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"Salé a été ébranlée en méme tems que Lisbonne a été renversée. Voila une
communication trop exacte pour étre un jeu du hazard. Il s’agit de rendre raison
de cette correspondance, de cette propagation, ou de cette communication
singuliere.[...] Tels tremblemens, qui s’exécutent a la méme heure, a de grandes
distances, & tels autres qui se manifestent a moins de distance, a plusieurs
heures, ou méme a plusieurs jours d’intervalle, peuvent cependant
originairement partir du méme foyer. La marche de I'un a été favorisée par les
circonstances des matiéres & des lieux & celle de I'autre aura été retardée.”
Elie Bertrand, Mémoires historiques et physiques sur les tremblemens de terre

(88 y6moire), 1757.






Résumé

Nous présentons une analyse des variations du taux de sismicité liées aux doublets de
forts séismes. Cette étude se concentre sur la zone des répliques du 1°” séisme, et cherche
a estimer I'impact du 2"? choc principal sur cette activité. Nous nous sommes penchés
sur deux cas de doublets de séismes : la séquence turque des séismes d’Izmit et de Diizce
en 1999, et le doublet sud-islandais de juin 2000. Ces deux exemples nous apprennent
que la réactivation de sismicité induite par le 2"¢ sé¢isme d'un doublet n’est pas forcé-
ment corrélée avec les régions d’augmentation de la contrainte statique, et qu’elle s’éta-
blit avec prédilection sur les sites d'une activité géothermale. Sa décroissance temporelle
n’est pas systématiquement conforme a la loi d’Omori, puisque des apaisements de ce
taux peuvent apparaitre avec un délai de quelques jours a quelques mois. Nous avons
également investigué les propriétés des doublets de séismes a 1’échelle globale, et nous
montrons que ceux-ci peuvent étre simplement décrits par les lois habituelles gouver-
nant la sismicité, la loi d’Omori-Utsu et la loi de Gutenberg-Richter. Enfin, contrairement
aux résultats obtenus a partir de catalogues régionaux, il semblerait que la production
moyenne de répliques consécutive aux 2% séismes des doublets soit équivalente a la
superposition des productions de deux séismes isolés de magnitudes similaires. Cette
derniere remarque mérite toutefois d’étre étayée par une analyse plus fine des catalogues
régionaux, au vu du manque de résolution d’un tel catalogue global pour les séismes de

petite magnitude.

Abstract

We present an analysis of seismicity rate variations during doublets of large earth-
quakes. We focus on aftershocks localized in the vicinity of the 15 mainshock rupture
zone in order to investigate how the 2"¢ one modifies this activity. We studied two par-
ticular doublets : the Izmit-Diizce sequence in 1999, and the icelandic doublet of June
2000. This led us to conclude that triggering of activity after the 2"¢ mainshocks of dou-
blets can take place in regions that did not undergo static stress loading, with a prefe-
rence for those linked with geothermal activity. The temporal decay of these reactiva-
tions does not systematically follow the Omori law, as quiescences may appear after a
delay of days to months. We also studied global properties of earthquake doublets and
showed that doublets may simply be described with usual laws of seismicity (i.e., Omori-
Utsu and Gutenberg-Richter laws). Finally, average aftershock production following 2"
mainshocks of doublets appears to be equivalent to the superposition of two typical af-
tershock production following single mainshocks, contrary to observations from regional
studies. However, this conclusion should be supported by finer analyses of regional data-
sets, because of the lack of resolution of global catalogues with respect to small magnitude

earthquakes.
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Introduction générale

Ce travail de these présente une étude de la réponse sismique de la croilte terrestre a
une perturbation de contrainte. Cette réponse est mesurée par I’évolution de la sis-
micité suite a un fort tremblement de terre (la perturbation de contrainte). Dans
cette étude, la sismicité est donc principalement constituée de répliques, distri-
buées au voisinage ou a quelque distance de la zone de rupture du choc principal.
En quelque sorte, c’est le mécanisme de rupture du tremblement de terre, ainsi
que la géométrie des fractures environnantes qui vont déterminer la répartition
de ces répliques dans la crofite. Cette influence d’un séisme sur la localisation des
suivants est parfois décrite comme un "dialogue permanent entre séismes" [Stein,
2003]. On signifie par la qu’il existe un genre de communication entre un séisme
et ses répliques, ou entre plusieurs chocs principaux, par le biais d’interactions
mécaniques. C’est ce mécanisme que 1’on cherche ici a caractériser, afin de mieux

saisir ce qui influence 1'heure et le lieu d’"un futur séisme.

Nous avons choisi de nous focaliser sur les séquences de deux forts tremblements
de terre qui affectent la méme région en une durée limitée. Cette configuration
particuliere offre la possibilité d’étudier aussi bien les augmentations, que les

apaisements du taux de sismicité apres le second de ces deux séismes.

L'organisation de ce manuscript se veut a la fois didactique et chronologique.
Celui-ci s’ouvre sur un chapitre introductif visant a présenter le contexte, les en-
jeux, et I'approche générale de cette étude sur les doublets de séismes et leurs
répliques. L’évolution des idées sur les répliques et les interactions entre séismes
y est présentée de maniere contextuelle, c’est-a-dire avec le soucis de relier cette
évolution a celle de I'appréhension plus générale des tremblements de terre de-

puis la fin du 195™M€ sjacle.

Le deuxieme chapitre traite de la séquence des séismes d’'Izmit et de Diizce en
1999 sur la faille nord-anatolienne. Ces deux séismes eurent lieu a trois mois d’in-

tervalles, et le second choc principal (Diizce, M,,7.2) prolongea la zone de rupture



du premier (Izmit, M,,7.4) de 40 km vers 1'Est. On y explique la méthode em-
ployée pour détecter des variations du taux de sismicité a partir d’un catalogue,
et I'on montre que le séisme de Diizce réactiva de la sismicité a une distance
grande comme 4 fois sa longueur de rupture. La zone concernée par ce déclen-
chement est la région géothermale de Yalova, localisée au sud-est de la mer de

Marmara.

Le troisieme chapitre concerne la séquence sud-islandaise du mois de Juin 2000.
Deux évenements de magnitude Ms6.6 y rompirent deux failles paralleles dis-
tantes de 17 km en l’espace de 3 jours. Nous décrivons tout d’abord comment
la méthode utilisée sur la séquence turque peut étre développée afin de prendre
en compte les larges fluctuations de complétude du catalogue de sismicité. Cette
amélioration nous permet ensuite d’estimer les variations du taux de sismicité
pendant les quelques jours qui suivirent ces séismes. L’analyse montre alors qu’on
peut distinguer une vaste étendue de déclenchement, initiée immédiatement apres
le second séisme, suivie en quelques endroits d"un apaisement notable du taux de

sismicité.

Enfin, le dernier chapitre de ce manuscript consiste en une étude plus globale des
doublets de forts séismes. Nous y expliquons comment les propriétés d’occur-
rences de ces séquences révelent qu’elles sont en fait tout a fait similaires a une
succession typique d'un choc principal et d"une réplique de forte magnitude. De
plus, nous indiquons que la productivité de répliques suivant les seconds séismes
de ces doublets semble, au moins a grande échelle, correspondre simplement a
la juxtaposition des productivités de deux séismes isolés de magnitude équiva-
lente. Cette productivité ne s’éloignerait donc pas significativement de sa valeur

moyenne apres ’occurrence d’un premier séisme.



Chapitre 1

Des premieres études sur les
répliques a 1'identification

d’interactions

1.1 Historique contextuel de 1’étude des répliques

Le terme "réplique" remonterait a la fin du 188™M€ gidcle, mentionné dans l'ou-
vrage de G. Vivenzio (‘repliche’, en italien) sur le tremblement de terre de Ca-
labre de 1783'. Jusqu’aux années 1870-1880 il apparait sous diverses formes telles
que "secundédre erdbeben" (Hofer, 1876), "secousses accessoires", "secousses suc-
cessoires" (Forel, 1881) ou encore "nachbeben" (Canaval, 1882)?. Cette derniére
forme lexicale ("Nach” : aprés, "Beben” : séisme) ainsi que celle du terme "Vorbeben"
(précurseur; "Vor” : avant) apparue en méme temps, illustre bien la vision qui pré-
valait a 'époque et qui persista pendant encore plusieurs décennies. Ces phéno-
meénes étaient vus comme possedant des caractéristiques physiques propres qui
ne justifiaient leur existence qu’en regard d’un tremblement de terre de plus forte
intensité, le choc principal. Cette fin du 198ME gidcle correspond également a I’ap-
parition des premiers sismographes portables élaborés par Milne, Ewing et Gray
vers 1880. IIs permirent d’améliorer notre compréhension des répliques en allant
chercher l'information pertinente directement au lieu des séismes. Nous tentons
dans ce chapitre de montrer I'évolution des idées relatives a ces répliques, et com-

ment les mécanismes proposés pour expliquer leurs propriétés ont pu finalement

storia de’ Tremuoti avvenuti nella Provincia della Calabria ulteriore, vol. 1, p-165,1788
Zyoir Davison [1924a] a propos de l'apparition de la terminologie utilisée en sismologie
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développer notre compréhension des séismes eux-mémes.

1.1.1 1890 - 1910 : Travaux pionniers

La premiere étude connue sur les répliques fut conduite par F. Omori * en 1894,
a partir des premiers enregistrements sismographiques des grands séismes japo-
nais de cette fin de secle. Il s’agit des séismes de Kumamoto* (1889), de Mino-
Owari (1891) et de Kagoshima (1893). Ce travail marqua durablement les études
de sismicité, encore de nos jours ou cette référence est devenue incontournable.
Omori mit en évidence la décroissance hyperbolique de la fréquence des répliques

en fonction du temps, selon la formule

K

At) = —— (1.1)

ol A est le nombre de répliques observées au temps ¢ depuis le séisme principal,
et K et c sont constants. Ce résultat, 'un des plus important qui soit en sismolo-
gie, est aujourd’hui connu sous le nom de loi d’Omori. Depuis, les nombreuses
études menées sur d’autres séismes au cours du 20°™€ siecle ont toujours mon-

trées 'extraordinaire reproductibilité de cette analyse.

Pendant les quelques années qui marquérent le passage du 198M€ ay 208Me
siecle la sismologie connut des développements notables tels que 1’élaboration
des premieres cartes mondiales de sismicité par le comte Montessus de Ballore
et J. Milne, ou la premiére échelle d’intensité sismique mise au point par G. Mer-

calli. On put également identifier les 3 types d’ondes élastiques connus (P, S et

30Omori, Fusakichi [1868-1923]. Omori conduit cette étude encouragé par son illustre profes-
seur J. Milne, alors professeur de géologie a I'Imperial College of Engineering de Tokyo. Celle-ci
lui valut une renommée internationale. Cependant, il ne faut pas oublier, qu’a l'instar de son
mentor, son oeuvre embrassa I'ensemble des champs de la sismologie de son époque. Parmi les
themes auquels il s’interessa, la partie la plus conséquente concerne les mesures des mouvements
induits par les séismes, et notamment la réponse des batiments a ces perturbations. Il chercha a
mieux concevoir les constructions afin que celles-ci soient plus résistantes aux tremblements de
terre. Par ailleurs, il établit un prototype de relation linéaire entre la durée 75 — T}, et la distance
au foyer d’un séisme. Il s’intéressa également a la sismicité historique japonaise, la corrélation
des séismes sous-marins avec les grandes fosses océaniques, ou avec les marées océaniques et
les variations de la pression barométrique, la périodicité annuelle des séismes, 1’étude des pé-
riodes dominantes dans les enregistrements d’oscillations du sol générées enregistrées pendant
un séisme, les rapports relatifs aux séismes de San Francisco (1906) et de Messina (1908), et l'inté-
rét croissant, vers la fin de sa vie, pour 1’étude des éruptions volcaniques. Dans son ensemble, on
évalue sa production écrite a quelques 9000 pages! [Davison, 1924b].

417 avril 1889, 17h 21, réputé pour étre le 1¢T téléséisme, enregistré jusqu’a Potsdam (Alle-
magne)



Rayleigh) sur les sismogrammes et les instruments se perfectionnerent, avec 1'ar-

rivée du premier sismographe a 3 composantes d’Emil Wiechert en 1900.

Le tournant majeur pour 1'étude des sources sismiques se produisit apreés le 18
avril 1906, lorsque la ville de San Francisco fut dévastée par un fort tremblement
de terre et par I'incendie qui en résulta. Cet événement fit ’objet d'une vaste cam-
pagne de mesures géodésiques qui permit de clarifier le role joué par la faille San
Andreas pendant ce séisme. Ceci conduit ].H. Reid a proposer en 1910 sa théorie
du rebond élastique, suivant laquelle les séismes résultent de la relaxation sou-
daine d"une déformation élastique, accumulée sur une faille pendant plusieurs
décades, ou plusieurs siecles. Cependant, seule, cette théorie ne parvient pas a
expliquer les répliques. En effet, on y donne au choc principal le role du relaxa-
teur de contrainte, et ceci améne donc a une considération assez paradoxale de
’occurrence des répliques, qui sont pour la plupart localisées sur ce méme plan

de faille, supposément déja relaxé.

1.1.2 1910-1960: Essor de I'instrumentation, développements théo-

riques

Les progres de la premiere moitié du 20°™M€ sjacle sont intimement liés a la com-
préhension grandissante des sismogrammes a la lumiere des connaissances théo-
riques préexistantes, et dont 1’analyse est affinée grace a 1’essor d’instruments
dont la qualité et la variété ne cessent de croitre (premier sismometre a torsion
par Anderson et Wood en 1925, sismometres longue-période de La Coste en 1934,

et de Ewing et Press en 1954).

Turner [1922] découvre l'existence de séismes localisés a des profondeurs de plu-
sieurs centaines de kilometres, Jeans [1923] pose les bases de la théorie des modes
propres de la Terre, et Stoneley [1924] prouve 'existence d’ondes se propageant
aux interfaces solide-solide, ou fluide-solide (diffraction), dont 1’application est
d’un grand intérét pour le domaine naissant de 1’exploration géophysique. La
structure interne de la Terre est également mieux comprise des lors que Guten-
berg [1926] révele une zone a plus faible vitesse en superficie du manteau terrestre

et par la découverte du noyau interne par I. Lehmann en 1936.

Sir Jeffreys [1926] donne les premieres estimations de 1'énergie dégagée par un
tremblement de terre, conduisant Richter [1935] a proposer une échelle de ma-

gnitude des séismes basée sur la réponse instrumentale du sismometre (notée
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M7p). Une meilleure classification des séismes de faible profondeur sera proposée
quelques années plus tard par Gutenberg [1945] a partir de 'amplitude des ondes
de surface. Ces deux sismologues sont en outre les premiers a réveler que la fré-
quence des séismes dépend de leur magnitude [Gutenberg and Richter, 1944]. La
loi de Gutenberg-Richter est expliquée dans 'ouvrage Seismicity of the Earth (pu-
blié en 1954) qui répertorie la sismicité mondiale connue et localisée jusqu’a ce
jour pour chacune des régions du monde. Cette loi décrit la fréquence d’occur-

rence des séismes de magnitude M selon I'expression
log,on(M) = a—bM (1.2)

ou n(M) est le nombre de séismes d'une région donnée dont la magnitude est
égale a M, et a et b sont des constantes. La valeur de b, qui donne la pente de cette
loi, est en général proche de 1, dans un intervalle allant de 0.8 4 1.5, selon la région
et la periode considérée, voir figure 1.1. Cette loi s’applique avec b =~ 1 quelque
soit la taille du systeme considéré (émissions acoustiques, essaims de sismicité,
grandes frontieres de plaques), et reflete donc les propriétés d’auto-similarité® de
la fréquence des séismes [Mandelbrot, 1982].

Dans l'ensemble, les travaux scientifiques de cette période se focalisent principa-
lement sur les chocs principaux, leurs mécanismes focaux et les sighaux enregis-
trés. Quelques rares auteurs étudient également les séquences de répliques, mais
celles-ci ne sont vues que comme la manifestation d"un processus de relaxation
inachevé apres le choc principal. La théorie proposée par H. Benioff en 1951 et ba-
sée sur la relaxation visco-élastique de la déformation cosismique est la premiére
a tenter d’expliquer les délais observés entre le choc principal et les répliques, en

s’inscrivant directement dans cette ligne de pensée.

Modele 1: Relaxation de 1’énergie de déformation [Benioff, 1951]

Considérons que les roches de la crofite terreste se déforment élastiquement sous
I'application d'une contrainte constante, avec une composante de déformation ir-
réversible dépendante du temps ("creep”, en anglais). Cette loi de comportement
est illustrée sur la figure 1.2. Sur cet exemple, au moment ou la contrainte est
appliquée, la déformation augmente instantanément, passant sur ce schéma du
point 0 au point a : Ce trajet correspond a la composante élastique de la défor-

50On parle d’auto-similarité dans un systéme donné lorsque les propriétés du tout sont sem-
blables a I'une de ses parties, et donc qu’aucune échelle particuliere ne caractérise un tel systéme.
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FIG. 1.1: Fréquence des séismes en fonction de leur magnitude. Chacune de ces distribu-
tions (symboles) est représentée avec le meilleur ajustement de la loi Gutenberg-
Richter, voir equation 1.2. (a) Japon, de 1923 a 2003, b = 0.98 + 0.01; (b) Tai-
wan, de 1995 a 2004, b = 0.89 £ 0.01; (c) Vallée de 1'Ubaye (swarm), 2004,
b =1.20 & 0.06 ; (d) Sismicité mondiale, de 1978 a 2006, b = 1.05 4= 0.01.
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FIG. 1.2: (gauche) Diagramme circuit représentant la loi de comportement de la crotite
terrestre soumise a une contrainte constante F'. La partie supérieure de ce cir-
cuit correspond a un comportement élastico-visqueux sensus strico sans fluage.
La partie inférieure prend en compte le fluage de la crofite induit par le charge-
ment tectonique séculaire aux grandes échelles de temps. (droite) Déformation
d’un solide élastico-visqueux sans fluage au cours du temps, lorsque celui-ci est
soumis a une contrainte évoluant comme indiqué dans la partie supérieure de
ce graphe. D’apres Benioff [1951].

mation du milieu. Lorsque 1’'on maintient la contrainte appliquée, la déformation
continue d’augmenter au cours du temps avec un taux qui décroit, suivant le tra-
jet ab. Si I'application de la contrainte est suffisamment longue, la déformation
du solide n"augmente plus aux temps longs. Quand la contrainte est relachée, la
déformation d"un tel milieu diminue instantanément d’une quantité égale a la dé-
formation élastique accomodée a I'application de la contrainte (trajet bc). Ensuite,
la viscosité du milieu permet de récupérer graduellement la fraction restante de

la déformation avec un taux qui diminue au cours du temps.

La déformation d’échantillons rocheux soumis a une contrainte compressive per-
met de caractériser ce comportement. Par exemple, les expériences de Michelson
[1917, 1920] et de Griggs [1939] montrent que cette déformation £ évolue suivant

& = a—blogt (1.3)

ol a et b sont constants, lorsque 1’on néglige la composante irréversible de la dé-
formation (fluage)®. Benioff [1951] extrapole alors les résultats de ces expériences
a de plus grandes échelles, et suppose que cette loi (Figure 1.2) décrit correcte-
ment le comportement rhéologique de la crofite terrestre.

®Cette forme, bien qu’adéquate pour la plupart des applications en géophysique, présente une
discontinuité en ¢ = 0. Lyons [1946] propose une forme alternative qui contourne cette difficulté
sous la forme & = a +b.log(yt + 1) + c.t, avec y constant. Dans cette expression le fluage est décrit
par le terme c.t.
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Benioff explique la décroissance hyperbolique du taux de répliques par ce méca-
nisme de déformation solide elastico-visqueuse. Le choc principal ne libere que la
fraction élastique de la déformation accumulée sur le plan de faille, par analogie
au trajet bc de la figure 1.2. Aprés le séisme, la faille se ressoude et sa force cohé-
sive se rétablit a un niveau inférieur au seuil qui prévalait avant le séisme. Comme
la fraction visqueuse de la déformation se relache graduellement, elle va donc a
nouveau charger le plan de faille, a un taux gouverné par les propriétés du mi-
lieu. Lorsque la contrainte ainsi appliquée sur le plan de faille dépasse a nouveau
le seuil de cohésion la rupture a lieu, c’est une réplique. Suite a cette réplique,
le cycle recommence tant que le systéme dispose de suffisamment d’énergie de

déformation.

Plusieurs points de cette approche restent toutefois discutables. En effet, on consi-
dere ici que ce processus ne se déroule que sur un plan de faille unique, et on
n’appréhende donc pas la sismicité hors faille. Il est également implicite que
les propriétés cohésives sont uniformes sur ce plan. Ce modele implique donc
un seuil de rupture constant sur la faille, qui est dépassé avant I'occurrence de
chaque réplique par un chargement de contrainte visqueux lié a la relaxation de
la déformation. Une vision antagoniste est défendue par Dieterich, qui explique
la génération de répliques par un seuil de rupture dépendant du temps, et sans

invoquer de chargement visqueux de la contrainte sur le plan de faille.

Modele 2 : Seuil de rupture dépendant du temps

Dieterich [1972] montrera qu’afin de reproduire des séquences de répliques plus
réalistes avec ce modele simple, il convient d’utiliser en lieu et place d"une loi de

cohésion simple, une loi de friction dépendante du temps selon I’expression
s = fo+ Alogt (1.4)

ol u; est le coefficient de friction statique, et A est une constante de 1’ordre de 0.02.
Combinant une distribution aléatoire uniforme de i, sur la faille avec ce méca-
nisme de "durcissement" de la loi de friction (ou cohésion), ses simulations livrent
des résultats plus proches des observations. Notamment, il obtient des séquences
de répliques localisées sur le méme segment de faille que le choc principal, et

dont la durée augmente avec la magnitude du choc principal.
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1.1.3 1960-1980 : Sismicité globale, informatisation

La décennie suivante s’ouvre sur le séisme le plus puissant de 1'histoire moderne
de la sismologie. Le 22 mai 1960 a 19h11, c’est une secousse d'une rare violence
(magnitude 9.5) qui a lieu au large des cotes chiliennes. Cet événement causa
plusieurs milliers de victimes, et prés de 2 millions de sans-abris. Un tsunami
se propagea jusqu’au Japon et en Californie, et 'on reporta de nombreux glisse-
ments de terrains et d'importantes éruptions volcaniques a proximité de la zone

épicentrale.

Il semble a cette époque émerger une volonté d’appréhender et de surveiller les
phénomenes géophysiques a I’échelle planétaire. A partir de 1963 un réseau mon-
dial de 120 stations sismologiques est déployé dans 60 pays sur toute la surface du
globe : le "WorldWide Standardized Seismographic Network" (WWSSN). Dans le
méme temps, on parvient a expliquer la localisation mondiale de la sismicité dans
le cadre plus général de la théorie de la dérive des continents (tectonique des
plaques) pourtant proposée par Wegener dés 1912. On comprend ainsi que les
séismes sont localisés aux frontieres de plaques tectoniques rigides et expriment
donc l’accomodation de la déformation subie par le mouvement d"une plaque par

rapport a I'autre.

L'utilisation de I'informatique modifiera aussi considérablement la maniere d’étu-
dier les séismes. D’une part, avec l'installation du réseau WWSSN’ on met en
place les premieres procédures routiniéres de localisation des séismes. On peut
également archiver de grands volumes de données sur bandes magnétiques.
D’autre part, 'avénement de I'informatique permet le développement d’outils de
traitement numérique du signal (filtrage, transformée rapide de Fourier, filtrage
F-K, analyse temps-fréquence) et la dynamique des systémes d’acquisitions est
décuplée grace aux capacités des ordinateurs.

Fort d'un catalogue de sismicité augmenté depuis la tentative de Omori en 1894,
et cherchant a en éprouver 1'universalité, Utsu [1961] revisite la loi d’Omori et

montre qu’une forme plus appropriée est donnée par

At) = (1.5)

ou I'exposant p varie sensiblement d"une séquence de répliques a 1’autre autour

7progressivement remplacé par le "Global Seismographic Network" -GSN- depuis les années
1990
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de la valeur 1. Cette forme plus générale est une excellente description de la dé-
croissance d'une séquence de répliques au premier ordre. Elle est aujourd’hui
dénommeée loi d’Omori-Utsu ou formule modifiée d’'Omori, en hommage a ces

deux sismologues.

Chinnery livre en 1963 le premier calcul de la contrainte induite dans un demi-
espace élastique homogene suite au glissement le long d"un plan de dislocation.
Cette étude annonce I'arrivée d"une nouvelle école de pensée qui adhere au prin-
cipe qu'un séisme modifie profondément les propriétés mécaniques du milieu en-
vironnant, non seulement en relaxant la contrainte accumulée, mais de maniere
plus complexe, chargeant et déchargeant ici et 1a 1état de contraintes du milieu

en fonction de son mécanisme au foyer.

Modéele 3 : Modele d’usure statique

Les expériences de Mogi [1962] suggerent qu’il existe une similarité entre les pro-
priétés statistiques de la fracturation d’échantillons rocheux et les séismes dans
la crofite terretre. Scholz [1968c] cherche donc a comprendre les propriétés de dé-
croissance temporelle des répliques a partir d’expériences de micro-fracturation.
Il propose un modele d’usure statique ("static fatigue") qui prend en compte I'évo-
lution permanente du champ de contrainte du milieu. Celui-ci est perturbé a
chaque occurrence d’une réplique. Chacune de ces micro-ruptures engendre un
incrément de déformation, a I’origine du comportement visqueux ("creep", voir
section 1.1.2) du matériau [Scholz, 1968b]. Il part de1'idée qu’a chaque application
de contrainte le milieu se fracture avec un délai qui varie comme 1’exponentielle
inverse de la contrainte. Le temps moyen de rupture ¢ d’un échantillon soumis a

une contrainte o est donné par la relation [Scholz, 1968a] :

f = kexp (S_“) (1.6)

C

ou S est la force cohésive moyenne locale, et k et ¢ sont constants. Pour un ins-
tant ¢ donné, la probabilité de micro-rupture i est donc fonction de la contrainte

appliquée :

1 S—o
plo) ~ exp (— . ) (1.7)

Si I'on considére un volume suffisamment petit pour que la distribution de la

cohésion du matériau soit uniforme, alors 1’application d’une distribution aléa-
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Compression o=1/3

Dilatation < vad

P(r, 0) =5(r)

FIG. 1.3: (A) Représentation de I'extrémité de la zone de rupture par une dislocation coin
de déplacement b. (B) Dans notre cas, la pression de fluides initiale P(r,0) est
égale a la pression hydrostatique o () induite par ce déplacement. D’apres Nur
and Booker [1972].

toire de la contrainte dans ce milieu f(o) (autour d'une moyenne &) va générer
une micro-fracturation dépendante du temps ¢. Sous I’hypothese que chacune de
ces micro-fractures est indépendante (elle ne dépend que de I'état de contrainte
f(o,t) a chaque instant t), et qu’elle perturbe a chaque fois la distribution de
contrainte du milieu, Scholz [1968c] montre finalement que la densité temporelle

de micro-rupture peut étre modélisée par

avec A constant, rappelant ainsi la forme originale de la loi d’Omori.

Modele 4 : Diffusion de la pression de fluides sous contrainte

Un autre mécanisme proposé par Nur and Booker [1972] et qui semble en me-
sure d’expliquer les délais observés entre choc principal et répliques, ainsi que
leur localisation préférentielle a I’extrémité de la zone de rupture invoque la mi-
gration post-sismique des fluides crustaux. Les séismes superficiels (profondeur
inférieure a 30 km) modifient 1’état de contrainte de la crofite, favorisant ainsi la
migration des fluides des zones de compression vers les zones de dilatation. Cette
augmentation de la pression de fluide dans les zones de dilatation provoque alors
des effets comparables a une diminution de la contrainte normale. La diffusion
des fluides vers ces zones y fait donc graduellement décroitre la résistance du
matériau, et les répliques se succeédent a chaque fois que la résistance locale du

matériau se rameéne au niveau de la contrainte cisaillante appliquée.
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Partons d'un état initial a I'extrémité de la zone de rupture pour lequel la pression
de fluide P est donnée par la contrainte (hydrostatique) induite par un séisme (Fi-
gure 1.3). On obtient donc la pression de fluide en un point localisé a une distance
r et a un angle ¢ de I'extrémité de la zone de rupture par la relation suivante :

sin 6

P(r,0) ~

(1.9)

r

Si le fluide considéré migre vers les zones de dilatation par diffusion, 1'évolue

temporelle de la pression de fluide s’exprime :

OP(r,t)

_ 2
T = cV°P(r,t) (1.10)

oul c est une constante de diffusivité. L'expression précédente mene finalement a

1 —exp <Z—;)

P(r,t) ~
r

sin 0 (1.11)

Nur and Booker [1972] relient alors le taux d’occurrence des répliques a la varia-
tion temporelle de la pression de fluides :
oP

A(t) ~ S (1.12)
conduisant ainsi a 1’obtention d’une décroissance hyperbolique du taux de ré-
pliques. L'expression 1.12 correspond a une loi d’'Omori-Utsu avec un exposant
p = 0.5. Cette valeur reste cependant relativement faible vis a vis des observations
communes, donnant plutdt p ~ 1. Ce modele, méme s’il comprend I’avantage de
lier un mouvement de fluide au taux de sismicité, ne peut donc expliquer pleine-
ment la décroissance temporelle de répliques. De plus, il implique 1'observation
d’une diffusion systématique de la position des répliques d"un séisme; ce quin’a
pas encore a ce jour été montré avec robustesse (une faible diffusion intrins‘eque
de la sismicité est cependant observée mais reste actuellement plus simplement
explicable par un processus de déclenchement en cascades, voir par exemple Mar-
san et al. [2000] et Helmstetter et al. [2003a] a propos de la diffusion de la sismicité
en Californie). Néanmoins, ce modele permet de montrer que la contribution de
la migration des fluides a la formation des taux de sismicité est une idée qui pré-
sente une certaine cohérence avec l'allure de I'atténuation post-sismique de la

sismicité.
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Modéle 5 : Croissance sub-critique de la fracture

A la page 13, Scholz [1968c] retrouve une décroissance temporelle du taux de ré-
pliques aprés un choc principal en se basant sur un mécanisme d’usure statique
résultant de la corrosion, et sur I'hétérogénéité de la distribution de contrainte sur
le plan de faille. Das and Scholz [1981b] étendent ce raisonnement et proposent
un modele basé sur les concepts de mécanique de la fracturation qui permettent
d’expliquer des ruptures retardées, ou évoluant dans le temps (multiplets, ré-

pliques, précurseurs, phase de nucléation des séismes...).

Une fracture dans la crofite terrestre se propage en séisme lorsque le facteur d’in-
tensité de contrainte £ a son extrémité (~ chute de contrainte) dépasse une valeur

critique K.. Cependant, elle peut aussi se propager de maniere quasi-statique si
Ky <k < K. (1.13)

ou K est une valeur minimale en deca de laquelle la croissance de la fracture
devient extrémement lente, donc n’est plus détectable. Lorsque le front de rupture

rencontre des zones ol k < Ky, la propagation s’arréte.

Lorsqu’'un séisme a lieu, le glissement sur le plan de faille est hétérogene, et il se
forme donc des zones locales ot le glissement est inférieur a son voisinage. Ces
zones sont donc chargées en contrainte, présentant des valeurs k£ < K.. Parmi
celles-ci, toutes celles présentant des valeurs de facteurs d’intensité K, < k < K.,
continuent a se propager de maniere quasi-statique, et romperont avec un délai
gouverné par 1’équation suivante

X ~ k" (1.14)

oit X correspond a la vitesse de rupture, et n est une constante dépendante des

propriétés du milieu. Dans le cadre de ce modele, on s’attend donc a ce que :

1. les répliques aient toujours lieu, quelque soit le séisme observé, vu que le
glissement est toujours hétérogene.

2. les répliques soient distribuées partout sur le plan de faille, mais pas forcé-
ment de maniere homogene, avec une prépondérance aux extrémités de la

rupture (grande concentration de contraintes).

3. les répliques voient leur activité diminuer dans le temps. Si 1'on considere

que les valeurs du facteur d’intensité sont distribuées uniformément entre
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Ky et K., alors Scholz [1968c] montre que leur taux doit diminuer comme
~ 1/t
4. les répliques ne dégagent qu'une fraction de 1’énergie libérée par le choc
principal, leur occurrence n’étant gouvernée que par des variations du fac-
teur d’intensité autour d"une valeur moyenne.
Ces 4 propositions sont normalement observées sur toutes les séquences de ré-
pliques. Par ailleurs, ce modéle permet aux auteurs de décrire d’autres méca-
nismes pouvant expliquer les doublets de séismes, séismes lents et précurseurs.
Enfin, il faut bien noter ici que ce modéle impose la présence d"une phase de nu-
cléation lente avant ’accélération vers une vitesse de 1’ordre des ondes de volume
qui marquera le début du séisme. On retrouvera également ce concept dans les
formulations d’une loi de friction dépendante de la vitesse et du temps de contact
entre les surfaces [Dieterich, 1979; Ruina, 1983], voir page 25.

1.1.4 1980-1990 : Distribution spatiale des répliques

A partir de la fin des années 1970, plusieurs études montrent que la position des
répliques en dehors de la faille est corrélée avec les zones chargées en contrainte
par le choc principal. Yamashina [1978] mentionne ainsil observation de répliques
du séisme de Izu-Hanto-Oki (Japon, 1974) localisées le long de plans nodaux char-
gés en contraintes par un séisme antérieur, et propose donc que cette activité sis-
mique soit induite par la redistribution des contraintes accompagnant ce séisme.
Cette relation deviendra plus claire avec l'occurrence du séisme de Homestead
Valley (Californie) en 1979. Les travaux de Das and Scholz [1981a] (voir aussi
Stein and Lisowski [1983]) montrent que les répliques de cet événement sont loca-
lisées l1a ot1 la contrainte cisaillante est maximale, ¢’est-a-dire en dehors de la zone
de faille suivant une direction perpendiculaire a celle de la rupture, ou a I'extré-
mité de la zone de rupture [Kostrov and Das, 1982]. I est ici intéressant de noter
que le travail de Stein and Lisowski [1983] s’appuie explicitement sur le critére
de rupture de Coulomb, traditionellement utilisé en mécanique de la fracturation
pour définir le seuil de rupture par cisaillement d’un échantillon soumis a une
contrainte compressive. Cette approche était toutefois déja sous-jacente dans la
démonstration de Nur and Booker [1972] qui assimilent les effets d'une augmen-
tation de la pression de fluide avec une diminution locale de la contrainte lithosta-
tique sur le plan de faille. Elle se raccroche également aux idées de Scholz [1968c]
en clarifiant toutefois les contributions respectives des contraintes normales et ci-

saillantes, et définit la force de cohésion comme la résultante des actions opposées
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de la pression de fluide et de la contrainte normale. Revenons donc un instant sur

I'application du critere de Coulomb au calcul de la variation de contrainte.

Critere de r