides

Les fluides circulant dans le prisme ont également un role important dans le cycle sismique.
S’ils peuvent abaisser la contrainte normale le long des failles et faciliter le glissement, le régime
de leur circulation détermine 1’état de contrainte le long de ces failles. Plusieurs auteurs ont
proposé que les fluides circulant interagissent avec le cycle sismique. Apres un séisme, les fluides
peuvent circuler le long du décollement et des failles satellites. Leur composition chimique permet
la formation de minéraux dans les pores. Au fur et & mesure de la cristallisation, les pores se
bouchent et la circulation de fluides devient plus difficile. La pression de fluide augmente dans
les pores en abaissant la contrainte normale retenant le glissement jusqu’au séisme suivant.

1.4.1 Observations et modeles

La circulation des fluides dans les prismes a principalement été étudiée par des observations
et prélevements in situ et des modeles intégrant 1'effet de ceux-ci sur le flux de chaleur.

Au front de déformation du prisme de Nankai est, des sorties de fluide ont été observées et
quantifiées. Henry et al. (1992) ont calculé que la quantité de fluide émise le long du front de
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déformation est d’environ 200 m?/an par metre de subduction, ce qui est supérieur d’au moins
un ordre de grandeur a la quantité de fluide émise par simple compaction. Pour 'expliquer, ils
proposent un modele de circulation sous la surface dont le moteur serait la salinité. Le Pichon
et al. (1992) proposent une origine plus profonde du reste des fluides, qui remonteraient depuis
la zone sismogene a la faveur de failles comme celle observée par Henry et al. (2002). Foucher
et al. (1992) ont également montré que la quantité de fluide en circulation était variable avec
le temps. Des colonies de bivalves ont été observées autour des sites d’expulsion de fluide au
front de déformation (Lallemand et al., 1992b). Ces bivalves (Calyptogena sp.) vivent grace a
des bactéries symbiotiques sulfato-réductrices alimentées par la réduction du méthane par les
sulfates de I’eau de mer pres de la surface. Ils témoignent donc de la circulation de fluides chargés
de méthane vers la surface.

D’autres sites d’expulsion ont été trouvés sur le prisme actif sur la ride de Yukie (Lallemand
et al., 1992b) et au pied du chevauchement de Tokai, associés a des bivalves et des vers en tube
(Vestimentiferes), ainsi que des carbonates authigéniques liés au méthane. Des sites d’expulsion
ont par la suite été trouvés également sur le prisme ancien (Fournier and Cadet, 1994; Ashi
et al., 1996; Ashi, 1997), mais pas dans la zone de Kumano (Kobayashi, 2002).

Sur un site dans la fosse de Suruga le §'3C du carbone dans les fluides correspond & une
origine thermogénique (Tsunogai et al., 1998), plus profonde, ainsi que sur le site de la plongée
321 du Shinkai 6500 & l’aplomb de la faille de Tokai (Ashi, 1997), suggérant une circulation &
grande échelle des fluides. L’analyse du carbone des fluides sur les sites d’expulsion du prisme
ancien montre dans les autres cas une origine peu profonde dans la zone de la boite 3D. En effet,
le carbone dissous présente un 6'3C et un rapport C1/(C2+C3) typique du carbone biogénique
(Gamo et al., 1992; Sakai et al., 1992), fabriqué en zones peu profondes par des bactéries métha-
nosynthétiques a partir de la matiere organique. Il est cependant possible que ces fluides viennent
de plus loin en profondeur, et dissolvent le méthane biogénique au cours de leur remontée. Plus
a ouest, des fluides d’origine profonde ont été collectés sur des sites d’expulsion autour de la
faille de Kodaiba. Enfin, des sorties de gaz libre formant des bulles auraient été observées (voir
dans Henry et al., 2002).

1.4.2 Imagerie des zones de fluide

En sismique, la présence de fluides peut étre caractérisée de plusieurs manieres. Le meilleur
outil pour la caractérisation de phases fluides est 1’étude de la pression de pores par ’AVO/AVA
(Amplitude Variation with Offset/Angle), une technique consistant a étudier la variation de
I’amplitude de la réflexion en fonction de I’écart source-récepteur ou de l'angle de réflexion.
Cette technique est employée en exploration pétroliere avec des résultats mitigés et dépendant
tres fortement des prétraitements (Thierry, Podvin, Egreteau, communications personnelles).

Plus simplement, D'effet de la présence de fluides est d’abaisser la vitesse des ondes dans
le sous-sol. Un contact entre une roche compactée et une zone de faille poreuse remplie d’eau
aura donc une polarité négative ou du moins peu énergétique, selon la nature du contact. Ce
contraste d’amplitude a pu étre observé qualitativement au toit du décollement du prisme de
la Barbade (Shipley et al., 1994). Une zone d’amplitudes anormales sur la réflexion associée au
décollement, parallele & la subduction, a ainsi été observée et interprétée comme un “canal” a
plus forte porosité, susceptible de contenir plus de fluides. Ces anomalies ne sont pas observées
seulement au toit du décollement, mais aussi le long de failles dans les prismes. Dans la zone de
Tokai, une faille & polarité inverse a par exemple été caractérisée par Henry et al. (2002) au front
du prisme, et interprétée comme une zone a forte porosité autorisant la circulation de fluides.
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1.4.3 Fluides et hydrates de gaz

La présence de fluides circulants pourrait également jouer un role dans la formation d’hy-
drates de gaz. Certains auteurs (voir dans Sloan, 1998) ont montré que la quantité de méthane
nécessaire a la formation d’hydrates dans les proportions observées est au minimum cinqg fois
supérieure a la quantité maximale produite in situ par les bactéries méthanosynthétiques. Une
grande partie du méthane concentré dans les hydrates provient donc d’un autre endroit. Comme
les hydrates sont accumulés le long de la surface, un transfert horizontal est difficile a imaginer,
le méthane supplémentaire provient donc probablement de zones un peu plus profondes. Si le
mécanisme de formation des hydrates n’est pas clairement établi, les fluides circulants jouent un
role important dans certains modeles. Ainsi par exemple, Hyndman and Spence (1992) proposent
un mécanisme de formation par saturation des fluides en méthane au cours de leur circulation
vers la surface. La circulation des fluides peut alors se faire le long de failles, mais aussi par diffu-
sion dans les sédiments. Elle peut également se faire le long des bancs sédimentaires, puisque les
BSR sont en général observés la ou la stratification n’est pas horizontale et permet la migration
directe de méthane gazeux ou en solution le long des bancs.
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Conclusions et orientations de la these

La marge de Nankali, tres étudiée, est aujourd’hui bien connue, sur le plan géodynamique et
sismologique. La déformation est bien connue a terre, et permet de bien contraindre les modeles
d’évolution de I'arc japonais et les taux de raccourcissement liés a la subduction.

Plusieurs questions subsistent cependant pour permettre de mieux comprendre les parametres
du cycle sismique dans cette région. La structure en mer du prisme et du décollement reste
ainsi mal déterminée dans la partie est, pres de la collision d’Izu, et qui est restée quiescente
lors du dernier séisme ayant affecté la marge. Sa géométrie est pourtant déterminante dans la
délimitation du cycle sismique. Il est également important de connaitre le role de possibles failles
satellites lors de la rupture, et de savoir dans quelle mesure la circulation de fluides intervient
le long de ces failles. En cela, I'imagerie du décollement et de ces failles en trois dimensions
peut apporter beaucoup d’informations. L’imagerie peut également apporter des contraintes sur
I’histoire de la marge, mais aussi la chronologie de la déformation récente ou passée. Enfin, la
structure du BSR peut jouer le réle d’un indicateur thermique important pour caractériser le
régime thermique du prisme avec une grande précision géographique.

Afin de répondre a ces questions, une campagne sismique 3D a donc été conduite
sur le prisme de Nankai dans la zone Tokai, dans le cadre du projet SFJ (France)
et KATKO (Japon). La suite de cette thése s’inscrit dans ce projet, sous un double
aspect. Le premier aspect est méthodologique, et est lié a4 'imagerie 3D profondeur
avant sommation et a ses spécificités d’acquisition et de traitement. Le deuxiéme
aspect est géologique, lié a ’'interprétation des images sismiques, pour répondre aux
questions soulevées ci-dessus.
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Deuxieme partie

Méthodologie de ’acquisition et du
traitement des données sismiques

35






Chapitre 2
Acquisition

L’acquisition de données sismiques en trois dimensions differe des acquisitions classiques
destinées a étre traitées en deux dimensions. L’espacement des lignes d’acquisition doit étre
suffisamment faible pour permettre un traitement correct des lignes sismiques. Le resserrement
des lignes de navigation impose donc un systéme de positionnement tres précis et une navigation
rigoureuse. De plus, la géométrie d’acquisition (position de la source et de la fliite) doit étre
contrainte de maniere précise pour ne pas altérer le résultat du traitement en trois dimensions.
Dans ce chapitre, les contraintes physiques ayant déterminé ’emplacement exact de la campagne
ainsi que la stratégie d’acquisition sont présentées, de méme que le dispositif d’acquisition.
L’aspect du traitement des données de navigation est également présenté en détail, ainsi que les
différentes solutions utilisées pour améliorer la précision des positions des sources et récepteurs
au cours de la campagne.

2.1 Emplacement de la zone d “étude et contraintes d’acquisition

2.1.1 Emplacement

I’emplacement de la boite a été choisi de maniere a permettre 'imagerie de plusieurs cibles

géologiques d’intéreét :

— La zone sismogene du glissement interplaques. Plusieurs réflecteurs a 7 s TWT ont déja
été identifiés sur des profils dans la zone d’étude (Mazzotti et al., 2002, voir chapitre 1) et
interprétés comme le décollement entre la base du prisme, voire la base d’un corps accrété,
et la plaque Philippines en subduction ;

— Les failles majeures du prisme, comme le chevauchement de Tokai et la faille de Kodaiba,
ainsi que la géométrie de leur enracinement au plan de subduction ;

— Le corps magnétique de Paléozenisu, suggéré par Lallemand et al. (1992a) et mis en évi-
dence indirectement par Le Pichon et al. (1996a) mais jamais observé en sismique réflexion ;

— Le double BSR présent dans la partie supérieure du prisme.

Pour obtenir une image correcte, surtout en surface, un traitement en 3D avant sommation est
nécessaire, du fait de la topographie du fond de ’eau tres ravinée, en particulier dans la pente
entre le chevauchement de Tokai et la faille de Kodaiba, qui présente des instabilités et des
glissements de terrain (Cochonat et al., 2002).

2.1.2 Durée de la campagne

Le temps disponible pour effectuer ’acquisition permettait I’acquisition d’environ 50 profils
d’une longueur de 45 km, girations comprises. Compte tenu de 'objectif d’'imagerie de la marge,
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la longueur de ces profils ne pouvait pas étre plus courte. Une seule fliite a été utilisée, totalisant
360 canaux de 12,5 m pour une longueur active totale de 4500 m.

L’espacement des 50 profils a donc été déterminé en fonction de la largeur de la boite escomp-
tée. Pour un espacement de 50 m, la zone aurait eu une largeur de 2,5 km, distance insuffisante
pour qu'une acquisition 3D ait un sens. La distance entre les lignes d’acquisition a donc été fixée
a 100 m, pour une largeur totale de la zone de 5 km, malgré les limites dues a ’aliasing dans les
données (voir section 2.1.3).

2.1.3 Contraintes physiques et choix définitif

Aliasing spatial L’aliasing spatial se produit lorsqu’une pente se trouve sous-échantillonnée
dans les données, c’est a dire que la différence de marche aller-retour d’un signal réfléchi par
un réflecteur penté enregistré entre deux récepteurs successifs est supérieure a la moitié de la
longueur d’onde. Dans le cas d’une acquisition 3D, en supposant que la source et les récepteurs
sont dans 'axe inline (voir figure 2.1), 'espacement entre les lignes d’acquisition doit étre suffi-
samment petit pour que cette condition soit respectée, et dans ce cas l’aliasing se produit lorsque
26 > 3, soit (Sheriff and Geldart, 1995) :

v

Az > ———.
* 4fsin«

Il faut donc choisir correctement ’espacement entre deux lignes successives au risque d’intro-
duire des artefacts dans l’enregistrement (voir par exemple figure 2.2). Les courbes de la figure
2.3 donnent par exemple le pendage latéral maximal acceptable pour les différentes fréquences
du signal source dans I’eau pour trois écarts entre les lignes 3D. Compte tenu de la distance de
12,5 m entre les récepteurs, aucun phénomene d’aliasing ne se produit dans le sens inline. Le
choix de la surface du fond de I’eau comme référence pour le calcul de 'aliasing est dicté par
trois raisons. La structure du sous-sol est a priori inconnue, mais les indications des précédents
profils acquis sur la zone montrent une prépondérance d’orientation du pendage des réflecteurs
vers le nord ouest (direction inline), les forts pendages attendus sont donc inline. De plus, le
fond de I'eau est le réflecteur le plus énergétique, et donc celui qui peut créer le plus d’artefacts
visibles. Enfin, les hautes fréquences, qui subissent 1’aliasing, sont atténuées dans le sous-sol plus
rapidement que les basses fréquences.

Emplacement définitif Dans le cas de la campagne SFJ, 'espacement entre les lignes ne
répond pas partout a ce critere, compte tenu de ’espacement entre les lignes d’acquisition de
100 m. La localisation exacte ainsi que 'orientation exacte de la boite 3D ont été choisies de
maniere a minimiser la surface de la boite risquant de subir de l’aliasing, au moins du fond
de 'eau. Cette surface a été calculée pour plusieurs angles a partir de données bathymétriques
(Huchon et al., 1998) en considérant que la source a une fréquence maximale exploitable de
50 Hz et une fréquence centrale autour de 20 Hz d’apreés les données fournies par Magueure
(1999, communication personnelle), le résultat est synthétisé dans la figure 2.4, ainsi que les
zones risquant de subir de I’aliasing, c’est a dire d’'un pendage crossline supérieur a 4,30° pour
la fréquence maximale de 50 Hz ou supérieur a 10,81° pour la fréquence centrale de la source de
20 Hz. Il ressort de ce calcul que la meilleure orientation de la boite pour minimiser 1’aliasing
spatial en surface est de 138°.

Ce test de vérification de non-aliasing est crucial pour une campagne avec de grands écarts
crossline entre lignes d’acquisition, méme si l’aliasing dans les images peut étre facilement repéré
dans les images et ignoré. En effet, pour pouvoir réduire I’écart entre les lignes en interpolant
les données (voir page 84), il est obligatoire que celles-ci ne comportent pas d’aliasing.
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FiG. 2.1 — Vue schématique de 'acquisition perpendiculairement a la direction inline. Les sources
et récepteurs de chaque ligne sont confondus. L’espacement entre deux lignes successives est Az,
et le pendage latéral (crossline) a pour valeur a. D’apreés ce schéma, le trajet de 'onde émise
lors de I'acquisition de la ligne de droite est plus long de 26 que celui de la ligne de gauche. Pour
qu’il ne se produise pas d’aliasing spatial, il est nécessaire que cette distance soit inférieure a la

moitié de la longueur d’onde du signal.
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F1G. 2.2 — Exemple de signal monofréquentiel (10 Hz) réfléchi par un réflecteur de pendage égal a
30 degrés. Pour un écart entre deux lignes de 25 m ou 50 m, le signal est correctement enregistré,
on peut retrouver le pendage correct dans les données (trait vert). Par contre si les lignes sont
espacées de 100 m, le pendage mesuré risque d’étre faux (trait rouge).
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Fia. 2.3 — Pendage maximum du fond de I’eau ne subissant pas d’aliasing en fonction de la
fréquence du signal pour trois écarts entre les lignes & I'acquisition (25, 50 et 100 m). Pour un
écart de 100 m et un signal de fréquence de 50 Hz, le pendage latéral maximum est de 4,30°.
Pour une fréquence de 20 Hz, ce pendage maximal est de 10,81°.
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Fi1G. 2.4 — Haut : pourcentage de la surface de la boite subissant de I’aliasing en fonction de
I’azimut de la boite 3D, figurée par un rectangle, pour différentes fréquences de signal. Ce
pourcentage est minimal autour de 138° pour toutes les fréquences testées. Bas : carte des zones
de la boite potentiellement mal imagées a cause de ’aliasing pour un signal de fréquences 20 Hz
(a gauche) et 50 Hz (& droite).
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Fia. 2.5 — Source 3D. Haut : disposition schématique des canons de la source. Les volumes des
chambres sont indiqués en in® pour les GI guns et en L pour les Bolts. Bas : spectre fréquentiel
des données brutes (5 points de tirs pris au hasard). On peut noter que l'information contenue
dans la gamme 5-50 Hz est importante (avec une coupure correspondant aux fantomes), tandis
que D’énergie au-dela de 90 Hz est trés faible. Cette constatation permet de justifier que le
rééchantillonnage de 2 a 4 ms se fait sans perte conséquente d’informations. La fréquence centrale
est voisine de 20 Hz.

2.2 Dispositif d’acquisition

2.2.1 Sources sismiques

Différentes sources ont été utilisées durant ls campagne SFJ. Pour la 3D, une source large
bande a été utilisée. Elle consiste en 8 G.I. guns (2 x 45in3 +2 x 75in3 42 x 105in3 +2 x 150in?)
et 2 airguns de 5 et 9 L répartis sur deux lignes derriere le bateau et espacés d’environ 10 m
plus deux clusters de G.I. guns (2 x 250 in® chacun) sur les potences latérales, soit un volume
total de 2585 in? tiré & une pression de 140 bars. Ce volume est assez faible en comparaison des
sources employées pour le méme type d’opérations sur Nankai ouest (Bangs et al., 1999). Cela
est du aux limites de production d’air comprimé a bord du navire d’acquisition. Ce manque de
puissance a cependant été compensé partiellement au cours de la campagne par un ajustement
tres fin des délais de mise a feu des canons pour optimiser la phase de 'ondelette source. La
profondeur de la source a été fixée a 10 m pour les lignes 3D.
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F1c. 2.6 — Dispositif d’acquisition de la campagne 3D SFJ (voir texte pour détail).

2.2.2 Dispositif d’enregistrement

L’acquisition des données a été réalisée a 'aide d’une seule flite digitale (systeme SEAL de
Sercel). La flite est constituée de 30 trongons actifs de 150 m ayant chacun 12 canaux, soit
un total de 360 traces de 12,5 m (voir figure 2.6), et a été maintenue pendant la campagne a
une profondeur de 15 m. Les traces actives sont composées chacunes de 16 hydrophones espacés
en moyenne de 78 cm dont le signal est sommé pour obtenir le signal enregistré. Du fait de ce
faible écart, il ne se produit pas d’aliasing récepteur aux fréquences utiles du signal, la réponse
du récepteur restant supérieure a 0,8 dans la plupart des cas (fréquence de 50 Hz et angle
d’incidence de 60°, voir figure 2.7). Le trongon actif est relié au bateau par une section élastique
(“Stretch lead-in section” ou lead-in), dont la longueur est comprise entre 230 et 280 m. La bouée
de queue est reliée a la flite par une section élastique (TES, tail elastic section) de 62 m de long.
L’antenne GPS est située & une distance de 33 m de la poupe du navire.

Les données de la boite 3D consistent en 72 lignes (51 initiales + 21 additionnelles) espacées
de 100 m, d’environ 1000 points de tir séparés de 50 m chacune, soit en tout 69973 points de
tir de 360 traces enregistrées sur 12 secondes avec un pas d’échantillonnage de 2 ms. Le volume
des données a traiter est donc supérieur a 600 Gb. Ce volume a été réduit de moitié au début
du traitement par un réechantillonnage a 4 ms, le contenu fréquentiel des données au-dela de
125 Hz, fréquence de Nyquist pour un pas de 4 ms, étant faible comparé aux basses fréquences
(voir figure 2.5), malgré les coupures dues aux fantomes source et récepteur, respectivement
75 Hz et 50 Hz a zéro offset. La fréquence centrale se trouve autour de 20 Hz.

Les traces sont séparées de 12,5 m et l'offset maximal est d’environ 4750 m. L’ordre de
couverture nominal est de 45 pour un CDP de 6,25 m inline.

2.2.3 Données auxiliaires

Outre les données sismiques, plusieurs autres informations sont enregistrées a chaque point
de tir, donnant des informations supplémentaires sur la position ou le délai des traces.

Enregistrements auxiliaires Pour chaque point de tir, trois enregistrements supplémentaires
sont effectués. Le premier correspond au temps de 'impulsion électrique déclenchant I’enregis-
trement et la source (time break ECOS). Le second est I’enregistrement d’un hydrophone placé
pres de la source (time break canon), le troisitme un hydrophone situé juste avant la premiere
trace active (first break).
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Fia. 2.7 — Réponse d'une trace active utilisée lors de la campagne SFJ en fonction de I'angle
d’incidence du signal enregistré (d’apres Sheriff and Geldart, 1995). Pour une fréquence de
20 Hz (fréquence centrale de la source), la réponse reste dans tous les cas supérieure a 0,95, la
directivité du récepteur est donc négligeable. Pour une fréquence de 50 Hz (fréquence maximale
de la source), la réponse est supérieure a 0,8 dans la grande majorité des cas, ce qui est une valeur
tres acceptable. Pour les fréquences plus élevées, il risque de se produire de l'aliasing récepteur
(exemple : 200 Hz pour un angle supérieur a 37°). Celles-ci ne sont pas prises en compte dans
le traitement.

Enregistrement de la navigation La position du navire est donnée par GPS différentiel
(DGPS). La position mesurée par un systeme GPS standard est corrigée avec la dérive GPS
mesurée a une station située sur la cote, proche du point de mesure. Cette méthode permet une
mesure beaucoup plus précise de la position absolue (Jensen, 1992; Musser, 1992).

La position de la flite pour chaque point de tir est contrainte par la mesure de son azimut
magnétique et de sa profondeur par 16 avions instrumentés (voir description dans Proffit, 1991)
répartis tous les 300 m environ sur la flite. Enfin, I’azimut géodésique et la distance de la bouée
de queue sont données par un GPS relatif. Celui-ci fonctionne sur le méme principe qu’un DGPS,
et est donc sujet a la méme erreur de position. Toutes les dimensions des systéemes de navigation
et d’enregistrement sont connues a I’exception de la longueur de la partie initiale de la flite
(lead-in). Le dispositif de controle de navigation est résumé dans la figure 2.8. Les données de
navigation enregistrées sont la position du navire donnée par DGPS, 'azimuth et la distance de
la bouée de queue et les azimuth et profondeur des avions. Un facteur de qualité de la précision
du GPS (HDOP : horizontal dilution of precision, voir section 2.3.3 page 58) est également
enregistré.

2.3 Controle de la navigation

Lors d’une acquisition sismique 2D, il n’est nécessaire que d’enregistrer la position du bateau
en fonction des points de tir. Le traitement peut s’effectuer avec une distorsion moyenne avec
une géométrie nominale, et le profil peut étre recalé géographiquement sur une carte grace a la
bathymétrie.

En revanche, lors d’une acquisition sismique 3D, il est impératif de prendre un soin particulier
a traiter les données de navigation (Sheriff, 1974) : elles permettent de retrouver la géométrie
source-récepteur correspondant a chaque enregistrement, ce qui est crucial pour le traitement.
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Fia. 2.8 — Systeme d’enregistrement de données de navigation.

La précision du calcul de la position des dispositifs d’enregistrement est déterminante pour la
qualité de l'imagerie. Il s’agit en outre de I’étape la plus critique, puisque la plus sujette a
erreur humaine (Yilmaz, 2001). Le décalage d’un profil par rapport & un autre, ou une mauvaise
estimation de la dérive de la flite peuvent avoir un effet néfaste sur le stack ou la migration. C’est
pourquoi il est nécessaire de procéder & un traitement tres attentif des informations permettant
de retrouver la géométrie de ’acquisition.

Au cours de la campagne SFJ2000, 72 profils ayant en moyenne 1000 points de tir ont été
tirés a l'intérieur d’une boite 3D. Pour chacune des traces de ces points de tir, il est nécessaire
de calculer précisement la position de la source et du récepteur correspondant. Ce traitement
est réalisé par intégration de la fllite, ce qui donne une erreur relative acceptable (en moyenne
1 & 2 m) par rapport a la précision du GPS. Il est utile de tenir compte de la variation de
certains parametres, comme la longueur de la section initiale élastique (lead-in) et la déclinaison
magnétique variable d’'un bord a l'autre de la boite, ce qui améliore la précision.

2.3.1 Méthode utilisée

Le principe de la reconstruction est simple : la position absolue de chaque source et récepteur
est calculée en additionnant la position absolue du bateau, donnée par le DGPS et convertie en
coordonnées UTM (algorithme d’apres ICSM, 1998), a la position relative de 'objet par rapport
au bateau, calculée a partir des valeurs des compas.

Intégration de la forme de la fliite

Le principe général de calcul de la position de chaque récepteur par rapport au bateau est
d’intégrer la contribution en X (Fasting) ou en Y (Northing) de chaque segment discrétisé de
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flite selon les formules suivantes :

AX = [Fsin(a(L)).dL ~ 5/ sin(a(L)).AL

AY = fOL cos(a(L)).dL ~ Zg/AL cos(a(L)).AL,

avec « azimut du segment de flite AL et L la position de la source ou du récepteur le long
de la flute.

La discrétisation, si elle est en théorie moins précise qu’une solution directe “analytique” pour
la position relative, est cependant rendue obligatoire par les corrections apportées a ’azimut «,
qui dépendent de facteurs externes. L’influence de cette discrétisation en terme de précision est
discutée au paragraphe 2.3.1 page 47.

Méthode d’évaluation de l'azimut Quatre méthodes d’évaluation de l'angle « ont été
testées.

— La premiere consiste a prendre ’azimut de ’avion précédent, comme cela est fait pour le
moniteur de bord du bateau;

— La seconde consiste a interpoler linéairement la valeur de cet azimut entre chaque avion
pour chaque portion de flite, ce qui revient a considérer que la flite a une forme d’arc de
cercle entre chaque avion;

— La troisieme consiste également a interpoler les valeurs des azimuts, mais en utilisant une
fonction plus lisse (spline cubique) ;

— La derniére reprend la méthode donnée par Krail and Brysk (1989) pour calculer 'azimut
de chaque portion. Cette méthode consiste a calculer la forme théorique d’une fliite soumise
a une traction du bateau et un courant marin stable selon la méthode présentée par
Krail and Brysk puis a déterminer la forme de la flite obéissant a une forme possible
correspondant au mieux aux valeurs des compas. Cette méthode suppose cependant une
stablilité des courants marins, et sa précision peut étre altérée par les effets de balancement
du bateau du a la houle (Krail, 1994).

Ces quatre méthodes ont été testées sur des données préliminaires avant la campagne. Une
cinquieme méthode, 'interpolation polynomiale, utilisée par certains contracteurs en sismique
pétroliere, a été écartée car ne donnant des résultats ni aussi stables que 'interpolation linéaire,
ni aussi précis que les splines cubiques (Hupkens and Faichney, 1999) .

Dans chaque cas ’azimut des portions non comprises entre deux avions a été extrapolé grace
a la fonction correspondante. La valeur de 'azimut est synthétisée dans la figure 2.9. L’erreur
a été calculée par la comparaison de la position théorique de la fin de la fliite et de la position
mesurée de la bouée de queue.

La premiere méthode s’est révélée trop imprécise pour retrouver correctement la position
mesurée de la bouée de queue dans plusieurs cas, en particulier dans les cas ou la flite est
déportée d’un seul coté du profil. Ce résultat n’est pas surprenant, et tient a la simplicité du
modele utilisé pour ce calcul, car les erreurs s’ajoutent systématiquement. La méthode de Krail
and Brysk s’est elle révélée trop fréquemment instable pour étre mise en oeuvre a 1’échelle
d’une campagne sismique. En effet, la variation des courants marins dans la zone d’étude et les
changements de direction du bateau entre les différentes portions de profils repris provoquent
une instabilité dans le calcul (voir figure 2.10). Les deux méthodes d’interpolations donnent des
résultats voisins, l'interpolation linéaire a été retenue pour deux raisons :

— Elle s’est avérée plus stable lorsque la fliite est faiblement déviée ;

— Le nombre de points de contrainte (un avion tous les 300 m en moyenne) est suffisamment

important pour qu’il n’y ait pas de différence de précision notable entre l'interpolation
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F1G. 2.9 — Azimut « de la flite (en degrés) pour chaque segment en fonction de sa position sur la
flite (en m) lors d’un tir. La premiére méthode donne un profil en marches d’escalier, tandis que
les deux suivantes sont plus lisses et tres voisines. La quatrieme méthode n’est numériquement
pas stable pour cet exemple et n’a donc pas été représentée.

linéaire et les splines cubiques (Hupkens and Faichney, 1999). La différence de localisation
de la flute entre ces deux méthodes est d’ailleurs faible en comparaison a d’autres facteurs
(voir figure 2.15).
De plus elle est fréquemment utilisée en sismique marine. Cette méthode revient en fait a sup-
poser que la forme de la flite entre deux avions est un arc de cercle.

Discrétisation Pour calculer I'influence du pas de discrétisation dans la précision de la mé-
thode utilisée, nous nous plagons dans le cas retenu, c’est a dire I'intégration en arc de cercle.
En supposant que la flite ait une longueur L et que sa forme soit celle d’'un arc de cercle d’angle
au centre 0, et qu’elle soit subdivisée en n sections Sj dont ’azimut sera %0 par rapport a
I'axe des x. On peut calculer l'erreur de position en x et en y (voir figure 2.11) :

(Zk 0 COS 3, >—¥}
(Zk o sin )_(1_#)}’

soit apres simplification quand n est grand

{ £X~Ls1nzg

ey & %smgcos%.

EX —

S 3~

Ey =

L’erreur totale de position due a la discrétisation est donc :

L 0 0
5:\/£§(+5%%ﬁsin§:ALsin§,

avec AL pas de discrétisation de la flite. On peut noter que si 'on prend un azimut égal a la

. . . . k—1/2
moyenne des azimuts des deux avions entre lesquels la section se trouve, soit /

#, et non plus
celui de 'avion du début de section (%9), cette erreur tombe rapidement a O pour n grand
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Fi1G. 2.10 — Reconstruction de la position absolue de la flite pour six profils espacés de 500 m,
acquis & 3 jours d’intervalle les uns des autres. Les courbes représentent la fllite et les cercles la
position absolue de la source, pour un point de tir sur 50. L’échelle crossline est exagérée d’un
facteur 10 par rapport a ’échelle inline. Si la dérive de la flite a tendance a se faire vers le
sud-ouest (bas de la figure), on peut noter qu’elle reste assez aléatoire, et a fréquemment une
forme sigmoide, source d’instabilité dans le calcul de 'azimuth par la méthode de Krail and
Brysk (1989). Cela est di a l'instabilité des courants marins en surface dans la zone d’étude, le
bateau n’ayant pas changé de direction au cours de I'acquisition de ces profils.

(W) 2UISSOID
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FiG. 2.11 — Reconstitution de la forme d’une flite en forme d’arc de cercle en fonction du nombre
de segments utilisés pour 'intégration. On remarque que plus les segments sont nombreux (et
donc petits), plus l'erreur finale sur la position est faible.

(voir figure 2.12). Si on prend par contre la distance réelle entre chaque avion (environ 300 m)
et les valeurs directes des avions, on a une erreur largement supérieure a 100 m, ce qui explique
I'inadéquation entre la forme de la flite et la position de la bouée de queue sur le moniteur de
bord au cours des girations entre les profils.

L’erreur est donc directement proportionnelle a la longueur du pas de discrétisation. Le pas
de discrétisation AL de la flute a été choisi & 1 m de maniere & avoir une précision inférieure au
dernier chiffre significatif des mesures du GPS (voir figure 2.12) pour un angle entre 1’azimut ini-
tial de la flite et son azimut final grand (40 degrés, jamais atteint en pratique lors de la campagne
en dehors des girations), et ce sans dégrader la rapidité de 'algorithme de reconstruction.

Position de la source Si la flte est correctement instrumentée, la position de la source est,
elle, moins contrainte. Cependant, du fait de la proximité de celle-ci par rapport au bateau,
I’erreur de position ne doit pas étre trop grande. Nous avons donc supposé que la source se situe
le long de la flite a une certaine distance de la poupe du navire, correspondant a la longueur
des cables. La position employée pour la source est celle du troisieme canon, car il est utilisé par
la suite pour calculer le lag-time (voir illustration page 64).

Cette hypothese sur la position de la source est en pratique trés bien vérifiée grace a la concor-
dance de celle-ci et de I'enregistrement de la premiere arrivée des ondes au premier hydrophone
de la flute (voir page 50 ainsi que figure 2.16).

Détermination de la déclinaison magnétique locale et de la longueur du lead-in

Déclinaison magnétique La déclinaison magnétique est un premier facteur d’erreur dans le
calcul de position, relevée par différents auteurs (e.g. Cotton et al., 1985; Amrine et al., 1989;
Court, 1991). Les méthodes habituelles de reconstruction supposent une valeur constante de la
déclinaison magnétique tout au long de la campagne. Les valeurs d’azimut magnétique mesurées
par les compas des avions doivent étre corrigées pour correspondre a ’azimut géodésique.

La valeur de cette correction n’était cependant pas constante sur la zone d’étude selon les
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F1G. 2.12 — Erreur de position en fonction de la longueur des segments utilisés pour l'intégration
de la flute. La courbe continue correspond a l'erreur dans le cas ou 'azimut du segment est
celui de I'avion de début, et la courbe en tiretés a l'erreur dans le cas ol 'azimut est égal a la
moyenne de celui des deux avions des extrémités de segment.

cartes marines disponibles, et ces derniéres manquaient de précision (trois valeurs disponibles
sur la zone). Il résulte de cette variation une erreur systématique de l'estimation de 'azimut de
chaque portion de flite, principalement dans la direction perpendiculaire a I’acquisition (voir
figure 2.13 gauche). Nous avons donc procédé, pour chaque point de tir, au calcul de la correction
de déclinaison magnétique qui permettait de trouver 'erreur de position la plus faible, en fonction
de la position du milieu de la flite (voir Martin et al., soumis). Cette valeur est donnée dans
la figure 2.14. La carte des “pseudo-déclinaisons” trouvées est cohérente avec les valeurs de
déclinaison relevées sur les cartes marines, et leur tendance (augmentation de la déclinaison vers
le sud-est) est correcte. Cette déclinaison a été lissée puis appliquée aux compas en fonction de
leur position pour réduire ’erreur de position. La figure 2.15 indique que cette correction a une
implication bien supérieure a celle du choix du type d’interpolation, méme si la différence entre
les positions calculées avec et sans la correction de déclinaison reste faible.

Longueur du lead-in Pour des raisons techniques, la longueur exacte de la partie initiale de
la flite (lead-in) est inconnue dans une fourchette d’environ 50 m, et donne donc une erreur
équivalente dans la direction de lacquisition (voir figure 2.13 droite). Pour chaque point de
tir, il a été procédé au calcul de la longueur de lead-in qui minimise I'erreur de position de la
bouée de queue. Les valeurs moyennes par profil sont données dans la figure 2.16, avec les barres
d’erreur correspondant aux longueurs minimum et maximum calculées au cours du profil, ainsi
que leur écart type. Il est possible de distinguer des plateaux assez horizontaux, la longueur
obtenue pour chaque profil est donc cohérente d’un profil a ’autre. Les sauts entre différents
plateaux correspondent a la remontée de la flite pour raisons techniques, qui est par la suite
redéployée avec une longueur involontairement différente. En comparant ces longueurs obtenues
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Fi1G. 2.13 — Erreurs de position de la flute causée par le choix de mauvais parametres de calcul.
Dans le cas d’une mauvaise déclinaison magnétique (gauche), 'erreur est principalement perpen-
diculaire a I’acquisition et vaut environ L.J, avec L longueur de la fllite et § erreur de déclinaison
magnétique. Dans le cas d’une mauvaise longueur de lead-in (droite), I’erreur est principalement
dans la direction d’acquisition et vaut environ l’erreur de la longueur prise pour le calcul.
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FiG. 2.14 — Haut : déclinaison optimale des compas, c’est a dire la déclinaison qui minimise
I’écart entre les positions mesurées et calculées de la bouée de queue, en fonction de la position
dans la boite 3D. Bas : déclinaison utilisée pour le calcul de la forme de la flute. Cette déclinaison
suit la tendance générale des valeurs de déclinaison magnétique données sur les cartes marines.
La correction est donc suffisament cohérente pour étre fiable.
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Fia. 2.15 — Distance entre les positions de la fllite calculées avec ou sans correction spatiale de
déclinaison en fonction de l'offset (trait plein), en moyenne sur toute la campagne. Cette distance
est calculée pour une position de bouée de queue supposée exacte. Pour comparaison, le trait
tireté représente la distance entre les positions de la flite pour deux type d’interpolation : arc
de cercle et splines cubiques. Les sauts autour de 1930 m et 4050 m sont causés par un écart
plus important entre les avions (450 m au lieu de 300 m). On peut observer que I’application
de la correction de déclinaison a donc un effet en moyenne quatre fois plus important que le
changement de type d’interpolation.

a celles calculées a partir du temps d’arrivée directe des ondes au premier hydrophone de la flite
(voir figure 3.3 page 64), on trouve une trés bonne adéquation, les faibles erreurs provenant de
I’élasticité de la section terminale entre la fliite et la bouée de queue d’une part, et de I'incertitude
sur la position de la source d’autre part. Le graphique 2.16 indique cependant que cette erreur
est tres faible, la position utilisée pour la source est donc fiable. La cohérence de ce résultat
permet d’appliquer cette correction de longueur pour réduire I'erreur de position.

Controles du résultat

Pour controler le résultat, une comparaison a été effectuée entre la profondeur du fond de
I’eau dans le bloc sismique et les données bathymétriques disponibles (Huchon et al., 1998). La
corrélation entre les deux est excellente, et valide donc la précision du positionnement.

2.3.2 Résultats du traitement de la navigation

Outre le traitement des données, nous avons procédé a de nombreux controles au cours de
chaque étape du traitement. Pour des raisons pratiques, tout le traitement de controle n’a pa
étre réalisé a bord. La plupart des controles ont été faits a terre, a 'exception de I’élimination
des données vraisemblablement incorrectes.

Traitement embarqué

Durant 'acquisition, il est fondamental de s’assurer que la couverture de la zone étudiée est
suffisante en tous point. En effet, certains traitements de données sismiques (comme migrations,
atténuations des multiples. ..) reposent sur une certaine homogénéité de la couverture d’acqui-
sition. Si effet d’une couverture inhomogene peut étre corrigé par une pondération dans la
migration (voir section 3.3.2 page 85), 'absence de données est cependant néfaste au traitement.
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Fi1G. 2.16 — Longueur du lead-in qui minimise I'erreur de position de la bouée de queue pour
chaque profil dans l'ordre d’acquisition (carrés bleus) avec ’écart type et les valeurs extrémes
correspondantes (barres verticales). Cette longueur est calculée pour chaque point de tir. Les
sauts entre différents paliers visibles sur ce graphique correspondent tous a une remontée de
la flute. Les barres horizontales jaunes représentent la longueur du lead-in déduite du temps
d’arrivée des ondes au premier hydrophone de la fliite, donné par les enregistrements auxiliaires
(voir figure 3.3). La bonne correspondance de ces distances implique que la correction utilisée et
la position de la source sont fiables.

Lors du choix des profils & reprendre, les zones dont la couverture est insuffisante doivent
étre identifiées géographiquement avec beaucoup de précision, et ce avant la fin de la campagne.
Le traitement des données de navigation a donc été effectué a bord apres chaque profil pour
déterminer les zones sous couvertes et la priorité des profils & reprendre. Du fait de la nature des
données et de leur mode de stockage, il n’a pas été possible de faire un traitement précis de la
position de la source, qui a été supposée dans ’axe de la flite. De méme, les points de tirs pour
lesquels les données de navigation paraissaient suspectes (e. g. saut de GPS) ont été éliminés de
ce controle de qualité. Il résulte de ces deux faits :

— une imprécision de la position de la source, principalement dans le sens de ’acquisition, car
la proximité de la source par rapport au bateau et la relative faiblesse de la déviation de la
flite durant la campagne ne peuvent pas causer beaucoup d’erreurs perpendiculairement
a l'acquisition pour la source;

— une couverture sous-évaluée a certains points puisque I’examen attentif des données sup-
primées permet la plupart du temps de corriger les valeurs suspectes, ce qui ne peut étre
fait & bord & cause de la durée de 'opération et de la quantité de valeurs a controler.

L’imprécision de la position de la source n’est pas un probléeme pour le contréle de la couverture
a bord. En effet, ce controle est principalement effectué dans le but de repérer des lacunes entre
deux lignes consécutives. Une petite erreur perpendiculairement au sens d’acquisition n’a donc
pas beaucoup d’incidence sur la couverture des CMP situés entre les lignes.

Le controle de qualité de couverture a bord a permis d’améliorer la couverture en beau-
coup d’endroits. Apres les profils initiaux, certains trous sont encore présents dans I'acquisition.
L’identification de ces zones a bord a permis de procéder a des profils de reprise ciblés, méme si
I'instabilité des courants marins a perturbé cette opération. La carte de couverture avant reprises
et la carte finale rendent compte de ’amélioration obtenue (voir figure 2.17).
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F1G. 2.17 — Position des points de tir des 51 profils initiaux (haut) et cartes d’ordre de couverture
de la boite 3D apres les profils initiaux (centre) et apres les profils de reprise (bas) aprés retrai-
tement & Terre. Les faibles oscillations de la trajectoire du navire provoquent une inhomogénéité
de la couverture. La couverture est bonne sur la plupart de la zone d’étude, et a été améliorée
par les profils repris.
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Fia. 2.18 — Calcul du cotit de chaque bin. La fonction cotit est la somme du cotit calculé pour un
bin. Pour un bin, le colit est calculé en fonction de la couverture selon la formule w,

avec F' couverture du bin, et du pourcentage de la zone éclairée se situant dans la boite (donné
ici en fonction de la distance au bord de la boite) a une profondeur de 800 m pour une ouverture
de migration de 45 degrés.

Retraitement définitif

Le retraitement définitif a été conduit de retour a terre. Il a consisté dans un premier temps
en 'examen systématique des données de navigations enregistrées afin de corriger les valeurs
aberrantes.

Un systeme de coordonnées définitif a été choisi de maniere a ce que la couverture soit la
plus homogene possible. Une fonction coiit a été calculée pour tous les bins (voir figure 2.18),
correspondant a la couverture et a la position de chaque bin (ainsi, les bins centraux ont étés
privilégiés). La couverture n’étant que tres peu sensible & l'origine des coordonnées inline (cf
figure 2.19), un calcul a été effectué pour trouver la meilleur origine possible en crossline ainsi
que la meilleure orientation de la boite. Au-dela d’une couverture de 25 (rapport signal/bruit
amélioré d’un facteur 5), le bin est considéré comme suffisamment éclairé.

L’azimut finalement retenu est de 138,14°, et la boite a été décalée de 26 m vers le nord-est.
La répartition de la couverture est considérée comme suffisante, méme si son homogénéité n’est
pas parfaite (voir figure 2.20).

Un examen de la qualité des données du DGPS a été effectué (voir 2.3.3) sur toute la cam-
pagne. De méme, un controle sur les données auxiliaires enregistrées avec les données sismiques
a été effectué afin de vérifier la cohérence de celles-ci avec la position de la source calculée avec
la géométrie théorique utilisée a bord, par comparaison du first break de I’hydrophone situé sur
le début du troncon actif de la flite et du temps mis par une onde acoustique pour parcourir
la distance correspondant a la géométrie théorique, en utilisant une méthode analogue a celle
décrite par exemple par Court (1991, 1993).

La carte d’ordre de couverture finale est donnée dans la figure 2.21, et montre une trés bonne
homogénéité spatiale (pas de trous importants).

2.3.3 Précision

La précision des résultats obtenus est tres dépendante de la précision des mesures GPS
utilisées pour le calcul des positions. De maniere générale, le signal a été lissé pour s’affranchir
de fluctuations dues aux conditions météorologiques par exemple (I’antenne est située dans les
mats & plus de 15 m de la surface de la mer, et la houle provoque un balancement du bateau).
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F1a. 2.19 — Evolution de la fonction coiit de la couverture en fonction du décalage crossline pour
plusieurs décalages inline. On constate sur ce graphique que le décalage inline de la boite 3D n’a
pratiquement aucun effet sur la couverture. Ce parametre n’a donc pas été modifié.
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F1G. 2.20 — Fréquence de la couverture dans la boite 3D. Il ressort de cette observation qu’en-
viron 8 % de la boite est sous-couverte, (F < 25) et que 4,3% n’est pas couverte du tout. La
couverture moyenne théorique est de 'ordre de 140 traces/bin, mais la couverture observée n’est
pas distribuée autour de cette valeur. Cela résulte de I’écart important (100 m soit 2 bins) entre
les lignes a l’acquisition, qui tire vers le bas la distribution. On observe un pic a 180 traces/bin,
qui correspond a la valeur nominale de la couverture des CDP éclairés.



58 CHAPITRE 2. ACQUISITION

SFJ 3D - Fold map after binning
Inline direction (138.14°)

om 5000 m 10000 m 15000 m 20000 m 25000 m 30000 m 35000 m 40000 m 45000 m

2000 m

-
=)
S
S
3

-1000 m

-2000 m

Crossline direction
o
3

Trace/Bin
25 50 75 100 125 150
Bin size: 25m(IL) x 50m(CL) Traces 1 - 360
50% CL bin overlapping (flex binning) After final profiles

F1G. 2.21 — Carte d’ordre de couverture avec chevauchements de bins dans la direction crossline.
Cette carte indique peu de zones ou la couverture est insuffisante.

Précision du GPS

Un facteur qualité de la précision du GPS est enregistré a chaque point de tir : la HDOP
(Horizontal Dilution Of Precision). Sa valeur est calculée a partir de la position des quatre
satellites utilisés par le systeme GPS (voir Massat and Rudnick, 1990). Elle mesure la qualité de
la triangulation : si les satellites sont voisins, les angles formés entre leurs directions sont faibles
et donc la précision de la position est mauvaise, tandis que si les satellites sont éloignés et bien
répartis dans le ciel, la précision est bonne. Ce facteur est ensuite multiplié par I’erreur RMS
du GPS pour donner l'erreur RMS attendue. La valeur de ce facteur varie en pratique de 1,5
(bon) & 4 (mauvais). De maniére générale, la HDOP est restée voisine de 2,0 pendant toute la
campagne.

Précision relative obtenue

La figure 2.22 représente les erreurs de position calculées de la bouée de queue sur toute
la campagne. L’erreur RMS apres intégration de la fliite est de moins de 4 m, 95% des erreurs
étant inférieures a 6,63 m (voir figure 2.22), précision tres acceptable en comparaison a lerreur
du GPS de la bouée de queue et a la distance parcourue par un récepteur pendant la durée
d’enregistrement. Cette erreur est tres inférieure aux sauts du GPS de bouée de queue de I'ordre
de 10 m, fréquents par gros temps, qui ont été supprimés ou lissés sur une longue période entre
deux points fiables (HDOP < 2,5) pour étre réduits.

Estimation de la précision absolue

Le GPS différentiel utilisé pendant la campagne donne une précision beaucoup plus grande
qu'un simple systeme GPS Clark (1997), avantage cependant minimisé par la suppression de
la disponibilité sélective par les autorités américaines peu avant la campagne et 1’éloignement
de la station correctrice a certains moments au cours de la campagne. La HDOP moyenne
observée sur la campagne est voisine de 2, ce qui donnerait une erreur RMS de 10 m sur la
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F1a. 2.22 — Distance entre la position de la bouée de queue calculée par intégration des compas et
la position mesurée pour chaque point de tir, pour trois types de correction de compas : réduction
a la moyenne (en haut), lissage spatial et temporel (au centre) et correction de déclinaison (en
bas). L’histogramme représente la proportion des erreurs par intervalle d’'un metre. Le trait en
tiretés correspond a la distribution théorique de lerreur compte-tenu de la HDOP moyenne
observée pendant la campagne, et le trait continu a la distribution théorique de l’erreur en
tenant compte du lissage des positions GPS. On peut constater un étalement dans le sens
crossline de lerreur de position dans le cas ou la correction consiste simplement & soustraire
la déclinaison magnétique moyenne. La longueur du demi-axe crossline de 'ellipse de confiance
de 95% est alors de 32,43 m. Pour les données lissées spatialement et temporellement, méthode
de correction habituellement utilisée, la distribution d’erreur est meilleure. Elle ne correspond
cependant pas a la distribution attendue compte-tenu de la HDOP observée. Pour les données
corrigées spatialement de la meilleure déclinaison lissée, I'intervalle de confiance statistique (95%
des données) est voisin de la qualité de I'enregistrement DGPS. L’histogramme montre que la
distribution de I’erreur obtenue correspond bien a la distribution attendue avec le GPS lissé, ce
qui démontre la validité de la correction spatiale de déclinaison.
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position avec un DGPS, pour une erreur RMS 2D de 5 m avec une HDOP égale a 1, valeur a
utiliser d’apres USCG (1998), cette valeur étant jugée pessimiste par rapport a celles données
par d’autres auteurs, comme Wilson (2001) et dépendant du matériel. Grace a cette valeur, on
peut calculer la variance de la densité de probabilité (voir par exemple Hoffmann-Wellenhof
et al., 1994) de position, qui donne une idée de l'erreur de localisation. Cette densité correspond
a une distribution normale bivariée autour de la position moyenne, car le DGPS est supposé
donner une position corrigée des erreurs systématiques :

2 2
(@) =~ exp (—"“"“’) ,

= 2n02 202

avec = et y erreurs de position dans les deux directions horizontales de 1’espace par rapport
a la position moyenne et o écart-type de I'erreur de position dans ces deux directions. Apres un
changement de variable r = y/x2 + y2 (r est donc la distance d’erreur de position) il est possible
de calculer la probabilité d’erreur :

( ) 2 r2 i 'r% r%
Pri<r<ry :/ T exp (—) T = exp (—) — exp (—) .
- 202 202 202

Cette erreur est caractéristique des systemes de type GPS et est représentée par la courbe
de la figure 2.22 (gauche), qui représente pour chaque erreur le pourcentage de positions ayant
cette erreur (£50 cm). Pour réduire cette erreur, le signal GPS a été lissé sur une période de
trois minutes, ce qui correspond a neuf enregistrements, apres suppression des pics de valeurs
aberrantes. L’effet d’un tel lissage est de diviser 'erreur RMS théorique, c’est a dire I’écart-type
en termes de probabilités, par la racine carrée du nombre de périodes utilisées pour le lissage,
c’est & dire 3 (v/9 = 3). La distribution de I’erreur sera donc plus resserrée autour de 0. Les
courbes correspondant a la distribution de I’erreur théorique pour les signaux bruts et lissés sont
données dans la figure 2.22. On constate que l'erreur obtenue par la méthode d’intégration de
la flute avec la correction de déclinaison magnétique utilisée est identique a ’erreur théorique
attendue pour le GPS lissé. Ce résultat démontre la pertinence de la méthode utilisée et de cette
correction.

Conclusion

La géométrie d’acquisition de la campagne est tres bien contrainte par les mesures effectuées
par les systemes de positionnement. L’application de corrections de déclinaison magnétique va-
riable et de longueur du lead-in, vérifiées sur les cartes marines et grace aux hydrophones, permet
d’atteindre une précision de la reconstruction de 'ordre de celle du systéeme de positionnement.
Elle ne peut donc plus a ce stade étre vraiment améliorée, et est considérée comme tres bonne
pour le traitement sismique.



Chapitre 3

Traitement des données sismiques

Le traitement des données comprend typiquement 4 phases (voir figure 3.1). Apres une
phase de pré-traitement qui consiste a nettoyer les données pour améliorer les images finales, il
convient de déterminer le modele de vitesse de propagation des ondes utilisées pour I'imagerie.
Deux approches ont été successivement testées et une seule a été utilisée, I’analyse de vitesse
par migration. Une fois le modele de vitesse déterminé, les données sont migrées pour obtenir
I’image du sous-sol. Si la migration des données en 2D est une pratique courante, le traitement
en 3D possede des spécificités supplémentaires. Ces spécificités sont présentées dans la section
3.3 de ce chapitre.

Données sismiques utilisées

Outre les données de position et les enregistrements auxiliaires mentionnés dans le précédent
chapitre, I’essentiel des données concerne les enregistrements sismiques.

3.1 Pré-traitements

Une phase de prétraitements a été appliquée aux données, incluant des prétraitements sta-
dards et d’autres moins conventionnels :

Filtrages et édition des données (anti-spikes', détection des bruits de bateau). Un
filtre passe-haut a été appliqué pour éliminer les bruits de houle et de cable et un filtre anti-
spike a été utilisé (voir figure 3.2). Aucune déconvolution n’a été appliquée, la source ayant un
signal suffisamment propre. Au cours de la campagne, des navires ont croisé la filte a plus d’une
centaine de reprises. Les traces comportant des bruits de bateau supérieurs a -30 dB ont donc
été éliminées.

Antimultiple de type FK pour les multiples du fond de ’eau et des couches super-
ficielles. Une vitesse légerement supérieure a la vitesse apparente des multiples est pointée
dans le domaine temps/offset (panneaux CDP), puis une correction NMO? correspondant &

Lun spike est un pic dans une trace, correspondant trés souvent & une erreur lors de enregistrement, et qui

doit étre supprimé pour ne pas nuire au traitement lors de la migration.
2NMO pour Normal MoveOut ou correction de courbure d’indicatrice : processus qui consiste & étirer une
trace enregistrée a un certain offset de maniére & obtenir la trace qui aurait été enregistrée a offset nul, grace a la

relation To(t) = Ty (1 /12 + %2)2) (¢ est supposé connue).
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cette vitesse est appliquée. Un filtrage de type FK supprime les événements subhorizontaux,
correspondant en principe aux multiples (leur vitesse est surestimée, ils sont donc trop corrigés
et ont une vitesse négative apres NMO). Apres ce filtrage, une correction NMO inverse est ef-
fectuée. En pratique, 'amplitude des traces est normalisée avant la transformée de Fourier 2D,
puis est restaurée apres filtrage de maniere a préserver leur amplitude.

Ce type d’atténuation du multiple est rudimentaire et efficace, mais ne fonctionne pas bien
aux faibles offsets, car la courbure des réflecteurs des multiples est tres voisine de celle des
primaires dans les panneaux CDP et D'efficacité du filtre doit par conséquent étre réduite. De
plus, ce type d’atténuation du multiple peut étre inefficace contre les multiples internes pour
la méme raison. Mais du fait de la non régularité parfaite de la géométrie d’acquisition, les
méthodes de type corrélation Verschuur and Prein (e.g. 1999), difficiles & mettre en oeuvre,
n’obtiennent pas de résultats satisfaisants, et la suppression du multiple du fond de I'eau par
soustraction d’un champ d’ondes calculé par différences finies ne permet pas de supprimer le
multiple du BSR, tres énergétique lui aussi.

Les traces & faibles offsets (moins de 1000 m) sont donc “mutées™ au-dessus du multiple
pour supprimer ce dernier des images finales.

Décalage des traces pour tenir compte du délai entre le début des enregistrements et
I’explosion effective de la source. En effet, du fait du temps de réponse des électrovannes
des canons a air, la source n’explose pas tout a fait au temps zéro des traces, mais quelques
millisecondes plus tard (en moyenne 30 ms durant la campagne). Ce décalage est retrouvé grace
aux enregistrements auxiliaires dans les données. Les traces sont donc décalées pour que le
temps 0 corresponde effectivement & 'explosion de la source (voir figure 3.3). En pratique, il
est pointé automatiquement dans les données et appliqué comme une correction statique pour
chaque point de tir. La correction est faite par déphasage dans le domaine fréquentiel, le décalage
étant rarement un multiple exact du pas d’échantillonnage.

Habillage des traces avec la géométrie déterminée précédemment [L’habillage consiste
a attribuer a chaque trace les parametres d’acquisition et d’enregistrement qui lui sont propres.
Les positions de la source et du récepteur (voir chapitre 2, page 56 et suivantes) sont les princi-
paux parametres de géométrie attribués a chaque trace au cours de cette étape.

Correction des amplitudes (pour traitement profond) Du fait de I'hétérogénéité de
certaines couches du sous-sol a certains endroits, les données comportent des bruits organisés,
qui n’ont pu étre atténués suffisamment. L’origine de ces bruits est inconnue, mais consiste
probablement a des multiples. Si leur amplitude est faible en surface, elle est en revanche tres
supérieure aux amplitudes des réflecteurs en profondeur. Il est donc nécessaire de procéder a
une égalisation d’amplitude entre les traces de maniere a améliorer I'image migrée finale en
profondeur. Cette étape ne préserve évidemment pas les amplitudes des ondes, elle n’a donc
été réalisée que pour les données utilisées dans les migrations en 2D destinées a I'imagerie de
la structure du prisme. En pratique, I’égalisation a consisté a diviser les traces sismiques par
leur propre enveloppe lissée temporellement. Le principal effet bénéfique est d’atténuer les bruits
haute fréquence (multiples internes proches de la surface), et n’altere pas beaucoup les amplitudes
des basses fréquences. Cette opération est beaucoup plus efficace qu’un gain fonction du temps

3provient de ’anglais to mute (rendre silencieux). Ce terme est employé en sismique pour désigner la mise &
zéro des amplitudes des traces sur toute ou partie de celles-ci.
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F1G. 3.3 — Enregistrement des traces auxiliaires pour un point de tir (gauche). La premiére trace
correspond a l'enregistrement d’un hydrophone situé sur la flite juste avant la premiere section
active, la second & l’enregistrement du troisieme canon du dispositif source et la troisieme au
signal électrique qui commande le début de ’enregistrement des traces sismiques et ’explosion
de la source. Il existe donc un décalage entre le début de la trace sismique et I’explosion réelle
de la source. Ce décalage, appelé lag time, est donc appliqué aux données sismiques (droite), par
décalage de la phase dans le domaine fréquentiel. La différence de temps entre le first break de
I’hydrophone de la trace 1 et ’explosion de la source de la trace 2 est utilisée pour controler la
longueur du lead-in, puisque ce temps donne directement la distance entre le centre de la source
et le premier hydrophone (voir section 2.3.1).
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et beaucoup plus fine qu'un AGC?. On peut voir le résultat de ce gain sur les données dans la
figure 3.4.

3.2 Analyse de vitesse

Le probleme de la vitesse de propagation des ondes est crucial pour I'imagerie. Une trop
grande incertitude sur celle-ci entraine une mauvaise focalisation des images, voire pas de foca-
lisation, ainsi qu'une mauvaise position des réflecteurs apres migration.

Il existe deux grands types de méthodes de détermination de la vitesse de propagation des
ondes dans le sous-sol. Le premier est basé sur 'inversion de temps de trajets des ondes, com-
munément appelée tomographie. Le deuxieme fait appel a la migration et vérifie la correction
du modele de vitesse en analysant le résultat de la migration®.

Ces deux approches ont été utilisées en 2D pour déterminer la vitesse des ondes dans le
sous-sol, I'une basée sur une méthode tomographique et I’autre sur une analyse de vitesse par
migration. La premiere a donné des résultats tres mitigés et n’a pas permis de trouver de modele
de vitesse suffisamment profond pour étre exploitable par la migration. La deuxiéme a donné
des résultats plus probants et moins limités en profondeur, méme si la couverture angulaire est
insuffisante au-dela de 5 km de profondeur pour considérer le modele ainsi obtenu au-dela de
cette profondeur comme str.

3.2.1 Stéréotomographie

Principe Cette méthode est décrite par Billette and Lambaré (1998). Le principe général
de cette méthode repose sur l'inversion de temps de trajet des ondes sismiques. L’originalité
de cette approche par rapport a d’autres méthodes tomographiques tient a l'utilisation de la
notion d’événement localement cohérent, c’est a dire d’un événement visible sur quelques traces
seulement dans un groupe de traces et dont on peut mesurer plusieurs caractéristiques : temps,
pentes & la source et au récepteur et positions source, récepteur et facette (voir figure 3.5). Cette
approche a deux avantages : elle ne nécessite aucune interprétation préalable et aucun pointé
continu dans les données, et le pointé peut étre réalisé automatiquement par un algorithme
automatique.

Les caractéristiques des pointés, ainsi que le modele de vitesse, sont ensuite inversées au
sens des moindres carrés par une méthode de type gradient conjugué (décrit par exemple par
Tarantola, 1985) implémentée par Paige and Saunders (1982).

Pointés Les données utilisées sont issues du pointé automatique dans les données sismiques.
Chaque pointé a plusieurs caractéristiques : position, temps et angles d’incidence a la source et
au récepteur sont utilisés dans 'inversion. D’autres caractéristiques peuvent étre associées de
ces pointés, comme la valeur de la semblance des événements pointés dans les panneaux source
et récepteur communs, ou la vitesse théorique d’un milieu homogene associée au pointé (vitesse
du milieu équivalent).

Pour effectuer le pointé automatique, les données sismiques ont été mutées avant le premier
multiple de la surface libre. En effet, le jeu de pointés ne doit contenir aucun pointé de multiple,

*AGC (Automatic Gain Control) : la valeur de chaque échantillon est divisée par la moyenne des valeurs sur
une fenétre donnée.

5L’analyse de vitesse de stack classique est en fait un cas particulier de cette méthode dans le domaine temporel
avec deux approximations : modele de vitesse 1D, trajet des ondes rectilignes, ce qui permet d’éviter la migration,
une solution analytique directe du résultat pouvant étre calculée.
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F1G. 3.4 — En haut : une section monotrace, montrant plusieurs zones contenant des peg-legs. En
bas : apres égalisation d’amplitude, les peg-legs ont été atténués en profondeur, et ne dégraderont
pas I'image migrée. Echelle horizontale : point de tir.Echelle verticale : temps double en secondes.



3.2. ANALYSE DE VITESSE 67

=N
Y

(X,2)

F1G. 3.5 — Caractéristiques d’un événement localement cohérent (d’apres Billette and Lambaré,
1998). Chaque pointé a plusieurs caractéristiques : positions source et récepteur, position de la
facette (lieu ou se produit la réflexion), pentes d’incidence du rai issu de la source et enregistré
au récepteur et temps sur la trace sismique. Ces caractéristiques décrivent de maniere unique
une réflexion sur une facette.

ceux-ci n’étant pas pris en compte dans I'inversion. Comme les algorithmes de soustraction de
multiples utilisés dans le pré-traitement ne sont pas totalement propres (ils laissent des artefacts
mineurs mais cohérents dans les données), 'utilisation d’un pointeur automatique a nécessité le
mute pur et simple des données sous le multiple. Le modele de vitesse obtenu est donc restreint
a la zone située au-dessus du multiple.

Résultats L’algorithme a été utilisé avec deux jeux de pointés provenant de profils différents.
Les pointés ont été vérifiés manuellement, pour éliminer les données manifestement aberrantes.
Plusieurs essais d’inversion ont été effectués avec différentes gammes de pointés sélectionnés
selon plusieurs critéres : semblance des pointés, gammes d’offsets, vitesse équivalente. Peu de
différences ont été notées entre les résultats de l'inversion pour les différentes gammes de sem-
blance, ce qui signifie que les éventuels artefacts se situent dans la méme gamme d’énergie que
les réflexions primaires.

Pour des pas de grille de modele de vitesse tres grands (2 km), a partir d'un modele de
vitesse initial constant & 1485 m/s (figure 3.6), 'inversion converge vers un modele de vitesse
assez stable (figure 3.7). Par contre, lorsque le pas de grille est diminué, I'inversion ne converge
plus et la solution est instable (exemple figure 3.8). La source de cette instabilité n’a pas pu étre
déterminée avec certitude, plusieurs causes pouvant en étre a ’origine. La solution est d’autant
plus instable que la gamme d’offset utilisée est étroite, mais elle subsiste fortement en utilisant
la totalité des offsets. La vitesse équivalente des pointés a ensuite été utilisée pour tenter de
discriminer des pointés aberrants. Les pointés en dehors d’une gamme de vitesse définie pour
chaque profondeur ont été supprimés, afin de tenter de supprimer les diffractions hors-plan.
La premiere des causes potentielles d’instabilité est en effet la présence d’événements hors-plan
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dans les pointés, tres probable en raison de la présence de nombreux points diffractants potentiels
correspondants a la surface complexe du fond de ’eau. La sélection des pointés en fonction de
leur vitesse équivalente permet théoriquement de filtrer ces réflexions hors-plan ainsi que des
multiples. Cette sélection n’a malheureusement pas amélioré la stabilité du modele obtenu apres
inversions.

Une deuxieéme cause possible d’instabilité est la présence de multiples internes, dont certains
ont été detectés dans les panneaux iso-X® au cours de la migration, et qui sont favorisés par la
présence du BSR, qui a une forte réflectivité, ou de surfaces d’érosion. Ces multiples internes ne
sont pas bien filtrés lors de la sélection des pointés selon leur vitesse, car la gamme de vitesses
retenues a du étre laissée suffisamment large pour ne pas éliminer de réflexions primaires. Ces
multiples internes n’ont pas pu étre éliminés des données, mais sont atténués dans les images
migrées finales du fait de leur courbure dans les panneaux iso-X.

Dans les deux cas, l'inversion est faite avec des données contradictoires qui n’ont pas pu étre
isolées de maniere satisfaisante, et qui sont probablement a ’origine de l'oscillation des modeles
de sortie de l'inversion (la discrimination entre les pointés d’événements primaires et les pointés
de multiples ou de réflexions hors plan est un probleme qui dépasse le cadre de ce travail).

3.2.2 Analyse de vitesse par migration

La stéréotomographie n’ayant pas donné de résultats suffisants pour permettre la migration
sous le multiple, une deuxiéme approche a été explorée. Une procédure d’analyse de vitesse par
migration, similaire a une analyse de vitesse de stack, a été développée pour retrouver le modele
de vitesse des ondes P.

Principe Ce type d’analyse de vitesse utilise la migration des données pour controler et re-
trouver le modele de vitesse. Il s’agit ici aussi d’un processus itératif, puisque le résultat de
la migration sert a estimer un nouveau modele de vitesse, qui sert a une nouvelle migration,
et ainsi de suite jusqu’a obtention d’un résultat correct. Deux grands types d’analyses ont été
développées (résumées succintement par Hildebrand and MacKay, 1992), que ’'on peut schéma-
tiquement baser selon Hildebrand and MacKay sur le résidu du temps de trajet d’une image
migrée avec un modele de vitesse incorrect par rapport a 'image théorique et décrit par de Vries
and Berkhout (1984) pour les faibles offsets :

Zr % h? 1 1
6T(h):<c_c’>+2(czr_c’z,~>’ (3.1)

avec h loffset, z, la profondeur réelle du réflecteur z; sa profondeur sur I'image migrée et ¢ et
¢’ respectivement vitesse RMS réelle des ondes et vitesse RMS de migration (note : la vitesse

RMS est donnée ici par la relation ¢(Z) = %\/foz 2(z)dz).

La premiere approche, l'analyse de focalisation (e.g. Doherty and Clearbout, 1974; Yilmaz
and Chambers, 1984; Thorbecke, 1997; Hegge, 2000), correspond a se placer dans le cas ou l'offset
est nul (dans ce cas, le deuxieme terme de I’équation 3.1 s’annule) et a retrouver les parametres
c et 2z, en fonction de ¢ et z;.

La seconde approche, 'analyse de la courbure résiduelle du front d’onde, suppose que pour
une onde a incidence normale, on peut exprimer la profondeur du réflecteur migré avec une

vitesse ¢ grace a ’égalité des temps de trajet Z = % Cette derniere relation correspond

biso-X ou Common Image Gather (CIG) : Panneau regroupant, pour une position donnée, I'image migrée &
ce point pour tous les offsets ou tous les angles de réflexion. Chaque trace d’un iso-x représente le méme endroit,
imagé & un offset ou un angle particulier. Pour simplifier, c’est I’équivalent d’'un CDP en 1D.
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Fi1G. 3.6 — Modele de départ de l'inversion du modele de vitesse par stéréotomographie, dans
lequel la vitesse est constante et égale a 1485 m/s. En haut : Modele de vitesse et pointés
superposés apres relocalisation. En bas : les mémes pointés superposés au profil migré a vitesse
constante (1485 m/s).
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F1G. 3.7 — (suite de la figure 3.6) Modele et pointés inversés apres 23 itérations pour un pas de
grille de 2 km x 1 km en profondeur. Le modele de vitesse est un gradient simple, et ne présente
pas d’anomalies.
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F1G. 3.8 — (suite de la figure 3.7) Modele et pointés inversés apres 37 itérations pour un pas de
grille de 1 km x 500 m en profondeur. Certaines zones sous la surface ont une vitesse tres faible
(inférieure a 1500 m/s), probablement fausse. Les erreurs proviennent probablement de pointés
aberrants dans les données et difficiles a discriminer.
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F1a. 3.9 — Ilustration de la géométrie utilisée pour les calculs dans analyse de vitesse (d’apres
Al-Yahya, 1989). Les figurés en pointillés représentent la géométrie d’un modele faux (modele
de départ), les traits pleins le modele vrai. On constate que 1'on a bien, en exprimant le temps
de trajet de 'onde réfléchie et enregistrée a offset nul, la relation 2 = £ qui est la base de cette

c /7
méthode d’analyse. ‘

a ’ambiguité profondeur-vitesse lorsque l'on a une couverture unique, puisqu’on a une seule
équation pour deux inconnues (z, et ¢). Le premier terme de I’équation 3.1 s’annule donc et on
a une dépendance directe du résidu du temps de trajet en fonction de I'offset :

57(h) = h; <1 - 1) . (3.2)

CZp C/Zi

C’est approche décrite par Al-Yahya (1989), par la suite améliorée par Lee and Zhang (1992)
pour prendre en compte les pendages optimaux et élargie aux cas hétérogenes par Lafond and
Levander (1993) en utilisant ’approximation paraxiale de la théorie des rais. Al-Yahya montre
que si le modele de vitesse utilisé pour la migration est proche du modele réel, alors on retrouve
la vitesse RMS € grace a la relation ¢ = ¢/, avec gamma dans la relation :

1
Zp = \/72zl.2 + 1 (72 — 1) h2. (3'3)

On peut noter que cette relation est similaire a 1’équation 3.2. En particulier, elle est toujours
valable en 1D (voir géométrie figure 3.9), et est valable en 3D si le modeéle est suffisamment proche
de la réalité (voir figure 4 in Al-Yahya, 1989). Cette relation est similaire a I'analyse de vitesse
de stack (Taner and Koehler, 1969) car le NMO qui précede le stack est en fait assimilable
a une migration en milieu 1D dans le domaine temps, a la différence importante prés que les
événements imagés sur les panneaux iso-X sont correctement placés horizontalement grace a la
migration, ce que ne fait pas le NMO. Le v peut étre retrouvé par une analyse de semblance
sur les iso-X. Cette valeur permet de retrouver la vitesse d’intervalle en utilisant une formule
similaire & la formule de Dix (Dix, 1955). Du fait de la nécessité du calcul de v, cette méthode
ne peut étre appliquée qu’avant sommation.

Cette deuxieme approche a été utilisée pour retrouver le modele de vitesse de migration.
Le modele de vitesse de départ étant inconnu, il est cependant nécessaire de rester dans les
conditions de proximité au modele vrai, c’est pourquoi ’analyse de vitesse est implémentée de
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F1G. 3.10 — Processus d’analyse de vitesse par migration. A chaque itération, les données sont
migrées et les iso-X examinés. Si les réflecteurs sont plats, cela signifie que le modele est correct
du point de vue de l'imagerie, ’analyse est terminée. Sinon, un pointé est effectué dans les
panneaux de semblance (exemple figure 3.11), et le modele de vitesse corrigé (voir Al-Yahya,
1989). Les données sont alors & nouveau migrées et le processus recommence.

maniere itérative, la vitesse de chaque tranche étant retrouvée couche apres couche, du haut vers
le bas (voir figure 3.10).

Cette approche, appelée layer-stripping et aussi utilisée dans I’analyse de focalisation, permet
que le modele soit toujours assez proche de la réalité aux profondeurs ou s’effectue le pointé a
une itération donnée. Le pointé de la semblance est fait manuellement & chaque itération, et le
modele est considéré comme correct lorsque les événements sur les panneaux iso-X sont plats
(exemple figure 3.11). L’algorithme de migration ici utilisé est de type Kirchhoff 2,5D (algorithme
de Nguyen et al., 2002) basé sur la construction de fronts d’ondes de Lambaré et al. (1996). A
la différence de Al-Yahya, la migration est effectuée par classe d’offsets, puis les images migrées
sont redistribuées en panneaux iso-X. L’avantage de cette méthode est ’élimination des queues
d’hyperboles aux bords des panneaux iso-X, et la certitude que tous les événements, y compris
les réflexions ne se produisant pas sous la flite, sont pris en compte sans avoir a ajouter des

traces raides sur les bords des panneaux (comme suggéré initialement par Al-Yahya).

Compte tenu de la géologie du lieu, une analyse de vitesse est faite tous les 250 m en X
et Y, et le modele obtenu est légerement lissé (fenétres glissantes de 250 m) pour permettre le
tracé de rais. Un tel lissage du modele de vitesse est explicitement suggéré par Versteeg (1993),
qui note que pour un modele “réaliste” tres complexe (le jeu de données synthétiques du modele
Marmousi), une fenétre de lissage de 200 m n’altére pas sensiblement la qualité de 'image migrée,
et que méme un modele lissé avec une fenétre de 600 m donne une image de qualité raisonnable.
Le lissage utilisé pour cette analyse n’altere donc en principe pas sensiblement la qualité de
I'image migrée.
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Fi1G. 3.11 — Exemples de panneaux lors d’une analyse de vitesse par migration en profondeur
(ligne 005, iso-X 67, situé dans la pente). Le panneau de gauche représente un iso-X migré a
vitesse constante (modele de départ). Le profil de vitesse est indiqué sur ’iso-X par un trait rouge.
Si le fond de I'eau est plat, indiquant une bonne vitesse d’intervalle pour ’eau, les réflecteurs sous-
jacents sont courbés vers le haut, indiquant une vitesse sous-évaluée. L’analyse de vitesse donne
un panneau de semblance (au centre) représentant la probabilité de présence d'un réflecteur
pour une profondeur migrée et une valeur de v donnée. Des restes du multiple sont également
visibles dans les données et donc dans le panneau de semblance. On peut identifier dans cet
exemple trois réflecteurs dans le panneau de semblance. Aprés avoir pointé ceux-ci, le modele
de vitesse est mis a jour, lissé, puis utilisé pour une nouvelle migration. Le panneau de droite
représente le méme iso-X migré avec le nouveau modele de vitesse (en rouge). On constate que
les réflecteurs pointés sont plats, ce qui indique que le modele de vitesse utilisé est correct. Le
processus sera répété jusqu’a applatissement de tous les réflecteurs. Par exemple, un réflecteur
(indiqué par une fleche) n’est toujours pas plat sur le panneau de droite, sous le multiple.
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Résultats Le modele de vitesse obtenu apres 4 a 8 itérations par profil est assez lisse et est
représenté dans les figures 3.12, 3.13 et 3.14.

Validité Les panneaux iso-X migrés avec le modele final retenu sont présentés dans les figures
3.15, 3.16, 3.17 et 3.18. Les événements correspondant aux réflexions réelles sont suffisamment
plats pour que le modele de vitesse soit considéré comme acceptable. On peut noter la présence
de restes de multiple mal atténués pres de la surface, ce qui peut étre une explication aux diffi-
cultés rencontrées avec la stéréotomographie, puisqu’il est possible que les pointés automatiques
contiennent ces multiples internes.

Un profil recoupant la boite 3D et passant au-dessus d’un forage (forage MTI, voir figure
2 et plus de détails chapitre 4) a également été traité de cette maniere. Apres 2 itérations, le
modele de vitesse obtenu a permis la migration du profil. La comparaison avec les données de
forage disponibles (profondeur des principales discordances) permet de vérifier que le modele
obtenu est correct. Par exemple, le toit du Miocene, présent a 1916 m au forage, est imagé a une
profondeur de 1968 m (£35 m), sous une profondeur de sédiments d’environ 1000 m, ce qui est
trés raisonnable. De plus, les vitesses obtenues sur ce profil sont trés voisines de celles obtenues
sur les profils 3D recoupés.

3.2.3 Vitesses de propagation des ondes en profondeur

En profondeur, la fiabilité des méthodes classiques d’analyse de vitesse est mise en défaut
par le manque de couverture angulaire des ondes réfléchies sur les interfaces, ce qui a pour
conséquence de laisser indéterminée I’ambiguité profondeur-vitesse : dans I’équation 3.3, le terme
en h? devient faible par rapport au terme en 222, la discrimination du « est donc plus difficile.
L’analyse de vitesse donne un modele fiable seulement jusqu’a une profondeur équivalente a
loffset maximal (Noble, Thierry, communications personnelles). Les vitesses utilisées pour une
profondeur supérieure a 5 km ont donc été tirées des modeles de vitesse donnés par Nakanishi
et al. (1998), obtenus par tomographie grace a des données d’OBS de la méme zone (M/V
Shinyo-Maru, 1992). Le modele 2D initial lissé est présenté dans la figure 3.19. Un autre modele
obtenu par tomographie a partir de données OBS acquises en 2001 sur la zone a également
été utilisées, pour comparaison (Dessa et Operto, 2002, communication personnelle). Ce dernier
modele est assez différent du modele de Nakanishi et al. (1998), et en particulier ne montre pas
de couche a faible vitesse au toit de la plaque plongeante, rapportée par plusieurs auteurs (e.
g. Aoki et al., 1986; Oda et al., 1990; Nakanishi et al., 1998; Oda and Douzen, 2001; Kodaira
et al., 2002) sous Shikoku, Kumano et Tokai. En pratique, I'utilisation de 1'un ou 'autre modele
conduit a de faibles écarts, et la focalisation est bonne dans les deux cas compte-tenu de la faible
couverture angulaire & grande profondeur, mais le modele de Nakanishi et al. (1998) a été utilisé
pour rester cohérent avec les premieres images migrées.

3.3 Migration

La migration est I’étape centrale du traitement. Elle consiste & obtenir une image finale du
sous-sol & partir des données enregistrées, qui reflete a la fois la structure du milieu (image
cinématique) ainsi que ses caractéristiques physiques (image dynamique).

3.3.1 Migration 2D

Tous les profils ont été migrés en profondeur avant sommation avec le méme algorithme que
I’analyse de vitesse : algorithme de type rai+Kirchhoff 2,5D, avec en plus un filtre anti-aliasing
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F1a. 3.12— Coupes a Y constant du modele de vitesse obtenu par analyse de vitesse de migrations
d’apres la méthodologie décrite par Al-Yahya (1989) (échelle de vitesse au milieu a droite). La
coordonnée Y est indiquée en haut a droite des modeles.



3.3. MIGRATION

7T

Y=4000 m

m/s

10000

20000 30000 40000
Inline (M)

Fia. 3.13 — Suite de la figure 3.12.
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F1a. 3.14 — Coupes a X constant du modele de vitesse obtenu par analyse de vitesse de migrations
(échelle de vitesse au milieu a droite). La coordonnée X est indiquée en haut des modeles. Il faut
noter que les panneaux extrémes (X=0 et X=55000 m) sont tres peu fiables, les images migrées
ne contenant aucune information a l'extrémité des profils.
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F1a. 3.15 — Collection point milieu commun dans le domaine migré (iso-X), issus de la migration
avec le modele de vitesse final lissé. Les traces de chaque panneau correspondent & un méme
point milieu en X et Y (indiqué en haut a droite de chaque collection). Les différentes traces
correspondent aux différents offsets migrés (représentés ici de 200 & 4000 m). Si la plupart des
événements sont plats, on peut distinguer des restes de multiples mal atténués qui ne sont, eux,
pas plats.
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FiGc. 3.16 — Suite de la figure 3.15.
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Fia. 3.17 — Suite de la figure 3.16.
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FiG. 3.18 — Suite de la figure 3.17.
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F1G. 3.19 — Haut : modele de vitesse utilisé en profondeur, d’apres Nakanishi et al. (1998), lissé
avec une fenétre de 500 m. Bas : modele SFJ-X d’aprés Dessa et Operto (2002, communication
personnelle). Vitesses en m/s.




84 CHAPITRE 3. TRAITEMENT DES DONNEES SISMIQUES

AY

R

F1a. 3.20 — Vue crossline de I'image migrée d’un plan horizontal. Les deux triangles renversés
noirs figurent deux lignes d’acquisition consécutives. La source et le récepteur sont confondus
dans le sens crossline. Les deux arcs de cercle matérialisent les deux opérateurs de migration
correspondant au temps auquel la réflexion des ondes sur le plan est enregistrée pour deux lignes
consécutives séparées d’une distance AY. Pour qu’il ne se produise pas d’aliasing opérateur, il
est nécessaire que la sommation des deux sourires soit destructive, et donc qu’ils soient espacés
de moins de la moitié de la longueur d’onde du signal le long du rai. Mathématiquement, cela
correspond & ds < % De cette inéquation on peut déduire la relation 3.4.

opérateur en profondeur (Nguyen et al., 2002) et utilisant le tracé de rais 2D de Lambaré et al.
(1996). Cet algorithme produit une image & amplitude préservée, mais les données ayant subi
un gain correctif (voir page 63), les amplitudes obtenues ne sont pas considérées comme exactes.
Les profils ont été migrés jusqu’a une profondeur de 15 km sur une longueur de 55 km, avec et
sans gain. La migration a été réalisée sur station de travail Sun ultra 10, la migration de chaque
profil (tracé de rais inclus) prenant un peu plus de deux jours (le calculateur multiprocesseur
n’était pas disponible a I’époque).

3.3.2 Migration 3D

Les données acquises ont été migrées en 3D-profondeur avant sommation avec un algorithme
de type Kirchhoff & amplitude préservée (Thierry, 1997; Thierry et al., 1999).

Interpolation du jeu de données Les contraintes de disponibilité de temps & la mer ont
conduit a 'acquisition de profils espacés de 100 m. Cette distance est trés grande pour une
acquisition 3D monoflite, et conduit lors du traitement a 'apparition d’artefacts de type sourires
de migration, plus connus sous le terme général d’aliasing opérateur de migration (voir figure
3.20).

D’apres Nguyen et al. (2002), on peut trouver la fréquence maximale du signal utilisable
pour éviter ce phénomene en introduisant le théoreme de Shannon qui précise la condition
d’échantillonnage dans I'expression discrétisée de 'opérateur de migration. Dans le cas ou il n’y
a qu’'une flute et en supposant qu’il n’y a pas de dérive de la flite, la relation devient :

V:?au

Frgs = ——ca___
M YAY s sina’

(3.4)
avec Fi,q. la fréquence maximale du signal qui ne subit pas d’aliasing opérateur, et qui corres-
pond plutét en pratique a la fréquence dominante de la bande passante de la source, dans notre
cas environ 20 Hz, AY D’écart entre les lignes d’acquisition et a I’angle d’incidence du rai a la
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source. Ainsi, si pour des ouvertures faibles cette fréquence est élevée, elle devient rapidement
faible pour des rais plus pentés.

Si des solutions existent pour éliminer ces phénomenes (voir par exemple Gray, 1992; Lumley
et al., 1994; Nguyen et al., 2002), 'application d’un filtre anti-aliasing dans la migration peut
conduire a la suppression de pentes dans I'image finale. Comme la zone & couvrir est en certains
endroits assez pentée en crossline, il n’est pas envisageable de recourir a ce type de filtrage. Il est
donc nécessaire d’interpoler les données dans le sens crossline, c’est a dire d’ajouter des données
a migrer. Il faut donc trouver la distance entre les profils interpolés telle que I'image ne montre
pas d’aliasing opérateur, mais aussi telle qu’il y ait le moins de données interpolées. En effet, ces
données supplémentaires représentent un temps de calcul supplémentaire lors de la migration.

Pour déterminer la distance entre les lignes interpolées, un test a donc été réalisé avec les
données réelles. Une portion de données d’un profil ou la fliite était tres peu déviée a été dupliquée
plusieurs fois pour donner plusieurs lignes, puis ces lignes ont été décalées en crossline et migrées.
Pour chaque test la distance du décalage correspond a un diviseur de la distance nominale inter-
lignes (100 m), soit 100, 50, 33,33, 25, 20 et 16,67 m. L’image crossline obtenue donne alors une
idée de la distance a utiliser pour I'interpolation des données (voir figure 3.21). Cette distance est
en fait directement fonction de la fréquence des données. La figure 3.21 montre que les images
migrées pour une distance inter-ligne crossline supérieure & 25 m (trois panneaux du haut)
montrent des traces d’aliasing opérateur. Les trois panneaux du bas ne montrent pas de traces
d’aliasing notable. La distance a utiliser est donc de 25 m, compte-tenu du contenu spectral des
données, et pour avoir un jeu de données le moins volumineux possible. Ce résultat est conforme
a la distance que 'on pourrait déduire de I'équation 3.4, soit 26,51 m pour une fréquence de
20 Hz et une ouverture de 45°. La dérive de la flite a certains endroits est également bénéfique
pour atténuer l'effet de l'aliasing opérateur, mais est globalement faible sur la totalité de la
campagne.

Les données ont donc été interpolées de maniere a obtenir une distance nominale de 25 m entre
les lignes par une méthode d’interpolation classique. Pour chaque offset, les données sont filtrées
de manieére a ne garder que les fréquences ne subissant pas d’aliasing, c’est & dire inférieures a
20 Hz (voir figure 2.4) et une transformée de Fourier en 2D est effectuée. La pente des événements
entre deux traces obtenue dans le domaine F-K sert alors de guide pour la restitution des
événements dans les traces interpolées, avec cette fois-ci la gamme complete de fréquences.

En pratique, 'interpolation conduit & la multiplication par quatre (passage de lignes espacées
de 100 m & des lignes espacées de 25 m) du volume du jeu de données a migrer et donc du temps
de calcul.

Pondération des traces Le jeu de données, une fois interpolé, répond au critere d’échan-
tillonnage spatial pour éviter 'aliasing opérateur de migration. Cependant, du fait de la non
régularité parfaite de la géométrie, certaines zones de la boite sont plus couvertes que d’autres,
ce qui a pour effet de faire apparaitre certains artefacts dans 'image migrée. Une zone dont
la couverture est différente des zones voisines introduit des artefacts dans I'image migrée (voir
figure 3.22 gauche).

Deux approches sont possibles pour remédier a cet effet. La premiere, exposée par Calandra
et al. (2001) consiste & régulariser la géométrie en interpolant les données sur une grille réguliére
a partir des données ayant une géométrie réguliere, apres corrections NMO et DMO. La seconde,
décrite par Jousset et al. (1999) attribue & chaque trace un poids fonction de la couverture et de
la cible a imager. En sismique marine, ce poids est uniquement fonction de la couverture. Cette
derniére approche a été implémentée par Thierry et al. (2002, SEG). Son avantage est de ne
pas nécessiter une modification des données. Pour chaque offset, le poids est égal pour chaque
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Fia. 3.21 — Test d’espacement des lignes 3D pour interpolation. Chaque panneau est une image
crossline correspondant & un espacement AY entre les lignes d’acquisition, simulé en décalant une
meéme ligne de la valeur de cet espacement plusieurs fois et en migrant ces données. Les images
du haut (100, 50 et 33,3 m) montrent des résidus de sourires, qui correspondent & l'aliasing
opérateur de la migration. Les images crossline obtenues a 25, 20 et 16,7 m sont correctes, c’est
a dire qu’elles ne présentent pas de signes d’aliasing opérateur. Ce résultat signifie qu’il faut
interpoler les traces de maniere & obtenir un espacement inter-lignes de 25 m.
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F1a. 3.22 — Effet de l'irrégularité de I’acquisition sur une image crossline du cube 3D (X=20000,
Y=3125-4975). A gauche, les données sont migrées sans pondération. Du fait de la dérive de la
fliite, certaines positions (source, récepteur) recoivent une contribution de plus de traces, ce qui
crée des artefacts problématiques (sourires de migration). Au centre, les données sont migrées
en divisant leur amplitude par un poids égal a la somme des contribution des traces adjacentes
(voir texte pour détail). L’image est considérablement améliorée. A droite, la différence entre
les deux images montre clairement les sourires de migration, qui correspondent & des positions
sur-éclairées (voir figure 3.23).

bin a la somme des contributions de chaque trace proche. En pratique, cette contribution est
une gaussienne fonction de la distance du CMP de la trace par rapport au centre du bin, cette
distance étant normée par la distance nominale intersource et interlignes. L’amplitude des traces
d’un bin dans la migration est alors divisée par le poids calculé. Cette égalisation a pour effet
de gommer les artefacts dus a l'irregularité de I’acquisition (voir figure 3.22 centre), sans avoir
a procéder a une opération d’interpolation apres NMO-DMO. On peut noter que ce poids est
proche de la couverture a un facteur pres (voir figure 3.23).

Résultats

Une portion correspondant a la surface du bloc de données a été migrée pour 'imagerie
fine du BSR en 3D. Le processus complet (calcul des poids, calcul des fonctions de Green et
migration) a été réalisé en 3 blocs de 8 km inline et 4 km crossline et 1,5 km de profondeur, en
prenant une trace sur 4 et en se limitant a un offset maximal de 3200 m. au-dela de cet offset,
le lissage du modele de vitesse induit trop d’imprécision sur la position des réflecteurs pres de
la surface. La migration de chaque bloc a pris environ 200 h (geométrie 10 h, tracé de rais 40 h
et migration 150 h) sur un ordinateur SGI origin 2000 (32 processeurs).

Des profils ont été migrés en 3D tous les 500 m en crossline jusqu’a une profondeur de
4500 m, le temps disponible ne permettant pas de procéder a plus de migrations. Cependant, si
les amplitudes sont préservées et certains réflecteurs plus clairs en 3D, I'imagerie 3D n’apporte
finalement pas une amélioration significative des images des structures géologiques. De plus, le
lissage supplémentaire du modele de vitesse par rapport a la migration 2D induit une moins
bonne focalisation des événements a faible amplitude proches de la surface. Ce lissage est rendu
nécessaire par le tracé de rais en 3D.

La position de la boite et des autres profils traités est indiquée dans la figure 3.24. Les
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F1a. 3.23 — Relation entre couverture et pondération des traces dans la migration. En haut, la
carte d’ordre de couverture pour une portion de la boite 3D (gauche) montre la localisation du
profil de la figure 3.22 (trait noir) et la valeur de la couverture totale en fonction de la localisation
sur le profil (droite). Noter que les pics de couverture correspondent aux apex des artefacts de
migration de la figure 3.22 (droite). En bas, carte de la somme des poids pour tous les offsets
(gauche) et valeur du poids le long du profil. Cette derniere courbe est proche de celle de la
couverture, mais reste plus lisse.
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coordonnées des profils dans les figures de la suite de cette thése sont toutes exprimées par
rapport au point 0 de la campagne (voir carte) et deux axes : N138 (inline) et N048 (crossline).
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F1G. 3.24 — Plan de position de la boite 3D et des différents profils traités de la campagne SFJ.
Les profils figurés en gris sont des profils haute résolution, traités par Jorda (2000) et Spindler
(2002).
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Conclusion intermédiaire et avancées méthodologiques

L’imagerie en trois dimensions, jusqu'’ici peu utilisée en sismique académique, nécessite un
soin particulier du fait de sa spécificité. Outre une acquisition plus précise en termes de navigation
et positionnement, elle demande plus d’investissement matériel et humain pour le traitement
qu’une acquisition 2D traditionnelle.

Lors de la campagne SFJ, la qualité des données de navigation a permis une surveillance
rigoureuse de la navigation et de la position des récepteurs. Lors du retraitement ultérieur des
données de navigation, une excellente précision de la reconstitution de la géométrie de la flte
a été atteinte grace a la fois a un controle visuel de tous les parametres de navigation durant
toute la campagne et a une approche originale de correction des erreurs de mesure des compas.
La précision de la reconstruction, absolument indispensable en 3D, a permis de réaliser un
traitement ultérieur dans de bonnes conditions.

Une procédure de traitement des données sismiques a ensuite été mise au point. Cette mise
au point a nécessité un certain nombre de tests préalables, dont certains décrits dans le chapitre
3. Certaines caractéristiques de la zone explorée ont également ajouté des contraintes supplé-
mentaires du traitement. La complexité structurale de la zone est un obstacle classique dans
I'imagerie. Les zones de piémont, par exemple, ont une complexité structurale analogue a celle
d’un prisme d’accrétion et sont a I'’heure actuelle des zones considérées comme tres difficiles a
explorer par les géophysiciens, méme avec des dispositifs tres étendus. La faible profondeur du
fond de I'eau par rapport a l’objectif profond ajoute une difficulté supplémentaire par ’ajout
de nombreux multiples, qu’il a fallu éliminer lors du prétraitement sans altérer notablement les
données. Au final, les données sismiques sont de qualité moyenne. Cela est probablement du a
la faiblesse de la source employée, de 2600 in3, alors qu'une campagne Japonaise sur le bassin
de Kumano n’est parvenue & une image suffisamment correcte qu’avec une source de 12000 in?.

La construction d’un modele de vitesse a cependant été le principal obstacle rencontré. Une
premiere méthode employée, la stéréotomographie, n’a pas donné de résultats suffisamment
satisfaisants, le modele de vitesse obtenu étant jugé irréaliste. Apres plusieurs tests pour tenter
de trouver la cause de cet échec, il est apparu que du bruit dans les données (restes de multiples,
réflexions hors plan) est probablement & ’origine de pointés aberrants qui désorientent ’inversion
de vitesse. Aucune méthode efficace de filtrage des pointés aberrants n’ayant été trouvée, une
deuxieme approche a alors été explorée, I'analyse de vitesse par migration. Cette méthode a été
implémentée et testée, puis appliquée avec succes pour 'analyse de vitesse. Ce processus, plus
lent car plus coliteux en temps de calcul, a finalement permis d’obtenir un modele de vitesse en
3D a partir de ’analyse de plusieurs lignes 2D.

Enfin, la totalité des données a été traitée en 2D avant sommation, mais un choix plus
limité de traitements en 3D avant sommation a été réalisé pres de la surface, ou 'imagerie 3D a
amplitude préservée apporte le plus d’informations (voir par exemple la figure 5.3 du chapitre
5), de maniere a réduire les délais de traitement. Lors des rares acquisitions 3D académiques a
objectif profond, le traitement des données en profondeur avant sommation n’a pour I'instant
jamais été réalisé (il est probablement en cours pour les données de la campagne EW9907 sur
Nankai ouest), la plupart des images étant alors obtenues aprés sommation par une migration 3D,
voire seulement par deux migrations 2D, inline et crossline. Ce processus de traitement a donc
été tres long, mais a permis d’obtenir une meilleure image que celles obtenues par traitements
classiques. L’amélioration des images peut étre constatée a petite et grande échelle, par rapport
a un traitement classique de type migration poststack temps (voir figures 3.25 et 3.26).

La qualité des images obtenues est bonne, méme si certains objectifs primaires ne sont pas
résolus directement. Le décollement est ainsi tres faible et n’apparait pas de maniere continue sur
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F1a. 3.25 — Deux profils identiques ayant subi un traitement classique (haut) et un traitement
2DPreSDM (bas). Le traitement classique consiste en une analyse de vitesse, un stack et une
migration de Kirchhoff & 90% des vitesses de stack. Outre les différences d’échelle entre les deux
profils, plusieurs réflecteurs apparaissent clairement sur le profil du bas et n’auraient pas été vus
sur le profil du haut (fleches blanches), en particulier en profondeur. Cela est du a la fois aux
prétraitements destinés a renforcer le signal, et & la migration en profondeur, plus efficace pour
focaliser des structures complexes que la migration en temps. De plus, 'imagerie en profondeur
a un meilleur effet d’atténuation des multiples résiduels (le traitement anti-multiple appliqué est
le méme dans les deux cas).
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F1G. 3.26 — Détail de la subsurface deux profils dans la zone de faille de Kodaiba, traités dans les
mémes conditions que dans la figure 3.25. La localisation de la faille de Kodaiba est nettement
plus précise sur I'image PreSDM que sur 'image PostSTM.
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tous les profils. L’origine de la faiblesse de ce signal est incertaine, méme si la relative faiblesse
de la source, comparée a la grande profondeur de l'objectif (plus de 10 km sous la surface),
constitue une explication plausible a cette faiblesse. De méme, la position de la faille de Tokai
n’est pas immédiatement résolue et celle de Kodaiba est presque invisible. L’objectif initial de
cartographie des zones a forte porosité dans les failles du prisme a donc du étre révisé, ces zones
présupposées n’étant pas observées dans les données. Le travail de these s’est donc orienté sur
plusieurs autres objectifs, concernant la structure et I’histoire du prisme & travers une étude
stratigraphique du bassin d’avant-arc (voir chapitre 4), ainsi que I’étude du BSR (chapitre 5) et
de l'effet du passage en subduction sous la marge d’une ride et de volcans (chapitre 6). L’imagerie
en trois dimensions s’est révelée dans les deux premiers cas précieuse, voire indispensable.

L’examen d’un seul profil ne permet pas de déterminer avec précision la géométrie du prisme
a cet endroit. L’examen combiné des différents profils de la boite dans les trois dimensions permet
cependant d’identifier, par continuité latérale, des réflecteurs cohérents qui n’auraient pas été
interprétés en 2D, et qui contraignent beaucoup mieux la position des failles de Tokai (figure
4.2 page 100) et Kodaiba (figure 4.3 page 101). L’examen de I'amplitude des ondes réfléchies
sur les interfaces, notamment sur le fond de I'’eau, améliore sensiblement les positions connues
des objets géologiques du bassin d’avant-arc, et permet d’identifier des zones de chenaux et des
escarpements de failles mineures. La zone de la pente d’effondrement est également mieux imagée,
permettant d’identifier la trace d’anciens glissements de terrains non visibles dans les simples
profils sismiques (voir figure 5.6 page 122). Enfin, I’étude du BSR (voir figure 5.3 page 117) et
du flux de chaleur, et de ses implications a grande échelle est rendue possible sur une grande
étendue avec un grand niveau de détail, ce qui n’est pas possible en 2D. En cela, I'imagerie en trois
dimensions a permis un progres appréciable dans l'interprétation des phénomenes géologiques
affectant la marge qui sont présentés en détail dans la troisieme partie de cette these.



Troisieme partie

Structure et tectonique du prisme
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Chapitre 4

Géométrie et histoire du prisme
d’accrétion

Les images obtenues par le traitement montrent les différents objets géologiques permet-
tant de déterminer la géométrie du prisme d’accrétion. Si la position du décollement est bien
contrainte, celle des failles majeures n’apparait pas clairement sur les images. Elles ont cependant
pu étre repérées grace a la comparaison d’images successives de la boite 3D, ainsi que ’analyse de
la topographie fine de la surface, issue du bloc 3D. Ainsi, I'imagerie en trois dimensions a permis
dans ce cas une connaissance plus fine de la géologie du prisme. Le décollement interplaque et
la position des failles majeures ainsi obtenues définissent les surfaces de glissement possibles au
cours du temps. Pour identifier les différentes phases d’activités de la déformation, I’étude de la
couverture du prisme (le bassin d’avant-arc) a ensuite été conduite, et a donné des contraintes
qui permettent de proposer une histoire de la déformation au cours du temps, principalement
dominée par les événements quaternaires. Les datations ont pu étre réalisées notamment grace
aux corrélations établies avec les données stratigraphiques d’un forage proche.

4.1 Zone sismogene et corps de Paleozenisu

La zone de décollement interplaques est visible sur plusieurs profils de la boite 3D ainsi
que les profils régionaux. Il est particulierement fort sous les zones ou le fond de I'eau est plat,
mais disparailt sous la pente entre Kodaiba et Tokai et sous le mont sous-marin Daiti Tenryu.
Il est cependant possible de placer celui-ci sur un profil général de la zone (voir figure 4.1).
La faible puissance de la source (2600 in®) ainsi que I'irrégularité de la topographie expliquent
probablement la faiblesse du signal associé a la réflexion sur le décollement.

Le décollement est identifiable a partir du chevauchement frontal, a une profondeur de 5 km
sous le fond de I'eau, et correspond a la base d’une rampe identifiée sous la fosse, o les sédiments
de la couverture commencent a étre déformés. A partir du chevauchement frontal, sous les deux
bassins de pente, le décollement est relativement plat, & une profondeur de 5-5,5 km. Une faille
faiblement active s’enracine sur le décollement, tandis qu’une zone de déformation passée (pli
de rampe) est visible nettement au-dessus, sous le bassin de pente. Sous la pente de Tokai, le
décollement change subitement de pendage, ce qui correspond probablement a l'effet du corps
de Paléozenisu (voir plus loin et chapitre 6). Puis le décollement plonge ensuite jusqu’a une
profondeur de 12 km sous le bassin d’avant-arc, ot il est plus nettement identifiable. La position
du réflecteur sismique associé au décollement correspond bien au toit de la croute océanique
sous le prisme supérieur d’apres les vitesses de données OBS obtenues par Nakanishi et al.

97
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F1G. 4.1 — Image générale du prisme de Nankai dans la zone Tokai (2DPreSDM, profil SFJ003,
Y=4300 m) et son interprétation. La position du décollement est indiquée par un trait, ainsi que
celle du chevauchement de Tokai, d’apres le profil SFJ051 (Y=4800 m, voir figure 4.2). Différents
réflecteurs sont indiqués, d’apres correlation avec le forage MITI et examen du bloc sismique.
Les ages donnés pour le bassin d’avant-arc sont ceux donnés par le forage MITI-Nankai pour la
séquence indiquée, mais peuvent étre localement différents.
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(1998, 2002b). Si le toit de la crolte n’est visible que sous la fosse, il est probable, compte-tenu
de sa géométrie, qu’il n’est rejoint par le décollement que sous le prisme ancien.

4.2 Position des failles majeures du prisme

Plusieurs failles majeures sont identifiables dans le prisme d’accrétion, qui délimitent plu-
sieurs zones du prisme (voir par exemple Mazzotti et al., 2002).

Front de déformation

Au front de déformation, le chevauchement principal est clairement visible sur la ligne
SFJ003, juste en avant de la boite 3D. Ce chevauchement frontal démarre a une profondeur de
5000 mbsf! environ et a un pendage d’environ 30°. En avant de ce chevauchement, deux failles
sont visibles, qui délimitent deux blocs en début d’accrétion, le premier simplement basculé
au-dessus de la rampe de décollement et I’autre immédiatement en arriére, basculé et soulevé.

Faille de Tokai

La faille de Tokai est visible sur certains profils de la boite 3D. En particulier sur le profil
Y=4800 m, un réflecteur discontinu mais plan est bien identifiable du toit de la crotte (environ
12 km de profondeur) & la surface au bas du talus d’effondrement. Ce réflecteur a un pendage
d’environ 30°. L’extrémité terminale en surface de ce plan n’est pas claire sur les profils sismiques,
mais la prolongation du plan observé en profondeur conduit dans le bassin de pente. Le bassin
de pente ne présentant aucune trace de déformation interne, cela signifie qu’aucun mouvement
significatif n’a eu lieu le long de la faille de Tokai depuis la formation de ce bassin. Il est cependant
possible que le plan de faille devienne plus raide a ’approche de la surface, ce qui invaliderait
cette derniere conclusion. Sur beaucoup de profils il semble que plusieurs réflecteurs a pendage
nord-ouest sont visibles a la surface au-dessus du bassin. La connection de ces réflecteurs avec
la faille de Tokai n’est cependant pas clairement établie, ces réflecteurs correspondant a des
imbricats basculés de I’ancien prisme (voir figure ).

Le décollement a une profondeur tres importante des le front de déformation, ce qui signifie
que, d’un point de vue théorique, les conditions sont propices a la rétention des contraintes
jusque sous le prisme actif. La faille de Tokai peut donc servir de faille satellite pour absorber le
mouvement cosismique vers la surface. Il n’y a cependant aucune évidence claire d’un mouvement
récent de cette faille dans la déformation du prisme, contrairement a la faille de Kodaiba.

Faille de Kodaiba

La faille de Kodaiba est difficile & repérer de maniere certaine sur les profils sismiques. Son
expression actuelle en surface est légerement marquée dans la topographie, autour de la position
X=23000 m, et forme un léger coude au milieu de la boite. L’examen des profils en surface
permet de délimiter un plan de faille de pendage 60 a 70° au voisinage de la surface, grace a
des légers soulevements locaux vers ’est de la boite et des structures en fleur pres de la surface.
En profondeur, la faille ne peut étre suivie. Une zone de réflecteurs a pendage vers le nord-
ouest est visible a une profondeur de 2500-6000 m, mais plus pres de la cote. Ces réflecteurs
correspondent a des limites de vieux imbricats du prisme ancien, qui ont été basculés depuis le
Miocene. L’orientation de ces limites est favorable & leur activation ou leur reactivation, elles

metres below sea floor
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FiG. 4.2 — Réflecteur associé au chevauchement de Tokai. Ce chevauchement n’est visible que sur
quelques profils de la boite 3D. Unités : kilometres. L’axe horizontal correspond a la coordonnée
inline, le profil correspondant & Y=4700 m en crossline.

servent probablement de guide a la faille de Kodaiba en profondeur, ce qui permet de proposer
que la faille de Kodaiba est en réalité un systeme de failles successives. En particulier, une zone a
forte réfléctivité est observée entre 6 et 10 km de profondeur, et correspond probablement a une
surface favorable a un déplacement lors de I'activité récente de la faille de Kodaiba. L’origine de
cette forte réflectivité est inconnue, mais de telles zones sont observées sur les failles satellites de
prismes en plusieurs endroits (Henry, communication personnelle). Elles correspondraient a des
zones a forte porosité. La prolongation du plan de faille observé en surface aboutit en profondeur
a une zone du décollement plus réflective que ses voisines, a I’emplacement du butoir proposé
par Nakanishi et al. (1998).

4.3 Le bassin d’avant-arc

Le bassin d’avant-arc est situé entre la cote et la zone de faille de Kodaiba. La séquence
stratigraphique dans la zone Tokai est connue d’apres un forage réalisé pour le MITI par le
JNOC a environ 15 km au sud-ouest de la boite 3D, dont les données ne sont malheureusement
que tres partiellement disponibles. Deux profils (SFJ083 et SFJ084) permettent de relier le
forage a la boite 3D pour établir des corrélations stratigraphiques. Le socle acoustique (au-
dela de 3000 m) correspond au groupe Setogawa qui surplombe & terre directement le groupe du
Shimanto dans la région de Shizuoka. Cette formation correspond & un dep6t de bassin océanique
d’age Eocene (Kimura et al., 1991) accrété en prisme et composé de roches tres variées : pélagites
pélitiques et calcaires, avec des niveaux de roches éruptives (volcanoclastiques). Les roches sont
trés déformées, la déformation ayant eu lieu lors de l'accrétion des sédiments au prisme. Ce
groupe est surmonté par des dépots de début Miocene en discordance datant de 15 a 17 Ma
sur une épaisseur de 1000 m, peu déformés (groupe Saigo/Kurami). Une discordance érosive
Miocene sépare cette formation Miocene inférieur du groupe Kakegawa (fin du Pliocene, 2-4 Ma),
les formations du groupe Sagara (Miocéne moyen-supérieur et début Pliocene) étant absentes
du forage mais présentes dans la séquence sédimentaire en d’autres endroits de la région plus
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FiG. 4.3 — Profils montrant ’emplacement en surface de la faille de Kodaiba, mise en évidence
par des plis et des réflecteurs pentés.
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proches du front de déformation du prisme (Lallemant, communication personnelle). Le passage
du Pliocéne au Pleistocene (groupe Ogasayama) inférieur semble continu au niveau du forage
sur le profil SFJ084, mais marque une discordance sédimentaire dans la boite 3D, les dépots
quaternaires formant des biseaux d’aggradation sur la discordance Plio-quaternaire (voir figure
4.7).

La discordance Setogawa-Saigo/Kurami marque un changement de régime tectonique local
dans le forage. Les roches du Setogawa correspondent & des sédiments pélagiques et de fosse
océanique, et donc a un prisme d’accrétion, tandis que les roches du groupe Saigo/Kurami
correspondent a des dépots de bassin d’avant-arc. D’apres les profils sismiques, ce bassin n’a
pas subi de déformation caractéristique d’un prisme en cours d’accrétion (plis et failles serrées),
mais seulement un plissement a grande échelle accompagné de quelques failles tres mineures, et
deux failles tardives (Kodaiba et Enshu).

La corrélation des discordances du bassin d’avant-arc observées au forage MITI avec les dif-
férents profils recoupant la boite 3D permet de reconstituer la géométrie actuelle de celles-ci
(voir figures 4.4, 4.5, 4.6, 4.7 et 4.8). La discordance Plio-Quaternaire est identifiable presque
partout en arriere de la faille de Kodaiba. au-dessus de cette discordance, les sédiments quater-
naires sont déposés une séquence continue au niveau du forage, mais est en réalité discontinue a
I’échelle du bassin. Au sud-ouest de la boite 3D, une discordance intra-quaternaire est observée
sur le profil SFJ081, et au nord-est, trois séquences de dépot ont été identifiées au cours du
Pleistocene. Les dépots Quaternaires peuvent étre tres épais : jusqu’a 1500 m sous le canyon de
Tenryu et a Iest du mont Daiti Tenryu. Ces dépots forment localement des biseaux sédimen-
taires sur la discordance Plio-Quaternaire, au sud du mont Daiti Tenryu. Sous la discordance
Plio-Quaternaire, les séquences ont une épaisseur assez homogene dans la boite 3D : environ
1200 m pour le Plio-Miocene supérieur et 800 m pour le Miocene inférieur.

4.4 Sédiments accrétés

Le prisme actif est délimité par le front de déformation et la faille de Tokai, sur une longueur
d’environ 25 km en surface. Deux unités accrétées sont visibles, tandis qu’une troisieme est en
cours de soulevement dans la fosse, par le jeu d’'une rampe a la base de laquelle se connecte
le décollement. Cette partie est ’équivalent de la zone & imbricats sur les autres secteurs de la
marges de Nankai. La faille de Tokai, interprétée comme la limite entre le prisme ancien et le
prisme actif (Mazzotti, 1999), est probablement 1’ancien décollement interplaques. Lors de la
reprise de 'accrétion, les sédiments jeunes de la fosse ont soulevé 'ancien décollement jusqu’a sa
position actuelle. Aucun mouvement ne semble par contre avoir été enregistré depuis peu apres
la formation du prisme actif.

Le volume de prisme nouvellement accrété peut étre estimé, entre le front de déformation
et la faille de Tokai, et donne un age de reprise de la subduction en divisant celui-ci par le
flux de sédiments s’accrétant a la marge, a la vitesse de 3 cm/an. Le calcul prend en compte la
compaction des sédiments grace a la loi d’Athy :

8(2) = doexp (—0> | (4.1)

qui donne une estimation de la porosité & une profondeur z en fonction de la porosité de
surface (¢9 = 0,7) et d’une profondeur de référence (zp = 1500 m). La porosité moyenne sur
une tranche de sédiments entre les profondeurs z; et z5 est donc :

B() = o2 (exp (_> — exp <_>> | (42)
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L SFJ099

Réflecteurs du bassin d'avant-arc

Séquence Quaternaire récent
Séquence Quaternaire moyen
Discordance intra-Quaternaire a
Discordance intra-Quaternaire b Réflecteurs du prisme ancien
Discordance Plio-Quaternaire BSR

Discordance Miocéne 1 Corps sédimentaire
Discordance Miocéne 2

Discordance toit Eocéne

Autres réflecteurs

F1G. 4.4 — Profil inline SFJ099 (haut). Voir localisation sur la figure 3.24.



104 CHAPITRE 4. GEOMETRIE ET HISTOIRE DU PRISME D’ACCRETION

SFJ054

F1G. 4.5 — Profils 054 (haut) et 003 (bas). Voir localisation figure 3.24 et légende figure 4.4.
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F1G. 4.6 — Profils 005 (haut) et 081 (bas). Voir localisation figure 3.24 et légende figure 4.4.
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F1G. 4.7 — Profils crossline 084 (haut) et 085 (bas). Voir localisation figure 3.24 et légende figure
4.4.
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5

F1G. 4.8 — Profils crossline 086 (haut) et 087 (bas). Voir localisation figure 3.24 et légende figure
4.4.
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Fi1G. 4.9 — Zone d’effondrement au-dessus de la faille de Tokai. Une loupe d’arrachement récente
est visible, dont I'escarpement est bien défini. Le terrain déplacé s’accumule au-dessus d’un pli
dans le prisme Miocene. Un réflecteur correspond probablement a une faille ayant joué au cours
du Quaternaire. Voir plus de détails sur ce slump chapitre 5 page 121.

Le volume de grain (volume sec non poreux) du prisme actif est estimé & environ 89.10% m?
(le long du profil dans la boite) pour un flux de grain entrant de 120 m?/an environ. Ces valeurs
donnent un age de 740 ka environ, ce qui est compatible avec les datations de Lallemand et al.
(1992b) de 500+300 ka des sédiments accrétés sur une partie équivalente du prisme, la ride de
Yukie, située plus au sud-ouest.

La faille de Tokai sépare le prisme actif d'un prisme plus ancien. Des échantillons (319 et
322-2) rapportés lors de plongées du Shinkai 6500 sur un affleurement possible de la faille de
Tokai indiquent un age de plus de 5 Ma des affleurements présents (d’aprés Hattori et al.,
1998 in Tokuyama et al., 1999). Qu’il s’agisse directement du prisme ancien a l’affleurement ou
simplement de sa couverture érodée (bordure du bassin d’avant-arc), cette indication montre que
le prisme ancien est au moins d’age Miocéne. Plusieurs réflecteurs énergétiques sont clairement
visibles dans le prisme ancien, dont certains sur toute la largeur de la boite 3D. Ils correspondent
probablement a des limites d’imbricats Miocene. La forte amplitude des réflexions pourrait étre
due a la présence de fluides circulants.

En surface du prisme ancien dans la pente au-dessus du bassin de pente, une zone d’effondre-
ments est bien visibles sur les profils sismiques (figure 4.9). A la base de cette pente, le prisme
ancien affleure, et forme un petit pli sur la faille de Tokai. Cet escarpement a été exploré lors
d’une plongée en submersible (Ashi, 1997), mais les ages des roches prélevées n’ont pu étre clai-
rement établis. Un plan de faille est visible sous une loupe d’arrachement récente, ayant basculé
les couches sédimentaires du bassin d’avant-arc au-dessus.

En arriere du prisme, sous la discordance du toit de I’Eocene, sont présentes les roches
du groupe Setogawa et du supergroupe Shimanto. Quelques réflecteurs sont également visibles,
pouvant correspondre & d’anciennes structures du prisme, ainsi qu'un long réflecteur de pendage
30-40° (voir figure 4.1). Ce réflecteur matérialise probablement la limite entre le prisme Miocéne
et le Shimanto.
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4.5 Historique de la déformation du prisme

La combinaison des profils, du forage et de mesures d’ages de sédiments prélevés lors de
plongées permettent de reconstituer une histoire de la déformation du bassin d’avant-arc (figure
4.10).

4.5.1 La déformation anté-Pleistocene

Les images OBS migrées (Dessa et al., soumis), en bonne complémentarité avec les images
MCS, montrent un épisode de déformation contemporain du dépot des sédiments Miocene infé-
rieur du prisme. Cette déformation affecte un prisme Eocene, et consiste en deux chevauchements
majeurs décalant un réflecteur basse fréquence identifié dans I'image OBS, qui correspond pro-
bablement a un front diagénétique. Cette déformation est contemporaine de la fin de 'ouverture
du bassin de Shikoku, et du passage de la ride d’Izu-Bonin face a la marge est-Nankai. Le passage
de la ride peut donc étre a l'origine du raccourcissement du prisme Eocene et de la formation
des deux chevauchements.

Puis T'histoire du prisme semble étre relativement calme jusque récemment. En effet, la
majorité de la déformation visible sur les profils commence avec la discordance Plio-Quaternaire.
Cependant, des indices montrent qu’un épisode de déformation a affecté le bassin au Pliocene
supérieur. Au niveau du forage, les roches du Pliocéne sont récupérées entre 1500 et 1900 m de
profondeur, avant la discordance du Miocene, et sont correspondent a un intervale d’age de 2 a
4 Ma. A 30 km a l’est, des échantillons ont été prélevés dans une dépression lors de plongées du
submersible Shinkai 2000 lors de la campagne KAIKO-Tokai en 1994. Deux échantillons (762-1 et
765-2), prélevés a une profondeur de 1040 m sous la discordance Plio-Quaternaire, ont été datés
grace aux fossiles de nannofaune (coccolithophoridés) et donnent des ages des intervalles CN9
et CN9b (Ashi et al., 1995), ce qui correspond & 5,3-8,2 et 5,3-7,2 Ma, soit le Miocéne supérieur.
Un troisieme échantillon (763-2), prélevé plus haut dans la pente ouest de la dépression sous un
escarpement, est daté du Pleistocéne inférieur (Thoué et al., 1995).

La séquence sédimentaire présente sous la discordance Plio-Quaternaire a donc un age Plio-
céne au site de forage et Miocene dans la dépression. Elle est donc en onlap vers 'ouest sur une
discordance Miocene, comme cela est visible sur le profil 081 (figure 4.6). Cette discordance est
visible dans le Plio-Miocene supérieur et délimite deux séquences de dépot entre lesquelles on
observe une migration vers la fosse du dépocentre (discordance marron) a 'ouest de la boite 3D,
en accord avec la progradation vers I'ouest déduite des ages des terrains.

4.5.2 L’épisode de déformation Plio-quaternaire

La discordance Plio-Quaternaire marque ensuite 1’épisode de déformation le plus important
de la zone. Il correspond a la surrection des deux monts océaniques par un plissement d’axe
NE-SW du bassin. et a une migration vers le continent du dépocentre. Sur les profils 081 et
086, on observe que le soulevement du mont Daini Tenryu affecte le bassin vers le nord et ’est
jusqu’a une distance de 20 km et souleve la discordance Plio-Quaternaire de pres de 2 km, ce qui
implique probablement une origine profonde ou lointaine. Le soulevement du mont Daiti Tenryu
semble avoir un effet & moins grande distance sur le bassin, néanmoins le pli a une longueur d’onde
assez importante (10-15 km), pour un soulevement de 'ordre de 800 m. La différence significative
d’ampleur de la déformation entre les deux plis reflete tres probablement deux mécanismes de
formation différents, méme s’ils peuvent étre liés. On peut envisager que le soulevement du mont
Daini Tenryu est causé par la reprise locale de ’accrétion ou le sous-plaquage d’une unité socle,
tandis que l'origine du soulévement du Daiti Tenryu est plus enigmatique.



110 CHAPITRE 4. GEOMETRIE ET HISTOIRE DU PRISME D’ACCRETION

Distance (km)
30 35 40 45 50 55 60 65

Ecocene

204Depth (km)

Upper Miocene

Pliocene

Early Pleistocene

uplifted DTK

Pleistocene

Present

Forearc basin deposits

Accreted sediments - Upper Pleistocene

Quaternary active wedge - Lower Pleistocene

Miocene wedge - Upper Miocene-Pliocene (2-4 My)
- Eocene wedge (Shimanto) |:| Lower Miocene (15-17 My)

Martin et al, figure 3

F1G. 4.10 — Historique de la marge est-Nankai. Voir texte pour détails.
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Cet épisode majeur de déformation est suivi par un dépot massif de sédiments d’age Pleis-
tocene inférieur en onlap vers le sud sur le pli du mont Daini Tenryu, principalement dans le
bassin d’Enshu et la dépression visible sur le profil 099 (X=10 a 20 km). Localement, un corps
sédimentaire massif est présent dans la séquence du Quaternaire inférieur (fuschia sur les profils),
qui cachete des failles formées au nord-ouest de la boite (voir profils 099 et 086). La fin de la
séquence Quaternaire inférieure forme également des onlaps sur le flanc sud-est de la discordance
Plio-Quaternaire sous le mont daiti Tenryu. Le Pleistoceéne inférieur est a son tour basculé vers
le nord par un soulévement de 500 m de la partie située a I’aplomb de la faille de Kodaiba (profils
inline de la boite et partie est des profils 085, 086 et 087). Ce soulévement est donc probablement
du & un important jeu inverse sur le systeme de Kodaiba au milieu du Quaternaire, 1égérement
en arriere de la position de l'actuelle faille de Kodaiba (figure 4.1, faille numéro 1).

4.5.3 La déformation récente

Un soulévement d’importance moindre mais plus tardif est & 'origine des anticlinaux visibles
entre les failles de Tokai et Kodaiba dans la boite 3D et sur le profil 099. Le soulevement de cet
anticlinal est probablement a l’origine de la faille normale & pendage nord-ouest identifiée autour
de la position X=28500 m a travers toute la boite 3D. La cause du soulevement est inconnue. Il
peut étre causé par un rejeu tardif sur la faille de Tokai, qui semble cependant trop éloignée pour
causer un effet aussi localisé. La présence d’une faille active & composante inverse a ce moment
dans le prisme Miocene est plus probable pour expliquer ce bombement. Un réflecteur possible
est indiqué dans la figure 4.1 (numéro 2). On peut noter que ce réflecteur sert probablement de
conduit a ’expulsion de fluides, car le BSR est absent a ’extrémité en surface de ce réflecteur,
sous la zone d’effondrements gravitaires.

Tres tardivement, un pli s’est formé sous la dépression du profil 099 et le bord est de la boite
3D, lié a la derniere activité de la faille de Kodaiba. La faille est donc probablement aveugle dans
la boite 3D et a l’est de celle-ci. Son observation en surface n’est certifiée que par des plongées
effectuées plus loin vers le sud-ouest, ot un talus de pente franchement découpé a été observé.

Plus a 'ouest, au cours du Quaternaire, une discordance liée a un bombement sous le canyon
de Ryuyo est visible de part et d’autre de celui-ci, et est en partie a 'origine du soulevement
du bassin a cet endroit. La totalité du souléevement ne peut cependant étre expliquée par le
seul bombement Quaternaire, une partie de celui-ci ayant probablement eu lieu en méme temps
que le soulevement du mont Daiti Tenryu. Ce soulevement en deux temps suggere également la
présence d’une faille non observée dans les profils sismiques. Le petit mont sous-marin observé
sur le flanc sud de ce mont pourrait alors étre un volcan de boue associé a une expulsion de
fluides le long de cette faille.

4.5.4 Le jeu du systéeme de failles de Kodaiba

Trois épisodes successifs d’activité de la faille de Kodaiba peuvent étre observés au cours du
Pleistocene. Ces trois jeux inverses ne se sont pas produits au méme endroit. Au moins deux
hypotheses peuvent expliquer ce changement.

La premiere hypothese est le basculement du prime Miocene lors de la reprise de ’accrétion
au Quaternaire. Au cours de ce basculement, les plans de faille existants dans le prisme sont
réactivés si leur orientation est propice. Le mouvement cosismique peut alors étre propagé vers
la surface a travers le prisme sur ces plans préférentiels hérités de la structuration formée au
cours de l'accrétion au Miocene. La combinaison de ces plans forme alors la faille satellite, et
relie 'extrémité de la zone sismogene a la surface. Les deux composantes du mouvement lors



112 CHAPITRE 4. GEOMETRIE ET HISTOIRE DU PRISME D’ACCRETION

des séismes sont propagées sur le seul plan de faille alors actif du systeme de Kodaiba, et sa
composante inverse explique les plis observés en surface.

Une seconde hypothese, avancée par Le Pichon (2001), est que la faille de Kodaiba est une
faille purement décrochante, conséquence du partitionnement de la déformation transpressive
avec le chevauchement de Tokai. Les soulevements observés seraient alors des structures de
plissement en échelon. Les deux failles satellites accommodent alors le mouvement cosismique et
délimitent une laniere de prisme. La composante inverse du mouvement est dans cette hypothese
est accommodée le long de la faille de Tokai.

Il n’est actuellement pas possible de trancher catégoriquement entre les deux hypotheses,
méme si la deuxieme explique plus difficilement le plissement d’axe WSW-ENE observé au sud
de la boite 3D, au toit de la faille de Kodaiba. Une meilleure connaissance du jeu de la faille de
Tokai, ou simplement de son activité, permettrait de choisir entre les deux alternatives. Selon
I’hypothese retenue, la limite supérieure de la zone sismogene sur le décollement se trouve soit a
la base de la faille de Kodaiba, soit a la base de la faille de Tokai. La profondeur de cette limite
est cohérente avec celle du mouvement cosismique du séisme de 1944 sous le bassin voisin de
Kumano.

Conclusion

L’analyse des images en trois dimensions permet de reconstituer la géométrie du prisme
d’accrétion de Nankai dans la zone Tokai. En combinant cette analyse avec celle de profils autour
de la boite et recoupant celle-ci, il est possible d’en déduire I’histoire de la déformation au cours
de la fin du Tertiaire et du Quaternaire. Le prisme de Nankai a subi une histoire complexe, tout
d’abord assez calme au cours du Miocene, au cours duquel un prisme se forme qui constitue
aujourd’hui le prisme ancien. Au cours du Plioceéne, ’accrétion est interrompue et le dépocentre
du bassin d’avant-arc migre vers la fosse. Le principal épisode de déformation survient alors (fin
Pliocene ou début Quaternaire) et provoque des souléevements tres importants du prisme ancien
et du bassin qui le surmonte. L’accrétion reprend ensuite au cours du Quaternaire, au cours
duquel deux épisodes du jeu de la faile de Kodaiba, dont un tres tardif, ont pu étre identifiés.
Deux autres épisodes de soulevement ont eu lieu au Quaternaire, I'un en avant et I'autre en
arriere de la faille de Kodaiba, et sont probablement liés & un jeu sur des failles non observées
jusqu’a présent.



Chapitre 5

BSR, régime thermique et érosion

Le BSR (Bottom Simulating Reflector) est un réflecteur apparaissant dans certaines forma-
tions sédimentaires des marges continentales sous-marines et dans les zones de permafrost, et qui
est couramment associé a la base de la zone de stabilité des hydrates de méthane (e. g. Shipley
et al., 1979; Kvenvolden, 1993; Sloan, 1998). Ces hydrates sont formés a partir de 1’eau présente
dans les pores et du méthane produit dans les sédiments principalement par les organismes
biologiques ou la chaleur. Ils sont présents dans une zone ou les conditions de pression et de
température sont favorables, la base de cette zone correspondant a la surface ou la température
est suffisamment élevée pour les dissocier du fait du gradient géothermique (voir figure 5.1).
Outre le fait que ce méthane soit le plus grand réservoir potentiel d’hydrocarbures connu (e. g.
Dickens et al., 1997; Grauls, 2001), la variation de la profondeur d’eau ou du géotherme peut
avoir comme conséquence de libérer ou de retenir du méthane dans les couches supérieures de
la Terre, avec un possible effet sur l'effet de serre (e. g. Kvenvolden, 1993). La base de la zone
de stabilité peut également servir de plan de glissement de terrain sur les marges océaniques (e.
g. Cochonat et al., 2002).

En termes d’imagerie sismique, les hydrates semblent avoir un effet tres modéré sur les vi-
tesses sismiques selon certains auteurs (Singh et al., 1993; Singh and Minshull, 1994; MacKay
et al., 1994). Wood et al. (1994) montrent néanmoins, d’apres une inversion des vitesses d’inter-
valle dans le domaine 7 — p sur des données de réflexion sur la ride Blake, que dans les zones ou
un BSR est présent, la vitesse d’intervalle des ondes P peut localement étre plus forte (2 km/s)
sur une épaisseur de 150 m juste au-dessus du BSR par rapport a des zones ou aucun BSR n’est
observé. Le remplissage des pores du sédiment par les hydrates semble diminuer les contrastes
d’impédance acoustique dans celui-ci et provoque un effet de blanking (e. g. Lee and Dillon,
2001). La présence de gaz libre sous celui-ci peut diminuer fortement la vitesse des ondes P
(Westbrook et al., 1993; MacKay et al., 1994). Singh et al. (1993) et Minshull et al. (1994) ont
pu modéliser et quantifier I’épaisseur de la zone de gaz libre (32 m aux deux endroits modélisés)
en plusieurs localisations (au large de 'ile de Vancouver et de la Colombie), en supposant une
vitesse de sédiments remplis de gaz égale a 1.4 km/s. Wood et al. (1994) trouvent une épaisseur
plus grande (150-200 m) sur la ride Blake, mais une vitesse plus élevée (1,5-1,6 km/s). Toutefois,
la présence de gaz libre n’est pas obligatoire pour générer un BSR, le simple contact entre le
sédiment rempli d’hydrates avec le méme sédiment rempli d’eau suffit & provoquer une baisse
de la vitesse (Hyndman and Spence, 1992). Cette diminution de la vitesse se traduit sur 'image
sismique par une polarité du BSR inverse a celle de la surface de 'eau.

Le prisme de Nankai est la zone ou la ressource en hydrates est la plus grande et ou la densité
de gaz est la plus élevée, ce qui en fait potentiellement une cible privilégiée pour des tentatives
d’exploitation (Milkov and Sassen, 2002). En attendant, la présence d'un BSR permet d’obtenir
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F1G. 5.1 — Zone de stabilité des hydrates de gaz (d’apres Kvenvolden, 1993). La base de cette zone
correspond au BSR. Elle varie donc en fonction du gradient géothermique et de la température
de surface du sol.



5.1. LE BSR DANS LA ZONE TOKAI 115

des informations sur le flux de chaleur dans la zone d’étude.

5.1 Le BSR dans la zone Tokai

Le BSR est présent sur le lieu de la campagne SFJ, notamment dans la boite 3D (voir par
exemple Ashi and Taira, 1993). Son étude a d’ailleurs fait I’objet d’un forage voisin (forage
MITI-JNOC-Japex), destiné notamment & I’étude des hydrates de méthane. Une caractéristique
particuliere le rend plus intéressant précisement dans la boite 3D : la présence d’un double
BSR. Peu de doubles BSR ont été jusqu’ici observés en dehors du prisme de Nankai (voir par
exemple Posewang and Mienert, 1999, sur la marge norvégienne). Ce second BSR, décrit par
Foucher et al. (2002), correspond selon ces auteurs a un BSR fossile, qui correspondrait a la
base de la zone de stabilité des hydrates avant un souléevement tres récent (moins de 10 ka) ou
un changement de la circulation océanique. Les images 3D ont par ailleurs permis d’étendre son
extension connue dans le Pliocéne, jusqu’a la zone de faille de Kodaiba, alors qu’il n’était jusqu’a
présent observé que dans le Quaternaire récent.

Le BSR a été cartographié dans la boite 3D la ou celui-ci peut étre observé. Sa profondeur
varie entre 0 dans les zones ou la profondeur d’eau est inférieure a 500 m et 700 mbsf en bas de
la pente. Le BSR est continu et tres fort dans le bassin d’avant-arc, il est plus faible et discontinu
au niveau de la zone de faille de Kodaiba. Il est généralement bien visible sous le haut de la
pente, puis disparait en bas de celle-ci. Enfin, il est faible mais visible sous le replat en contrebas
de la zone pentée.

A partir de la cartographie du BSR, et considérant un gradient de température moyen sur la
zone de 37,9°C.km~! (forage MITI), il est possible de calculer la profondeur théorique du BSR
et de la comparer avec la profondeur réelle. On observe alors certaines zones ou le BSR a une
profondeur anormale. C’est le cas dans le haut de la pente, ot le BSR se trouve plus pres de la
surface qu’il ne devrait étre en théorie (voir figure 5.3).

5.2 Détermination du flux de chaleur a partir de la profondeur
d’un BSR

L’un des intéréts du BSR est la possibilité de calculer un flux de chaleur grace a celui-ci. Ce
raisonnement est basé sur ’hypothese d’'un BSR matérialisant la limite de la zone de stabilité
des hydrates de méthane dans les sédiments. La profondeur du BSR donne une indication sur
la température in-situ et permet d’en déduire le flux de chaleur local (Shipley et al., 1979;
Yamano et al., 1982), moyennant quelques hypotheses sur les parametres du milieu. Ce type de
détermination du flux de chaleur a aujourd’hui été largement utilisé : sur les prismes d’accrétion
de la Barbade (Fisher and Hounslow, 1990), des Cascades (Davis et al., 1990; Hyndman et al.,
1993), de Makran (Minshull and White, 1989) et de Nankai (e.g. Ashi and Taira, 1993), mais
aussi dans d’autres contextes tectoniques, comme les rides de Blake, le glissement de Storegga
ou le rift du Lac Baikal (Golmshtok et al., 2000). La profondeur du BSR, qui peut étre mise en
relation avec la pression, permet de retrouver sur le diagramme P-T (figure 5.1) la température
au niveau du BSR. Connaissant cette température, il est possible de déterminer le flux de chaleur
en faisant ’approximation suivante (Yamano et al., 1982; Hyndman et al., 1992) :

Tsr(2Bsr) — Tsurf
dBsr

avec k conductivité thermique des sédiments, Tpggr la température au niveau du BSR, déduite de

sa profondeur totale zpgpr sur le diagramme pression-température de dissociation des hydrates,

¢ =k

(5.1)
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BSR a faible
amplitude

BSR a forte
amplitude

double BSR

BSR et
double BSR

F1G. 5.2 — En haut : vue en 3D du BSR sur le bassin de pente. En bas & gauche, poche de gaz
sous le BSR, dans le corps sédimentaire entre les deux discordances quaternaires. Le double BSR
est observable de part et d’autre de ce corps, mais pas a l'intérieur, ou il est remplacé par la
poche de gaz. En bas a droite, double BSR dans le Pliocene.
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Fi1G. 5.3 — Haut : Profil Y=5700 m, échelles en m. Le BSR est bien visible sous la surface. Il
disparait autour de la faille de Kodaiba, puis réaparait pres de la pente. Bas : comparaison
entre la profondeur du BSR observée et sa profondeur théorique pour un flux de chaleur de
50 mW.m™2. Le BSR est & sa profondeur théorique au-dessus du bassin d’avant-arc, mais est
systématiquement au-dessus de sa position théorique entre Kodaiba et le haut de la pente, ce
qui indique un flux de chaleur plus élevé a cet endroit.
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Tsyry la température de I'eau a la surface du sédiment et dpgr la profondeur du BSR sous la
surface. Hyndman et al. (1992) ont relevé les différents parametres nécessaires au calcul et ont
noté les incertitudes sur ceux-ci.

Conductivité thermique Hyndman et al. (1992) indiquent que lestimation de la conduc-
tivité thermique est une source importante d’erreurs, car celle-ci est tres variable d’un site a
I’autre. Des mesures de conductivité sur des échantillons de forages voisins sont la meilleure
source possible de données pour ce parametre. Grevemeyer and Villinger (2001) ont montré que
la présence d’hydrates de méthane, faible conducteur de chaleur, n’a pratiquement aucun effet sur
la conductivité thermique de la roche, et que la conductivité des sédiments peut étre approximée
a une conductivité moyenne sur la tranche de sédiments. La conductivité thermique utilisée ici
est une loi fonction de la vitesse des ondes P k (W.m 1K~1) = —0.4493 4+ 9.644.10~*Vp (m.s71),
déduite de mesures du leg ODP 190 (Ashi, communication personnelle et Pribnow et al., 2000),
malheureusement lointain et dans les sédiments de la fosse (voir figure 90). La vitesse utilisée ici
est la vitesse déterminée par analyse de vitesse tandis que la loi est déduite de vitesses mesurées
lors du forage. Il subsiste donc une incertitude sur ce parametre.

Température au niveau du BSR La température au niveau du BSR est obtenue en estimant
la pression de la solution contenant le méthane & la profondeur du BSR et en la reportant
sur un diagramme Pression-Température. Si plusieurs auteurs utilisent une valeur de pression
lithostatique (Golmshtok et al., 2000; Berndt et al., 2002), Hyndman et al. (1992) indiquent que
la pression a prendre en compte pour ce calcul est la pression hydrostatique et non lithostatique,
puisqu’a ces profondeurs il est encore rare d’observer des surpressions dans les phases fluides.
De plus, la température observée au niveau du BSR dans le forage MITI donne un point de
référence proche de la courbe de dissociation en condition hydrostatique. La température est
estimée par une loi statistique issue de différentes mesures de condition de dissociation des
hydrates (voir par exemple Sloan, 1998; Bakker, 1998). Les mesures sont toutefois différentes
selon les conditions dans lesquelles elles sont réalisées. Lors d’'un forage réalisé non loin de la
boite (forage MITI, voir localisation figure 3.24), la chlorinité moyenne de 1’eau des pores a été
mesurée (Matsumoto et al., 2001; Tomaru et al., 2001) et est proche de celle de 'eau de mer
(environ 550 mMol.L 1), sauf dans les bancs sablonneux contenant des hydrates de méthane
en grande quantité, ot elle est beaucoup plus faible (100 & 200 mMol.L~!). Plusieurs auteurs
(e. g. Hyndman et al., 1992; Dickens and Quinby-Hunt, 1994) ont noté que la salinité de ’eau
obtenue par dissociation des hydrates est beaucoup plus faible que celle de I’eau de mer, méme
si ces hydrates se sont formés dans des conditions de salinité voisines de ’eau de mer. Il existe
aujourd’hui plusieurs séries de mesures réalisées par différents auteurs (e. g. Dholabhai et al.,
1991; Dickens and Quinby-Hunt, 1994) tenant compte de la salinité de I’eau dans les hydrates.
Grevemeyer and Villinger (2001) indiquent d’ailleurs que la courbe de dissociation des hydrates
doit étre calculée de préférence a partir de mesures en eau de mer, malgré la faible chlorinité des
zones a hydrate. Cette suggestion est pertinente dans notre cas compte tenu de la composition
de T'eau des pores. Les mesures de composition des hydrocarbures disponibles dans la zone
(Gamo et al., 1992) indiquent que le rapport CH4/CoHg est tres élevé (>100), les hydrocarbures
présents sont donc en quasi-totalité composés de méthane. Les données utilisées pour le calcul
de la courbe sont donc issues des mesures réalisées dans des conditions expérimentales voisines
pour la composition de la phase gazeuse et ajustées a la température au forage. La gamme
de pression des données expérimentales en conditions de salinité marine étant limitée, la pente
utilisée au-delad de 10 MPa est celle des hydrates en eau pure (Roberts et al., 1940; Deaton and
Frost, 1946; Kobayashi and Katz, 1949; MacLeod and Campbell, 1961; Marshall et al., 1964;
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Jhaveri and Robinson, 1965; Galloway et al., 1970; Verma et al., 1974; de Roo et al., 1983;
Thakore and Holder, 1987; Adasasmito et al., 1991; Dickens and Quinby-Hunt, 1994; Dyadin
and Aladko, 1996), qui est parallele & la courbe des mesures en eau de mer pour le domaine ou
les deux séries de mesures sont disponibles. Au final, la courbe obtenue est présentée dans la
figure 5.4. Pour calibrer celle-ci, la courbe est comparée a la mesure de température réalisée au
niveau du BSR dans le forage MITI. La température au niveau du BSR, mesurée lors du forage,
est de 14,0°C (Takahashi et al., 2001), & une profondeur de 1240 m (290 mbsf), soit une pression
de 12,67 MPa, ce qui est proche de la courbe correspondant a la stabilité en eau de mer. La loi
de température de dissociation des hydrates retenue dans la zone étudiée est donc la suivante :

T(K) = 9.4767 x log P(MPa) + 263.45 (P < 10.0971 MPa),

T(K) = 7.9068 x log P(M Pa) + 267.08 (P > 10.0971 M Pa). (5-2)

Cette loi est statistiquement trés fiable par rapport aux mesures expérimentales (r?=0.9961),
et est calibrée au puits.

Température au fond de ’eau Cette température varie en fonction de la saison et du lieu
et doit étre prise en compte de maniere précise dans le calcul (Grevemeyer and Villinger, 2001).
Hyndman et al. (1992) ne discutent pas de I'importance de l’estimation de cette température,
malgré son extreme variabilité : 3 a 4 °C de différence entre 500 et 2500 m de profondeur, &
comparer avec les 1,1 °C entre les lois de changement de phase des hydrates selon la salinité
(Dickens and Quinby-Hunt, 1994). La loi utilisée ici provient de données océanographiques du
centre de données océanographiques du Japon, et correspond a la moyenne annuelle. La tem-
pérature relevée au fond de I'eau lors du forage MITI-Nankai (3°C & 950 m) est de 'ordre de
celle prévue a cette profondeur par les mémes données océanographiques (3,2°C & 950 m en
novembre-décembre, période du forage).

5.3 Flux de chaleur dans la boite 3D

A partir de la profondeur du BSR, mesurée la ou il est présent dans la boite 3D, il est
possible de calculer un flux de chaleur avec ’équation 5.1. Ce flux calculé suppose une conduction
purement verticale de la chaleur. Cela est vérifié a grande échelle dans la boite 3D, mais a petite
échelle, les isothermes en profondeur ne suivent pas exactement le fond de 'eau, la diffusion de
la chaleur se produisant également dans une direction horizontale a cause des irrégularités de la
topographie. Pour s’affranchir de cet effet, le flux calculé est lissé grace a une fonction gaussienne
de 2 km de diametre, ce qui correspond au double des longueurs d’onde des irrégularités de la
topographie. Le flux obtenu représente donc un flux moyenné horizontalement, et est de ce fait
supposé étre purement vertical. Il est représenté dans la figure 5.5.

Le résultat obtenu montre clairement des zones a fort flux, mais dont la distribution ne
coincide pas avec les failles majeures du prisme (Tokai et Kodaiba). De plus, sur les rares images
ou le BSR traverse la faille de Kodaiba, celui-ci ne parait pas affecté. Il est donc improbable
que les fortes valeurs de flux de chaleur soient dues a ’expulsion de fluides provenant de zones
profondes, car la chaleur transportée par ces fluides affecterait le BSR et le flux de chaleur (e.g.
Minshull and White, 1989; Zwart et al., 1996).

12 correspond au carré du coefficient de corrélation. Plus il est proche de 1, meilleure est la corrélation entre
les données et la courbe.
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Fi1G. 5.4 — Lois utilisées pour le calcul du flux de chaleur sur le prisme & partir de la profondeur du
BSR. Gauche : diagramme pression-température de dissociation des hydrates. Les figurés blancs
représentent les mesures en eau pure, les figurés grisés les mesures en eau de mer, et le losange
noir le point de calibration (forage MITI). Voir texte pour les sources de données. Centre :
courbe de régression de la conductivité thermique des sédiments du prisme en fonction de la
vitesse d’intervalle des ondes P (données d’apres Ashi et Henry, communication personnelle).
Droite : profil de température de I’eau de mer dans la fosse de Suruga (source Centre de Données
Hydrographiques du Japon). La zone en gris représente 1’écart-type des mesures et les traits fins
les valeurs extrémes.

Fic. 5.5 — Flux de chaleur dans la boite 3D calculé d’apres la profondeur du BSR.
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5.4 Processus actifs en surface

Des processus actifs d’érosion et de sédimentation sont clairement visibles sur les images
sismiques de la surface de la boite 3D.

Erosion

En contrebas de la zone de faille de Kodaiba, on peut observer une structure géologique
particuliere, a surface irréguliere et tres faillée. Il s’agit d’une loupe d’arrachement, dont le
décollement est visible dans la figure 5.6. Si la présence d’'un BSR peut aider a la déstabilisation
d’un terrain (e.g. Dillon et al., 1998), la surface de décollement de la loupe ne semble pas coincider
avec le BSR a cet endroit, comme cela était suggéré par Cochonat et al. (2002). La géométrie est
également différente de celle de Cochonat et al. (2002), puisque ces derniers situent I'extrémité
inférieure du glissement a la rupture de pente au niveau de la faille de Tokai. L’anomalie de la
profondeur du BSR peut au niveau de la loupe d’arrachement étre expliquée par le détachement
récent de cette loupe. Avant le détachement, le BSR se trouvait & une profondeur normale.
Apres le glissement de terrain, le BSR se trouve & une profondeur plus faible, tant que 1’équilibre
thermique n’a donc pas été retrouvé dans cette zone. L’image montre donc un BSR qui devrait
disparaitre pour se reformer & une profondeur plus grande lors du retour a 1’équilibre thermique.

Stabilité de pente

En utilisant le BSR pour reconstituer le fond de 1’eau avant glissement, il est possible de
retrouver les conditions mécaniques du glissement. Pour ce faire, nous avons calculé le facteur de
séeurité (factor of safety) de la pente (voir par exemple définition dans Kliche, 1999), connaissant
la surface de glissement ainsi que la surface du fond de I’eau avant glissement. Le facteur de
séeurité est égal au rapport des forces résistantes au repos (friction basale) sur les forces motrices
(gravité), intégrées sur toute la portion de sol dont on veut connaitre la stabilité. Ce calcul a été
effectué en utilisant ’approximation de Bishop (Bishop, 1954). Cette approximation courante
consiste a considérer que la loupe d’arrachement est constituée de blocs rigides de faible largeur
entre lesquels il n’y a pas de force cisaillante. Le facteur de sécurité est alors calculé grace a
I’équilibre des moments et des forces verticales sur le plan de faille. Le calcul est fait itérativement
selon la formule (adapté de Krinitzsky et al., 1993) :

Z (Cl + ,U'(psed - peau)gh(l - A)ﬁft?ﬂa)
FS

Z(psed - peau)gh sin av

FS = : (5.3)

jusqu’a convergence du résultat (note : ce calcul est valable en environnement sous-marin,
d’oli le terme —peqq équivalent & la “poussée d’Archimede”). ¢ est la cohésion du matériau, p
son coefficient de frottement interne, pseq €t peqy les masses volumiques du sédiment et de ’eau,
h et a la hauteur de chaque colonne et son angle basal, A le coefficient de surpression de fluide
calculé selon la relation :

Pf - peaug(h + Z)

A\ =
(psed - peau)gh

, (5.4)

ou Py est la pression de fluide et z la hauteur de la tranche d’eau au-dessus de la colonne.
Ce coefficient est légerement différent de celui de Hubbert and Rubey (1959) mais exprime la
méme idée. Il s’agit en fait du coefficient de Hubbert et Rubey généralisé, exprimé par Davis
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F1G. 5.6 — Détail d’un profil dans la pente (Y=6000 m), échelles en m. Une loupe d’arrachement
est clairement visible & cet endroit entre les positions X=35000 et X=38000, ainsi que la surface
de glissement. Le BSR permet de reconstituer la surface bathymétrique avant rupture. Sur la
carte d’amplitudes de la réflexion du fond de I'eau, une deuxieéme loupe d’arrachement, plus
ancienne, peut étre observée. Cela suggere que le processus de glissement de terrain est répété
sur la pente et peut étre assimilé a long terme a de ’érosion sur le haut de la pente, au départ des
glissements de terrain, et a de la sédimentation en bas de celle-ci, dans la zone d’accumulation.
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et al. (1983), modifié pour varier entre 0 et 1. Lorsque A = 0, la pression de fluide dans les
pores est hydrostatique, et lorsque A = 1 elle est lithostatique. La pression de fluide Py joue
un role important dans ce résultat, son effet est de baisser la contrainte normale a la faille
(voir par exemple Hubbert and Rubey, 1959; Davis et al., 1983; Mandl, 1988; Sibson, 1990).
Une surpression de fluide peut donc provoquer une rupture en abaissant le facteur de sécurité.
De méme, un séisme peut modifier la stabilité de la pente en augmentant les forces motrices, a
cause de ’accélération verticale provoquée par ce dernier. Il est possible de calculer I’accélération
nécessaire a la rupture en remplagant g par g+ Apeqr pour un facteur de sécurité égal & 1 (Apeqr
est 'accélération verticale maximale du sol). On obtient alors une valeur de A, correspondant
a laccélération maximale du sol nécessaire a la rupture (voir détails dans Wilson and Keefer,
1983; Krinitzsky et al., 1993).

Le calcul du facteur de sécurité a été effectué pour deux coefficients p. Dans un premier
cas, le sédiment a été considéré comme suivant la loi de Byerlee p = 0.85 (Byerlee, 1978).
Le facteur de sécurité dans le cas ou il n’y a pas de surpression de fluide est de 3.41, ce qui
implique une pente tres stable. Pour déstabiliser le terrain, il faut soit une surpression de fluide
A = 0.67, soit une accélération pic du sol de 0.60g. Le calcul a également été fait avec la valeur
= 0.4, correspondant aux valeurs observées dans les argiles. Le facteur de sécurité est de 1.65,
la pente est donc assez stable. Pour provoquer un glissement, il faut soit une surpression de
fluide A = 0.37, soit une accélération pic de 0.16g. Dans les deux cas, la surpression nécessaire
est grande par rapport a l’épaisseur de sédiments. Une origine sismique de la rupture est donc a
privilégier. L’accélération peut étre reliée a la magnitude d’un séisme selon des lois statistiques
empiriques (voir par exemple Yeats et al., 1997; Bolt, 1999), et peut donc étre estimée dans les
deux cas. La magnitude estimée du séisme nécessaire a la rupture est légérement inférieure a 7
dans le cas p = 0.85 et de 'ordre de 5-5.5 dans le cas p = 0.4, compte-tenu de la distance au
décollement sismogene interplaque et de son pendage, et hors éventuel effet de site. Elle peut
probablement étre encore inférieure si un mouvement a lieu sur une faille satellitte proche, par
exemple la faille de Tokai. Compte-tenu de la sismicité historique le long de la marge de Nankai
(voir figure 1.4), il est tres probable que la rupture soit d’origine sismique. De plus, I’observation
d’une autre loupe plus ancienne (figure 5.6) permet de penser que ce processus de glissement
de terrain est répété plusieurs fois a ’échelle de la durée de vie d’'un BSR, et peut donc étre
assimilé a de I’érosion et de la sédimentation.

Sédimentation

Les images sismiques des autres zones de la boite 3D, a I'exception du mont Daitii Tenryu,
montrent plutot des bancs calmes et paralleles a la surface, ce qui suggere une sédimentation
active. Le bassin d’avant-arc subit un dépot (voir figure 5.3 haut), de méme que le petit bassin
de pente (voir figure slope_basin). La profondeur du bassin de pente est d’environ 600 m. Sur
la ride centrale du bassin, ot un chevauchement est visible, le socle du bassin de pente est a
I’affleurement. L’équivalent de cette ride est visible sur la marge au sud-ouest de la boite 3D, et
les roches affleurantes ont été datées par Lallemand et al. (1992b) aux alentours de 500+300 ka.
L’age du prisme actif est d’autre part estimé entre 0.5 et 0.6 Ma sous le bassin de pente d’apres
les estimations de volume basées sur la géométrie des failles (voir section 4.2), ce qui est cohérent
avec la datation précédente. Le bassin de pente étant nécessairement plus jeune que son socle,
le taux de sédimentation moyen dans ce bassin de pente peut donc étre estimé a 1.0-1.2 mm/an
environ.
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5.5 Discussion

Les zones identifiées d’apres les profils sismiques subissant actuellement de 1’érosion ou de
la sédimentation coincident avec les zones ou un flux de chaleur anormalement élevé ou bas est
déduit de la profondeur du BSR. L’effet des processus de dépot ou d’érosion sur le flux de chaleur
est bien connu et identifié en de nombreux endroits (par exemple la zone sub-Andine en Bolivie,
voir Husson and Moretti, 2002). Lors de la sédimentation, un matériau froid est ajouté a la
surface du terrain. Une partie du flux de chaleur basal est donc utilisé pour réchauffer le terrain
pour le ramener vers le géotherme initial. Le flux de chaleur total diminue donc. Inversement,
lors de I’érosion d’un terrain, un matériau profond et chaud est exhumé, et se refroidit donc
plus vite pour revenir a 1’équilibre géothermique. Cela entraine une augmentation du flux de
chaleur. Ce phénomene est quantifiable, et le flux de chaleur en surface est affecté par ’érosion
ou la sédimentation d’apres la formule suivante (Carslaw and Jaeger, 1959; Langseth et al., 1980;
Hutchinson, 1985) :

b5 = o [Nerfc ( 2:)/%)] , (5.5)

avec ¢p flux basal (flux initial sans érosion ou sédimentation), v vitesse d’érosion ou de sédimen-
tation, ¢ durée de I’érosion ou de la sédimentation et x diffusivité thermique du terrain. i%erfc
est la fonction intégrale seconde de la fonction erreur complémentaire et peut étre calculée par
la formule suivante (e. g. in Carslaw and Jaeger, 1959, , page 484) :

iZerfe(x) = —g ((1 + 23:2) erfe(z) — \/27? exp(—x2)> . (5.6)
Cependant, le flux calculé par l'intermédiaire du BSR est un flux moyen calculé a partir de
la différence de température entre la surface et le BSR, et non le flux instantané en surface.
L’équation 5.5 donne donc une variation de flux trop élevée par rapport a la variation trouvée
dans les conditions de mesure (voir figure 5.7). Pour calculer une valeur comparable au flux issu
trouvé précedemment, on peut donc reprendre le calcul du flux a partir de I’expression de la
température directement et non de son gradient. D’apres Benfield (1949), la température & une
profondeur d peut étre calculée par la formule suivante :

T(d,t) = To+G(d+vt)
_% ((d + vt)erfc (g%) — (d + vt) exp (—”—Hd) erfc (g%)) ,

avec les mémes parametres que précédemment et G le gradient de température au repos. En
faisant la différence entre la température a une profondeur dpgr et la surface (d = 0), on peut
retrouver le gradient moyen de température G’ entre la surface et le BSR :
r_ 1 v
¢ =¢ [1-3((1+z

t dpsrtvt

SR) erfc (72\/3 ) (5.8)

(1 _ ot _vdBSR dpsr=vt\ _ out '
(1 dBSR>eXp( 2 )erfc( N ) Qd)}.

Le flux de chaleur déduit du BSR ¢pgr est donc modifié du facteur % par rapport au flux
basal ¢g. Il est donc possible, en connaissant ce rapport, de retrouver la vitesse de sédimentation
ou d’érosion, en faisant une hypothese sur le temps depuis lequel dure ce phénomene. Les valeurs
typiques de & utilisées pour ce calcul sont comprises entre 10 et 12 m?.an"!, selon la valeur de
la conductivité thermique (voir section 5.2). La valeur du flux trouvée d’apres I’équation 5.8 est

(5.7)
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F1G. 5.7 — Evolution schématique du flux de chaleur lors de I’érosion et de la sédimentation. L’axe
vertical correspond a la profondeur et I’axe horizontal a la température. Gauche : Géotherme au
repos. Le gradient de ce géotherme correspond au flux basal. Centre : Lors de la sédimentation,
le gradient de température est modifié (trait épais continu). Le profil de température juste apres
sédimentation d’une certaine épaisseur est figuré en tiretés. Il tend ensuite a évoluer vers le
géotherme & 1’équilibre (trait fin continu). Le gradient de température en surface (figuré par la
fleche vide) est inférieur au gradient de température moyen mesuré entre la surface et le BSR
(fleche pleine), le réequilibrage thermique étant plus lent en profondeur. Droite : Méme figure
dans le cas de 'érosion. Cette fois-ci, le gradient de température en surface est plus élevé que
le gradient moyen entre la surface et le BSR. Cette différence correspond a 1’écart entre les
équations 5.5 (Langseth et al., 1980; Hutchinson, 1985) et 5.8.
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d’autant plus différente de celle de ’équation 5.5 que le BSR est éloigné de la surface et la durée
du processus est grande.

Pour calculer le rapport %, il est nécessaire de connaitre ¢g. Un modele simple de calcul
de diffusion de la chaleur en élements finis (Zienkiewicz and Taylor, 2000, modifié par Henry,
comm. pers.) permet de calculer le flux ¢ de surface en tenant compte de Iadvection de la
chaleur due a la subduction, en ’absence de phénomeénes érosifs ou sédimentaires. En imposant
la géométrie de plaque plongeante déduite des images sismiques ainsi que la bathymétrie lissée,
et en supposant une vitesse de subduction de 3 cm/an et un flux de chaleur dans la fosse de
80 mW/m? (d’aprés Yamano et al., 1992), le flux de chaleur basal est compris entre 45 et
55 mW /m? dans la boite 3D. La figure 5.8 montre le modele utilisé ainsi que les valeurs du flux
de chaleur basal et déduites du BSR. Il est donc possible de calculer le rapport de flux de chaleur
observé par rapport au flux de chaleur basal en tout point de la boite 3D. Dans le bassin de
pente, le flux de chaleur moyen observé est de 42 mW/m? au lieu d’un flux basal de 55 mW /m?2.
Cette observation permet de retrouver a la fois la vitesse de sédimentation, mais aussi ’age de
celle-ci dans le bassin simultanément, puisque la profondeur du bassin est connue (voir figure
5.9). La vitesse de sédimentation trouvée est de l'ordre de 1.0 mm/an, pour un age d’environ
600 ka. Cet age trouvé est en bon accord avec 1’age trouvé par les datations de foraminiféres
de Lallemand et al. (1992b) sur la ride de Yukie et les estimations de volume calculées dans la
section 5.4. La carte des taux d’érosion/sédimentation est présentée dans la figure 5.10.

On peut remarquer que les anomalies de flux de chaleur sont exactement distribuées aux en-
droits ou la sédimentation ou I’érosion active modifient la surface d’apres les profils sismiques, et
que les seuls effets de ces processus permettent d’expliquer les anomalies de flux de chaleur. Il est
donc possible d’interpréter ces anomalies comme le résultat de I’érosion ou de la sédimentation,
I’érosion se faisant principalement par des glissements de terrain répétés.

D’autre part, 'observation du BSR dans les zones de failles montre que celui-ci disparait
souvent autour de la faille de Kodaiba, mais qu’il ne remonte pas a proximité des failles dans la
boite 3D. La remontée du BSR a été associée a 'augmentation du flux de chaleur provoquée par
I'expulsion de fluides d’origine profonde dans certains cas : le prisme de Makran (Minshull and
White, 1989) ou des Cascades (Zwart et al., 1996), le Lac Baikal (Golmshtok et al., 2000; Poort
et al., 2001) et méme le prisme de Nankai, & proximité du canyon de Tenryu (Henry, Lallemant,
comm. pers.) dans le prolongement de la faille de Kodaiba. L’absence de cette remontée du BSR
renforce donc I’hypothese de I'absence de circulation de fluides a grande échelle dans cette zone.

Conclusion

Le régime thermique dans la zone de la boite 3D est dominé par deux facteurs. Le premier est
I’advection de la chaleur due a la subduction et au raccourcissement du prisme. Cet effet a été
modélisé pour permettre de trouver d’autres facteurs influengant le flux de chaleur sur la marge.
Le second facteur concerne les processus actifs de surface (érosion, sédimentation), qui modifient
significativement le flux de chaleur. L’hypothese des fluides circulant dans le prisme le long des
failles principales est exclue du fait de I’absence d’anomalie de flux thermique significative a
I’emplacement de ces failles. Ceci peut expliquer pourquoi ces failles sont peu visibles dans
la sismique, puisqu’elles ne créent alors pas de contraste d’impédance acoustique significatif.
Dans la pente du prisme, I’érosion se fait principalement par les glissements successifs de loupes
d’arrachement sous l'effet des séismes qui affectent régulierement la marge.
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Fic. 5.8 — Modélisation de la conduction de la température dans le prisme. Haut : Flux de
chaleur d’apres le modele (trait rouge épais) et obtenu d’apres la profondeur du BSR (traits
noirs fins, encadrement). Bas : Géométrie du modele utilisé et températures.
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F1G. 5.9 — Flux de chaleur dérivé du BSR en fonction du temps dans les conditions du bassin de
pente (voir texte). La courbe épaisse représente le flux observé au niveau du bassin de pente en
fonction de I'dge de la sédimentation. Les autres courbes représentent ’évolution de ce flux de
chaleur selon la vitesse d’érosion ou de sédimentation. Le flux de chaleur observé (42-43 mW /m?)
correspond & un age d’eviron 600 ka pour une vitesse de sédimentation de 'ordre de 1 mm/an.
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Fia. 5.10 — Vitesses d’érosion ou de sédimentation sur la boite 3D. Les zones d’érosion sont le
haut de la pente du prisme (X=25000-35000 m), 1a ou les loupes d’arrachement se détachent, et
les zones de sédimentation sont le bassin de Tokai et le bassin de pente devant la faille de Tokai.
Les levées des chenaux sédimentaires sont figurées en trait fin.



Chapitre 6

Déformation associée au passage
d’un relief sous la marge

La déformation du prisme d’accrétion ainsi que son régime actuel d’érosion et de sédimenta-
tion sont maintenant connus, et permettent de reconstituer une histoire récente de la marge. Au
sud de la boite 3D, le chevauchement de Tokai est repoussé vers le continent derriere un relief
topographique. Ce relief correspond a un volcan de la ride de Paléozenisu en cours de subduc-
tion. Ce volcan, jusqu’ici hypothétique, a été identifié sur plusieurs profils, qui permettent de
préciser les conséquences sur la marge de ce relief en subduction.

6.1 Observations précédentes

La morphologie classique du prisme de Nankai dans la zone de Tokai montre une zone de
prisme actif a une profondeur de 2500 & 5000 m sur lequel des rétro-chevauchements sont obser-
vés, suivi en allant vers le continent d’une pente correspondant au prisme ancien d’age Miocene.
Cette morphologie a conduit Lallemand et al. (1992a) a suggérer 1’existence possible d'un che-
vauchement crustal actif sous la parge en subduction, par comparaison avec la déformation
observée sur des modeles analogiques. Par la suite, Le Pichon et al. (1996b) ont confirmé la
présence d’une ride plus dense grace a des modélisations gravimétriques, et ont observé des ano-
malies du champ magnétique, causées par la présence de volcans. La ride en subduction présente
une morphologie similaire & celle de Zenisu (épaississement par chevauchement crustal et vol-
cans). Ce corps magnétique de Paléozenisu n’a par contre jusqu’a présent pas été observé sur les
images sismiques (Mazzotti et al., 2002). En deux endroits, la surface du prisme actif remonte et
semble repousser la limite supérieure de la pente frontale du prisme Miocene vers le nord-ouest.
Ces deux endroits correspondent a des anomalies magnétiques identifiées par Le Pichon et al.
(1996b) et sont représentés dans la figure 130.

6.2 Position et effet du volcan

Les interprétations précédentes de profils sur la marge (e.g. Mazzotti, 1999) ont mis en
évidence un niveau de décollement tres haut dans le prisme, qui correspondrait a des sédiments
entrainés & la suite du corps de Paléozenisu. Le profils général du prisme dans la boite 3D (figure
4.1 page98) montre une légere remontée du décollement sous le prisme actif. L’effet d’un corps
en subduction est donc ici visible. Des profils supplémentaires ont donc étés acquis afin d’obtenir
une image claire du volcan supposé sous la marge. La présence du volcan est ici mise en évidence,
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FiG. 6.1 — Carte de I’'anomalie magnétique réduite au pole de la zone Tokai, d’apres Le Pichon
et al. (1996b). Une zone a forte anomalie positive (en rose) est visible face a la déviation de
la limite de pente du prisme ancien. Cette zone est interprétée par Le Pichon et al. (1996b) et
Mazzotti et al. (2002) comme un volcan en subduction. Les position des profils suivants dans ce
chapitre sont indiquées. La localisation de ces profils (figures 6.2, 6.3 et 6.4) est indiquée sur la
carte.

par exemple dans le profil 098, de maniere spectaculaire. La distance du volcan & la fosse montre
qu’il est en subduction depuis environ 1 Ma. Quatre profils perpendiculaires a la marge sont
figurés pour mesurer 'effet du poingconnement du prisme par ce relief, selon la distance au
volcan. Deux d’entre eux offrent une image suffisamment bonne pour une interprétation précise.

6.2.1 Effet de la ride de Paléozenisu

Le profil de référence est le profil KH9602-102, acquis entre les deux volcans identifiés par
Mazzotti et al. (2002). Ce profil montre au moins un niveau de décollement, formé a la suite du
passage en subduction de la ride de Paléozenisu. Ce nouveau décollement, formé en profondeur
dans les sédiments du bassin de Shikoku, a inactivé un premier prisme Quaternaire turbiditique,
a la faveur d’un saut de décollement dans les dépots de bassin. Ce prisme inactivé est visible
également clairement dans le profil 003 (figure 6.3) de 'autre c6té du volcan.

Une série de rétrochevauchements dans la ride de Yukie, observés par Lallemant et al. (1995),
a été créée par la suite a la faveur d’un chevauchement hors séquence récent. Le prisme est ensuite
recoupé lors du passage de la ride sur des failles pré-existantes ou nouvellement formées. Sur
la base d’observations de modeles analogiques de prismes dans des boites de sable (Lallemand
et al., 1992a; Dominguez et al., 1998, 2000), la série de sédiments accrétée entre 'ancien et le
nouveau décollement correspondent probablement a la couverture de la ride ou des sédiments
de fosse déposés en avant de celle-ci et sous-plaqués lors du passage en subduction de la ride.
Le décollement marquerait la limite entre ces sédiments et des dépots volcaniques constituant le
toit de la ride de Paléozenisu.

L’accrétion au pied du chevauchement de Tokai se fait donc en deux épisodes. Tout d’abord,
des imbricats de faible taille sont formés sur un décollement peu profond, équivalent a la limite
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FiG. 6.2 — Profil 098, parallele a la marge, et passant au dessus du volcan en subduction cor-
respondant a ’anomalie magnétique de la figure 6.1. Le décollemement est peu visible entre
les profils 081 et 095, et passe probablement le long de la limite des dépots volcanoclastiques
constituant le toit de la ride de Paléozenisu.
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des turbidites observées dans la fosse. Ces imbricats sont cachetés par des dépots en éventail syn-
a post-tectonique. Puis une période de quiescence peut étre liéée a la migration du front de défor-
mation plus au sud. Le bassin sud-Tokai regoit alors une séquence homogene de 250 m d’épaisseur
qui scelle les déformations précédentes. Enfin, la déformation reprend dans cette région avec le
mouvement d’une écaille beaucoup plus grande que les imbricats du premier prisme, qui s’enra-
cine sur le nouveau décollement plus profond, proche du sommet du corps de Paléozenisu. Les
séquences précédemment décrites dans le bassin sont alors basculées, puis recouvertes par une
séquence récente quasi-horizontale en onlap, qui traduit un fort ralentissement du mouvement
de cette écaille.

6.2.2 Effet du volcan

Le flanc continental du volcan est observé sur le profil 095. A son extrémité supérieure,
des failles sont tres bien visibles enracinées sur le décollement. Dans la fosse, le décollement
redescend en profondeur puis remonte, sous l'effet d’un relief de socle. Ce relief correspond
probablement a la terminaison d’un chevauchement crustal similaire a celui repéré sur le profil
KH9602-102 (Mazzotti, 1999). La position du décollement est cependant incertaine en avant
du volcan, vers le continent. Le volcan souleve le prisme Quaternaire, le reflecteur de 'ancien
décollement soulignant bien ce soulévement.

Entre les profils 003 et 095, la profondeur du décollement est relativement constante, malgré
le changement de nature de la plaque plongeante. Le décollement remonte ensuite le long des
flancs du volcan (voir figures 6.2 et 6.5). Cette remontée est due au passage du volcan lui
méme, qui souleve les sédiments du prisme, provoquant I’anomalie bathymétrique observée par
Mazzotti et al. (2002). La couverture sédimentaire tres récente (en bleu clair sur la figure 6.2)
est parfaitement horizontale sur pres de 150 m de profondeur, soit depuis environ 120-150 ky
en prenant les taux de sédimentation déterminés au chapitre 5. Cette disposition de séquences
récentes horizontales est retrouvée plus & 'ouest sur un second volcan (Mazzotti et al., 2002).
Cela signifie que les grandes failles recoupant le prisme Quaternaire sont inactives depuis un
certain temps. L’origine de cette inactivité, surprenante alors qu’un relief est en subduction sous
le prisme Quaternaire, peut avoir plusieurs origines. La plus simple est que le relief est accrété
a la marge depuis peu de temps (120-150 ky). Le fait que le décollement soit relativement plat
a cet endroit peut également atténuer 'effet du mouvement de celui-ci sur le prisme sus-jacent
et prévenir le jeu des failles.

Implications

Ce volcan est donc un élément majeur de perturbation du prisme actif lors de son passage en
subduction. Sa position est cependant trop éloignée de la zone sismogene pour supposer qu’il joue
déja un role majeur dans le cycle sismique de la marge, en faisant office d’aspérité sismologique.
Par contre, le soulevement et la déviation du chevauchement de Tokai provoqués par ce volcan
ont probablement un réle important dans la possibilité pour cette faille de jouer lors des séismes
majeurs, la déflexion du plan de faille pouvant étre a I'origine de I’apparente inactivité de Tokai
au Quaternaire. La faille peut éventellemen avoir un jeu, faible, du au passage de la ride et du
volcan. La faille est en effet repoussée de pres de 8 km vers I'intérieur du prisme. Le plan de faille
est donc rendu tres irrégulier, avec de possibles conséquences sur la propagation du mouvement
du plan sismogene vers la surface, la géométrie irréguliere pouvant bloquer le mouvement sur
cette possible faille satellite.
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F1G. 6.3 — Profil 003 (détail du prisme actif). L'interprétation est en échelle 1/1. Les dépots
jaunes correspondent a l’ancien prisme Quaternaire soulevé puis recoupé par des failles lors du
passage de la ride en subduction. Le pointillé orange situe ’ancienne base du prisme, qui se
prolongeait probablement par le décollement dans la fosse (pointillé bleu). Le décollement (trait
rouge) marque la limite entre le toit de la ride, composé de dépots volcaniques, et les sédiments
profonds anciennement en subduction et finalement sous-plaqués.
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SFJ095

F1G. 6.4 — Profil 095, passant a travers le volcan en subduction. Les figurés sont les mémes que
dans la figure 6.3. Le chevauchement de Tokai est rejeté vers le prisme sur une distance d’environ
8 km.
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F1G. 6.5 — Vue en perspective du décollement, qui passe du profil 003 (représenté) au volcan
le long du profil 098 en recoupant probablement la couverture volcanoclastique du volcan. Le
point de vue se situe au dessus de la fosse, en regardant vers le nord.

De plus, la ride et le volcan peuvent expliquer le jeu d’une faille en avant du prisme ancien
dans la pente de Tokai au cours du Quaternaire tardif (faille 2 de la figure 4.1).
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Conclusion générale et perspectives

Cette these, inscrite dans la thématique de I’étude de la structure et de la déformation de la
marge de Nankai, a accompagné le processus d’imagerie sismique du début jusqu’a la fin. Elle
recouvre une bonne partie du travail effectué dans le cadre de la campagne SFJ, a la fois lors de
sa préparation et du dépouillement des donnée acquises.

Le travail de préparation de la campagne effectué dans le cadre de cette theése a couvert deux
aspects principaux. La disponibilité limitée du navire d’acquisition a contraint a espacer les
lignes d’acquisition de 100 m. Cet espacement est tres grand pour une imagerie 3D, et a conduit
a une travail de réflexion sur les conséquences de cet écart sur le traitement. Il est apparu que
I'orientation exacte de la boite devait étre choisie de maniere a éviter le plus possible I'aliasing
spatial dans les données en minimisant les pendages latéraux. Les données pourraient donc pas
la suite, le cas échéant, étre interpolées sans les probléemes insurmontables que 'aliasing spatial
aurait entrainé. La boite a donc été orientée précisement avec un azimut de 138°, et non 120°,
comme suggéré initialement par certains pour que ’axe de la boite soit parallele au plongement
de la plaque Philippines. L’interpolation des données a été nécessaire pour le traitement et
réalisée, méme s’il en résulte probablement une dégradation de I'image finale par rapport a la
réalité. L’imagerie en trois dimensions est donc possible avec une distance entre les
lignes de 100 m, méme si un écart de 25 m ou moins eut été largement préférable.
L’utilisation conjointe de deux flites et deux sources aurait notamment permis un espacement
des lignes de 25 m, pour seulement un espacement de CDP inline de 12,5 m, ce qui aurait été
beaucoup plus confortable.

Le deuxieme aspect couvert lors de la préparation de la campagne a été la mise au point
d’un programme de reconstruction de la position des récepteurs, indispensable en sismique 3D.
Ce programme a permis, au cours de 'acquisition, de surveiller en permanence la couverture
de la boite et de procéder a des tirs de reprise ciblés, qui ont sensiblement réduit les trous de
couverture. Par la suite, de retour a terre, les données de navigation de tous les profils ont
été systématiquement examinées et éditées. Ces données ont été traitées pour reconstruire la
position exacte de la flite en utilisant une méthode de correction originale et développée a cette
occasion. La précision de la reconstruction atteint le niveau de précision du systéme
de positionnement, ce qui est exceptionnel dans les acquisitions monofliites.

La plus grande partie de ce travail de thése a ensuite consisté a traiter les données sismiques.
Apres une phase de recherche des prétraitements optimaux, la recherche d’un modele de vitesse
a été le principal probleme rencontré. Une premiere méthode utilisée, la stéréotomographie, n’a
pas donné de résultats satisfaisants. Une seconde voie a donc été explorée, 'analyse de vitesse
par migration. Un programme d’analyse de vitesse a donc été écrit et testé a cet effet, et utilisé.
La lourdeur de ce processus et ’échec initial de la stéréotomographie ont beaucoup allongé la
phase de recherche du modele de vitesse.

Les données sismiques ont ensuite été migrées, selon plusieurs stratégies, afin de répondre
aux objectifs fixés lors de la préparation de la campagne. A ’évidence, les failles majeures du
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prisme ne sont pas apparues aussi réflectives qu’escomptées. L’objectif d’imagerie 3D d’un prisme
d’accrétion peut étre qualifié d’ambitieux, car il s’agit d’une région tres complexe et donc difficile
pour 'imagerie. De plus, il est apparu que I'objectif initial d’imagerie des zones a forte porosité
sur les failles majeures ne pouvait étre atteint, les failles n’apparaissant pas clairement dans les
données. Dans ce contexte, 'orientation du traitement s’est focalisée sur plusieurs cibles d’intérét
géologique, développées dans la suite de la these, de maniere a minimiser le temps de traitement,
tres long lorsqu’il est effectué avant sommation.

Le premier probleme résolu par ’examen des profils sismiques dans et autour de la boite 3D
est celui de la structure de la marge. Si les limites majeures du prisme ne sont pas immédiatement
visibles, 'examen attentif des données en 3D permet de préciser nettement la géométrie du
prisme. En particulier, les failles majeures, Tokai et Kodaiba, peuvent étre bien identifiées.
Couplée a une échelle stratigraphique de forage, I’examen du bassin d’avant-arc permet de définir
la chronologie de la déformation du prisme, mal connue jusqu’a présent. La déformation est
ici largement dominée par les événements Quaternaires, qui ont vu la formation
successive de plusieurs plis & grande échelle, et tardivement le recoupement de la
marge par la faille de Kodaiba en plusieurs endroits. Les séquences du bassin d’avant-
arc montrent peu de déformation avant le Pliocene, a I’exception d’une migration du dépocentre
vers la fosse au cours du Miocene inférieur. La majeure partie de la déformation s’est faite au
moment de la discordance Plio-Quaternaire, ot deux plis de 800 & 1000 m d’amplitude ont été
créés. La morphologie de ces plis ne permet cependant pas de leur attribuer la méme cause. Cet
épisode de déformation est cependant probablement concomitant avec la reprise de ’accrétion du
prisme, apres une période tres longue sans accrétion couvrant au moins le Pliocene. La structure
du prisme permet également de mieux contraindre la limite océanique de la zone sismogene,
en fonction de ’hypothese retenue pour le jeu de la faille de Tokai, apparemment inactive. Elle
a également permis de mettre en évidence ’absence de sédiments accrétés au Pliocene dans le
prisme.

L’étude du BSR a ensuite permis indirectement de quantifier, au moins dans leur ordre de
grandeur, les processus d’érosion et de sédimentation en surface. Il ressort de cette étude que
I’érosion est trés active dans les canyons sur le bassin d’avant-arc, et dans la pente
de Tokai, ou elle se fait principalement par glissements de terrain. Ces glissements
sont trés probablement la conséquence des nombreux séismes affectant la marge,
aucune surpression de fluide n’étant nécessaire pour déclencher le glissement au
cours des séismes.

Enfin, I'impact de D'arrivée en subduction d’un volcan a pu étre observé, et présente des
similitudes avec les modeles analogiques de subduction des reliefs océaniques. Le prisme actif,
sous l’effet du passage de la ride, est soulevé et inactivé, alors qu’un nouveau prisme
se forme dans le sillage de la ride. Au niveau d’un volcan, un passage du décollement est
probable entre le toit de la ride et de sa couverture au toit du volcan, provoquant ’accrétion
de sédiments par sous-plaquage et la déviation de la faille de Tokai en avant du volcan. Cette
déviation a peut-étre provoqué 'inactivation de cette faile. En outre, I'arrivée en subduction de
la ride est probablement a 'origine de la phase de soulevement observée dans la pente de Tokai.

Plusieurs problemes restent cependant non résolus a ce jour sur la marge. Le role du che-
vauchement de Tokai dans la déformation actuelle et dans le cycle sismique n’est pas mieux
contraint, aucune preuve de mouvement récent n’ayant été observée. La connaissance du jeu ou
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de I'absence de jeu de Tokai permettrait de mieux contraindre la position de la limite océanique
de la zone sismogene. Cette limite ne sera malheureusement connue précisement qu’apres le pro-
chain séisme, qui départagera les différentes hypotheses avancées. Le forage riser IODP prévu
pour 2006 sur le prisme de Kumano a travers la faille satellite (Park et al., 2002) et le décolle-
ment permettra sans doute de préciser les parametres physiques caractérisant le décollement et
sa capacité a retenir les contraintes.

L’étude plus précise du role de la subduction de reliefs sous la marge est une autre voie
possible d’exploration pour déterminer plus précisement ou se fait le saut entre le décollement et
le toit du volcan en amont et en aval de celui-ci, avec les possibles répercussions sur la limite de la
zone sismogene. De plus, il serait intéressant de savoir dans quelle mesure ’arrivée en subduction
de la ride de Paléozenisu peut avoir un lien avec 'inactivité apparente du chevauchement de
Tokai.

D’une maniére plus générale, I’imagerie du prisme dans la zone Tokai pourrait
étre améliorée par 1’utilisation d’une source plus adéquate aux objectifs profonds,
comme celles utilisées lors des campagnes Américaines et Japonaises sur le prisme de Nankai, et
fournir des éléments de réponse & un certain nombre de ces questions.

Enfin, plus anecdotiquement, ’énigme du double BSR sur la marge n’est pas résolue. Alors
que ce phénomene est tres rarement observé, il est tres étendu dans la zone de Tokai. La nature
des sédiments joue a ’évidence un role important, mais qui reste a préciser, dans ce phénomene,
mais son origine (souléevement, glaciation, changement de circulation océanique ?) est indéter-
minée. Le role des sédiments dans la subsistance d’un double BSR pourrait étre précisé en
connaissant la nature de ceux-ci, grace a un forage ou des prélevements d’échantillons effectués
dans et de part et d’autre du corps sédimentaire ou le BSR est atténué. La présence d’un double
BSR peut également avoir un impact sur la stabilité des terrains, en créant un nouveau niveau
de faiblesse potientiel. Enfin, dans I'optique de ’exploitation du gaz contenu sous les hydrates
de méthane, le double BSR peut soulever des problemes d’ordre technique.
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A simple method of magnetic declination fluctuations
correction for long single streamer positioning in a seismic
survey'

Victor Martin®3, Mark S. Noble? and Georges Pascal’®

Abstract

In single streamer acquisitions, the use of transducers to constrain the receiver positions is not
possible, thus implying the use of compass birds to gather information on the streamer
location. The compasses are however sensitive to the declination of the local magnetic field of
the Earth, and local fluctuations not accounted for can degrade the accuracy of reconstructed
positions. In order to correct these small scale fluctuations, we propose a simple deterministic
method to calculate a spatial correction to apply to the compasses, that enhances the
positioning accuracy. The local compass declination is calculated after a first reconstruction on
the whole survey area. This method was applied with success on navigation data of a 3-D
survey offshore Japan, and improved the positioning accuracy to the level of the DGPS
accuracy.

Introduction

During marine seismic surveys, the streamer cable is often deviated from its nominal location
by oceanic currents. This feathering causes a change in the acquisition geometry. The issue of
source and receiver point localisation during seismic surveys has become a key point during
the last years, mainly due to the increasing demand of 3D and 4D seismic information. For
multi-streamer surveys, this problem has been solved by the development of acoustic
transducers (see e. g. Court, 1991). These transducers are located on the streamer cables
themselves, and alternatively emit or record an acoustic pulse. The records of these pulses are
then used to dynamically localise the other transducers by triangulation, the distance between
the transducers being deduced from travel-times and processed in real time. This method
provides an accurate positioning of the streamer location, because the position of the
transducers is a strong constraint for streamer shape recovery.

However such positioning devices can not be used for single streamer acquisitions, because
the triangulation would be impossible with only one streamer. The alternative positioning
method is then to use compass birds, that record the magnetic azimuth of the streamer in real
time (e. g. Cotton et al., 1985). This azimuth gives the streamer direction at the compass bird
location, that is the derivative of the eastern and northern position of the streamer cable to the
curvilinear abscissa on the cable. Since the compasses location is well known, the streamer
shape can be recovered by integrating streamer sections using the compasses azimuth values as
derivatives of the position. This approach raises several issues that have to be solved for a good
positioning accuracy.
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Among these issues, one of the most critical is the bias of the measurements due to the
variations of the local magnetic field. Since the compasses give a magnetic azimuth, and the
position has to be calculated in a geographical referential, the value has to be corrected to take
the local magnetic declination in account. Stoffa et al. (1991) pointed out the difficulty to know
precisely its value in some offshore areas. The value of the magnetic declination is generally
not known enough precisely to apply an exact correction. Since the magnetic declination can
be strongly changing in some places (e. g. basaltic areas, volcanic ridges), it creates a
cumulative mostly cross-line error in streamer positioning, that can be dramatic at the tail of a
very long streamer. A typical 0.3° constant error causes a 26 m systematic cross-line position
error at the tail of the streamer. The use of a streamer tail buoy fitted with a GPS receiver can
help to correct this error, when it is roughly constant. The usual correction is simply a linear (or
sometimes square function) shift to fit the computed streamer tail with the actual tail buoy
position. This operation is equivalent to correct all the compasses values with an average value
of magnetic declination. The obtained shape is correct if the magnetic declination is constant,
but it is erroneous in the case of a rapidly changing declination on the acquisition area. In this
paper, we present a method to take in account the fluctuations of the local declination,
calculated by the mean of positioning data. We describe the reconstruction method to point out
the magnetic declination problem location, and explain the correction method. This method has
been applied on positioning data of a 3D single-streamer seismic survey along the Japan coast
in 2000 (Pascal et al., 2000). We present the results and the accuracy obtained by this method,
in comparison with the usual corrections applied to remove effects of the magnetic field on the
compasses measurements.

Streamer shape reconstruction method

The reconstruction of the streamer can be done either analytically or numerically. In the
analytical case, the streamer compasses values are used in a general formula that directly gives
the location of any streamer point. This approach has the advantage to give an accurate result,
but is not suitable if corrections depending on the location of the streamer have to be done. The
numerical approach consists in integrating the streamer direction, given by the compasses,
along the cable direction. This method is more flexible, because it allows a correction of the
streamer direction between each integration step. For this reason, we used the latter approach
to calculate the streamer position.
The general formula for streamer numerical integration is the following:

X() = j;sin(a(n) dl
Y() = [ cos(a(h) L.

with 1 curvilign abscissa along the streamer, X (1) and Y (1) easting and northing of the
corresponding section relatively to the front end of the streamer and o(l) the azimuth of the

section. In practice, this integration is discretised, so that the integration step dl becomes 8l and
has a finite length:

X()=dl f sin(a(n))

1/

Y(I) =81 ) cos(a(n)).

n=0
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Magnetic declination fluctuation correction for streamer positioning 3

The streamer is then considered to be straight along the discretisation step ol. It must
therefore not be chosen too large (see next paragraph). The streamer heading o(1) must also be
known accurately. Because the number of compass birds on a streamer is limited, the value of
o(l) is calculated between the compasses by an interpolation method. It has then to be
corrected from the effect of magnetic declination to give an accurate result.

Influence of the discretisation step

To quantify the influence of the discretisation on the receiver position calculation, we
compared the discrepancy between the actual location of a streamer tail and its computed
location in a simple analytic case: an arc-circle shaped streamer of length L and a curvature
angle 6. The obtained positioning error at the streamer tail is then the worst possible because
the discrepancy due to the integration is systematically in the same direction. The streamer is

divided into n segments for integration. The azimuth of the i" section is then %9 . The position

error of the streamer tail, that is the difference between the discrete integration and the
analytical solution, is:

LH”‘I k j sin@}
Ey =— cos—@ |-
n|\m— n o

1
Ey =£[[ sinEHJ—(I—COSHH.
n|\m n 0

The first term in brackets representing the reconstructed streamer tail position, and the
second term the exact tail position. This yields to a total error:

. 0 .0
e~ —sin—=479[sin—,
n

for a large n (> 25). The position error is thus directly proportional to the length of the
integration step o/ . The integration of the streamer is accurate enough compared to the
analytical solution provided that the integration step is sufficiently small.

Calculation of the azimuth

Several interpolation types can be used to calculate the azimuth o(l) of the streamer between
two birds. Three of them are described by Hupkens and Faichney (1999): linear interpolation
(arc-circle fitting), spline or polynomial interpolation. These three methods are the most used
in streamer reconstruction softwares. Hupkens and Faichney show that, despite the higher
accuracy of cubic splines when only a very small number of azimuth measurement is available,
the arc-circle method is accurate enough for a typical spacing of azimuth measures on the
streamer of 300 m. Krail and Brysk (1989) also proposed a method to recover the streamer
shape, based on the study of the theoretical shape of a cable in a constant cross-current, that
gives good results in a stable current zone (Krail, 1994). After testing these four methods, the
polynomial fit appeared too oscillating and inaccurate. The method of Krail and Brysk could
not be used because of the strong instability of marine currents in the studied area despite its
interesting physical grounds, the solution being unstable in the case of oscillating compasses
values. The two remaining methods give very similar results, and the choice of the interpolator
is of no importance compared to the effect of the magnetic declination (see further). We used
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the arc-circle fitting method because of its simplicity and its stability, but the declination
correction we propose in this paper can be applied with any interpolator type.

Calculation of the local compass declination

A common method used by commercial softwares to correct the compasses values from spatial
and systematic biases consists in calculating the temporal and spatial mean of the compasses
value, and then to add this value to the bulk compasses value, with weighting factors. The
weighting factors are generally empirical values. We will refer to this method as statistical
calibration.

The streamer reconstruction method we present is based on a two-pass reconstruction
scheme. Firstly, a reconstruction is performed on every shotpoint with a null declination. Then,
the value of the local declination that minimizes the crossline misfit between actual and
reconstructed tail buoy position, that we call the local compass declination (LCD) is calculated.
It is equal to the angle between the actual tail buoy position and the reconstructed position for a
null declination from the streamer tow point. This value is located on a map at the location of
the compass birds. At the end of the survey, the map is spatially smoothed to obtain the local
compass declination map. The local compass declination values are then used to compute the
final streamer reconstruction during the second and definitive reconstruction. During the
integration, the LCD value is obtained from the map before every integration step and added to
the value of o(l). The LCD however needs to be calculated after the reconstruction of every
shotpoints, it can therefore not be performed in real time onboard, but can be used to refine the
navigation data processing in little time after the end of the survey.

Application and results

To illustrate this method, we used positioning data from the single-streamer 3D survey SFJ
(Pascal et al., 2000). This survey has been carried out off Japan on the eastern part of the
Nankai accretionnary prism during summer 2000. The vessel positioning was ensured by a
DGPS. The streamer had 360 channels of 12.5 m each for a total recording spread of 4500 m,
along which 16 compass birds were fixed every 300 m. This active section was preceded by a
lead-in stretch section, and followed by a short section attached to a tail buoy fitted with a
RGPS device. The lead-in section length was checked by a first break hydrophone located just
ahead of the first active seismic channel. Over 107,000 shotpoints have been recorded on a
225 km® area every 50 m with a line spacing of 100 m during 45 days, along with the
navigation data. For each shotpoint, the following parameters have been recorded : absolute
position of vessel, azimuth and depth of each compass bird and relative position of tail buoy.
The azimuth values of the birds have been smoothed to reduce the little high frequency
oscillations due to balancing on the cable.

The HDOP (Horizontal Dilution Of Precision) was also recorded. This value is a quality
factor of the DGPS positioning accuracy, and is linearly related to the expected RMS error
(standard deviation o) of the positioning device. The RMS error for a DGPS device with a
HDOP equal to 1 is 4 to 5 m, depending on the device and the conditions. Since the HDOP was
equal around 2.2 during the whole survey, the RMS error is then expected to be around 10 m
(£2 m). We used this value to check the results accuracy. The position values were smoothed
using a 3 minutes temporal window, corresponding to 9 samples. On a probabilistic point of

view, the effect of this smoothing is to divide the standard deviation by ,/9=3, every

systematic error (e.g. atmospheric deviation) being removed by the DGPS correction. The
expected RMS error of the positioning system is thus expected to be divided by 3, i. e. 3.3 m.
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Figure 1. Top: LCD values obtained from calculation. These values suit very well the magnetic declination
values indicated on marine charts. Bottom: smoothed LCD values used for streamer reconstruction.

The final map of the LCD values is shown in figure 1, with its smoothed version used to
correct the compasses. The LCD values suit very well the few declination values indicated on
marine charts, between -6.1° and -6.6°.

Obtained precision

In order to check the accuracy of the method, we also calculated the streamer positions with
two usual methods, with simple mean declination substraction and with statistical calibration.
For the statistical calibration method, we tried several ranges for the means calculations and
several weights and kept the result that had the lowest misfit between reconstructed and
measured tail buoy. The indicator of the quality of the reconstruction is the misfit between the
computed and actual tail buoy position measured by RGPS. Figure 2 shows the error
distribution for the three cases, compared to the theoretical distribution of error due to the
DGPS. This theoretical distribution is based on two classical assumptions: (1) the systematic
biases have been removed by the relative GPS and (2) the positioning error distribution is a
centered normal bi-variate law. This yields to a distribution of the error that have a typical
shape:

" r % b3
P(n<r<rz):L r.exp(—z—o_z)dr:ex R
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Figure 2. Misfit between the reconstructed and actual tail buoy position during the whole survey for three
reconstruction methods: mean declination correction (top), compass calibration (centre) and LCD correction
(bottom). The left panel shows the misfit points distribution in inline and crossline directions. The right
histogram shows the total misfit distribution for 1 m intervals. The dashed bell-shaped line indicate the
theoretical distribution calculated from the mean HDOP value, and the solid "peak" line the same distribution,
but accounting for the smoothing of the positioning values.

In the first case, where only a mean correction given by the marine charts is applied, the
spread of reconstructed positions error is very wide, mostly in the crossline direction
(20=32 m). This is due to the systematic biases of azimuth errors on one side or another, the
local magnetic declination being higher or lower than the mean value (-6.32°) taken for the
calculation. In the second case, where a standard statistical calibration was performed, the error
distribution is tighter than in the latter case, but a higher crossline than inline error remains,
and the error distribution shows a 26 value of about 12 m. This reconstruction is still less
accurate than the positioning device. In the third case, with our LCD correction, the error
distribution is even tighter than previously, to achieve a 2c value of 6.7 m. The misfit
distribution shows much less dispersion of the reconstructed tail buoy position around the
measured position, but above all, the distribution of the error now nearly exactly reaches the
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Figure 3. Mean misfit between the reconstructed streamers using LCD correction and compass calibration
(solid line) during the entire survey. It is highest near the centre of the streamer. The dashed line is the mean
error between the reconstructed streamers using arc circle or spline interpolators, and is shown for comparison.
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Figure 4. Estimated discrepancy between the LCD correction reconstructed position in the centre of the
streamer and the compasses calibration method with tail buoy misfit reduction, for three intervals of
confidence. In most cases this discrepancy is very small, but it can reach high values in certain cases (see text).

theoretical distribution of error of the positioning device itself. This means that the
reconstruction could be exact. As a matter of fact, if the reconstruction is exact, there will be a
remaining misfit between the exact tail buoy position and the measured position that is equal to
the error of this position measure, i. e. the DGPS error. The LCD correction shows then a better
reconstruction accuracy for the tail buoy positioning than the two previous methods.

However, positions are very often corrected with the help of the tail buoy position
measurements, that is a very strong and accurate constraint. So the less constraint points are
those that are located far from a positioning constraint, and are therefore located near the centre
of the streamer. To estimate the receivers positioning difference between the last two methods,
we calculated the distance between the reconstructed streamer using the last two methods as a
function of offset. In both cases, the tail buoy misfit was linearly corrected to eliminate DGPS
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error effects. The result is shown in figure 3. The mean positioning discrepancy between both
methods reaches 2 m in the centre of the streamer, which is a rather small value, (the
discrepancy distribution is shown in figure 4). It can however reach 6.7 m in 5% of the cases,
and up to more than 12.6 m in most extreme cases (1%). The influence of the correction
method is then more critical than the choice of the interpolator type between arc circle and
splines (see figure 3).

Discussion

Reconstruction of survey positions using statistical calibration generally shows results that are
considered as being accurate enough for most targets in a seismic acquisition in terms of
precision. Is it worth to use the LCD correction instead ?

As seen in figure 2, the statistical calibration method can lead to higher errors in tail buoy
positioning than the LCD correction method. In general, this error is not taken in account
because the misfit is linearly reduced to fit the measured tail buoy position. But in that case, at
least the tail buoy positioning device error is added to the reconstruction, which is not
satisfactorily. The measured discrepancy between the two reconstruction methods in the centre
of the streamer reaches at least 10 m in 5% of cases with or without tail buoy misfit reduction
(see table 1), once the DGPS error taken in account. The highest discrepancy values arise in
certain precise cases, as illustrated in figure 5. This figure shows a reconstruction of the
streamer for two shotpoints using statistical calibration and LCD correction.

During the LCD calculation, the declination field appeared there to be changing on a
kilometric scale. This change is accounted for in the LCD correction, and the streamer shape
appears more straight. The streamer reconstructed with the calibration method is more
oscillating, and the oscillations correspond to a clockwise or anti-clockwise rotation of the
streamer in respectively less or more than average declination areas. The tail buoy position
misfit is in that case well correlated with the variation of magnetic declination, as shown in
figure 5 (bottom). The maximas of the tail buoy misfit of the calibration reconstructed
streamers correspond well with the maximas of declination change, whereas the misfit
calculated with the LCD correction shows no correlation with this declination change. The
effect of the local fluctuation of the declination is clearly not linear and cannot be withdrawn
by simple shifting of positions to fit the tail buoy position. Furthermore, the reconstruction by
LCD correction has in these cases a much smaller tail buoy misfit than the statistical
calibration reconstructed streamers, that indicates that the latter reconstruction is less accurate
in this area. For one shotpoint, the calculated LCD reflects in fact the effect of the declination
along the whole streamer. Although this declination might change at this scale, several values
are obtained for a same location, and over the whole survey duration. The mean of these values
reflects well enough the actual local declination. Furthermore, the LCD corrected
reconstruction method does not need to be corrected for the tail buoy misfit, as shown in the
figure 2, so the reconstructed geometry does not incorporate the DGPS noise. This
reconstruction is then more accurate than reconstructions based on compasses calibration,
especially in areas of magnetic declination fluctuations.

Table 1. Misfit between three usual reconstruction methods and the LCD correction method, for a recorder
located near the centre of the streamer, for three intervals of confidence (68%, 95% and 99%). Both
reconstruction and DGPS statistical error are taken in account. Drawn box corresponds to figure 5.

Range 67 % 95 % 99 %
Mean declination removal 16 m 33m 49 m
Compasses calibration (without tail buoy misfit reduction) 6 m 12m 18 m
Compasses calibration (with tail buoy misfit reduction) 44 m 10m 176 m
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Figure 5. Top, shape of the streamer cable for two shotpoints, reconstructed with two methods, compasses
calibration (dashed line), and LCD correction (solid line), both without tail buoy misfit reduction. The
background color is the calculated local compass declination, and is rapidly changing in this area. In the lower
declination areas (light), the compass measurements tend to artificially rotate the streamer in the anti-
clockwise sense, whereas in the higher declination areas, the streamer is artificially rotated clockwise. This
bias is removed by the LCD correction, but not by compasses calibration. On the right, two details of
reconstruction near the tail buoy. Black diamonds show the predicted position of the tail buoy according to the
compasses calibration method, and white diamonds the predicted position after the LCD correction method.
The cross is the measured tail buoy position. The LCD corrected reconstructions clearly show in this case a
better ability to fit the tail buoy position. Bottom, comparison of misfits between measured and reconstructed
tail buoy position with the two methods and the variation of declination, for streamers whose centre is located
along the line drawn on the top map. There is a good correlation between the LCD variation and the misfit of
streamers not reconstructed with the LCD correction method.

Conclusion

The local fluctuations of the Earth's magnetic field can lead to strong errors in streamer
positioning when only the compass birds information is available to constrain the streamer
position. The usual correction applied is a statistical averaging done during the calibration.
These statistical corrections are however not precise enough to achieve an exact reconstruction,
as shown in the case of tail buoy position misfit calculation. Furthermore, it can be seriously
biased in areas of small scale magnetic declination fluctuations. The local compass declination
correction method reaches the level of accuracy of the DGPS device itself, and does account
for the local fluctuation of the Earth’s magnetic field and corrects its effects on compasses
measurements. It does not even need to be corrected for tail buoy position misfit, because it

© European Association of Geoscientists & Engineers, Geophysical Prospecting, submitted



10 V. Martin et al.

would degrade the geometry reconstruction by adding the DGPS error noise. This method can
then be considered as accurate and is simple to apply in any streamer positioning problem that
is not well constrained enough by acoustical devices.
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Abstract

In 2000, a 3D MCS survey was carried out on the Eastern Nankai Trough. A strong and widespread bottom-simulating
reflector (BSR) was observed and mapped after a preserved amplitude 3D prestack migration of the seismic data. We use this
BSR to calculate a heat flow map over the 3D survey area. This map presents some high and low heat flow areas, that cannot
be correlated to known active wedge faults. In order to explain this heat flow distribution quantitatively, we calculate the
rates of erosion and sedimentation that are necessary to create these anomalies. These rates are in good agreement with
observations on seismic profiles, and are locally consistent with a sedimentation rate calculated from slope basin depth, and
reflect the distribution of erosion, landsliding and deposition on the margin slope. We therefore propose that the heat flow
anomalies are mainly due to active erosion and sedimentation, and that heat flow distribution on this margin section is
controlled by surface processes rather than by fluid migration along faults. These surface processes are the consequence of
the tectonic and seismic activity of the wedge and are influenced by the subduction of a wide oceanic ridge below the Eastern
Nankai margin.
© Elsevier Science B.V. All rights reserved.

Keywords: bottom-simulating reflector (BSR), heat flow, surface processes

1. Introduction processes may also occur, that modify

significantly the heat flow. Several authors

Heat flow and its causes have been widely
studied over several active margins. It provides
significant constraints to understand processes
occuring within these margins. Whereas the
effect of thermal advection and friction
influences the thermal regime of the margins
over a large spatial scale [1-4], more local

* Corresponding author. Tel.: +33 144 32 22 63;
Fax: +33 144 32 20 00.
E-mail address: vmartin@geologie.ens.fr (V. Martin)

pointed out that the heat flow sometimes
presents strong local anomalies in comparison
with its theorical value. These anomalies are
generally interpreted as the consequence of
fluid circulation, both in the trench [1,5] and in
accretionnary wedges [6-9]. On the Eastern
Nankai margin, several fluid venting sites have
been extensively observed at the outcrop of
active faults [10-12], but the influence of the
water expulsion from these sites on the heat
flow is still in question. In this area, a detailed
mapping of the heat flow is necessary to ensure
the position of the anomalies and their
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relationships with faults along which fluids
circulate. This is the approach we apply here.

We used the map of the bottom simulating
reflector (BSR) on the Eastern Nankai margin
to calculate a heat flow on a 3D multichannel
seismic survey location. The BSR is an
energetic reverse polarity reflector on seismic
profiles that is interpreted as the base of the
gas hydrates stability zone [13]. The depth of
this reflector may be used to calculate the
temperature at BSR depth from the hydrate
dissociation curve, and then used to calculate a
thermal gradient and a heat flow ([14-16], see
figure 1).

This method has been widely used in
several terrestrial and marine environments,
and gives heat flow values that are generally
consistent with direct probe measurements,
within an error range reaching 15-20% in
worst cases. Heat flow derived from BSR
depth is less sensitive to changes in sea-bottom
water temperature than probe measutements,
and thus may be more reliable for water depth
of less than 2000 m (see for example [17]).
The obtained heat flow presents some areas of
very high heat flow. Some of them are located
in erosive channels, and one corresponds to a
landslide initiation area. This landslide
provides an insight on the process by which a
shallow BSR, and subsequently high heat flow,
is obtained over part of the 3D survey area.
Positive heat flow anomalies can here not be
correlated to any known wedge main faults,
and several areas have an anomalously low
heat flow. These observations discard warm
fluid expulsion as the main cause of the
anomalies, with respect to a margin scale
advection-conduction model. Another
explanation has then to be found.

Surface processes, such as erosion and
sedimentation, may cause heat flow anomalies.
The thermal aspect of these processes has been
thouroughfuly been studied in several
sedimentary basins [18-20]. On continental
margins, these processes are generally linked
to subsidence or tectonical uplift. To
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Figure 1. Schematic zone of gas hydrates stability (after
Kvenvolden, 1993). Gas hydrates are stable due to high pressure
at depth and low temperature in the gray area. The geothermal
gradient causes a temperature elevation deeper in the ground, and
causes hydrates dissociation that creates a BSR.
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Figure 2. Map of the SFJ survey area. High-resolution profiles
and the 3D-box location are drawn in black and gray. The main
faults are represented after Tokuyama et al. (1999). The MITI
well location is represented as with a star.
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investigate the role of these processes in our
study area in the heat flow variations, we use a
1D thermal model to calculate average erosion
and deposition rates that would explain the
observed anomalies.

2. 3-D structure of the BSR

In this study, we used 3D seismic images of
the Eastern Nankai Trough (figure 2), acquired
over the accretionnary wedge in 2000 during
the french-japanese SFJ survey [21].
Processing of the data was performed using the
3D preserved amplitude prestack depth
migration algorithm [22] with an acquisition
footprints regularisation scheme [23]. The
velocity model was obtained after a migration
velocity analysis [24]. Over the BSR area, the
wedge bathymetry can be decomposed in four
domains, from the shallowest to the deepest.
The first corresponds to the flat forearc basin
landward from the Kodaiba fault, and is
slightly tilted around a relief, the Daiichi
Tenryu knoll. The second part is located
between the Kodaiba fault and the slopebreak.
The bathymetry is affected there by channels
and faults. The third part is the slope between
the upper slopebreak and the Tokai fault
location [25]. The Tokai fault is considered as
the limit between an old wedge and an active
wedge [26]. The last part is a slope basin on
top of the active wedge. The BSR is present
nearly everywhere in the 3D box area, except
under a major part of the slope, around the
Kodaiba fault and under the Daiichi Tenryu
knoll, where the seafloor is too shallow to
enable hydrate formation. A double BSR was
also observed and its possible origin discussed
by [27]. The BSR map is presented in figure 3.
It disappears or has a very weak amplitude
around the Kodaiba fault but is not
significantly raised towards the seafloor
around this location where it crosses the fault.
On a profile eastward from the 3D box and
parallel to it, the BSR is continuous and not

uplifted under the Kodaiba fault surface
location, which indicates that no or only very
little warm fluid circulation presently takes
place along the fault in this area (east of
137°30’E).

Further in seaward direction, the BSR is
discontinuous in the data and is closer to the
surface in the upper part of the slope.
Downslope, it is strong and nearly flat under
the slope basin. The amplitude of the BSR is
generally strong in the forearc basin, but is
locally weak in a thick sedimentary layer. The
weakness of the BSR amplitude coincides with
the disappearance of the double BSR and the
presence of a flat spot under the BSR. This
phenomenon could be due to a different
sediment nature and a possibly higher porosity
in this sedimentary layer.

3. Heat flow calculation

The calculation of the heat flow from the
BSR is generally done by assuming a purely
vertical thermal heat transfer hypothesis [15].
Presence of small reliefs or depressions affect
the temperature field and the temperature
gradient is not purely vertical. We therefore
smoothed the bathymetric and BSR depth
maps using a gaussian filter of 1 km diameter
(20), that corresponds to the maximum spatial
wavelength of the strongest bathymetric
irregularities. In that way, we reduce the
horizontal component of the temperature
gradient, but the obtained heat flow map will
correspond to spatially smoothed heat flow
values.

The temperature at the BSR can be deduced
from the Pressure-Temperature hydrates
dissociation curve. Several authors (e. g.
[28,29]) use a lithostatic pressure value to
calculate the temperature , which can be the
case in large landslide areas. However, [16]
indicate that the pressure to take in account for
calculations is the hydrostatic pressure, since it
is very uncommon to observe fluid
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Figure 3. BSR tridimensionnal view on the forearc basin zone. The colorscale corresponds to the BSR amplitude, after a 3D preserved
amplitude prestack depth migration. Weak amplitudes (light gray) probably correspond to a change in lithology. Gas seeps in the stable

hydrates zones, that can be recognized because of their negative polarity, can be observed on the seismic profile on the right.

overpressures at the BSR depth in stable
sediments. We assumed for the calculation a
hydrostatic pore pressure, for two reasons.
First, a very high pore pressure would not
enable persistency of the slopes of the wedge,
and would destabilize the sedimentary column.
Second, well data indicate that the temperature
conditions at the base of the gas hydrate
stability zone are much closer from the
dissociation curve if a hydrostatic pressure,
rather than lithostatic pressure, is assumed.
This is the case in the MITI well on the Nankai
margin (14°C at a 1245 m depth [30]).

We calculate the hydrates stability curve by
using a set of dissociation temperature
measurements [31-33]. Local pore and
circulating fluid samples taken during

submersible dives in the area showed that the
gas in the sediments have a nearly pure-
methane composition [34]. We use then pure
methane hydrates dissociation measurements
in order to compute the dissociation curve. [35]
indicate that the dissociation curve used for
temperature calculation must be computed
from measurements in seawater conditions and
not pure water. The water chlorinity in the
sediments was measured on core samples
[36,37] and is close to the seawater chlorinity
(about 550 mMol/L), excepting in sand strata
where it is much smaller (100 to 200 mMol/L)
because of gas hydrates dissociation during the
cores recovery. The point corresponding to the
MITI well stands between the two curves
(figure 4 left), and is closer to the seawater
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Figure 4. Left: Hydrates dissociation curve deduced from experimental measurements in pure methane and pure water or seawater
conditions (compilation of data in [31-33]). The hydrates curve is calibrated to fit the MITI well temperature (black square) at the BSR
depth. Middle: Velocity-Conductivity relationship from ODP leg 190, used to calculate sediments thermal conductivity in the 3D box.
Right: Yearly average sea temperature as a function of depth in the Tokai area, used for the seafloor temperature (source: Japan

Oceanographic Data Center).

dissociation curve. We used then the pure
methane-seawater dissociation curve, shifted
by 0.3°C to fit the drilling data.

Thermal conductivity estimation is an
important potential source of errors, because it
is variable from one site to the other [16]. [35]
showed that presence of gas hydrates in
sediments pores has practically no effect on the
sediments  conductivity, and that the
conductivity can be averaged on the sediment
stack above the BSR. Conductivity
measurements on core samples are the best
source of data for heat flow calculation, but no
conductivity data from the MITI well were
available. We then used a conductivity-P
waves velocity law extracted from ODP leg
190 well data [38], as suggested by [39], along
with the migration velocities used to proces the
seismic data. The conductivity-P waves
velocity law has a reduced standard deviation
of about 17%, which is a high value. However,
about one measurement every 2 m was done in
the wells. At a 200 m depth, it means that the
statistical standard deviation of the mean value
of the thermal conductivity is reduced by a
factor of 10, which is finally less than 2% of
the value.

The seafloor temperature is deduced from a
annual mean water temperature profile from
the Japan Oceanographic Data Center in the
Tokai area (figure 4 right). The seasonal
variability of the temperature has practicaly no
effect on the BSR depth, because the annual
cyclic temperature variations do not have the
time to diffuse deep in the sediments.
However, variations of this temperature for
longer periods are likely to occur in shallow
water due to long term variability in ocean
water circulation. Furthermore, the BSR itself
is shallow in the shallow water zones, water
temperature changes can thus more rapidly
affect the BSR. Therefore the heat flow values
obtained in the shallow parts of the 3D box
may be biased due to marine currents.

For the two last parameters, the calculated
heat flow reliability is better for a deep BSR.
At a 200 m BSR depth, the mean error on the
thermal conductivity is about 1.7%. This BSR
depth roughly corresponds to a 750 m seafloor
depth, where the seawater mean temperature
error is 0.4°C. Given the mean temperature
gradient on this area (about 40°C.km™), the
effect of a 0.4°C temperature error on the
seafloor temperature modifies the heat flow of



6 V. Martin et al. / Earth and Planetary Science Letters (submitted)

| W70 mim?

I ¥ 82 mWim?
A ¥ 71 mwWim®
W 83 mwim?

| V 132 mwim?

Figure 5. Heat flow deduced from the BSR depth in the 3D box area. White areas denote a missing BSR, where no heat flow can be
calculated. Scales in the three directions are different to enlarge details. Values of heat flow probe measurements from Kinoshita and
Yamano (1995) and Yamano et al. (1997) (white triangles) and Joshima and Kuramoto (1998) (black triangles) are also given. See text for

comments.

about 5%. Since the stability curves are much
more reliable, the mean error on the heat flow
at this depth is about 6.8%, which is
considered as acceptable. The heat flow can
therefore be considered as reliable from a BSR
depth of 200 m.

The heat flow computed after these
parameters is presented in figure 5. Its values
range from 40 to 70 mW.m™ in the 3D box,
where a BSR was mapped. These values are in
good agreement with the heat flow computed
from the BSR in a previous study from time
migrated profiles [40], although the latter are
slightly higher. It is low (40-45 mW.m?) on
the upper accretionnary wedge flat and on a

slope basin, where several heat flow probe
measurements have been previoulsy made (see
figure 5). Measurements give a higher value of
70-83 mW.m™ [41,42] to 132 mW.m™ [43].
The discrepancy between these measurements
is probably due to a change in marine currents,
or by transient fluid expulsion, both of these
effects having few influence on the BSR-
derived heat flow. The heat flow is high (55-70
mW.m?) on the wedge slope upper part in
channels, where the strongest heat flow is
observed near the slope break. Values of the
heat flow observed at the location of main
wedge faults in the 3D box, Tokai and Kodaiba
faults, are in the mean of observed heat flow
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Figure 6. Evolution of the heat flow as a function of time for
constant erosion and sedimentation rates. The thick curve
corresponds to the flow observed at the surface of the slope basin
after a sufficient time to fill it with a 600 m sedimentary sequence.

range, and are not locally high along these
faults. The heat flow variations on the wedge
can thus not be linked to fluid circulation along
these main faults. Another mechanism must
then be proposed to describe these variations.

4. Effect of erosion and sedimentation on the
heat flow

Basal heat flow To explain the heat flow
variations on the wedge, we studied the effect
of other phenomena, such as erosion and
sediment deposition on a BSR-derived heat
flow. In order to provide a comparison frame
for the derived heat flow, we computed a basal
heat flow using a finite elements modelling
program after [44], with a model similar to the
one used in Langseth et al. (1990). The
geometry of the subduction was defined after
seismic profiles across the margin (figure 7),
where the interplate decollement can be
observed [45]. A heat flow of 80 mW.m? was
forced in the trench [41,42,45] and at the base
of the slab. A subduction velocity of 30 mm.yr’
' was used, after [47,48]. The thermal
conductivity of wedge rocks is the same law
than used for the heat flow calculation, with a
surface value of about 1.1 W.m-1.K-1 and a
mean gradient of 0.3 mW.m-2.K-1. The heat
capacity was calculated from the porosity after
Athy’s law, taking a value of 3.7 MJ.m-3 near

the seafloor down to 2.5 MJ.m-3 at great depth
(null porosity). The corresponding material
thermal diffusivity is then around 10-12 m2.yr-
1 for surface layers, and is more elevated (15-
30 m2.yr-1) for the consolidated wedge, the
backstop and the slab.

The obtained surface heat flow is given in
figure 7. The basal heat flow is reduced over
the accretionnary wedge from 80 mW.m-2 in
the trench to about 45 mW.m-2 over the
backstop. This computed heat flow provides a
reference heat flow @, that can now be used to
identify heat flow anomalies over the wedge.
Large positive heat flow anomalies can be
observed near the slopebreak and in the upper
part of the slope, where a recent slump
initiated. A negative anomaly can be observed
over the slope basin.

The effect of erosion or sedimentation has
already been quantified in many studies (see
for example [18-20]). The classical
relationship for quantifying the surface heat
flow ®g as a function of erosion rate is the
following [19,49]:

Ds=Do| 1-dizerfd —YL
S { 1 e’f{z\/gj} (1)

with @, basal heat flow, v erosion rate, t time
since beginning of erosion and k thermal
diffusivity of the ground. However, this
formula gives the surface heat flow, whereas
we computed the heat flow using a mean
temperature gradient between the seafloor and
the BSR. The exact expression of temperature
as a function of depth as expressed by [49,50]:

T(z)= To+G(z+vt)——[ z+vt)erfc£2+"t
(z vt)exp vz r \éﬁ] )

with G being the temperature gradient without
erosion or sedimentation. It follows that the
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Figure 7. Observed heat flow and reference basal heat flow calculated with a finite-elements model.

apparent heat flow between the BSR and the
seafloor is:

@ ssr=Do 1+ W r d +vt

(1 Xp vd rf{ —vt 3)

with d being the BSR depth. This equation
gives a lower variation of the heat flow than
equation 1, especially when the BSR is deep,
because of the delay caused by the diffusion of
the heat flow anomaly to the BSR depth. The

evolution of this heat flow as a function of

time for several erosion/sedimentation rates is
represented in figure 6.

5. Application to the BSR-derived heat flow

The age used in the calculation corresponds
to a change of regime in the accretion history.
Seismic profiles correlated to the MITI well
show a recent (< 1 Ma) folding of the forearc
basin, that coincides with the beginning of a
new phase of accretion. In the eastern Nankai
region, the currently active accretionnary
wedge is separated from an older upper wedge
by the Tokai thrust. The volume of the new
wedge can then be estimated from seismic
profiles, and gives an age for the beginning of
accretion. The estimated age of the active
wedge is about 740 ky [45], which gives a
maximum age for the setup of the present
tectonical regime. This estimate is consistent

with ages of accretion given by nannofauna
analysis of [51] (500+£300 ky) on the Yukie
Ridge, located at the same distance from the
trench southwestward from the 3D box. We
then use a mean age of 600 ky. The sensitivity
of the calculation to the age is not negligible,
and can lead to errors of up to 0.15 mm.yr-1 of
the calculated rates within the range of ages
given above.

With this age estimate, we calculate the
corresponding erosion or sedimentation rates
that can create the observed heat flow
anomalies using equation 3. The result is
shown in figure 8. Several domains appear
then, described from northwest to southwest.
The first domain corresponds to the upper
wedge flat, where slight erosion or
sedimentation is predicted by the model.
Because this domain corresponds to a very
shallow BSR, the computed sedimentation and
erosion rates may not be reliable. The second
domain is an erosional area on the upper part
of the wedge slope.

In the slope, the heat flow is high in the
upper part and decreases rapidly as the seafloor
depth increases. It is roughly constant in the
slope basin with a value of 41-42 mW.m-2.
This heat flow corresponds to a 1.0-1.2 mm.yr-
1 deposition rate. At this location, seismic
profiles show that the basin is about 600 m
deep. The slope basin is necessarily more
recent than 740 ky, which is the maximum age
of accretion, the mean deposition rate over this
period has therefore a minimum value of 0.8
mm.yr-1, which is consistent with the heat
flow-predicted rate.
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Can tectonical events bias the BSR-derived
heat flow by bringing the BSR far from its
equilibrium position ? Horizontal movements
have negligible effects on the heat flow, and
vertical motions at first only change pore
pressure. This change is immediate compared
to the diffusion of a temperature change. As a
consequence, the BSR reacts more rapidly to a
tectonical event, in comparison to erosion and
sedimentation. The BSR position is probably
not far from its equilibrium when only affected
by uplift or subsidence. The heat flow
anomalies calculated from the BSR depth are
probably not much biased by tectonical
motions.

6. Cause of the heat-flow anomalies

What is the origin of the heat flow
anomalies ? Warm fluid circulation along
faults can create a positive heat flow anomaly,
like the one observed in the upper wedge
slope. However, the BSR does not seem to be
perturbated when crossing the main wedge
faults, like it is around faults where fluids
circulate [6,8], or is simply absent. The
absence of BSR can be explained by gas
migration along the faults to the surface,
yielding to a lack of hydrates and consequently
a lack of BSR, and corresponds to observed
cold seepage in surface around the Kodaiba
fault [40]. This methane seepage explains
presence of Calyptogena sp. fauna around the
Kodaiba fault location. The positive heat flow
anomaly over the top of the wedge is then
probably not due to warm fluid circulation.
This means that there is no or only episodic
fluid circulation between the deep zones of the
wedge and the surface, that has no or little
effect on the BSR-derived heat flow. We can
then discard large-scale fluid circulation as a
source of heat flow anomaly.

As previously calculated, erosion or
sedimentation can explain the heat flow
anomalies. On the slope basin, the

sedimentation rate calculated from the heat
flow matches the mean deposition rate
observed. On seismic profiles, zones of heat
flow-predicted erosion also coincide with
active erosion on the part located above the
wedge slope, with channels and a few levees
observed on the basin area near the slope. In
the slope, a large positive heat flow anomaly is
followed downwards by a large negative
anomaly. These anomalies correspond to a
slump, that can be observed on seismic profiles
(figure 8), that has approximatively a 5 km3
volume inside the 3D box. This type of
anomaly was previously observed by well
temperature measurements on the Cascadia
wedge by [39]. The sliding surface is there
clearly defined above the BSR, and the BSR
has not yet responded to the change of seafloor
geometry. The temperature perturbation due to
the sliding has not yet been diffused down to
the depth of the BSR, about 80-100 m below
the sliding surface. Sliding thus occured less
than an estimated age of 1700 years ago, using
a mean thermal diffusivity value of 11 m2.yr-
1. The BSR geometry was used to reconstitute
the original seafloor position. With this
original geometry, we used the approximation
of [52] to calculate the necessary conditions to
initiate the sliding, for a typical material
following Byerlee’s law (u = 0.85) and for
clay (u = 0.4). The factor of safety in the two
cases is respectively equal to 3.41 and 1.65. It
has been suggested that an excess pore
pressure can trigger a landslide, for example
when a BSR is destabilised and therefore
releases the water contained in the hydrates.
The corresponding fluid excess pore pressure
coefficient (see [39]) that may cause the
sliding is respectively o* = 0.67 or o* = 0.37,
with o* = 0 corresponding to hydrostatic pore
pressure and o*= 1 to lithostatic pore
pressure. In terms of ground motion, the peak
acceleration that can trigger the sliding is
respectively 0.60 g and 0.16 g. Given the
proximity of the seismogenic zone and
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Figure 8 (previous page). Up: Erosion and sedimentation rates map in the 3D box area. Blue zones correspond to sedimentation and red
zones to erosion. Rates are in mm/yr. The hatched area corresponds to a less than 200 m deep BSR. Since the heatflow is not completely
reliable in this area, cautious interpretation of the rates has to be done. Dashed box indicate the location of the enlargement below. Middle:
Cross-section in the slope, showing the BSR and the slump slip surface. Down: Enlargement of the upper sedimentation map, with P-waves
reflectivity of the seafloor in the slope area, showing the location of the channel. The location of the upper profile is marked by a bar. Three
slumping areas can be delimited: one current on the top of the slope, one recent and one older lower in the slope, suggesting that slumping

is a common and repeated process over the slope.

possible splay faults (Kodaiba and Tokai),
these acceleration values are reached during
every major earthquake recorded in the area,
occuring about every 180 years [53]. If both
pore fluid overpressure and ground motion
occur during an earthquake, the acceleration
caused by any of the most recent earthquakes
alone can have triggered this sliding, without
fluid overpressure. On figure 8, the seafloor
reflectivity shows the recent slump, but also an
older slump probably caused by a previous
earthquake. Slumping is then here a repeated
process, as shown on the figure 9, and is
therefore most probably caused by the regional
strong seismicity. Over a long enough period,
slumping have the same effect than erosion of
the upper slope part and redeposition on the
lower slope part, and can then be interpreted as
the cause of the heat flow anomalies. Slumping
is a discontinuous process but the erosion and
sedimentaiton rates calculated reflect in
average the balance between slide initiation
areas and redeposition areas. Areas of
observed sedimentation and erosion match the
heat flow-predicted erosion and sedimentation
over most of the wedge, where the heat flow
can be confidently calculated. Sedimentation
and erosion are then sufficient to explain heat
flow anomalies revealed by the BSR over the
Eastern Nankai Trough without any wedge-
scale fluid circulation. The thermal regime of
the wedge in this area is then probably
dominated by surface processes and not by
fluid circulation along faults. The origin of
these processes is the tectonic activity of the
margin. The presence of a large oceanic ridge
under the wedge, the Paleozenisu Ridge, has
been suggested from sandbox modelling
experiments [54], magnetic anomalies [55] and
MCS survey [26,45]. It has an effect on the

wedge deformation, and may be the cause of
local uplifts, enabling erosion by channels and
building of potentially unstable slopes. It also
interplays with the seismic cycle [26], that is
responsible of the trigerring of submarine mass
movements observed in the 3D survey area.

7. Conclusion

We calculated a heat flow over the eastern
part of the Nankai wedge using the BSR as a
temperature indicator by assuming that the
sediment types are the same as those observed
on the eastern part of the Nankai wedge. This
heat flow presents strong anomalies in
comparison with the expected heat flow after a
simple wedge model. Since the heat flow
anomalies are not distributed with respect to
active wedge faults, we discard the warm fluid
circulation as an acceptable explanation to
these anomalies. We propose that these heat
flow anomalies are due to erosion and
sedimentation. Assuming that the tectonical
and therefore erosional regime last changed
about 600 ky ago, which corresponds to the
accretion of the active wedge, we calculated
erosion and sedimentation rates. Areas of
present erosion and sedimentation observed on
seismic profiles match the heat flow-predicted
areas. In particular on a slope basin where a
mean sedimentation rate can be calculated
from seismic images and datations, it matches
the heat flow-predicted sedimentation rate. The
erosion and sedimentation map on the wedge
slope also reflects the sliding initiation and
redeposition areas of slumps. The heat flow
anomalies over the eastern Nankai wedge
location of the SFJ survey then essentially
reflects surface processes like erosion and
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sedimentation, and are not the result of fluid
circulation in the wedge, as reported in many
other places. These surface processes are the
result the tectonic regime over the Eastern
Nankai margin. A large oceanic ridge is
currently subducting under the margin, causing
uplifts of the forearc domain and steepening of
the margin slope, and also probably
influencing earthquake rupture geometry.
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ABSTRACT

The Eastern Nankai Margin was investigated within the
framework of the KAIKO-SFJ project by 3D reflection imaging
and dense OBS surveying, which yield complementary images of
the margin above the seismogenic zone. The margin is divided in
three units, the forearc basin, the active splay fault zone, and the
active accretionary wedge. Prominent features are reflective
large scale thrusts observed within the backstop beneath the
forearc basin. However, these faults are inactive and distinct
from the currently active splay fault system. The forearc basin
sediments are deposited over Eocene (Shimanto) accretionary
wedge. The observed structure, age constrains from drilling, and
seafloor sampling indicate accretion was not steady state and a
scenario consistent with the plate tectonic context is proposed.
Comparison with the neighbouring Tonankai segment shows the
same general, but less affected by subducting basement
topography. Active splay faults in both segment root at the
seaward edge of the backstop, which suggests discontinuities in
the accretionary process contribute to define the seismogenic
zone.

Keywords: Nankai Margin, accretion history, tectonic erosion,
seismic imaging.

INTRODUCTION

The evolution of convergent margins over geological times
result in either addition, or removal, of material to, or from, the upper
plate (Westbrook et al., 1988; von Huene and Scholl, 1991; Ranero
and von Huene, 2000). Some margins, such as Costa Rica, had long
history of subduction erosion as shown by receding shoreline and
migrating volcanic arc (Vannucchi et al., 2001). Several other
margins, have a long history of accretion with successive phases,
going back to the Paleozoic for the oldest terranes in the case of the
Nankai margin of Japan (Taira et al., 1989). The transition from
accretion to non-accretion is in great part controlled by the
sedimentary input (von Huene and Scholl, 1991; Le Pichon et al.,
1993). Changes in sedimentary input are common over geological
times and are one cause of discontinuous accretion. If periods of
accretion alternate with periods of non-accretion or subduction-
erosion, major discontinuities of physical properties can result. Such a
discontinuity may be present in the Nankai margin and has recently
been proposed as the main factor controling the updip limit of the
seismogenic zone (Nakanishi et al., 2002a).

Observations from ODP drilling Leg 190 showed that recent
accretion is discontinuous over the central part of Nankai margin off
Cape Muroto, with a sudden change of sedimentary inputs and rate of
accretion at about 1 My (Underwood et al., 2003). It is also known
that the subduction during the Lower Miocene of the Shikoku basin
active spreading center resulted in thermal disturbance and
deformation of a pre-Miocene accretionary wedge associated with

*corresponding author, vmartin@geologie.ens.fr

Laboratoire de géologie, Ecole Normale Supérieure, 75005 Paris, France

Département des sciences de la Terre, Université de Cergy-Pontoise, 95031 Cergy-Pontoise, France

Laboratoire de géologie, Ecole Normale Supérieure, 75005 Paris, France

Géosciences Azur, Observatoire Océanographique de Villefranche, 06235 Villefranche-sur-Mer, France

Centre de recherche en géophysique, Ecole des Mines de Paris, 77305 Fontainebleau cedex, France
Géosciences Azur, Observatoire Océanographique de Villefranche, 06235 Villefranche-sur-Mer, France

Laboratoire de géologie, Ecole Normale Supérieure, 75005 Paris, France
National Institute of Advanced Industrial Science and Technology, Ibaraki 305-8567, Japan
Ocean Research Institute, University of Tokyo, Tokyo 164-8639, Japan

VDT

18075

Figure 1. Structural map of the Eastern Nankai Margin, after
Tokuyama et al. (1999). Thick line indicates location of the profile
in figure 2. The eastward limit of the 1944 Tonankai earthquake is
indicated after Kikuchi et al. (2003, dashed line) and Tanioka and
Satake (2001, dash-dot line). Location of the MITI-Nankai well is
indicated with a star.

magmatic intrusions and forearc volcanism, all now observed on land
(Taira, 2001; Underwood et al., 1993). However, little is known of the
forearc basin domain between the coast and the active accretionnary
wedge. The forearc of the Tokai segment at the eastern end of the
Nankai margin is the most studied (Huchon et al., 1998; Tokuyama et
al.,, 1999). However, previous seismic imaging in Tokai aimed
primarily at understanding the relationship between subducting
basement topography and margin tectonic evolution (Lallemand et al.,
1992; Le Pichon et al.,, 1996; Mazzotti et al., 2002). The deep
structure of the margin still needs to be defined as well as its
relationship with splay faults, active at the updip limit of the
seismogenic zone (Park et al., 2002). We here rely on a new deep
penetration MCS line shot as part of 3D seismic survey performed
with Nadir (Ifremer research vessel) in 2000, and on a dense OBS line
survey performed exactly along the same profile in 2001 with Kaiyo
(Jamstec research vessel). Both cruises took place as part of the
KAIKO-SFJ (Seize France-Japan) project. OBS and MCS data have
complementary frequency ranges and OBSs are here not only used to
determine velocity structure but also for their imaging capabilities.
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Figure 2. Combined MCS and OBS PreSDM images (top) and structural interpretation (bottom). Accreted material is dot-filled,

sedimentary cover is plain.

Combining this information with age constraints from a borehole
(MITI Nankai well) reveals the geologic history of the Tokai area,
which is a key to understand the whole Nankai area. The proposed
location for seismogenic zone drilling off Kii peninsula is adjacent to
Tokai and both areas presumably have a common history. The image
obtained in Tokai region has important implications for understanding
splay fault reflectivity and seismogenic zone processes.

DATA AND PROCESSING

Data used in this study were acquired during the KAIKO-
SFJ survey in 2000 and 2001. The reference profile (figure 2) is part
of a set of regional profiles acquired during the 3D MCS survey, and
is located in the middle of the 3D box. Data were obtained by shooting
a 2600 in3 source every 50 m and recording with a 360 channel
streamer with a miximum offset of 4750 m during 12 s. The second
part of the experiment consisted in a dense 2D OBS profiling along
the 3D box main axis. 100 OBS were used with a 1 km spacing
between them. The profile presented in this paper (figure 2) was
prestack depth migrated to a depth of 25 km using the velocity model
derived from migration velocity analysis (Al Yahya, 1989) for the
shallow part and from OBS data inversion for the deeper part. This
velocity model was obtained by first arrival traveltime tomography.
OBS records were also migrated with the same PreSDM algorithm
(Nguyen et al., 2002) to obtain a low frequency image of the deeper
part of the margin and the oceanic crust. The image in figure 2 is a
simple superposition of OBS and MCS images.

MARGIN STRUCTURE

The margin is divided in three parts: the active accretionnary
wedge domain, the active splay fault zone and the forearc basin
domain. The active accretionary wedge has a typical imbricate thrust
on decollement structure but close examination suggests offscraping
occurred in two phases, with two decollements activated in sequence.
Initial closely spaced imbrication occurred above the shallower
decollement. The deeper one is the currently active one and a series of
thrusts originating from this level defines seafloor morphology and
ponded basin geometry.

The active splay fault zone corresponds to the slope break
bound seaward by the Tokai thrust and landward by Kodaiba fault.
These faults were earlier identified as major active faults from seabed

morphology, deep tow and MCS seismic surveys (Huchon et al, 1998;
Tokuyama et al., 1999; Mazzotti et al, 2002). However, this zone
proved challenging for deep seismic imagery. Slope sediments
forming lenticular patterns overly accreted sediments characterized by
poorly organized landward dipping reflectivity. The transition from
accreted to slope basin sediments occurs between 1 and 2 km below
seafloor depending on the location but does not appear as a sharp
unconformity. Several dipping reflectors interpreted as blind thrusts
offset this transition. Tokai thrust has patchy reflectivity and is
identified as a simple 30° dipping plane from correlations between
neighbouring profiles in the 3D box. Kodaiba fault geometry in the
first 3 km is inferred from a discontinuity of the forearc sedimentary
structure but its prolongation at depth within the accretionary complex
is hypothetical.

The forearc basin sedimentary structure is well defined
landward of Kodaiba fault. Three main sequences are bounded by
unconformities. The basal sequence has important lateral variations of
thickness. This sequence is absent above Kodaiba fault but forms a fan
shaped tilted basin reaching 3 km depth 5 to 10 km NE of Kodaiba
fault. On this section, the middle sequence is nearly parallel but gently
folded. The top sequence starts with a sequence of onlaps progressing
towards the NE between Kodaiba fault and Daiichi Tenryu Knoll.
Another sequence of onlap, progressing in the opposite direction, is
found above an intra-sequence unconformity.

The OBS migrated image shows low frequency reflectors, in
particular in the subducting crust and in the deep forearc domain of
the margin. A low-frequency flat reflector in the margin at a depth of
5 to 10 km coincides with the 5 km/s P-waves velocity limit in the
tomographic inversion. This velocity limit also corresponds to a sharp
velocity gradient and to the top of the backstop as defined from earlier
OBS surveys in the Tokai region (Nakanishi et al., 1998, 2002b).
However, this flat reflector is not continuous but cut in three offset
segments bounded by dipping reflectors. The brightest dipping
reflector (the first one from the NE end of the section) is also observed
in the MCS image and probably corresponds to a major structure. The
top of the backstop is reflective only locally in the MCS data, possibly
because it corresponds to a smooth velocity gradient rather that a
sharp boundary and would be strongly reflective only for wavelengths
of more than 1 km. The top of the backstop may thus be interpreted as
a diagenetic boundary. The reflector geometry suggests the dipping
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Figure 3. Schematic evolution of the margin since Eocene. Same
legend as for figure 2.

reflectors are thrusts affecting the backstop but not the sedimentary
cover.

The top of the subducting plate appears more clearly in the
MCS than in the OBS images. A basement high of 2 km height is
observed beneath the active accretionary wedge section and is also
reflected in the geometry of the decollement. This basement high
corresponds to the expected location of the subducting Paleo-Zenisu
ridge as inferred from magnetic anomalies (Le Pichon et al., 1996),
structural observations on Tokai margin (Lallemant et al., 1992;
Mazzoti et al., 2002) and lateral variations of oceanic crust thickness
from OBS data on a neighbouring line (Kodaira et al., 2003). Along
the SFJ section, the Paleo-Zenisu ridge is not in contact with the
backstop, but this result may not be generalized along strike. A bend
of the subducting plate top reflector between 10 and 15 km (Figure 2)
suggests a seamount or another ridge is present beneath the backstop.
However, the lateral continuity of this deeper basement high was not
investigated.

TIMING OF DEFORMATION AND ACCRETION

The age of the forearc basin sequences deposits is
constrained from a nearby drilling (Tokuyama et al., 2001; location on
figure 1). The drill hole reached a major unconformity between
forearc basin sediments above and Eocene-aged accreted sediments at
3 km depth. The three main sequences in the basin also correlate with
the three main stratigraphic units in the drillhole, and are separated by
sedimentation gaps. In the drillhole, the basal unit is Early to Early
Middle Miocene (older than 15 Ma), the middle unit is Pliocene (2-4
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Ma) and the upper unit is Quaternary. The ages are merely indicative
because the sedimentation gaps at the main unconformities are
diachronous. However, these constrains are sufficient to understand
how the observed margin structure results from the evolution of the
regional plate tectonic context since the Eocene (Figure 3).

In the Eocene, an accretionnary wedge, which can be
considered as part of the Shimanto group, was present at the boundary
between the subducting Pacific plate and Japan. Between 25 Ma and
14 Ma, the Shikoku basin opened and the Izu-Bonin arc rotated to
near its present position (Chamot-Rooke et al., 1987; Hall et al.,
1995). The opening of the Japan sea after 22 Ma resulted in the
subduction of the Shikoku Basin and of its active spreading center
beneath Nankai margin (Underwood et al., 1993). Heating and
widespread igneous activity occurred within the Nankai forearc
between 17 and 13 Ma (Taira, 2001). In the Tokai area, forearc basin
sediments deposited during this period form a syn-tectonic fan over
major thrusts affecting the Eocene wedge. The Tokai area probably
did not suffer from spreading ridge subduction but from oblique (left-
lateral) convergence between the Izu-Bonin arc and Japan. On the
eastern side of the arc the emplacement of the Mineoka ophiolite on
Boso Peninsula is contemporary (Ogawa and Taniguchi, 1988; Saito,
1992).

The timing of compressive deformation in the Japanese
Island arc and the timing of accretion of arc material in the Izu
collision zone suggests that the rate of subduction in Nankai went
through a relatively stagnant phase 14-9 Ma but then increased again
at 8-5 Ma (Taira, 2001). Accretion likely restarted during the Late
Miocene, as also observed on Boso Peninsula (Saito, 1992), forming a
wedge that now corresponds to the active splay fault zone. This wedge
is overlain by forearc basin and slope deposits straddling the Pliocene-
Miocene boundary (Tokuyama et al., 1999), contemporary with the
middle forearc sequence. Between Tokai thrust and the deformation
front the surface of the active accretionary wedge on this cross section
is 0.98-1.0 10° m2. Assuming an exponential porosity-depth function
(¢=0.7exp(-z/1.5)), z in kilometres) a constant decollement depth at
3.5 km below seafloor and a subduction velocity of 3 cm/yr (Mazzotti
et al., 2002), the time to build the active accretionary wedge is 740 ky.
This estimate is a rough lower bound because the sedimentary input
varied in time, notably in response to the subduction of Paleo-Zenisu
ridge and to a change of decollement depth. However, biostratigraphic
ages of samples collected with submersibles exclude that this part of
the wedge is older that Quaternary.

DISCUSSION AND CONCLUSION

Reconstruction of the Tokai margin history shows the
occurrence of two phases of non-accretion in the Tonankai segment.
One started during the opening of the Shikoku basin and lasted during
the period of slower convergence that followed. This long phase of
non-accretion also defines the limit of the mechanical backstop. A
second, but shorter phase of non-accretion occurred in the Pliocene. It
may be suggested that sedimentation in the trench and accretion are
related to the intensity of tectonic activity and erosion in the Izu
collision zone: Tanzawa block collision (8-5 My), and Izu collision
(2-0 My) (Taira, 2001). However, the small volume of material
accreted between 15 and 2 Ma (barely the volume of the quaternary
wedge) also suggests that significant accreted volumes have been
eroded. Furthermore, the deposition of the middle forearc basin
sequence (Late Miocene and Pliocene) forming landward onlaps
above a long sedimentation gap suggests subsidence. Sedimentation
resumes earlier above Kodaiba (at more than 5.6 Ma, Tokuyama et al,
1999) than at the MITI Nankai well (at about 4 Ma, Tokuyama et al.,
1999) and resumes even later at the MITI Omaezaki Oki well (1.9 Ma,
Kato et al., 1989). This pattern of slow transgression could be well
explained if a phase of tectonic erosion is the cause of the subsidence.
The margin was then uplifted again during the Quaternary.

The accretionary wedge backstop experienced shortening by
thrusting between 20 and 15 Ma, but these faults only display
evidence for minor reactivation in the last 2 Ma. Furthermore, the
main body of the Paleo-Zenisu ridge is not in contact with the



backstop. Consequently, the indentation of the backstop cannot be
only caused by recent tectonic activity. Main active faults Kodaiba
and Tokai are rooted in the subduction plane immediately seaward of
the backstop edge. Seismic profiles from the Kumano Basin area east
of Kii peninsula (Park et al, 2002) display strong similarities with the
Tokai segment, notably in the presence of a small (Quaternary)
accretionary wedge separated from the backstop by a buffer zone with
active splay faults. There are also differences. In the Tokai area, the
forearc basin has been uplifted, probably as a consequence of
basement ridge subduction. However, the uplift probably occurred in
several phases and cannot be attributed to the subduction of a single
ridge. Another important difference is the reflectivity of the splay
faults. The reflective splay faults in the Tokai section are not the
active ones but are located within the backstop. In the Kumano area,
the deeper part of the splay fault system has strong reflectivity but not
the shallower part. It is thus likely that splay fault reflectivity does not
correlate with activity. A permanent physical properties contrast may
occur across a fault zone, for example between backstop above and
underthrust sediments below, and influence fault reflectivity.

We conclude that accretion is a discontinuous process and
that such discontinuities determine the limit between the backstop and
the deforming wedge domain. As in the To-Nankai 1944 rupture zone
(Tanioka and Satake, 2001; Park et al., 2002; Kikuchi et al., 2003), it
is suspected that active faults rooted in the plate interface at the
backstop edge slip during large earthquakes and define the updip limit
of the seismogenic zone. It is yet unclear whether the coincidence
between margin structure, tectonic framework and seismogenic zone
is specific to eastern Nankai or is found in many other margins.
However, this problem cannot be ignored if Nankai is chosen as a
target for seismogenic zone drilling.
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