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Résumeé

En étudiant la propagation des ondes de volume, nous pouvons d'une part caracteriser les variations
brutales des propriétés physiques des matériaux et d'autre part évaluer 'anisotropie du manteau.

| Le calcul des fonctions de transfert apporte une normalisation des signaux sismologiques en supprimant
\ les effets de la source et de la propagation des ondes au voisinage de celle-ci et en isolant les phases
| converties PS sous le point d'enregistrement. Plusieurs traitements ont été appliqués aux fonctions de
transfert obtenues a partir des enregistrements du réseau TGRS installé & partir de 1995 dans le sud des
Alpes frangaises et la Corse.

Afin de compléter les données, nous avons déployé des stations temporaires dans le cadre du programme
Géofrance 3D. L'étude conjointe de la forme des composantes longitudinales et transverses de ces
fonctions a permis de mettre en évidence une croiite anormalement fine, sous l'extréme sud-est de la
France, accompagnée d'une géométric complexe de l'interface crolte/manteau. Nous montrons
également les fortes variations de profondeur des principales discontinuités du manteausupérieur entre
le sud de 1'Europe occidentale et I'Afrique du nord. Nous observons ainsi un approfondissement
significatif de la discontinuité "410" entre les Alpes Maritimes et le sud algérien tandis que dans un
méme temps, l'interface "670" s'éléve d'une trentaine de kilomeétres.

Les données sismologiques acquises lors de la campagne BROADVES nous ont permis d'observer un
pendage vers le nord-est du Moho sous larégion du Vésuve (Italie). D'autre part, un deuxiéme réflecteur
plus profond est interprété comme la trace fossile d'une subduction européenne.

Dans le sud des Alpes occidentales, 'analyse de l'anisotropie du manteau est menée a partir de
l'observation de la biréfringence des ondes SKS. Les données elliptiques que nous étudions fournissent
une direction d'axe rapide et un délai moyen pour la région. Les résultats obtenus aux stations sont tres
homogénes mais ne correspondent pas au mouvement absolu des plaques prédit par le modele NNR-
NUVELLI. La direction de 1'axe rapide N10° refléterait ainsi la déformation de la lithosphére et non la
direction d'écoulement du manteau a sa base. Le délai moyen obtenu permet d'estimer I'épaisseur de la
zone anisotrope a 130 kilometres.
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Résumé

Fn étudiant la propagation des ondes de volume, nous pouvons d'une part caractériser
les variations brutales des propriétés physiques des matériaux et d’autre part évaluer
I"anisotropie du manteau.

Le calcul des fonctions de transfert apporte une normalisation des signaux sismologiques
en supprimant les effets de la source et de la propagation des ondes au voisinage de celle-ci
et en isolant les phases converties P.S sous le point d’enregistrement.

Plusieurs traitements ont été appliqués aux fonctions de transfert obtenues a partir des
enregistrements du résean TGRS installé a partir de 1995 dans le sud des Alpes [rancaises
et la Corse. Afin de compléter les données. nous avons déployé des stations temporaires
dans le cadre du programme Géofrance 3D. L'étude conjointe de la forme des composantes
longitudinales el transverses de ces fonctions a permis de mettre en évidence une croute
anormalement fine. sous l'extréme sud-est de la France, accompagnée d'une géométrie
complexe de l'interface crotute/manteau. Nous montrons également les fortes variations
de profondeur des principales discontinuités du manteau supérieur entre le sud de I'Europe

occidentale et I"Afrique du nord. Nous observons ainsi un approfondissement significatif

de la discontinuité "4107 entre les Alpes Maritimes et le sud algérien tandis que dans un
meme temps, l'interface "670” s’éleve d'une trentaine de kilometres.

Les données sismologiques acquises lors de la campagne BROADVES nous ont permis
d’observer un pendage vers le nord-est du Moho sous la région du Vésuve (Italie). D'autre
part, un deuxieme réflecteur plus profond est interprété comme la trace fossile d'une
subduction européenne,

Dans le sud des Alpes occidentales. I'analyse de I'anisotropie du manteau est menée a
partir de l'observation de la birélringence des ondes SIKS. Les données elliptiques que
nous etudions fournissent une direction d’axe rapide et un délai moyen pour la région.
Les reésultats obtenus aux stations sont tres homogenes mais ne correspondent pas au
mouvement absolu des plaques prédit par le modele NNR-NUVELL. La direction de
I'axe rapide N10° refleterait ainsi la déformation de la lithosphere et non la direction
d’écoulement du manteau a sa hase. Le délai moyen oblenu permet d’estimer I’épaisseur

de la zone anisotrope a 130 kilometres.




Vl

Abstract

We analyse seismic body-wave propagation to look for small-scale variations of physical
properties inside the Earth and S-wave propagation to study mantle anisotropy bellow a
seismic statiow.

We normalize seismograms with the help of the receiver function approach. This method
supresses the part of the signal which is related to the source-side propagation by isolating
the P-to-S converted phases associated with boundaries beneath the recording site.
Several processing approaches have been employed to model and invert the shape of the
receiver [unctions computed from teleseismic broadband recordings of the recent TGRS
network. These stations have been operaling since 1995 in the southwestern Alps and
Clorsica. We add to this set of data recordings from temporary broadband stations set up
during periods of 3-to-4 months as part of the G/éofrance 3D program. The simultaneous
inversion of the transverse and longitudinal components of the receiver functions gives
new evidence of an abnormaly thin crust with a complex Moho topography in the study
area.

Furthermore. the receiver functions are used to constrain the upper mantle discontinities.
The depth of these discontinuities show strong lateral variations between the south of
Europe and the north of Africa. The 410km discontinuity is characterized by an increase
in depth from the north to the south whereas the 670 depth decreases.

With seismological data recorded during the Broadves experiment, we show a NI dipping
Moho beneath the Vesuvius area (Italy). A deeper reflector is interpreted as the trace of
an ancient european subduction.

Tu the southwestern Alps, SKS splitting analysis provides us with a fast velocity direction
and delay time. The results that we obtain arve similar at all of our stations. We find
a N10? fast direction that does not match the absolute plate motion predicted by the
NNR-NUVELI model. We infer that this direction is thus related to the deformation
of the lithosphere beneath the region. The estimated thickness of the anisotropic layer.
deduced from the delay time between the [ast and slow polarisation, is close to 130km.
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Introduction générale

L étude de la propagation des ondes émises lors d'un tremblement de terre ou par
une source artificielle. permet de connaitre les propriétés physiques des milieux traversés
et en particulier la vitessse des ondes sismiques. Ainsi, parmi les méthodes géophysiques.
la sismologie est celle qui a apporté le plus d'informations sur la structure interne de la
Terre. Bien que les premiers travaux théoriques datent du NV I siecle avec I'énoncé
de la loi de Hooke en 1676, la sismologie est une science récente. En effet, ce n'est qu'a
partir du X IX siecle que des développements majeurs sout faits aussi bien du point
de vue théorique que technique (Sherifl et Geldart, 1995). Ainsi. Navier et Clauchy étab-
lissent en 1821 les équations différentielles du mouvement des ondes L‘,i%l'uique% Poisson
développe aux alentours de 1828 la théorie des ondes P et S mais ce n'est qu'en 1875 que
le sismometre est inventé en ltalie par Filippo Cecchi (Lay et Wallace, 1995) tandis que
le 3 novembre 1880 Milne et Gray, au Japon. enregistrent un séisme pour la premicre fois.

La sensibilité des premiers sismographes augmente rapidement et en 1889 Von Re-

beur Pashewitz enregistre & Potsdam le premier téléséisme!. En 1892, Milne développe
a Tokyo un sismometre suffisamment compact pour étre installé dans prés de 40 obser-
vatoires a travers le monde. Ceci marque le début des réscaux sismologiques a 1'échelle
mondiale.
Au fil du temps., les techniques d’enregistrement des mouvements du sol progressant, la
sismologie a permis d’avoir un moyen d’imager la structure interne du globe. Les premiers
modeles sismologiques de Terre (Jelfreys et Bullen. 1935, Dziewonski et Anderson. 1981)
sont des modeles a symétrie sphérique. Ces modeles ne décrivent pas la réalité physique
de la Terre, mais une "Terre moyenne”. Ils permetient cependant de calculer un temps
de trajet théorique des ondes dans le globe avec une précision de quelques secondes pour
les ondes de volumes. Depuis une dizaine d’années, on voit apparaitre des modeles 3D
globaux el régionaux décrivant les propriétés élastiques de la Terre. Cles modeles sont
beaucoup plus proches de la réalité physique de la Terre. Malgré les récentes avancées,
un travail important reste a laire dans I'utilisation et 'interprétation des mouvements du
sol enregistrés a la surface sous l'eflet de la propagation des ondes sismiques a U'intérienr
du globe.

L étude des variations de temps de parcours en fonction de la distance épicentrale
des ondes dé volume générées lors des séismes a montré qu'il existe a lintérieur du
globe plusicurs discontinuités oti, sur quelques kilometres d'épaisseur, la vitesse des ondes
varie rapidement. Ces discontinuités délimitent des zones ou les propriétés physiques des

'séisme trés distant du point d’enregistrement.
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matériaux sont tres différentes. L'étude de la nature de ces interfaces a permis notam-
ment la détermination de la composition chimique de 'intérieur de la terre. Les principaux
sauts de vitesse sont situés a des profondeurs moyennes de :

e 30-35 km pour la discontinuité de Mohorovicic, le “Moho™.
e 2900 km pour la discontinuité de Gutenberg.
e 5100 km pour la discontinuité de Lehmann.

Le mantean est alors défini comme étant la partie comprise entre 30 et 2900 km., avec
au-dessus la crotte et en-dessous le noyau qui est subdivisé en noyau externe au com-
portement liquide (jusqu’a 5100 km) et en graine, partie solide.

Les discontinuités peuvent étre décrites grace a 1'observation des phénomenes de réflexion
et de conversion des ondes sismiques qui les traversent. Pour atteindre ces profondeurs, les
sources sont les séismes naturels qui ont lieu en permanence sur la Terre. Les études sont
alors limitées par la répartition de ces séismes majoritairement localisés sur les fronticres
de plaques et plus particulierement dans la zone circum-Pacifique.

Les profils de sismique réflexion et réfraction sont des techniques d’investigation de
la lithosphere ayvant a priori une résolution tres fine puisque basées sur des ondes sismiques
relativement haute fréquence. D'un autre coté, les ondes de surface de plus longue période,
permettent de sonder plus profondément dans le manteau au détriment de la résolution
(surtout latérale). La bande de fréquences entre la sismique explorative (quelques Hertz)
et les méthodes utilisant les ondes de surface (quelques dixiemes de IHertz) est couverte
par les études se basant sur I'enregistrement des ondes de volume telésismiques ayant
une période de 1 & quelques secondes. Un des objectifs principaux de cette these est
de vérifier quelles sont les conditions d’application des méthodes d’analyse de ces ondes.
Nous proposons dans un méme temps d'étudier les structures situées sous la Méditerrance
nord-occidentale. Deux régions sont spécialement visées : Le sud des Alpes [rancaises et
la Campanie dans le sud de 'ltalic.

La sismologie fournit une image de la stratification de la Terre. Des ondes générées
sur les discontinuités sismiques constituent la seule observation directe de ces disconti-
nuités. Dans la premiere partie de ce mémoire, nous verrons quelles sont les ondes qui
naissent aux interfaces du manteau et de la croiite et quelles sont les techniques permet-
tant de les isoler dans les enregistrements télésismiques. Cette parlie sera ensuite suivie
de la description des méthodes d’études de ces phases. Les différentes techniques seront
analvsées en détail pour comprendre leur mode de fonctionnement, les hypotheses qu'elles
impliquent ainsi que leur limitation et les incertitudes sur les résultats qu’elles apportent.
Une troisieme partie proposera les applications que nous avons faites dans les Alpes sud-
occidentales et la région du Vésuve.

e manteau est composé essentiellement de silicates, ¢'est-a-dire de minéraux a base
d’oxvde de silice et est le siege de courants de convection. La connaissance de sa structure
est a la base de la compréhension de ces phénomenes convectifs. Les écoulements fluides du

manteau provoquent le déplacement en surface des plaques lithosphériques el constituent
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le moteur principal de la tectonique des plaques. Ils sont également a lorigine du caractere
anisotrope de la structure de la partie sommitale du manteau. La encore. 'étude de la
propagation des ondes de volume permet de déterminer les propriétés anisotropes de ces
milienx. La quatrieme partie de ce mémoire est consacrée a cet aspect de la sismologie
des ondes de volume.
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Ondes converties et Fonctions de
Transfert

Partie 1
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Introduction

Les tremblements de terre liberent une énergie capable de se propager sur une
grande distance. sous forme d’onde sismique par déformation du milien. Ces oudes tra-
versent ainsi la terre de part en part et son enregistrées par les stations sismologiques
réparties a la surface du glohe.

Les mouvements du sol enregistrés par une station sous 'eflet de 'arrivée d’ondes de
volume télésismiques dépendent de plusicurs parametres. Ces mouvements dépendent
notamment de la forme de la fonction source?, de la structure de la terre autour du foyer
du séisme, du milieu entourant le point bas du rai® et de la structure du manteau et de
la crotite sous le point d'enregistrement. Les phases enregistrées a des distances épicen-
trales inférieures a 30 degrés ont une forme complexe lice aux triplications engendrées par
la structure du manteau supéricur. 1)’autre part, les ondes enregistrées a des distances
supérieures a 90 degrés sont fortement atténuées (Perrot, 1994). Entre 30 et 90 degrés
nous évitons ces problemes.

Diverses techniques ont été mises au point pour isoler dans les sismogrammes” la partie
du signal influencée par le milieu sous la station afin de retrouver la structure de la croute
et du manteau supérieur. Ces méthodes se basent essenticllement sur la modélisation
des phases issues des conversions d’onde S en onde P et réciproquement anux passages
d'interfaces marquées par un saut de la vitesse de propagation des ondes.

Alors que certains auteurs recherchent la structure en modélisant directement la forme de
ces phases dans les sismogrammes (voir par exemple Burdick & Langston. 1977: Langston,
1977 Vinnick, 1977 pour les plus-anciens) d'autres essaient d'analyser le rapport des
spectres d'amplitude des composantes horizontales sur celui de la composante verticale
du mouvement du sol associé a l'onde P et sa coda®. Des 1964, Phinney développe la
méthode et tente d'estimer la structure crustale sous deux stations sismologiques en util-
isant des enregistrements longue période. Pour estimer les parametres du milieu, supposé
étre horizontalement stratifié, 1"auteur compare les rapports observés a la station avec
ceux obtenus a partir d'un modele théorique. Les rapport théoriques sont calculés en
utilisant la matrice de Thomson-Haskell (Thomson, 1950; Haskell, 1953). Cette tech-
nique a ensuite été utilisée, par exemple, par Fernandez & Careaga (1968) pour trouver
I'épaisseur crustale sous le centre des Etats-Unis d’Amérique. Berzon (1965) montre
I'intérét d’étudier simultanément les spectres de phase et d’amplitude pour améliorer la
résolution de la modélisation. L'avantage de cette méthode réside dans le fait qu'elle per-
met d'ignorer la forme des ondes incidentes. Par contre, elle a le désavantage de présenter
une instabilité chronique. Dautre part I'interprétation des résultals semble quelques fois
difficile (Burdick & Langston, 1977).

La premiere étude a introduire le caleul de fonctions de transfert pour la détermination de
la stucture sous une station sismologique trois composantes® est menée par Langston en

Zénergie élastique libérée par la source en fonetion du temps

Apoint sur le trajet de I'onde an niveau duquel la tangente au rai est horizontale.
*Enregistrement temporel du mouvement du sol en un point

train d’onde arrivant juste apres I'onde P, sur une durée allant de une a deux minutes

“station enregistrant simultanément le mouvement du sol selon trois directions : la verticale, le Nord
et I'Est en général
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1979. 11 améliore notablement 'analyse et I'interprétation des sismogrammes en dévelop-
pant une technique pour normaliser les enregistrements et s’affranchir de la forme de la
source et de I'influence du voisinage du fover. En isolant les phases converties dans la coda
de T'onde P. Langston détermine le pendage dune discontinuité sous la station longue
période LON située dans I'Etal de Washington (UUSA). Depuis. il est possible de comparer
directement les enregistrements de divers téléséismes a une méme station sans se soucier
de la différence dans la forme de la [onction source.

Beaucoup d’études se sont basées sur cette technique et interpretent des fonctions de
transfert (voir par exemple Owens ¢t al, 1984; Owens & Crosson, 1988; Mangino ¢l «l,
1993; Wind et al, 1995: Baker ¢t al. 1996). Elle a également été étendue a des réscaux tem-
poraires de stations large-bande (Owens el al. 1988; Abers. 1998: Jones & Phinney, 1998).

Dans cette premicre partie. nous allons voir pourquoi toutes ces études calculent les
fonctions de transfert en déconvoluant les composantes horizontales par la composante
verticale des sismogrammes et quelles sont les hypotheses de départ. Nous présenterons
également différentes techniques de déconvolution mais avant cela nous rappelons les
principes de réflexion. transmission et conversion des ondes de volume au passage d'une
interface entre deux milicux ot les vitesses de propagalion sont différentes. Nous ferons
ensuite une rapide mise au point sur les discontinuités du manteau supérieur et de la crotite
connues a ce jour. tandis qu'un chapitre énoncera les principes de base de traitement de

signal indispensables quand on étudie des phénomenes vibratoires. La partie se {erminera

par une analyse de la sensibilité des fonctions de transfert et nous montrerons I'intéréet

des enregistrements large-hande.

Chapitre 1

Structure interne de la Terre :
apport de la Sismologie.

1.1 Réflexion et conversion des ondes de volume sur
une discontinuité

Vers 1828, Poisson établit la théorie des ondes P et S : les ondes de volume traversant
un milieu élastique sont de deux types :
e Les ondes P polarisées selon la direction de propagation. C'e sont des ondes compressives
dont la vitesse en un point est donnée par ;

A 2u
P

Vp =

ou A et 1 sont les parametres de Lamé et p la densité du milieu en ce point. Le déplacement
lie aux ondes P dérive d'un potentiel scalaire @ :

wp = grad B . (1.2)

® Les ondes S polarisées perpendiculairement a la direction de propagation. Ce sont des
ondes de cisaillement dont la vitesse, plus [aible que celle des ondes P pour un méme
milieu, est donnée par la relation :

} T
Ve = P :
S 5 (1.3)

- 5 3 i .
Ces ondes ne se propagent pas dans les liquides car ¢t = 0. Le déplacement des particules
dans ce cas dérive d'un potentiel vecteur ¥ a divergence nulle :

. =
us =rot W . (1.4)

L'onde S a pour composantes une onde Sy polarisée dans le plan d’incidence vertical et

une onde Sy polarisée perpendiculairement au plan d’incidence.,
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Lorsquun front d'onde de volume (P ou S) rencontre une interface séparant deux mi-
licux de comportement élastique différent. ou de densité différente, une partie de I'énergie
repart dans le milieu incident. autre est transmise a travers la surface (Sheriff. 1989).
Dautre part. 1l existe un couplage entre les ondes P et Sy aux interfaces. (Vest-a-dire
quau passage d une discontinuité. il se produit une conversion des ondes P en ondes Sy
et inversement. La figure 1.2 illustre les phénomenes de réflexion et de conversion pour
une interface plane et d’épaisseur nulle.

Les angles de réllexion et de transmission montrés figure 1.2 sont reliés entre eux par
la loi de Snell-Descartes.

sin?;  singy  sinigg  sin s (L.5)
- = e S e 5)
A S S

On définit des coefficients de réflexion et de transmission pour chaque type d'onde.
Sion désigne par ,—"lf,g) I"amplitude de 'onde P incidente et par AE,-’) (F=F. 5V ete=1.7),

les amplitudes des phases produites a I'interface, on a :

AL - I -
Rps = ‘;’3] , pour le coefficient de réflexion en onde SV, (1.6)
A;iP

Ay - .
Rpp = ifi” . pour le coefficient de réllexion en onde P. (1.7)

4 ()
AY)
(0)
A{]_J
(1)
‘_"LP

Trp = — , pour le coefficient de transmission en onde P. 1.9)
4(0) !
Ap

, pour le coellicient de transmission en onde SV, (1.8)

Dans le cas de la figure 1.2, ot la discontinuité est plane et d’épaisseur nulle, les coeffi-
cients de réflexion et de transmission ne dépendent pas de la [réquence de I'onde incidente
ni de la topographie de l'interface. Par contre, ils sont fonction des contrastes de densité
et de vitesse entre les deux milicux ainsi que de 'angle d'incidence des ondes.

Le grapliique de la figure 1.3 illustre la répartition de I'énergie entre les quatre on-
des générées a unc interface, pour des densités et des vitesses fixées en fonction de 1'angle
d'incidence. L’onde incidente est une onde P et on consideére une chute de la vitesse au
passage de I'interface correspondant a la transition manteau-crofite.
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Pour des angles d’incidence tres faibles. une partie de I'énergie se transmet sous
forme d’onde P dans le milicu 2 et I'autre est réfléchie dans le milieu incident sous forme
P également. Dans ce cas, il n'y a pas création d’onde de cisaillement. 5i 'angle aug-
mente. 'onde P incidente donne naissance a deux ondes supplémentaires : une onde S
réfléchie dans le milieu 1 et une deuxieme onde S se propageant dans le milieu 2. Cetle
répartition de 1'énergie se fait principalement au détriment de l'onde P réfléchie et on
peut noter que pour des incidences intermeédiaires les phases .5 sont plus importantes que
la phase P réfléchie. Dans le cas de I'onde P incidente sur le Moho, I'énergie de I'onde
S transmise est toujours inférieure a 15% de 1'énergie de I'onde P. Ceci correspond douc
sur les enregistrement sismiques a des amplitudes relativement faibles.

En plus de la réflexion, de la transmission el de la conversion, les ondes traversant
la Terre subissent d’autres phénomenes phvsiques :

e La diffraction : Selowu le principe de Huygens, chaque point d'un front d’onde
peut étre considéré comme une source secondaire. Les fronts d’ondes successifs sont
I'enveloppe des fronts issus des sources secondaires. In présence d'un milieu tres
Létérogene, on observe un champ d’onde diffracte.

e L’atténuation : Les ondes qui se propagent dans la Terre sont atténuées par des
phénomenes anélastiques qui entrainent une perte d’énergie mécanique par dissipa-
tion thermique. Les origines de ce phénomene ne sont a I'heure actuelle pas encore
parfaitement connues mais il est fort probable que I"atténuation des ondes sismiques
est directement liée a la présence de fluides dans les roches. Kenneth & Nur (1979)
montrent que 'atténuation causée par des fluages fluides compose I'essentiel des

pertes énergétiques. Ainsi. pour les régions volcaniques, I'étude de la dissipation de
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["énergic due a une propagation non adiabatique des ondes est un critere pour dé-
tecter la présence de chambres magmaticques ou de fluides géothermicques (Guilbert.
1995).

e L’anisotropie : Les ondes P traversant un milien anisotrope vont se propager a
des vitesses différentes selon la direction de propagation tandis ¢u'une onde S va se
separer en deux composantes se propageant a des vitesses différentes. Ce dernier
phénomene est appelé la birélringence des ondes de cisaillement et sera étudié plus
en détail dans la troisieme partie de ce mémoire.

1.2 Description des discontinuités du manteau ob-
servées en sismologie

Les phases réfléchies ainsi que les phases converties sont le seul moven d étude direct
des discontinuités internes de la terre. Ces phases sont pourtant difficilement détectables
du fait de leur [aible amplitude. Nous verrons par la suite comment identifier les phases
converties sur les sisimogrammes.

Lorsque ces phases sont reconnues, elles permettent I'étude de (Thirot. 1995) :

e La prolondeur des discontinuités par le calcul des temps de propagation.

e L’épaisseur des discontinuités, en analysant la variation de 'amplitude de ces phases
en fonction de leur fréquence.

e les sauts de vitesse peuvent étre déduits de amplitude des phases générées aux
interfaces.

Le travail présenté ici s’attache essentiellement a la détermination de la profondeur des
discontinuités. Deux discontinuités a 410 km et 660 km de profondeur movenne ont été
mises a jour lors de I'exploitation svstématique des données de temps d arrivée des séismes
mondiaux sur un réseau global (WWSNN. 1963; Thirot, 1995 pour une revue des discon-
tinuités).

Leur profondeur varie peu, sauf dans les zones de subduction ot la discontinuité de 660
km s’enfonce et celle de 410 s’éleve. Les profondeurs movennes observées sont, d’apres
Thirot (1995), de 405 4+ 15 km et 665 4 20 km. Elles présentent tout de méme des
variations latérales dont la longueur d’onde ne semble pas bien definie. D’autre part,
leur comportement semble anti-corrélé. ¢’est-a-dire que lorsque la profondenr de 'une des
deux diminue, celle de I'autre angmente.

Thirot (1995) lait remarquer que la discontinuité a 400 km est assez difficile & observer.
La faible amplitude des phases générées sur celle-ci pourrait s’expliquer par une épaisseur
assez grande, ce qui est encore assez controversé. Quant a I'épaisseur de la discontinuité
a 600 ki, celle-ci semble assez mal contrainte, certains auteurs suggérant qu’il pourrait
s'agir en fait d'une superposition d'une discontinuité fine et d'une zone plus large a fort
gradient de vitesse (cf. Thirot, 1995).

L'origine de ces deux discontinuités est a relier a des changements de phase se produisant
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dans le mantean. Effectivement, un changement de phase de lolivine (composant majeur
du manteau) est attendu vers 400 km ol elle passerait de la [orme a a une forme plus
dense (de ordre de 7%), la g-olivine. Tandis qu’un second changement de phase aurait
licu & pres de 660 km de profondeur, ot on passerait a la pérovskite. (‘e deuxieme change-
ment de pliase s’accompagne d'une hausse de densité¢ de ordre de 10%.

C'es transformations sont sensibles au flux de chaleur. Ceci explique le comportement des
deux discontinuités. Fn effet. le changement de phase de 410 km étant exothermique (ce
qui correspond & une pente positive de la courbe de changement de phase dans un dia-
gramine Pression-Température). la discontinuite qui lui est associce a tendance a remonter
dans le cas d'un flux descendant froid (cas des zones de subduction) et a s’enfoncer dans
le cas d'un flux ascendant chaud.

La réaction donnant de la pérovskite & 660 km étant au contraire endothermique (pente
du diagramme de phase négative). ¢’est le phénomene inverse qui se produit.

La cotche entre ces deux discontinuités est généralement appelée zone de transition.

Il reste & mentionner des discontinuités qui ne sont pas observées par toutes les études
portant sur ce sujet, et dont la profondeur varie considérablement d'une étude a "autre.

Ainsi. certains auteurs (par ex. Thirot, 1995) mettent en évidence une discontinuité
vers 220 km de profondeur que n'a pas retrouvée Gurrola ef al. (1994) sous la sta-
tion d’Obninks en Russie, par exemple. Cette controverse se retrouve dans les modeles
& symétrie sphérique. Ainsi, par exemple, le modele PREM (Dziewonski et Anderson,
1981) place & cette profondeur une discontinuité de premier ordre tandis que le modele
IASP91 (International Association of Seismology and Physics of the Earth Interior) (Ken-
nett, 1991), utilisé plus loin, la néglige.

C'ette discontinuité correspoudrait & la base dune zone & moindre vitesse (LVZ) dont le
sommet serait aux alentours de 110 km.

Par ailleurs. existence d’une discontinuité sismique vers 520 km de profondeur est en-
core plus discutée. Elle a notamment été mise en évidence par Shearer (Shearer, 1990,
1991), et pourrait. coincider avec un changement de phase entre la F-olivine et la y-olivine,
s"accompagnant d'un saut de densité inférieur a 3%. Une discontinuité a cette profondeur
d'épaisseur plus importante que les discontinuités de 410 et 660 km et marquant un con-
traste de vitesse faible, pourrait ne pas étre vu par les ondes de courte période (Thirot,
1995).

Finalement. il faut citer encore une discontinuité possible vers 920 km de profondeur
(Souriau, 1986). Mohammadioun en 1967 trouve une discontinuité a 950 km et Whit-
comb et Anderson (1970) ont observé un réflecteur entre 910 et 930 km sous la ride
médio-océanique onest-indienne. Le role dune telle discontinuité dans les modeles de
convection est absolument fondamental, mais encore trop rarement observée, ses carac-
téristiques restent floues.
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1.3 Caractérisation pétrologique et sismique de la
lithosphere

La lithosphere peut étre définie de trois manieres différentes : du point de vue sis-
mologique. du point de vue meécanique et du poiut de vue thermique. En sismologie. la
lithosphere représente une couche comprise entre la surface et une profondeur on o oh-
serve une diminution significative de la vitesse des ondes de volume. Cette diminution est
associce a un acroissement de la température et de pression. Du point de vue thermique.
la limite inférieure de la lithosphere est définie par la température de solidus du basalte,
soit environ 1200°C". Enfin. du point de vue mécanique, la lithosphere est définie comme
la couche superficielle avant un comportement elastique.

La crotute et le manteau supérieur constituant la lithosphere forment un milieu tres
hétérogene dans lequel les vitesses des ondes sismiques varient rapidement aussi bien
verticalement que latéralement. lLa variation de vitesse avec la profondeur differe tres
nettement selon gue 'on considere les vieux boucliers continentaux. les domaines conti-
nentaux plus jeunes ou encore le domaine océanique. Néanmoins, nous pouvons résumer
les principales caractéristiques structurales de la lithosphere en distinguant deux types de
structures : la lithosphere océanique et la lithosphére continentale. Dans les deux cas, le
passage croute-manteau. mis en évidence par Mohorovici¢ en 1909, saccompagne par une
hausse brutale de la vitesse des ondes IP. Le modele PREM (Dziewonski et Anderson,
1981) considere une movenne globale de 24.4 ki pour sa profondeur tandis que le modele
lasp91 (INennett, 1991) retient une profondeur de 35 kilometres.
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0 2 4 6 8

| 1 1 1 1 1 I

v

ocean bottom

crust

Depth (km)

Layer 1 oceanic sediments

Layer 2

Layer 3

upper mantle ultramafics

Figure 1.4: Goupe pétrologique et profil de vilesse des ondes P pour la croite océ€anique
(Lowrie, 1997).

La figure 1.4 (Lowrie. 1997). présente un modele de croite océanique moyen. L'épals-

seur crustale n'excede pas 5 a4 10 km. Sous la couche d’eau, les premiers metres de la
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crotite sont constitués de sédiments dont I'importance croit quand on s'éloigne de la ride
médio-océanique. Sous les sédiments. nous trouvons le socle basaltique dans lequel existe
un fort gradient de vitesse pour les ondes P. Le haut de cette partie est essentiellement
constitué de laves plus ou moins altérées (environ 0.5 km d’épaisseur) tandis que la partie
la plus profonde est constituée de gabbros. Entre ces deux parties se situent des basaltes
de tvpe intrusif formant des dykes. La discontinuité de Mohorovici¢ est nette sauf sous

les dorsales.
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Figure 1.5: Coupe pétrologique el profil de vilesse des ondes P pour la crotle continentale

(Lowrie, 1997).

La structure verticale de la crotite continentale est plus compliquée que dans le cas
océanique. De plus, elle change radicalement selon 'endroit (craton, bassin sédimentaire,
chaine de montagne ...). Dans ces conditions, il est plus difficile de généraliser un modele
représentatif. Lowrie (1997) en présente un d’apres Mueller (1977) (Fig. 1.5). La croite
continentale est nettement plus épaisse que la crofite océanique. Sous les vieux domaines
continentaux les plus stables elle atteint jusqu'a 40 km. Sous les chaines de montagne
elle peut s'épaissir pour atteindre parfois 60 km. Le Moho peut ne pas étre clairement
défini & certains endroits. Il est alors remplacé par une zone de transition stratiliée. La
discontinuité sismique de Clonrad semble dans certains cas séparer une partie supérieure
a4 dominante granitique de la crotte inférieure gabbroique. Diflérentes analyses sismiques
ont montré I'existence de deux couches a moindre vitesse au sein de la croute. La pre-
miere, autour de 10 km de profondeur, pourrait étre due a du magmatisme granitique ou
granodioritique intrusif dans un environnement principalement formé d’anciennes roches
sédimentaires ou volcaniques déformées et métamorphisées. Cette zone a faible vitesse
surmonte une couche composée de migmatites qui est limitée en profondeur par la dis-

Théoric

continuité de Conrad. La croute inférieure semble dans certains endroits étre finement
litée. Llle est constituée de roches métamorphiques du facies granulites (lacies de haute
pression. haute température). Ce sont des roches denses et seches qui ont été préservées
de la fusion par leur pauvreté en eau.

Le manteau lithosphérique allant du Moho jusqu'a 80-120 km de prolondeur est
rigide el est composé essentiellement de trois minéraux : olivine (de 45% a 30%). pyro-
xenes (jusqu'a 50%) et grenat (10% au maximum). La vitesse des ondes PP et S v croit
régulierement. Avec la crotte, il forme une [ine pellicule qui est subdivisée en plaques
tectoniques en mouvement les unes par rapport aux autres.

1.4 Propagation des ondes de volume dans le
manteau

Les ondes genérees par les séismes se propagent a l'intérienr de la terre. En uti-
lisant une approximation haute [réquence. leur trajet peut étre décrit par la théorie des
rais. Cette théorie permet de déterminer le temps de parcours d'une onde connaissant
les propriétés physiques du milieu traversé. Le trajet des ondes se [ait selon des courbes
perpendiculaires au front d'onde. Ces courbes sont appelées les rais. Le front d’onde est
une surface qui réunie les points du milieu qui vibrent en méme temps avec la méme phase.

La figure 1.6 presente un tracé de rais P dans le modele de terre Tasp9l (INennett,

1991). Nous remarquons que les rais se courbent vers les régions de plus faible vitesse ce
qui leur permet de pénétrer plus ou moins profondément a I'intérieur de la Terre selon
leur angle d’émission a la source, avant de remonter vers la surface.
Les ondes émergeant a moins de 8 degrés du fover du séisme se propagent essentiellement
dans la croiite et ne seront pas utilisées dans notre étude, Pour des distances source-station
sismologique inféricures a 30 degrés, les phases enregistrées se sont propagées entierement
dans le manteau supérieur ot la vitesse n'est pas une fonction réguliere de la profondeur
(Choudhury. 1973). Pour ces distances relativement modestes, la propagation des ondes
est tracée dans un modele plan. Les premieres secondes des enregistrements faits a ces
distances sont complexes car composées de plusicurs phases dont le temps de propagation
est {res proche. Il s’agit de 'onde P directe et de diverses réllexions sur les dicontinuités
du manteau supérieur.

Aux distances comprises entre 30 et 90 degrés émergent les ondes P ayant traversé
le manteau inférienr. Le point le plus bas de leur rai est compris entre 700 kilometres
de profondeur et le noyau. Coontrairement a ['aspect multiple des ondes P enregistrées
a des distances épicentrales inférieures, les sismogrammes observés dans cet intervalle de
distance sont relativement simples. En effet, les points bas des rais P concernés se situent
dans un milieu ol les, variations de vitesse sont assez lisses et ou il n’existerait pas de
discontinuité de vitesse de premier ou second ordre (Choudhury. 1973). L'onde P n’est
donc pas suivie (ou précédée) de prés par des phases multiples. Dans ces conditions. les

sisiogranimes sont caractérisés par 'arrivée de phases séparées les unes des autres.
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Figure 1.6: Propagation des ondes P dans le manteau : lracé de rais dans le modéle
lasp91. En haut : distances épicentrales inférieure a 30 degrés. Les ondes se propagent
dans le manteau supcrieur el la crotite. En bas : Entre 30 et 90 degrés de distance
épicentrale, les ondes P traversent le manteau inférieur. Les zooms montrent lincidence
des ondes @ la base du Moho. Pour les distances épicentrales concernées, cct angle varic
entre 20 et 40 degres.

D’autre part, le tracé de rais (Figure 1.6) nous permet de suivre I'évolution de 'angle
d'incidence de I'onde P au passage des sauts de vitesse. Ainsi, sous le Moho, cet angle
varie entre 20 degrés, pour les distances épicentrales voisines de 90 degrés et 40 degrés.
pour les distances proches de 30 degrés. Pour un rai fixe, I'angle d'incidence augmente
avec la profondeur de la discontinuité. Ainsi, pour le méme intervalle de distance épicen-

trale, U'incidence des ondes P sous I'interface & 660 kilometres de profondeur varie entre
27 et 60 degrés. Ces intervalles angulaires assurent une amplitude non nulle aux phases
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converties PS sur ces interfaces. 1l faut également noter que sous la surface. les rais sont
redressés et 'angle d'émergence de T'onde P est compris entre 13 et 27 degrés dans le
modele Tasp9l pour les distances épicentrales que nous considérons.
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Figure 1.7: Hodochrone des principales phases pour un foyer en surface caleulé dans le
modele Tasp91 (Kennetl & Engdahl. 1991)

Les temps de propagation des principales phases sismiques en fonction de la dis-
tance épicentrale pour un fover superficiel peut étre lu sur le graphique de la figure 1.7.
Nous observons tres clairement sur cette figure l'isolement de l'onde P entre 30 et 80
degrés. Il existe d’autres phases bien isolées également. Certaines phases se propageant
dans le noyau (PAN P, PKiKN P, PN KNP, ete ...) présentent cet avantage lorqu’elles sont
observables. Par contre, leur amplitude est généralement assez faible et leur incidence
aux interfaces du manteau trop proches de la verticale pour générer des phases converties
significatives. Nous pourrions alors analyser la coda de la phase I’I” qui non seulement est
isolée dans les sismogrammes entre 60 et 120 degrés de distance épicentrale, mais qui ar-
rive sous le Moho avec des angles autorisant des conversions S d’amplitude conséquente.
Cette phase se réflechissant a mi-trajet a la surface de la terre pourrait cependant se révéler
de forme complexe. Nous préférons donc ne pas nous en servir.
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Chapitre 2

Calcul des fonctions de transfert

2.1 DBases de traitement du signal

Dans cette partie, volontairement succinte, vont étre définies les conventions et ‘
notations utilisées par la suite. Les formules qui v sont mentionnées ne feront pas I'objet
de démonstration. celles-ci pouvant se trouver facilement dans un ouvrage portant sur le
traitement du signal (e.g. Van Den Enden. 1992).

2.1.1 Convolution

Fonction de Dirac

La [onction d(t). appelée fonction de Dirac. est en fait une distribution pouvant étre
définie par :

git) =0 pour tout { # 0

Ta‘u)dz _ 1 2.1 |

(Uest donc un signal tres particulier, n'existant pas réellement, mais qui est largement
utilisé en théorie du traitement du signal, notamment dans la prise d’échantillons dune
fonction continue.

Produit de convolution

On appelle produit de convolution. et on note *, de deux fonctions () et g(¢), 'intégrale :

o0
hit)=frg=gxf= / flu)g(t — u) du. (2.2)
Propriéte : §(t) est 'élément neutre de la convolution : |
|
Iy o(t) = f{1) (2.3) |
Ty =0t —1o) = [fl{t—=1) (2.4)

27
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La convolution avec un Dirac décalé, décale done la fonction de départ.

Dans le cas de signaux discrélisés, la convolution d'un signal [ de n pomts (f =
{ 1. fu}) par un signal g de m points (g = {g1. .. gy }) donne un signal s de (n+m-1)
points (s = {s1. .. Sugm—11). Le EFre éehantillon de s s'écrit

m

s = At Zl gif—jry avee L <k < (m+4n— 1) . (
J:

I
Uit
—

oit At est le pas d’échantillonnage en temps des signaux.

Déconvolution

Le probleme inverse de la relation (1.11) s’appelle la déconvolution. Daus ce cas,
il s’agit de trouver [ telle que :
frxg=h,

g et I étant connues. (est une inversion linéaire.

Le probleme de la déconvolution peut aussi se formuler d'une maniere un peu dif-
férente. In sismique, les sismogramumes synthétiques (s(f)) peuvent etre représentés par
e convolution entre un signal source (e(1)) et un “log impulsionnel™, c’est a dire la
somme de fonctions de Dirac décalées représentant chacune une interface :

s(t) = e(t) {Z a:d(t —m) .

oil a; représente le coefficient de réflexion de la ™

Si le signal source est “étalé” dans le temps et si le décalage entre les fonctions de Dirac
est faible (ie : les interfaces sont proches), la convolution dounera un signal tres complexe
ott les différentes arrivées ne seront pas discernables les unes des autres. Il est dans ce cas

interface.

nécessaire de faire une déconvolution des traces sismiques qui aura pour cffet de “réduire
au maximum la durée de la source, I'idéal étant de la ramener & un signal aussi proche
cue possible d'une fonction de Dirac,

Nous verrons plus loin que la déconvolution est une opération heaucoup plus délicate
a réaliser que la convolution. Comme c¢’est une inversion, il y a le plus souvent des
paramétres non déterminés qui constituent le noyau de l'espace des parametres. Si on
note D l'opération de déconvolution et Xy le noyau des parametres, alors on a:

DX + No] = Y avec D[Xy] = null,

X reste donc indéterminé.

2.1.2 Transformation de Fourier

Temps continu

Pour analyser le contenu fréquentiel d'un signal continu, on opére une transforma-

tion de Fourier s'exprimant par une intégrale de Fourier dont le calcul fournit comme
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résultat une fonction de la fréquence.

En désignant par [ la variable du temps. par 7 la variable {réquentielle, par une lettre
minuscule — s({) — les fonctions dans le domaine temporel et enlin, par une majuscule —
S(r) — les transformées correspondantes : la transformée de Fourier divecte, ou TF. pour
un signal continu est définie par :

La quantite S(r) est complexe dans la majorité des cas.
Proprieteé : La TF de la fonction de Dirac est constante et vaut :

TF[(1)] =L (2.7)

Le calcul de l'intégrale de (1.14) permet de transformer s({) en S(17). A laide de la
transformation inverse.

+oo
TFI[S(v)] = s(t) = / S(p)et ™ gy, (2.8)

il est possible de déterminer s(1) de facon unique a partir de S(w).

Pour que la paire de Fourier [s(!) — S()] existe, il suflit que s({) soit a carré
sommable. ce qui signifie que s() et S(1) sont a énergie finie. Ceci sera toujours vérifié
pour les fonctions qui existent physiquement.

Relation avec la convolution

La convolution dans 'espace des temps correspond a une multiplication dans I'espace
des fréquences :

TF[f+g]=TF[f].TF[g]. (2:9]

[uversement, la multiplication dans I'espace des temps devient convolution dans le do-
maine de Fourier :

I'r(f.gl=TF[f1+«TI[g]. (2.10)

Echantillonnage en temps et en fréquence

Les signaux étudiés sont des signaux numériques aussi bien dans le domaine des
temps que daus le domaine des [réquences, puisque informatisés. s sont done sous la
forme d'une suite finie de valeurs caractérisée par un pas d’échantillonnage en temps. noté
Al et en [réquence, noté Ar. D'autre part, le signal n'est connu que sur un intervalle
borné, de durée [). Dans ces conditions, la TF du signal est périodique de période 1/A¢
et son pas d'échantillonnage vaut 1/D.




- Fonctions de transferl

La valeur du p*™* échantillon séerit:

N—=1 ) . 7
F,= % fW" avec W = et?m/N, (2.11)
n=()

N étant le nombre d’échantillons, identique en temps et en fréquence.

Inversement. le &7 échantillon de la fonction en temps peut s’exprimer en une sommnie
des valeurs de la TF :

S
—
[

N—1
fo= Y FWHE, &

=0

Il faut savoir que le pas d’échantillonnage en temps contraint la fréquence limite obser-
vable : pour ne pas avoir un repliement du spectre, il doit satisfaire a la condition de
Shannon qui s’exprime par l'inégalite :

At ¢ — (2.13)

b 7

oll 1, est la fréquence maximale contenue dans le signal.
Par ailleurs. de méme que 1'échantillonnage en temps provoque une périodisation de la
TF. la discrétisation du domaine de Fourier impligue une périodisation du signal temporel.

En sismologie. les signaux a étudier recouvrent une large gamme de fréquences.
Pour effectuer 'enregistrement numérique, on se fixe le phénomene qu’on veut observer,
ce qui détermine la bande de fréquences intéressante. On peut alors définir le pas
d’échantillonnage et numériser les signaux apres avoir appliqué un filtre anti-aliasing.

2.1.3 Systéme linéaire et stationnaire

La plus part des systemes naturels peuvent étre considérés. en premiere approxima-
tion comme des syvstemes linéaires et stationnaires.

En représentant le systeme par un opérateur L qui a tout signal d'entrée e(t) associe
un signal de sortie s(t), la linéarité se traduit par :

s(1) = Llea(t) + a.ea(t)] = Ller(1)] + a.Llea(1)] (2.14)

tandis que la stationnarité s’exprime par la relation :

Lle(t —71)]=s(t—1) . (2.15)
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Réponse impulsionnelle

Un systeme linéaire peut étre entierement décrit par sa réponse impulsionnelle. ¢’est
a dire par le signal de sortie h(t) obtenu si le signal d’entrée est une fonction de Dirac :

h(t) = L[5(1)] (2.16)

En effet. le signal de sortie s(t) du filtre pour une entrée e(1) est la convolution du signal
e(t) par la réponse impulsionnelle du filtre :

+oo

SE} = ] o T = / elulhid = wids. (

—

a8}
=1

Réponse en fréquence

La transformée de Fourier de la relation (1.24) nous donne la réponse en [réquence:
S(v) = E(v). H(v). (2.18)

La fonction H(r) qui est la TF de la réponse impulsionnelle du filtre est appelée fonction
de transfert du fitre. Tout comme h(f), H(w~) fournit une description complete de ce
systeme.

2.2  Déconvolution

2.2.1 Déconvolution et fonction de transfert

Les ondes converties P-S sont de faible amplitude : pour des téléséismes, le rapport
de déplacement entre I'onde P directe et sa convertie sur le Moho ne dépasse pas 15%
(voir Fig 1.3). Elles sont ainsi masquées le plus souvent. dans les sismogrammes, par des
arrivées majeures et tardives. Le probleme consiste donc a identifier les phases converties
dans la coda de I'onde P. Pour cela, il est nécessaire d’appliquer des techniques de somma-
tion pour amplifier le signal cohérent sur differentes traces (Vinnik, 1977; Vinnick ¢/ al..
1983). Mais alors que Vinnick (1977) somme directement des enregistrements longue péri-
ode, nous allons effectuer un traitement préliminaire permettant entre autre d’améliorer
la résolution de la méthode. En ellet. pour rendre la sommation plus constructive, il
est nécessaire de normaliser les enregistrements en les rendant indépendants de la forme
de I'onde incidente. Cette normalisation doit permettre de rendre "comparable™ les dil-
férents sismogrammes utilisés indépendamment de la source du séisme qui les a produit.
La méthode que nous avons choisie est la déconvolution des composantes horizontales par
'onde P. Nous calculons ainsi ce que 'on nomme les fonctions de transfert. En plus de
la normalisation, la déconvolution agit tel un séparateur de phase.

Y

La coda de I'onde P peut étre considérée comme la convolution de la réponse im-
pulsionnelle du milieu sous la station (r(7). suite des coefficients de conversion PS) par
I'onde P et par un ensemble d’effets perturbateurs (bruit sismique). Comme dans le cas

| |

{

de la sismique pétroliere (Mari ¢t al.. 1997). le but de la déconvolution est de supprimer
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ces effets perturbateurs en utilisant le filtre inverse de la source pour retrouver la suite
des coefficients de conversion.
Cette démarche permet de réduire la durée de I'ondelette I el ainsi d’accéder a la struc-
ture fine de la lithosphére et du manteau supérieur. Pour ce faire, il convient de connaitre
le signal source, c'est-a-dire I'onde P incidente.

La gamme de distances épicentrales utilisée pour notre étude allant de 30 degres
A 90 degrés. nous permel de considérer des arrivées quasi verticales a la station. (est
pourquol, les ondes P seront tres bien représentées par leur projection sur la verticale
(composante verticale du mouvement du sol), tandis que l'amplitude des ondes S sera
plus importante sur les composantes horizontales (figure 2.1).
Le train donde P. source des phases P converties S, est alors directement enregistre sur
la composante verticale des stations trois composantes, tandis que les phases converties
seront lues sur les composantes horizontales. On a donc:

dp(t) = dy(t) (1) +b(t) , h=L.1" (2.19)

d;.(1) étant la composante horizontale (longitudinale L ou transverse T') des sismogrammes,
di-(1) la composante verticale et b(t) du bruit. Ainsi, en déconvoluant les composantes
horizontales par la composante verticale, nous estimons (). En supposant que la sta-
tion sismologique enregistre le mouvement du sol avec la méme qualité sur les trois com-
posautes, nous obtenons un signal non seulement débarrassé de I'influence de la source
sismologique mais aussi de la réponse instrumentale de la station d’enregistrement.

Coefficient de Onde P incidente Sismogramme
conversion PS
L
= SV P 2
* = -
__ E. .
b Rai
a

Figure 2.1: a.=Modclisation d un sismogramme obtenu par la convolution d'un “log im-
pulsionnel” et de Tonde P incidente., b.= Polarisation des ondes P el SV dans le plan
(Z,L)

2.2.2 Intercorrélation

Dans le cas de signaux a énergie finie, s(t) et h(t) U'intercorrélation s'écrit :

oo
Lenl®) = / s()h™(t — 7)dt , pour des signaux continus, (2.20)
—.'X‘
+5% N
I = Z s;h7_, . pour des signaux numeériques. o(2.21)

—
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I est le complexe conjugué de h.

Liinterprétation physique de I'intercorrélation est une comparaison de deux signaux
s(0) et h(t — 7). Pour les valeurs de 7 ot il v a ressemblance. la fonction d'intercorrélation
est grande.

Liintercorrélation est le moven le plus direct pour détecter les phases converties P-5, dans
le cas ou la fonction dautocorrélation de la source P — 'y 4.— est proche d'une fonction
de Dirac.

Fn effet. on peut montrer que (Paul. 1994) :

Lopn = s(t) «h(—t) . (2.22)
donc I'intercorrélation entre dyv- (1) et dy (1) peut s'exprimer par :
Tay, dy = dn(t) ® dv(—t) , (2.23)
considérant la relation (2.19) et sachant que la convolution est associative. on arrive a :
La,a. = Palt) % Lag i, +Tsap - (2.24)
Or, le bruit additif n’étant pas corrélé. a priori. avec dy (1), 1l nous reste :
Cu,dv = () * Tapap (2.25)

Le signal ainsi obtenu est la réponse du milieu soumis en entrée a la fonction d auto-
corrélation de dy-(t).

Par cette méthode, on ne tient plus compte du bruit et comme 'y 4. est centrée sur
{ = 0. la position des interfaces est donnée par les maxima observés,

Par contre. il est plus difficile de séparer des arrivées voisines puisque la durée de 'y 4
est le double de celle de dy-(1).

Pour que la méthode soit performante il faut donc que la premiere arrivée ait une au-
tocorrélation s'annulant pour des décalages grands. Pour avoir une résolution idéale, il
faudrait tendre vers un Dirac.

Les autres méthodes présentées ici. inversent directement la relation (2.19), pour
retrouver la réponse impulsionnelle du milieu sous la station . en calculant une déconvo-
lution. La encore, plusieurs techniques existent.

2.2.3 Division spectrale

La méthode la plus simple pour la déconvolution consiste en une division spectrale
(Owens et al., 1995). En effet, si on vérifie :

]

s(L)y=e(t)*h(t) .

connaissant s(7) et e(f). nous pouvons retrouver la réponse impulsionnelle du filtre i(?)
en divisant le spectre de s(t) par celui de (1), avant de faire une transformee de Fourier
nverse.
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Pour éviter une division par des valeurs nulles ou trés faibles et ainsi s'assurer de la
stahilité du résultat, on ajoute au signal e(f) un niveau de bruit artificiel (voir figure 2.2).
(lette opération consiste & un blanchiment du spectre (Yilmaz, 1987). Ou préfere alors
utiliser la formule (Gurrola el al., 1995) :

S E* (1

S}
S
tern}
—_—

avec.,
(1) = max {E(v)E™(v). [e.max(E(v)E™ ()]}

La constante ¢, appelée “facteur de seuillage™.

représente un seuil au-dessous duquel le signal est con-
sidéré comme non significatif. Il a pour effet d’élim-
iner les valeurs trop faibles de F(r) en les remplagant

Blanchiement

Amplitude

par la valeur d'un “water level”. Daus notre cas, le

filtre h({) est celui de la structure sous la station,
ri(t). e(t) est la composante verticale dy- (1) et s(),

Fréquence

) la composante longitudinale ou transverse de nos en-
Figure 2.2:  Blanchiment d'un

speetre.

registrements trois composantes (dj,(1)).

(lette technique s'avere étre instable pour des

signaux fortement bruités (Courboulex, 1995 : Sipkin

et Lerner-Lam, 1992). De plus, 8'il y a du bruit, méme faible sur la trace, la déconvolution

le suramplifie. il peut devenir prépondérant (Mari el al, 1997). La solution consiste a
limiter 'eflet de la déconvolution en augmentant la valeur de la constante c.

2.2.4 Filtre de Wiener
Densité spectrale d’énergie

La densité spectrale d’énergie d’interaction (dspi) de deux signaux x(t) et y(t) est
donnée par :

Sy =TF[,] = X()Y*(v)

—_
E\.a
[
|

—

I, é¢tant la fonction d'intercorrélation de x(#) et y(t) citée plus haut.

Moyen d’estimation des grandeurs énergétiques

La fonction de corrélation n'étant connue que sur un intervalle de temps fini, on ne
peut qu’estimer la relation (2.18) :

Yealrr) = TF[Cay().ap(t)] = [X ()Y ()] # AP(w) . (2.28)

ot ap(l) est une fonction d'apodisation. On utilisera dans nos applications une fenétre de
Hanning. ‘
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Filtre de Wiener

Un moven dapprocher le filtre v(t) de (2.19) est de calculer un filtre de Wiener
(Paul, 1994 : Yilmaz. 1937) :

R(v) = 2% avee dy(t) = di(t) * r(1) + b({) (

2.29)

On rapelle que b(1) est un signal parasite (bruit) non cohérent avee dy-(1).

Commne pour la division spectrale. il faut considérer un “water level™ pour 44, 4. qui
permettra de ne pas diviser par des valeurs trop faibles, et donc d’éviter les instabilités.

2.2.5 Déconvolution dans le domaine temporel

La relation (2.17) exprimée dans le cas discret (2.15) peut se représenter également

sous la forme d'un produit matriciel:
VX =8, (2.30)
ot X est un vecteur de n éléments contenant les valeurs de la réponse impulsionnelle du
filtre. V est une matrice de (m+n-1) lignes et n colonnes représentant le signal d’entrée,

le signal de sortie étant exprimé sous la forme d'un vecteur de (m+n-1) éléments (B). On
a alors (Courboulex, 1995; Gurrola et al.. 1995) :

€] 59
€2 €1 Sy
€3 Co & 8o
[ | €3 (&) (]
€] h]
€pn €p—1 T T O - | h-;_\
Enii G a5 asz sss OB ha
; hy =
| _ (2.31)
ﬁ‘;un. (:“.".'1—] P S w5 e [ T —7i .
Em ins wwv sse gk I,
Cm L] e Em—n4t2
Em
€
Em Sm4n—1

Reéaliser la déconvolution revient done a inverser la matrice V, appelée matrice de régres-
sion.

Cette inversion va étre effectuée en utilisant une décomposition en valeurs singulieres,
étudiée par Danczos (1961) (cf. Annexe 1). L’avantage le plus intéressant d’une telle
décomposition réside dans le fait qu’elle permet de séparer les contributions majeures de
celles qui ne sont pas significatives.

Pour des problemes de stabilité du résultat (i.e.. un tres faible changement dans les
données entraine une modification importante de la solution), les valeurs singulieres trop
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taibles. sensibles au bruit uniquement, vont étre suprimees par un princi pe é(_|111\fa.}eilt. au
facteur de seuillage utilisé précédemment, qui se répercutera sur la 1'?301111.1011 du résultat.
On limite le calcul aingi aux valeurs singuliéres représentatives du signal. ‘
Pour chaque déconvolution. nous appliquerons plusicurs inversions en changeant 1(“591111
d*élimination. Ceci nous permettra d'optimiser le résultat en selectiounant le meilleur
seuil. ) | | |
Dans notre procédure, nous ulilisons des signaux de méme longuo%l}' :les cmnpo.sa.-ntes
Lorizontales ont la méme taille que la composante verticale associce. Dans ce cas. la
matrice V ( 2.30) est tronquée et la relation 2.31 devient (Ammon, 1992) :

Cq 0 W E 0 0 h] S1
€3 €1
= (2.32)
€2
0 .
En Cp—1 .- 0 (&1 h” S

Dans cette équation, la variable h, nest déterminée que par la ‘\’al(-tl’ll' 1 La {in du
vecteur X est done sous-déterminée. Afin de limiter les inconvénients liés a la troncature
de la matrice V. il est nécessaire de prendre en considération des signau...\' de 101lg1.,1<*ur
suffisante pour obtenir une solution dont au moius la premiere moitic est 1)1(—311 (‘.Of'stil‘a.l.l'lte.
Généralement . nous utilisons des fenétres de 120 secondes. La longueur utile des fonctions
de transfert n'exedant pas dans ce cas 60 secondes.

2.2.6 Comparaison des méthodes

i — —r— T T 7 ]
essail.l 157' T T 3
- h
n @
=
1 2
P I | LA R B =
essoil =
- <<
05— ]
00 |
~0.5- 1 uﬂL - n-_,_J
| | | | i o 5 " 20 75
E R R 4 ‘ . i 1w p—e 13
5 5 z 3 ] w1z 1 16 v Frequence

Temps

Figure 2.3: Synthétique utilis¢ pour lester les méthodes. La figure de droite représente
Uamplitude de la T des signauz.

Dans une précédente étude (Bertrand. 1995), des signaux synthétiques Sl)lllpl(}ﬁ
bruités el non bruités ont été utilisés pour tester les quatres méthodes développécs ci-
dessus. Nous allons rappeler ici les principales observations deduites de cette comparail-

SO11.
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Un signal synthétique simple et non bruité a été utilisé pour tester les quatres méth-
odes développées ci-avant. Le signal de base avant servi a créer ces synthétiques est un
"ricker” du premier ordre de fréquence dominante voisine de 0.2 Iertz. On construit
alors deux composantes décalées I'une par rapport a l'autre de 6.8 secondes (Fig. 2.3).
L'intercorrélation (figure 2.4) permet bien de retrouver le décalage entre les deux com-
posantes (6.8 secondes). Par contre il apparait des pics secondaires qui pourraient étre
interprétes conune d'autres phases. Dans ce cas Ieflicacité de la méthode est a mettre
en relation avec la simplicité de la forme des signaux utilisés. La méthode est ellective-
ment performante dans ce cas. car la fonction d’autocorrélation de la composante verticale
s'annule tres rapidement (figure 2.1) et la largeur du pic principal est assez petite.

AMPLITUDE

TEMPS

Figure 2.4: Aulocorrélation de la composante verticale el intercorrélation des deur com-
posantes verlicales et horizontale

Si toutes les méthodes aboutissent quasiment au méme résultat, elles ne sont pas
équivalentes en termes de résolution. Iin eflet. ils existent des artefacts inhérents & toutes
les déconvolutions : la présence de lobes secondaires autour du pic principal (ligure 2.5).
Ces lobes. polluant notre résultat, vont limiter la résolution de la déconvolution. 1l est
donc important de considérer la méthode réduisant au maximum ce bruit numérique.
Sur la figure 2.5, nous remarquons que le nombre de lobes secondaires est le plus faible
avec la méthode restant dans le domaine temporel, tandis que la division spectrale en

engendre le plus : la méthode du filtre de Wiener semblant étre un intermédiaire,

Dans les trois cas, plus le facteur de seuillage est élevé et plus les lobes parasites s’estompent.

Mais ce facteur affecte également 'amplitude du pic principal. Une trop grande valeur
dégrade totalement le signal. (Uest ce qui se voit sur les graphiques b et ¢ de la figure 2.5
lorsque le “water level” est trop important.

L’étude des essais synthétiques (Bertrand. 1995) permet plusieurs conclusions ;
A\ 1| 1

o Les résultats obtenus a 'aide de la division spectrale et du filtre de Wiener présentent
des lobes secondaires nombreux. qui ne sont atténués qu’avec un fort facteur de
seuillage, entrainant une forte perte d’amplitude du lobe principal.

e La déconvolution temporelle génere moins d'artelacts, mais aboutit a un pic princi-
pal un peu plus large que les autres méthodes de déconvolution.
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o Le choix du facteur de seuillage est tres délicat. Il faut s’appliquer a trouver un
compromis entre la perte de signal et la réduction des lobes secondaires. (‘e choix

reste tres subjectil.
o L intercorrélation est un outil utilisable dans des cas simples.

Privilégiant la séparation des interfaces, il faut éviter un maximum les pieds du pic prin-
cipal. J'ai donc choisi d'utiliser la méthode de déconvolution restant dans le domaine
temporel se [aisant par décomposition en valeurs singulieres de la matrice de régression

de la relation (2.13).

En déconvoluant la composante longitudinale par la composante verticale. on isole
des autres facteurs engendrant les sismogrammes. la réponse de la croute et du manteau
supérieur sous la station. Le signal obtenu est appelé fonction de transfert par oppo-
sition & la fonction source qui caractérise la source du séisme.

('eci permet en outre une normalisation des enregistrements, dans le sens ou 1'on
sallranchit d'un facteur source et dun terme de propagation différents pour chaque événe-

ment.
D autre part. apres la déconvolution toute indication de temps est relatif an temps

d’arrivée de 'onde P directe.

On peut finalement ajouter que dans la fonction de transfert sont isolées non seule-
ment les phases converties P — SV, mais aussi toutes les réflexions multiples se terminant

en phase S (Gurrola ef al.. 1995).

Remarque : Pour des interfaces planes et horizontales il n’y a pas d énergie sur les
composantes transversales des enregistrements.
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Figure 2.5: Comparaison des résullals oblenus avee diffévents factcurs de seuillage a Uaide
des trois méthodes de déconvolution. a.= déc. dans le domaine du temps. b.= par filtre
de Wiener, c.= par division spectrale.
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Chapitre 3

Caractéristiques des fonctions de |
transfert

3.1 Sensibilité des fonctions de transfert

Afin de tester quelle est la sensibilité des fonctions de transfert, nous avons modélisé
des sismogrammes synthétiques. Dans 'optique de bien différencier les divers apports
influencant la forme et le contenu de ces fonctions nous distinguons quatre cas, toul en
restant dans un milieu a couches planes :

- 1 : seules les phases S sont présentes dans la coda de 'onde P et le train d’onde
P incident est simple;

-2 : au cas 1. nous ajoutons les réverbérations P dans les sismogrammes;

3 : nous ajoutons du bruit au cas 1;

- 4 : pour finir, nous examinons le cas ot une phase pP! suit de prés onde P. Cle
qui est le cas pour des séismes peu profonds (= < 30km)

Sismogrammes synthétiques : Pour construire des sismogrammes synthétiques. nous ‘
utilisons un programme bhasé sur un tracé de rai en 3 dimensions (Virieux & Farra, 1991). |
(e programme a 'avantage de permettre le caleul de la réponse impulsionnelle d'un milieu
stratifié en sélectionnant uniquement les phases sismiques qui nous intéressent. ;

Le modele considéré est présenté sur la figure 3.1. (Vest une structure tabulaire com-
{ prenant 5 couches surmontant un demi-espace homogene. On v retrouve une croiite de 30
‘.‘ km d’épaisseur scindée en deux par une discontinuité a 18 km de profondeur représentant
l la discontinuité de Clonrad. Les vitesses sismiques sont constantes dans les deux couches
crustales : 5.8 kin/s dans la premiere et 6.5 km/s dans la croiite inférieure (pour la vitesse
de I'onde P). Le rapport de vitesse Vp/V5 est fixé & 1.8, Le manteau supérieur est quant
a lui divisé en trois couches. La premieére, entre 30 et 220 km de profondeur, est définie

par une vitesse des ondes de pression constante de 8.1 km/s. Nous avons tenu compte
d'un gradient de vitesse dans la couche suivante. La vitesse des onde P passe ainsi de |
8.3 au sommet de cette couche, a 9.3 km/s & sa base. A 410 km de profondeur, une

Lréflexion & la surface libre proche du fover dn séisme '

41
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discontinuité marque un saut de vitesse de 0.2 km/s pour les onde P. Dans la dernicre
couche du manteau supérieur la vitesse croit régulicrement a nouveau et au passage de
la discontinuité 3 660 km. la vitesse des ondes P angmente brutalement de 0.6 km/s.
Comme les modele de Terre globaux (PRIEM. [ASP91). nous avous pris en compte un
saut de vitesse moins important & 410 km de profondeur qu'a 660 km.

Z (km) Vp(km/s) Vp(km/s)
5 6 7 8 9 10 11 12
18 gg 0 fepeep—p—t— %
307 )
i 1004
. — 200+
5% 3004
93 =)
410 o é‘m"
’ N
500+
9.8
02 600+
Bal 108 siad.
800

Figure 3.1: Modéle plan utilis¢ pour le caleul des sismogrammes synthétiques de cclte
partic.

La réponse impulsionnelle du milieu (Fig 3.2a.) est obtenue en cousidérant une
onde plane P éclairant la structure par le bas. Nous avons choisi une incidence de 50°
dans le demi-espace homogene. De ce fait, I'angle d’émergence de I'onde P en surface est
d’environ 24 degrés. La forme d’onde complete (incluant 'ensemble des réverbérations)
n'est pas calculée.

Nous montrons les trois composantes de la réponse impulsionnelle : la verticale (Z). la
longitudinale (L) et la transverse ('T'). ces deux dernieres étant contenues daus le plan lLor-
izontal 2. La composante transverse est nulle car la structure ne contient pas de variations
latérales de vitesse et est formée de couches isotropes (Fig. 3.1). Ainsi. la source étant
une onde P, les ondes parvenant i la surface ne sont que des phases P ou Sy. Les deux
autres composantes (Z et L) forment une série temporelle constituée d'une succession de
pics représentant le temps d’arrivée et 'amplitude des différentes phases modélisées.

On remarque que la composante longitudinale des phases S est bien plus importante que
la composante verticale correspondante. On observe I'inverse pour les phases P. D’autre
part, les phases S présentent des composautes anticorrélées tandis que celles des phases
P sont corrélées. Cette différence de comportement permet d’identifier sans équivoques

Zles sismogrammes sont généralement exprimés dans trois reperes distincts : les enregistrements aux
stations se font dans le repére géographique (Z.N,E): une rotation selon la direction d’arrivée du rai nous
fait passer dans le repére (Z,L.T) dans lequel la composante longitudinale (L) est dans le plan du rai et
dans le sens de propagation de 'onde. Le dernier repére régulierement utilisé tient compte de I'incidence
du rai & la station. (Uest le repere (P.SV ,SH) obtenu & partir de (Z,L.T) par rotation autour de I'axe T.
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les phases S des phases P.

Réponse impulsionnelle

T Onde P

0.15 4 Sismogramme synthétique

T T T 1 1 I 1 1
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45

c. Temps (s)

Figure 3.2: Construction du sismogramme synthétique : a partir de la réponse impulsion-
nelle du modele, nous calculons le sismogramme par convolution avee un lrain d'onde P
préleve sur un simogramme véel. Nous obtenons lrois composantes : verticale (Z), longi-
tudinale (L) el transverse (T). Le pas d échantillonage est de 0.128 secondes. Le modéle
€lant plan el isolrope. la composantc transverse est nulle.
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Afin de construire un sismogramme proche des enregistrements réels. nous avons

convolué la réponse impulsionnelle du milieux avec un train d'onde P prélevé sur la
composante verticale d'un enregistrement téleésismique (Tig 3.2b.). Le séisme en question
a eu lien en Iran le 10 mai 1997 (magnitude 6.9) et le sismogramme utilisé a éte enregistre
dans les Alpes maritimes. La forme de Fonde prélevée (10 secondes de signal) reste simple
ot relativement impulsive. Elle contient un terme source et la réponse instrumentale.
Le sismogramme synthétique est représenté figure 3.2¢. lLes trois composantes sont des-
sinées. Les différentes arrivées ne sont plus clairement discernables. conmme elles I"étaient
sur la réponse impulsionnelle. Sur L, seule la convertie PS sur le Moho reste visible ainsi
(ue ses principales réverbérations a 8.5 et 17.5 secondes apres 'arrivée P. La composante
transverse reste nulle.

Fonction de transfert : Le calcul de la fonction de transfert associce au sismogramme
synthétique aboutit & trois composantes (Fig. 3.3). La composante L provient de la dé-
convolution de la composante longitudinale du sismogramme par la composante verticale,
la composante T est déduite de la composante transverse du sismogramme et la com-
posante 7 est une “auto-déconvolution™ de la composante verticale du sismogramme par
elle-méme. La composante (ransverse est toujours nulle, la composante 7 contient un pic
principal accompagné d’oscillations secondaires et on retrouve une série de pics successifs
sur la composante longitudinale.

Alors que beaucoup d’études antérieures normalisent a 1 la composante longitudi-
nale des fonctions de transfert. Ammon en 1991 modifie la technique de calcul pour micux
rendre compte du rapport d’énergie entre les composantes de la phase P. Nous appliquons
cette modification & notre caleul : nous multiplions les trois composantes de la fonction
de transfert par le méme coefficient. de sorte que le maximum de la composante 7 (soif
Iauto-déconvolution) soit égale a 1. Par cette amélioration. nous calculons désormais des
fonctions de transfert avant des amplitudes absolues. Cassidy (1992), montre que cette
amplitude est une donnée importante pour contraindre les structures complexes sous les
stations et permet de mieux contraindre les couches les plus superficielles.

Du choix de la valeur utilisée pour le seuil des valeurs singulieres de I'inversion
matricielle va dépendre le contenu fréquentiel de la fonction de transfert (IFig. 3.5). La
courbe étant tres lisse (Fig. 3.4). il est difficile d’estimer une valeur de coupure. Ainsi. nous
calculons la déconvolution pour une série de facteurs exprimés en pourcentage du max-
imum des valeurs singulieres (Fig. 3.5). Le nombre de valeurs non nulles correspondant
5 certains facteurs de seuillage est indiqué entre parenthese sur la figure 3.5. II diminue
rapidement lorsque le seuil augmente. A 30% il ne reste plus que 38 valeurs non nulles,
sur un total de 512, Plus le seuillage est élevé, plus la fonction de transfert est lissée. Ce
lissage permet d’éliminer les lobes secondaires liés a la déconvolution. Cependant, il faut
éviter de considérer un facteur trop grand. En effet, le résultat de la déconvolution tend
vers la fonction de départ si celui-ci est trop élevé (I'ig. 3.5). Nous avons SUperpose sur
la figure 3.5 la composante longitudinale du sismogramme 4 la fonction résultant de la
déconvolution de celleci, calculée avee un facteur de seuillage de 16%. Les deux traces
sonl similaires.

Il reste a sélectionner le facteur de seuillage adéquat. La technique de décoinvolution
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choisie n'engendre pas d’oscillations secondaires tres importantes ce qui permet de con-
sidérer un seuil assez bas pour le calcul. Pour cet exemple synthétique, le résultat le plus
fin est obtenu a l'aide d'un facteur de 0.001%.

Dans ce cas. les phases principales sont bien dissociables dans le sismogramme de
départ. La forme du train d’onde P incident choisi est en ellet tres simple. Elle est quasi-
impulsionnelle. De ce fait. méme un facteur de seuillage important permet d’obtenir une
fonction de transfert de bonne qualité. Alors, I'intérét de la déconvolution est moindre
car son resultal ressemble au signal de depart. Par contre. en couservant un maximum
de valeurs singulieres pour la déconvolution nous obtenons une fonction qui s’approche
beaucoup de la réponse impulsionnelle du milieu.

| Sismogramme synthétique

\_/_‘\
1 I I I T I I |
(o) 5 10 15 20 25 30 35 40 145

Fonction de transfert

= Z

T T T I 1 1
o] 5 10 15 20 25 30 35 40 145

Temps (s)

Figure 3.3: Sismogramme synthélique (en haut) et fonction de transfert qui en est dérivée
(en bas). La fonction de transferl est normalisée de maniére a avoir un marimum de I
sur la composante verticale (Z). La composante transverse est nulle conformément a la

geomelrie du modéle. Le facteur de scutllage utilis€ vaul 0.001% du mazimum des valeurs
singuliéres.
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Figure 3.4: Ensemble des valeurs singuli¢res pour la déconvolution de la composante lon-
gitudinale du sismogramme par la composanle verticale. Les valeurs sont classées selon
leur indice eroissant ct lewr amplitude a été normalisée @ 100. Pour comparaison. nous

avons reporlé en trait discontinu les valeurs singulieres dans le cas ou on déconvolue par

une fonction constante.
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Figure 3.5: Résultats de la déconvolution de la composanie L (au sommet) par la com-
posante verticale du sismogramme selon le facteur de seuwillage utilisé€. La valeur de ce
Jacteur est indiquée a droite des traces. Les chiffres enlre paventhéses représentent le
nombre de valeurs restantes dans le caleul. 1l y a au mavimum 512 valeurs. Nous avons
superposé @ la trace correspondant aw scuillage de 1 6%. la composante L de départ (en
gris). A partir d unc certaine valeur de sevillage, le vésultal de la déconvolution tend vers
le signal de départ.
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Composition de la fonction de transfert : La fonction de translert est sensible
aux conversions PS sur les interfaces du milieux. Pour vérifier Uinfluence des réverbéra-
tions finissant en phase P. nous avons calculé une fonction de transfert a partir dun

sismogramme ne comprenant pas ces réverbeéralions.

f\fL A J__impl

fdtl

fdt2

T\{\‘ LA .\ _imp2

m~ T T T I T T T T 1
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45

Temps (s.)

Figure 3.6: Comparaison des résultats oblenus par la déconvolution el les réponses impul-
sionnelles ayant servies @ la moddlisation des sismogrammes synthctiques (voir texle) :
impl : réponse impulsionnelle sans réverbéralion se [inissanl en phase P,

imp2 : réponsc impulsionnelle avee réverbérations se [inissant en phase P.

fdt1 : fonction de transfert caleulée & partir des sismogrammes dévivds de impl,

1dt2 : fonction de lransfert calewlée & partir des sismogrammes deévivés de imp2.

Les disques grisés montrent les réverbérations sc finissant en phase P. Nous ne représen-
lons que la composante longitudinale & chaque fois. L'amplitude des réverbérations P
est trés faible sur imp2 (elles s'enregistrent principalement sur la composante verticale).
Elles disparaissent totalement aprés la déconvolution.

La figure 3.6 présente la comparaison des fonctions de transfert avec les réponses
impulsionnelles qu’elles devraient approcher. La trace notée imp! sur la figure représente
la réponse impulsionnelle ne comprenant pas les réverbérations P tandis que la trace imp2
est la réponse impulsionnelle qui les contient. Sur cette méme figure, [dt1 et fdl2 sont
les fonctions de transfert calculées & partir des sismogrammes dérivés de impl et imp?
respectivement. Dans les deux cas, le facteur de seuillage utilisé est le méme = 0.001 %.
Les fonctions de transfert ont été normalisées selon la technique citée précédemment. Les
disques grisés marquent les réverbérations se finissant en phase . Nous ne représentons
que la composante longitudinale a chaque fois. Comme les arrivées I” sont quasi-verticales,
elles s’enregistrent principalement sur la composante verticale et leur amplitude est tres
faible sur imp2. D’autre part, elles disparaissent totalement apres la déconvolution. En
effet, bien que impl et imp?2 présentent quelques différences, [dt1 et fdl2 sont semblables.
On v retrouve presque tous les pics présents dans #mp !/, seul le premier pic a 1.12 secondes
apres le pic principal ne ressort pas vraiment.
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Ainsi la déconvolution isole les phases S. De plus. lear amplitude est plus grande
dans les fonctions de transfert que dans les réponses impulsionnelles correspondantes. En
effet. le rapport d’amplitude entre le pic principal el 'onde convertie sur le Moho (arrivant
1.07 secondes apres) est de 0.38 dans les réponses impulsionnelles alors qu'il est de 0.42
dans les fonctions de transfert. En outre. il faut noter que le pointé des arrivées converties
se fait de pic a pic ce qui est plus aisé que de pointer I'émergence de la phase daus la coda
de T'onde P.

0.12 | L L 1 1 ! 1 I 1

o] Synthétique

1 1 1 L 1 1 ] L 1 1

0.032— =

sone ] Bruit réel 7z [

0.016—
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Figure 3.7 Modélisalion de simogramme synthélique bruité (c.). Nous ajoutons au sis-
mogramme précédemmnent modélisé (a.) un signal représentant du bruil sismique (b.)
prélevé sur un enregistrement réel.  Lamplitude mazimum du bruit sur la composante
verticale est Cgale a 20% de Uamplitude mavimum du simogramme non bruite.

Bruit : Nous avons voulu tester la déconvolution en ajoutant un signal au sismo-
gramme synthétique afin de le perturber. Pour cela. nous avons préleve du bruit sismique

sur un enregistrement réel. Nous avons pris en considération les trois composantes de
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I'enregistrement pour ne pas avoir du bruit entierement corrélé sur les trols conposantes
de notre synthétique et nous approcher le plus possible de la réalité (Iig. 3.7). Le signal
parasite a été normalisé de maniere a avoir une amplitude égale & 20% de 'amplitude
maximum relevée sur la composante verlicale du sismogramme synthétique. Le nouveau
sismogramme est reporté sur la figure 3.7. Notons que nous avons introduit dans les
composantes horizontales un bruit longue période (14 secondes de période) qui apparail
moins sur la composante verticale.

La courhe des valeurs singulieres n'est que peu modifiée par I'addition de bruit au
sismogramme (Fig. 3.8). Comme pour le cas non bruite. il est nécessaire de calculer la dé-
convolution pour une série de seuillages. Les fonctions de transfert sont regroupées sur la
figure 3.9. Celle-ci présente les composantes longit udinales uniquement. Pour des valeurs
de seuillage faibles, le signal parasite basse fréquence relevé sur les composantes hori-
zontales du sismogramme parait amplifié mais semble s’atténuer quand le facteur grandi.
Cloci est en contradiction avee le réle du seuillage des valeurs singulieres. En effel, plus ce
facteur est faible et plus la partie haute fréquence du signal est préservée. Ainsi, le contenu
basse [réquence de la fonction de transfert devrait étre conservé lorsque le scuillage des
valeurs singulicres augmente. Kn observant le comportement des fonctions de transfert
obtenues ici, nous pouvons déduire que le factenr de seuillage que nous imposons dans
le caleul élimine toute la partie du signal la moins contrainte quel que soit son contenu
fréquentiel.

Comme dans le cas précédent, le résultat de la déconvolution tend a étre similaire a
la fonction de départ quand le facteur de seuillage croit. Il faut done sélectionner un seuil
raisonnable. Nous choisisons ici de prendre la méme valeur que dans le cas non bruité, a
savoir : 0.001%.

Les trois composantes issues de la déconvolution du sismogramme synthétique sont
données dans la figure 3.10. Les oscillations secondaires sur la composante verticale sont
équivalentes a celles observées pour le cas non bruité. Afin d’éliminer le signal longue péri-
ode qui perturbe les composantes horizontales, nous avons filtré les signaux par un filtre
passe-haut récursif, non déphasant (de type butterworth) dont la fréquence de coupure
a été fixée & 0.4 Tz Le résultat de ce filtrage est reporté sur la méme figure. De plus.
les signaux ont été normalisés pour obtenir un maximum de 1 sur la composante ver-
ticale. Cle filtrage élimine le signal parasite génant mais rajoute un peu de bruit haute
fréquence dans la fonction. Malgré cela la succession de pics reste clairement visible sur
la composante longitudinale. La composante transverse quant a elle peut servir a estimer
visuellement la quantité de bruit encore présent dans la fonction de transfert.

En comparant la composante longitudinale de la fonction de transfert avec la réponse
impulsionnelle dont dérive le sismogramme synthétique, on s’apercoit que les principaux
pics sont retrouvés (Fig. 3.10). Seuls les pics négatifs les plus faibles sont indicernables
dans la fonction de transfert. Il en va de méme pour le dernier pic observable sur la
réponse impulsionnelle et qui correspond a la phase convertie an niveau du saut de vitesse
4 410 km de profondeur. En effet, ce dernier se retrouve dans la fonction de transfert avec
une amplitude relativement faible qui ne lui permet pas de se différencier tres nettement
du bruit. '
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lewr indice croissant el leur amplitude a €1€ normalisée a 100.
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Sismogramme
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Figure 3.9: Résultals de la déconvolution de la composanic L (au sommel) par la com-

posante verticale du sismogramme bruité, selon le factcur de sewillage utilisé. La valeur

de ce facteur est indiquée @ droile des traces. Les chiffres entre parentheses repriésentent
le nombre de valcurs restantes dans le caleul. 1l y a au maximum 512 valewrs. -
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Figure 3.10: Sélection du facteur de scuillage donnant a priori la meillcure fonction de
transfert.

En haut : résullal brut. Nous avons choisi un facleur de 0.001%. comme pour le cas non
bruite, | -

Au milieu : filtrage passc-haul par un filtre récursif butlerworth de fréquence de coupure
Cgale a 0.4 Hz ¢t normalisation. La normalisation s'effectue de manicre @ avoir un maa-
mmum de 1 pour la composante verticale.

En bas : comparaison des composantes I de la fonction de transfert caleulée el de la
reéponsc impulsionnelle du modéle.
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Source complexe : Deux cas engendrent un train d'onde P compliqué : une source de
séisme complexe de durée importante (forte magnitude) et la prise en compte des autres
phases du groupe de 'onde P pour un séisme pen profond (phases pP et/ou sI?). Nous
avons choisi de considérer une phase pP ou sP arrivant juste apres la phase 2. Cette
phase provient dune réflexion a la surface libre proche du foyer du séisme. Pour un
événement a 30 km de profondeur et 107 de distance épicentrale, le délai entre les phases
P et pP est de 8.896 secondes (dans le modele Tasp91). L'amplitude de la phase pl” est
généralement assez importante et dépasse souvent celle de la phase P. D’autre part, selon
le diagramme de radiation des ondes a la source, sa polarisation peut étre inversée par

rapport a l'onde P.

P pP
I f I I
0 5 10 15 20
Temps (s)
Z
J\/\/J\/\/\/\/\/\/\/\/\‘——JW\L—
T
1 | I I I I N I 1 I I
4] 5 10 15 20 30 35 40 45 50 55

25
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Figure 3.11: Sismogramme synthétique dans le cas ou unc phase pP suit la phasc P
principale. Le délais entre les deur phases est de 8.890 secondes. co qui correspond a un
scisme profond de 30 km et distant de 40° du point d’enregistrement.

Comme pour les cas précédents, la déconvolution est calculée pour plusicurs seuils
des valeurs singulieres. L'ensemble des fonctions obtenues est rassemblé figure 3.12. Cette
figure nous donne l'occasion de comparer les déconvolutions obtenues a partir du cas
simple avec celles calculées avee le sismogramme plus complexe. La présence de la phase
pP dans le train d’onde incident entraine plusieurs différences an niveau de la forme de la
fonction de transfert. Plusieurs phases parasites apparaissent ainsi a 8.89, 36.49 et 43.78
secondes apres le pic principal. Si elles ont une amplitude tres faible pour des seuils des
valeurs singulieres tres bas, celle-ci augmente significativement avec la hausse du facteur
de seuillage. '
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Figure 3.12: Superposition des résultats de la déconvolution du cas pP (rouge) et des
résultats obtenus & partir du cas simple.

Un autre signal précede de 8.89 secondes le pic principal. Celui-ci est & peine visible
fia,ns la fonction résultant de la déconvolution avec un seuil de 0.001% mais est clairement
identifiable pour des seuils plus élevés. L’apparition de cette phase est un artéfact de la
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méthode de déconvolution. En effet, afin de mieux visualiser la forme du pic principal.
nous décalons les composantes horizontales de la composante verticale avant le caleul de
la. déconvolution. Ici, le décalage est de 12.8 secondes (soit 100 échantillons). Ainsi, la
partie des fonctions de transfert précédant le pic principal reflete amplitude de la coda
de Tonde P sur la composante verticale. Les dix premieres secondes de la fonction de
translert semble ainsi permettre de savoir s'il existe des phases parasites et d'évaluer leur
importance. Un signal faible parait étre garant de I"absence de pics parasites dans le reste
de la fonction de transfert. Nous nous efforcerons alors de choisir un facteur de seuillage
qui limite 'amplitude de la fonction avant le pic principal.

La figure 3.13 est un zoom sur les 30 premicres secondes de la fonction de transfert. Trois
traces sont dessinées. Ces fonctions sont le résultat de la déconvolution de la composante
longitudinale par la composante verticale calculée avec dilférents facteurs de seuillage des
valeurs singulieres : 0.0005%, 10% et 30%. Deux choses apparaissent sur ce graphique.
D une part, il illustre bien Peffet atténuant du seuil des valeurs singulieres. En effet, plus
celui-ci est faible et moins les signaux parasitant la fonction de transfert avant et apres
le pic principal sont exprimés. D’autre part, nous pouvons remarquer ["élargissement de
tous les pics composant la fonction de transfert quand le seuil s’éleve. (et élargissement
est accompagné dune diminution du nombre d’oscillations secondaires autour des pics
et d'une augmentation de leur amplitude. Ainsi on voit apparaitre de parl et d’autre
du pic principal deux pieds négatifs. Dans la trace obtenue a laide d'un seuil de 30%,
"amplitude de ces pieds vaut plus de 50% du maximum du pic. En guise de comparaison,
les pieds négatifs autour du pic principal relevé sur la fonction de transfert calculée avec
le seuil le plus bas représente moins de 10% du pic.

I 0.0005 % |
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Figure 3.13: Zoom sur les 30 premicres sccondes des fonctions de transferl calculées pour
trois facteurs de seutllage différents 0.0005%. 10% et 30%. Plus le seuil est éleve, plus le
rapport d amplitude entre les pics parasites et les phases convertics esl grand.

Les phases parasites contenues dans la fonction de transfert longitudinale se retrou-
vent également dans la trace issue de I'auto-déconvolution de la composante verticale
(fig 3.14). La encore, ne élévation du seuil d’annulation des valeurs singulieres provoque
une amplification des phases parasites. Nous retrouvons également la diminution du
nombre d’oscillations secondaires autour du pic principal et I'élargissement des pics et
de leur pieds. Par rapport au cas simple, nous remarquons clairement la présence de la

phase pP 8.89 secondes apreés le pic majeur. Enfin, il faut noter que, comme pour une
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auto-corrclation, I'auto-déconvolution est symétrique par rapport au pic principal. Nous
avons ici I'explication du signal observé avant le pic principal sur la fonction de transfert
longitudinale.
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Figure 3.14: Résultats de 'auto-déconvolution de la composante verticale. Comme pour la
composante longitudinale, nous présentons plusieurs résullats selon le facteur de seuillage
des valcures singulieres considérées. Par ?’(lpj)m'i au cas stmple (fig 3.3). nous remar-
quons clairement la présence de la phase pP. Comme pour une aulo-corrélation, 'auto-
déconvolution esl symélrique par rapport au pic principal.
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En conclusion : Ces tests synthéliques révelent la sensibilité des fonctions de frans-
fert et la puissance de la déconvolution qui possede un haut pouvoir séparateur de phases.
Pourtant ils restent des cas simplifiés. Avec des sismogrammes réels, nous sommes obligés
d'inspecter visuellement le contenu de la coda de I'onde P afin d’éviter les mauvaises in-
terprétations. Ainsi, il faut éviter les séismes présentant une coda importante ainsi que
des arrivées trop énergétiques apres la phase P qui. dans la plus part des cas, ne sont
pas générées par le milieu sous la station. Tout d’abord, la longueur de la fonction source
va contréler la longueur et le contenu fréquentiel de l'onde P émise. Pour un séisme de
magnitude 6. par exemple, la longueur de la fouction source est de 3 secondes environ
tandis que pour une magnitude de 7, elle passe a 20 secondes. Ainsi. plus le séisme est
de magnitude forte et plus 'onde P est large et complexe. D’autre part. les scéismes
peu profonds engendrent notamment des phases provenant de réflexions a la surface li-
bre proche de I'hypocentre (phase pP). Langston (1979) préconise donc I'utilisation de
séismes profonds (Z>100km) pour éviter ce phénomene. Toutefois, pour étudier I'interface
crotite-manteau, il est possible d'utiliser des hypocentres dont la profondeur est voisine
de 40 km car dans ce cas, 'onde pP arrive plus de 10 secondes apres la phase P pour
des distances épicentrales supérieures a 23° (Guilbert, 1995). D’autre part. il semblerait
que la partie de la fonction de transfert précédant le pic principal soit fonction de la
composante verticale de la coda de 1'onde P. Iin considérant un facteur de seuillage des
valeurs singulieres qui limite 'amplitude de cette partie des fonctions de transfert, nous
espérons éviter les pics parasites dans le reste de la fonction. Enfin, une inspection de la
forme du résultat de 'auto-déconvolution de la composante verticale des sismogrammes
est un moyen supplémentaire de nous assurer de la présence de phases perturbatrices.
Nous observons également qu'un facteur de seuillage faible semble garantir 1'élimination
de ces phases dans les fonctions de transfert.

3.2 Pourquoi des enregistrements large-bande 7

Il existe plusieurs types de capteurs sismologiques qui sont définis par leur réponse
instrumentale et la gamme de fréquences du mouvement du sol auxquelles ils sont sensi-
bles.

Les sismometres courte période sont essentiellement sensibles aux périodes comprises en-
tre 0.1 et 1. secondes tandis que les capteurs longue période sont dédiés aux périodes
supérieures a 10 secondes. Pour enregistrer convenablement les mouvements du sol de
fréquences intermédiaires, des sismometres large bande ont été développés a partir de le
début des années 80 . De nos jours, le nombre de données large bande disponibles aug-
mente sans cesse. Les capteurs large bande sont de plus en plus employés non seulement
par les réseaux permanents mondiaux tel le réseau GEOSCOPLE mais aussi lors de cam-
pagnes temporaires et ont tendance a remplacer les deux autres types d'instrumentation.

La figure 3.15 illustre les domaines fréquentiels alnsi que la dynamique de diflérents cap-
teurs. Elle est extraite de Lowrie (1997), lauteur 'ayvant reprise de Lay et Wallace (1995).
Les auteurs y comparent les caractéristiques des instruments du réseau global IRIS avec
celles des sismometres plus anciens du réscau WWSSN. La comparaison des dillérents
enregistrements du séisme de Buchavest (4 Mars 1977) (Fig. 3.15a.) montre que les sis-
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mogrammes large bande contiennent plus d'information que les données courte et longue
periode méme réunies. Les stations large-hbande sont done particuliorement adaplées pour
I'étude des ondes de volume télésismiques. les ondes P en particulier. La vaste dynamique
du captenr large hande permet d’enregistrer aussi bien le bruit microsisiique (|u¢; les trem-
blement de terre les plus grands et la gamme de fréquences converte va de 20 Hz jusqua
prés de 0.01 Hz (Fig. 3.15b). "
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Figure 3.15: (a) Comparaison entre lcs enregistrements courle periode, longue période el
f(r:r’gf‘ bande d*un (€éléscisme (Lowrie, 1997). L'enregistrement large bande contient plus
d infp-mn.n!.ion que les deur autves types de signaux, individuellement ou méme combinés.
( li)) Comparaison des différenles réponses instrumentales des principaux types de capleurs
sismologiques. Les auleurs ont veportd sur le graphique Uaccélération du sol atlenduc pour
des séismes de magnilude 9.5 et 5.0.
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Conclusion

La‘ sismologie est le moven le plus direct pour éludier la structure de la Terre. Les
ondes générees par les séismes traversent le globe de part en part et nous permettent de
visualiser plus ou moins précisément I'intérieur de notre planete,

L'intérieur de la Terre est caractérisé par des interfaces ou sur quelques kilometres la
vitesse des ondes sismiques varie brutalement. L amplitude de ces sauts est variable d'une
discontinuité a l'autre. On distingue ainsi trois discontinuités majeures qui delimitent des
domaines hien différents aussi bien du point de vue de leur composition chimique que du
point de vue de leur comportement mecanique. De la surface vers le centre de la Terre on
observe successivement : la croite. le manteau, le noyau externe et la graine.

Dans ces couches principales il existe des discontinuités du second ordre dont les
profondeurs semblent varier latéralement et dont le nombre dépend des auteurs. (Vest
notamment le cas de la croute et du manteau supérieur. Ces interfaces plus discretes sont
difficiles a détecter.

L analyse de la coda de 'onde P, c¢’est-a-dire de la centaine de secondes qui la suiv-
ent, en termes de plases converties PS5 permet de caractériser les interfaces qui les ont
générées. Afin de détecter et d'isoler ces phases sur les sismogrammes, nous utilisons une
methode vieille de quelques décades qui a fait ses preuves. Les ondes télésismiques ont
une incidence aux stations d’enregistrement qui est quasi-verticale. (Uest pourquoi les
sismogrammes 3-composantes enregistrent principalement 'onde P sur la verticale alors
que les phases converties se retrouvent sur les composantes horizontales. Nous déconvo-
luons ainsi les horizontales par la verticale pour générer ce qu’on a coutume d'appeler les
fonctions de transfert.

La comparaison de plusieurs méthodes de déconvolution nous a permis de sélection-
ner celle qui permet les analyses a priori les plus fines. Nous utilisons ainsi un algorithme
de déconvolution dans le domaine temporel se basant sur une inversion matricielle par
décomposition en valeurs singulieres.

Comme nous utilisons la méme longueur de signal pour les trois composantes, la dé-
convolution permet non seulement d’isoler les ondes cisaillantes dans le signal sismologique
mais aussi d'é¢liminer de la coda de I'onde P toutes les réverbérations sous la station finis-
sant sous la forme d'une onde compressive. D’autre part, nous avons choisi de conserver
Famplitude du pic principal des fonctions de transfert longitudinale afin de contraindre
correctement les structures les plus superficielles. En effet, Ammon (1991) démontre que
Pamplitude de ce pic n’est pas uniquement une mesure directe du rapport entre les conr
posantes verticale longitudinale mais qu’'elle est liée a tout le profil de vitesse sous la
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station. Dans les milieux tres hétérogenes, la relation entre cette amplitude et les struc-
tures est tres complexe et difficile & évaluer. Cependant. en évitant une normalisation
abusive de la fonction de transfert longitudinale, nous préservons une information essen-
tielle contraignant la structure sous la station.

Le choix du seuil des valeurs singulieres dans le calcul des déconvolutions se fail sur

des criteres a priori subjectifs. Dans ce sens. la procédure appliquée n’est pas reproduisi-
ble en tant que telle. Elle doit étre adaptée au cas par cas : il est impossible de se fixer un
seuil constant. Celui-ci dépend du rapport signal/bruit des sismogrammes utilisés mals
est sans doute également lié a I'épaisseur des discontinuités ayvant engendré les phases con-
verties. Iin effet, plus le saut de vitesse est rapide et plus les phases générées au passage
de la discontinuité auront une forme d’onde proche de celle de I'onde incidente. Dans ce
cas. les pics de la fonction de transfert associée seront haute fréquence ot le seuil eflicace
des valeurs singuliéres est bas. Nous observons ceci avec nos tests synthétiques : avec des
discontinuités de vitesse de premier ordre [ranche, le factenr de seuillage est quasiement
multile.
Nous avons choisi d’effectuer visuellement la sélection du facteur de seuillage avec pour
but d’obtenir un jeu de fonctions de transfert dont le contenu [réquentiel est similaire.
Nous aurions pu, comme Ammon (1992), baser le choix du seuil des valeurs singulieres
sur une évaluation de I'incertitude de la forme de la fonction de transfert par une analyse
du bruit contenu dans les signaux de deépart.

A partiv de I'analyse des fonctions de transfert résultant de la déconvolution des
sismogrammes nous pouvons éludier la structure de la crolte el du manteau supérieur.
La polarisation, I'amplitude et le temps d’arrivée des phases composant les fonctions de
transfert vont nous permettre de caractériser ces structures. La partie suivante va décrire
toutes les méthodes mis en oeuvre dans cette étude.

Partie 11

Inversion des Fonctions de Transfert

63
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Introduction

La. caractérisation détaillée de la structure de la croiite continentale et du man-
teau sous jacent reste un objectif majeur dans les études géophysiques. Les contraintes
apportées dans ce sujet par la sismique réflexion ont été¢ complétées par les éludes de
sismigue grand-angle. De ces travaux a émergé une structure complexe variant latérale-
ment, non homogene et parfois anisotrope. Cette image a remplacé peu a peu les modeles
simples de crotite décrits par deux ou trois couches planes.

Les coefficients de conversion PS5 aux interfaces étant généralement faibles pour des
incidences (uasi verticales. 'amplitude des phases converties dans les fonctions de trans-
fert est tres faible. 11 est alors nécessaire dutiliser des techniques de sommation pour
distinguer plus clairement ces phases. Cette opération permet en outre d’éliminer le hruit
résiduel contenu dans les fonctions de transfert en faisant 'hvpothese que le bruit n'est
pas correlé dune trace a autre. Selon que 'on s'intéresse aux discontinuités plus ou
moins profondes. il est nécessaire d’apporter une correction avant la sommation car le
temps de propagation des phases dépend de leur parametre de rai.

Les méthodes se hasant sur les fonctions de transfert ont été, dans un premier
temps, développées pour étudier la structure de la croule sous une station sismologique
isolée (Phinney, 1964: Langston. 1977, 1979: Owens el al.. 1984; Mangino ¢t al.. 1993).
Profitant de I'incidence verticale des ondes télésismiques. nous ne sommes pas génés par
les zones de moindre vitesse qui daus le cas de la sismique réflexion engendrent des zones
d'ombre pouvant altérer les profils sismiques (Jones & Phinney, 1998). Les fonctions de
transfert contraignent les contrastes de vitesse des ondes S dans le milieu sous les stations
et sont par exemple utilisées pour obtenir une mesure du coefficient de Poisson (Zandt
& Ammon. 1995). D'autre part. la différence de propagation entre 'onde PP et 'onde
P convertie S permet de localiser directement la profondeur de 'interface a I'origine de
la conversion. Ln général, les phases PS5 sont accompagnées de réverbérations dans les
couches crustales. Nous retrouvons ces phases dans les fonctions de transfert lorsque les
milieux sont suffisamment tabulaires. Depuis quelques années, sont apparues des é¢tudes
impliquant plusicurs stations sismologiques (par ex.: Abers. 1993; Jones & Phinney, 1998).
Ces travaux cherchent a controler la distribution latérale de vitesse dans la croite. Ainsi,
la notion de fonction de transfert est élargie aux milieux latéralement hétérogenes et coun-
mence a s appliquer aux régions tectoniquement complexes.

Dans la premiere partie de cette these. nous avons vu comment étaient estimées
les fonctions de transfert en exploitant I'avantage du mode d’enregistrement des arrivées
télésismiques quasi-verticales sous la station. Dans cette partie, nous développons les
aspects techniques de I'interprétation de ces fonctions. La premiere interprétation se fait
en termes de distribution verticale de la vitesse des ondes de cisaillement sous une unique
station sismologique. Les variations latérales seront examinées d une part en observant les
différences dans la forme des fonctions de transfert selon la direction d’arrivée de 'onde P.
D autre part, la confrontation des enrvegistrements a plusieurs stations pourra également
nous servir a déterminer les hétérogénéités latérales.
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Chapitre 4

Spectre de Vitesse : I'imagerie des
structures mantelliques

Les ondes converties permettent un acces direct aux discontinuités du manteau.
mais sont tres difficiles a observer sur un sismogramme. du fait de la faiblesse de leur
amplitude. A T'aide du caleul des fonctions de translert. on tente de les détecter sur les
enregistrements individuels. Apres cette opération. les signatures des interfaces restent
de faible amplitude et ressortent dilficilement du bruit encore présent.

Il est alors nécessaire de sommer plusieurs enregistrements pour ameéliorer le rapport signal
sur bruit.

Pour calculer cette sommation, il faut d’abord s'allranchir des variations de 'écart de
temps de propagation entre les phases converties et 'onde P elle méme. Cet écart dépend
| de la géométrie des rais. Nous allons nous placer dans un cas simple ot l'onde P est
| considérée commnie une onde plane au moment de son arrivee sur interface étudiée. En
premiere approximation nous considérons un cas plan, ce qui permet d’eflectuer un traite-
ment équivalent a celui effectué en sismique réflexion multifaisceaux, lorsque I'on regroupe
les tirs en point miroir commun (Hatton ef al., 1988).

4.1 Correction dynamique dans le cas plan

La figure 4.1 schématise le rai de la phase convertie -5V arrivant a une station,
‘ dans le cas plan et pour une géométrie simple : une couche sur un demi-espace homogene.
La différence de temps d’arrivée entre la phase P et la phase convertie P-SV pour un ra
| de parametre p va étre calculée relativement au délai entre les mémes phases pour un rai
| - d'incidence verticale.
| Cette correction, appelée correction dynamique, va permettre de ramener avant somima-
‘ ‘ tion toutes les phases a une incidence verticale.

L | 67
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STATION

Milieu 2

Milieu 1

P incidente

Figure 4.1: Phasc convertie P-SV. notée Ps. dans un modéle d'une couche sur un demi-
espace homogene d aprés Gurrola et al. (1994). Tp et Ts sont les temps de parcours dans
la couche de la phase P ot de la phase S respectivement. Ty, est le dlai lie a la différence
de marche de la phasc P dans le demi-espace homogene.

Dapres Gurrola of al. (1994), la différence de temps d'arrivée entre la phase P et
la phase convertie P-SV pour un paramétre de rai donne s'écrit :

ATps(pi 2 Ve Vp) =Ts + T — Tp = z(/ Va2 = p2 — Vit =) . (4.1)

Les vitesses Vp et Vs sont celles des phases P et S respectivement. dans la couchie “milien
2" de la figure 4.1. Tp Ts et T), sont les temps déja mentionnés, = est la profondeur de
Iinterface et p, le parametre du rai incident.

(‘ette équation nous donne une courbe pouvant étre appelée indicatrice par reférence a la
sismique (Fig. 4.2).

En introduisant le rapport Rv = Vp/Vs, el en considérant le délai ATpy | difféerence
de temps d’arrivée entre londe directe et 'onde convertie pour un rai vertical, il vient
(Gurrola ef al., 1994) :

. . RvATpy, f — . —
ATp,(ATps,p, Vs, Rv) = ﬁ(\/l L \/H‘t‘*z —p*Ve) . (4.2)
Avec,
ATPsO = M . (43)

VeRe

Sur la figure suivante ont été reportés les termes de la correction dynamique.
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Paramétre de rai

AT

PsO

% ATPS
Somme des
traces apres ]
correction. % i

Indicatrice

Temps

g s / ). s SRy el )y S 1 , ; % o ’ x y 5
Figure 4.2: Correction dynamique et principe de sommalion. ty esl le temps d arrivée de

londe P,

Pour les réflexions multiples, I'indicatrice est différente et donc la correction dy-
namicque également.

Pour une réflexion a la surface en onde P (voir figure 4.3), la correction vaut :

. ReATpo,s - ,
AT P‘Zpls(-—\TPQpls(}s s “S-. RT’) == ;_M(‘\/l — ])21;2 + \/B'l‘_?' e })213) N
Ro +1 ' i
(4.4)
d’apres Gurrola ef al. (1994). Dans ce cas, A py,1q0 8'écrit
s s(Re+1)
Al'papiso = “VeRir (4.5)

Nous nous intéresserons essentiellement a ces deux phases, car ce sont celles qui ont
géndralement le plus d'amplitude parmi toutes les antres phases arrivant a la station sous
la forme SV,

Pour conserver la méme convention que Gurrola et al. (1994), les réverbérations multiples
seront notées Pnpms ol n est le nombre de trajets dans la couche sous forme d’onde P
et m le nombre de trajets sous forme d’onde S.

La différence de forme de I'indicatrice des phases converties el des réllexions multiples
permet de diflérencier ces phases les unes des autres.
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STATION

Milieu 2

Milieu 1

P incidente

Figure 4.3: Phase P2pls dans un modele dune couche sur un demi-cspace homogene
d'aprés Gurrola et al. (1994). Tp et Ts sont les temps de parcours dans la couche de la
phase P el de la phase S respectivement. Ty, est le délai li€ a la différence de temps de

propagation de la phase P dans le demi-espace homogene.

4.2 Spectre de vitesse dans le cas plan

Dans un milien ot le rapport Rv est considéré constant et connu, la forme des
indicatrices dépend de deux parametres Vs et ATpyo.
Lorsque la vitesse du milieu et la profondeur de I'interface ne sont pas connues, on effectue
les sommations le long de courbes dépendant de ces deux parametres. La sommation sera
efficace, c'est a dire que les ondes seront le plus constructives, quand la correction sera
faite selon la honne indicatrice (i.e : celle correspondant a la vitesse du milien et a la
profondeur de I'interface). Nous calculons ainsi un “spectre de vitesse” S, dans le plan
Vs, ATpy par la sommation suivante :
L2 . o
S(ATgo, Vs) = Y > AATy(ATyo, pi- Vs, Rv)] (4.6)
Y=t
ol :
¥ = type de la phase (Ps ou P2pls)
Ruv est fixé constant pour tout le modele
N = nombre de fonctions de transfert
A; = Amplitude de la "¢ fonction de transfert
pi = parametre du rai ayant donné la fonction de transfert ¢
ATy = temps auquel est lu 'amplitude 4; ( provient de la correction 4.2 ou 4.4)

Remarques :

e Pour obtenir ce spectre, on suppose que la vitesse dans la couche ne varie pas, on
obtient ainsi une somme a vitesse constante.

o le spectre de vitesse est calculé pour chaque phase a partir des équations de cor-
rection dynamique (eq. (4.2) et (4.4)).

y
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e 5 sera maximum pour un couple temps ATgo el vitesse donné lorsqu'il v aura
réellement présence dune interface et que la vitesse sera bien celle du milien.

e 5i ATy n'est pas un multiple du pas d’échantillonnage en temps. il faut interpoler
lincairement la valeur de 'amplitude A;.

e Lapplication de ces lormules simples suppose que chaque interface est considérée
comme unique et que la vitesse au-dessus de 'interface est constante. Des la deux-
ieme interface nous aurons la une approximation.

4.3 Correction de sphéricité

En prospection sismicue la relative faiblesse des profondeurs permet de considérer
un modele de terre plan. Par contre. dans notre cas. espérant pouvoir atteindre des
profondeurs de l'ordre de 700 km. il faut apporter une correction de sphéricité au caleul
de I'indicatrice des phases converties,

Nous allons done appliquer une EFT! qui va permetire de rectifier le calcul des temps de
propagation des phases converties. ('ette transformation n’est qu’approximative pour la
propagation des ondes I ou SV (Aki & Richards, 1980). mais est correcte pour 1'évaluation
des temps de propagation. elle ne va alors pas perturber nos résultats (Gurrola et al..
1994).
Pour corriger les vitesses avec lesquelles on travaille, il faul considérer la relation

p

Osph(r) = (;) X ophrn(‘:) *

(4.7)

donnant la vitesse sphérique —ayg,,(r)— a partir de la vitesse plane —a ., (2)— (Aki &
Richards., 1980). « est le ravon de la terre, le rayon r étant relié¢ a la profondeur z du cas
plan selon :

r=ua Xexp(——) . (4.8)
a
Ainsi, des relations (4.2), (4.4), (4.7) et (4.8), on déduit que,
Vsson (1) = Vs ptan ¥ exp(%ﬂ“‘i) , pour la phase s (4.9)
' r ";”),g H“"":un 5 % “
Vaapn (1) = Vaptan * exp(—AlF”l‘O Lo . pour la phase P2pls

(Re+1) e )

4.4 Synthétiques

Dans un premier temps la méthode a été appliquée a des sismogrammes synthétiques
calculés en utilisant la théorie des faisceaux Gaussiens. Ces calculs ont été exécutés par
le logiciel Xghbm, developpé par J. P. Davis et 1. H. Henson. qui se base sur les travaux de
Weber (1988a.h). Ce logiciel trés souple & I'utilisation permet non seulement le calcul de
sismogrammes synthétiques mais aussi le tracé de rais ainsi que le calcul d’hodochrones.

'EFT : Barth Flattening Transformation (e.g. Aki & Richard, 1980)
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(‘ette application permet de voir en particulier |'effet des approximations utilisees pour
le calcul des indicatrices. sur les profondeurs et les vitesses déterminecs.

4.4.1 Le modele

J

Moho
410

T T

I
-6000

|
-3000

Figure 4.4: Modéle @ symélviec sphérique utilisc.

Le modele choisi est issu du modele TASP91 (Kennett, 1991). I comprend c¢ing

discontinuités dans le manteau superieur :

e 2 35 kin de prolondeur : le Moho.

e a 120 km
e 4210 km

e & 410 km

Inversion des I'dT

e a 6G0 km

On retrouve donc les principales discontinuités decrites dans le premier chapitre,

Les discontinuités de 120 km et 210 km délimitent une zone a moindre vitesse. Les sauts
de vitesse et de densite sont reportés dans le tableau de la figure 4.6.

3.380 4.560 5.360 &.380 7.302 5.800 7.800 8,800 11,800 13.681 2.720  3.220 3.720 4.220 4.720 5.551
o l L1l | I | | I T | I Ll il 0 i1 11 ' et B | ] | I | 0 - L
27 = 2871
L
Vs Vp Densite

Figure 4.5: Courbes de vilesse el

de densite du modéle utilisé.

Discontinuité (km) | Saut de vitesse Vp (%) | Saut de vitesse Vs (%) Saut de densité
35 24 19 14
120 - - )
210 = <1 N
410 4 4,1 0,7
660 5.8 6,2 75

Figure 4.6: Tableau des valeurs des sauts de vitesse et de densité du modéle utilisé.

L'interface de 120 km de profondeur n’est pas une discontinuité de premier ordre,
elle marque uniquement une rupture de pente des courbes de vitesse, c’est a dire qu'a
partir de 110 ki la vitesse augmente moins rapidement. Cette rupture de pente est plus
marquée pour les ondes S que pour les ondes I (voir figures 4.5 et 4.6).
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4.4.2 Sismogrammes synthétiques

Pour le caleul des sismogrammes synthétiques, la source utilisée est un signal decrit
par Kiipper (1958) qui est de la forme,

F(1) = sin(nm(t/T)) — 1') sin((n + 2)w(t/T)) . (4.10)

n &

T est la durée du signal et n contraint sa forme.
13 Avant pris T = 1 et n = 2. le signal est de durée
égale a 1 seconde et sa forme est a double lobe (fig-
5 ure 4.7). Par simplification, on a choisi une radia-
tion isotrope de I'énergie autour de la source, la con-
sidérant alors comme une explosion. Dans le cas de
i séismes naturels, le diagramme de rayonnement vient
pondérer les amplitudes des ondes en fonction de leur

_—

08 1

parametre.
<13 T T T T 0 . 5 s
00 02 04 06 0 Seules les phases se terminant sous la forme 5 amsi
Temps (s) que Ponde P directe ont été modélisées. On obtient

) _ _alors des simogrammes synthétiques pour un éven-
Figure 4.7: Ondelette source util-

= : _ tail de distances épicentrales comprises entre 30 et 85
isée pour la synthésc des sismo-

degrés, distances typiques des enregistrements télésis-
miques. Cles distances permettent de considérer des
ondes P simples de forme non perturbée par les trip-
lications dans le manteau supérieur ni par la diffraction sur le noyau. Nous aurions pu
considérer des phases PRKP et PRKIKP, mais leur incidence sur les discontinuités du man-
teau est bien trop faible pour donner des phases converties d’amplitude suffisante.

gramimces,

Un exemple est montre figure 4.8. L amplitude des phases P converties 5 est bien
supérieure sur la composante longitudinale L, ce qui est conforme a nos attentes et justifie
I'utilisation des composantes horizontales du mouvement du sol.

Dans un modele & symétrie sphérique, isotrope, tel que celui utilisé ici, il n'y a pas de
génération de phases SH. Ainsi, la composante transverse des sismogrammes synthétiques
est nulle el n'est donc pas représentée.

La succession des phases est reportée sur la figure 4.8. Plusieurs remarques sont a faire.
Tout d’abord, notons qu'il 0’y a pas de phase générée a la discontinuité se trouvant a
120 km de profondeur. Ceci confirme la nature de cette interface, c’est a dire qu'elle
ne représente pas une discontinuité a proprement parler puisque dans le tableau de la
figure 4.6, on peut lire qu’il n’y a ni saut de densité ni saut de vitesse a cette profondeur.

D autre part, les phases générées a 210 km existent mais ont une amplitude extrémement
faible et sont donc completement masquées sur 'enregistrement synthétique figure 4.8.
Seul un “zoom” permet d'identifier des arrivées a 34 secondes. 74 secondes et 101 secon-
des. correspondant respectivement aux phases Ps, P2pls et Plp2s de la discontinuité a

210 km de profondeur.
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Par ailleurs. les phases Plp2s ont une polarité inverse de celles des autres phases. ce
qui les rend facilement reconnaissables des autres reflexions multiples.

Temps (s)

0 20 40 60 80 100 120 140 160
l | ! ! l l | '

0.8 — L =

0.6 — L.

045 MohoPs -

0.2 | MolhoPlpZS 410Ps 670Ps 410P2pls a
J

02 - ‘ 210Ps 210P2pls  210P1p2s

MohoP2pls

Amplitude

1.0

0.6 — F 'L =

e ,fbnde P -

Amplitude

Figure 4.8: Evemple de sismogramme synthetique. La distance épicentrale est de 30 degrés.
La trace du haut est la composante longiludinale. tandis que celle du bas 'I‘fp?'f/-'_%‘f"r't}f la
composante verticale. L origine des temps esl arbilraire el n'esl en aucun cas significalive
du temps orvigine de la souwrce. L amplitude est normalisée. l

4.5 FOI}ctions de transfert

Nous avons ensuite recherchié a partir des sismogrammes synthétiques les fonctions
de transfert leur étant associées. Pour cela , une déconvolution dans le domaine temporel
(décrite dans le chapitre précédent) a été systématiquement exécutée pour tous nos syn-
thétiques. ~
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: : - Tenregistren » la figure 4.8.
Sur la figure 4.9 est mountreé le résultat obtenu pour 161]1(%1.‘:1’-1611](‘1.11 c‘le la ]g 1
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Figure 4.9: Fonclion de transfert calculée powr Ueremple de la figure 1.8, a.=fonction de
transfert, b.=amplitude de la TF. c.=valcurs singulicres.

Les fonctions de transfert permettent une évaluation directe des délais des temps
darrivée des phases puisque le maximum des pics est centré sur ce temps.
Le temps de référence est l'arrivée de 'onde P. . | N
Li encore, les phases de trop faible amplitude n’apparaissent pas sur la figure lla
Pour éliminer les trop hautes fréquences. on va appliquer un ﬁ_l’Fre 1)&}330—\)21.5" non d(:pha.s.-
ant. de fréquence de coupure égale a 0.3 Hz. (e ﬁlt}'age sera .eﬁectue par un filtre re?u.rmf
en temps de type Butterworth de degré 2. particulierement ]?181’] adapté a notre ])1'011? 6'111".16:‘.
Le double passage (aller dans le sens croissant du temps puis r.e.-tcTur daa-ls le sens femoT
sant) n'est pas déphasant et permet de conserver au mieux 1 11"110’1‘11121.?.10{1 concer na;nt.Ue
délai entre la phase P directe et les phases converlies et Issues des ’r(?ﬂexmns 11.1111'[,1])16:‘1. n‘
tel filtrage n'est pas vraiment utile dans le cas des donnees synthehqn('?s. mais Nous avons
choist tout de méme d’en appliquer un ici pour se rapprocher au mieux du trgatement
effectué dans le cas réel.
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Nous présentons le résultat de ce filtrage sur 'exemple de la figure 4.9, sur la figure 4.10.

(e filtrage respecte bien la position des maxima des pics, seule la résolution est amoin-
drie par 'augmentation de 'épaisseur de ces pics. Par contre il n’élimine pas les pieds
secondaires se trouvant de chaque coté du pic principal. Il est a noter que dans ce cas
ces pieds étant d'amplitude négative (saul pour la phase Plp2s qui a une polarité inver-

sée), on peul les suprimer des spectres de vitesse en ne visualisant que les amplitudes
positives,

| T T T
signal brut ~
signal filtré—

L | 1 | 1 1 | 1 I ' | 1 L i

0 60 80 0o
Temps

Figure 4.10: Effel du fitrage passe-bas de fréquence de coupure de .3 Hz sur la fonction
de lransfert. Le filtre utilisé est du type Butterworth de degré 2

~e

L’ensemble des fonctions de transfert pour les distances épicentrales de 30 a 85 degreés
a eté reporté figure 4.11, ce qui nous permet de visualiser les indicalrices des différentes
phases.
L'indicatrice des phases Ps des interfaces a faible profondeur est trés proche d’une droite
(figure 4.11). Ceci est du & la faible variation de 'angle d’incidence couverte par la vari-
ation du parametre du rai qui nous est accessible du fait de la configuration de la Terre.
1nsi, ces discontinuités sont tres mal contraintes par une telle représentation.
Ainsi 1 tinuit it | contraint telle rej tat
Par contre, pour les phases Ps des structures plus profondes, ainsi que pour les phases
2pls de toutes les prolondeurs, I'indicatrice est suffisament courbe pour obtenir des résul-
P2pls de toutes 1 fond 1 1

tats en sommant un ensemble d’évenements ne couvrant qu’un petit nombre de parametres
de rai (Gurrola et al., 1994).
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Paramétre de rai (s/km) .
290 240 260 280 300 320 340 360 380 400 420 440 460 480 500 520 540 ’
0 ] 1 1 1 _
MohoPs —
10 -
MohoP2pls —
20 MohoP1p2s — ? - B
30 -
0.245
= 40 B
% 410Ps — 0,025
550 - i
60 B
670Ps —
70 : S -
80 i -1.030
90 T | e ] ' = ] o - -1.390
Amplitude

Figure 4.11: Fonctions de transfert calculées pour le modéle IASPIL.

Récapitulation :

o Le temps de parcours AT’y est fixé pour les interfaces peut profondes (Moho), c’est
la vitesse qui n’est pas contrainte car 'indicatrice est trop plate, on est quasiment
3 incidence verticale pour tous les parameétres de rai utilisables. Il faut dans ce cas
tenir compte des réflexions multiples et notamment de la phase P2pls.

o Pour les interfaces plus profondes, pour la méme gamme de parameétres, les angles
d'incidences sont plus variés ce qui induit une indicatrice de forme mieux contrainte
et par la une vitesse mieux définie.

4.6 Spectres de vitesse

4.6.1 Calcul direct

Pour déterminer le spectre de vitesse du modéle synthétique (figure 4.12), nous

avons choisit un rapport de vitesse Rv de 1.75. Le choix d'un rapport constant a la place
d'un rapport dépendant de la profondeur a été justifié par Gurrola et al. dans leur étude
de 1994. Effectivement, dans cet article ils présentent deux résultats équivalents calculés
pour leurs synthétiques, le premier considérant un rapport constant, le deuxieme utilisant
directement les données des vitesses des ondes P et S du modele PREM.
Cette approximation biaisera tout de méme la vitesse trouvée pour les structures des
profondeurs ol Rv n’est pas égal a 1.75. Ce sera notament le cas pour les structures de
faible profondeur ol ce rapport est proche de 1.7. Pour ces niveaux, la vitesse trouvée est
sous-estimée.
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Les contours de la figure 4.12 ont été tracés pour les valeurs positives uniquement. (est
pourquoi, le pic de la phase MohoP1p2s n’apparait pas (étant négatif). A la place, on
observe les deux lobes secondaires visibles sur les figures précédentes.

Les réponses du Moho sont saturées sur la figure 4.12, car les contours utilisés ont été
choisis pour visualiser au mieux les réponses des discontinuités plus profondes d’amplitude
beaucoup plus faible.

Les conversions P-5V des discontinuités de 410 km et 670 km apparaissent, sur la fig-
ure 4.12a, a 41.9 secondes et 62.5 secondes respectivement, pour des vitesses de 'ordre de
4,4 km/s pour la premiere et 4,6km /s pour la deuxiéme. La signature de la discontinuité
a 660 km de profondeur a plus d’amplitude que celle a 410 km. Ceci coincide bien avec
le modele car les sauts de vitesse étant plus important pour U'interface “670” que pour
I'interface “410”, les amplitudes des ondes générées a cette profondeur seront plus fortes.

Vitesse S (km/s) Vitesse S (ki/s)

0 1 2 3 4 5 6 7 0 1 2 3 4 5 ] 7

Temps (s)

70

7%

80

Phase Ps Phase P2pls

Figure 4.12: Spectres de vitesse calculés pour les synthétiques du modeéle IASP91 de la
figure 4.11. a.= spectre calculé avec la correction dynamique pour les phases Ps, b.=
spectre calculé avec la correction dynamique pour les phases P2pls. Pour mieux visualiser
les traces des discontinuités a 410 km et 660 km, nous avons saturé les amplitudes des
phases converties sur le Moho.

A ce stade, la correction dynamique est calculée en supposant une couche unique
et de vitesse homogene. Ces hypothéses induisent une erreur sur le résultat. Ces effets
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se font moins ressentir pour les interfaces de faible profondeur (z<100 km), si bien qu’on Le délai entre 'onde P directe et la phase convertie est :

devrait a priori retrouver la profondeur du Moho. Cette profondeur est déterminée a
" partir du spectre de vitesse de la phase P2pls. puisque micux contrainte dans ce graphe ATp, = Tip + Tes +Toy — Tps — Ton; (4.11)
‘ que dans celui du spectre de vitesse de la phase Ps. Malgre une focalisation toute relative, ’
| nous relevons sur la figure 4.12 un maximun A amplitude pour un délai de 16.2 secondes TRy

ot une vitesse de 3.9 km/s. Tenant compte de ces valeurs, nous trouvons une profondeur 7

du Moho bien supéricure a celle du modele Tasp9l (40.2 contre 35.0 km). L utilisation de P =

la phase P2pls ne semble done pas étre suffisante pour la détermination de la profondeur Ts = W:lo‘,in" = I, & (4.12)

des discontinuités lithosphériques. Pour les deux autres discontinuités, les erreurs sont Top= M [=12

également importantes. On trouve offectivement une profondeur proche de 430.2 km et BRI T

une vitesse d'intervalle de 4.4 km/s pour la discontinuité & 410 km. Tandis que pour celle En s’apercevant que :

5 660 km. la figure 4.12 nous donne 681.6 km et 4.6 km/s pour la vitesse des ondes de D = (Dy + Dy)sini;

cisaillement. ot

) ) D, = hy(tani; — tan 3;), ([ =1,2,
4.6.2 Correction multicouche ooty axtivons b Dexpmession somlite de AT,
Afin de se raprocher des profondeurs correctes, il faut supprimer l'effet de la super-

position de couches. Pour cela, la sismique réflexion utilise des vitesses RMS. Dans notre ATps = plhi (tani; — tan j; )] + — ha i, hy _ hy B ha

cas, la correction a apporter est plus simple et linéaire. Elle peut directement s’appliquer ‘ (308 J3  [31€OSJ1  Q1COSTy  QCO81y

an caleul du spectre de vitesse a une profondeur donnée. ‘| = fy [\/;312 —p?— \/0.]*2 _ pz] + hy [\/ﬁ;z it \/a;z — ]

|
Prenons le cas simple (plan) d'un milien formé par deux couches surmontant un demi- ‘ = AT](}S) + AT}?? ; (4.13)

espace homogene et recherchons 1'expression de la correction dynamique pour les conver-

. o ; ; Oil AT“]_‘ [‘: 1.2 3 - NP 2 T34 3 ,
sions Ps & la base de la deuxieme couche (Fig. 4.13). | sonnnetsd(‘( cottiw (j())u(j?ﬁlfol)P delai P—Ps li¢ & la couche [ seule (le récepteur étant placé au

. Nous pouvons étendre 'expression écrite ci-dessus (eq. 4.13)
| dans le cas d'un milieu stratifié. On a ainsi pour la couche

071 1' ;
hy : /' ( {
: j aralil (l)
" : ﬁ ATE =% ATy, . (4.14)
h2 : /' =1
l : // Cette derniere équation est équivalente a :
7, | n-1 // ;
s 7 (i) DN A
| — ATE) = ATE 4 S ATE
| =1
Figure 4.13: Convention de notation du cas stmple a dewx couches. On considére la ce qui nous donne, pour finir, 'exp i lu delai
i 5 . . P ' ¢ l ’ : TSR el et
conversion Ps sur Uinterface a la profondeur Zy. w Figure 4.14:  Conversion I'onde P et sa convertie dans la ié”L chc);judiemll o 1‘tmhlo
‘ 't sa ¢ , ns la 1 ouche, le spectre de

i P — S dans un milieur @ vitesse corrigé

Nous considérons un rapport de vitesse Rv constant pour toute la structure : plusiewr couches.
w i1
a o a: ' i) _ Al) ! _
Rfu:—:—_—l—:——z- ‘ ATPS*ATPS_ZATI(%%‘ (415)
B B P | ; =1

D te ier " ? 1o oty : -
bour accider I . .e cette mantere, on épluche” la structure a partir du haut
i ceéder aux vitesses sismiques dans les couches et a 'épaisseur des couches. Notre
sin?  sind,  singp osinjy sy | ieu étant discrétisé en couches ayant des vitesses sismiques constantes, il restera une

‘p = = = = — . | erre . 7 . i ) . : . . L.
a a aq oh e N ur réduite lide au gradient de vitesse a I'intérieur méme des couches.

Le parametre de rai s’écrit quant alui:
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La figure 4.15 donne les résultats obtenus en éliminant, d’abord la couche entre l_a surf_a(:(_z

et le Moho, puis les couches entre la surface et 410 km de profondeur. On obtient ainsi
’ - N - - .l 3

les résultats suivants qui s’approchent mieux du modele initial :

o 410 km: Vs = (4.4+0.1)km/[s, ATp, = (38.0% 0.5)s, h = 376.2km (2 = 411.2km)

e 660 km: Vs = (5.6+0.1)km/s, ATp, = (21.0+0.5)s, h = 255.9km (z = 667.1km)

Vitesse S (km/s)

4

Vitesse S (km/s)

2 3 5 6 7

Temps (8)

660Ps

410Ps

Figure 4.15: Spectres de vilesse corrigés pour les profondeurs de 410 km (@ gauche) et 660

km (4 droite).

4.7 Limites de la méthode

Nous sommes inévitablement limités par la géométrie complex‘e de lla "I‘erre f.e_elle.
Par souci de simplification, nous avons considéré un modele de Terre a symetrie sphenciuf:
pour établir la formulation du calcul du spectre de vitesse. Il nous reste malntgnan @
vérifier si cette formulation reste valable dans le cas d'un manteau dont la structure varie

latéralement, c’est & dire ayant des discontinuités présentant une certaine topographie.
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Dans un modele a symétrie sphérique tel que lasp91, nous pouvons évaluer quelle por-
tion d’interface est échantillonnée par les téléséismes provenant de toutes les directions
(Fig 4.16). Dans le cas des enregistrements obtenus dans le sud-est de la France (Fig 4.16),
nous nous apercevons que 'extension latérale de I'échantillonage des discontinuités du
manteau supérieur couvre un large domaine allant du massif Central & la plaine du P6 et
du bassin ligure aux Alpes suisses. Nous éclairons ainsi des structures mantelliques sous
des régions bien distinctes.

1 I | i i

T T T T -

Figure 4.16: E‘chantillonnage des interfaces du manteau supéricur par les phases télé-
sismiques P converties S. Fatension latérale sous les Alpes du Sud. Vue horizontale
(gauche) et coupe verticale (droite) dans un modéle & symétric sphérique (lasp91). Les
télescismes échantillonnent un large domaine allant du massif Central & la plaine du Pé,
d’ouest en est, et du bassin ligure aux Alpes suisses, du sud au nord.

La figure 4.17 présente une vue trés schématique des variations de profondeur des
discontinuités majeures du manteau supérieur d’apres Thirot (1995). Hors des zones de
subduction, ces variations sont relativement faibles avec de grandes longueurs d’onde. Par
contre au niveau des zones de subduction, la dicontinuité a 410km semble généralement
présenter une inflexion notable vers le haut tandis que celle & 660km s’enfoncerait de 30
a 50 km en moyenne.

En prenant en considération, pour le calcul des spectres de vitesse, toutes les fonc-
tions de transfert quelle que soit la direction d’arrivée des ondes P, nous moyennons le
milieu sous la station sur un diameétre d’environ 630 km pour la discontinuité & 670 km.
Vue la longueur d’onde des variations de profondeur des interfaces du manteau, cette
moyenne aura peu d’influence en dehors des zones de subduction. Par contre, pour des
milieux plus hétérogenes nous risquons de défocaliser totalement les phases associées aux
discontinuités. Dans ce cas, elle n’apparaitront pas clairement sur les V$5.

Pour éviter cela, il est possible de calculer des spectres de vitesse pour un ensemble
de données dépendant de I'azimut des arrivées. En divisant ainsi 'espace des azimuts,
nous considérons des profils le long desquels nous évaluons les spectres. Dans ce cas, nous
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Figure 4.17: Variations latérales shématiques des d‘isc‘.ont"in:n.i'l (s rn;r;rurc;?:i:jf ;fﬂ;[i(jg
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Chapitre 5

Investigation lithosphérique

Le chapitre précédent presentait une méthode permettant de mieux connaitre les
structures du manteau supérieur. Malheureusement. cette méthode ne peut pas s’appliguer
aux structures plus superficielles. En effet, dans ce cas. les courbes de correction dy-
namique ne permettent plus de contraindre la vitesse sismique des couches et done égale-
ment la profondeur. Pour déterminer la profondeur et la géométrie du Moho, il faut
procéder différemment. Comme les phases converties S sur le Moho ont un temps de
propagation assez similaire quelle que soit I'incidence de 'onde P télésismique. nous pou-
vons directement sommer les fonctions de transfert sans correction de temps préalable.
Pourtant. selon la complexité de la géométrie crustale, cette sommation peut étre caduque
et une analyse selon la direction d’arvivée est nécessaire. D’autre part, pour accéder aux
structures les plus fines. il est indispensable de considérer un contenu fréquentiel assez
elevé allant au-dela de 1 Hz. Ces fréquences ¢tant sensibles aux hétérogénéités latérales,
il est nécessaire d’analyser la coda de l'onde P de maniere a en extraire la composante
diffractée.

5.1 Inversion : la méthode d’Ammon

La méthode d’inversion décrite par Ammon cf al. (1990) se basant sur les travaux
d’Owens el al. (1984) concerne les fonctions de transfert longitudinales obtenues a une
station sismologique isolée. Les auteurs cherchent a déterminer a partir des données la
structure verticale moyenne sous la station.

Les 20-30 premieres secondes des fonctions de transfert caractérisent la structure
directement sous la station sismologique. Une onde P télésismique se propage avec une
vitesse de phase horizontale constante de 'ordre de 15 a 25 km/s (Ammon et «f, 1990).
(Uest pourquoi, nous pouvons considérer cette phase comme une onde plane, ce qui sim-
plifie le caleul et inversion des fonctions de transfert. En considérant des formes d’onde
de fréquence assez élevée, les fonctions de transfert sont sensibles aux structures treés
Létérogenes, 11 est donc tres intéressant d’analyser ces données. Selon Kennett (1936).
une structure compliquée peut se décomposer en une structure de vitesse variant verticale-

ment sur laquelle on ajoute des hétérogénéites latérales. 1l est done important de pouvoir
modéliser la structure de vitesse a symétrie cylindrique avant d’analyser les variations
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toit de cette zone correspond a la discontinuité de Clonrad.

La fonction de transfert synthétique est calculée pour un parametre de rai de 0.044 s/km.
ce qui correspond a une distance épicentrale proche de 807.

5.1.1 L’inversion semi-linéarisée

Procédure linéarisée

Le probleme réside dans la traduction des informations contenues dans les fonctions
de transfert en un modele simplilié représentant la structure lithosphérique sous la station
sismologique. Le probleme direct peut s’exprimer sous la forme :

dy=Em] s =42 .. ;N (5.1)

Nous utilisons la méme notation qu Ammon el al. (1990) : la série temporelle (lonction
de transfert dans notre cas) de N points est notée d; et I'; est l'opérateur nous permettant
de passer des parametres du milieu, formant un vecteur m de dimension A, a la forme
d’onde.

L'opérateur F; est non linéaire et représente le calcul numérique des fonctions de trans-
fert synthétiques. Afin de limiter le nombre de parametres a inverser et profitant du [ait
que vitesse et profondeur sont couplées, le milieu est divisé en couches homogenes dont
I'épaisseur est gardée fixe. Dans ces conditions, les fonctions de transfert sont essentielle-

ment sensibles a la vitesse des ondes S dans les couches. La vitesse des ondes P dans

le milieu ainsi que la densité ne jouent qu'un role secondaire (Owens ef al.. 1981). Nous
relions alors la vitesse P a la vitesse S en se [ixant un rapport de vitesse Ite tandis que
la densité est déterminée par la loi de Birch. Le modele est alors entierement défini par
les vitesses des ondes 5. Nous avons ainsi le vecteur :

Vi

m = . Viest la vitesse des ondes S dans la couche 1.

Vs

I'épaisseur des couches doit étre assez fine afin de décrire le plus fidelement possible la
réalité. Pour des ondes de cisaillement de fréquence voisine de 1 Hz. la longueur d’onde

dans la crolite est de 4 km. (Vest pourquoi, il est vraisemblable qu'a partir de 1 km
d'épaisseur. les couches influencent les fonctions de transfert.

En considérant un modele m, proche du modele vrai m. nous pouvons linéariser
"équation 5.1 en appliquant un développement en série de Taylor autour de m, :

Film] = I;[m,] + (D.dm); + O||dm?||

avec,

ARy ; I
'Dik-: L A — N VAR

av,

= oy BE

Dans cette équation. (D, dm) représente le produit matriciel entre D. matrice des dérivées
partielles de F' en m, (c’est-a-dire les dérivées de R*", la fonction de transfert synthétique)
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ot §m. vecteur correction du modele. Les termes O||dm?|| sont non-lincaires mats peuvent
tre éliminés en premicre approximation. Nous obtenons alors la relation :

(D.ém); ~ Fj[m] — %[m,] . (5.3)

Vitesse S (km/s)

Vitesse S (km/s)

2 3 4
0 = : 5

(‘ette relation ayant pour conuue sm. clle n'est pas vraiment utilisable sous cette forme.
Dapres Shaw & Oreutt (1985). Amon el al. (1990) la modifient en ajoutant de part et
dautre de I'égalité le produif matriciel (D, 0m,) :

(D.ém); + (D.my); = Fyim] — Fj[m,] + (D, m,); (5.4)

—_—
<
|
T

qui se simplifie en :

(D.m); ~ d; — Ij[m,] + (D, ks )y ¢ (5.5)
20 A i

Profondeur (km)

In effet, comme le produit matriciel est distributif par rapport 3 laddition nous avons :

Profondeur (km)

(o]
o
1

T

(D.dm); +(D.m,); = (D.dm+m,); = (D,mly .

La relation 5.5 est une simple éguation matricielle de la forme Ax = b dans laquelle le
vecteur m est désormais I'inconnue que nous recherchons. Ce changement d’inconnue
nous permet d’appliquer des contraintes au modele m aun cours de Uinversion. La résolu-

Modéle vrai
40 : i

tion de ce systeme d’équations ne peut se faire que par la méthode des moindres carres.
La meilleure fonction coiit est dans ce cas la norme L. ¢'est a dire que le systeme 5.5 est
résolu en minimisant jm?|. Nous avons ainsi relié la minimisation de la norme de m a la 03 -
minimisation de 1'écart entre le modele vrai et le modele estimé. Cette minimisation est ' ‘

faite en utilisant un processus itératil afin de limiter les erreurs liées a 1'approximation o2
linéaire. Ainsi, le résultat d'une inversion sert de modele de départ a une inversion suiv- '
ante. Le nombre d'itérations doit étre fixé au cas par cas. Dans notre exemple synthétique.
nous avons utilisé huit itérations. La figure 5.4b montre que I"écart entre la trace observee
ot la trace calculée diminue fortement entre le début de linversion et la seconde itération.
Aprés quatre itérations, Perreur RMS semble se stabiliser et la forme de la fonction de

0.4
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&

C.

|

\
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| |
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0.02
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i
P

trapsfert synthétique ne varie quasiment plus. i

L1l

Dans leur article de 1990, Ammon et al. analysent Ja non unicité de la solution 0

de Tinversion temporelle des fonctions de transfert. 1ls démontrent quiil y a toujours S S Y A Ml A Al S W .00 ———— Tt
plusicurs modeles qui satisfont aux données. Il est donc nécessaire de recourir a des infor- Temps (S]ZS Mow 0.0 0.2 04 0.6 0
mations indépendantes pour électionner le modele convenable mais un autre critere peut . Facteur de lissage

étre pris en compte : la simplicité du résultat. En effet, une trop grande complexité dans Figure 5.2: Test du factewr de lissage. Nous avons calcule Uinversion a partir d 2

la structure n'étant pas envisageable, il est préférable d'éliminer d’emblée les modeles modele de départ en ulilisanl des lissages diffevents a (‘/};‘r(/‘[tf [o-.-':m;---a IJ(I;IMI fl e e |
présentant des sauts de vitesse importants sur une épaisseur restreinte. (est pourquor, =0 ?”L successivement de (0.05, 0.1, 0.2 0.9, 0.4. 7(}_.57 ()‘(j ot ().'77-) EH f\ft(-;fnurs de lissage
les anteurs intoduisent un parametre de lissage dans D'inversion qui permet de controler fai Mf'—“’ ou plus fortes, linversion ne CO?H‘C‘J'(];E' pas. a : hjf.- -n:mr]f:-i( ; j?.O;” f.(FS_ m;!f“ s plus
la variance de la solution. Leur approche n’¢limine pas les discontinuités de premier ordre les fonctions de transferts associces. c.: E’U(')z.’u{-im-z d r' j- . ”( " ’,’ R [55 50 rons oblenus. b.:
dans le modele solution, mais lisse la courbe de vitesse sur l'ensemble de la stracture 1D. de lissage. et Mo e Jotiction dv fueienr
(e lissage diminue le nombre de degrés de liberté de I'inversion et augmente 'écart entre
12 solution et la fonction de transfert inversée. Plus le lissage est faible et plus la trace
résultat sera proche de la trace inversée. Cle phénomene peut étre observé sur la figure 5.2.
Plus le facteur de lissage est grand, plus la fonction de transfert solution de l'inversion

=
i

R
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Avec le lissage le plus fort, la zone a

e s'éloigne de la trace a inverser.
itesse est A peine esquissée. D autre

est lissée et plus ell
faible vitesse n'est pas retrouvée et la zone de forte v
part avec un tel lissage. les sauts de vitesse les plus impor
9 kilometres de profondeur et le Molio. se traduisent dans I'inversion par un gradient de

vilesse el non plus une discontinuité franche. L'inversion wtilisant le lissage le plus faible

aboutit & un modele dans lequel le 1t retrouvees

tants. comme la discontinuité a

s caractéristiques principales du milieu sol

voir méme exagérées. Les lissages intermédiaires permettent d’obtenir des solutions in-

termeédialres.

Llinversion est calculée a partir d'un modele initial. Ce dernier doil étre proche
du vrai modele afin de valider le développement en série de Taylor (eq. 5.2). (Clomme
la techuique utilisée ici ne permet pas d’éliminer Ja dépendance du résultat au modele

| le modele initial considéré. la solution de l'inversion ne sera pas

de départ utilisé, selor
la méme. (est pourquol, afin de tester la non unicité de la solution, nous suivons ce
(1990) précounisent en calculant l'inversion non pas pour une seule

qu’Ammoun ¢l al.
mais pour une famille de fonctions.

fonction de départ,

Génération d’une famille de modeles initiaux

Pinversion est calculée a partir d'un ensemble de

La solution unigue n'existant pas,
turbation d'un modele de référence.

modeles initiaux. Ces modeles sont générés par per
x étapes. Chaque modele fils est déduit du modele de base

un vecteur dérivé dune fonction polynomiale

de puissance 3 de la profondeur. Les coefficients de la fonction polynomiale sont ajustes
afin d’obtenir le maximum désiré de perturbation. Le deuxieme terme de modification du
modele de référence est construit aléatoirement. En cela, linversion établie par Ammon
et al. (1990) se rapproche des méthodes de type Monte-Carlo. ('es méthodes sont basées
sur un tirage au hasard de la colution dans I'espace des modeles. Le nombre de tirages

doit étre suffisamment important pour trouver un modele qui minimise la fonction coit,

Cest-h-dive Iestimateur de proximité entre le signal syntheétique caleulé et le signal réel.
e direct est fortement non

C'es méthodes sont particulierement indiguées quand le problem
linéaire et quand la fonction cotit possede des minimums secon daires (Courboulex, 1995).
Lamplitude de la perturbation aléatoire est liée a celle de la perturbation apporlée par

(‘ette perturbation se fait en deu
en ajoutant tout d’abord au vecteur m,.,

la fonction polynomiale.

Le ¢ modele de départ découle done du modele de référence par la relation :

||y, ||
m,; = m, + dm,; +dm,; ; ||dm, | = e L
a
La figure 5.3 présente 91 modeles initiaux. Ces profils de vitesse dérivent du profil
a figure. Dans ce cas, nous avons ajouté au modele

fonction polynomiale dont le maximuim
aléatoire dont la variance du vecteur est

ustré dans le diagramme & droite del
de référence une perturbation décrite par une
d’amplitude est 0.5 km /s et une perturbation
de 0.1 km/s. La méthode génere des modeles tous différents entre eux mais relies tout
de méme & un modele de base. Agissant de cette maniere, nous parcourons 'espace des
modéles au voisinage d'un modele particulier. Si le modele de référence est bien choisi

selon des contraintes connues d priori

(profils de sismique réfraction ou gravimeétrique, par

Inversion des FdT
91

exemple : _
- 1P d), HOus‘aNons de bonnes chances de trouver un modele de départ suffisa
proche du modele vrai pour que I'inversion soit correcte. et
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5.1.2 Discussion

Ld f ure A ’ .
ol d;g}f\; ;2.4 résume 1els e‘iapes majeures dans le calcul de Iinversion. A partir d’un
: sférence, nous calculons une famille de model g - :
. Wi - : es de départ (I° s
our ¢ . e part (I'ig. 5.4a). Ens
E)iOnIH(f,la‘_qu_C m;)(lije’le initial plusieurs itérations sont nécessaires pour(arfiver én)unenqute’
: mmimisant I’écart entre la fonction de transfert ¢ _— T LIy
Eiidleme ‘ o : ransfert calculée et celle observée (Fig. 5.
o Iliéim;njrnﬁus choisissons parmi les erreurs RMS les plus faibles (i.e. : 105( in%ef 4b)
- Séle, .t,_), ),9,10,11,12,13:19 et 21), la ou les solution(s) les plus réalistes (Fi 5"15(35
© sélection ne peut se faire sans a priori provenant d’observations indépendai't:eé -

MO [)a - p - p . A

verticale sot ati iffé
verbe 18 la: ,Std-thIl, la différence de temps d’arrivée entre I’onde P et 'ond i
r I'interface s’écrit (cf. equation 4.3) : eomere

z(Rv —1)

AITP&G(VS, Z) = V R
s Hv
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cette complexité. D’apres Ammon et al. (1990), 'ambiguité entre la profondeur des inter-
faces et la vitesse relative du milieu ne peut &tre levée car la technique est basée sur des
ondes se propageant quasi-verticalement sous les stations. La gamme d’incidence des on-
des télésismiques est trop faible pour permettre une séparation claire des deux paramétres.

Figure 5.5: Illustration de la surface de la fonction coit type dans une inversion de fonc-
tion de transfert. tin considérant un domaine plus restreint de lespace des modéles autour
du modéle vrai (marqué par une croix el les fléches), Uinversion aboutit plus facilement &

une solution correcte. Moins le domaine d’inversion est étendu autour du modéle vrai et
plus Uinversion est facile.

Afin de limiter le probleme de 'ambiguité vitesse-profondeur, Ammon et al (1990)
proposent une inversion semi-linéarisée. En effet, la méthode combine un processus
linéaire et une inspection aléatoire de I'espace des modeles dans un domaine restreint
autour d’une référence. Afin de diminuer la dimension de I’espace des modéles, nous limi-
tons I'inversion a la recherche des solutions tabulaires décrites uniquement par la vitesse
des ondes S dans les couches. Par contre, pour ne pas limiter excessivement le nombre
de solutions possibles il faut décomposer le milieu en un nombre de couches suffisamment
grand. L’épaisseur des couches pouvant étre trés faible, c¢’est-a-dire de 1’ordre du kilo-
metre. Il s’agit alors de trouver un bon compromis entre le nombre de couches homogenes
le long du profil et la taille de I’espace des modeles inspecté. Plus le modéle de référence
est proche de la solution et moins le nombre de couches homogeénes doit étre grand.

Nous pouvons, a juste titre, penser que quel que soit le modéle de référence choisi,
la procédure d’inversion va aboutir & une solution minimisant la fonction coiit de maniére
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satisfaisante. ("est-a-dire. qu'il existe au moins un minimum de la fonction cott dans
le voisinage de n'importe quel point de I'espace des modeles. Ajusi. il est obligatoire de
prendre un modele de véférence dont 1'écart avece la véalité est faible afin de non seulement
Justifier la linéarisation mais aussi pour éviter les mauvaises solutiows.

Afin de tester I'influence du choix du modeéle de référence daus la solution. nous avons
inversé une nouvelle fois la trace de la figure 5.1. Nous sommes partis cette fois d’un
modele moins proche du modéle vraj que lors de la premiere tentative. Le profil de hase
est représenté sur la figure 5.6a. La profondeur du Molo est dans ce cas portée a 35
kilometres, soit cing kilométres de plus que pour le modele vrai,
en tenant compte d'un facteur de lissage de 0.05. Comme le suggere les erreurs RMS
de la figure 5.6b, I'écart entre la trace vraie ot la solution de I"inversion est tres faible

(Fig. 5.6d). Les profils solutions donnant les meilleurs écarts RMS sont montrés sur |
figure 5.6c.

[ inversion est calculée

a
La solution n'est pas éloignée de celle obtenue lors de la premiere inversion.

La profondeur réelle du Moho est bien retrouvée ainsi que les zones de

moindre et [orte
vitesse,

Ainsi, dans ce cas, la densité des minima de la fonction cofit est suffisamment faible pour
permettre de retrouver la honne solution malgré un profil de référence eloigné de la réalité.

Nous avons pris le parti I’Ammon ¢/ al (1990) pour l'inversion temporelle de la
forme des fonctions de transfert longitudinales. La méthode d'inversion est suffisament
rapide pour permettre le calcul simultané a partiv d'une famille de modeles initiaux. Ceci
nous permet d’analyser la non unicité de la solution. Le nombre de parametres décrivant
le modele est trop grand dans ce cas ( généralement les milicux sont décomposés en conches

homogenes dont le nombre varie entre 20 et 30) pour envisa,

ger une inversion purement
non linéaire.

Cependant de nouvelles inversions hasées sur des processus non linéaires commencent a

voir le jour. Pour les réaliser, leurs auteurs ne gardent plus fixe I'épaisseur des couches
homogenes constituant les modeles. Les milieux sont alors paramétrés en utilisant des
couples de variables vitesse-épaisseur. Pour ce faire. ils ne conservent qu’un minimuin de
couches : leurs modeles sont décomposés en 4 & 8 couches uniquement.

Ainsi, Sandvol et al (1998) se basent sur une recherche de grille pour inverser d
de transfert obtenues a des stations sismologiques situées en Afrique du N
Orient. Cles auteurs ont préféré cette méthode
génétique (Zhao & Frohlich. 1996) ou un recuit simulé estimant que utilisation de ces
dernieres ne garantit pas de trouver la solution minimisant le mieux la fonction cofit.
Dans leur étude, Sandvol ¢ al (1998) inversent les fonctions de transfert pour retrouver
un milieu a cing couches sur un demi-espace lomogene. 1ls calculent, avec une méthode
similaire & celle utilisée par Ammon ef al. (1990)

es fonctions
ord et au Moyen
aux techniques impliquant un algorithme

. des fonctions de transfert synthétiques
pour une gamme de modeles. Ces modéles sont construits en faisant varier la vitesse des

ondes S et I'épaisseur de chaque couche dans un intervalle borné. Le modele solution
est celui dont la fonction de transfert est la plus proche, au sens des moindres carrés,
de la trace observée. Comme pour la méthode dont nous nous servons, il est obligatoire
dans cette méthode d’avoir des « priort pour limiter la taille des intervalles dans lesquels

varient les parametres afin de réduire le nombre de caleul divect et done de diminuer le
temps de calcul.

Sandvol et al (1998) presentent également une courte comparaison entre la méthode
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direction de pendage des interfaces.
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5.2.1 Fonctions de transfert synthétiques
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et une interprétation simpliliés puisque la forme d'onde complete n'est pas estimée.

Le modele utilisé est tres simple :

posantes longitudinales et transverses des fonctions de transfert obtenues pour dillérentes
directions d'arrivée de I'onde P a partiv de ce modele. Le parametre de rai est constant

et vaut 6.86 s/deg ce qui équivautl a une distance épicentrale de 60°. C'ing phases ont été
prises en considération :

o L'onde P directe, notée P sur la figure;

e La phase convertie PS sur la discontinuité horizontale (I1);
o La phase convertie S engendrée par 'interface pentée (D);

o La réverbération entre la surface libre et 'interface pentée P2pls! (D'):

e [it la réverbération entre la surface libre et 'interface pentée Plp2s' (D7).

5.2.2 Conséquence de I’'inclinaison des interfaces sur les
fonctions de transfert

La forme des [onctions de transferl assocides a une structure non tabulaire est fone-

tion non seulement de la distance épicentrale, mais aussi de 'azimut d arrivée des ondes
(appel¢ également azimut a la station ou backazimut).

Variations azimutales

La figure 5.7h permet de vérilier que la composante transverse des phases converties
sur une interface pentée n’est pas nulle. En effet, contrairement a la phase H, les phases D,
D’ et D" peuvent s’observer sur cette composante. D’autre part, on remarque également
que l'interface pentée entraine une déviation notable de la phase P directe par rapport
an plan source-station. Flle apparait ainsi sur la composante transverse.

L'amplitude. la polarisation de la composante transverse et le temps d’arrivée des ondes
converties sur la discontinuité pentée varient tres clairement en [onction de la direction
source-station. Au contraire, le temps d’arrivée et 'amplitude de la phase H ne dépendent
pas de ce facteur.

Ces variations en fonction de la direction de propagation des ondes P sous la station
ont une forme sinusoidale. Comme I'ont observé plusieurs études antéricures (voir par
exemple KNorsarev et al., 1984; Owens & Crosson, 1988; Cassidy, 1992; Girardin & Farra,
1998), la période de la sinusoide est de 27 radians.

Amplitudes sur la composante longitudinale :  L'onde P convertie S sur I'interface

horizontale ne présente pas une variation significative selon I'azimut. L’amplitude de la

1

voir le chapitre précédent pour les conventions de notation des réflexions multiples.

il est coustitué uniquement de deux couches ho-
wogenes. La premiere discontinuité, a quinze kilometres sous la station, est plane tandis

que la plus profonde. a quarante kilometres., est pentée de quinze degrés vers le nord. Les
quinze premiers kilometres forment une couche dans laquelle la vitesse des ondes P est
de 5.80 km/s. La premiere discontinuité marque un saut de vitesse de 1.04 km/s tandis
que le saut de la seconde est de 1.16 ki/s (Fig 5.7a). La figure 5.7b présente les com-
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phase D est maximum lorsque l'oude P arrive 4 la station par le nord, ¢'est-a-dire avec
un azimut nul, et minimum lorsque l'onde P arrive 5 la station par le sud (azimut de 180
degrés). Dans le premier cas, l'onde P se propage dans le sens de la montée de la pente
de interface générant 'onde D tandis que dans le deuxieme, Tonde P se propage dans le
sens de la descente. Cette phase se traduit par un pic positil sur la fonction de transfert
quel que soit I'azimut. Il faut noter que malgré des ‘uterfaces au travers desquelles les
sauts de vitesse sont voising, 'amplitude de la phase D sur la composante longitudinale
de la fonction de transfert est presque toujours supérieure 5 celle du pic associé a "onde
H.

La phase D" suit la méme évolution que la phase 1. Par contre, sa polarisation est
inverse et la variation damplitude est plus grande. Quant 5 Tonde D7, son amplitude
est maximum lorsque 'am plitude de la phase D est minimum et réciproquement. elle est
minimum losque celle de la phase D est maximum. L'amplitude du pic principal varie

également. I, évolution suit celle des phases D et D”.

Polarisations sur la composante lransverse . [La phase H n'apparait pas clairement
sur la composante transverse des fonctions de transfert. Les phases P, D" et D™ ont la
méme polarisation qui est opposce a celle de I'onde P convertie S sur Iinterface pentée
(D).

Pour les azimuts nul et 1807, c'est-a-dire lorsque la direction source-station est dans la
ligne de plus grande pente de U'interface. la composante transverse de la fonction de frans-
fert est nulle. Entre 0 et 180 degrés, la composante transverse est positive pour les phases
P. D" et D", tandis quelle est négative pour la phase D. De 180 5 360 degrés nous obser-
vons la réciprogue.

(lertaines polarites ont éé rapportées sur un diagramme (Fig. 5.7¢) qui permet de mieux
observer leur répartition selon I'azimut & la station. Ce graphique illustre bien le partage
de l'espace des directions source-station en deux parties sépardes par la direction de
pendage. A droite de la direction de pendage (qui correspond icl aux azimuts compris
entre 0 et 180 degrés) la polarité de la phase P est négative tandis que celle de la phase

convertie P.S sur la discontinuité pentée est negative. A gauche de cette direction, c’est

I ) . s
inverse qui est observe.

Délais entre les phases converties et l'onde P : La figure 5.7h permet d’avoir un
apercu de I'évolution des temps d'arrivée des differentes phases en fonction de la direction
de propagation de l'onde P sous la structure considérée. Les variations étant plus 1m-
portantes pour les céflexions multiples, ¢’est pour les phases D" et D7 qu’il est plus facile
d’observer les décalages des temps darrivée. Il faut se reporter a la figure 5.8 pour mieux
constater que toutes les phases (H, D. D’ et D7) ont un temps darrivée qui dépend de
I'azimut.

Les variations relevées pour les ondes lices i la discontinuité pentée sont en phase. Le
délais entre I'onde P et 1'onde convertie sur Ja discontinuité horizontale montrent une
variation en opposition de phase par rapport aux délais des trois autres ondes. L'écart de
temps entre Iarrivée la plus rapide et "arrivée la plus lente des phases H est inférieur a
0.04 secondes. Comme le pas d’échantillonnage de nos séries tem porelles est de 0.05 secon-
des. ce décalage est trop faible pour pouvoir étre détecte. Le pendage de I'interface affecte
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plus significativement les phases D, D7 et D”. En effet les écarts de temps maximuins

ohservés sont de 0.47, 2.04 et 2.50 secondes pour les phases 1). D’ et D7 respectivement.

Variations en fonction de la distance épicentrale

e couches isotropes, homogenes ct planes.

Pour des milicux composés d'une série d
les phases converties aux interfaces

nous avons déji vu que le temps d’arrivée des principa
lle que soit la distance épicentrale, pour peu que I'on se limite

ne varie pas beaucoup que
t plus le cas. [ amplitude des phases

5 la croiite. Avec des interfaces pentées, ce n'es
ainsi que leur temps d’arrivée dépend alors de 1'éloig
5.9 illustre ce phénomene. Pour les quatres ondes 11, D. D7 et
lai entre les phases et l'onde P (¢’est-a-dire les decalages,
yrincipal ) en

nement entre la source et la station

sismologique. La figure
D* nous avons représenté le dé
ohservés sur les fouctions de transfert, entre les pics secondaires et le pic |
ié a 'onde P. Dans chaque cas, nous considérons deux

fouction du parametre de rai assoc
Ainsi nous tenons compte

divections privilégiées en fixant le backazimut des sources.
successivement de séismes sifués sur un profil au nord de la station puis au sud. Les deux
profils sont paralleles 5 la ligne de plus graude pente de la discontinuité inclinée.

Pour la phase H, I'évolution du temps d’arrivée selon Je parametre du ral ne dépend pas
de la direction de propagation considérée. Ainsi, les courbes du graphique correspondant
a cette phase sont équivalentes pour les deux directions nord et sud.

Jes de délai different selon la direction du

Par contre, pour les trois autres phases, les courl
Itiples que les différences

ral sous la structure. Une fois de plus, ¢'est pour les réflexions mu
sont les plus nettes. Quand le parametre de rai grandit, cest-a-dire quand la distance
épicentrale diminue, le décalage entre I'onde P et la phase convertie PS5 simple notée D
angmente tandis qu'il diminue pour les phases D" et D7, Cefte tendance est vraie quelle
ction d’arrivée sous le milien mais elle est plus accentuée pour les ondes

que soit la dire
le cas I et pour les ondes issues de

issues de sources situees au nord de la station dans

sources situées au sud pour les deux autres cas.

5.2.3 Conclusion

Comme Cassidy (1992) I'a justement montré, inclinaison d'une discontinuité sous

une station sismologique a principalement trois effets sur les fonctions de transfert deter-

minées A cette station.

o Les amplitudes et les temps darrivée des phases converties sur I'interface pen-

tée dépendent non seulement de la distance épicentrale mais aussi de la direction
darrivée de I'onde P sous le milieu. Les ondes P se propageant selon la direction
de montée de la pente de linterface génerent des ondes P converties S ayant les
amplitudes les plus fortes et les temps d’arrivée les plus grands. Celles qui se propa-
gent dans le sens de la descente de la pente sont & I'origine des phases PS ayant les
bles et les temps d’arrivée les plus courts. Il en est de meme

amplitudes les plus fai
mais 'amplitude des phases P2pls varie en sens opposé.

pour les phases P1p2s,

e L'amplitude de l'onde P directe sur la composante longitudinale des fonctions de
transfert est fonction de I'azimut darrivée des ondes sous la station. ) apres Cassidy
(1992), ceci est d'autant plus marqué que le pendage de la discontinuité est fort ou
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que le contraste de vitesse au passage de I'interface est prononcé. L'amplitude de
"onde sur la composante longitudinale est plus grande pour les phases se propageant
dans la direction de montée que pour celles se propageant dans I'autre sens.

e Le pendage de linterface dévie les ondes P et S du plan source-station (c'est-a-
dire du plan verticale-longitudinale), ce qui entraine 'apparition d'une composante
transverse du mouvement du sol non négligeable. La forme de cette composante
T e e L : N(|)r depend de 'azimut. Elle est nulle pour des azimuts coincidant avec la ligne de plus
26 ' 1 s B grande pente de l'interface. Cette direction partage en outre I'espace des azimuts ‘
i .y B en deux parties caraclérisées par une polarisation différentes des phases P, PS
g 945 o E . - el c.les réverbérations. 1l fau.t 11014?1' é.g‘c}lement que l'onde‘ convertie sur l'interface
- o P sud | horizontale au-dessus de la d]SCOﬂh]]Uﬁ-G non pente‘e ne pz;osonl.e pas de composante
5% M‘”ﬁ Sud B PR o transverse significative. Classidv (1992) a observe le meéme phénomene pour une
% oo - | f'é ‘o j Sl - mterface horizontale située en dessous d'une interface pentee.
S 20 P 3
2 I 467 " ’étude d'interfaces pentées nécessite une couverture azimutale de honne qualité
= s - a4 - i alin d’éviter les manvaises interprétations. La méthode la plus directe est d’observer la
H 421 D | polarisation transverse des phases majeures de la coda de l'onde P en fonction de la di-
o ' — 40 = T 8 e rection d arrivée de celle-ci. En effet, avee des enregistrements réels. les phases les mieux |
s 4 5 8 1 8 8 PaimiSire el fefde.) exprimées sont celles qui ont fait le trajet le plus court : les phases P converties S simples. 1
Parametre de rai (s/deg) Les réverbérations sont effectivement plus sensibles aux hétérogénéiteés latérales car elles
échantillonnent le milieu sous la station de facon plus large. D’autre part. les variations |
| L M B E S d'amplitude et de temps d’arrivée des phases converties peuvent préter a confusion car ‘
175 o I I 555 _]7 Nord]. assez Taibles et donc facilement bruitees.
170 ﬁw— __ 215 —W# [
T 165 - f_’ o - ‘ ’analyse de la Com\po.?a.nto tra.ns\"‘(’rso des fonctions de transfert en Fermes d’interfaces '
% oo | s {"é . B pentees peut se heurter a existence d'une zone anisotrope sous la station sismologique. ;
g i % ' N En effet. la présence d'une couche anisotrope génere également une composante transverse i
_% 155 2 200 du mouvement du sol qui est lié a la biréfringence des ondes de cisaillement. L’onde S !
B 150 i L 195 traversant une couche anisotrope se scinde en deux composantes SV et SH se propageant '
é 145 B 3 100 i a des vitesses différentes. I1 apparait ainsi de 1'énergie sur la composante transverse des |
= Sud™L B Su sismogrammes. Cependant, il est possible de distinguer les deux eflets en observant la ‘
o4 D’ , e L période de variation des phases en fonction de la direction source-station. En eflet, nous |
135 — T T T . ® e 4 s s 71 8 9 avons vu que la dépendance des fonctions de transfert en fonction de 'azimut se faisait I
’ 4|:u asmétreede rai (s/deg.) Paramétre de rai (s/deg) avec unc periode de 27 dans le cas d'une interface pentée, tandis que Norsarev et al. f
@ (1984) montrent que la période dominante des variations est de 7 en présence dun milien
, . B R T anisotrope.
Figure 5.9: Hodochrones synthétiques des phases convertics en Presence d’une inlel . !

ptée < le leate. Dewr cas sont
face pentée. La nomenclature des phases est celle adoptée dans I.;z tex ! B
qce pentée. La : _ s A — b
‘ ] 1és - dans le premier les ondes arvivent & la station par le nord {
représentés o dans le

le sccond elles arrivent par le sud (en rose).

5.3 Analyse en réseau

Une station sismologique enregistrant les trois composantes du mouvement du sol ‘
permet de connaitre la direction d’arrivée des ondes. La plus part des phases télésismiques
sont analogue a des ondes planes dont nous nous servons pour sonder la structure du sous- ‘

sol et trouver des interfaces planes elles aussi. pentées ou non. Bien souvent cependant,
1l existe dans la coda de I'onde P des phases tres énergétiques qui ne se comportent pas
comnie des ondes planes. Pour étudier ces phases, 1l est alors nécessaire d'utiliser des
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enregistrements simultands a plusieurs stations.

Afin de tester si la coda de l'onde P est principalement composée de phases converties PS5
au passage de discontinuités de vitesse et de reflexions multiples incluant une conversion de
pliase, nous pouvons utiliser les réseaux sismologiques de faible ouverture!. Des études ont
déja été faites dans ce sens (Bannister el al.. 1990: Jones & Phinney 1997; Abers, 1993).

5.3.1 Diffraction isotrope

Les hétérogénéités tres locales dans un milieu peuvent constituer des points difrac-
tants. Lorsqu'nune onde plane atteint ces points, ceux-ci agissent comine une source se-
condaire et génerent a leur tour des ondes. En considérant le milieu se situant directement
sous une station sismologique, les hétérogénéités potentielles sont proches et les phases
qui en proviennent ne peuvent étre considérées comme planes.

Nous avons chercher la forme de 'enveloppe des points diffractants sous une station don-
nant naissance i des phases arrivant en méme temps a la station. (‘ette surface, appelée
isochrone. dépend du modele de vitesse. Nous considérerons le cas du milieu homogene.
Deux cas sont & envisager. Le premier concerne la diffraction PS. Dans ce cas. I'onde
P incidente arrive au point diffractant et celui-ci engendre une onde cisaillante. L autre
cas est la création d'une onde P secondaire au passage de l'onde P principale. (MVest la

diffraction PP.

Diffraction S : Dans le cas 2D. considérons un milieux homogene muui d'un repere
orthonormé (X, Y) (Fig. 5.10). La station sismologique est placée a l'origine de ce repere
ot un front d’onde plan P éclaire le milieu par le bas. L'onde P se propage donc selon
'axe OY . Les coordonnées des sources secondaires générant des ondes 5 arrivant au point
origine au temps Tp 4+ Al doivent vérifier :

) VTt D ,
1 +U+ vty . E Ad (V)ﬁ)

==, )= , ;
a e 3 1/3—1/a

ot (x,y) sont les coordonnées des points diffractants, a la vitesse des ondes P, 3 la
vitesse des ondes S, (0. —D) la position du point diffractant sur I'axe (OY) et At le délal
de temps d'arrivée entre l'onde P et onde diffractee. Les variables a, 3 et At sont
supposées connues. En développant I'expression 5.6, nous oblenons :

2 =y} (Rv® — 1)+ 2yDRo(Ro — 1) + D*(1 — Rv)* , Re = j3/a. (5.7)
(ette équation se rapproche de I'expression analytique d'une ellipse :
2 2
vyt ; 2 2 2 S
g R ] e =0+ 5.8
b2 a? T (
La comparaison de 5.7 et 5.8 nous donne :

Liaille du réseau ou distance maximale entre les stations

B
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Figure 5.10: Convenlions de notation pour la délermination des isochrones de diffraction.

Pour une onde P ayant une incidence non verticale. il suffit d une rotation :

¥ = xcosi+ ysint
y = —uxsini+ycosi,

1 etant ['angle d'incidence de I'onde P.

piffraction PP : Considérons la méme géométrie que dans le cas PS, mais celte fois
11.1t.("1'essons—nom aux ondes de compression émises par les points de diflraction. La condi-
tion a remplir par les sources secondaires pour émettre des ondes arrivant avec un délai
donné apres 'onde P directe s’écrit ici :

(22 +y?)+y=all (5.9)
et donc,

- a2 aAl o

yf_m_y 5 (5.10)

Lequation 5.10 décrit une courbe parabolique dont le foyver correspond & la position de
la station (ici en 0(0,0)) :

y:—ﬁJrE p = aAl 5.1
. o T3P (5.11)

4

U Y ; ; ; . y £
ne rotation identique au cas préecédent permet de considérer une incidence non verticale.

: La figure 5.11 illustre les isochrones des points diffractants PP et P.S dans un milien
lomoger Ssete S oapafntad cem e " : 3
10gene et 1sotrope caractériseé par une vitesse des ondes P de 6.4 km/s et des ondes
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S de 3.7 kin/s. Dans cet exemple, nous considérons que les ondes diffractées arriveut a
la station avec un délai de 2.3 secondes aprés la premiere arrivée. Langle d'incidence de
'onde P directe est de 207.

Les isochrones sont des courbes de 'espace rassemblant tous les points a partir desquels le
trajet des ondes jusqu'a la station se fail avec le méme temps de propagation. Nous nous
sommes placés dans le plan du rai. En 3D, les isochirones sont des surfaces représentant
une ellipsoide de révolution dont I"axe coincide avec le rai de I'onde P directe dans le cas
PS. ot une paraboloide dans le cas PP, La figure 5.11 permet de constater que ce sont
les ondes PS qui échantillonnent le micux le milieus sous la station.

20 220 0 20
X (km) o= 6.4 km/s X (km)

Diffraction PS B =3.7 km/s Diffraction PP

At=23s

Figure 5.11: Isochrones des poinls diffractants dans un miliew homogéne. Le dessin de
droite concerne la diffraction selon le mode PP, celui de gauche le cas PS. Nous con-
sidérons une onde plane P se propageant dans le miliew avee une incidence de 20°. Le
triangle représente le point d’cnregistrement. Les courbes regroupent les posilions poten-
tielles de Uensemble des points diffractants générant des ondes arrivant en meme temps
o la station. FElles sont déterminées powr un dclai entre la phase diffractée el l'onde P

direcle de 2.3 secondes.

5.3.2 Grille de diffraction

Afin d’analyser la composante diffractée contenue dans la coda de 'onde P. nous
allons tenter de rétropropager I'énergie observée sur les fonctions de transfert obtenues a
une station sismologique dans le milien sous-jacent.

Pour cela. nous considérons que le milieu sous la station est homogene et isotrope mais
qu'il peut contenir trés localement des hétérogéneités se comportant comme des points
diffractants en générant au contact de 'onde P des ondes secondaires. Nous introduisons
dans le milien une grille dont les noeuds représentent les positions potentielles des points

diffractants (Fig. 5.12).
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C‘haque noeud de la grille est ainsi testé. En effet. nous calculons le temps de trajet
d,(‘ 1.(?11(1.(? (polarisée 7 ou S) entre le noeud et la station, le temps qu'il faut 51' I‘on(-le
P principale pour arriver au noeud considéré ainsi que celui mis par l'onde P directe
A .I.i:.l station. Clonnaissant ainsi le délai théorique entre la premicre arrivée el la plﬁsc*
SINER au noeud. nous relevons sur les fonctions de transfert 1'énergie correspondante ef
I'associons au point considére. Nous obtenons ainsi une amplitude a chaque nocud de ]ﬁ
grille. Cette technique se rapproche du travail présenté par Lynnes & Lay (1989). Mais
ici. tout comme Abers (1998), nous utilisons les fonctions de transfert a ld 1-)la.cc; des L;iwlr—
mogrammes directement. | o

L Xo
R (Yo
Xm ZO
z Y
F a::

/
g H
tB{’
// /
/
£ /
7 -
/l}/ Fi
. 7
o // 4
/
At = t1 + t2 - tp

Figure 5.12: Sehéma eaplicatif de la méthode d'inversion des sismogrammes en termes
de pf)'i'n.fs diffractants sous lc point d ‘enregistrement. Le milicu est con.qz'(fffrf'- comme h(;—
mogene el isotrope. Celui-ci est décrit par une grille dont les noeuds sont des positions
potentielles pour des perturbations locales des vilesses sismiques, o

L amplitude correspondant au délai A? est relevée sur la fonction de transfert et
a‘ssom.f‘e au nocud. Ln agissant de la sorte, nous supposons que la diffraction est isbtmp@
e qui n est pas forcément correct. En effet, Forgues (1996) montre que dans un 111ilieL‘1
elast.J_que. les diffractions sur des hétérogénéités ponctuelles ont un rayonnement qui (‘;;1
fon{:tlou de I'éclairage par I'onde incidente du point diffractant et de la direction -(l'c"miqt;i(;n
de 'onde diffractée. A ce stade de notre étude, nous ne tenons pas comple de ce (l.ia) '1‘a;1='71111€
de radiation par souci de simplification. - o 7

‘ Pour un ensemble de fonctions de transfert nous sommons les amplitudes. Nous
déterminons ainsi la fonction |

i

S(a,y,z) = iZHg,,-[_\?'(w._y.:)]. (5.

=lEas=l

ot
=y
[S%)
—
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Figure 5.13: Comparaison cntre lisochrone (IF (/{ﬁ'r(.'('!.fo.n P& f‘/).r;r)/;-.'.(‘[-e.tr. ff][ f’.: Ej:;]:;:{:;’z
diffraction obtenue avee une fonction de transfert synthétique. Le dc ai fjn. r'e « 1“ g
arrivée et la seconde est de 3.34 secondes. Nous supposons quS la 't"?ff.h'-}i: nwyirmr(- ‘( ]
ondes P sous la station est de 6.4 km/sec ¢t que celle des ondes S est '(FE .)’,‘/ km/s. L omel
P arrive a la station avec un angle de 20° avec la verlicale. J'L({. jom-[‘.mn dr._‘ f-rm’?s‘fci
st présentde @ gauche, une coupe selon le plan d'u‘ rai de la grille de diffi rzc‘z';on q}zfr. ft
est déduile est montrée a droite. Sur cetle derniére, nous QUons Superpose | isoc u:))):h
théorique calculée avee les paramétres indigués. Le p‘."("rn?f'."\'H;"l‘f‘(l‘.t{ -rf ﬂl.fr_(jji-fl ,({I\I-f n ]
observons moins de cing kilométres sous la station correspond a la largeur du pic principal.

La figure 5.13 présente une coupe de la gri?le de diffraction dans I’O' plan {Fu 12111 PEHZ
estimer cette grille nous avons utilisé une f()]W.Cf-IOl.l d(-* tra‘nsl‘"m‘t S}.fnth_em“un C {m 1 a:i? _m_
apparait une phase 3.34 secondes apres le pic principal. (_,:(?tte pha.u.se étf(on,c. dlnme ;qu
terprétée comme une onde dillractee S par une}perttu‘bat&gn de \f.ltmabe exsl.s a[ 11 /q
la station. Le milieu sous la station est caractérisé par une ?fltc‘sse moyenne ¢ e-. X \lm l.e
pour les ondes P et 3.7 km/s pour les ondes 5. Nous considérons un angle d'incidence ¢
ol e i lant chacune a un pic de la
Le diagramme obtenu montre deux zones d énergie correspondant chac 111} { LB e g
fonction de départ. Directement sous la surface, nous 01)501‘\-’?118 | .Pﬂei. deu T;-ldll De':(u $ é ¢
principal qui se traduit par une amplitude non negl]’geab‘]e a 11101115_ fle 5 xi].ou}e .‘1esl1| .._]é(:
la station. L’amplitude de la phase secondaire se repartit le- long ldlu’ne cllipse mf 11 t
Clelle-ci est en accord avec l'isochrone théorique dont I'expression a été établie auparavant.

La figure 5.13 prouve qu’en considérant une 1‘adi'a.t.ion'if;ott‘opeqr un :;40111 t6}11‘0§;
istrement ne permet pas de déterminer la position des poiuts d]ﬁra}(‘ta.nts. }"“a‘l‘ COl‘l .1:, '
tenant compte de plusicurs fonctions de transfert pour If“squell(‘? I'onde PV 8 (‘s‘t— P.]]O])t “g]}g
avec des directions différentes. il semble possible de repérer les éventuelles per L_m yation
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de vitesse dans le milien. Nous pouvons alors utiliser plusicurs enregistrements différents &
une meme station, cependant I'idéal est d'utiliser un réseau de stations sismologicues. In

effet, seule I'intersection de différentes isochrones peut permetire de retrouver les points
diffractants composant le milieu.

Pour illustrer I"utilisation d'un réseau de stations. nous [aisons appel une lois de plus
att calcul de sismogrammes synthétiques. Cette fois. nous considérons un milieu homogéene
sous les stations. Dans ce milieu est placée une perturbation de vitesse ponctuelle. La
encore, les synthétiques sont calculés i 1'aide d'un tracé de rai. Afin de simplifier les
résultats, nous ne considérons que les phases S genérées par le point diffractant. De plus,
I'amplitude de ces phases est arbitrairement tres mmportante. Par contre, le diagranume
de radiation déterminé par Forgues (1996) est respecté. 1l est donné par :

s 2V . : 3V, ¥ . 2 &p dp . .
WS, =[-22 sin (2077)] x [+=2] = [ sin (207%)] x [—[} — LingPs

s i ! |
p 5 P P e
avec p, la densité du milieu de référence, 1V, of V) les vitesses sismiques. Les 81} ot dp
représentent les variations au niveau de la perturbation. L'angle de diffraction %5 est

mesuré entre la direction du rai et la direction récepteur-point dillractant.

Le dispositif d'acquisition choisi est composé de trois stations formant un triangle
isocele (Fig. 5.14). Nous considérons un milieu formant un cube de dimension (40,40.50):
origine du repere est placé en surface au centre du dispositif. Les coordonnées des trois
stations sont de ce fait : (-5,5.0), (5.5.0) et (0.-5.0) pour st1, st2 et st3 respectivement.
La perturbation de vitesse et de densité est insérée en (0,0.10).
Pour les trois stations, nous calculons les sismogramimes synthétiques pour différentes
directions d’arrivée de 1'onde P. L'espace des azimuts est enticrement couvert avee un
pas d'inerémentation de 30°. Deux séries de 12 synthétiques sont ainsi calculées. Pour la
premiere série, I'angle d'incidence de l'onde P est de 15%. Pour la deuxieme. LOUS avons
choisi un angle de 25°. Nous avons representé les composantes longitudinales des traces
calculées aux trois stations sur la figure 5.14.

L’amplitude, la polarisation et le temps d arrivée de la phase diffractée (notée Psd)
varient selon I'azimut de I'onde P. On remarque que ces variations ont une période de
2 radians. Analysons les enregistrements obtenus pour la station st3. La composante
longitudinale de la phase diflractée PS est positive pour les azimuts entre 0 et 180 de-
grés, négative lorsque I'onde P arrive par l'ouest. Cette composante est nulle pour les
phases produites par les arrivée P du nord et du sud. L'amplitude est maximale pour
les composantes d'azimut 90 et 270 degrés. Le temps d'arrivée de 1'onde diffractée est le
plus court pour un azimut de 90 degrés. Il est le plus long pour une direction d arrivée
de I'onde P opposée. L'écart de temps entre ces deux cas extrémes est de 0.441 secondes
bour une incidence de 'onde P de 15 et de 0.60 seconde pour une incidence de 257,

A partir du jeu de sismogrammes synthétiques nous calculons la grille de diffraction
du milieu. Les résultats sont reportés sur la figure 5.15. Trois tests ont été effectués. Dans
le Premier, nous considérons un seul enregistrement simultanément aux trois stations. Le
second est déterminé & partir d'une seule station (stl) et les 24 synthétiques. Dans le
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Figure 5.14: Sismogrammes (composante longitudinale) synthétiques modélisant uné
diffraction unique PS dans un milieuw homogéne. La géométric d aquisition est représent e
au centre. Le réseau de capteurs est formé par lrois stations (triangles noirs) qui entourent
le point diffractant (disque gris). Powr chaque station nous caleulons les sismogranimes
powr différentcs directions d'arrvivée de Uonde P et pour dewr angles d'incidence. Les
courbes en trait fin correspondent aur envegistrements dans lesquels Uangle dincidence de
la P est de 157, les envegistrements tracés en trail plus épais sonl ceux des phases P a.y(.'.'n-f
un angle d’incidence de 25°. L'onde P directe esl notée tandis que la phase diffrcatée Pa

csl marquée Psd.
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Flgur‘e 5.15: Coupe verticale dans la grille de diffraction. Le profil (AB) est celui défini
dans.la figure précédente. a.: Position du point diffractant dans le miliew homogéne.
Ltf vitesse P est de 6.4 km/s, celle de ondes S de 3.7 km/s. b.: Grille de dzﬁmlction
déterminée ¢ partir d’un seul enregistrement par station. L’onde P éclaire le milieu par le
NOTd. c.: Grille caleulée en considérant 24 événements & la station st1 seule. d.: Section
wssue du calcul prenant en compte les 24 sismogrammes aux trois stations.
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dernier cas. tous les enregistrements et toutes les stations sont pris en compte. Dans tous
les cas. afin de ne pas perdre de I'information par sommation de pulses négatifs et positifs,
nous nous intéressons aux fonctions données par la relation :

H(t) = /L2(1) + T(t) . (5.13)

ot L et T sont composantes longitudinale et transverse respectivement. La prise en
compte de la composante transverse des sismogrammes perinet de ne pas s'enquerir de
la variation d'amplitude de la phase diffractée en fonction de sa direction d’arrivée a la

station.

La figure 5.15 présente pour les trois cas un profil normalisé au travers de la grille.
Ce profil (AB) est une diagonale et est visible figure 5.14. Sur ce profil, la perturbation
est positionnée au point de coordonnées (23.28;10).
Dans tous les cas la position du point diffractant est retrouvée. Elle est localisee au
point de plus forte amplitude de la grille, c’est-a-dire la ou on trouve une valeur égale
5 1. Par contre, lorsque nous utilisons une seule station, la précision obtenue est moins
bonne. Un seul enregistrement aux trois stations permet déja la localisation de la pertur-
bation de vitesse. Nous parvenons au meilleur résultat en utilisant I'ensemble des donnees.

La technique d’inversion décrite ici permet ainsi de retrouver a partir des synthé-
tiques les perturbations de vitesse ponctuelles dans le modele. Elle permet en outre de
retrouver les interfaces dans un milieu au travers des conversions PS5 qui y sont produites.

Prenons le cas par exemple d'une discontinuité plane a 30 kilométres de profondeur.
Elle sépare un demi-espace homogene dans lequel la vitesse des ondes P est de 8.1 km/s
d’une couche homogene ot la vitesse P vaut 6.4 km/s. Le rapport de vitesse V,,/V; est
le méme dans tout le modele. Nous avons choisi une valeur de 1.70 (Fig. 5.16). Consi-
dérons un profil de stations est-ouest enregistrant simultanément une onde P et sa coda
provenant d’un séisme situé dans la direction N10° par rapport a la station. Les fonctions
de transfert sont calculées par la méthode de tracé de rai précédemment utilisée. Seule la
phase convertie PS sur la discontinuité est modelisée.
Le modeéle étant tabulaire, les fonctions de transfert obtenues pour les quarante stations
sont semblables. Le décalage observé entre l'onde P et sa convertie est de 3.4 secondes

(Tig. 5.16).

Dans ce cas tres simple, l'interface se dessine déja clairement sur la section des
fonctions de transfert (Fig. 5.16). Le calcul de la grille de diffraction va cependant nous
permettre de passer du domaine (x,1) au domaine (x,z). Cecl est bien siir possible car
nous connaissons la vitesse du milien. En utilisant une vitesse moyenne pour tout le
modele de 7.13 km/s pour les ondes P et 4.23 ki/s pour les ondes S, nous obtenons la
section proposée figure 5.17c. L'amplitude maximale sur cette coupe n ormalisée avoisine
0.90. Dans ces conditions, 'interface est repositionnée a une profondeur de 29 £ 2 kilo-

metres.

(e résultat, méme tres bon, peut étre amélioré. Iin effet dans ce cas précis, nous
pouvons introduire une contrainte supplémentaire : la loi de Snell-Descartes. (lette loi

T
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Figure 5.16: Modele et fonctions de transferl synthétiques associces. Le milieu est composé
d'une couche reposant sur une demi-espace homogéne. Le sysiéme d ‘wcquisilion est 'u:n
profil EW de 78 km de longuecur formé par 40 stations. L'onde P incidente éclaire la
structure depuis la direction N10°. A gauche sont représentés les fonctions de transfert
Ol')t(“."l'tif& a chaque station. Le miliew dlant tabulaire, toutes les fonctions de transfert sont
les mémes. Londe convertie PS au passage de Uinterface arvive ¢ chaque station 3.4
secondes apres ['onde P. ‘ K

relie les angles d'incidence de I'onde P et de la convertie sur 'interface. Nous nous servons
de ce critere angulaire, différent du diagramme de rayonnement des ondes diffractées de
Forgues (1996). afin de focaliser I"énergie sur I'isochrone elliptique. Les diagrammes a
et b de la figure 5.17 illustrent cette focalisation. Cles deux sections sont fa‘iijt.es le long
d’m.l profil dans la direction de I'arrivée de I'onde P. Seule la fonction de transfert de la
S\tamon au centre du dispositif d’acquisition est prise en compte. La figure 5.17a montrent
Lellipse de diffraction et se rapproche de la figure 5.13. Dans cette figure, I'énergie i‘(‘levée
sur la trace synthétique se répartie de facon homogene le long de 'isochrone. Quand on
applique le critere de Snell-Descartes, ¢’est-a-dire lorsque I'on privilégie la section de la
('.Olll‘])e permettant le respect de ce citere par un systeme de pondération, on obtient la
figure 5.17h. Dans ce cas, seule une petite partie de Lellipse reste visible.

A Taide de cette modification nous déterminons la grille de diffraction pour tout
1( profil. La section résultante est présentée figure 5.17d. Cette fois, la profondeur de
lmte.rfa‘ce lue sur la coupe est de 30 £2 km. et le maximum relevé est de 1. Nous 1'etr0u;
vous .]Ci exactément la profondeur de I'interface dans le modele. La correction apportée par
%a‘ prise en compte de la loi de Snell-Descartes dépend de la direction d’arrivée de 'onde
ncidente par rapport au profil. Ainsi, quand les deux directions coincident, la correction

st minime tandis qu’elle est maximum lorsque l'onde P arrive perpendiculairement au
profil.
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Figure 5.17: Sections verticales au travers de la grille de diffraction. En haut profil (CD),
on ne considére qu’une seule station. En bas, le profil (AB) correspond a celui des stations
(Fig. 5.16).(a., ¢.) Sections brutes. (b., d.) Résultats en tenant compte de la loi de Snell-
Descartes.

Nous voyons ainsi se profiler un nouvelle technique de modélisation des interfaces
sous un profil de stations sismologiques. La grille de diffraction semble effectivements étre
un moyen efficace pour imager les structures crustales. Ceci est d’autant plus vrai que
nous pouvons tenir compte d'un certain pendage de l'interface recherchée. Cependant,
il faut regretter la nécessité d’avoir des a priori assez forts sur le milieu étudié. En ef-
fet, pour une bonne focalisation des amplitudes, nous avons besoin de connaitre par uneé
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source independante la vitesse moyenne (du type RMS) des ondes sismiques dans le mi-
lieu. Dautre part, les cas examinés ici sont tres simples. Lorsque nous nous intéressons a
la forme complete de la coda, il faut tenter de séparer d'une part les effets diffractants des
conversions aux interfaces et d’autre part les conversions simples des réflexions multiples.

Le modele utilisé pour le calcul des synthétiques complets est une combinaison des
modeles présentés figures 5.14 et 5.16. Le champ de déplacement dans le milieu est dé-
compos¢ de maniere a traduire 'apport séparé des phases converties aux discontinuités du
modele et celui des perturbations de vitesse plus locales (formant les points diffractants).
La fonction de transfert s’exprime alors sous la forme :

h(t) = ha(t) + cha(t) . (5.14)

(Vest la sommation de la fonction de translert relative aux conversions de phases (h(t))
et de celle liée a la partie diffractante du milieu (hy(¢)). Le coefficient € permet de moduler
I'influence des phases diffractées par rapport aux conversions.

Nous prenons en compte les fonctions de transfert calculées a trois stations placées selon
la géométrie de la figure 5.14. Pour chaque station, 12 enregistrements sont modélisés.
L'incidence de 'onde P est commune aux 12 synthétiques. Nous avons pris 25°. L'azimut
d’arrivée de 1'onde varie de 0% & 3307 avec un pas de 30°.

La figure 5.18 présente les résultats obtenus dans trois cas différents. Dans un
premier temps, nous n’avons pas tenu compte de la phase diffractée dans le calcul des
fonctions de transfert aux stations. Pour cela, le coefficient ¢ dans I'équation 5.14 est
nul. La phase convertie sur la discontinuité se situant a 30 kilometres de profondeur est
clairement visible sur les synthétiques pres de 3.4 secondes apres I'onde P. Cette inter-
face est bien marquée dans la coupe verticale de la grille de diffraction correspondante
(I'ig. 5.18a). Cette section au travers de la grille se [ait selon un profil identique & celui de
la figure 5.14. L’interface sous le réscau de stations laisse une marque tres large dans la
coupe et sa profondeur est sous-estimée car nous avons sous-évalué intentionnellement la
vitesse moyenne du milieu. Effectivement, dans I'inversion nous avons utilisé une vitesse
P de 6.4 km/s correspondant a la vitesse des ces ondes dans la couche superficielle. La
vitesse des ondes dans le demi-espace homogene étant de 8.1 km /s, nous sous-estimons la
valeur moyenne de la vitesse dans la grille de diffraction.

Pour le second test, nous considérons que la perturbation de vitesse & 10 kilomeétres
sous le réseau engendre une phase diffractée PS5 dont 'amplitude est inférieure a la phase
P convertie S sur I'interface plus profonde (Fig. 5.18b). Dans ce cas, la trace de I'interface
a la base de la couche reste inchangée sur la coupe. Par contre, nous voyons apparaitre
avec une amplitude plus modérée le point diffractant bien relocalisé & 10 kilometres sous
la surface. Sur cette section normalisée, Pamplitude qui marque ce point avoisine 0.7
seulement. Il ne ressort ainsi que faiblement et pourrait étre négligé.
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Figure 5.18: Grilles de diffractions pour une forme d’ond_e complete, phases_ co'nver't;fis
et diffractées. Le modéle utilisé pour le calcul des synthétiques est une gombmmson f;i_
modéles présentés figures 5.14 el 5.16. Nous prenons en comple les fonctions de tmnsfe
calculées & trois stations placées selon la géométrie de la figure 5.14. Pour chaque statiom,

s - ) g s es 5
12 enregistrements sont calculés. Voir le texte pour leurs caractéristiques. La notation d

phases est conforme i celle précédemment employée. Sous chaque séric de traces se (route
les coupes résultant de Uinversion. a.: Modele ne tenant pas compte de la pertu.rbatw??
de vitesse locale. b.: La perturbation de vitesse est petile par rapport au seut de m,te'ssﬁ o
travers linterface. c.: La perturbation de vitesse est plus importante que le saut. de vilesse
a travers Uinterface.
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Finalement. lorsque "amplitude de la phase dillractée est suffisamment importante.
sa trace dans la grille de diflraction est conséquente et domine les autres contributions

(Fig. 5.18¢). Dans ce cas, le point diffractant est tres bien défini et ¢’est "amplitude liée
a Uinterface plane qui s’atiénue.

Dans les frois cas. les phases issues des réflexions multiples sont trop tardives pour

influencer I'inversion. Il faut remarquer cependant que les interfaces moins profondes
peuvent produire des réverbérations dont le temps de propagation est suffisamment court
pour leur permettre d’apparaitre dans la grille de diflraction. Dans ce cas, ces phases sont
vues de la méme maniere que la phase convertie PS et nous risquons d’en déduire des
interfaces qui n'existent pas.
D autre part. sur les coupes. les phases dillractée et convertie ne présentent pas les mémes
réponses. La trace associée a la phase convertie est marquée par une certaine largeur tandis
que celle de la phase diffractée est plus concentrée. Avec nn tel dispositif d acquisition.
I'inversion ne permet pas de [ocaliser I'énergie convertie sur I'interface tres finement. ce
qui nous permet de la distinguer de ["énergie diffractée.
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Chapitre 6

Cas d’une structure tabulaire : |
Tamanrasset

La station sismologique TAM est située dans le massif volcanique du Hoggar dans
le sud de I"Algérie. Ces coordonnées sont données dans le tableau G.1. (“est une station
large hande appartenant au réscau francais GEOSCOPE qui est opérationnelle depuis le
1T mars 1990. Sur pres de dix ans de fonctionnement., nous avons pu traiter 109 enrve-
gistrements satisfaisants aux criteres de sélection des fonctions de transfert, a savoir, une
distance épicentrale comprise entre 30 et 90 degrés et une magnitude suffisante pour per-
mettre un rapport signal/bruit suffisamment fort.

Latitude Longitude Elevation (m) prol. capteur (m)

22,791 N 5527 E 1377 2

Tableau 6.1: Coordonnées de la station TAM.

Plusieurs publications récentes ont utilisées les données de cette station permanente.
! e ” . 71 .
Sandvol et al. (1998) ont utilisé une recherche de grille pour modéliser des fonctions de

transfert obtenues & plusicurs stations sismologiques situées en Afrique du nord et au I
Moyen-Orient. Leur résultat pour la station TAM montre un modéle tros simple formé
de quatre couches avec une profondeur du Moho & 38 kilomotres. Dapres ces auteurs, la
structure crustale entourant la station est trés homogene malgré sa situation proche d'un
massif volcanique tres important : le oggar. Ce massif serait lié & un point chaud, mais
d'apres les auteurs, celui-ci n’aurait pas altéré significativement la crotite sur son passage.

La simplicité de la forme des fonctions obtenues par ces auteurs nous ont poussé i
utiliser les données de cette station pour illustrer I'utilisation que nous allons [aire des |
lonctions de transfert. |
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)

6.1 Les données

La répartition des séismes dont les enregistrements a la station TAM ont él-ﬁ ],Il.i]isés
est représentée sur la figure 6.1, La localisation de la station permet de <;on.~51(|.('1‘€;'1' les
tremblements de terre sud américains, de la ride médio-atlantique, d’Afrique ainsi que
ceux avant lieu en Asic mineure et centrale pour le calcul des fonetions de transfert. La
posit.iovn de cette station nous assure ainsi une bonne couverture azimutale des Ell‘l‘i\"é"f‘.‘:;
enregistrées. D autre part., les séismes sélectionnes ont une (listauc-(‘ épicentrale comprise
entre 28 ot 91 degrés. ce qui permet un échantillonnage optimal de I'espace des parametres

de rai.
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Figure 6.1: Répartitions des €léscismes enregistres a la station TAM entre 1990 el 19949.

Afin d’apprécier la bonne distribution des événements analysés, nous les avons re-
portés dans un diagramme donnant le parametre de rai des oudes P en fonction de _leul'
direction d’arrivée a la station (Tig. 6.2). Il fessort de ce graphique deux diroct]m?s
théoriques d'arrivée privilégiées : entre 40 et 100 degrés d'une part et de 230 a 300 c-legl‘es
d’autre part. Pour ces deux intervalles d’azimut, la gamme de paramctre de rai cou
verte s'étend de 0.041 & 0.082 s/km. De nombreux séismes sud-américains de magnitude
supérieure & 6.0 ont été enrgistrés. Ils forment un groupe compact dans le diagramme
entre 230 et 290 degrés pour des parametres de rai allant de 0.041 a 0.050.
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Figure 6.2: Distribution des paramétres de rai associes aur phases P analysées selon
LFazimut d arrivée de 'onde.

6.2 Fonctions de transfert

Depuis la mise en route de la station & Tamanrasset, plus de 180 séismes de magni-
tude supérieure a 6.0 ont en lien entre 30 et 90 degrés de distance de la station. De tous
ces événements. seuls 109 ont abouti an calcul de fonetions de transfert. En effet. certains
enregistrements se sont avérés de qualité insuffisante ou bien n'étaient pas présent dans
la liste des dounées disponibles.

Un premier exemple d’enregistrement est montré sur la figure 6.3. I s’agit d’un
séisme péruvien datant de 1990. Sa magnitude est de 6.3 et la profondeur du foyer est
estimée & 40 kilomotres. La distance épicentrale associée au sismogramme est de 85.7
degrés, I"azimut & la station est égale 261.7 degrés et dans le modele de Terre sphérique
lasp9l. le parametre de rai de 'onde P est évalué a 0.044 s [km.

La figure 6.3 regroupe les trois composautes verticale, longitudinale et transverse
de I'onde P et de sa coda. Cent-dix secondes de signal sont visualisées avec un pas
d.‘é(‘ha‘ntﬂ]on1’1a.ge de 0.128 secondes.  Cet enregistrement fait preuve d'un rapport
signal /bruit excellent qui est caractéristique des signaux acquis par la station de Taman-
tasset. Celle-ci hénéficie en effet d'une installation et d'une situation permettant des en-
registrements de trés haute qualité. peu pollués par des signaux parasites. D’autre part.
Hous remarquons également que la composante transverse est presque nulle, ce qui est con-
forme aux modeles de Terre sim ples présentant une symétrie sphérique. La composante
longitudinale par conftre presente une amplitude assez significative. Les 25 premieres sec-
ondes, apres le début des arrivées, des composantes verticale et longtudinale (c’est-a-dire
ell\tl‘ﬁ‘ L5 et 40 secondes sur I'extrait montré), sont assez semblables. & un facteur d’échelle
Pres. Nous pouvons observer ceci car 'onde P sous la station n'est pas purement verti-
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cale et donc s’enregistre en partie sur la composante longitudinale, masquant les phases
converties PS générées par les discontinuités de vitesse sous la station sismologique. Pour
différencier les phases converties, il est donc nécessaire de calculer la fonction de translert

associée a ce sismogramme.

1P

o
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Bk =]
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o 20 a0 e s 100
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Figure 6.3: Frtrait de Uenregistrement a la station TAM du séisme pcéruvien du 30 mai
1990 & 2:34:07 UTC. La trace supéricure correspond a la composante verticale, celle du
milieu a la longitudinale el celle du bas @ la composante transverse. Les signawr ont €té
filtrés par un filtre passe-bas Bullerworth de degrés 2 dont la fréquence de coupurc est

cgale a 2 H:z.

Le résultat de la déconvolution de la composante longitudinale du sismogramme
de la figure 6.3 par la composante verticale correspondante. ewn fonction du facteur de
damping est présenté sur la figure 6.4. Les facteurs de seuillage des valeurs singulieres
utilisés, exprimés en pourcentage du maximum de ces valeurs. vont de 0.001% a 30%.
Nous avons choisi de dessiner 55 secondes du résultal obtenu. La composante verticale
a été préalablement décalée de 100 échantillons, soit 12.8 secondes. (‘e décalage permet
d’observer un pic principal dans les 25 traces de la figure 6.4. Celui-ci permet de po-
sitionner la phase P par rapport aux autres phases composant le signal. Les fonctions
vésultant de la déconvolution sont assez proches des cas théoriques du chapitre 3. Plus
le facteur de seuillage des valeurs singulieres est grand et plus la fonction de transfert est
lissée. Nous remarquons également que pour les seuils les plus bas, aucun pic secondaire
ne ressort aprés le pic principal. Ce n'est qu'a partir 0.05% de seuillage que la fonction
de transfert s'organise en succession de pics clairement identifiables dans la fonction. Il
faut cependant augmenter encore un peu le seuil des valeurs singulieres pour améliorer la
stabilisation du résultat de la déconvolution et faire disparaitre les oscillations secondaires
non significatives. Nous choisissons alors comme résultat final, la fonction obtenue a |'aide
d'un facteur de seuillage de 5%. Le signal lié & la phase convertie sur le Moho se distingue
alors tres nettement 3.9 secondes apres le pic principal.

Le deuxieme exemple de traitement présenté est effectué a partir d'un en registrement
datant de 1990 également. Cette fois, le séisme est plus proche de la station, 37.9 de-
erés de distance épicentrale. mais la direction d’arrivée théorique des phases majeures est
assez proche de celle rencontrée précédemment : 299.1 degrés. Le tremblement de tert€
en question est situé au niveau la ride médio-atlantique. La profondeur de son foyer est

| 8 :
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lgure 6.4: Résullals de la déconvolution de la composante longitudinale par la composante
verticale du sismogramme selon le fucleur de seuillage ulilisé. La valeur de ce facteur
€5 2 - Y e L . » o . . wg e . ‘-/ \
st indiqué a droite des traces. Le lrail vertical marque la position du pic associé @ la
onversion PS sur le Moho. Ce pic n'apparai qu'a partiv d un cerlain seuwil des valeurs

Stinguliéres, La solution de la déconvolution choisie esl celle obtenue avee un facleur de

I
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moins importante que celle de I'événement survenu au Perou. Elle est donnée par les
tables de sismicité mondiale égale a 10 kilometres. La maguitude de ce séisme est de 6.1,
Clomume la distance épicentrale est plus petite, le parametre de rai de I'onde P est plus
erand. Nous I'évaluons dans le modele Tasp9l et trouvons e valeur de 0.076 s/km.
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Figure 6.5: Lulrait de Uenregistrement a la stalion TAM du séisme du 14 aoul 1990 a
20:46:11 UTC. Un filtrage identique au premicr cas a €té appliqud.

Surface libre

Figure 6.6: Ciréation des ondes pP el sP au voisinage de la source.

Les composantes du sismogramme dans le repere (Z,L.T) sont tracr"es’sur la fi-
gure 6.5. Une nouvelle fois, la composante transverse est qua.si—ﬂu.ﬂe et le début de la
composante longitudinale ressemble beaucoup a la composante verticale cqrrt—*sp011dante:
(e séisme étant un décrochement, sa fouction source est tres complexe. CVest pourquol
les premicres secondes de signal que nous observons sur les Conlposa.n-tes Z et L. sont .ausSJ
compliquées. Le comportement du résultat de la déconvolution en fOL;L('f]CI)I.l_ du seuil ap-
pliqué aux valeurs singulicres differe par rapport au cas pl'écéden.t (Fig. 6. i}. :‘.\101‘5 qutj
dans le premier exemple, le signal avant le pic principal était négligeable (Fig,. 6‘.4)‘ (.laltb
ce nouveau cas, nous constatons I'apparition d'un pic 6.08 secondes avant le pic prmcl
pal. Ce signal se distingue nettement des 1% de seuil et ne cesse de grandir quand }f‘
facteur de seuillage augmente. Symétriquement au pic principal, nous retrouvons un pic

. ~ . . . . . . . . . ”,i
secondaire .08 secondes apres le pic principal. Le comportement de cette phase suit cell
. . s . ST T

du pic précédent le pic associé a la phase P. Un tel couplage a déja été observé dans

»
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chapitre 3. pour des sismogrammes synthétiques (Fig. 3.12). Tl est interprété comme la
signature d'une phase sP ou pP dans les envegistrements (IMig. 6.6). L'amplitude de cette
phase ¢tant assez importaute. il s'agit plutot dune phase sP.

Afin de vérifier cette assertion pour ce cas réel. un rapide calcul peut étre fait. Dans
le modele Tasp91, I'incidence au fover (/p) des ondes P et sP. pour une distance épicentrale
et une prolondeur de fover correspondant aux caractéristiques de cet événement, sont
proches de 277 et 15% respectivement (I'onde sP partant vers le "haut” et I'onde P vers
le "has™). La différence de temps de propagation entre 'onde P et la phase sP s’exprime
alors simplement par la relation :

! 1
g2 o [ 2 . (6.1)

Vi cos 15 cos il

Avec une vitesse des ondes P moyenne de 6.4 kim/s et un rapport de vitesse Ro = 1 /1
de 1.75, nous obtenons une profondeur de foyer h = 13.3km, proche de celle donnée par les
tables mondiales (CNSS). Clette adéquation nous pousse a conclure que le signal parasitant
la fonction de transfert dérivée de cel enregistrement est bien lié & une phase P réfléchie a
la surface proche de la source du séisme. Pour limiter son importance dans la fonction de
transfert, nous pouvons cependant considérer un seuil des valeurs singulieres sullisamment
petit. (Vest pourquoi, nous choisissons pour cet exemple de limiter les valeurs singulieres
a 1% de la valeur maximale. Dans ce cas, la signature de la phase sP reste négligeable

mais le pic associé a 'onde convertie sur le Moho est bien identifiable 4.1 secondes apres
l'onde P directe.
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0.0001% Figure 6.8: Diagramme des fonctions de transfert obtenues a la station TAM.
0 5 10 (s) [’ensemble des 109 fonctions de transfert est rassemblé sur la figure 6.8. Cette figure
présente les traces dans un diagramme temps-parameétre de rai. Toutes les fonctions ca-
Figure 6.7: Méme représentation du résultat de la déconvolution que pour la figure 76.4- ractérisées par un paramétre? voisin ont été préala,blemel-lt sommeées et le graphique montre
Cette fois, une phase parasite existe a 6.08 sccondes avant et aprés le pic principal. ( ‘ctte alors une moyenne de ces signaux au paramétre de rai correspondant. La figure donne
phase est interpétéc comme une onde sP. Sa présence nous oblige a considérer un facteur
de seuillage de 1%.
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aussi bien les fonctions de transfert transverses que les fonctions longitudinales.

Sur la composante longitudinale, le pic principal est le signal qui ressort le mieux
mais sa largeur differe d’une trace a I'autre. I’onde convertie PS sur le Moho est visible
et cohérente pour tous les parametres de rai, nous I'avons matérialisé par un trait en
pointillés. Vers 26 secondes, un autre signal trés marqué existe pour les parametres les
plus faibles. Au dela de 0.052 s/km (330 s/km x 6371). le signal sc perd. Il est diflicile de
distinguer des signaux cohérents plus loin dans les fonctions de transfert. Les composantes
transverses sont elles constituées de signaux nettement plus faibles que les composantes

longitudinales.

La structure sous la station de Tamanrasset semblant étre latéralement homogene
(Sandvol et al, 1998), nous avons sommé toutes les fonctions de transfert obtenues afin
d’évaluer une fonction de transfert moyenne sous la station. Clette opération est justifiée
par les faibles composantes {ransverses observées. Si nous considérons uniquement les
25 secondes apres le pic principal, il n'est pas nécessire d’appliquer des corrections en
fonction du parametre de rai avant sommation. La somme est donc faite directement.
Les traces résultant de cette sommation sont montrées sur la figure 6.9.
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Figure 6.9: Rdsultal de la sommation des fonclions de transferl. Le pic associ¢ a la phlafjf
convertie PS sur le Moho apparait 3.91 secondes apres le pic principal. La zone grisee
entourant la fonction représente Uincertitude de la forme de la fonction. Elle cst déduite
de la déviation standard caleulée a partir des traces servant @ la sommation.

La forme de la fonction de transfert moyenne obtenue est tres simple. La composante
transverse est presque nulle, el le signal sur la composante longitudinale reste plat avant
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le pic principal. Cette simplicité est en bon accord avee un modele crustal tabulaire. Le
pic prenant place 3.91 secondes apres le pic principal est interprété comme la phase PS
convertie sur le Moho. En considérant une vitesse movenne des ondes S daus la crotite de
3.7 ki /s et une incidence verticale. nous évaluons la position du Moho & 34 kilométres
sous la station.

Afin d’estimer I'incertitude de la forme de la fonction de transfert, nous calculons en
chaque point de la fonction. la déviation standard associée & la sommation. Llintervalle
d’erreur sur 'amplitude en un temps { est alors donué par + la valeur de 'écart type
calculé au temps considére.

6.3 Structure crustale

Afin de retrouver la structure crustale movenne sous la station de Tamanrasset. nous
avons dans un premier temps inversé la fonction de transfert présentée sur la figure 6.9.
Pour cela, nous nous sommes servi du programme d'inversion établi par Ammon el al
(1990).

Le modele initial découle directement du modele solution déterminé par Sandvol e
al (1998). Il est formé de trois couches homogenes reposant sur un demi-espace homogéne
cgalement. La premicre couche a une épaisseur de 3 kilometres pour une vitesse des ondes
S de 3.4 km/s. Elle est suivie d'une couche de 22 kilométres d'épaisseur dans laquelle les
ondes S se déplace avec une vitesse de 3.75 km/s. La croite inférieure est caractérisée
par une vitesse des ondes S de 4.0 km /s et le Molio est situé & 38 kilometres de profondeur.

La solution de I'inversion est montrée sur la figure 6.10. Celle-ci regroupe les profils
de vitesses solutions de I'inversion, la famille de modeéles dérivant du profil initial et ayant
servi de point de départ & l'inversion. Le facteur de lissage utilisé pour I'inversion de la
fonction est fixé a4 0.1. La famille de modeles initiaux est formé de 24 profils différents.
Elle couvre ume gamme trés large de modeles, ce qui nous donne de fortes chances d’avoir
ai moins un modele proche du modele réel. Les fonctions synthétiques calculées & partir
des profils solutions de I'inversion sont trés proches de la fonction de transfert observée i
la station TAM. L'erreur est bien inférieure a I'incertitude sur la forme d’onde du signal
inversé. Nous aboutissons & une structure crustale simple ressemblant a la structure
moyenne sous les continents (Fig. 1.5). Le profil de vitesse comporte deux zones de faible
vitesse, une entre 7 et 17 kilometres et I'autre entre 27 et 35 kilometres. Le Moho est
placé & la hase de la deuxieme zone & moindre vitesse.

Nous avons également essayé d'interpréter le contenu de la fonction de transfert en
terme q’énergie diffractée PS sous la station (Fig. 6.11). Pour cela, nous avons considérer
les 109 fonctions de transfert dans le caleul de la grille de diflraction. Pour ce caleul,
chaque fonction de transfert est caractérisée par la direction théorique d'arrivée de 'onde
P a la station et par son incidence. L'azimut théorique est déterminé en considérant une
Terve & structure superficielle latéralement homogene et I'incidence de 1'onde est calculée
dans le modele lasp9l. La figure 6.11 propose des coupes ouest-est dans cette grille. La
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Figure 6.10: Résultal de Uinversion de la fonction de transferl longitudinale de la fig-
wre 6.9. En haul, profils de vitesse solution et profils de vitesse dec départ. En bas,
comparaison de la forme des fonctions de lransfert synthetiques et de la fonclion réelle.
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taille de la grille est de 220 km de coté sur 90 km verticalement. La station est position-
née a origine du repere cartésien orthonormé. Sur la figure, nous avons représenté des
extraits de profil faisant 90 kilomeétres de long.
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Figure 6.11: Coupe verticale dans la grille de diffraction selon un profil ouest-est. FEn
hmft, sont repésentées des scctions brutes. Dans la coupe a, la m'te&se des ondes P est
fizée & 6.4 km/s et celle des ondes S @ 3.7 km/s. Pour le diagramme b, les vitesses sont de
5:8 km/s et 3.9 km/s pour les ondes P et S respectivement. Les diagrammes du bas, ont
€té obtenus en tenant compte de la loi de Snell-Descartes. Nous avons également effectué
le calcul en considérant deuz vitesses moyennes différentes pour le milieu sous la station.
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Plusieurs tests on été faits en considérant des vitesses moyennes différentes pour la
propagation des ondes dans la grille. Nous en reportons uniquement deux ici. Dans le
premier cas, la vitesse des ondes S est de 3.7 km/s et la vitesse des ondes P est de 6.4
km/s. Dans le second cas, ces vitesses sont plus élevées : 6.8 km/s et 3.9 km /s pour
les ondes P et S respectivement. Deux caleuls ont été menés a chaque fois 1 un calcul
direct et une sommation respectant les lois de Snell-Descartes. Lorsque nous ajoutons la
contraiute supplémentaire de Snell-Descartes, nous forcons le programme a ne détecter
que ce qui pourrait provenir de conversions sur une interface.

Le calcul le plus simple aboutit aux diagrammes a et b de la figure 6.11. On dis-
tingue sur ces coupes deux ellipses majeures et une ellispe moins prononcée et de demi-axe
plus important. Ces ellipses sont le fait du déséquilibre du nombre de séismes situés a
lest et & Iouest de la station. Le nombre d’onde P provenant de 'est est en effet plus im-
portant. Ces diagrammes sont caractéristiques d'un milieu dans lequel les hétérogénéités
latérales ne sont pas dominantes et sont le reflet de la simplicité relative des fonctions
de transfert obtenues & la station. Nous interprétons les deux signaux les plus fort en
amplitude comme la trace de phases converties sur des discontinuités de vitesse sous la
station.

Sl est difficile de conclure sur la présence d’hétérogénéités latérales sous la station
de Tamanresset & partir des sections brutes, en considérant les relations angulaires de
Snell-Descartes il est possible de retrouver la profondeur du Moho sous la station. En
utilisant une vitesse moyenne de propagation des ondes plus élevée, nous focalisons mieux
Ja trace liée & la conversion PS du Moho (Fig. 6.11d). Dans ce cas, la profondeur du Moho
est relevée & 35km + 2, ce qui est en bon accord avec l'inversion précédente. Les vitesses
moyennes élevées sont justifiées par le fait que la grille utilisée est a I’échelle lithosphérique.
Il faut donc tenir compte des vitesses du manteau supérieur dans le calcul. La profondeur
de la premiére discontinuité est cependant surestimée. Le graphique (d) de la figure 6.11
nous donne en effet une profondeur de 5 kilometres. 1l s’agit en fait sans doute du saut de
vitesse & 3 kilométres de profondeur déja observé dans le résultat de inversion d’Ammon
effectuée plus haut.

6.4 Discontinuités mantelliques

Les discontinuités plus profondes sous la station de Tamanrasset ont ¢té recherchées
par le caleul de spectres de vitesse (Tig. 6.12). Pour le premier calcul, nous n’avons pas
tenu compte de la superposition de couches. Dans ce cas, le rapport de vitesse Ve /Vs
a été fixé & 1.75 (Gurrola el al, 1994). Nous obtenons un spectre assez simple. Les
discontinuités crustales principales sont bien visibles. Nous retrouvons la discontinuiteé
superficielle (3 km) et le Moho clairement représentés par deux barres quasi-paralleles a
I'axe des vitesses et situées a 2 secondes et 4.5 secondes environ respectivement. Vers
14 secondes apparait une nouvelle trace d’amplitude tres forte. Par comparaison avec
I'analyse de vitesse pour le modele lasp91 (Fig. 4.12), nous I'associons & la réverbération
P2pls entre le Moho et la surface libre.
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Figure 6.12: Spectres de vitesse obtenus pour TAM. Correction 1 : spectre corrigée des
structures crustales; Correction 2 : correction pour la discontinuité de {26 km de pro-
Jondeur; Correction 3 : correction pour la discontinuité de 662 km de profondeur.
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Trois autres maxima sont attribués i des conversions PS sur trois discontinuites
majeures du manteau. Le premier est relevé a 23.5 s pour une vitesse de 3.6 km/s. Le
deuxieme se situe au point (3.9, 45.5) et le dernier au point (4.5, 65.0). Afin de déterminer
une profondeur et une vitesse d'intervalle les plus justes, nous avons calculé trois spectres
supplémentaires, en corrigeant a chaque fois de I'effet des couches supérieures. Iin relevant
les maxima sur les trois graphiques, nous obtenons les épaisseurs ot les vitesse des 3

couches :
e Premiere discontinuité : Vi = 3.9km/s, Atpy, = 19.0s d'ou Az = 173km, soit
2 = 208km:;
e Deuxieme discontinuité : Vs = 4.5km/s, Atpg, = 22.3s d'out Az = 218km, soit
= = 426km;
e Troisieme discontinuité : Vs = 5.7km/s, Alpy, = 19.0s d’oit Az = 236k, soit
=z = 662km.
Pour cela, nous avons pris une épaisseur crustale de 35 km avec une vitesse de propagation

des ondes S moyenne de 3.8km/s.

Par rapport aux profondeurs prévues par le modele théorique lasp91, les profondeurs
des discontinuités du manteau supérieur sont légerement plus importantes : 16 km de plus

pour la "410” et 2 km pour la "6607.

B
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Conclusion

Les fonctions de transfert sont le reflet du milieu situé sous une station sismologique
et dans lequel se sont propagées les ondes P télésismiques. Par rapport aux sismogramines
bruts. elles représentent une normalisation de I'information car elles ne dépendent plus de
la source des ondes télésismiques (forme de la fonction source et diagramme de radiation).
Le spectre de la source des ondes générées sous la station est en quelque sorte blanchi,
Dautre part, la diflérence de temps de propagation de I'onde P entre le fover du séisme et
la station est éliminé. Les signaux sonl ainsi recalés ce qui permet une comparaison plus
aisée des enregistrements a des stations différentes. Le temps d'arrivée des ondes dans la
coda de I'onde P est alors mesuré a partir du temps d’arrivée de ['onde P mere.

La bande passante des stations large-bande est sullisamment large pour nous per-
mettre d'étudier le contenu des fonctions de transfert a deux échelles. Tout d’abord, la
profondeur des discontinuités du manteau peut étre recherchée en analysant les courbes
de correction dynamique pré-stack via le caleul de spectres de vitesse. Nous nous basons
pour cela sur une méthode dérivée de la sismique pétroliere et développée par Gurrola et
al. (1994). Cette méthode présuppose que la structure du manteau présente une symeétrie
sphérique. Dans ce cas, nous n'avons pas besoin de tenir compte de la direction d’arrivee
des ondes P sous le manteau. Toutes les directions sont équivalentes. Par contre, si les
discontinuités présentent des variations latérales de profondeur importantes, il est néces-
saire d'effectuer Ianalyse pour un intervalle d’azimuts fixé. Dans ce cas, ce n'est pas la
structure immédiatement sous la station qui est imagée, mais celle rencontrée par I'onde
P lors de sa propagation vers la station. Le trajet de l'onde P’ n’étant pas vertical, il
existe une extension latérale de I'échantillonnage des interfaces dans le manteau. Plus
la discontinuité est profonde et plus cet échantillonnage s’éloigne de la verticale an point
d’enregistrement. Ainsi, cet écart est négligeable pour le Moho, est de 12 kilometres pour
une profondeur de 60 kilometres (Cassidy, 1992) et de plus de 140 km pour la discontinuite
de 660 km de profondeur.

L'incidence des ondes P télésismiques au niveau du Molo est presque verticale quel
que soit la distance épicentrale considérée. Tn effet cel angle varie dans un intervalle allant
de 25 degrés, pour les distances les plus courtes, a moins de 15 degrés pour les scismes les
plus lointains. La largeur de cet intervalle ne permet pas d’utiliser le calcul de spectres de
vitesse pour caractériser la profondeur de I'interface entre la croiite et le manteau. Ainsi
il faut recourir a des techniques différentes pour 1'étude des structures crustales, Dans
ce cas nous élargissons le contenu fréquentiel des fonctions de transfert auxquelles nous
nous intéressons. Les enregistrements sont alors sensibles aux perturbations locales de la
vitesse des ondes sismiques. ce qui peut biaiser le calcul des fonctions de transfert qué
nous utilisons.

} B
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Le calcul des fonctions de transfert repose sur des bases théoriques assez simples
selon lesquelles U'enregistrement fail a une station se mel sous la forme d'un produit de
convolution entre une source et la réponse impulsionnelle du milieu sous la station. La
source peut etre estimée par la composante verticale des enregistrements uniquement dans
la mesure ou les phases secondaires de la coda de 'onde P s’enregistrent principalement
sur les composantes horizontales. (Vest le cas pour des structures tabulaires formées de
couches homogenes et isotropes qui génerent des phases converties PS au passage de
I'onde P a chaque discontinuité. L anisotropie dans au moins une couche du milieu. le
pendage des interfaces ou les hétérogénéités latérales entrainent la présence d'énergie sur
la composante transverse des sismogrammes mais ne remettent pas en cause le mode de
calcul des fonctions de transfert sous certaines conditions. Le plus important. ¢’est de
conserver la décomposition de I'enregistrement du train d’onde P selon le mode convenu,
c'est-a-dire la phase P isolée sur la composante verticale et les ondes secondaires sur les
composantes horizontales. En présence d'une couche anisotrope par exemple, ceci est véri-
fié quand 'axe de symétrie de I'anisotropie est horizontal. Les perturbations de vitesse
pouctuelles doivent étre situées plus ou moins a 'aplomb du point d’enegistrement et les
variations latérales de profondeur des interfaces ne doivent pas étre trop rapides. Si le
milieu sous la station ne remplit pas ces conditions, notre calcul des fonctions de transfert
est caduque. Une inspection de la composante verticale de la coda de 'onde P est la seule
a garantir I'élimination des données douteuses. Si la forme de cette composante reste
conforme a nos attentes, I'estimation de la réponse impulsionnelle reste valable. Nous
pouvous alors généraliser :

s(l) — — > | Milieu h(t)|— — > €e(t)

e(t) = h(t)*s(t) ., avee

_ | Awu(t)
h(t) = ha(t)

hr(t) étant nulle pour des structures composées de couches planes et homogenes.

Les fonctions de transfert obtenues a des stations sismologiques surplombant des
milieux dans lesquels la vitesse des ondes sismologiques varie latéralement ou selon la
d'irect.ion d’arrivée des ondes ne peuvent étre sommées sans précautions préalables (Cas-
sidy, 1992, Jones & Phinney. 1998). En effet, dans ces conditions, le temps d’arrivée des
phases de la coda de I'onde P est fonction de la distance épicentrale et de I'azimut a la
station. Ainsi pour avoir des interférences constructives lors de la sommation et amplifier
les phases désirées, il est nécessaire de considérer des envegistrements de séismes localisés
.da‘ns une région de faible ouverture afin de sommer des traces a parametre de rai et az-
Imut constants. D'un autre cote, il est possible d’éliminer les hétérogénéités latérales par
un stack brutal. Une inversion d’Ammon (Ammon et al. 1990) permet alors de trouver
la structure crustale movenne sous la station. Les variations de profondeur des inter-

faces peuvent dans un second temps étre analysées par une étude de la polaristaion des
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composantes transversales des ondes converties aux interfaces (Langston, 1977; Owens &
(rosson. 1988: Cassidy, 1992). Une derniere étape consiste a estimer 'énergie diffractée
dans les environs des récepteurs et enregistrée dans les sismogrammes. Cette estimation
peut se faire avec une seule station mais 'utilisation d'un réscau de stations en facilite
I'analyse. D autre part, il est possible de retrouver A I'aide d’un profil d'enregistrements
le pendage des principales interfaces custales. La diffraction des ondes est également
analysée en sismique pétroliere pour la recherche des variations de structure de courte
longueur d'oude. Le travail de Forgues (1996) par exemple, est bas¢ sur la détermina-
tion de la géométrie des interfaces sous un profil de stations par I'étude de perturbations
d'un modele de référence. Ces perturbations représentent des variations latérales haute
fréquence des propriétés physiques du milieu et se comportent comme des diffractants.
Forgues (1996) recherche donc a modéliser le chamyp d'onde diffracté enregistr¢ par le

profil sismique.

I analyse de la forme des fonctions de transfert obtenues a la station du réseau
GEOSCOPE a permis d obtenir une image a deux échelles des structures sous la station.
Nous avons déduit d'une part une crofite tabulaire d’¢paisseur proche de 35 £ 2km com-
posée notamment de deux zones 4 moindre vitesse. D’autre part, le calcul de spectres
de vitesse s'est montré trés efficace pour la détermination des profondeurs des disconti-
nuités mantelliques. Les interfaces du manteau supérieur ont é1¢ caractérisées par une
profondeur légérement supérieure a celle prédite par le modele lasp9l. Cette application
permet de se rendre compte de lefficacité de I'étude des fonctions de transfert, dans un
cas simple, pour estimer la structure de la crofite et du manteau supérieur. Ille montre
également qu’avec une seule station, "analyse de grille offre une contrainte su pplémentaire
5 I'étude de 1'épaisseur crustale lorsqu’un bon nombre d'enregistrements sont disponibles

a la station.

w
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Applications : Les Alpes Maritimes
et la région Campanienne
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Application

Introduction

La. premiere expérience de sismique grand angle pour la détermination de la struc-
ture profonde de la croite sous les Alpes occidentales du Sud date de 1956. Un profil
de réfraction avait éte alors effectué avee un tir dans le lac Negre situé dans le massil du
Mercantour, proche de la frontiere italienne et du Boréon.

Plus tard. a la fin des années 1960, des prolils de réfraction avec des tirs au large de Toulon
viennent compléter les données géophysiques pour la détermination de la topographie du
Moho dans le sud-est de la France (Labrouste ef al., 1968: Recq. 1970).

D’autre part. le profil EGT (Blundell ¢t al.. 1992) passe a I'list de la région. dans le
golle de Génes (méridien 9°L). Les isobathes du Moho déduits de cette étude pour les
Alpes maritimes et la Provence sont le résultat d’extrapolations qui rendent la mesure
incertaine.

Ainsi, les structures profondes et notamment la géométrie de la discontinuité de Mo-
horovicic sont encore bien mal contraintes dans les Alpes du sud de la Irance. Or. cette
région esl un endroit clef pour comprendre la dynamique de la déformation alpine sous
I'effet de la collision entre le promontoire adriatique et la plaque européenne. En effet,
elle constitue transition entre ['arc alpin et le bassin océanique ligure. De plus, elle est
située non loin plus d'une zone complexe impliquant deux subductions (celle de la plaque
europénne sous la plaque adratique et celle de la plaque adriatique sous les bassin ligure
et tyrrhénien).

Alin de préciser la structure crustale dans les Alpes, le programme Géofrance3D—
volet Alpes— a éé lancé en 1996. 11 consiste en une approche multi-disciplinairve et implique
plusieurs laboratoires francais. Le coordinateur du programme est le BRGM, les labora-
toires de Grenoble, Chambery, Lyon, Montpellier v participent activement. Des études
tectoniques et de géologie structutale sont menées conjointement a un relevé gravimétrique
de grande précision (Masson el al., 1999) et aux expériences de sismologie active et passive.

Dans le cadre de ce programme, nous avons installé quatre stations sismologiques
temporaires dans le sud-est de la France. Ces stations sont venues compléter le réseau
permanent TGRS, Elles ont été mises en service sur deux périodes distinctes de 3 a 4
mois.

Dans une premiere disposition, opérationnelle entre octobre 1996 et Janvier 1997, nous
avons installé les stations dans les Alpes Maritimes et le Var afin d’étendre la zone
d’enregistrement vers le Sud-Ouest et acquérir des donmées en Provence (stations FRF
et GILY). Dans un meéme temps, deux stations placées dans le Nord du département des
Alpes Maritimes (BOL et SLEG) nous permettaient de densifier le réseau sismologique
TGRS.

Entre novembre 1997 et mars 1998, une nouvelle campagne nous a permis de redéplover
10s stations temporaires. Cette fois, la géométrie d'acquisition choisie est différente de
la saison précédente. En placant les stations dans le haut-var (REGF), a 'observatoire
de Haute-Provence (OIIPF) et dans le gapencais ((EUZ). nous pensions ceinturer les

Structures d’avant-pays. Malheureusement, des problemes techniques nous ont privés
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d'enregistrements fiables a OHPE et CEUZ. (Pest pourquor, pour cette se(‘on'de cam-
pagne, scules les stations de FRI et REGE ont fourni des données supplementaires.

En complément de 1'étude de la structure du Vésuve (l}ial_\_') par 16__9 expériences
de sismologie active Tomoves 94, Tomoves')6 ef Mareves mences par .p_lusu'*urs groupes
curopéens et coordonnées par I'lniversite de Naples, nous é.\-'ons H.(‘tl\"f“ﬂl&i]]t pﬁ‘lf ticipe
& une campagne de sismologie passive en collaboration avec 1 Osse’rva.tono V (“_S‘(Ll(‘\' iano de
Naples et I'ING de Rome. Cing stations la.rge—ban.de on.t et( lnsl.a.\le?r‘; Cou]'_aul. .l .).)()7I ((‘I?LI‘E
mai et septembre). Cette expérience permet.Id'(*la‘rgn‘ I'échelle d 11’1\-’6"5t1g\at-1.0n ¢ aﬁb }la
région afin d'imager les structures crustales ])1‘(l)f0u(l("ﬂ el notamment la goom(‘tne.‘ d‘u o 10
pour apporter de nouvelles informations sur "enracinement des com plt:X(?S \-If'ol('amqueh et
sur le mode d’approvisionement en magma du Vésuve et des champs Flégréens.

D B

Chapitre 7

Introduction a la tectonique de
Pouest de la Méditerranée

7.1 Evolution géodynamique

Ce premier paragraphe a pour objectif de décrire succintement la géodynamique
globale , a grande échelle, de la partie ouest de la Méditerranée qui comprend les 1é-
gions d’application des différentes méthodes d’analyse des ondes de volume télésismicues.
Cette description nous permettera d’appréhender la complexité des structures étudiées.
La figure 7.1 présente la répartition actuelle des principaux domaines géodynamiques de
la Méditerranée nord-occidentale. On y distingue les traces des différentes micro-plaques
impliquées dans les structures actuelles de la région. Ces structures sont le reflet de trois
subductions et deux ouvertures océaniques. La plaque Eurasienne plonge sous la plaque
adriatique qui elle méme disparait d'un coté sous les Dinarides et de 'autre sous les Apen-
nins. Ces systemes de subduction ont entrainé I'ouverture du bassin algéro-provencal puis
du bassin tyrrhénien.

Née du poiconnement de la plaque Europe par le promontoire adriatique, dans le
contexte de convergence des plaques Furasienne et Afrique initiée au Crétacé, la chaine
des Alpes occidentales forme un arc d’environ 400 km de long reliant Nice a Vienne
(Autriche). Dans le sud de la France, cet arc suit deux directions principales : N-S a
Fest immédiat du massif du Pelvoux puis NW-5E au sud-est de ce méme massif. La
sirrection des ‘Alpes accompagne la subduction du mantean lithosphérique et de la croiite
inférieure de la plaque Europe sous la plaque adriatique. Dans le méme temps, la croiite
Superieure a été rabotée et les copeaux produits empilés pour former les spectaculaires
Happes caractéristiques de 'orogene alpin et entrainer le soulevement des massifs externes
(Stampfli & Marchant, 1997).
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Plutonisme Tertigire
Magmatisme } et Quaternaire
Plaque Africaine

Plaque Européenne

Plaque Dinaro-Pélagique
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Mer Adriatique

Plaque Ibérigue
Domaine Briangonnais
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Figure : Principales structures tectoniques de la Méditerranée nord-occidentale (Stampfli & Marchant, 1997).

Figure 7.1: Principales structures Llectoniques de la Méditerrance nord-occidentale

(Stampfli & Marchant, 1997).

Durant le Néogeéne et le Quaternaire, la géodynamique de la Méditerranée occiden-
tale est dominée par la migration vers I'est de I’arc apenninique et des bassins d’arriere-are
associés (Gueguen et al., 1998). Les figures 7.2 et 7.3 illustrent ce mouvement. [’ouverture
des bassins est expliquée par le roll-back de la subduction de la plaque adriatique.

La région Nigoise se trouve proche de l'axe de rotation de l'ouverture de la mer
Ligure. Cette zone d’étude est de ce fait complexe car elle est le carrefour entre |'are
Alpin, I’arc Apennins et Iextension océanique Ligure. La structuration de I'arc alpin
se réalise essentiellement au Tertiaire (Tricart, 1986 ; Ritz, 1991). Les failles hérifees
de lorogénése hercynienne ont fortement influencé la déformation alpine. Les Alpes oc-
cidentales comportent des unités internes trés allochtones chevauchant le long du {ront
pennique un domaine externe plus modestement raccourci (Madeddu, 1997). Le socle
ancien anté-triasique apparait dans les massifs cristallins externes (Mont Blanc, Aiguilles
Rouges, Belledone, Pelvoux et Argentera-Mercantour). La structuration du socle en pro-
fondeur reste encore mal connue. Le socle proche du front pennique est cependant affecté
par un soulévement débutant sans doute & la fin du Miocéne (Madeddu, 1997). Au sud
du massif du Pelvoux, la couverture sédimentaire Secondaire a Oligocene est décollée atl
dessus des évaporites du Keuper et s’est déplacée vers le SSW suivant un systeme comi
plexe de plis, écailles et nappes formant les arc de Castellane et de Nice (Laurent, 1998):
La plus grande partie du raccourcissement associé s'est produit vers la fin du Miocene:

T
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Aprés la collision continentale entre les plaques eurasienne et africaine via le promon-
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toire adriatique, la géodynamique de la botte italienne est domin(z.(z par la_migra.tion vers
’est de I'arc apenninique sous 'effet du recul de la suf.lnction associée (Mah_vcr}m & Ryan,
1986). A la fin de I'Oligocéne et au dé1‘3ut du Miocene (26 Ma), ce ret]’?alt 5 estt accom-
pagné d'un processus de rifting dans I'avant pays de la plaque europeel{ne eln rainant
"ouverture du bassin liguro-provencal et la rotation du. bloc corso—‘sarde. (est dans ce‘tte
période que se met en place un volcanisme calcoﬁa,]cah_n en S\a.rdalgne. Versal[_) Ma (Tor-
tonien), la dynamique d’extension passe de la zone ligure a la zone tyrrh’emennc la,lors
que le racourcissement s’amplifie au niveau de la chame. des Apennins. L’ouverture du
nouveau bassin provoque un amincissement crustal trés 11.nporta,nt le long de la bordure
ouest des Apennins avec apparition de failles normales limitant horsts et grabens. ]_)urant
le Quaternaire, se développe un volcanisme intensif cntrfe lz-m ”I‘oscane et la Campanie. Les
volcans de Campanie prennent place dans un graben limité au nor(.i et au sud par des
horst calcaires bordés de failles anti-apenniniques tandis que des falﬂeis norm ales apen-
niniques forment la limite NE du fossé (Scand.one el ul’., 1.99]_). I'Jes dépots vo(ljc.amq_y(las
reposent sur une plateforme carbonatée reIatlvemenE épaisse, mise en place _urariit' e
Mesozoique et le Cenozoique. Celle-ci est peu déforI.nee par les phases compressives lices
aux orogenes alpins et apeninniques. Ce socle calcaire se retrouve vers 3 kilometres sous
’édifice volcanique du Vésuve (Zollo et al., 1996).

7.2 La région Campanienne

20 kim

Figure 7.4: Image satellite du Vésuve.

7.2.1 Le Vésuve : un volcan a haut risque

\
' : - z p tres
Le Vésuve est un complexe volcanique formé par un cratére culminant a 1281 me

ny 2 : $. i est
au-dessus du niveau de la mer emboité dans une caldera plus ancienne. Cette caldera

k. oy s de
appelée Monte Somma. Du fait de sa localisation proche de Naples, ce volcan présente

o1 ’ X . és
hauts risques. En effet il se situe au milieu d’une zone fortement peuplée o VIlVGIlt El‘de
de 3 millions de personnes. La découverte de Pompéi (détruit en I'an 79 apres JC) e

Application ;

Y

lactivite du Vésuve depuis plus de 400 ans font de ce volean un des plus étudiés du monde.

Le Vesuve fait parti des 15 volcans désignés comme volcans de la décennie par I'Inlernational

Association of Volcanology and Chemistry of Earth’s Interior. Malgré des milliers de puh-
lications sur le Vésnve, les observations géophysiques ont été jusqu'a la derniere décennie
plutot rares (Gasparini, 1998). Aujourd hui. le volcan est couvert par un réseau de surveil-
lance tres dense, maintenu par I'Osservatorio Vesuviano. Cet observatoire est actif depuis
le 197" siecle. Le Vésuve se trouve actuellement dans une phase de léthargie qui dure
depuis 1944, date de la derniere éruption. (Uest la plus grande période de sommeil depuis
plus de 400 ans. mais activité sismique semble reprendre depuis 1995,

7.2.2 Les Champs Phlégréens

Naples n’est pas seulement menacée par le Vésuve mais aussi par les Cham ps Phle-
greens (Campi Flegrei). Des déformations du sol parfois tres spéctaculaires témoignent
d’une activité souterraine qui pourrait aboutir & une nouvelle éruption. La région des
Champs Phlégréens est composée d’une cinquantaine de centres éruptifs installés dans
une immense dépression d’environ douze kilomeétres de diametre oil setend la banliene
ouest de Naples. Cles champs ont été engendrés il y a trente-cing mille ans par des erup-
tions ignimbritiques qui produisirent plus de quatre vingt kilometres cubes de tufs oris.
Le réservoir magmatique, d'un volume de deux cents & trois cents kilometres cubes. s'est
vidé en entrainant |'effondrement de son toit laissant une immense caldeira de douze kilo-
metres de diametre.

Il v a douze mille ans, une autre éruption importante éjecta des tuls jaunes et forma
une nouvelle caldeira a I'intérieur de la premiere. Ces tuls Jaunes recouvrent |

a plaine
campanienne,

Plusieurs épisodes volcaniques se sont succédés jusqu’en 1538. Cette derniere éruption a
formé un petit volcan, le Monte Nuovo, un cone de cent cinquante metre de hauteur pour
mn diametre de presque un kilomeétre, Les Ch amps Phlégréens ont été affectés cyclique-
ment par des mouvements verticaux du sol assez mmportants. Des affaissements du sol
ont englouti la ville romaine de Baia sous quinze metres d’eau. On observe également des
soulevements du sol. Deux épisodes marqués ont notamment eu lien dans cette zone en
1970 et 1982, avec soulevement cumulé de pres de deux metres.

Lactivité sismique la plus intense est concentrée dans un petit volume de guatre kilo-
metres de coté dans la région de soulévement maximum située autour de la ville de
Pouzzoles (Courboulex, 1995). A D'issue des crises sismiques de 1870 et 1982-84, la pro-
tection civile a vidé le centre historique de Pouzzoles de ses habitants par crainte de
Leffondrements des vieux batiments qui n’auraient pas résisté i des séismes violents et
Lepétés,

l

Une des questions en suspend pour cette région est la connexion des structures et des
uelles chambres magmatiques entre les édifices volcanique du Vésuve et des champs
hlégréens. Cette question est fondamentale pour les évaluations du risque a venir.

é\fent
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Figure 7.5: Coupe @ Uechelle crustale d’aprés un profil sismique au sud de la région

Campanienne (Scarascia el al.. 1994).

La figure 7.5 présente un profil crustal obtenu par Scarascla ¢l al. en 1994. Ce profil
débute & Dest & Gargano, traverse les Apennins du sud, passe par (‘ilento pour finir dans
Ja mer tyrrhénienne & 50 km des cotes. Nous avons reporté la position de ce profil (GG)
sur la figure 7.3. Cette coupe est le résultat de linterprétation de plusieurs campagnes
sismiques (Scarascia et al., 1994).

Gearascia et al. montrent une crofite tyrrhénienne amincie s’étendant jusqu’a 20 km sous
la péninsule italienne avec un pendage NE. La croiite continentale adriatique se retreuve
sous Gargano & |'est du profil avec une épaisseur proche de 28 km. Les auteurs situent un
deuxieme réflecteur important a une cinquantaine de kilometres sous Clilento penté vers
le SW et observe done deux Moho sous I'ouest du sud de I'Italie. La discontinuité du
type crolite-manteau la plus profonde est rattachée par les auteurs an systeme adriatique
Tlustrant ainsi la subduction de la plaque adtriatique vers le ST sous la botte italienne.
Cette trace de subduction n'est pas retrouvée sur des profils situés plus au nord (Scarascia
et al.. 1994). Enfin, le profil de la figure 7.5 met en évidence le pendage SW de la

plateforme carbonatée apulienne.

7.3 Epaisseur crustale sous les Alpes et le nord-ouest
de I'Italie

Nous disposons de peu de données concernant la géométrie du Moho sous le sud-est
de la France. Deux études essentiellement fournissent des profondeurs de Moho.

Recq publie en 1970 des résultats se basant sur des profils de réfraction établis @

partir de tirs en mer au large de Toulon. Ces profils sont venus compléter une étude
de 1968 et précisent le tracé des lignes isobathes dans la zone cotiere des Maures et de ¥

e de

I'Estérel. Les calculs ont été faits dans I'hypothese dune croute a une seule couch
8.15

vitesse moyenne 6.24 km/s (onde P) surmontant un manteau de vitesse moyenne
km/s. On retrouve ces résultats sur une carte publiée par Perrier (1976) puis sur uné
seconde carte plus récente regroupant les résultats des régions voisines (Fig. 7.6). Sur céd
cartes. la discontinuité de Mohorovicic le long de la cote méditerranéenne est fortement s

w»
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Jn:clmee d’est en ouetqt (15 km de profondeur & Monaco, 34 sous le massif des Maures)

D.auLIe lpa,rt, le massif des Maures montre son indépendance par rapport aux Alpes Entr(l\

Nice et le Mercantour, le Moho est tres peu profond tandis que sous la région de Dign(‘/
s :,

il atteind jusqu'a 47 kilomeétres de
L atteind ju: . | 2 profondeur. La profondeur maximal servée es
60 kilomeétres au nord des Alpes occientales. e observée est de

50 100 200 km
= =|

2° 2° g 3

Figure 7.6: Compilation des isobathes du Moho coordonnée par 'IPSN (1992)

(1998)[]3: compl}aflon di‘i profils d(.’) S}SIDiqu@ grand angle a permis & Waldhauser et al.
b dutm.-l IF;FZP,T%EI 111}6 (,aJ‘JFOgI‘aphle 3D de la surface du Moho sous les Alpes (Fig 7.7).
- Moim . is m%uent trois Moh.o : le Mcj)lho européen, le Moho de la plaque adriatique
| . qud_gufel. ia, ;ourcc principale de I'étude est le profil EGT (Blundell et al., 1992).
B S;:{r L Sf' e a]' rance, les PTOfOIlc:lellI‘S sont déterminées par extrapolation unique-
Correéponda "r lgu-l;ei = e gL Hl‘cu.(l_rr}ale du Moho est de 60 kilometres. 1isobathe
R o I}G sui I\EIL courbure de la limite de la plaque européenne subductée sous la
e Contr:hll 1qu-e.f ous retrouvons c_et\te caractéristique dans la carte de la figure 7.6.
. dan; les PIL(; ondeurs du Moho différent trés nettement de celles trouvées précédem-
Qo o et do s Bounce. JEn offet, Walilhanser o7 al. obtiennent un Mok
suivem; N COI') Eb pro1 01117 et une geométrie plps régulicre, les isobathes sont paralléles et
iy la11r1' urc;l ’f’e darc alpin. Cette partic est cependant bien moins contrainte que
e pe ‘40.ne etude. ,
- a,insip;z ;anil)f;;ie M?}lo eﬁt‘(}pegn est caractér}sé par un pendage vers le sud. On
front de subduy ction. P i b?us avant pays stable a plus de 55 kilometres proche du
on. Par contre, un prolongement de ce Moho sous la plaque adriatique,




w

150 Les Alpes

bien que plausible, n’a pu étre mis en évidence. Plus a I'Ouest. le pendage change de
direction. En Irance. la discontinuité s"approfondit d’Ouest en est.

(Vest le long du profil EGT que les Moho adriatique et ligure sont le mieux imagés,
Sous la plaine du Pé. I'interface crolite-manteau forme un déme culminant a 27 kilometres
de profondeur. Dans sa partie nord, la plaque adriatique chevauche la plaque curopéenne
tandis qu’au sud elle passe sous le Moho ligure. La profondeur maximale relevée dans la
partie sud atteint 54 kilometres. A Uextrémité ouest de la plaine du Po, la plaque adri-
alique présente une structure complexe qui n'est pas clairement imagée par les auteurs,
(ette partie forme la zone d'Ivrée. On peut observer a cet endroit un réflectewr bien mar-
qué en sismique verticale, situé au-dessus du Moho adriatique mais ayant un contraste de
vitesse du méme ordre de grandeur que celui-ci. Cee réflecteur est associé aun corps d’lvrée,

Sous les Apennins, le Moho ligure apparait vers 20 kilometres de profondeur au
niveau du profil EG'T. A sa limite nord, il se trouve 30 kilomeétres au-dessus du Moho
adriatique. 1)'autre part, d’apres Waldhauser et al., il pourrait s’approfondir du sud vers
le nord, & I'Ouest du profil. Le Moho ligure se situe alors, dans cette partie, a plus de 10
kilometres du Moho européen. Ce décalage pourrait étre interprété comme la subduction
de la plagque Europe sous le Moho ligure, ce qui ne se vérifie pas dans les marqueurs tee-
toniques en surface. Le manque de contraintes sur les isobathes du sud-est de la France
laisse planer un doute important sur la géométrie du Moho dans cetle partie de la carte
de Waldhauser et al..

Pour finir, il est intéressant de noter qu'ancune des données utilisées par ces auteurs
ne permet de conclure & une éventuelle pénétration profonde des lithospheres europeenne
ou adriatique dans le manteau supérieur sous les Alpes du sud ou la mer Ligure respec-
tivement.
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Moho topography in Alpine region
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Les Alpes

Chapitre 8

Les Alpes Maritimes

8.1 Présentation des campagnes de mesure

Dans le but de contraindre la géométrie des structures lithosphériques sous I'extréme
sud-est de la France, nous nous sommes basés sur des enregistrements sismologiques aux
stations large-bande du jeune réseau TGRS (Trés Grande Résolution Sismologique). Pour
enrichir le nombre de données disponibles, nous avons installé des stations large hande
temporaires dans le cadre du programme national Géofrance 3D. Deux expériences ont
été menées. La premiere, entre octobre 1996 et janvier 1997 a permis de densifier le re-
seatt TGRS et étendre les points d’'enrvegistrement vers le sud-ouest (Fig. 8.1). Pour le
deuxieme volet, de novembre 1997 & mars 1998, les quatres stations ont formé une cein-
ture autour des Alpes externes. Un tableau en annexe donne les coordonnées des stations
permanentes et temporaires dont les enregistrements ontl été exploités,

* Les stations TGRS (Fig. 8.1):

Nous avons utilisé les enregistrements aux stations CALF, SAOF, STET et SMPL. Les
frois premieres stations sont situdes sur le continent, la quatrieme en Corse. CALF est
mstallée dans un batiment de I'observatoire astronomique de la Cote d’Azur sur le plateau
de Calern, au nord de Grasse. La station STET se trouve & Saint-Etienne de Tinée au
bord nord-ouest du massif de I’Argentera-Mercantour tandis que SAOF est installée dans
une galerie souterraine pres de Saorge, au sud du Mercantour. Enfin, la stalion corse
SMPL est localisée a la limite entre la Corse Alpine et Hereynienne, au centre de 1'ile.

* Les stations lemporaires (Fig. 8.1):

FRE et GILY ont été installées dans le Massif des Maures, SLEG et BOL au sud du massif
du Mercantour. BOL est entre STET et SAOF tandis que SLEG se trouve approximative-
ment entre CALE et STET. La station REGF est abritée dans une ferme abandonnée du
Haut-Var proche de Régusse-en-Provence. Elle se localise au sud du bassin de Valensole.
Deux dernitres stations ont connu quelques problemes techniques nous privant de leur
données, |1 s’agit d'une station installée dans une coupole de 'observatoire de IHaute-
Provence 3 Saint-Michel 'observatoire (OHPF) et d'une autre proche de Gap (CEUZ).

Les stations temporaires sont constituées de capteurs large-bande Gurralp CMG40
A < L . ~ “ . .. ~ 1
ou CMG3 associés & un systeme d’acquisition Reftek. Le contréle du temps est assuré

|
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Figure 8.1: Répartition des stations sismologiques large-bande permanentes et temporaires
des Alpes du sud sur une carte schématique des principales unités tectoniques extraite de
Laurent, 1998.

B Station Géofrance3D 97-98

Enregistrement insuffisants

Crofite océanique supposée
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par un recepteur GPS a chaque station. (e récepteur permet en outre une localisa-
tion précise des stations. Les données sont enregistrées sur un disque dur de type P(,
'échantillonnage étant de 50 Iz et la capacité de stockage de 1 Go généralement. la
station d’enregistrement a une autonomie de 1 mois environ. Un passage mensuel aux
stations est donc nécessaire.

Les stations TGRS comprennent un capteur ST52.  L'échantillonage des enreg-
istrements numeriques est de 125 Hz et 1 Hz en continu. Pour les données dont le pas
est le plus petit. seules sont conservées celles correspondant a un événement signalé dans
au moins une liste de séismes. Ces listes sonl éditées par des organismes francais (Re-
nass, Sismalp). pour les séismes locaux ou régionaux, et internationaux (NEIS) pour les
séismes mondiaux. Les signaux sont copiés sur un disque optique qu'un correspondant
local envoie au laboratoire Géosciences Azur des la saturation atteinte. Pour la station
de Calern (C"ALF). les enregitrements sont rapatriés automatiquement vers le laboratoire
via le réseau internet. Une base de donnée mise a jour régulierement permet un acces
facile aux données.

8.2 Fonctions de transfert

La sélection des enregistrements s’est [aite, dans un premier temps. en consultant les
listes de sismicité mondiale afin de ne considérer que les tremblements de terre suceptibles
de fournir des enregistrements adéquats pour le calcul des fonctions de transfert.

Avant le calcul de la déconvolution des composantes horizontales par la composante
verticale des sismogrammes. les enregistrements subissent une rotation pour passer du sys-
teme géographique (V.N.E) au repere (Z.L.T). Pour cela, nous utilisons I'azimut théorique
de 'onde P. calculé pour une Terre de structure sphérique. D’aulre part. les signaux
numeériques sont décimés pour réduire leur fréquence d’échantillonnage et leur nombre de
points. Nous passons ainsi de 125 Hz pour les sismogrammes du réscau TGRS (50 Hz
pour les sismogramines des stations temporaires) & 7.8125 Hz. Le pas d’échantillonnage
est alors de 0.128 secondes. Finalement., la composante verticale est décalée de 12.8 sec-
ondes avant le calcul des fonctions de transfert pour nous permettre de visualiser la forme
du signal avant le pic principal et de pouvoir éliminer les données douteuses. La décon-
volution est calculée pour une série de facteurs de seunillage des valeurs singulieres et le
résultat choisi est celui qui aboutit & la forme de fonction la plus stable. (Vest & ce stade
que sont éliminées les données les moins honnes.

Un tablean en annexe donne la liste des séismes sélectionnés pour le calcul des
lonctions de transfert.

8.2.1 Réseau TGRS

Pres de 60 fonctions de transfert ont pu étre calculées pour chacue station du réseau
Permanent. Les quatre diagrammes regroupés dans la figure 8.2 présentent la répartition

azimutale, selon le parametre de rai de 'onde P. des sismogrammes & partir desquels les




156 Les Alpes

fonctions de transfert ont été calculées. Pour chaque enregistrement, la direction d arrivée
de 'onde P et le parametre de rai de la phase sout calculés en considérant le modele lasp9l,
Pour cela. il faul connaitre la position du séisme correspondant. Elle est donnée dans les
tables internationales.
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Figure 8.2: Distribulion, selon Uazimul d’arrivéc et le paramétre de rai théoriques de
Uonde P. des événements dont les enregistrements aux stations TGRS ont €t¢ ctudiés.

La répartion des événements dans les graphiques de la figure 8.2 n'est pas h omogene.
Trois directions sont en effet privilégiées. Les séismes se placent essentiellement selon les
intervalles allant de 0 & 50 degrés, de 60 & 100 degrés et de 240 & 300 degrés. On releve
notamment deux groupes pour lesquels la direction d’arrivée des ondes P et le parametre
de rai sont proches. Il sagit des séismes se localisant dans la zone des iles Aléoutiennes
d'une part et des tremblements de terre sud-américains d’autre part. Les premiers forment
le groupe 1, les seconds le groupe 2. Pour les deux ensembles, la distance épicentrale est
comprise entre 80 et 90 degrés, ce qui correspond a un parametre de rai moyen de 0.045
s/lan. Le dernier groupe présente, entre 60 et 100°, une grande variété de parametres de
ral.

Les figures 8.3, 8.4, 8.5 et 8.6 présentent les composantes lon gitudinale et transverse
des fonctions de transfert calculées 3 CALF, STET, SAOF et SMPL respectivement. Les
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signaux sont tracés selon 'azimut de l'onde P associ¢e. Deux traits verticaux successifls
marquent les positions de l'onde P et de la phase convertie PS sur le Moho.

Moho Ps
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Figure 8.3: Composantes longitudinale (@ gauche) el transverse (d droite) des fonctions de
transfert oblenues a la station CALF. Le trail vertical a 12.8 secondes donne la posilion
de la phase principale P. Le deuxiéme marque la phase converltie Ps sur le Moho.

Les composantes transverses des fonctions de transfert présentent une amplitude
non negligeable pour les quatre stations. Cest a SMPL que la composante transverse des
fonctions est la moins importante. ‘

Le plus souvent, la position de la phase P n’est pas marquée simplement par un pic
Principal sur la composante longitudinale, comme cela est observé pour les fonctions de
transfert synthétiques associées aux structures tabulaires. Ce pic est légerement décalé
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dans un bon nombre de traces. Pour certaines fonctions, il semble exister un dédouble- posante transverse de la phase convertie sur le Moho enregistrée a la station CALF. Pour
ment de ce pic. (Vest en particulier le cas pour les fonctions de transfert de CALL. Le pic les traces dazimut voisin de 270 degrés. la polarité est positive tandis que pour celle
principal serait ainsi perturbé par une arrivée tres proche de la P et de forte amplitude, d'azimut 90 degrés elle semble négative. La période de variation semble étre de 27.

Il pourrait s'agir dune phase convertie sur une interface tres superficielle. situce a I ou 2

kilometres sous la surface.
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Figure 8.4: Composantes longitudinale (4 gauche) el transverse (@ droile) des fonctions de de la phase principale P. Le deuxiéme marque la phase convertic Ps sur le Moho.

transfert obtenues & la station STET. Le trait vertical a 12.8 sccondes donne la position

de la phase principale P. Le devxieme marque la phase convertie Ps sur le Moho. Sur les fonctions de transfert obtenues 3 CALF. le pic arrivant environ 2.2 secondes

apres la position théorigque du pic principal peut étre interprété comme la phase convertie
La forme des fonctions de transfert est variable selon la direction d’arrivée de 1'onde - PS sur le Moho. Le décalage est sensiblement plus grand sous la station SAOF, pour
‘ P. La polarité de la composante transverse des phases majeures est notamment fonction laquelle il est voisin de 2.4 secondes. Pour STET. ce délai croit encore el passe a 3.4

de I'azimut. On remarque ainsi tres facilement I'alternance positif-négatif de la comls secondes. Enfin, pour SMPL la phase PS du Moho arrive 4.5 secondes apres 'onde P. |
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Le décalage est directement lié a la profondeur du Moho. IEn considérant une vitesse
) V . - . - I . . AP

crustale movenne identique pour les quatre stations. on en déduit que ¢ est sous CALFE

que le Moho est le moins profond et que c'est sous la Clorse que la croiite est la plus épaisse,
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Figure 8.6: Composantes longitudinale (@ gauche) el transverse (a droite) des fon.cz‘-.'oil'j‘f;
lransfert oblenues a la station SMPL. Le trail vertical a 12.8 .s*—r:mndes donne la positi
de la phase principale P. Le dewriéme marque la phase convertie Ps sur le Moho.
Pour améliorer le rapport signal sur bruit, nous avons sommé directement p.luSJG.‘UlS
fonctions de transfert calculées i partir des enregistrements de séismes ayant eu lieu da.
des zones voisines. Aux stations de CALF, SAOL et STET, nous avons pu prendre €l

s A O ey (&
compte deux groupes distinct : les groupes 1 et 2 cites plus haut. A SMPL en IP\-allehm
yctions

ns

un seul groupe, le groupe 1, est suffisamment bien représenteé pour somimer ses for
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de translert. Pour ces calculs, un minimun de 7 fonctions de transfert a été pris en comple,
Pour les deux groupes. le parametre moyen est égal a 0.045 s/km.

Le résultat des sommations est douné figure 8.7. Autour du signal résultant de la
sommation nous avons reporté en grisé 'incertitude sur la forme d'onde. Elle est estimée
a partir de 'écart type de chaque sommmation.
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Figure 8.7: Résultals de la sommation des fonclions de transfert pour les stations peET-
manentes. Deur groupes de sé€ismes onl €l€ choisis regroupant des €vénements dont la
localisation cst proche. Pour chaque station. le premicr diagramme est le résullat obtenu
pour les enregistrements du groupe 1 tandis que cclui du bas concerne le groupe 2. A chaque
lois. les composantes longitudinale (L) et transverse (T) sont représentées. Pour SMPL.
seul le groupe 1 cxiste. La zone grisée correspond a Uécart type associc  la sommation et
donne unc estimation de Uincertitude sur la forme de la fonction.

Les traces issues des sommations restent tres complexes. Les fonctions obtenues ont
une forme qui change beaucoup d’une station a une autre. D’autre part, elles illustrent
parfaitement la différence de forme & une méme station. selon la direction de propagation
de I'onde P sous la station. Sur les graphiques. nous avons repéré par un trait discontinu
le pic pouvant étre associé a la conversion PS sur le Moho sous chaque station. Celui-ci
et presque toujours caractérisé par une composante transverse importante. Pour CALF
et STET, le pic principal est tres nettement perturbé, Il apparail décalé de la position
théorique (12.8 secondes) & STET sur les deux fonctions. Pour CALF. il est suivi de
pres par un signal de forte amplitude sur la fonction de transfert du groupe | tandis
quil est décalé sur la trace du groupe 2. Un tel décalage est difficile a comprendre. 1l
Pourrait s’expliquer par la présence d'une phase de tres forte amplitude dans la seconde
qui suit, arrivée de 'onde P. Cette phase serait alors liée & une structure tros superficielle.
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8.2.2 Les stations temporaires

Durant les quelques mois de fonctionnement. les stations temporaires ont enregistrés
quelques téléséismes nous autorisant le calcul des fonctions de transtert. Nous avons re-
porter leur localisation dans des graphiques donnant le parametre de rai en fouction de
Pazimut de onde P (Fig. 8.8). Une dizaine de fonctions de transfert au maxinnum ont
pu étre ainsi déterminées pour chaque station. Seules, 4 [onctions cependant ont éteé cal-
culées pour SLEG. La répartition azimutale des fonctions de transfert est assez pauvre,
Les groupes 1 et 2 sont tout de méme représentés par quelques événements. Nous avons
done la possibilité de calculer deux sommations différentes pour les stations FRF et GILY
(Fig. 8.9).
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Figure 8.8: Distribution, selon 'azimut d’arrivée el la paramétre de rai théoriques de
. ;s i . o sy s
l'onde P. des ¢vénements dont les envegislvements aux stations temporaires ont ele
ctudi€s.

Une nouvelle fois, les fonctions de transfert sont différentes de celles obtenues a
partir des envegistrements des stations du résean TGRS. Les composantes transverses
sont importantes pour les quatres stations. Pour SLEG et GILY le pic principal de
la composante longitudinale est légérement décalé de sa position théorique. Le signal
associé A 1'onde convertie sur le Moho semble émerger 4 & 4.5 secondes environ apres
'onde P. Aux stations du massif des Maures (FRT et GILY) nous pouvons noter une
certaine ressemblance des fonctions de transfert. Les fonctions obtenues & FRF montrent
cependant un pic négatil marqué vers 14-15 secondes, trés proche done du pic principal;
qui n’est pas présent dans les fonctions de GILY. Il faut remarquer que la phase convertie
PS du Moho n'est pas clairement exprimée dans la fonction de transfert du groupe la
GILY. Peut-étre est-ce un signe du pendage de cette interface sous la station. En effet,
comme Cassidy (1992), nous avons montré dans le chapitre 5 que I'amplitude de cetl€
phase, dans le cas d’'un Moho penté, dépendait de la direction d’arrivée de 1'onde P
sur U'interface. Pour une arrivée selon la direction de plus grande pente, I'amplitude di
pic associé a la phase convertie est minimale sur les deux composantes longitudinale et
transverse. Le Moho sous GILY serait alors penté vers le S-SW car les enregistrmnents
du groupe 1 proviennent de séismes se trouvant dans une direction proche de N40? pat
rapport a la station. '
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Figure 8.9: Résultats de la sommalion des fonclions de transferl pour les stations tempo-
raires. Pour GILY et FRF, deur sommations onl ét¢ caleulées. Elles sont faites a partir
des fonctions de transfert issues d événements dont la localisation esl proche.

8.3 Structures lithosphériques

8.3.1 Inversion : Ammon

La figure 8.10 rassemble les résultats de 'inversion des fonctions de transfert obtenyes
any st:d.tions larges-bandes des Alpes du sud-est de la Irance. Pour chaque station. nous
avons inversé les fonctions issues des sommations des figures 8.7 et 8.9. Afin de déterminer
e structure crustale moyenne sous les points d'enregistrement, nous avons considéré les
sta.c!qs offrant les inversions les plus stables. Nous présentons ici les inversions d:-? la son;—
?1&1-]0]1 er1“ “groupe 17 pour les stations CALF, STET, SMPL, FRF, CGILY et REGF. Le

groupe 2" donne cependant les meilleures inversions pour les stations SAOF et GILY.
Enfin, vu le peu de fonctions de transfert disponibles a la station de Saint-Léger (SLEG)
fous avons utilisé la somimation de toutes les traces disponibles.

Seules les composantes longitudinales ont été prises en compte dans cette inversion
oy .la‘ te-chniqfle employée ne considere que des structures tabulaires. Nous 1u'ohtenons
dls1 qu'une image approximative des structures crustales sous les stations. En effet.
€8 composantes transverses des fouctions de tranfert observées présentent une anmpli-

o : o b s
1 * assez consequente et sont le reflet de variations latérales importantes des propriétés
Physiques dans la crofite de la zone d'étude.
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Figure 8.10: Résultat de Uinversion d’Ammon pour les stations des Alpes. Pour ('_J’?(tf}'f'ﬂf;
station. nous avons reporté lous les modéles solulions obtenus (a gauche). Le lrait )'J["Hf‘
marqué correspond d la solution sélectionndée. La fonction de transfert synt .f'? ctique I(.'..sso.(':lf;
est proposée dans le graphique de dvoite. Elle esl superposee a la fonction de If-mn-h‘jf"
mversée.
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Pour les stations du continent. le profil de vitesse utilisé pour initier I'inversion est
déduit d'une modélisation directe des fonctions de transfert préalablement faite aux sta-
tions CALF. STET et SAOT" (Bertrand & Deschamps. 2000, en annexe). Pour la station
corse SDMPL. nous somines partis d'un modele dérivé d'un profil de sismique rélraction
établi par Scarascia el al. (1994) (Fig. 8.11). Ces modeles sont décrits par des couches
tabulaires dont I'épaisseur varie de 1 a 3 kilometres. Bien que le pouvoir de résolution de
I'inversion ne soit pas aussi fine, les épaisseurs de 1 kilomeétre perimettent une meilleure
localisation des interfaces principales de la crotte. Les modeles sont alors constitués de 30
couches environ. Vingt-quatre inversions ont été menées pour chaque fonction de trans-
fert. Chacune d’elles aboutit a une solution possible au bout de huit itérations. Le facteur
de lissage est fixe a 0.2 et le rapport de vitesse Vp /15 dans la croiite a 1.75. conformément
au modele lasp9l.

LIGURIAN SEA C OR

Figure 8.11: Profil de sismigue réfraction au travers de la Corse. Le profil est nord-sud
el passc dans le Golfe de Saint-Florent a l'ouest du cap Corse (Scarascia et al.. 1994).

Les 24 solutions pour les huits stations sont présentées sur la figure 8.10. Les profils
dessinés d'un trait plus soutenu sont ceux jugés les plus plausibles. Ils permettent une
estimation de la profondeur du Moho sous les stations. Mis & part pour SMPL, les inver-
sions aboutissent a une large gamme de modeéles possibles. Ce vaste choix de solutions
est probablement relié & la forme complexe des fonctions de transfert. D’autre part, la
ressemblance entre les fonctions synthétiques et les traces inversées n’est que tres moyenne
dans la plupart des cas. Ainsi, les pics négatifs des fonctions de transfert réelles ne sont.
par exemple, presque jamais modélisés. Ces pics proviennent de réverbérations entre la
surface et des interfaces trés marquées assez superficielles et probablement pentées. La
forme complexe du pic principal des fonctions de transfert & CALF, STET et SAOF n'est
Pas non plus modélisé. La encore. elle est lide aux structures les plus superficielles dont
la géométrie ne permet pas une modélisation en termes de couches planes.

Pour la station de Calern (CALF), Uinversion aboutit & une croiite fine d'une épais-
seur de 19 kilometres surmontant un manteau de vitesse anormalement hasse (4.2 km /s
Pour les ondes'S, alors que les modeles globaux prédisent une valeur proche de 4.4 km /s).
Le modele est caractérisé par une croiite inférieure de vitesse faible (3.4 km/s) entre 12 et
19 kilomeétres de profondeur et une vitesse maximale de 3.75 km /s atteinte entre 7 et 12
kilomotres. 11 existerait ainsi une interface bien marquée vers 7 kilometres de profondeur.
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Sous SAOT. l'inversion met en évidence une croiite dont la limite inférieure ressem-
ble & la structure crustale trouvée & CALF. Cependant, le Moho est légerement plus
profond (20 km). Il apparait une zone de plus faible vitesse entre 4 et 10 kilometres,
Nous retrouvons donce une interface mi-crustale bien marquée. Les vitesses sous le Moho
sont. comme pour CALF. relativement petites (entre 4.0 et 4.2 km/s).

La profondeur estimée du Moho croit significativement sous STET. En effet, 'inversioy
donne une profondeur de 29 km. Cette fols, la vitesse de propagation des ondes S sous le
Molio est conforme aux modeles de Terre tels que Tasp9l (i.e. proche de 4.4 km/s). Nous
retrouvons une zone juste au-dessus du Moho dans laquelle la vitesse de propagalion des
ondes est plus faible que la moyenne crustale. Son épaisseur est de 5 km. Une disconti-
nuité de grande amplitude est positionnée vers 14 kilometres de profondeur. Elle est la
base d'une épaisse zone dans laquelle la vitesse des ondes est faible : 3.0 kan /s, au plus,
pour les ondes de cisaillement.

Pour SMPL. le résultat de U'inversion est bien différent de ceux obtenus pour les
stations du continent. Tout d’abord, I'espace des solutions est beaucoup plus restreint.
D autre part, il n'y a pas de preuve de zone a moindre vitesse. Le Moho se trouve a 306
kilometres de profondeur et la vitesse croit quasi-progressivement entre la surface et la
base de la croite. Une discontinuité importante est cependant relevée 4 km sous la sur-
face. Dans une étude précédente, nous avons inversé des fonctions de transfert calculées a
partir d’enregistrements large-bande de stations temporaires Anstallées durant deux mois
en 1995, selon un profil est-ouest dans le nord de I'ile (Bethoux ¢t al., 1999). Dans ce
cas, la profondenr du Moho est relevée vers 28km dans la partie est du profil, an sud de
Bastia. Cette élévation du Moho vers le nord est en bon accord avec le profil de Scarascia
ct al. (Iig. 8.11).

Sous FRF. le Moho est localisé par I'inversion vers 29 km de profondeur. La base de
la croite est mieux marquée pour cette station que pour les autres. La phase convertie
sur cette discontinuité correspond, dans la fonction de transfert inversée, au premier pic
visible suivant le pic principal. On remarque dans ce cas la trés bonne adéquation entre
le synthétique et la trace réelle.

Le résultat de I'inversion de la fonction de transfert moyenne obtenue a la station
GILY est associé & une trace synthétique proche du signal inversé, comme ce fiit le cas
pour FRE. Par contre, la structure crustale differe beaucoup de celle obtenue précédem-
ment. On observe une premiere interface 22 km sous la surface marquant la base d'une
partie dans laquelle la vitesse des ondes est relativement faible (3.3 km /s). le Moho est
placé & 30 km de profondeur.

La fonction de transfert inversée pour SLEG nous fournit une structure se raprochant
de celle déduite de 'inversion & STET. La profondeur du Moho est localisée a 29 kilometres
de profondeur et une zone de moindre vitesse semble exister dans la crofite supérieuré
entre 4 et 12 km sous la surface.

Enfin pour REGF. le modele de croiite déduit de l'inversion est caractérisé par ull
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Mobho tres profond : 39 km. Deux discontinuités majeures semblent exister dans la croiite.
La pemiere se situerait vers 6 ki de profondeur tandis que la seconde prendrait place &
28 k.

La résolution est largement sullisante pour différencier des points & 40km 'un de
'autre. Les valeurs obtenues, a partir du contenu [fequenciel des dounées (autour de 2-5
secondes), permet d’avoir une bonne confiance dans la représentation locale de chaque
point.

8.3.2 Pendage du Moho

Nous avons pu déterminer le pendage du Moho sous deux stations : CALF et STET.
Pour cela, nous nous sommes hasés sur la variation de polarité de la composante trans-
verse de la phase P convertie S sur l'interface crofite-manteau. Les figures 8.12 et 8.13
sont extraites d'un article en attente de publication dans le journal Physics of the Earth
and Planctary Interiors et inséré en annexe dans ce mémoire. - |

Direct P 5 ? § i

t f t T

}‘?igul'e 8.12: Distribution des polarités des phases P el Ps convertic sur le Moho en
fonction de la distance épicentrale et de l'azimul théovigue de Uonde P. Fonctions de
!‘I'.(l.n._i]"r-?"f de la station CALF (Bertrand & Deschamps, 2000. article en anncve). Les
disques noirs reprdésenlent les polarités positives, les cercles vides les polarité négatives et
les triangles marquent les positions pour lesquelles la polarilé est nulle ou bien i,

La distribution des polarités pour la station CALF divise clairement le diagramme
en deux parties, faisant ainsi preuve d’une périodicité de 27, Une telle période nous per-
et de considérer le pendage du Moho comme la cause principale de la forme d’onde
Ff)mploxe des fonctions de transfert obtenues aux stations. Les ondes P dont la direc-
thI} flﬁ‘ propagation sous la station est est ou sud-est, montre une composante transverse
l)ffslt.ll\f(? tandis que la composante transverse de la phase convertie PS sur le Moho est
legative. Inversement, pour les événements situés au nord et au nord-est de la station,
1;- composante transverse des fonctions de transfert montre un pic négatif pour la phase

et un pic positif pour la phase PS du Moho. Par comparaison avec les synthétiques




168 Les Alpes

étudics au paragraphe 5.2, nous déduisons la direction de pendage du Molo. Sous CALF,
le Moho serait ainsi penté dans la direction N25°.

Powr STIT. la répartition des séismes enregistrés ne permel pas une détermination
aussi nette de la direction de pendage du Moho. Celui-ci serait toutefois pent¢ vers le

N-NO.

Figure 8.13: Distribution des polarilés de la phase Ps converlic sur le Moho en fonction
de la distance épicentrale ct de Uazimul théorique de Uonde P. Fonctions de transfert de
la station STET (Bertrand & Deschamps, 2000, article en annere).

8.3.3 Grille de diffraction

A partir des fonctions de transfert calculées aux stations du continent, nous avons
effectué une analyse de résean. Pour cela, nous avons pris en compte simultanement les
composantes longitudinales et transverses. Trente-trois fonctions de transfert obtenues a
partir d’enregistrements simultanés aux stations CALF, SAOI et STET ont été utilisées.
Le nombre de fonctions étant insuffisant aux stations temporaires, celles-ci n'ont pas été
prises en compte ici. La taille de la grille est de 220 kilometres de cotés et 90 kilometres
de profondeur. Le pas de la grille est de 5 kilometres et les vitesses moyennes considérées
sont de 7.13 km /s pour les ondes P et 4.23 km/s pour les ondes 5.

Le premier résultat est présenté sur la figure 8.14. 1l concerne une grille de diffraction
évaluée directement des fonctions de transfert des trois stations. Quatre profils \rertica-mﬁ
au travers de cette grille sont proposés. Sur ces profils, les parties en rounge représentent
los zones de forte cohérence. Il semble difficile d’interpréter les coupes obtenues en termes
de points diffractants ou d’hétérogénéités latérales. Par contre, les profils (BB7), (CC’K
ct (DD’) permettent de visualiser les traces laissées par les conversions sur le Moho. O
retrouve une profondeur proche de 20 kilometres sous CALF contre 28 kilometres sous
STET. Une croix sur les graphiques indique cette position. Les discontinuités moins
profondes déja illustrées par les inversions d’Ammon se retrouvent également dans €8

graphiques. ‘ 1
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glgure 8.14: Coupes verticales dans la grille de diffraction calculée & partir des fonctions
€ transfert obtenues aux stations des Alpes Maritimes. Les quatres profils sont indiqués

-3:7“ la figure du haut. Les stations utilisées sont symbolisées par Uétoile noire. Pour
Chaque coupe, les triangles noirs marquent la position des stations sur le profil. La croiz

donne lq position du Moho estimé par ces coupes.




et d : caleul tenant compte des lois de Snell-Descartes. Les profils sont des coupes orientés
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Figure 8.15: Grille de diffraction individuelle pour CALF et STET. a et ¢ : grille directe, b

est-ouest. En utilisant les critéres angulaires de Snell-Descartes (b et d), la position des

principaur réflecteurs est mis en valeur.

Dans un second temps, nous avons calculé les grilles de diffraction pour chaque stas
tion prise séparément, avec le méme jeu de données que pour le premier calcul. Pour
chaque station, nous avons procédé & deux expériences. D’une part, le calcul direct a etei
mené et ensuite nous avons tenu compte des lois de Snell-Descartes reliant les angles des
phases générées au passage d'une onde sur une mtorface Les résultats sont reportés dans

les figures 8.15 et 8.16.

La grille de diffraction simple permet d’imager les différences de structure majeure
entre les stations. Ainsi, les structures crustales ressortent une nouvelle fois moins pro-

fondes sous CALF que sous STET. D’autre part, cette experlence permet de se rendré
compte combien la croiite sous SAOF est perturbée. En effet, a cefte station, la grille
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de diffraction présente des maxima proche de 1 plus nombreux que pour les deux autres
stations. Il est de ce fait dificile de repérer le Moho. Deux profondeurs sont ainsi envis-
ageables : 25 ou 35 kilometres sous la station.

En utilisant les criteres angulaires issus de la loi de Snell-Descartes, nous pouvons
focaliser mieux les interfaces. De ce fait, elle ressortent mieux pour CALF et STET

(Fig. 8.15b et d).
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0 40 80 0 40 80
0 0
-10 =10
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Figure 8.16: Grille de diffraction individuelle pour SAOF. a : grille simple. b : avec les
lois de Snell-Descartes.

8.3.4 Profondeur du Moho

L’ensemble des profondeurs de Moho obtenues par les études présentées dans ce
chapitre, sont reportées sur une carte replacant les principales unitées des Alpes du sud
de la France, de la Provence et de la Corse.

Les épaisseurs crustales trouvées au sud de I’Argentera-Mercantour sont nettement
plus petites que celles publiées par Waldhauser ef al. (1998). La topographie du Moho est
¢galement plus complexe. La discontinuité crofite-manteau sous la zone s'étendant entre
CALF et SAOT est moins profonde que sous le massif des Maures. Sous cette partie, le
Moho est trouvé & des profondeurs équivalentes & celle obtenues sous I’Argentera. Sous
ces deux massifs, le Moho est situé vers 30 kilometres de la surface, ce qui tendrait &
prouver |’ a,bsenco de racine crustale sous 1’Argentera. Les valeurs obtenues sont proches
de celles données par les études des années soixante-dix (Labrouste, 1968; Recq, 1970;
Perier, 1976). Nous retrouvons des valeurs compatibles avec 'amincissement crustal 1ié &
IOUVer’rure du bassin Ligure.
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Figure 8.17: Profondeur du Moho dans le sud-cst de la France. Nous avons reporle sur
cctte carte les profondeurs estimées de nos analyses.

8.4 Spectre de vitesse

Le paragraphe précédent présentait les résultats obtenus pour I'étude des structures
crustales. A présent, nous montrons ceux issus de I'analyse de vitesse. Deux cas ont été
étudiés. Tout d’abord, les fonctions de transfert obtenues aux stations TGRS du conti-
nent nous ont permis d’estimer les discontinuités principales du manteau supérieur sous
le sud des Alpes francaises. Pour cela, nous avons sommé toutes les fonctions des trois
stations simultanément. D’autre part, la station SMPL nous a permis de rechercher ces
meémes discontinuités 200 kilometres environ plus au sud-est.

8.4.1 Partie continentale

Les spectres de vitesse obtenus & partir des fonctions de transfert des stations du
continent est plus compliqué que ceux obtenus a la station TAM du réseau GEOSCOPE
(cf. Chapitre 6). On reconnait tout de méme les traces des discontinuités de 410 et
670 kilometres de profondeur sur le spectre direct, sans correction (Fig. 8.18). Elles sont
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marquées par des zones ou plusieurs maxima relatifs se cotoient, entre 40 et 45 secondes
pour la premiere et entre 60 et 70 secondes pour la deuxieme. Bien que I'analyse soit
faite avec des sismogrammes de plusieurs stations, sous lesquelles le Moho ne se situe
pas a la meme profondeur, cette discontinuité est quand méme marquée par une harre
entre 3 et 5 secondes. Cependant, cette trace est assez large. Sa position, avant celle
observée pour le modele lasp91 (Fig.1.12), prouve que le Moho sous les Alpes du sud- est
globalement moins profond que celui du modele théorique, ce qui est en accord avec les
paragraphes précédents. Sila phase convertie PS sur le Moho se reconnait sur le spectre.
les réverbérations multiples en revanche disparaissent totalement. Le spectre est en effet
plat entre 5 et 20 secondes, alors que nous devrions voir vers 13 secondes la trace lais-
sée par la phase P2pls, comme c’est le cas pour le spectre synthétique et celui calculé a
TAM. Ceci s’explique par le fait que cette phase est plus sensible aux variations latérales
de profondeur du Moho que I'onde convertie PS.

Les croix sur les spectres de la figure 8.18 indiquent la positions des maxima as-
socieés aux conversions sur les interfaces. Sur le premier spectre, calculé sans avoir tenu
compte des couches superficielles, la croix marque I'emplacement du maximum relatif de
la phase Ps générée sur la discontinuité de 410 kilometre de profondeur. Elle est localisée
au point (4.1, 42.5). Le spectre étant calculé avec un rapport de vitesse Vp/Vs de 1.75,
nous obtenons une profondeur de 446 kilometres.

Afin de préciser cette valeur, nous avons calculé un spectre corrigé des structures
crustales. Pour cela, nous avons considéré une valeur moyenne de 30 kilometres pour la
profondeur avec une vitesse moyenne de 3.7 km/s pour les ondes S et un rapport Vp/Vs
de 1.75. Pour le calcul du spectre par contre, ce rapport est fixé a 1.85, comme 'indique le
modele [asp91 pour le manteau. Cette fois, le maximum se place au point de coordonnées
(4.4, 39). Avec ces valeurs, nous trouvons une profondeur de 401 km, moins importante
que dans le modele lasp9l.

Le dernier calcul permet d’évaluer la profondeur de la discontinuité "670”. Nous
avons dans ce cas tenu compte des couches supérieures en considérant les valeurs obtenues
pour la discontinuité "410”. Le spectre obtenu présente un maximum relatif en (5.8, 23)
ce qui correspond a une épaisseur de 290 kilometres, soit une profondeur de 691 km. Cette
discontinuité est plus profonde que dans le modele moyen lasp9l.

8.4.2 Corse

Un calcul similaire a celui décrit plus haut a été effectué pour les fonctions de trans-
fert de la station SMPL de Corse. Comme avant, plusieurs spectres ont été calculés.
Un dirvect puis trois autres tenant compte successivement des couches superficielles pour
ntéresser des discontinuités de plus en plus profondes. Les résultats sont proposés dans
la figure 8.19.

Les spectres de vitesse sont semblables & ceux obtenus pour la station GEOSCOPE
de Tamanrassct. En effet, tout comme pour TAM, sur le spectre non corrigé, trois traces
correspondant a trois discontinuités différentes apparaissent vers 25, 43 et 62 secondes
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Figure 8.18: Spectres de vitesse obtenus d partir des fonctions de transfert de CALF,
STET et SAOF. Correction 1 : spectre corrigé des structures crustales. Correction 2 ¢
correction pour la discontinuité la plus profonde.
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repectivement. D’autre part, le signal de la phase Ps sur le Molio se situe an méme em-
placement que sur le spectre calculé pour le modele Iasp91, attestant que le Moho se situe
4 une profondeur voisine de celle donnée dans le modele. Cleci est bien en accord avec les
36 kilometres définis dans le paragrapahe précédent a partir de I'inversion de la forme des
fonctions de transfert.

Le spectre suivant est calculé en tenant compte de la crotte. Le rapport de vitesse
est pris égal a 1.80. Cette valeur correspond a celle donnée par lasp9l pour les premiers
kilometres du mantean. Le maximum est alors relevé pour une vitesse de 4.5 km/s et un
temps de 20 secondes et correspond a une épaisseur de 204 km. Nous en déduisons donc
une profondeur de 240 km en ajoutant les 36 km de la crofite.

La deuxieme correction est faite pour préciser la profondeur de la deuxieme discon-
tinuité. Nous suprimons pour cela les effets de la croiite et de la couche dont la base est a
240 kilometres de profondeur. Pour ce nouveau calcul, le rapport Vp/Vs est augmenté a
1.85 conformément au modele Tasp91. Le maximum est alors situé au point (4.9, 17.5) et
la profondeur associée est de 426 kilometres. Cette discontinuité est donc plus profonde
que sous le continent. La différence est de 25 km.

Enfin, pour la discontinuité¢ "670", un troisieme spectre est calculé tenant compte des
couches jusqu’a 426 kilometres sous la surface. Sur ce dernier spectre, nous remarquons
un maximum au point de coordonnées (6.4, 18). Ces valeurs nous donne une épaisseur de
251 km et donc une profondeur de 677 k. Cette profondeur est proche de celle prédite
par le modele Tasp91, mais moins grande que celle obtenue sur le continent. Quatorze
kilometres de décalage sont mis en évidence par cette étude.
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Chapitre 9

La région Campanienne
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| 65 9.1 Présentation des campagnes de mesure |
;\ 70 l
78 Dans le cadre du projet sismologique BROADVES. nous avons déplové 5 stations |
80 Jlarge-bande dans la région Campanienne autour du volcan Vésuve. Les stations ont en- |
H a5 g g ] N |
b “ registre la sismicité naturelle durant le printemps et 1'été 1996. Le matériel est celui déja
o utilisés dans les Alpes Maritimes. 11 comprend des capteurs Guralp CMG40 et ('MG3
| ! Sans Correction Correction 1 assocics a des numeériseurs Reftek de 24 bit. 1.'échantillonnage des signaux enregistrds est
l de 50 points par secondes. L'objectil de cette campagne est 'étude des structures de la
. lithosphere. Pour cela, deux analyses sont menées indépendemment. Au coté du calcul
' Vitesse S (km/s) Vitesse S (km/s) des fonctions de transfert. une tomographie télésismique est établie par De Gori el al.
o1 2 3 4 5 6 7 0 1 2 3 4 5 6 7 (1998). Ces travaux viennent ¢largir les études de sismologie active telle que la tomogra-
0 phie 3D du Vésuve faite dans le cadre des projets européens Tomo Ves (Gasparini, 1998) .
: I Proj 1 I
Jl 10 s . ’ - i
| Les coordonnées des stations sont rassemblées dans le tableau 9.1. La station FAI
| 15
| 20 est situce sur le Mont Faito au sud-est du Vésuve. L'ile de Capri abritre la station ('AP,
Il 25 BAI se trouve a Castello Di Baia, & I'ouest de Naples. dans les Champs Flégréens. A
= Cicciano, village situé an nord-est du Vésuve nous avons installé la quatrieme station
. g |

CIC. Enfin, TOR est localisée a I'est du Volcan.
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&

50

\ ' 55 Nom Latitude Longitude  Altitude (m) Nature du Sol

| 60

! % FAI 40.667 N 14.484 E 1200 Carrclage '
; " BAI 40811 N 14081 E 50 Pilastre

| - CAP 4055T N 14225 E 300 Terre
!, o TOR 40.792 N  14.696 B 180 Rocher
' w ' CIC 40960 N 14490 E 200 Béton

Correction 2 Correction 3 Tableau 9.1: Coordonndes des stations BROADVES

‘ Figure 8.19: Spectres de vitesse obtenus @ partir des fonctions de transfert de SMPL.
trois spectres corrigés permettent une estimation plus juste des profondeur des discontt
nuités profondes.

Les stations C'AP. FAIL TOR et CIC sont toutes situdes sur le socle calcaire tandis |
que BAT se trouve sur des dépots volcaniques (Fig. 9.1). La station la plus proche du |
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Vésuve . FAL est placée a pres de 15 kilometres du volcan. La distance la plus courte

entre les stations est d'environ 25 kilometres.

Campanian Plain

Aversa
®

Cicciano

1? Procida

Ischia

R. sédimentaire

R. volcanique

Dépot aluvial

& Station sismologique BROADVES

Figure 9.1: Localisalion du réseau temporaire BROADVES 1996. La carte présente sche
matiqguement les principales structures géologiques (Scandone, 1991).

9.2 TFonctions de transfert

Les stations ont enregistré la sismicité mondiale de maniere continue ])61‘[(13.].111 pres
de cing mois. Le meilleur site d’enregistrement est celui de la station CIC. Les stat:.ons.de
C'AP ot BAI sont les plus bruitées. Ce bruit peut en partie s’expliquer par la localisation
méme de ces deux stations : tres proche de la mer dans des lieux touristiques. :
installée dans une ancienne citerne romaine au sous-sol d'un chateau-musée, nous n
pas pu exploiter suffisamment de sismogrammes pour permettre une analyse justifiee. Des
travaux de réfection du chateau en sont la cause principale.

avons

) i PR B O . 4 . : g ’ AL lt("‘ iCl-
Vingt-trois téléséismes ont servi au calcul des fonctions de transfert presel

Pour BAL
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Les caractéristiques de ces séismes peuvent étre lues dans le tableau 9.2, Celui-ci donne
la localisation des 23 événements. la distance épicentrale ainsi que 'azimut a la station,
calculés au centre du réseaun. Chaque séisme est référencé, la référence est notée dans la
prmiere colonne du tableau. Nous indiquons également quels sont les enregistrements qui
ont aboutit an calcul de fouctions de transfert.

Ref. BAI CAP (CIC FAI TOR Localisation A(?) az(?) stack
el2 o o Svalbard 40.32 355.80

g24 o & & o o Atlantique nord  58.05  255.60

g2h & o o o Ryvukvu 88.66 54.20 *
229 o o o Aleoutiennes  87.53  7.80 *
03] o o o Aléoutiennes  87.59  7.60 *
232 © o o o Aléoutiennes  87.77  T7.10 *
233 o o > Aleoutiennes  87.83 (.70 *
e32 o o o Philippines 96.80  66.90 *
235 o o o o Aléoutiennes  87.62  7.95 *
g8 o o Tibet 59.42  75.20

gh4 o o Ivamchatka 16.35  18.70

255 o o o Mexique 96.68  299.70 %
e56 o o o o Aléoutiennes 83041  16.25

e’l o Philippines 91.90  69.00 *
eb7 © o Océan Indien 8287 136.00 *
erh o e o & Equateur 95.19  271.96 *
gr2 o [ndonésie 87.47 9437 *
g7h o o Japon 86.73  39.15 *
g76 o o Japon 86.82  39.20 *
230 o o o Atlantique sud  61.82  210.42

233 o o o o Aléoutiennes  87.49  8.02 *
285 o o Svalbard 37.38  357.60

a8 & o o Taiwan 87.90  62.70 *

Tablean 9.2: Liste des séismes enregistrés aux stations large-bande temporairement inslal-
lées autour du Vésuve. Les losanges indiquent les enregistrements qui onl servi au caleul
des fonctions de transfert, les enrvegistrements qui ont ét¢ sommés sonl marqués d une
cloile.

La figure 9.2 présente la répartition géographique des séismes dont les envegistrements
sont a la base du calcul des fonctions de transfert. La plupart de ces événements se situent,
Par rapport au nord, entre -5 et 85 degrés de la zone d'étude et a une distance épicentrale
Superieure & 80km.

Sept séismes de forte magnitude ont eu lieu dans les iles Aléoutiennes (sud-ouest de
I'Alaska.). lls sont rélérencés g29. g31. ¢32. ¢33, ¢35, €56 et ¢83. Pour ces événements, la
direction d’arrivée des ondes P aux stations est voisine de 107 et la distance épicentrale
Proche de 879, Les fonctions de translert qui en dérivent sont tracées sur la figure 9.3.
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Les composantes longitudinales et transverses sont représentées pour FAL TOR et C1C,

Figure 9.2: Répartition géographique des sésimes donl les envegistrements aux stations
BROADVES ont ¢té utilisés. L €loile donne la position de la zone d’clude et les triangles

celle des sdismes.

Avant le calcul de la déconvolution des composantes horizontales par la composante
verticale des sismogramines, nous avons tout d'abord re-échantillonné les signaux pour
augmenter le pas d'échantillonnage et atteindre 0.16 secondes. Cette opération permet de
diminuer le nombre de points déerivant les envegistrements sans altéré la forme des sig-
paux aux fréquences qui sont importantes. Bien que nous ne présentions que 30 secondes
de signal sur la figure 9.3, nous utilisons une fenétre de 120 secondes dans le calcul.

A chaque station, les sept fonctions de transfert sont tres ressemblantes. Les com-

posantes transverses des fonctions ont une amplitude treés importante pour les trois sta-
tions, ce qui atteste d'une structure non plane sous la région. Sur toutes les traces, le
pic principal sur la composante L. associé a l'onde P, se situe a 16 secondes en accord
avec le décalage imposé & la composante verticale avant le calcul de la déconvolution.
La composante transverse de ce pic est négative et d’amplitude assez conséquente. Le
rapport d’amplitude T/L est d’environ 0.5. Une telle valeur pourrait montrer que ’onde
P arrive aux stations avec une direction a pres de 257 de I'azimut théorique.
Le pic important relevé sur les composantes L, entre 3 et 4 secondes apres le pic p]‘incipﬂ-l
peut étre interprété comme la réponse du Moho. Celle-ci est légerement plus tardive ala
station CIC. Les fonctions observées différent ainsi d'une station a une autre. Les conls
posantes T aux stations CIC et TOR sont caractérisées par des arrivées de tres grande
amplitude. Elles sont multiples et n’arrivent pas en méme temps aux deux stations. Entre
24 et 28 secondes, la composante longitudinale & FAI est marquée par une arrivée de forte
amplitude qui n’apparait pas aux autres stations.
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Figure 9.3: Fonclions de transfert calculées a partiv des sismogrammes des séismes des
tles Aléoutiennes. Les composanles longitudinales (L) sont @ gauche, les transverses (T)
@ droite. Sur les composantes L. nous avons marquc d'une fléche la réponse probable
du Moho. Sur le schéma au sommel, nous avons indiqud la divection par laquelle arrive
Hi‘f’Ow’quf'mf:nf Uonde P.
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Nous avons sommé les fonctions de transfert obtenues a partir d’enregistrements de
séismes dont les distances épicentrales sont supérieures a 80 degrés. Cela concerne leg
traces associées aux événements marqués d'une étoile dans le tableau 9.2, Quinze traces
sont ainsi sommeées au maximum par station. Pour Capri, ce calcul ne concerne cepen-
dant que cing fonctions de transfert. Les directions de localisation des séismes utilisés
sonl assez variées. Nous cspérons ainsi suprimer une partie des effets des hétérogenéités
laterales.

La figure 9.4 montre les résultats des sommations. L'incertitude sur 'amplitude de chaque
poins des fonctions est déterminée par I'écart type de la somme. Elle est representée e
grisé sur les fonctions résultant de la sommation. Oun remarque de grands ecarts a CAP.

T 1 1 T T | I 1 T T T I T T

8 10 12 1 16 18 20 2 24 2% 28 30 ki H 3%
- Moho Ps
— P

Figure 9.4: Résultals dc la sommation des fonctions de transfert auwr stations CAP. FAL
CIC ¢t TOR. Les sismogrammes considérés proviennent de séismes dont la distance €pt=
centrale est comprise entre 80 et 96 degrés.

On retrouve les principales caractéristiques déja observées pour les fonctions de
transfert individuelles calculées a partir des sismogrammes des séismes des iles Aléouti-
ennes. L'amplitude des composantes transverses et I'importance de 1'écart type confirme
le degré élevé de complexité des structures crustales de la région étudiée. Nous remal-
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quons toutefois que amplitude des composantes transverses est généralement diminuée
et que la sommation tend également a simplifier la forme des composantes longitudinales
en climinant certains pics mals en préservant les plus importants. Nous obtenons ainsi
des fonctions de transfert movennes pour les quatres stations.

9.3 Structures lithosphériques

9.3.1 Inversion

Par la méthode d"Ammon (1991). nous avons inversé les fonctions de transfert
moyennes obtenues aux stations (Fig. 9.4) pour avoir une estimation de la structure
crustale de la région campanienne. Les résultats de cette inversion sont proposes dans la
fignre 9.5. Cette figure donne, pour les stations concernées. les profils solutions ainsi que
les fonctions de transfert associées. Celles-ci sont comparées aux fonctions réelles.

Les profils de vitesse qui ont servi de hase a 'inversion sont déduit du profil de
sismique réfraction de Scarascia el al. (1994) qui est présenté sur la figure 7.5. Le rapport
de vitesse Vp/Vs est une nouvelle fois fixé a 1.75 et le facteur de lissage a 0.2. Le profil de
réfraction qui passe au sud de la région que nous étudions, prédit une prolondeur de Moho
de 285 ki environ au bord de la mer tyrrhénienne. Les auteurs reperent également un
deuxieme contraste de vitesse important a 50 km sous la surface. Ce réflecteur pourrait
étre présent sous la Campanie.

Sous CAP, I'inversion met a jour deux réflecteurs marquant de forts contrastes de
vitesse. Le premier se situe a 18 kilometres de profondeur et le second vers 30 kilometres.
Ces deux discontinuités majeures sont le reflet des fortes amplitude observées sur la fonc-
tion de transfert. Nous interprétons la premiere interface comme le Moho, la deuxieme
pouvant étre la trace du réflecteur plus profond existant sur le profil de Scarascia et al..

Le profil trouvé pour la station FAI est assez semblable a celui obtenu pour CAP.
Les deux réflecteurs prononcés sont présents vers 25 et 37 kilométres de profondeur. A
15 km sous la station apparait une interface marquant la limite inférieure d'une zone a
moindre vitesse dans la crotite supérieure. Celte zone se trouve également sur le profil de
la station CAP.

Sous TOR. la profondeur du Moho est estimée a 27 kilometres de profondeur. La
zone a moindre vitesse ne se retrouve pas dans la croute supérieure tandis que le deuxieme
réflecteur s’approfondit & 40 kilometres.

Y

Pour CIC'. enfin, la structure résultant de 'inversion est encore différente. Le Molio

peut étre placé vers 30 km. La croite est composée de deux zones dans lesquelles la

Vitesse de propagation des ondes est relativement faible. La premiere est localisée entre 4
et 10 kilometres tandis que la seconde se place entre 15 et 22 kilometres.
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Figure 9.5: Résultal de Uinversion des fonctions de transferl pour la recherche des strucs
tures crustales de la Campanie.
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Une coupe interprétative des résultats de I'inversion des fonctions de transfert est
proposée sur la figure 9.6. Elle est construite selon un profil allant du sud-ouest au
nord-est a partir des profils obtenus aux stations CAP, FAI et TOR. Sur ce profil, nous
voyons les principales discontinuités. Deux interfaces sont particulierement marquées.
Toutes les deux présentent un pendage vers le NE. La premiere est interprétée comme le
Moho. Elle s’enfonce rapidement entre CAP et FAIL puis entre AT et TOR son pendage
devient moins important. En revanche, pour l'interface la plus profonde, le pendage est
assez régulier. Pour cette discontinuité, nous passons de 30 & 40 km du SO au NE. Ce
réflecteur serait celui déja observé sur le profil de réfraction. Nous le trouvons cependant
a une profondeur moindre et son pendage est différent de celui estimé par Scarascia el
al. (1994). Ces résultats s’opposent alors & I'interprétation des auteurs selon laquelle ce
deuxieme Moho serait en relation avec la subduction adriatique. Il s’agirait plutét de
la trace d’'un Moho fossile provenant de I'ancienne subduction de la plaque européenne.
Une partie du slab aurait suivit la migration de la région sous 1'effet du roll-back de la
subduction apenninique el de la rotation du bloc corso-sarde.

Capri Faito Torello

Profondeur (km)

[ [T (] e I
38 45 56 56/68 68 8.1

Vitesse des Ondes P
km/sec.

| |
8.3

Figure 9.6: Interprétation des résultats de Uinversion des fonctions de transfert des sta-
tions CAP, FAI et TOR.

9.3.2 Pendage du Moho

Afin de vérifier.la direction de pendage du Moho observée dans les résultats de
Uinversion des fonctions de transfert, nous avons cherché & analyser les polarités des prin-
cipales phases sur les composante transverses. Le nombre de données disponibles aux
stations étant limité, nous avons choisi la station CIC pour faire cette étude. En effet,
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c'est a cette station que le plus de fonctions de transfert ont été calculées. D'autre part,
seules les polarités des pics principaux ont fourni des résultats satisfaisants, la complexité
des traces empéchant une observation fine de la polarité de la phase convertie P5. Nous
avons pu par contre pratiquer une analyse similaire a une station temporaire suplémen-
taire installée par 'ING de Rome a moins de dix kilometres de CIC. Cetie station (nomée
SARN) ayvant enregistré des téléséismes durant 4 mois en 1997, nous avous pu calculer
quelques fonctions de transfert complémentaires. Les diagrammes donnant les polarités
en fonction de la distance épicentrale et de la direction d’arrivée de 'onde P sont présen-
tés sur la figure 9.7.

N SARN [

35"

10" 11" 12 13 14" 15" 18" 7 18 19" 20 10" 1" 12 13 147 15" 16" i 18" 19 20"

Figure 9.7: Distribution des polarités de la composante transverse du pic principal auv

stations C1C et SARN.

La composante transverse des ondes P provenant de 'est et du sud sont positifs
tandis que les ondes P venant par 1'ouest et le nord montrent une polarité positive. Cec
est bien observé aux deux stations CIC et SARN. Nous en concluons que le pendage du
Moho se [ait bien dans le sens déduit des inversions, c’est a dire vers le nord-est.

9.3.3 Grille de diffraction

Pour une étude plus complete, nous avons analysé la coda de l'onde P en termes
d’energie difractée. Pour cela, nous avons considéré sept fonctions de transfert communes
aux stations CAP, FAL TOR et CIC. Il s’agit des références €56, €75, g24, ¢25, g32, 939
et ¢83. La grille utilisée pour cette analyse a une taille de 100 kilometre de cotés pour 50
km d'épaisseur. Le pas de cette grille est de 1 km. La vitesse moyenne des ondes P est
fixée a 7.13 km/s, celle des ondes S & 4.23 km/s.

Un calcul direct nous a permis d’obtenir les résultats montrés dans la figure 9.8. Qua-
tre profils au travers de la grille y sont regroupés. L'objectif étant de vérifier I'influence du
Vésuve sur la forme de fonctions de transfert, toutes les coupes passent par "édifice vol-

canique. L'interprétation des coupes obtenues n’est pas tres aisée. En ellet, a la verticale
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du volcan, indiqué par la fleche sur les profils de la figure, aucune amplitude importante
ne vient révéler la présence d'une chambre magmatique. Seule la coupe (DD’) pourrait
présenter a l'aplomb du volcan un maximum relatif vers 15 km de profondeur. Sur la
coupe (AA’), une zone bien marquée s’étire entre 20 et 35 kilomeétres sous la surface au
kilometre 75 du profil. Ceci semble étre la réponse des principales discontinuités crustales
observées a CIC lors de I'inversion des fonctions de transfert (Fig. 9.6). '
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Figure 9.8: Coupes verticales dans la grille de diffraction calculée & partir des fonctions
de transfert des stations BROADVES. Les profils sont matérialiés sur le schéma du haut
sur lequel les stations ont ét€ représentées par des étoiles et le Véuve par un disque gris.
Sur les coupes, la position du volcan est indiquée par une fléche.

Dans un second temps, nous avons recalculé la grille de diffraction pour CAP, FAI
et TOR en tenant compte cette fois du critére angulaire de Snell-Descartes. Un profil au
travers de cette nouvelle grille passant par les trois stations est présenté sur la figure 9.9.
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Sous les trois stations, le calcul permet une bonne focalisation des phases convertieg

générées aux principales interfaces sous les stations. Nous pouvons ainsi distinguer leuy

pendage vers le nord-est. Nous retrouvons les deux discontinuités majures interprétées

comme les deux Moho existant dans la région.
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Figure 9.9: Grille de diffraction tenant comple du critére angulaire de Snell-Descartes.
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Conclusion

L'a‘l_la.lyse des fonctions de transfert calculées a partir des enrvegistrements sis-
mologiques large-bande nous ont permis de déterminer les principales caractéristiques
des structures crustales sous deux régions de la Méditerrannée nord-occidentale. D autre
part. les nombreux enregistrements du réseau sismologique TGRS nous ont autorisé une
étude des discontinuités du manteau supérieur. Pour la crotite, nous avons pratique trois
analyses complémentaires :

% Une inversion de la composante longitudinale a fourni des profils de vitesse moyens
sous chaque station. Cette inversion ne tient compte que des structures tabulaires et ne
donne une image qu’approximative de la crotite.

* 1étude des polarités des composantes transverses des principales phases permet
de confirmer la direction de pendage de la discontinuité de Mohorovicic.

* Lanalyse en réseau, par le biais du calcul des grilles de diffraction, est un moyen
pour quantifier I'énergie diffractée contenue dans la coda de T'onde P. Dans ce cas, la
perte d'énergie sur la composante longitudinale pour canse de variations latérales rapi-
des des propriétés physiques du milieu sous les stations est compensée par I'utilisation
simultanée des composantes transverses et longitudinales dans le calcul. En ajoutant une
contrainte supplémentaire, forcant le programme a ne considérer que I'énergie générée sur
des interfaces (critere angulaire de Snell-Descartes), cette partie de létude est un moyen
supplémentaire pour contraindre la profondeur des principales interfaces de la lithosphere.

Les fonctions de transfert obtenues dans les deux régions font preuve d’un degré éleve
de complexité. Leur forme dépend non seulement de la distance épicentrale mais aussi de
'azimut de I'onde P. La composante transverse est dans tous les cas non négligeable, ce
qui est bien différent des fonctions de transfert synthétiques calculées a partir de modeles
tabulaires. Les traces observées dans cette partie ont un comportement bien éloigné égale-
ment de celui des fonctions de transfert observées & la station du réscau GEOSCOPE de
Tamanrasset. 1 amplitude de la coda de I'onde P dans les sismogrammes enregistrés dans
les Alpes ou dans la région proche du Vésuve est notamment globalement bien plus élevee.

Les principales discontinuités sous la région campanienne présentent un pendage
prononcé vers le Nord-Est. Le doublement du Moho releve sur le profil de réfraction
publié par Scarascia el al. (1994), est retrouvé sous la péninsule Sorrentine, mais somb%f‘
disparaitre rapidement plus au Nord. L'analyse des enregistrements télésismiques aquis
lors de la campagne BROADVES 1996 nous & permis d’établir la profondeur du Moh?
3 moins de 20 kilométres sous I'ile de Capri pour atteindre prés de 30 kilometres plus &
Iintérienr des terres. L'influence des structures d’origine volcanique telle que la chambre
magmatique sous le Vésuve n’a pas été établie. Ceci peut trouver son explication 512.1»115
I"éloignement des stations par rapport a l'édifice volcanique. Une autre explication réside
dans la taille de la chambre magmatique. En effet, les dimensions de cette chambre sont

sans doute trop importantes pour permettre de la considérer comme un point diffractant.
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Dans les deux cas, le redéploiement des stations temporaires sur le volcan lui-méme de-
yrait permettre de déterminer avec précision la géométrie et la profondeur de la chambre
magmatique. D autre part, les expériences de tomographie Tomoves mettent en évidence
un fort réflectenr a 3km sous le volcan. Clette interface correspond au substratum calcaire.
La présence de ce réflecteur empéche ce genre d'éxpérience de pénétrer plus profondément
pour caracteriser les structures plus profondes. La mise en place de stations large bande
permettrait de palier a ce probleme. Ceependant. 'installation de stations large bande sur
le volcan lui-méme pose des problemes de qualité d’enregistrement. Pour compenser cela.
il fandrait installer les stations pour une durée suffisamment longue alin de permettre
I'enregistrement de seismes de tres forte magnitude. Une durée de 1 an semble apropriée.

Notre étude permet de mettre en lumiere la complexité des structures crustales sous

les Alpes du Sud-Est de la France. Contrairement aux résultats tirés du profil EGT,
nous concluons a un Moho peu profond entre la cote d’Azur et le massif de 1’Argentera-
Mercantour. Cette caractéristique permet d’établir une continuité entre le Moho Ligure
et celui trouvé dans le Sud de la France. Sous les massifs des Maures el de 'Argentera-
Mercantour, nous situons le Moho vers 30 kilometres de profondeur. Le point le plus haut
est trouve sous la station de Calern. dans I'arricre pays grassois, pour laquelle le Moho
est estimé a pres de 20 kilometres de profondeur. Sous le Haut-Var, nous observous le
Molo le plus profond : 39 kilometres. Sous 1'Argentera-Mercantour, nous remarquons un
approfondissement du Moho du Sud-Est vers le Nord-Ouest. De 23 kilometres de pro-
fondeur a SAOF. au Sud-Est du massif nous passons effectivement a 30 kilometres sous
STIET qui est située plus au Nord-Ouest.
Pour préciser encore la géométrie complexe du Moho entre les massils externes des Alpes
et 'avant pavs méridional, des investigations suplémentaires seraient a envisager. En
effet. il serait intéressant de densifier le réscau TGRS dans sa partie Sud. c'est 4 dire
entre les stations CALF et SAOI afin d'augmenter ['échantillonnage spatial des points
d’énregistrement.

Le calcul des spectres de vitesse pour les stations du continent et SMPL. en Corse,
montre une variation latérale relativement rapide de la profondeur des discontinuités du
manteau supérieur. En effet. la discontinuité "410" s'enfonce de 25 kilometres entre le
continent et le centre de la Corse. tandis que I'interface "670” s'éleve de 16 kilometres sur
la méme distance. Dautre part. la discontinuité proche de 210 kilometre observée aussi
bien & la station de Tamanrasset qu’a celle de Corse n'apparait pas sur les spectres de
Vitesses calulés avec les sismogrammes des stations du Sud des Alpes. Nous remarquerons
également qu’aucune interfaces autres que celles prédites par le modele Tasp91 ne semblent
exister dans le manteau supérieur sous nos stations sismologiques.

Les profondeurs obtenues pour les discontinuités mantelliques sous les Alpes du sud
semblent étre en accord avec le plongement d'une lithosphere froide dans le Manteau.
En effet, la discontinuité "410™ est rencontrée a plus faible profondeur que la movenne
(401 kilometres) tandis que la profondeur de la "670" est plus grande que la moyenne
(693 kilometres). Sous la Corse. nous retrouvons des valeurs plus proches de la moyenne,
swrtout en ce qui concerne la "6707 pour laquelle une profondeur de 677 kilometres est
trouvée.,
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Analyse de "Anisotropic Mantellique

Introduction

Les premiers modeles de Terre, tels que PREM ou lasp91. considerent notre planete
commme un corps elastique et isotrope. En premiere approximation, les effets d anélasticité
et d'anisotropie sont en effet négligeables. Clertaines études ont cependant montré que
la vitesse des ondes sismiques était dépendante de la direction de propagation. Clette
anisotropie des proprictés physiques des matériaux terrestres se manifeste a plusieurs
échelles. Llle est notaminent aussi bien observée a 'échelle du manteau supérieur (ess.
1964) qu’a I'échelle du minéral (Verma. 1960).

Les ondes de volume télésismiques sont sensibles aux couches anisotropes qu'elles
rencontrent lors de leur trajet dans la Terre. Selon le type de 1'onde considéré, 'effet
de I'anisotropie sur la propagation sera différente. La vitesse de propagation des ondes
compressives dans un milieu anisotrope va dépendre de la direction de propagation. Nous
observons alors & une station sismologique des temps d’arrivée des ondes P qui varient
avec la direction d’arrivée de l'onde. Pour les ondes de cisaillement. nous observons au
passage d'une zone anisotrope un phénomene de hirélringence qui sépare une onde S en
deux composantes ne voyageant pas a la méme vilesse,

Un progres important dans I'étude de I'anisotropie sismicue fiit apporté par Vinnik ¢/
al. en 1984 lorsqu'ils commencerent a utiliser les phases SKS pour analyser I'anisotropie
sismique du manteau supéricur. Ils furent rapidement suivis par d’autres travaux et
I'exploitation des SKS devint quasi-svstématique (Silver & Chan. 1988, Ansel. 1989, Bar-
ruol & Souriau 1995, ...). Les mesures d’anisotropie sont souvent relices aux déformations
de la lithosphere ou du manteau asthénosphérique. Les mesures de biréfringence des
ondes SIKS.5¢S ou méme S ayant des incidences quasi-verticales sous la station qui les
enregistre, ont une résolution horizontale excellente permettant une comparaison directe
avec les structures tectoniques ohservées en surface.

D’octobre a décembre 1996, nous avons enregistré la sismicité naturelle avec 4 sta-
fions large-bande dans les Alpes-Maritimes et le Var venant en complément du réseau
large-bande TGRS permanent. Cette expérience ayant été reconduite 'année suivante,
nous avons pu exploiter les données enregistrées en un point supplémentaire, Bien que la
durée d’enregistrement fut insuffisante vue la sismicité mondiale, nous avons pu a partir
de quelques enregistrements disponibles mesurer |'anisotropie sismique sous les stations a
Partir de I'étude de la biréfringence des ondes SKS.

Plusieurs méthodes sont a notre disposition pour traiter le probleme. Elles se basent essen-
tiellement sur la minimisation de I'énergie sur une composante (la composante transversale
genéralement, plus rarement la composante SH) et ne different 'une de I'autre que par

le moyen mis en ocuvre pour obtenir cette minimisation. Parmi toutes ces méthodes,
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celle que nous utilisons ici, développée par Ansel en 1939, a le mérite d'étre facilement
utilisable. Elle a également prouve sa robustesse.

Chapitre 10

Caractérisation Sismologique de
I’ Anisotropie

10.1 Anisotropie et Biréfringence des ondes SKS. |

10.1.1 Localisation et nature de I’anisotropie.

Dapres Montagner & Tanimoto (1991). la partie la plus anisotrope de la Terre se
situerail entre 350 kilometres de profondeur et la surface. Leur étude, portant sur les ondes
de surface, montre en effet que vers 330 kilometres de profondeur. I'anisotropie diminue
fortement et qu’en dessous de 440 kilometres elle n'est plus détectable. La majeure partie
de 'anisotropie se situe donc dans la lithosphere et 1'asthénosphere.

Des minéraux anisotropes

Verma (1960) donne les premieres mesures de vitesse d’ondes compressives a la pres-
slon ambiante dans un cristal d’olivine. Il démontre que ce nésosilicate! est anisotrope avec ‘
des vitesses variant entre 9.87 km /s pour une propagation parallele a 'axe a, [100]. et 8.65
et 7.73 km/s pour les axes ¢, [001] et b. [010] respectivement. Cette anisotropie provient
de 'arrangement atomique de l'olivine au niveau de son réseau cristallin. Les autres |
minéraux du manteau, principalement les orthopyroxenes, ont une anisotropie moindre j
(Kumazawa, 1969) avec une polarisation rapide selon 1'axe b, [010]. Le troisitme com- ‘{‘
posant du manteau supérieur, le grenat. a une structure cubique et n’'est donc que tres |
faiblement anisotrope. !

Pour la crotte, les minéraux les plus abondants et les plus anisotropes sont : le

plagioclase (un feldspath calco-sodique), la biotite (un mica) et les amphiboles (Barruol.

1993). Le plagioclase est le minéral le plus abondant de la crofite continentale car présent

dans les granites et les gneiss. (est un minéral dont I'anisotropie peut atteindre 50% pour

les ondes S (Gnilbert, 1995). La biotite est un phyllosilicate. Le nom de cette famille de
minéraux est {res révélateur puisqu'il désigne des minéraux se présentant sous la forme
|

b — Vi - : . Iy . .
d'une superposition de ‘fines lamelles. Cette structure particuliere rend la biotite encore

plus anisotrope que le plagioclase. Elle atteint 70% pour les ondes de cisaillement. Enfin,

ninéral formé par des tétraddres de silicates [Si04]"~ indépendants et isolés par des cations. |
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les amphiboles (la hornblende par exemple), sont des especes présentes essentiellement
dans la croite inférieure et ont une anisotropie modérée de 'ordre de 30% pour les ondes
S selon 'axe ¢, [001].

Déformation des roches

Le mécanisme le plus probable expliquant 1'anisotropie du manteau est une orien-
tation préférentielle des minéraux anisotropes dans une roche (Ansel. 1989). Apres les
premiers résultats de Birch (1960). la relation entre I'anisotropie des péridotites (roche
du manteau supérieur) et Uorientation de l'olivine (constituant majeur des péridotites) a
été étudiée sur des échantillons (Christensen, 1966). La direction rapide de propagation
des ondes. observée au niveau de la roche, correspond a un alignement de I'axe rapide de
I'olivine. Des études de terrain concernant de grands massifs ophiolitiques ont été menées,
Elles montrent que l'orientation de I'olivine peut étre cohérente sur tout un massif (Pe-
selnick & Nicolas, 1974 : 1978).

g. Contrainte différentielle

a. Contrainte uniforme

contrainte
maximale

Figure 10.1: Comparaison entre deux textures de roche formées sous deux régimes de
contraintes différents (Skinner & Porter, 1995).

L anisotropie peut donc naitre d'une orientation préférentielle des réseaux cristallin )
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(lette orientation préférentielle peut étre acquise lors de la formation de la roche lorsque
celle-ci se déroule dans un champ de contrainte non uniforme (Ifig. 10.1), mais elle peut
apparaitre également lors de la déformation de la roche. On distingue quatre mécanismes
de déformations pour les minéraux de la crofite inférieure et du mantean (Guilbert, 1995)
. les glissements intracristallins (selon les criteres de Von Mises, 1928, il [aut cing plans de
glissement indépendants pour quun cristal puisse accomoder une déformation quelcongue
de mauniere homogene et cohérente). le fluage de type visqueux, la recristallisation et les
glissements aux joints des grains. (Uest dans le cas de la déformation visco-plastique
d'une roche composée de minéraux longiformes contenus dans une matrice ductile que
nous pouvons observer le plus facilement une réorientation préférentielle des minéraux
(Fig. 10.2). Pour le cisaillement simple, les minéraux subissent une rotation qui les amene
dans un plan parallele au plan de glissement. Dans le cas du cisaillement pur. les minéraux
ont tendance a saligner selon des plans perpendiculaires a la direction de plus forte
contrainte.

a.
— === —
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R 5 7 7 ) i % b 5 F E
Figure 10.2: Réorientation de minéraux longiformes ou tabloides placés dans une malrice
ductile. Dewx cas pcuvent ctre envisagds @ le cisaillement pur (a.) qui est un aplatissement
du matériau et le cisailement simple (b.).

Cas de la croiite.

Les processus de réorientation minérale n’y sont pas dominants, par contre, la strati-
fication est la source dyne anisotropie transverse a laquelle peut s’ajouter une anisotropie
azimutale due aux nombreuses fissures affectant la croiite qui localement sont orientées
hon aléatoirement. D’apres Crampin (1984). ce mécanisme est probablement la cause
Majeure d’anisotropic sismique dans la croiite supérieure.
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Cas du manteau supérieur.

[’anisotropie dans le manteau est d’environ 4% (Guilbert, 1995 : Anderson. 1989),
Elle est liée a deux lacteurs :

e Le composant majeur des 400 premiers kilometres du manteau. en I'occurence
Iolivine, possede une anisotropie sismique intrinseque trés importante et s’oriente facile-
ment sous efllet d'un champ de contraintes.

e Il existe un procesus d'orientation non aléatoire des nunéraux : la convection
mantellique et le mouvement des plaques lithosphériques. Les réorientations minerales
s'accompagnent de recristallisations et les systemes de glissements de T'olivine sont actifs
ati-dessus dune température de 1200 I (Estey & Douglas, 1986). Cette température
est par définition la limite thermique de la lithosphere. Les différentes analyses sur les
péridotites (Christensen. 1984) ont montré que 1'axe [100]. I'axe rapide pour les ondes S,
de TI'olivine tend a s’orienter parallelement a la direction d’étirement maximumn.

Dans le cas océanique. I'anisotropie peut done étre soit figée dans la lithosphere au
moment de sa formation  la dorsale ou lors de son refroidissement, soit acquise de maniere
active sous la lithosphére et reflete alors les directions actuelles d’écoulement. Pour le do-
maine continental, les choses sont plus complexes d’autant plus que nos mesures sont
faites dans une zone de collision active.

Sous les continents. I'anisotropie peut provenir soit d'une déformation ancienne
(anisotropie gelée), soit étre directement reliée au contexte géodynamique recent (Guil-
bert, 1995). La modélisation de 'anisotropie des ondes P et S sous I'llurope centrale
proposée par Babuska cf al. (1993) montre des différences de plongement des axes rapi-
des de D'anisotropie dans les plaques lithosphériques de part et d’autre des grandes sutures
lithosphériques. Par ailleurs, des mesures faites sous le bouclier canadien (Silver & Chan,
1991) donne des directions d’axe rapide paralléles aux grandes directions des chaines de
montagne. Ces directions ne correspondent pas an mouvement global des plaques prédit
par le modele AM1-2 (Minster & Jordan, 1978). De plus, en comparant le mouvement
absolu des plaques défini par le modele NNR-NUVELT (Argus & Gordon, 1991, Fig. 10.4).
et une compilation des résultats issus d’analyses de la biréfringence des ondes SIS (Isubo
& Hiramatsu, 1998) (Fig. 10.3), on remarque que la corrélation entre direction de mou-
vement et axe rapide n'est valable que pour les vitesses élevées.

Pour les régions stables telles que les domaines océaniques, I'axe rapide des ondes
S est parallele a la direction de déplacement de la plaque (Christensen, 1984 ; Farra &
Vinnik, 1994). Par contre, dans les zones [ortement déformées, la tectonique régionale
a une influence non négligeable sur la direction de I'axe rapide. En ce qui concerne les
chaines montagneuses, cet axe aurait tendance a étre perpendiculaire a la direction de
raccourcissement (Guilbert, 1995).
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Figure 10.3: Directions rapides moyenncs déduites de la birdfringence des ondes SKS.
compilation par Kubo & Hiramatsu (1998).
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Figure 10.4: Mowvement absolu des plaques lithosphdriqgues donné par le modéle NNR-
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Cas du manteau inférieur.

Sous 440 k. 'olivine se transforme en spinelle et le pyroxene est remplacé pro-
gressivernent par un minéral dont la structure est proche de celle du grenat. Ces deux
minéraux rendent cette partie du manteau plus dense que la partie supérieure et jusqu’a
650 ki de profondeur le manteau ne présente quune faible anisotropie (Anderson. 1989),
(‘ependant. Vinnik & Montagner (1996) détectent, a partir d'enregistrements des phases
converties PS par les stations du réscau allemand GRF (Grafenberg), une anisotropie
d’axe de symétrie horizontal dans la zone de trausition. proche de 600 kilometres de pro-
fondeur. Par contre. cette anisolropie présente une forte variation laterale. Elle peuat
étre en effet par endroit assez importante alors qu’elle semble inexistante dans d’autres
(Montagner. 1998).

Bien que la couche D™, situcée a la base du mantean, puisse présenter une anisotropie
sismique, celle-ci ne semble pas alfecter les ondes SKS (Kendall, 1996, 1997). Par contre,
les ondes SeS, dont le trajet est plus long dans cette couche semblent subir par endroit
unc biréfringence. La couche D7 possederait ainsi une anisolropie transverse. Nendall
["associe a deux sources possibles :

- inclusions de materiel du noyau (fer-nickel) sous forme de disques.
- morceaux de slab, résidus de plaques lithosphériques plongeantes parvenant jusque la.

10.1.2 Biréfringence des ondes SKS.

I'n supposant que anisotropie observée est localisée dans les 500 premiers kilometres
du manteau, nous considérons que la zone anisotrope traversée par les ondes télésismiques
peut &tre représentée par un modeéle simple formé d'un axe de symétrie horizontal : 1'axe
rapide (Estey & Douglas, 1986).

Anisotropie et ondes de cisaillement.

Dans un milieu isotrope, une onde de cisaillement a une polarisation linéaire. A
I'entrée d'une zone anisotrope, l'onde se sépare en deux composantes suivant un axe
rapide et un axe lent perpendiculaire. Clomme ces deux composantes ne voyagent pas a la
méme vitesse dans le milieu anisotrope, elles ne sont plus synchrones a la sortie de ce mi-
lieu et le mouvement des particules est elliptique (Fig. 10.5). Il faut noter cependant que
si 'onde incidente est polarisée selon un des axes caractéristiques du milieu anisotrope, il
n'y aura pas biréfringence et le mouvement restera linéaire.

A partir de la polarisation d'une onde SKS, nous allons chercher la nature du milieu
rencontré sous les stations sismologiques. Les parametres a évaluer sont alors :

e la direction de 'axe rapide,

e la différence de temps d’arrivée entre les deux composantes.
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Figure 10.5: {llustration dc la bircfringenee des ondes de cisaillement : au passage d une
zone anisolrope, londe S incidente se divise en dewr composantes se propagean! a des
vitesses différentes.

Pourquoi se baser sur les ondes SKS 7

Les ondes SKS sont des ondes traversant le novau (Fig. 10.6¢). Elles présentent
quatre avantages indispensables a notre étude :

En premier lieu. I'onde SKS réapparait a la base du manteau en pure Sv apres avoir
traversé le novau sous forme d'onde P. Elle possede donc une polarisation théorique sim-
ple avant le passage dans le manteau. De ce [ait, 'observation d’une composante Sh
associce a la phase SKS sur un enregistrement trois composantes (P,Sv.Sh) (I'ig. 10.6b.)
est le témoin probable d'un passage a travers une zone anisotrope.

Ensuite, cette phase n'est sensible qu’a I'anisotropie se trouvant sur son trajet entre la
base du manteau et le récepteur. Tout phénomene lié & la source ou a la premiere partie
du trajet est éliminé par la conversion S-P se produisant au passage de la discontinuité
Manteau-noyat.

D’autre part. son incidence quasi-verticale est un pré-requis obligatoire pour notre méth-
ode. Elle limite. par exemple, l'effet de la surface libre el force une polarisation quasi-
horizontale, donc proche du plan dans lequel se trouve probablement 'axe rapide.

Finalement, en analvsant une onde dont la période est voisine de 10 secondes et dont
la longueur d’onde dans la lithosphere est de 45 km environ, on élimine les effets des

s
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hétérogénéités crustales.

1l existe d autres phases qui présentent des caractéristiques proches de la SKS = ce sont
principalement les phases du noyau. Citons par exemple 'onde SKIKS ou encore SIS,
Meéme si ces ondes ont une amplitude bien inféricure a la SKS. elles restent potenticllement
utilisables et permettent d’élargir U'espace des événements ¢tudies.

Les événements générant des phases SKS.

Deux criteres [orcent une sélection précise des séismes :

la magnitude : Pour avoir un bon rapport signal /bruit, il est nécessaire de con-
sidérer des magnitudes supérieures a 6.

-la distance épicentrale : L'étude d'une hodochrone synthétique (Iig. 10.6d.) est
indispensable pour déterminer leur domaine d’existence en terme de distance épicentrale,

La phase SKS fait partie d'une triplication des ondes cisaillantes lice aun fort con-

traste de vitesse entre le manteau et le novau. Ln effet, en se convertissant en onde P
% linterface manteau-novau, 'onde passe d'une vitesse de l'ordre de 7.3 a une vitesse
approchant les 8.1 kin/s. La triplication est formée par les phases 5-5¢5-5I5.
Dans le modele lasp9l, la phase SKS se sépare de la phase ScS a partir d'une distance
épicentrale de 62 degrés, son hodochrone s’étendant jusqu'a 133 degrés. Mais aux dis-
tances inférienres & 75 degrés, les ondes SKS et ScS sont encore trop proches pour que
I'on puisse les distinguer I'une de I'autre. De plus, I'hodochrone des SIS croise celle des
ondes S vers 83 degrés, au dela de cette limite, la phase SKS précede I'onde 5. Quelques
degrés suplémentaires sont encore nécessaires pour séparer clairement ces deux phases ef
clest vers 90 degrés que la phase SKS est nettement observable.

10.2 La méthode rotation-corrélation

A la base de la méthode que nous appliquons, se trouve une approche naturaliste
de la biréfringence (Ando ¢t al, 1980). Son principe : retrouver les directions rapides et
lentes par rotations successives et corrélations.

10.2.1 Explications

Nous travaillons dans le plan contenant théoriquement toute I'énergie de I'onde de
cisaillement : le plan perpendiculaire & la direction de propagation. défini par les axes Sh
et Sv. Dans le cas isotrope. le mouvement des particules dans ce plan est lineaire tandis
que dans le cas anisotrope hexagonal celui-ci devient elliptique.

Observons ce qui se passe quand I'onde cisaillante arrive dans une zone anisotrope ho-
mogene dont les axes se trouvent dans le plan de cisaillement. Le mouvement des Pas
ticules peut s'exprimer par la somme de deux composantes dans une base orthonormee
quelconque du plan de cisaillement. Il peut donc en particulier se décomposer selon uné
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Figure 10.6: Définition des repéres (Z.L.T) et (P.Sv.Sh) (a. et b.), trajet schématique
des ondes issues du foyer comme des ondes transversales et intéressant le manteau. le
noyau et la graine (c.) ct hodochrones correspondantes (d.). Celles-ci sont caleulées dans
le modele Tusp91.pour une source en surface.
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base propre aux axes de ['anisotropie.

Prenons le cas d une onde polarisée purement selon Sv, comme la phase SKS. A lentrée de
la zone anisotrope, les deux composantes S| et S2 sont synchrones et proportionnelles. Cleg
composantes sont la projection du mouvement (selon Sv) des particules sur les directions
rapide (S1) et lente (S2). On ohserve donc :

S1{t) = 5Si).simy

S2A1) = —S(1). cosA (10.1)

4 est 1"angle entre la direction Sh et 'axe rapide.

Dans la zone anisotrope, ces deux composantes se propagent a des vitesses dif-
férentes, si bien qu'a la sortie elles sont décalées d'un temps df (I'ig. 10.7). On obtient les
relations :

Sty = 9S(t).sin% (102)
S2(t) = =5 —dl).cosn [
Les composantes Sv et Sh observées a la surface enregistrent chacune une partie de SI ef
de S2 el ainsi ne sont ni synchrones ni proportionnelles :

So(t) = S(t).(siny)? + S(t = dt).(cos7)*

Sh(t) = 0.5.sin27.(S(t) — S( — di)) (10.3)

Le décalage attendu étant toujours tres nettement inférieur a la période de 'onde, 'anisotropie

se manifeste comme une "elliptisation™ du mouvement des particules dans le plan de ci-
saillement. Les parametres sont évalués de maniere a reconstruire une onde polarisée

rectilignement.

Pour retrouver un mouvement purement selon Sv et ainsi éliminer 'effet de la zone
anisotrope, il faut trouver la rotation ui permette de faire coincider les axes Sv et Sh con-
nus avee les directions S1 et S2 qu'on recherche, puis corriger une des deux composantes
d'un décalage de temps adéquat.

Quand les axes Sv et Sh sont tournés de telle sorte que leur direction corresponde
avee celle de SI et $2, la valeur absolue maximale de leur corrélation croisée normalisée
est proche de 1. Cette valeur est de surcroit obtenue pour un décalage équivalent a celui
des deux composantes a la sortie du milien anisotrope.

Notons également que d’aprés les velations 10.3, si la polarisation de I'onde 5 est pat-
allele & la direction rapide de I'anisotropie (7 = 90%) ou perpendiculaire a cette direction
(7 = 0%), la composante Sh en surface reste nulle et 'onde SK5 s'envegistre uniquement

sur la composante Sv. Dans le premier cas, 'onde se propage a la vitesse rapide du miliet

dans le second elle se déplace & la vitesse lente. Le mouvement des particules en surface
restera alors linéaire. '
10.2.2 La pratique

En pratique. on eflectuera une succession de rotations de -90 a 90 degrés, autour de

I'axe P. A chaque étape de rotation, on calculera la corrélation normalisée entre les deux
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composantes. Le couple (angle de rotation, décalage en temps) donnant la valeur absolue
de corrélation la plus proche de 1 sera considéré comme résultat. Il ne reste alors plug
qu'a relier cet angle de rotation avec 'azimut de 'axe rapide.

Corrélation croisée

Nous quantifions la ressemblance entre deux signaux (@ et y) par une corrélation
normalisée. L expression de I'intercorrélation pour deux signaux numériques a déja été
donnée dauns le chapitre 2 (eq. 2.21). La corrélation normalisée se calcule alors a partir de
intercorrélation I', , en utilisant la formule :

L
- \/FIi(U) x F-ff""'{o)

avec [',..(0) la valeur de I'autocorrélation de x ent = 0 el ', ,(0), celle associée au signal y.

Coy(1) » (10.4)

Nous calculons cette corrélation normalisée pour des signaux résultants d'une rota-
tion 4 des signaux Sv et Sh. On peut montrer (Ansel, 1989) que la corrélation croisée
des deux signaux sur les axes x et y obtenus par rotation 4 des composantes Sh et Sv ont
comme expression :

Teylt,7) = (co87)Tsysn(t) — siny cosy(Tsysu(t) — Csnsn(t))
—(siny)*Tsp,su(t) 5

Ton(t,y) = (c08y)?Tsus0(t) + siny cos y(sp,s0(t) + Usnosn(l))
+(Si1] 7 )2]-_\,5'/}..9;! (f) :

Pyu(tiy) = (si09)2 s s0(1) — siny cos 7(Tsaso(t) + Csnsi (1)
+(cosy)*Usnsn(l)

” . # i L . 3 1 &
Il n'est donc nécessaire de calculer que quatre corrélations initiales sur Sh et Sv.
Le calcul de la ressemblance des signaux pour les rotations pas a pas se réduit a peu
d’opérations.

Azimut de la direction rapide

La valeur de 4 (notée 5,,) donnant la corrélation la plus proche de 1 va nous per=
mettre de définir 'azimut de l'axe rapide (). Le calcul est fonction du signe du décalage
mesuré (d¢). Selon nos conventions, un ¢ positif correspond a une rotation amenant ljaxe
Sh selon I'axe rapide. Par conséquent I'axe Sv se retrouve, apres la rotation, selon l'-E}-XE"
lent, perpendiculaire a I'axe rapide. 11 faut donc ajouter 90 & 4, et az (I"azimut d’artve
de l'onde & la station) pour obtenir la direction de 'axe rapide :

U = az 4 ym + 90, (8t > 0). (10.6)

Dans le cas contraire (6t < 0). une rotation de 7, place I'axe Sh selon I'axe rapide et ¥
s'obtient plus simplement par :

U =uaz+7,, (6t <0). - (10‘7)
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Polarisation corrigée

A partir du couple (ét.4,,) retenu, une polarisation corrigée est calculée. Cle calcul
permel de veérilier si ce couple correspond a une polarisation corrigée linéaire et proche
de la polarisation théorique : selon I'axe Sv. Si ce n'est pas le cas. la donnée est douteuse
et il faut alors rejeter le résultat.

Validation synthétique

Nous avons testé notre programme d’'estimation de la direction rapide sur des sig-
naux synthétiques construits selon les formules 10.3. Ces essais syuthétiques nous perme-
ttent d’evaluer I'influence de la forme de I'onde SKS ainsi que 'influence des directions
relatives entre la polarisation et 1'axe rapide sur la précision de la mesure.

Pour établir I'incertitude de la mesure, propre a chaque analyse. nous recherchons
les angles de coupures (7.) qui verifient I'équation :
I ]

Max(Lpy(t,7:)) = A X Maz{ls (£ 9m))s (10.8)

Tm etant angle pour lequel le maximun de la corrélation normalisée est le plus proche
de 1. La constante A est un facteur représentant la confiance que l'on cherche & avoir.
Genéralement nous fixons 4 = 95%. Nous obtenons ainsi deux valeurs limites d’angle A
donnant la harre d'erreur de la mesure. A ces angles est associée deux valeurs limites du

deécalage 6t représentant 'incertitude sur la différence en temps.

Les signaux synthétiques sont obtenus a partir de la forme d'une onde S purement
5v. Nous avons choisi une onde sinusoidale s’atténuant rapidement. Cette ondelette est
assez fidele a I'onde que 'on s’attend a enregistrer dans un cas idéal dépourvu de hruit.
Elle est obtenue par la formule :

T2
S(t) = sin (27t/T,) exp —% : (10.9)

La période dominante de 1'ondelette est notée T,. elle se retrouve sur la figure 10.8. Cette

figure présente la forme de I'ondelette que nous obtenons ainsi que son autocorrélation
pour 7, = 10 s.

Les composantes Sv et Sh synthétiques sont alors déduites de S(T') par rotations
selon les équations 10.3. Pour cela. nous considérons un décalage de 1.6 secondes entre
les deyx composantes lente et rapide,
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Amplitude

Temps (s) Temps (s)

Figure 10.8: Forme de londe cisaillante synthétique de polarisation purement Sv (d
gauche). La fonetion dautocorrélation associce cst reprisentée a droite.

Pour les deux premiers tests, la période dominante de l'ondelette est fixée a 10
secondes. Tandis que 'axe rapide est situé a 30° de 'axe Sv dans la premiere applica-
tion et & 10° dans la deuxieme. Un troisieme cas nous montre le résultat de la méthode
quand 'ondelette est de fréquence dominante plus élevée. Dans ce dernier cas, T, est
de 5 secondes et la direction de la polarisation de I'onde SKS avant la zonde anisotrope
est & 307 de I'axe rapide du milieu. L'angle entre la direction rapide et celle de la po-
larisation de I'onde avant le passage de la zone anisotrope est noté ¢ dans la suite du texte.

Pour les trois cas, les résultats sont regroupés sur les figures 10.9, 10.10 et 10.11
(C'es figures proposent les composantes Sv et Sh avant et apres correction des parametres
(81, 7,,). le mouvement des particules dans le plan de cisaillement associé et les diagrammes
de corrélation exprimés en 2D et 3D. Le diagramme 2D donne les valeurs du maximum
de la corrélation normalisée en fonction de 'angle de rotation 5. alors que le diagramme
3D présente 'ensemble des valeurs de corrélation dans le plan (1,7). La zone blanche
sur ce graphique est l'estimation de la barre d’erreur. Elle entoure une croix qui figure
la position du maximum relevé. L'incertitude de la mesure est également reportée sur le
diagramme 2D.

La forme de I'ellipse de polarisation avant correction, dépend de la fréquence domi-
nante de l'ondelette. Les figures 10.9 et 10.11 permettent de comparer le mouvement des
particules dans le plan de cisaillement au passage d’ondelette ayant deux fréquences dom-
inantes différentes. Pour une onde basse fréquence (Fig. 10.9), nous observons une ellipse
bien définie dont le grand axe est quasi-parallele & 1'axe Sv. Pour une [réquence supérieute
avee le méme délai entre les composantes rapide et lente, ellipse s'incline fortement et
nous vovons apparaitre une forme en spirale.

Dans les trois cas de figure, I'inversion permet de retrouver aussi bien la direction
de I'axe rapide que le délai entre la composante rapide et la composante lente. Ainsi, l.a.
polarisation corrigée est bien linéaire et purement Sv dans les trois exemples. La princl-
pale différence se remarque dans la taille de la barre derreur. Celle-ci est la plus petite
pour le deuxieme cas (axe rapide a 10 degrés de la direction de polarisation Sv; période

dominante du signal de 10 secondes) et la plus grande pour le troisieme cas (angle ¢ de
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30 degrés; période dominante du signal de 5 secondes). Voici les résultats munis de leurs
incertitudes relevés dans les trois exemples :

o T, = 10s. & =30° : 7, = 30° (=5.47). 6 = 1.60s (£0.15)
o T, = 10s, & =107 : ~,, = 10° (—1.+2). 8l = 1.60s (—0.05.40.10)

o T, =5s, 0=30°: v, =30° (=11.49), ¢ = 1.60s (£0.15)

Nous pouvons conclure d'apres ces résultats que pour un délai 8¢ fixe, une diminu-
tion de la période dominante du signal augmente 'incertitude de la mesure. D autre part.
a fréquence fixée, plus ¢ est petit et plus la mesure semble précise. Force est de con-
stater que cette derniere observation va a I'encontre des conclusions apportées par Ansel
(1989). mais ces remarques sout liées au mode d'estimation de la barre d’erreur. Nous
avons choisi de la déflinir a partir de 'intercorrélation non normalisée, sans utiliser de
test F' (Ansel. 1989). En considérant la corrélation normalisée a la place, les incertitudes
seraient différentes. Au regard de la forme des corrélogrammes 2D, si I'aire des 95% de
la valeur maximum de la corrélation normalisée servail de base a la détermination de la
barre d’erreur. celle-ci serait nettement plus importante el ne serait plus réaliste. Dans
ce cas, I'incertitude serait notamment de (—6. +74) degrés dans le deuxieme exemple a la

place de (—1.42) (IYig. 10.10).

Remarquons enfin que la forme du corrélogramme 2D dépend de la période domi-
nante de l'ondelette S, mais aussi de 'angle @. Ainsi, la fonction s'aplatit lorsque T, ou
¢ augmentent.

En présence de bruit

Le rapport signal sur bruit peut avoir une grande incidence sur la qualité des resul-
tats. Lorsque le bruit devient trop important, il dégrade le signal a tel point que I'inversion
n'est plus possible. Guilbert (1995) préconise une sélection des enregistrements présentant
un bruit inférieur a 30%.

10.2.3 Limites de la méthode

Les limites de la méthode sont principalement lices aux hypotheses que nous avons
faites. Eu effet, la zone anisotrope traversée par les ondes SKS est supposée étre com-
posée d'une couche unique a symétrie hexagonale avec axe de symétrie horizontal. Les
axes rapide et‘lent sont donc tous deux contenus dans le plan horizontal. D autre part,
l'incidence des ondes est toujours considérée comme verticale. Ansel (1989) analyse les
conséquences de ces hvpotheses sur le résultat de la mesure. Nous allons simplement
rappeler ici ses principales conclusions.
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Incidence non nulle
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Les effets de la surface libre ont une grande importance sur 'inversion. Les ondes
SV génerent, par réflexion a la surface libre, des ondes P et Sv qui repartent du point
: d'enregistrement vers I'intérieur de la Terre. Le mouvement enregistré est la résultante
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Présence dun demi-espace anisotrope. les choses se compliquent et il est nécessaire de
considérer un angle critique inférieur, soit 25% (Ansel. 1989).
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Interférence entre les phases

Pour certaines distances épicentrales. nous enregistrons plusieurs phases tres proches
los unes des autres (Fig. 10.6). Cles superpositions peuvent concerner des ondes ayant des
polarisations différentes. Ainsi, entre 707 et 807 de distance épicentrale 1l est mpossible
de séparer 'onde SKS des ondes ScS et S. Dans ce cas. le mouvement des particules
peut apparaitre en surface tres elliptique. Il faut cependant rejeter la donnée car elle ne
correspond pas a un exemple de biréfringence.

Les lecons a retenir

Aux vues des hvpotheses de travail et des nombreuses sources d’erreur possibles, il est
important de bien sélectionner le jeu de données a partir duquel est faite "analyse. Nous
avons choisi de ne considérer que des phases SKS car elles présentent ["avantage d avoir
une incidence lithosphérique bien inféricure a 25°. Elles ont également le plus souvent
une amplitude suffisemment grande pour ¢tre reconnues sans ambiguités, d’autant plus
(uelles sout bien isolées des autres phases pour une gamune de distances épicentrales assez
grande permettant un nombre raisonnable d’enregistrements favorables.

D autre part, une analyse de la composante P associée a I'onde étudiée est un bon
test pour s'assurer de la non-pollution de la phase SKS par des ondes parasites. En-
fin, une analyse selon la direction d'arrivée des ondes permet de vérifier I'hypoyhese de
couche anisotrope unique le long du parcours de 'onde SKS entre le noyau el la station
d’enregistrement.

Chapitre 11

Anisotropie sous 9 stations du
sud-est de la France

11.1 Les stations et les données

11.1.1 Les stations

Afin d’analyser I'anisotropie sismique dans le sud-est de la France, nous utilisons
les enregistrements large-bande de quatre stations du réseau permanent TGRS ainsi que
ceux de cing stations du réseau temporaire mis en place dans le cadre du programme
Géofrance3D. 1l s’agit des stations CALF (Calern), SAOF (Saorge), STET (Sa.inf—]*‘ltim'm(‘
de Tinée) et SMPL (Corse) pour les stations T'GRS. Pour les stations temporaires. nous
avons pu exploiter des enregistrements coutenant des phases SKS aux stations de BOL,
GILY, FRF. SLEG (Géofrance3D-1996). A ces dounées. nous avons ajouté les phases
SKS enregistrées a la station temporaire REGFEF (Géolrance3D-1997). La liste complete
des stations est donnée en Annexe 2.

10°
45°
- 44°
- 43"
- 42
@ Temporaires
A TGRS
i B »
4 T T T T i 41
4 5 [ ved g 9° 10°

Figure 11.1: Répartition géographique des stations sismologiques utilisées powr [analyse

de lanisolropie sous le sud-cst de la France.
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11.1.2 Les données
Repartition

A partir des listes de sismicité mondiale données par le service americain NEI§
(National Earthquake Information Service) ou encore par le (NS5 (Council of the National
Seismic System), nous avons sélectionné les séismes de magnitude supérieure ou égale &
6 et enregistrés aux stations de nos réseaux. Une deuxieme sélection s'est [aite sur la
distance épicentrale fowrnie pour chaque événement par les listes utilisées. Nous avons
choisi de considérer des distances comprises entre 857 et 1307, Ces distances permettent q
priori d’observer distinctement les phases SKS, a la base de notre étude sur l'anisotropie
sistnique. Malgré ces premieres selections, certaines données se sont averees inutilisables,
En effet, certains enregistrements, notamment aux stations temporaires, présentaient un
rapport signal sur bruit trop mauvais pour permetire leur exploitation. Nous avons ainsi
analysé au total 19 événements. Certains d'entre eux ont été enregistrés simultanément
a4 toutes les stations, d’autres seulement a un groupe el d’autres encore par une seule
station. La figure 11.2 présente la vépartition géographique des événements utilisés. Les
enregistrements sont caractérisés par leur distance épicentrale (A en degrés) et |'azimut
du trajet a la station (az en degrés, positil dans le sens horaire a partir du Nord). Pour
chaque sismogramme, nous caleulons le temps de trajet théorique des principales phases
i partir du programme spheray qui caleule le temps de parcours des ondes dans une terre
isotrope (modele Tasp91) par la théorie des rais. Ce programme permet d’obtenir des
temps approximatifs mais facilitant la reconnaissance des differentes phases composant les
sisnogrammes. Nous nous en servons alors pour sélectionner la partie des enregistrements
contenant la phase SIS recherchée.

200° 240° 280° 320° 0° 40° 80° 120° 160°

Figure 11.2: Répartition géographique des s€ismes ulilisés pour Uanalyse de | ‘anisotropit
sous le sud-est de la France. Les disques gris sont les localisations des ¢oénements f??:}“f‘y'
istrés a la station REGE uniquement. La courbe discontinue regroupe les points @ 90° de
notre region.
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La répartition des séismes n'étant pas homogene sur la Terre, les principales zones
de forte activité sismique se situant entre 85 et 1307 de notre région d’étude. se trouvent
dans la zone circum-pacifique. Plus précisement. les événements générant des phases SIKS
enregisirables par nos stations se localisent entre ['Indonésie et le sud du Japon d'une
part et le long des subductions americaines allant du Mexique au Chili d'autre part. Nous
observons done deux directions principales darrivee des ondes SINS a nos stations : antour
de N50” d'une part, et entre N2407 et N290Y d’autre part (Fig. 11.3). L'échantillonnage
de Iespace des azimuts a la station est donc tres réduit. (Vest pourquoi il ne nous sera pas
possible d'effectuer une analyse détaillée de I"anisotropie sismique observée en fonction de
la direction d arrivée des ondes. Nous nous limiterons donc a modéliser la hirélringence
présentée par les ondes de cisaillements enregistrées par nos stations en terme d'une seule
couche anisotrope.

Répartition des Azimuts a CALF

Azimut

@o-20 B2040 040-60 06080 @B0-100 [E@100-120 E120-140 D140-160 M160-180 E180-200 C200-220 [1220-240 E240-260
@ 260-280 D280-300 W300-320 D320-340 [(J340_360

Fignre 11.3:  Histogramme des azimuls relevés a la station CALF pour ['étude dr
Uanisotropic (un an d’enregistrement).

Filtrage

Un filtrage est toujours nécessaire pour éliminer en partie le bruit. Nous utilisons
pour ce faire, un filtre récursif en temps de type Butterworth de degré 2, particulierement
adapté a notre probleme. Le double passage (aller dans le sens croissant du temps puis
retour dans le sens décroissant) n'est pas déphasant (filtrage non causal) et permet de
conserver au mieux l'information concernant la biréfringence. Bien que le filtrage ideal
dépende de la station, nous avons essayé d utiliser des fréquences de coupure similaires
pour toutes nos données alin de rester le plus homogene possible. Ainsi, dans la plupart
des cas, nous avons utilisé un filtre passe-bas de fréquence de coupure égale a 0.15hz. La
figure 11.4 prouve que ce type de filtrage ne détruitl pas la forme de la phase SKS prélevée
sur les sismogrammes. Par contre, une partie du bruit de la Terre entre 4 et 8 secondes
est atténuéde.

La période dominante des phases SIXS étant voisine de 10 secondes, nous avons réduit
le pas d’échantillonnage de nos signaux afin d’augmenter la rapidité des traitements. Tous
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les enregistrements ont alors un pas d’échantillonnage de 0.2 secondes.
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Figure 11.4: Composante longitudinale (L) d'unc phase SKS exlraite d'un sismogramme

enregistrd i la station de Saorge (SAOF) (en haut). Cette onde, enrcgistvee par un capteur

large-bande, montre une période dominante voisine de 10 secondes (au milieu). Ainst, le

filtrage passc-bas non déphasant de fréquence de coupure égale @ 0.15 hz élimine le bruit

mais ne détruit pas la forme de la phase (en bas).

11.2 Un exemple de traitement

Afin d'illustrer la méthode rotation-corrélation (Ansel, 1989) utilisée pour analyser
I'anisotropie sismique, nous présentons dans ce paragraphe un exemple de traitement.
Nous allons pour cela traiter la phase SKS prélevée dans I'enregistrement a la station
CALF du séisme philippin survenu le 11 mars 1997 & 19:22:03 (TU). La magnitude de cé
tremblement de terre atteint 6.6. Cet événement est référencé aj7. Le sismogramme es't
représenté sur la figure 11.5, dans le repere géographique (V.N,E), c’est a dire tel quiil
est enregistré & la station. Le signal présenté est filtré passe-bas a Iaide d'un filtre de
fréquence de coupure de 0.2hz.

La distance épicentrale de ce sismogramme est de 105 et la direction d’artivee
théorique des ondes est de NG2°. L'onde SKS se différencie tres aisément des autres
phases. Elle devance I'onde SKKS et I'onde diffractée sur I'interface entre le manteat et
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Je noyau, notée Syisp. L'onde SIXS présente une composante E-W plus importante que la
composante N-S, ce qui est en accord avec sa direction darrivée (plus proche de 'axe F-
W. que de 'axe N-5). D autre part. elle possede une composante verticale non négligeable
qui est liée a son incidence. Le calcul théorique. a laide du programme spheray, nous
donne un angle proche de 8%, ce qui est bien inférienr a la limite de tolérance que nous
avons ¢tabli au chapitre précédent. La sélection de la phase SIXS se fait visuellement. puis
par rotation. nous recherchons la forme de I'onde dans le repere associé au rai (P,5v.Sh)
(convention Iig. 9.6). Le résultat est montreé sur la figure 11.6. La composante P associee
a cette onde est bien négligeable contrairement a la composante Sh. La polarisation de la
phase dans le plan de cisaillement (Sv.Sh) est clairement elliptique. La figure 11.6 présente
le résultat obtenu par le traitement de la phase. Le mode de représentation est le meéme
que celui utilisé dans le chapitre précédent pour 'inversion des traces synthétiques. La
solution obtenue est la suivante :
Y + 439, (—9,410) ;
ot ¢ 0.8s. (£0.1).

La direction de I'axe rapide déduitl de ces valeurs, compte tenu de "azimut théorique de
I'arivée de la phase SKS, est alors de N15°.
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Figure 11.5: Sismogramme enregistre a la station de Calern (CALF). L enregistrement est
présenté dans e vepére géographique (Z.N.E). Ce séisme a eu lieu aur Philippines (ref.
ad7), Uazimut d ‘wrrivée des ondes est de 62° el la distance €picentrale de 1057, Le signal
a €té filtré par un filtrage passe-bas de type Bullerworth non déphasant. La fréquence de
coupure de ce filtre est de 0.2 hertz. Les principales phases sonl clairement identifiables.
La partic grisée marque U'onde SKS.
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11.3 Les résultats

Une onde SIS dont la direction de propagation est parallele ou perpendiculaire &
|"axe rapide ne se sépare pas en deux composantes, car dans ce cas sa polarisation est
selon un des axes caractéristiques du milieu anisotrope. Par conséquent, une polarisation
linéaire n'est pas synonvme d’absence d’anisotropie sous la station. Une telle observation
offre alors trois possibilités :

e il 1’y pas d’anisotropie sous la station:

e il existe une anisotropie dont I'axe rapide coincide avec la divection de polarisation de
'onde SIKS et. dans ce cas, ¥ = az;

e la zone anisotrope sous la station possede un axe rapide perpendiculaire a la direction
de polarisation de I'onde et nous avons ¥ = az + 90;

Nous présentons dans cette partie quelques exemples de traitements. Nous com-
mencons par les résultats obtenus pour le réseau permanent. puis nous donnerons les
solutions déduites des stations temporaires. Seul les cas claivement elliptiques seront
montrés en exemple, par contre, les résultats finals engloberont les directions interprétées
a partir de données lincaires.

11.3.1 Stations TGRS

Pour chaque station TGRS, les figures 11.7, 11.8, 11.9 et 11.10 donnent un extrait
d'un sismogramme dans lequel est contenu une phase SKS. les composantes Sv et Sh de
cette phase, la polarisalion de départ et la polarisation corrigée. Pour les stations SAOF
et CALF. I'enregistrement représenté est celni du séisme bolivien rélérencé a2{. Pour les
deux autres stations (STET et SMPL), les sismogrammes sont ceux associés au trems-
blement de terre survenu aux Philippines (a57). Les quatre phases SKS présentent une
polarisation fortement elliptique qui est bien corrigée par le traitement que nous appor-
tons.

Les résultats obtenus par I'analyse de la polarisation des phases SIKS sont cohérants
d'une station & une autre pour un événement fixé. Ainsi, la phase SKS extraite de
I'enregistrement 24 nous fourni les résultats (pas d’enregistrement exploitable a STET):

o i CALF : ~,, = 40° (=8, +14) avec 6t = 1.1s (£0.1), soit ¥ = N 12

e & SMPL : 4,, = 30° (=2, 410) avec 6t = 1.5s (£0.1), soit ¥ = N4%;

o & SAOF : 7,, = 34° (=5, +11) avec §t = 1.3s (+0.1), soit ¥ = N7°.

En se basant sur le séisme rélérencé a7 nous obtenons par contre :

a CALF : v, = 43° (—9,410) avec §t = 0.8s (£0.1), soit ¥ = N15%
a SMPL : v,, = 46° (—8,47) avec §t = 0.8s (£0.1), soit ¥ = N217;

a SAOT : 4, = 44° (=9, 49) avec § = 0.9s (£0.1), soit ¥ = N17%;

a STET : ~,, = 44° (—20,420) avec §t = 1.4s (£0.3), soit ¥ = N16°.

® © o o
a3

Dans la plupart des cas, & une station donnée, les variations d’azimut d une analysed
l'autre ne sont pas tres importantes. Nous nous situons généralement dans une fourchetteé
de +10° qui se trouve dans I'intervalle d’incertiude de la mesure. Rarement, I'écart pass€
f:]- 200. ]
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Figure 11.6: Evemple de traitement. L onde SKS a ¢i¢ prélevee sur le sismogramme de la
figure 11.5. En haut : stsmogrammes dans le repere associ€ auw rai (P,Sv.Sh), a Uorigine
€ aprés correction du décalage mesuré. Aw milicu : polavisation el polarisation corrigée.
En bas corrélogrammes. Dans cel ceemple. nous trouvons unc valewr de 43°(—9; +10°)
Pour ~.. avee un délai entre les composantes lente el rapide de 0.8 £ 0.1s. Cet exemple
nous donne un ave rapide d azimul 15°,
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Figure 11.7: Exemple @ SAOF. Séisme véférence a24 provenant de la Bolivie (baz = 243%,
A = 93.87). Erxtrait du sismogramme dans lc vepéve (ZLT) (en haut). Les signaux ont été
filtrés par un filtve passe-bas de type butterworth de fréquence de coupure égale @ 0.2hz.
Les composantes Sv et Sh de la phase SKS sont représentées en bas avee les polavisations
d’origine ¢t corrigée. L angle de rotation mesurd dans cc cas est de 34° pour un délai de
1.3s. ce qui nous donne un ave rapide d’azimut N7°.

L'ensemble des résultats, station par station, est regroupé sur la figure 11.11. Ces
résultats sont représentés sous la forme de diagrammes en rose qui comptabilisent le
nombre d’azimuts obtenus par 1'analyse de toutes les données disponibles a la station.
Nous avons rassemblé dans les quatre graphiques les directions déduites des donnees
elliptiques mais aussi celles issues des données linéaires (modulo 7/2). Chaque fols, nous
reportons dans un diagramme coutigu les directions d’arrivée des ondes a la station.

Quatre phases SKS présentent une polarisation quasi-linéaire a la station CALFE,
tandis que 6 autres phases sont elliptiques. D’apres la figure 11.11, nous remarquons
que les polarisations des phases quasi-linéaires sont proches de I'axe rapide deduit des
données elliptiques (modulo 7/2). Ces données confirment ainsi la direction de 'axe
rapide estimée sous cette station. Pour les stations SMPL et SAOT, seules deux phases
quasi-linéaires ont été observées. Ces phases sont celles déja enregistrées a CALF. La
direction de polarisation de ces ondes est la encore suffisamment proche de I'axe ra.pi‘df?
pour justifier une polarisation linéaire. Pour la station STET, aucune polarisation lineaire
significative n’a pu étre relevee.

Les directions de la figure 11.11 sont assez homogenes. Il faut noter cependant une
particularité a la station corse SMPL. En effet, il semble possible a cette station de déijiﬂll.'
deux groupes de dirvections. Le premier, centré autour de la direction N — 77, est défin
par trois phases elliptiques tandis que le deuxieme, regroupant les directions 1)1‘0("]165‘(]‘5’
N20°. est déduit d'une polarisation elliptique et de deux quasi-linéaires. Comme le jeU

de données utilisées est assez limité, nous n'interpréterons pas ce dédoublage.
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Figure 11.8: Erxemple @ CALF. Séisme référence a24 provenant de la Bolivie (baz = 243",
A = 93.3%). Les signaux onl €té€ filtrés par un filtre passe-bas de type butterworth de
fréquence de coupure €gale a 0.2h=. L'angle de rotation mesure dans ce cas est de 40°
pour un dclai de 1.1s. ce qui nous donne un axe vapide d azimul N12°.
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Figure 11.9: Eremple a STET. Séisme rcférencé a57 provenant des Philippines (baz =
2%, A =104.3°). Les stgnawxr ont Cté filtrés par un filtve passe-bas de type butlerworth de
Iréquence de coupurc éqale a 0.15hz. L angle de rotation mesurd dans ce cas est de 52°
pour un délai de 1.85. cc qui nous donne un axc rapide d azimut N24°,
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. ; . : . . i ‘ ; D apres les histogrammes, nous déduisons une direction movenne pour chaque point
12 - . T » . ’ 7 « " i x
‘ E*/V\/\N\WM\NJ\A/\/\M»MV\}\AM: d'enregistrement. Nous établissons également une movenne des délais que 1'on associe a
! N H . 5 5 . . ’ .
EE , , , ‘ , , , , , - chaque direction. Nous obtenons ainsi les résultats suivants :
o 12 T T T T T T T -
8 SKS L - . - A= . - A5
RS - o CALF : U = NG” (—13,411), 8 = 1.5s (£0.2):
E 37 E - . — LA - :
, Lttt o SAQF : W = N8 (—10,412), §t = 1.1s (£0.2):
2 B
i N B T AT AC 9+ 4 c q 8 &
EZ#\N\/\A/\,‘—-/WV‘WI\/\/\AM/\\/.\-M\M: ° .()TET . \IJ = ’\ l_,lu (*114‘[()). (571 e 12" (i(}g)
1 - !
2] T T T T T T T T T - S § ‘
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f = E s T ] [ o 11.3.2 Stations temporaires |
. BT+ttt & o - -0 B |
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. £ . - - 2 Afin d’illustrer les résultats obtenus a partir des enregistrements aux stations tem- |
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i | S ® » WpR AEE WEAE MR poraires, nous présentons sur les figures 11.12, 11.13 et 11.14 des exemples de traitements
emps (s 4 ¢ i s 5 ) 5 0
! aux stations REGI, SLEG et GILY respectivement. Pour les stations temporaires, le
il filtrage utilisé est globalement de {réquence de coupure plus basse que celui appliqué aux
il Figure 11.10: Fremple @ SMPL. Séisme référencd aS7 provenant des Philippines (baz = données du réseau TGRS. D'autre part. les polarisations observées sont toujours plus
'H 62°. A = 104.37). Les signavx ont ¢t¢ filtrés par un filtre passe-bas de lypc butterworth complexes que précédemment. Il en découle une erreur plus grande sur le résultat. qui
i de fréquence de coupure €gale @ 0.2hz. L'angle de rolation mesurd dans ce cas est de 46° affecte essentiellement les délais mesurés entre les composantes rapide et lente.
! pour un délai de 0.8s. cc qui nous donne un arve rapide d azimut N217.
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‘ Figure 11.11: Diagrammes en rosc regroupant les dircetions rapides oblenucs pour les sta
‘ tions du réseau TGRS. Pour chaque station, nous avons représent les directions d arrivee ‘
des ondes SIS sous la station (a gauche), les directions déduites des phases ellipsoidales Figure 11.12: Evemple @ REGF. Séisme référencé z05 provenant de Taiwan (baz = 51°,
(en sombre sur le diagramme de droile) el les directions données par les polarisafions A =93.32). Les signaur ont ¢t¢ fillrés par un filtre passe-bas de type butterworth de

¢ d fréquence de coupure €gale @ 0.1h=. Langle de rotalion mesuré dans ce cas est de 40°

Pour un délai de 0.7s, ce qui nous donne un ave rapide d’aztimul N134°,

lin€aires (en clair sur le diagramme de droite). La [léche indique la dirvecltion moyenit
chaque station. calculée a partir des données ellipliques.
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Figure 11.13: Evemple @ SLEG. Séisme viéférencé a89 provenant du Japon (baz = 457,
A = 89.2°). Les signaux onl €l€ filtrés par un filtre passc-bas de type butterworth de

fréquence de coupure égale @ 0.1hz. L'angle de rotation mesure dans ce cas cst de 48°

pour un délai de 2.5s. ce qui nous donne un are rapide d azimut N183°.
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Figure 11.14: Exemple a GILY. S¢isme référencé a49 provenant du Japon (baz = 408

A = 90.7%). Les signaux onl €l€ fillrés par un filtre passe-bas de type butterworth (l.:
. s 7 . 5 I i

fréquence de coupure égale a 0.15hz. L'angle de rotation mesuré dans ce cas est de H0

=N

pour un délai de 1.2s, ce qui nous donne un ave rapide d’azimut N1357.
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Figure 11.15: Diagrammes en rose regroupant les directions rapides oblenues pour les
stations temporaires. Pour chaque station. nous avons représentd les divections d ‘arrivée
des ondes SKS sous la station (en clair) el les direetions déduiles des phascs cllipsoidales
(en sombre). Awcune donnée lincaire nwa cté observde dans ces cas. La fléche indique la
direction moyenne a chaque station.

Le nombre de phases SINS disponibles a ces stations limite également la confiance
dans les résultats. En ellet. durant leur période de fonctionnement. les stations de la cam-
pagne Geofrance3D-1996 (BOL.FRF.GILY.SLEG) n'ont enregistré que peu d’évenements
suceptibles de générer des phases SKS. Ainsi, nous avons analysé trois phases elliptiques
a chacune de ces stations. Lors de la deuxieme campagne. la station REGF est celle qui
est restée opérationnelle le plus longtemps (de mi-décembre 1997 a début mai 1998). La
longueur de la période de marche de la station associée & une installation de qualité nous
ont permis de recueillir cing enregistrements contenant des phases SIS dont la qualité
est suffisante pour étre exploités. Les moyennes relevées sont alors :

o GILY : W = N —1° (=14, +16), 6 = 1.7s (£0.3);

SLEG : U = N3° (—=15,+18), 61 = 1.9s5 (£0.4);
FRF : W = N — 157 (=18.419), &t = 1.7s (£0.3);
BOL : ¥ = N15° (—16,+18). 8l = 1.5s (£0.3);
REGF : ¥ = N13° (—12,+15), &t = 0.8s (£0.2).

11.3.3 Syntheése des résultats

Les résultats obtenus a 'ensemble des neuf stations sont regroupés sous deux formes.
Tout d’abord, deux graphiques nous donnent les directions rapides et les délais en fonction
du point d’enrégistrement (Fig. 11.16). D’autre part. les directions des axes rapides que
lous avons trouvées ont été reportées sur une carte géographique (Fig. 11.17). La
dispersion des azimuts mesurés est assez réduite. Ces directions sont comprises entre
N — 15 (FRF) et N15° (BOL). La moyenne se situe vers N5”. Les résultats sont ainsi
tres homogenes sur toute la région d’observation. Seules les mesures faites & partir des
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données des stations temporaires lont preuve d'une plus grande variabilité. La station
FRI" est la seule a fournir un axe de dirvection rapide a plus de 207 de la direction moyvenne
relevée. Les huit autres résultats sont compris dans un intervalle de (£10°) en accord avec
les barres d'erreur sur les mesures.

Les délais entre les composantes rapide et lente mesurés varient significativement
d'une station a uue autre. Ces mesures sont également sujettes a plus d'incertitude. no-
tamment aux stations temporaires. Pour les stations TGRS, la movenne se situe autour
de 1.2s tandis que pour les stations temporaires elle est de 1.55 (1.7s si on ne tient pas
compte de REGF). Le peu de données disponibles a ces stations est sans doute la cause
d'une surestimation du délai. D’autre part. un filtrage globalement plus élevé pour les
enregistrements des stations temporaires peut également expliquer cet écart.

La mesure du décalage entre les composantes est tres sensible au bruit présent dans
les enregistrements. Ainsi, a CALIL les délais sont compris entre 0.8 et 2.5 secondes. Les
valeurs élevées ne sont pas tres bien contraintes car déduites de sismogrammes présentant
un rapport signal/bruit faible. Par contre. les directions associées a ces délais sont en
accord avec celles obtenues pour les autres analyses et la polarisation corrigée est bien
linéaire. Il en est de méme pour les résultats obtenus aux stations temporaires. Les délais
importants deduits a ces stations s'expliquent en partie par la présence de bruit dans les
sighaux traités et par le filtrage plus important que nous leur avons appliqué.

Le décalage moyen observé est donc fonction du nombre de données et du bruit
allectant les sismogrammes desquels sont extraites les phases SKS utilisées. Le nombre
de données étant plus limité aux stations temporaires et le bruit plus important, nous
obtenons des décalages en moyvenne plus grands que pour les stations du résean TGRS.

Il est possible de relier les délais mesurés a I'épaisseur de la zone anisotrope par la
relation (Silver & Chan, 1991) :

(SZ‘U
L=—.
d3

En considérant une vitesse des ondes S moyenne de 3y = 4.7km /s et un taux d’anisotropie

de dj3 = 4Y%. nous obtenons une épaisseur de 117 km pour §¢ = 1.0s. 140 km pour 8t = 1.2s
et 176 km si 8 = 1.5s.

Les directions des axes rapides obtenues sous les stations sont confrontées a la di-

tection de mouvement absolu des plaques sur la figure 11.17. Le mouvement de la plague

Curopéenne représenté sur cette figure est déduit du modele NNR-NUVELL. Celui-ci
prédit une direction de mouvement proche de N40°. Cette direction est & une trentaine
de degrés de la direction des axes rapides que nous observons a nos stations.
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Conclusion

Par rapport aux expériences de réfraction des ondes P et aux tomographies des
ondes de surface, I'analyse de la biréfringence des ondes SIKS possede une résolution hor-
izontale bien supérieure. Par contre. cet avantage se fait au détriment de la résolution
verticale. Bien que la méthode que nous emplovons soit sensible a I'anisotropie se situant
entre la surface et la base du manteau. la majeure partie de celle-ci est sans doute localisée
uniquement dans la partie supérieure du manteaun (Montagner & Tanimoto. 1991: Ansel.
1989). Les ondes utilisées sont bien adaptées aux hypotheses de départ (anisotropie d’axe
de symetrie horizontale) et permettent d’éviter certains biais (surface libre. anisotropie
du cote de la source). D’autre part, les stations large-bande autorisent un enregistrement
optimal des ondes SKS. En effet, les signaux de ces ondes sont de fréquence assez basse.
Leur période dominante est proche de 10s. Les enregistrements de ces phases par des
capteurs courte période sont donce tronqués en [réquence. Dans ce cas, la polarisation des
ondes est modifice et une analyse de la biréfringence a partir de ces enregistrements est
plus délicate, les résultats étant le plus souvent limités, voir méme faussés (Guilbert, 1995).

La figure 11.18 permet une comparaison entre les résultals que nous avons obtenus
et ceux issus de la bibliographie. On observe ainsi une carte des directions rapides déter-
minées pour I'Furope de louest. Ces directions sont variables d'un endroit a un autre.
(ette variation peut étre observée sur une courte distance (Massif Central. ouest de
I’Allemagne. profil au travers des Apennins). Les directions sont rarement selon la direc-
tion de mouvement de la plaque européenne (APM). Le plus souvent, elles apparaissent
paralleles aux chaines de montagne (Pyrénées, Centre des Apennins, Autriche) (Barruol
& Souriau, 1995, Margheriti ef al., 1996. Brechner et al., 1998), mais elles peuvent égale-
ment etre perpendiculaires a ces méme chaines (Margheriti ef al., 1996. Diaz cf al.. 1998).

Lia formation d’anisotropie sismique dans le manteau supérieur s’explique principale-
ment par deux phénomenes (Granet ef al, 1998). Le premier mécanisme du développement
de I'anisotropie azimutale implique les courants de convection mantelliques a la base de
la lithosphere (SAF. simple asthenospheric flow) tandis que le deuxieme processus fait
appel a une déformation verticalement homogene de la lithosphere (VCD, vertically co-
herent deformation). Dans le deuxieme cas, la crofite et la partie sommitale du manteau,
sous les zones tectoniquement actives, se déformeraient de maniere identique. Dans les
zones ou les deux meécanismes se produisent simultanément, on observerait deux couches
anisotropes distinctes.

L’anisotropie sismique a été souvent reliée a la direction d’écoulement actuel a la
base de la lithosphere (par ex. : Hess 1964: Ansel, 1989; Montagner & Tanimoto, 1991;
Vinnick et al.l 1992). Cette relation est non seulement confirmée par des analyses de
terrain portant sur la pétrofabrique de complexes ophiolitiques (Christensen & Salisbery,
1979). mais aussi par des expériences de déformation cisaillante simple menées en labo-
tatoire dans des conditions de hautes température et pression (Zhang & Karato. 1995).
Ces études mettent en évidence un rapport entre la déformation du manteau supérieur
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et la direction de I'axe rapide de I'anisotropie par le biais de I'orientation preférentielle
de minéraux anisotropes. Dans ces conditions, la théorie SAF, hasée sur les résultats des
premieres études portant sur 'observation de I'anisotropic des ondes de cisaillement reliait
directement et simplement la divection de polarisation de onde rapide au déplacement
absolu des plaques lithosphériques (APM) (Vinnick ef al. 1992: Ansel. 1989, par exemple).

Cependant, d’autres études nuancent cette considération. kn ellet, Ribe (1989) mon-
tre par des modélisations en deux dimensions que 'orientation préferenticlle des minéraux
sous leffet de I’écoulement du manteau a la base de la lithosphere est complexe et qu’en
général, il n'y a pas de relation simple entre la direction d’écoulement locale et la direc-
tion d’orientation des minéraux. Par contre, 'auteur met en évidence l'alignement de
I'axe rapide de 1'olivine avec la direction de fluage locale du manteau. sous les dorsales
présentant un taux douverture important mais également sous les continents dans cer-
{ains cas. Par comparaison entre le mouvement absolu des plaques lithospheriques prédit
par le modele NNR-NUVELL (Argus & Gordon, 1991) et les directions d’axes rapides
déduits de la biréfringence des ondes SINS en plusieurs points du globe, Kubo & Hira-
matsu (1998) suggerent que la corrélation entre 'anisotropie sismique et le mouvement
absolu des plaques est valable pour les zones stables si la vitesse de déplacement de la
plaque est supérienre a 1.4 cm/an. D’autre part, ces auteurs concluent a la présence
d’anisotropie fossile dans la lithosphere pouvant étre plus importante que I"anisotropie
asthénosphérique crée par le mouvement des plaques lithosphériques.

La seconde source d’anisotropie a été établie sur la base d’études plus récentes util-
isant des réseaux de stations temporaires permettant une observation des variations locales
de la direction de polarisation rapide. La figure 11.18 permet d’apprécier les variations
importantes de la direction rapide observées sous des stations proches dans I'Europe de
I'ouest. Les directions movennes mesurées & partir des données du profil traversant les
Apennins (Margheriti et al. 1996) en sont un bel exemple. Les auteurs trouvent une di-
rection rapide NNE-SSW dans la partie ouest du profil, tandis que la partie centrale est
caractérisée par une direction NNW-SSE, & presque 907 de la premiere.

Les résultats que nous obtenons ne coincidant pas avec la direction de mouvement de
la plaque européenne prédit par le modele NNR-NUVELI (Fig. 11.17). nous ne pouvolls
pas les interpréter selon la théorie SAF. Ils témoigneraient plutot de la déformation de la
lithosphere sous le sud-est de la France.

Dautre part.Vinnik ef al (1994) proposent une déviation du flux asthénosphérique
sous |'effet de I'orogene alpin pour expliquer les variations de direction remarquées entre la
Forét Noire (station permanente BFO) et la frontiere tcheque dans le sud de I’ Allemagne:
Dans ce cas. les directions des polarisations des composantes rapides sont aproximatives
ment perpendiculaires aux directions de contrainte horizontale maximale relevées actuelle
ment. Dans notre cas, les directions NS obtenues sont quasi-paralleles a la directiol
actuelle de compression (Laurent, 1998; Ritz, 1991). Nous les associons donc préféra.blé"
ment au mécanisme VCD. 11 faut toutefois noter la présence dans le massif des Mautess
Tanneron, d'un grain structural hercynien Lérité dont I'orientation N-5 correspond a la
direction d’axe rapide que nous observons.

Analyse de I"Anisotropie Mantellique

Notre étude n'a permis de mettre en évidence qu'une seule zone anisotrope. Clette
observation est sans doute lice au jeu de données utilisé et n'est pas une preuve suffisante
pour affirmer existence d'une seule couche anisotrope sous le sud-est de la France, Les
résultats sont par contre tres homogenes pour toute la région d'é¢tude. La direction obtenue
est donc bien contrainte par les données traitées. L'épaisscur de la zone anisotrope associée
a la direction trouvee est voisine de 130 kilometres., en supposant que l'effet de anisotropie
crustale n'excede pas 0.2 s (Granet ef al. 1998). Cette épaisseur est en bon accord avec les
travaux menes a partiv d’autres enregistrements sismologiques effectués dans T'ouest de
I'Europe (Granet ef al, 1998 : Barruol & Souriau, 1995, par exemple). Les délais mesurés
sont ¢également en accord avec les études plus globales. En effet, Silver & Cthan (1991)
observent que sous les continents, les décalages entre les composantes rapide et

ente sont
compris entre 0.65 et 1.7 secondes avec une moyenne se situant autour de 1.0 seconde.

350° 0 10°

1 L

50"

350°

Figure 11.18: Mesures de biréfringence dans {'Furope de l'ouest. Les directions obtenues
tll(fn.s les régions voisines de nolre zone d 'Ctude ont ¢t€ cxtraites des publications : Margher-
e et al. (1996) powr Ullalic. Diaz et al (1998) pbur ['Espagne. Barruol & Souriau (1995)
Pour les Pyrénées, Brechner el al (1998) pour U'Allemagne et UAutriche, Granet et al
(1998) pour le Massif-Central francais, les Vosges et la Forét Noire.
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L’ol)j(ﬂct.if de ce travail était principalement d’analyser les conditions d’application

des méthodes étudiant la propagation des ondes de volume dans le but de déterminer

les structures du manteau supérieur et de la crotite. Pour cela, nous avous tout d’abord
choisi de mettre en pratique U'inversion de fonctions de transfert déterminées a partir
d’enregistrements large-bande. Dans un deuxieme temps, nous avons étudié I'anisotropie
sismique a partir de 'analyse de la biréfringence des ondes de cisaillement.

Les fonctions de transfert assurent une normalisation des enregistrements sismologicues
et permettent d'isoler les phases générées sur les discontinuités sismiques. Ces ondes con-
stituent la seule observation directe de ces discontinuités. 1'analyse de la biréfringence
des ondes de cisaillement permet quand & elle un acces direct aux déformations des roches
en profondeur.

Afin de tester les techniques utilisées. nous les avons appliquées a une région dont la
structure présente de fortes variations a courte longueur d’onde @ la Méditerrannée nord-
occidentale. Cette région est constituée de plusieurs zones de subduction et de bassins de
type océanique. Les variations attendues de la profondeur des discontinuités sont, dans
ce contexte, tres importantes et la déformation des roches lithosphériques complexe.
Notre étude est une des premieres se basant sur les données du jeune réseau TGRS pour
la détermination des structures crustales et mantelliques. D’autre part, les programmes
de grande envergure tels que Géofrance 3D ou BROADVES permettent "acquisition de
données supplémentaires indispensables & une étude détaillée.

La méthode d’estimation de la birélringence des ondes de cisaillement utilise les
phases {raversant le novau. En se basant sur les ondes SIS, nous éliminons 'influence du
trajet des ondes proche de la source des séismes. Nous n'avons pas cherché & innover en
atilisant Ja méthode "rotation-corrélation”™ développée par Ansel (1989) et bien d’autres
se sont baseés sur les ondes SKS. Le premier fut Vinnik (Vinnik el al., 1984).

Nous présentons dans ce manuscript la premiere étude de biréfringence des ondes
SKS dans les Alpes du sud de la France. Dans les Pyrénées, une étude similaire menée
par Barruol & Souriau (1995) a permis de mettre en évidence une direction d’axe rapide
globalement parralléle & la direction de la chaine. D'autre part, Granet et al. (1998)
Présentent leuts mesures de biréfringence d’onde de cisaillement dans le fossé rhénan et
le Massif Central.

L utilisation des stations sismologiques large-bande permet un enregistrement cor-
fect des phases SIKS. ('e mode d’acquisition des données assure alors une analyse fine et
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justifiée de la polarisation de ces ondes basse {réquence. La direction de 'axe rapide N1Q
que nous trouvons dans notre étude est ainsi assez bien contrainte, méme si nous nous
basons uniquement sur quelques enregistrements. Elle pourra cependant étre confirmeée
par des études ultérieures. au fur et & mesure des acquisitions du réseau permanent TGRS,

Le caleul des fonctions de transfert est apparu comme un moven efficace pour élim-
iner la complexité de la source dans les signaux sismologiques et ainsi isoler dans la coda
de I'onde P les phases produites au voisinage de la station. Il permet notamment de
séparer les phases de la source (sP.pP. ...) des phases converties aux interfaces sous la
station.

Dans les régions dapplication, les fonctions obtenues présentent une composante
transverse non négligeable qui n'est pas prévue par les calculs synthétiques se basant sur
des modeles tabulaires. Elles sont le reflet des hétérogénéités latérales du milien sous les
points d’enregistrement. Une é¢tude conjointe des composantes longitu dinale et transverse
permet alors une exploitation optimale des informations contenues dans les sismogrammes,

Plusieurs techniques ont été appliquées pour interpréter la forme des fonctions de
transfert obtenues. L'inversion de la composante longitudinale par la méthode classique
d’Ammon (1991) aboutit & un modele moyen tandis que 'analyse des polarités des com-
posantes transverses des phases principales permet de considerer le pendage des interfaces,
I 'analyse en réseau apporte typiquement une estimation de la partie de la coda de 'onde
P lide au champ donde diffracté au voisinage du récepteur. En ajoutant un critere de plus
5 cotte méthode. nous obtenons un moven supplémentaire pour contraindre la géometrie
des interfaces majeures sous un profil de stations. Pour cela, nous avons introduit dans
le caleul des erilles de diffraction la loi de Snell-Descartes, reliant les angles des phases
converties a celui de I'onde P incidente.

Notre application a I'étude des structures crustales de I'extréme sud des Alpes oc-
cidentales apporte de nouvelles contraintes sur la géométrie du Moho sous la région. Le‘s
résultats que nous obtenons privilégient une crotite anormalement amincie entre le massil
de 1" Argentera-Mercantour et la cote d’azur. Nous observons de ce fait une contiuuit:é du
Moo entre le bassin Ligure et la plaque Furope qui est en accord avec la géodynamique
de la région. Par contre cette géométrie va a I'encontre des modeles géologiques cla.ssiiqne's
qui prévoient une racine profonde sous la crolite continentale. Sous la région du Vesuve,
I"analyse des fonctions de transfert illustre clairement le pendage vers le NE du Moho
ainsi que son dédoublement. La profondeur et la direction de pendage du Moho le plus
profond est en désaccord avec I'interprétation de Scarascia el al. (1991) qui proposent 16
rattachement de celui-ci & la subduction adriatique. Nous pensons qu’il s’agit la p]uFOt
d'une trace fossile de la subduction eurasienne fonctionnant avant 'ouverture des bassin
ligure et thyrrénien.

Les fonctions de transfert contiennent également des informations sur les structur€

5 S i VA R o Parrivée des
A plus grande échelle : les stuctures mantelliques. Dans ce cas. le temps darrivee d
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phases converties aux interfaces dépend de la distance épicentrale. Cette car actéristiq
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nous permet alors de calculer des spectres de vitesse comme en sismique réflexion. €
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sur ces spectres que nous déterminons la profondeur des interfaces ainsi que la vitesse
movenne de propagation des ondes dans le manteau. Lintroduction d'un terme cor-
rectif dans le caleul permet un effeuillage des structures qui améliore 'estimation des
profondenrs des discontinuités mantelliques.

Les discontinuités mises a jour dans notre é¢tude sont celles obser