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INTRODUCTION

i.es séismes deslructeurs du FRIOUL du 6 Mai 1976 a 26,00
heures T.U,, de magnitude MB = 6.5, et du |5 Septembre 1976 &
9,21 heures T.U ., de magnitude I‘v’IB = 6, 3, ont éte suivis de deux
trés importantes séquences de répliques. Ces derniéres ont éte enre-
gistrées en partie grice a l'installation, par le service de surveillance :
sismique de 1'Institut de Physique du Globe de Strasbourg, d'un réseau
de sept stations sismologiques, a faible ouverture, dans la zone €pi-
centrale, Un tel exemple d'activité sismique est rare en Europe. La
qualité du réseau d'enregistrement et la rapidité de sa mise en opéra-
tion ont permis la collection de plusieurs milliers de séismes de magni- ]
tude comprise entre 0,0 et 5,0, Le travail qui est exposé dans cette

thése, et qui m'a été proposé par M, HOANG, a été realise sur la base I

de ces documents,

L'implantation du réseau au coeur de l'activité sismigue permet

une investigation assez fine de la région intéressée. Aussi, nous nous

proposons dans ce mémoire de répondre & la question suivante :

Si nous traitons les séismes proches selon un schéma théovigue
donné, que peut-on en déduire sur la régicn focale ?

Cette question en implique immédiatement deux autres : quel sera
le schéma théorique et quels sont les critéres conduisant a son choix 7 “
Nuels sont les parameétres susceptibles d'apporter des renseignements
sur la zone focale ? '

Disons dés maintenant que nous avons choisi le modele dislocatif
de sources sismiques comme cadre théorique., Il sera noire reférence
pour discuter les résultats expérimentaux, Nous expliciterons el détail

lerons cette option dans le chapitre 1 de la premiere pavi

%




L'information recueillie par le réseau porte sur le phénomeéne

ayant engendré les signaux ainsi que sur le milieu dans lequel ceux-ci
se sont propagés, Ainsi, nous sommes naturellement amenés a érudier
des paramétres associés d'une part a la source sismique, d'autre part

au milieu de propagation,

A la suite de travaux précédents,(HOANG, 1974 ; GRANET, 1975 ;
LEGROS, 1976), nous avons choisi de caractériser les sources a partir
de la dimension de la zone de rupture, du moment sismique, de la chute
de contraintes et de la dislocation moyenne dont une image physique
pourrait &tre le rejet d'une faille associée au séisme, Cela n'est possible,
naturellement, qu'a la condition d'avoir adopté un modéle, Les
diverses grandeurs définissant la source seront calculées a partir des
spectres d'amplitude des ondes P . Les calculs s'effectueront par
comparaison entre la radiation prédite par le modéle théorique et la

radiation observée expérimentalement,

Lia vitesse des ondes sismiques a été pendant longtemps le para-
metre d'investigation du milieu terrestre, Nous aurions pu, par inversion
4 partir des temps de propagation, étudier la distribution des vitesses
dans la zone focale, Un tel travail est d'ailleurs en cours de réalisation
a 1'Institut. Nous avons préféré étudier un parametre lié aux propriétés
mécaniques du milieu : le facteur de qualité Q . Sa valeur expérimentale
sera calculée en comparant le spectre de déplacement du modéle théorique

au spectre obtenu a partir des documents,

A ces divers paramétres, nous avons adjoint la dispersion
différentielle des ondes de volume a cause des perspectives nouvelles
qu'elle offre au sismologue, Ce parameétre a été défini et étudié pour la
premiére fois par Anne SUTEAU (1975). Il représente la différence entre
les temps de groupe calculés des ondes de volume P et 5., On étudiera
la variation de cette dispersion différentielle en fonction de la fréquence,
Cette quantité intégre un phénomeéne & la source aux effets de propagation.

Nous distinguerons ces deux causes et nous essalerons de quantifier leur

—
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influence respective. Le phénoméne 2 la source sera discuté par rapport

au schéma théorique des modéles dislocatifs,

Le plan de notre travail se présentera de la fagon suivante : dans
une premigre partie, a partir des spectres dtamplitude des ondes P,
nous étudierons les parameétres des sources associfes aux séismes
proches et le facteur de qualité dans la zone focale. Nous décrirons
préalablement les méthodes expérimentales de calcul de ces divers

parametres,

Puis, dans la deuxi®me partie, nous montrerons l'existence d'une
dispersion différentielle dans la région focale. Cette notion sera
développée et une méthode de calcul numérique de ce parameétre sera
dé&finie. Les résultats expérimentaux seront discutés & partir de l*hypo-

th&se suivante : la dispersion observée est la conséquence de 1'atténuation.




PREMIERE PARTIE

CALCUL DES PARAMETRES SISMIQUES DES SOURCES DES SEISMES

PROCHES ET DU FACTEUR DE QUALITE DANS LA REGION FOCALE




CHAPITRE I

RAPPELS THEORIQUES

I. A - Cadre théorigue. Choix du modéle de source de référence.

I. A, 1 - Cadre théovique,

Le calcul des paramétres caractéristiques de la source et
du facteur de qualité & partir des spectres d'amplitude des ondes de
volume a fait 1'objet de nombreux travaux tant théoriques qu'expérimen-
taux. Nous reviendrons sur certains d'entre eux au fur et & mesure des
développements de ce mémoire, Cependant, selon le modeéle utilisé pour
décrire le séisme, la représentation analytique du champ de déplacement
varie, Ainsi, le calcul des parametres, qui s'effectue par identification

du spectre observé au spectre théorique, sera fonction du modeéle choisie

A partir d'une représentation élastique de la source, il

est possible de retenir trois types de modé&les (MINSTER, 1974) :

- Impulsifs
A relichement des contraintes

- Dislocatifs

Le seul formalisme mathématique ne permet pas de choisir
eutre ces différents types. Pour cela, il serait nécessaire de considérer
ltaspect physique. Cependant, LEGROS (1976) remarque qu'a cause de la
transparence de la source (il n'y a pas interaction entre celle-ci et le
champ rayonné), le modéle dislocatif est mathématiquement rigoureux :

il permet d'éviter les approximations dans 1'étude des solutions.

Aussi, nous retiendrons comme schéma théorique de ce

travail, le modéle de source dislocative en déplacement qui a déja fait




'objet & Strasbourg de travaux portant sur la théorie et sur l'exploitation,

Avant de définir mathématiquement ce modeéle, nous allons
essayer d'en donner une image physique en nous inspirant des travaux de \‘

LEGROS (1976).

Avant un tremblement de terre, on considére la région fo-

cale comme équivalente & un milieu élastique dislocatif, En termes

mathématiques, ce sera un domaine non connexe de R’ (I'espace eucli-
dien) ; non-connexité due i la présence dans le domaine d'une ligne de
singularité pour les contraintes, et dans lequel on a fait le choix d'une
surface de discontinuité pour le champ des déplacements. Entre les deux
cBtés de cette surface, il existe un saut du vecteur déplacement (ou

dislocation), Le séisme se traduit :

a) soit par une variation rapide de cette discontinuité sur la surface ;

b) soit par la disparition de la courbe de singularité rendant le

milieu de nouveau connexe,

Un tel modéle peut rendre compte de séismes dus au jeu

de failles peu profondes de la crofite terrestre,

I, A, 2 - Modéle de référence.,

Quand il n'est pas possible de tenir compte des observations
"de visu "' dans la zone épicentrale, le choix de la géométrie de la surface
de discontinuité est souvent arbitraire, L'insuffisance des informations
conduit & se limiter 4 des modéles simples, susceptibles de s'appliquer
5 . P 5 £ . . .
3 une étude expérimentale des sources : faille circulaire, rectangulaire

ou carrée,

Pour des raisons de simplicité, nous choisissons une
surface de discontinuité circulaire. En effet, les spectres théoriques
des divers modéles se ressemblent dans les traits généraux (HOANG,

1974). Pour limiter le nombre desdimensions géométriques a calculer,

nous donnons la préférence au modéle circulaire,
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Nous avons vu ci-dessus qu'une source étendue pouvait

se concevoir de deux fagons différentes

a) ou bien, il v a propagation de la ligne de dislocation avec une
vitesse finie sur la surface de discontinuité ;
b) ou bien, tous les points de la surface sont atteints simultanc¢ment

""'couliesage en bloc'.

par la rupture : on parlera :;'Lors de

l.e cas b) a été choisi car, dans cette hypothése, le
spectre du déplacement du modele circulaire s'exprime sous une forme
analytique simple.

Au cours des paragraphes suivants, nous rappelons les
notions théoriques nécessaires a 1l'exploitation de nos observations,
Certaines étant bien connues et ayant fait 1'objet de nombreux exposés,
nous nous bornons i donner les principaux résultats. Par ailleurs, une
méthode originale de calcul du facteur de qualité est exposée. Le calcul
des parameétres est développé au chapitre II et appliqué aux séismes du

FRIOUL.

I, B - Modéle circulaire 4 coulissage en bloc.

I. B. 1 - Formalisme mathématique.

Considérons une faille circulaire plane ¥ , de rayon
R (figure I,1). Soit O . le centre de § , pris pour origine d'un
repére Oxyz choisitel que ¥ soit dans le plan %Oz .

Soient m le vecteur unitaire dans la direction d'observation

et I\/l[) le point d'observation. On a :

Les lettres soulignées indiquent les vecteurs, celles surmontées d'un
g 1

tilde 1a transformée de FOURIER.,
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La discontinuité du déplacement a(x, w), en M(x, w )

point quelconque de § , entre les deux lévres de la faille est donnée
par :

(:'E,m):ea(z, w )

oz

ou e, est le vecteur unitaire de l'axe Ox.
La fonction temporelie de la source est un échelon d'Heaviside.
En champ lointain, et s'il n'y a pas séparation des lévres de la faille,

le spectre du champ de déplacement }EP(MO, w )}, dit & la dislocation

a(x, W), est donné par :

_lka‘R 2ma R
= e bl
(m.n)(m.e,) s J (bR} (L1.1)

2
@) = = {2y chtR_

(HOANG et LEGROS, 1973)

Ona: vy = [‘3/@ , rapport des vitesses des ondes S et P,

k = w/cr , ol w est la pulsation ;

J](hRS) est la fonction de Bessel de 1°7° espeéce, d'ordre 1,

d'argument (hRS) -
W sine . 1 . .
h = = s Ou 6 est l'angle entre la normale a la surface de
rupture et la direction d'observation (figure L. 1).

M w ) s'exprime comme le produit de trois facteurs :

(F=i!

0!

) : terme tenant compte de la direction de radiation

de la source, |

- 2y" S——=— : terme faisant intervenir l'expansion géomeétrique

et le déphasage di & la propagation,

- J (h.Rq) : variation spectrale qui traduit 'aspect étendu

de la source.
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Des modeéles de source plus réalistes restent i faire. En
effet, c'est 1'état initial des tensions dans un milieu dont le comportement
rhéologique est connu qui doit définir la géomédirie de la zone de rupture
et son évolution temporelle et spatiale. Cependant, un modéle cinéma-
tique comme celui qui est considéré dans ce travail est satisfaisant pour

une interprétation simple et cohérente des phénoménes.

Dans le paragraphe suivant, nous allons discuter de la

validité de l'expression (I.1.1) dans le cas des séismes proches,

I. B, 2 -~ Validité du formalisme,

Les spectres expérimentaux seront comparés aux spectres
du modele théorique pour lequel nous avons fait 1'approximation de
champ lointain. Il faut donc nous assurer de la validité des hypothéses

suivantes :

- les dimensions de la source sont petites devant la distance focale

R . Si RS est le rayon de la faille circulaire, il faut : RS 2z R ;

- les longueurs d'onde sont petites par rapport a la distance focale ;

il faut 1\’.& R>1.,

Une telle vérification ne peut &tre faite qu'a posteriori, Aussi, nous
allons anticiper sur la partie exploitation pour discuter de la validité
de 'approximation. On demandera au lecteur d'admettre les chiffres

donnés,

Le domaine de fréquences étudié est [3Hz, 48Hz] . Les
rayons RS calculés n'excédent pas 0.25 km, La distance focale mini-

male est de 1'ordre de 5 km,

Dans ces conditions, au premier ordre, on a R'S << B

et k& R »>1 en prenant o = 5km/s .

q




Llapproximation de champ lointain est donc applicable aux
séismes locaux de faibles dimensions dans le cas du modele dislocatif

de sources sismmiques.

Le calcul des paramétres sismiques s'effectuant a partir
d'une identification du spectre expérimental au spectre théorique, nous
avons réalisé des spectres théoriques afin d'étudier 1'influence d'une

variation des paramétres sur le comportement spectral,

I. B. 3 - Spectres théoriques.

On étudie plus précisément une variation du rayon RS et

de I'angle d'observation § .

La figure 1.2 représente en échelle bilogarithmique
des spectres théoriques calculés pour différentes valeurs de R _ et de

5 . On fait varier Rs de 75 & 250 métreset g de /6 & nu/3.

L'amplitude spectrale est normalisée. La fréquence va de 3Hz a 48Hz .

Nous observons une partie plate aux basses fréquences du
spectre, plus accentuée pour de faibles valeurs de p et de R5 , et une
succession de lobes d'amplitude décroissante aux hautes fréquences,

principalement pour de fortes valeurs de ¢ et de Rs .

A o constant, une augmentation de R‘S entraine un décalage
des minima et des maxima du spectre vers la gauche. Nous retrouvons

ce résultat quand, a Rs constant, § variede mw/6 & n/3.

Sur ces spectres théoriques, deux tendances asymptotiques
apparaissent : la premiére, qui correspond au niveau plat aux longues

périodes et la seconde, qui est l'enveloppe des lobes aux courtes périodes,

Nous avons schématisé ces tendances sur la figure 1.2 dans le cas

R: = 175M,
s

y RN, = =
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A la suite de HASKELL (1964) et BRUNE (1970), on définit
la fréquence de coupure comme l'intersection des droites caracteérisant

le niveau basses-fréquences et la tendance hautes-fréquences du spectre.

Remarquons d&s maintenant que l'on trouve rarernent des

spectres observés semblables d ces spectres théoriques.

Tous les modéles de source ne prédisent pas un niveau plat
aux basses-fréquences du spectre, Ainsi, ARCHAMBEAU (1968) et
MINSTER (1974) ont obtenu un pic pour leursmodelesa relaxation des
contraintes, LEGROS (1976) a montré que des sources dislocatives de for-
rme cylindrique ou parallélépipédique exhibaient également un pic dans

leurs spectres d'amplitude,

Aux hautes fréquences, le comportement du spectre est
décrit pour tous les types de modéles par une fonction0(wq), ol g peut
varier de - 1.0 & - 3.0 selon le cas : pour des modéles perfectionnés,
q est une fonction de la position de la station par rapport a la source
(HOANG, 1974 ; MADARIAGA, 1976) ; pour d'autres, moins élaborés, la
valeur de q est constante (AKI, 1967 ; BRUNE, 1970).

Ou'ten est-il du modéle choisi ?

Si l'argument (h R_q) de la fonction de Bessel est grand,

le développement asymptotique de J i (h Rg) donne pour la variation

>
spectrale IF :

21 a. R Zma, R
P_ "7 70s ' v __07s .2 1/2
I” = J, (bR ) s (“hRs) . |cos(hR _-3m/4)|
(I 1. 2)
Aux fréquences élevées, le spectre d'amplitude oscille,
tandis que son enveloppe décroft en w-,?)/Z quelle que soit la position

de la station par rapport a la source,

e e — —— -
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Nous avons retenu, comme paramétres caractéristiques des
sources le moment sismique, le rayon de la faille, la dislocation moyenne

et la chute de contraintes, Rappelons succintement leurs expressions.

I. B, 4 - Paramétres sismiques.

1) Moment.

Par définition, le moment sismique MO est donné par la |

relation :

My = pag S (L. 1. 3}

ou p estle module de rigidité,

ao , la dislocation moyenne,

S , l'aire de la surface de rupture.
p

Le calcul pratique de M, s'effectue a4 partir des composantes

spectrales caractérisant le niveau plat du spectre :

F . %

3
e B 4mpo” R
M, = |u” (w=0)]. S (I 1.4)
0 - R
P
N
N ~ P : s
o |G~ (w=0)| estla valeur du niveau basses-frequences, o
o , la densité,
ia'wlp , la radiation, 3
2) Dimension de la faille , Dislocation moyenne.
La fréquence de coupure, définie précédemment, fournit
une méthode couramment utilisée pour le calcul des dimensions de la i

faille, que celle-ci soit supposée de forme circulaire (BRUNE, 1970 ;
MADARIAGA, 1976) ou rectangulaire (SAVAGE, 1972).

Pour le modéle circulaire 4 coulissage en bloc, le rayon R_ de

la‘faille est donné par s




R = “'“(i:“-“"- {I. l.5)
s wc sin B

ol ¥ ZTTfC ; fC étant la fréquence de coupure,

La dislecation moyenne a, se déduit de MO et de Rq

a partir de la relation {I.1.3):

Mo
&

a
2 w R

s

3) Chute de contraintes,

La valeur moyenne de la contrainte sur la faille est donnée

par :

g ) i g . (luiwé)

Pour un calcul numérique, on admet que ¢ = est égale a la
contrainte au centre de la faille. De plus, le relachement des contraintes

est supposé total.,- Donc, B représente la chute de contraintes,

‘Dans ce paragraphe, les parameétres choisis pour décrire
les sources sismiques des séismes proches ont été présentés, Nous nous
proposons maintenant de discuter le paramétre d'investigation du milieu
que constitue le facteur de qualité. Aprés quelques rappels, nous dévelop-

pons une méthode originale de calcul de celui-ci.

I, C - Le facteur de qualité,

I. C. 1 -« Généralités.

: Les ondes sismiques, qui se propagent dans le milieu
terrestre,, subissent une diminution d'amplitude, ou atténuation, consécutive

3 une perte d'énergie. A la suite de’ LANAUD (1974) , nous noterons les
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types de perte d'énergie suivants :

. Le développement sphérigque du front d'onde impose une expansion
géométrique. Cependant, dans ce cas, il y a conservation de l'énergie
totale de déformation,

. Les discontinuités, l'inhomogénéité du milieu, amenent une
diminution d'amplitude due & la création de nouvelles ondes par réflexion
et réfraction. Il y a également conservation de 1'énergie de déformation.
- Dissipation en chaleur.

Les roches sont le sidge de frottements internes : une partie
de 1'énergie est convertie en chaleur par différents mécanismes. Cette
dissipation est causée par une imperfection des propriétés élastiques du
milieu, Les sismologues mesurent le degré de perfection élastique par
tun facteur de qualité" Q . Siune fraction Aw de 1'énergie est convertie

-

en chaleur pendant une période, on pose :

oly
=P

Le comportement de Q en fonction de la fr équence reste
une inconnue en sismologie. On pense que l'amortissement dans le globe
est di a4 des processus de relaxation : 1'énergie absorbée pendant un demi
cycle est restituée en partie avec un certain retard ({LLIBOUTRY, 1973).

Sous cette hypothése, ANDERSON (1967) et JACKSON
et ANDERSON (1970) mettent en évidence une dépendance de Q avec la
fréquence pour certains mécanismes de relaxation, Cependant, ces
auteurs admettent, compte tenu de la complexité du matériau terrestre,
que l'atténuation est le résultat de 'action conjuguée de différents

mécanismes ; cela entrafne une beaucoup plus faible dépendance en

fréquence que dans le cas ou un phénomene est considéré isolément.
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LIU, ANDERSON et KANAMORI (1976) montrent qu'une
distribution de facteurs de qualité dans le milieu, construite a partir de
! mécanismes de relaxation possibles, conduit a un Q global constant sur
un domaine de fréquences allant de 10"4 ad. 10 Hz; la largeur de ce

domaine étant fonction des types de mécanismes choisis,

MINSTER (1977) propose un modéle élaboré de l'atténuation
qui, sous certaines conditions, implique une dépendance du facteur de |
| qualité avec la fréquence pour les courtes périodes des ondes de volume,
Ce résultat théorique serait corroboré par des travaux de HOANG
g

(communication personnelle) sur les codas des ondes 5 des séismes .

i proches, T
‘ Dans le calcul du facteur de qualité, afin de simplifier le

formalisme, nous supposerons () constant sur un certain domaine de 1

fréquences qui sera précisé ultérieurement,

I, C. 2 - Rappels,

ANDERSON et ARCHAMBE AU (1964) ont exprimé 1'atténua-
| tion due au défaut d'élasticité le long d'un rai sismique pour une fréquen-

ce donnée ]

— __ds
| z’X(f, L\) = exp(..rrf iJ’.rai Qm—é'rr‘j) (I. Loe 7}

w ot ds estun élément de rai; 1r,la distance au centre de la terre;
A, la distance hypocentrale; ¢, la vitesse de l'onde, fonction uniguement

1 de la profondeur,

Pratiquement, on adopte une valeur moyenne de Q pour tout
le rai, L'atténuation s'exprime alors par :

Alf, A) = exp(-mf ) (1, 1. 8)

L
Q

. oi t estle temps de propagation de l'onde,




Diverses méthodes de calcul de Q sont construites a

partir du specire d'amplitude des ondes de volume., LANAUD (1974) en

a fait une synthése dans son mémoire de Diplédme d'Ingénieur Géophysi-
cien, Ces méthodes se heurtent toutes au probléme de la connaissance,

ou de 1l'élimination, du spectre & la source qui est plus ou moins escamoté,
Aussi, nous avons décidé de procéder de la facon suivante : le calcul

des parametres a la source s'effectuant par référence & un modéle,

nous ferons de mé&me pour le facteur de qualité. Nous identifions

le spectre expérimental, ramené a la sphére focale, au spectre théori-
que d'une source circulaire ayant la m&me directivité que la source

réelle.

I. C. 3 - Formalisme,

L'atténuation est plus marquée aux fréquences élevées,
Aussi, nous calculons un Q moyen, donc constant, sur ce domaine
de fréquences qui est celui sur lequel a été définie la tendance linéaire
décroissante du spectre. Dans le cas du modéle choisi, cette dernidre

~3/2
W

décroft en . De plus, il y a conservation de la valeur de la pente

quand le point d'observation change.

On détermine (Q en comparant quantitativement la valeur de
cette pente entre le spectre expérimental ramené a la source, sans

tenir compte de l'atténuation, et le spectre théorique.,

Le spectre g(f, A) calculé a la station peut s'écrire comme
le produit de trois termes

) o« s{f)

a(f, &) = T(f, 4) . expl-nf &

Q
ot T(f, A) estle produit de la réponse instrumentale, de la réponse
crustale et du facteur d'expansion géométrique ;

s(f) , le sepctre a la source.

Sil'on définit S(f) par :

-l(

5(f) = a(f, a) . T (£, a)
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\ il vient :
f’f‘ = esxnl..rf ..l ol £
| S(f) = exp(-mf Q)w s{f)
Par identification du spectre d'amplitude calculé a la source : s(f) ,
avec celui prédit par le modéle choisi : {9: P(f)| , nous écrivons :
| . I ~ P
S(f) = expl(-nf =) . |u (£) |
Q el |
ol I_{E ¥ (f)| est l'amplitude spectrale due d une source de mé&me directi-

vité que la source reelle,

Or, la directivité de la source n'influe pas sur la valeur de
la pente de la tendance linéaire hautes-fréquences du spectre. Par
conséquent, notre restriction, qui était nécessaire pour une identification b

‘ cohérente, disparafit,

Aux fréquences élevées, nous remplagons }g P(f)[ dans

l'expression ci-dessus par son développement asymptotiquee Dotk !
|
2mas R ; f
Y S 0 s 2 1/2 )
S5(£) = exp(- 7l &5 ) e c o —x . (ﬂ.hRs) o |cos(hR_ - 37/4)]
2T

Nous réalisons alors le rapport 5(f

\

|

| ;

1 ' oli ¢ est une constante, Rappelons que h = _[;"i . Sing .
‘ )/S(fz) pour deux

1
-‘ fréquences distinctes fl et fZ appartenant au domaine hautes fréquences
; du spectre et : !
S(f,) f. ..
oL t 2,3/2 )
“Sﬁz')— ~ exp(—ﬂ(fl-fz) Q} . T ) ([o [ ))

1

en prenant une valeur moyenne pour le cosinus.

A partir de (I.1.9), il est possible de calculer Q sur le

domailne [fl’ fzj ’

Les formules précédentes sont appliquées aux séismes du
FRIOUL. Nous définissons préalablement les techniques de traitement

du signal,
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CHAFPITREF

APPLICATION AUX SE

II. A - Acquisition des données.

l.es séquences de répliques sont enregistrées par un réseau de
sept stations sismologiques composées chacune d'un sismographe vertical
de période propre une seconde, d'un modulateur et d'un poste émetteur.
Lies signaux sont transmis par ondes hertziennes 4 une station centrale
de réception et d'enregistrement ol ils sont démodulés, numérisés et,
aprés passage & travers une mémoire circulante, enregistrés en code
P.C.M. sur bande magnétique. En laboratoire, ces enregistrements
de terrain des séismes sélectionnés sont décodés et recopiés sur une

bande magnétique compatible avec l'ordinateur,

Les signaux sont alors démultiplexés et l'amplitude réelle est
restitude par traitement numérique, Sur la bande magnétique définitive,
chaque séisme constitue un fichier. Les deux premiers blocs donnent
les renseignements d'identification : heure origine, magnitude, coordon-

nées du foyer et nombre de points constituant le signale Les sept blocs

W

suivants correspondent & 1l'enregistrement corrigé & chaque station.

Sur la figure I1I.0, nous donnons l'exemple du dessin par ordinateur
et traceur BENSON des enregistrements numérisés dans le cas d'un méme
séisme pour les sept stations (TR)s Remarquons l'influence du trajet
suivi par les ondes qui se manifeste notamment sur la composition fré-

quentielle du signal.

1T B -~ Traitement des donnéese.

II. Be 1 ~ Sélection des données.

Les 11 et 12 Mai 1976, il s'est produit au FRIOUL une

séquence caractéristique du type séismes précurseurs, séisme principal,
séismes répliquese Aussi, dans le but de mettre éventuellement en
évidence une évolution des parametres au cours d'une telle séquence, nous

avons préalablement retenu une centaine de séismes, nombre arbitraire

-
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imposé par nous-mémes, appartenant a celle-ci., Les critéres suivants

furent appliqués

- enregists ment en chaque station ;

- absence de saturation en amplitude : les séismes trop forts sont
éliminés ;

- échelonnement régulier des secousses dans le temps. Cela, dans
la limite du bon fonctionnement de l'appareillage de terrain ;

- bonne répartition en magnitude : approximativement de ML = 1.
a ML = 3,0, limite de saturation.

A partir de cette premiére sélection, nous avons finalement

retenu vingt-quatre séismes en éliminant tous ceux ou l'onde P n'était

pas suffisamment bien enregistrée en au moins cing stations.

Dans un deuxiéme temps, huit séismes supplémentaires
s'échelonnant du 21 Novembre au 28 Novembre 1976 ont été choisis &

partir des m&mes critéres,

La premiére série appartient 4 la séquence de répliques
du séisme du 6 Mai et la deuxiéme série a celle du séisme du 15

Septembre.

Les coordonnées hypocentrales sont données dans la table I.

Elles sont exprimées en kilométres et calculées a partir du point origine :

XO 12° 57' 08" EST
YO 46° 05' 00'"" NORD

ZO correspond au niveau 0 km .

il

La détermination des hypocentres s'est effectuée
4 partir d'un programme de calcul dérivé de HYPO 71 (LEE, 1972) .
Les chiffres obtenus pour les secondes (58 ou 59) s'expliquent par le
fait que le programimme calcule l'heure origine a partir de la minute exacte
imposée.

Lia magnitude locale ML est la moyenne arithmétique des

magnitudes (M calculées aux différentes stations par la relation :

)
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Table I
ISITS
| n‘:-du date heure locale ML X Y
gelsine
1 11/5/76 14 H 42 MN 59.24 S ex 53 12, 18 1€, 64 3,01
2 L 15 47 59,33 2,10 1:3s 55 19,98 lsupert,
3 " 17 23 59, 22 1. 70 11.26 20.82 superf,
4 n 20 16 59, 14 2,05 7.57 20. 19 4,47
5 n 21 44 58, 33 2. 30 20,53 27.53 superf,
6 " 22 11 59.01 2.55 14, 31 23.99 4, 36
7 h 22 24 59.24 0.90 124 12 24. 66 3, 84
8 " 23 54 59,09 2.20 7.88 19.53 4, 66
9 " 23 57 59,00 2. 80 18. 39 19,72 3, 67
10 12/5/76 00 27 59.03 2,10 7. 53 21535 4,92
11 " 01 02 59,11 2.35 14.78 20, 77 2.89
12 M 01 36 589 30 2+ 05 12,89 19.84 superf,
13 H 02 29 59,12 1.85 7. 72 21.08 4,46
14 X 02 31 58. 95 2. 15 17.05 3128 3. 56
15 1 02 33 59.19 2. 00 16. 89 23,70 0. 72
16 1 02 39 59,09 0.80 8,13 20.20 4. 66
. 17 1 03 00 59, 04 1. 65 6.97 2%s 1 4,94
| 18 H 03 01 59, 37 1. 75 13,49 19. 76 superf.
| 19 i 03 6 58.93 3. 00 9.24 | 21.43 4,917
} 20 1 03 07 59,04 2. 60 8,22 19. 99 5.06
21 " 21 09 59.07 1. 35 8.12 19,82 4,74
22 g 21 19 58. 60 0. 90 19. 99 22427 3.03
23 z 21 40 59,07 2. 65 7. 21 21. 19 4,74
24 X 21 43 59.06 1. 35 11. 30 22.11 3.51
.
| série II !
. 25 21/11/76 03 09 59.90 1. 35 9. 71 25,85 3. 20
ﬂ 26 24/11/176 0z 36 59. 50 1,40 10.17 25,98 2,03
| 27 27/11/76 17 59 59. 10 1. 30 10.20 | 24,64 4,55
28 28/11/76 17 07 58,22 1.90 5.31 27. 38 9.45
| 29 I 23 36 59. 05 1.50 9,76 24,41 4,94
| 30 29/11/76 02 39 59,20 1. 15 9,35 | 24.98 3. 90
31 z 2 57 59,21 1. 00 9,25 24.89 3. 90
32 " 07 40 58.47 1. 35 9. 55 21.91 9,01
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M, = 1,34 log T_+ 1.14 (WITTLINGER,

L communication personnell e)

=,

ou TS est la durée du sismogramme, exprimée en secondes, pour
laquelle 1'amplitude du signal est supérieure a un certain niveau de bruit,
Cette relation a été établie de la facon suivante : on sélectionne les séisme
enregistrés simultanément sur le réseau mobile et 2 la station sismolo-
gique de TRIESTE (ITALIE-J. Il est possible de calculer la magnitude

(M,
WOOD-ANDERSON de TRIESTE., Un ajustement par moindres carrés,

) de facon classique & partir des enregistrements du sismographe
pour des magnitudes comprises entre 2.8 et 3.8 , donne alors la
relation indiquée. On admet sa validité pour des séismes de magnitude

plus faible,

II, B, 2 -~ Calcul des spectres expérimentaux.

Le calcul numérique des spectres s'effectue généralement
par transformation de Fourier rapide du signal. Cette méthode a été
testée dans le cas des séismes proches et nous en donnons un exemple
au paragraphe II, B,2.2 . On constate alors que la longueur de 1"échan-
tillon choisie pour calculer le spectre affecte sa forme., Comme il paraft
difficile de fixer pour tous les séismes traités une longueur d'échantillon
standard, on préfére la méthode décrite par AKI et CHOUET (1975).

Elle est développée ci-dessous.

II, B, 2. 1 - Formalisme du calcul.

On fait agir sur le signal enregistré un filtre numeérique
passe-bande dont la largeur est proportionnelle a la fréquence centrale

de la bande,
AKI et CHOUET (1975) supposent l'amplitude spectrale
F({w) réelle et constante sur une bande de fréquences [wo, wlj et nulle

ailleurs :

0 Wy =W =Wy

Flw =0 ‘ Wy <w et w<w

-
o




. 24 -

Dans ces conditions, si f(t) est le signal correspondant & Flw)

;o0 fwt L it
f(t) :f-",z?T" J FO e dy ‘f“"z*-’ﬂ j FO e & duw
=R ©g
) ;in w]t . sin th
f(t) = ZFU (fl “*‘J;'l—%-—- - fo T)

1 s v F =2
ol IO Z.TT/(DO et {l _ﬂ/wl .

A Ny
L'amplitude maximale est pour t=0:

SN !”;Z\E;E”'V/’!

f{0) = 28 {f

0 1_'JTO):'ZEO.M-‘:A

0

Ay représente l'amplitude maximale créte-créte du signal filtré et Af
la largeur de la bande de fréquence centrale fC .

D'ou :

{.‘), §

Cette valeur est affectée a4 la fréquence fC .

Nous avons réalisé cette manipulation pour fc =3, 6, 12, 24 et 48H=z .

Les largeurs de bandes associées sont respectivement 2,4, 8, 16 et 32Hz .

Pratiquement, le sismogramme est filtré sur une fendétre
dont la longueur est approximativement de cing secondes, Il se présente
alors sous la forme de plusieurs trains d'ondes a période sensiblement
constante, & amplitude croissante puis décroissante, comme dans les
battements. Nous mesurons l'amplitude du train correspondant a la phase
étudiée. Le filtre numérique a été construit a partir de filtres de

BUTTERWORTH de degré trois. C'est un filtre récursif qui concilie

rapidité et stabilité (SOURIAU, 1974) . Il est décrit en annexe (Annexe I).




II, B, 2. 2 - Etude comparative des méthodes.

Sur la figure Il.1 sont réprése.ntés en échelle bilogarith-
‘ mique les spectres de deux séismes calculés d'une part par transformation
de Fourier rapide du signal (dessins supérieurs), d'autre part par la
méthode développée au paragraphe précédent (dessins inférieurs). Ils
sont corrigés des effets suivants : expansion géométrique, réflexion a
la surface libre et instrumentation. L'amplitude spectrale est exprimée
en microns-seconde, Nous remarquons sur cet exemple précis la
conservation de 1'allure générale du spectre d'une méthode a l'autre.
Cependant, notre expérience acquise par l'observation de plusieurs
centaines de spectres montre que la mise en évidence des tendances
' caractéristiques est plus difficile 4 partir d'une analyse spectrale par

transformation de Fourier rapide.

La méthode choisie élimine l'ambiguité du choix de la
longueur de 1'échantillon, De plus, le spectre obtenu est fortement lisse.
En effet, les amplitudes spectrales sont calculées sur une bande de
fréquences qui va en s'élargissant ; la résolution est faible et il ne
subsiste qu'une tendance représentative du comportement asymptotique.
Par ailleurs, on s'affranchit des problémes posés par la troncature

|
|
‘ du signal,
|

II, B, 2, 3 - Corrections.

Pour une application numérique, il faut réduire les ampli-
\ tudes enregistrées ; un ensemble de corrections classiques permet de
transporter les signaux regus en une station sur la sphere focale centr ée
sur la source. Il faut tenir compte de l'expansion géométrique, de la répon-

se crustale et de 1llinstrumentation, |

Le lecteur trouvera les développements de ces corrections
en annexe (Annexe II}, Dans la suite du travail, les spectres que nous
présentons sont corrigés. Le calcul des spectres et des différentes

fonctions de transfert a été automatisé sur ordinateur,

Les méthodes de calcul étant maintenant bien précisées, nous

pouvons passer & la caractérisation effective de la région focale.

—
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II, C - Calcul des parametres, Résultats et commentaires.,

II. C. 1 - Caractérisation des sources.

II. C. 1. | -~ Préliminaires. Spectres caractéristiques.

Une importante cause d'erreur du calcul des parameétres
définissant la source est due a la radiation, Celle-ci peut se calculer
4 partir des observations de terrain dans le cas des séismes superficiels
oit la faille est apparente & la surface terrestre. Mais, généralement,
on recherche le mécanisme au foyer par une analyse statistique des sens

des premiers mouvements.

Le réseau d'enregistrement étant composé de sept stations,
une telle analyse est impossible & moins de supposer une conservation
du mécanisme pour une séquence de séismes, On étudie alors une solution

nodale composites

Aussi, nous choisissons de minimiser les effets de la
radiation et de la propagation en calculant pour chaque séisme un
spectre caractéristique, Il est défini comme la moyenne arithmétique

des spectres calculés aux stations ol l'onde directe est bien enregistr ée,

Sur les figures Il 2.a et IL.2.b sont représentés en coor-
données bilogarithmiques deux spectres caractéristiques et les spectres
locaux & partir desquels ils ont été calculés. Ces derniers pourraient
s'interpréter dans le cadre des modéles dislocatifs. Aussi, la définition
du spectre caractéristique et son exploitation se trouvent justifiées., Nous
remarquons l'influence de la radiation qui se traduit par des niveaux

basses-fréquences trés différents sur les spectres locaux.

II. C. l. 2 ~ Examen qualitatif des spectres caractéristiques.

Sur les fioures Il.3.a et II,3.b sont représentés les
g P

B

(]

spectres caractéristiques obtenus pour les trente-deux séismes sélection-

nés. Ils sbnt déconvolués de la fonction d'appareillage et de la propagation

(Annexe II). L'amplitude est exprimée en microns-seconde, Au-dessus
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de chaque spectre, nous avons indiqué le n° du séisme correspondant
et 1: agnitude, L'inter fion des droites cri t le ni

et la magnitude, intersection des droites caractérisant le niveau
basses-fréquences et la tendance hautes-fréquences est repr ésentée

par une croix. Elle détermine la fréquence de coupure,

Excepté les sp.ectres des séismes 2, 3, 9, 15 et 19,
nous constatons la présence d'un niveau basses-fréquences sensiblement
constant et relativement bien défini . Le domaine de fréquences n'est
sans doute pas assez étendu pour permettre la mise en évidence de ce

niveau plat pour tous les spectres.

En effet, les séismes du FRIOUL sont d'origine tectonique
comme cela ressort du symposium de Rome de 1977, Intuitivement,
nous associerons aux plus forts (parmi ceux qui ont &té sélectionnés
dans le cadre de ce travail) des failles de dimensions plus importantes.
Dans ces conditions, il est raisonnable de supposer un enrichissement
du spectre en longues périodes pour des séismes forts par rapport a
de petits séismes. Compte tenu de la courbe de réponse en vitesse du
sismographe (Annexe II, figure 1), sur laquelle nous observons une
troncature des longues-périodes (et celle-ci est encore pls importante
pour une restitution en déplacement), il est clair que dans le cas des

P

séismes forts (M. = 3.0 par exemple), la limite inférieure fréquentielle

L

du spectre : fm = 3Hz , est encore trop grande pour prendre en compte

es basses-fréquences de ces séismes,

—

Cela est particulidrement vrai dans le cas des séismes

9 et 19 de magnitudes respectives 2.8 et 3,0.

Nous remarquons que le séisme 15 présente un pic dans
son spectre. Celui-ci pourrait indiquer une zone de rupture volumique

(LEGROS, 1976).

¥ Aux courtes périodes, les spectres sont caractérisés par

une décroissance réguliere, parfois linéaire, des amplitudes,
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Il est possible de comparer ces résultats avec les spectres
théoriques de la figure 1.2 . En conséquence, le calcul des paramétres

définissant la source est possible.

II, C. 1. 3 - Résultats. ‘,

Nous avons successivement calculé le moment sismique

Ivlg » le rayon de la faille RS , la dislocation moyenne ay et la chute
de contraintes Ao a partir des relations suivantes :
_ 3
MP = [Fle=0)] . 2% (d'aprés 1. 1.4)
0 R
P
) T, ] ! -1
Rs ZTTfC sin g (d apres L. 1.5)
Mg
a,. = (d'aprés L. 1. 3)
0 2
1 ?’TRS
7 b2y T
AO‘—TZ . RS (d apres I.1.6)

ol |F(w= 0) ! est la valeur du niveau basses-fréquences du spectre
caractéristique,

R]}"’ s
fc , la fréquence de coupure.

la radiation,

Nous avons choisi les valeurs suivantes pour les différentes constantes :

p= 2.4 gr/cm3

0.3 1012 dynes/clnz (DERR, 1969)

5 km/s pour la série I et & =6 km/s pour la série II,

1

b
o

1)

! Compte tenu de la définition du spectre caractéristique, la radiation ﬂp
et "sing!' ont respectivement été pris égaux a 1/2 et 2/m.

La valeur 2/m du "sing'" conduit a :
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t 0,18 comme valeurs du coefficient

P

|

|

[

|

) Remarquons gue pour leurs modeéles respectits, BRUNE (1970) et
| MADARIAGA (1976) donnent 0. 37

|

de proportionnalité entre R_ et cx/fc .
5 }:‘3

Les résultats obtenus pour M,, R_,a. et Ac sont groupés dans la table Il .
. L

Discussion :
Les parameéires n'ont pas été calculés pour les séismes 9

et 15 & cause de la difficulté de définir un niveau basses-fréquences

-4

caractéristique,

Dans le cas des séismes 2, 3, 12, 14, 18, 19, 26 et 30,
on choisit comme valeur représentative de ce niveau, celle correspon-
| dant & 'amplitude spectrale & 3Hz, Dans les autres cas, on calcule
la moyenne arithmétique des amplitudes spectrales dont l'ordre de
grandeur est sensiblement le mé&me,

Le moment sismigue augmente de 0.76 1018 a T2.2 1018 :

dynes-cm quand la magnitude locale varie de 0.8 & 3.0 . Nous avons
cherché a exprimer le logarithme de 1\/[0P en fonction de la magnitude
locale. En effet, une telle représentation a souvent été effectuée pour les
téléséismes (par exemple WYSS5, 1970) ; il est intéressant de regarder

le cas des séismes locaux ou les études sont plus rares,

1 Un ajustement par moindres-carrés donne : ‘
. i . P ; .

série I : log I\-iU = 0.82 M, + 17.26 J

série I : log My~ = 1,16 My +17.15 {

Les coefficients de corrélation obtenus sont respectivement de 0,957 et

0,923 . Les deux droites sont reportées sur la figure Il.4 . Remarquons

que BAKUN et Coll, (1976) proposent pour une série de séismes

|

|

‘ locaux de Californie :
‘ :

P

A
W
L]
—

log M 1.32 M, + 16.9 0.9 =M

0o Ty L
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Table 1T
gérie 1
;T_(;:‘_ M]_ M(PD 1018 log le .f(‘ log fO PC & hio
séisme g (dyrnies-cm) - (Hz) (meétres) (mm) (bars)
1 2,35 8. 18 18. 91 Tas 18 1.08 103 0.8 1.4
2 2.10 8, 54 18,93 | 8.91 0.95 140 0.5 0.6
3 1: 70 4,18 18. 62 11. 66 1.07 107 0,4 0.6
4 2,05 16. 1 19.21 10. 1a 125 1.2 1.5
5 2. 30 11.7 19.07 11.22 1.05 111 1 1. 6
6 2,55 27.9 19,45 11. 66 1.07 107 2.8 4,2
7 0.9 0.76 17.88 22. 39 1.35 56 0.3 0.8
8 2.20 20.7 19. 32 8.41 0.93 149 1 1.2
| 9 2, 80 - . ; § i ; i
| 10 2,10 7,82 18, 89 12.83 1,11 97 0.9
| u 2. 35 9. 07 18,96 | 13.59 | 113 | 92 1.2
Ak 2.05 8. 88 18, 95 10. 1. 125 0.6 0.8
13 i.85 5,42 18,73 16.47 1.22 76 1. "
14 2.15 10.7 19.03 10. 39 1.02 120 0.8 1.2
15 2,00 - ; - - } - ;
16 0. 80 1.21 18,08 12.59 1.10 | 99 0.1 0d
17 1. 65 2.84 18,45 20.73 1. 32 61 0.8 2.3
18 1. 75 5,96 18,78 14,40 1. 16 87 0.8 i
19 3. 00 72.2 19. 86 5,21 O's 72 240 1.4 ls
20 2. 60 24,2 19. 38 9,26 0. 97 135 1.4 1.8 |
21 1.35 2,49 18. 40 10. 1 125 0.2 0.2
22 0. 90 1. 35 18.13 16.47 1,82 76 0.2 0.6
23 2. 65 25.3 19,40 10 1 i25 157 9
24 1s:35 1.47 18,17 14.96 1.18 84 0.2 0.5
série II
25 1. 35 2. 85 18,46 19. 20 1.28 78 05 1:%
| 26 1,40 6,00 18. 76 16. 79 1.23 89, 0.8 1.
Y 1. 30 6. 84 18,83 17,13 1.23 89. 0.9 .
28 1. 90 24,4 19. 39 11482 1,05 134 Y5 1.
29 1. 50 8. 92 18,95 14. 68 1,17 102, 0.9 1.6
30 1«15 3 67 18,56 12.83 lo 11 117 0.3 4
31 1.00 2507 18. 32 16,79 1,23 89 0.3 2
32 1. 35 4,14 18,62 1% 13 1273 89, 0.6 |

—
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Les coefficients définissant ces trois relations sont du

mé&me ordre de grandeur. Regardons plus précisément nos résultats,

L'ordonnée & l'origine est pratiquement identique : 17,26 et
17.15 . Cependant, siles moments sismiques calculés par ces deux rela-
tions ne différent que d'une quantité inférieure aux incertitudes couram-
ment admises, il existe néanmoins un changement significatif de la valeur
de la pente entre la série I[: 0,82 etla série 1I: 1.16 . Cela signifie
que MOP varie plus vite avec ML dans le deuxiéme cas gue dans le
premier. Les séismes de la série [ se sont produits moins d'une
semaine apres le choc principal du 6 Mai, alors que pour la série II,
il existe un intervalle de plus de deux mois entre le choc principal du
15 Septembre et la séquence, Il est probable que, peu de temps apres une
secousse importante, le milieu est trés fracturé ; et que, dans ces
conditions, la valeur du module de rigidité |, est inférieure a son niveau
moyen. Cela ne pourrait-ilpas expliquer les valeurs plus faibles de M(} x .
4 magnitude locale égale, dans le cas de la série I ? Cette valeur plus

importante de la pente dans le cas des séismes de la sériell pourrait

traduire une évolution plus avancée du milieu vers 1'équilibre.

La dimension de la faille est calculée & partir de la fréquence

de coupure. Veici la procédure suivie @ J

a) Le niveau basses-fréquences est déterminé de la méme fagon

ue pour le calcul du moment sismique ;
q 4 f

b) Selon 1'allure du spectre, on choisit les domaines [24Hz - 48Hz7
ou [12Hz - 48Hz7 pour définir la tendance hautes-fréquences. Dans le
deuxidme cas, on calcule la droite des moindres carrés en utilisant les

amplitudes spectrales a 12Hz, 24Hz et 48Hz .,

Les rayons des sources vont de 56 & 240 meétres, Ces
valeurs sont a rapprocher de celles obtenues par SPOTTISWOODE et
MAC-GARR (1975) et BAKUN et Coll, (1976). Elles fournissent un ordre

de grandeur des accidents tectoniques locaux, Il est intéressant de constater
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que des séismes qui ne sont pas, ou peu, ressentis par l'homme concer-
nent, dans le cas des modéles dislocatifs, des failles d'une centaine

de métres de diamétre.

Nous avons essayé de corréler les magnitudes locales aux
dimensions des failles., La magnitude mesurant le logarithme d'un
déplacement, on exprime le logarithme du rayon Rs en fonction de ML .
Un ajustement par moindres carrés donne :

11

série I : log Rs 0.15M + 1.73

0.16M + 1.77

1

série II: log RS

Les coefficients de corrélation sont respectivement de
0,662 et 0,542 (figure II,5) ; il existe donc une trés grande dispersion

des données. Cela serait dil & la variation de la dislocation moyenne.

Les grandeurs trouvées pour ces dislocations sont trés
faibles., En effet, la valeur la plus importante de a, est de 2.8 mm ;
clle est obtenue pour le séisme 6 de magnitude M, = 2.6 oule rayon
de la faille calculé est voisin de 100 metres, Ces dislocations pourraient
traduire physiquement l'existence de microfractures dans le milieu aprés

un trés fort séisme,

AKI (1967, 1972) cherche a comparer des séismes de
magnitude différente : il faut pour cela réduire 2 un seul le nombre des
paramétres définissant la source, L'auteur adopte donc une loi de simi-
litude dans laquelle la dislocation moyenne g et la dimension de la

faille R_ varient proportionnellement.

A partir des fésultats de HOANG (1974), de GRANET
(1975) et de LEGROS (1976), nous avons considéré le rapport RS/.EL0
pour des séismes proches superficiels (la profondeur h du foyer est infé-
rigure 4 5 km), des téléséismes plus profonds (h < 50 km) et intermeédi-
aires (h = 200 km), On constate alors que ce rapport est d'autant plus

petit que les séismes sont plus profonds. Dans ces conditions, l'impossibi-

1ité d'établir une telle loi de similitude n'est-elle pas impliquée ?
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La chute de contraintes 49 est voisine d'un bar. En
général, elle est d'autant plus importante que la dislocation est grande.
Elle atteint sa valeur maximale pour le séisme 6 : 4,2 bars. Remarquons
que ces chutes de contraintes sont trés faibles devant la pression hydro-
statique qui, a cing kilomeétres de profondeur, est approximativement de

1200 bars.
Nous venons de quantifier quatre des parameétres qui définis-

sent les sources sismiques. La prochaine étape consiste en un essai

d'étude de la région focale a partir du facteur de qualite.

II. C. 2 - Caractérisation du milieu,

1I. C. 2, 1 - Préliminaires, Spectre moyen régional,

Pour déterminer les paramétres de la source, nous avons
considéré un spectre caractéristique établi sur 1l'ensemble des stations.
Il serait possible de définir un facteur de qualité & partir du spectre d'un
seul séisme sur les différents trajets "source-station' possibles. Ce-
pendant, afin que cette valeur de Q soit plus représentative, on préfére
calculer en chaque station un spectre moyen a partir de plusieurs séismes
appartenant a la mé&me région focale en espérant ainsi minimiser les

effets de la source.

A cette fin, nous avons distingué les deux séries de séismes

suivantes ¢

- serie A : elle est composée des séismes 8, 10, 13, 16, 17, 20,
21 et 23 ., Ils appartiennent a la séquence de répliques faisant suite au

séisme de magnitude MB =5,5 du 11 Mai 1976 a 23 h 45 heure locale,

- série B : elle est composée des séismes 25, 26, 27, 29, 30 et

Pour chacune d'elles, il y a conservation du mécanisme au

foyer (WITTLINGER, communication personnelle),




En chaque station, on calcule un spectre moyen reégional
défini comme la moyenne arithmétique des spectres de la série considéree.
Seuls, ceux qui présentent des tendances hautes et basses fréquences

hien caractérisdées ont été conservés, c'est-a-dire:

- pour la série A : les spectres calculés aux stations de Peonis,
Bordano, Gemona, Buia et Ragona ;
'
- pour la série B : les spectres calculés aux stations d Avasinis,

Bordano, Ospedaletto et Frattinse

L'emplacement de ces stations est indiqué sur l'esquisse

géologique de la région sismique que nous présentons sur la figure IL 6.

Géologiquement, la région épicentrale cccupe la vallée de
la rividre Tagliamento , au Sud du confluent avec la riviere Fella .
C'est une zone de contact entre les Alpes Carniques calcaires et d'autres
régions formées principalement de flysch Eocéne et de conglomérats

Pontiens (MARTINIS, 1976).

Sur la figure II.7 sont représentés les spectres moyens
régionaux considérés, Nous avons indiqué la station correspondante,
Les spectres peuvent s'interpréter dans le cadre des modéles dislocatifs,
Les tendances hautes-fréquences a partir desquelles nous calculons le

facteur de qualité sont bien caractérisées,

Q a été calculé a partir de la relation suivante :

S(f ) f 5 f
| t 2.3/2
-Sm(f;v = exp(..,n(fl-fz) C—l')' (?; )

(d*aprés I.1.9)

ol S(i’i} est 1'amplitude du spectre considéré a la fréquence f, .

On impose 'El = 24Hz et f2 = 48Hz dans tous les cas, De sorte que les

différents facteurs de qualité sont obtenus sur des domaines de fréquences

idéntique Se
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Stations Valeurs de la
Séries d'enregistrement pente Gy, moyen 4Qq
1 Peonis -3.3 60 10
2 Bordano =24 200 20
3 Buia =21 300 30
A 4 Gemona -2 300 10
: 5 Ragona =35 110 10
"1  Avasinis -2, 160 10
B 2 Bordano =29 70 20
‘ 3 Ospedaletto =3, 70 10
4 Frattins =19 570 20

Table I
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Dans 1'expression (I.1.9) , le temps de propagation t est

E. B
pris égal a :

ou n est le nombre de séismes de la série considérée et £ les temps
de propagation de l'onde P pour chaque séisme a la station concernée.
Les résultats sont groupés dans la table III . Les valeurs extr&mes de

t introduisent l'incertitude AQ qui est fonction de Q et de la répartition
spatiale des foyers. Bien évidemment, les valeurs indiquées concernent

ltonde P,

11, C., 2. 2 - Commentaires.

Les valeurs du facteur de qualité Qp sont élevées dans le
cas ol la pente expérimentale s'approche de la pente théorique : - 3/2 .
Cela est particulidrement vérifié & Buia et & Gemona pour la série A~

et surtout i Frattins pour la série B (Table III),

Sur les figures II.8.a et IL.8.,b sont reportées les
valeurs de Qp moyen obtenues sur les différents trajets possibles. La
surface cerclée correspond d la zone englobée par les épicentres des
séismes, Remarquons qu'il existe des variations azimutales importantes

du facteur de qualité pour une mé&me série,

Les mécanismes d'atténuation sont complexes et multiples,
Nous estimons que dans une région a forte sismicité, il existe un
nomhre de microfractures trés élevé dans le milieu, La friction de la
particule, mise en mouvement par la propagation de l'onde, a travers
ces microfractures est vraisemblablement une cause importante d'atténua-
tion ; et cela sous des conditions de température et de pression correspon-
dant & celles des couches superficielles de la crolite. L'amortissement
des ondes sismiques peut également &tre la conséquence de la dispersion
causée par des hétérogénéités a 1'échelle polycristalline des roches

sédimentaires,

Ou'en est-il de nos résultats ?
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a) Dans le cas des séismes de la série A (figure IL.8.a)

la faible valeur de Qp a Péonis : QP = 60 , traduit une trés forte atté-
nuation locale. La station est pratiquement a la verticale des foyers et les
séismes composant la série appartiennent & la séquence de répliques
dune secousse importante de magnitude MB = 5,5 . A cause de celle-ci,
il existerait dans le milieu une densité de microfractures trés importante,
La zone intéressée constitue alors une région trés absorbante et cela se
traduit par une atténuation plus grande le long d'un rai ayant traversé

celle-ci,

Les stations de Bordano, Gemona, Buia et Ragona sont
situées & des distances comparables des séismes composant la série,
Il existe une bonne cohérence des résultats obtenus & Gemona et 3 Buia :
QP 2 300 dans les deux cas, Ce résultat est justifié car les ondes tra-
versent les m&mes couches géologiques de la vallée du Tagliamento

(MARTINIS, 1976) .

Sur la carte de sismicité qui est reproduite partiellement
sur la figure II.9.a , on note que la région intéressée par le trajet
Péonis-Ragona est aséismique et que la sismicité est faible pour la
région concernée par le trajet Péonis-Bordano. Les valeurs du facteur

de qualité a Ragona : QP = 110 , et a Bordano : Q = 200, seraient

B
donc caractéristiques de la nature des roches traversées,

b) Dans le cas des séismes de la série B (figure II.8,Db) , les
valeurs de QP i Bordano : QP = 70 , et & Ospedaletto : QP = 70 ,
seraient encore la conséquence d'une importante microfracturation
des roches, En effet, il y a eu migration de 1'activité sismique de Mali
aNovembre (figure IL,9.b) . La forte sismicité de la région intéressée
par la propagation des ondes P enregistrées aux stations de Bordano
et d' Ospedaletto implique une forte microfracturation des roches dont

nous pensons qu'elle est responsable de l'atténuation observée,

Le résultat 4 la station d' Awvasinis : QP ~ 160 , est

cohérent avec celui qui a été obtenu a4 la station de Bordano dans le cas

de la série A ., Il existe des similitudes quant aux trajets suivis par les rais

—
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deux résultats. Nous interprétons cette valeur de Qp voisine de 200

comme caractéristique des couches géologiques traversées par les rais.

On obtient & Frattins une valeur de Qp : QP ~ 570, qui
traduit une faible atténuation, Elle serait la conséquence de 1'éloignement
de la station du domaine focal des séismes de la série B: A =12 km .

B

Les ondes se propagent davantage en profondeur dans des couches plus

homogenes,

En résumé, il semble que les ondes sismiques qui se |

propagent dans des régions fracturées par une forte sismicité subissent

une atténuation importante.




CONC LUSION

Que pouvons-nous retenir de cetlte premiére partie ? Nous nous
sommes placés dans le cadre théorique des modeles dislocatifs de
sources sismiques et nous avons montré la validité de 1'approximation
de champ lointain pour le calcul théorique du spectre de déplacement

dans le cas des séismes proches.,

A partir de cette constatation, nous avons pu calculer, sur des
spectres expérimentaux déterminés par la méthode développée par AKI
et CHOUET (1975), des parameétres caractéristiques de la source : le
moment sismique Mg , le rayon de la source RS , la dislocation moyen-
ne ag et la chute de contraintes Ao .

p : P
Les résultats obtenus pour MO et RS sont en accord avec ceux

d'études similaires ol le calcul classique des spectres par transformation

de Fourier rapide a été utilisé. Ils justifient la validité et la cohérence
de la méthode employée, En reliant le logarithme de MOP a la ma-

gnitude locale M nous pensons avoir montré que le module de rigidi-

L 2
té  diminue aprés un choc important.

Ce travail fournit aux Ingénieurs du Génie Civil des ordres de
grandeur des accidents tectoniques locaux, des rejets des failles;
directement applicables a4 la simulation de la résistance des constructions

aux risques sismiquess

En ce qui concerne le facteur de gualité, il apparaft a 1'évidence

que le choix du modéle de source conditionne les résultats.

Cependant, et nous insistons sur ce point, il n'en modifie pas
leur interprétation. Quel que soit le modéle choisi dans le schéma dis-
locatif, il subsistera une variation azimutale de la valeur de QP dont
nous pensons qu'elle trouve son origine dans une microfracturation plus

ou moins prononcée des régions intéressées par la propagation des ondes

sismiques.,

N CS———
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Dans la premiére partie de cette thése, qui est consacrée &

une étude cohérente de la région focale i partir d'un schéma théorique
donné, nous avons calculé des parameétres, caractérisant la source

et le milieu, que nous qualifierons de classiquese. En effet, ceux-ci ont
déja fait l'objet de travaux nombreux bien que, a notre connaissance, ra-

res soient ceux réalisés en Europe sur des séismes proches.

Dans la deuxiéme partie, nous allons discuter de la dispersion H
diff érentielle des ondes de volume ; elle représente la différence entre
les temps de groupe calculés des ondes P et S. C'est un paramétre
d'investigation de la région focale qui est encore peu connu et par [

conséquent, qui mérite le développement important que nous lui consa- i

CIrons,
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DEUXIEME PARTIE

ETUDE EXPERIMENTALE DE LA DISPERSION DIFFERENTIE L.LE

DES ONDES DE VOLUME DE SEISMES PROCHES




I -

CHAPITRE I

RAPPELS THEORIQUES

I. A - Introduction.

Le spectre d'amplitude des ondes de volume est plus "utilisé''
que le spectre de phase ; et pourtant, ce dernier permet diobtenir une .
information complémentaire de celle qui est déduite du spectre d'am-

plitude.

Anne SUTEAU (1975) montre notamment l'intérét d'étudier la
dispersion éventuelle du spectre de phase a la source au cours d'un

travail théorique.

Malheureusement, il est difficile de retrouver directement ;
1'information contenue dans ce spectre a partir des documents ; mais
cet auteur remarque qu'une dispersion du spectre de phase doit \
entrafner une variation du temps de propagation de 1'onde de groupe

avec la fréquence.

Nous nous intéresserons plus particuliérement a la différence {
des temps de groupe correspondant aux ondes P et S et, naturellement, f

i sa variation en fonction de la fréquence, _ |

Cette différence intégre un effet & la source (et nous introduisons i
la notion de délai de groupe) aux effets dus & la propagation. Ce chapitre

est consacré a leurs études respectives, )

Le phénomene au foyer sera discuté pour un modéle dislocatif

de. source circulaire & coulissage en bloc., Puis, nous proposons diffé-
rentes causes possibles de dispersion dues a la propagation ; 1'effet

dispersif de 'atténuation est plus particulierement approfondi.

—



Le chapitre II traite d'une application de ces notions théoriques
aux séismes du FRIOUL., On essale de montrer 1'existence de cette
dispersion des ondes de volume qui, jusqu'ad présent, est considérée

comme trop faible pour &tre mise en évidence,

Nous partons alors de 1'hypothése selon laquelle 1'atténuation est
le mécanisme principal resp.orlsable d'une dispersion différentielle des
ondes de volume dans la région focale, différentielle en ce sens que les
variations des temps de groupe ne sont pas identiques pour l'onde P et
pour l'onde S ; nous voyons notamment si les valeurs calculées pour le
facteur de qualité au cours de la premiére partie justifient des résultats
obtenus. Sinon, nous calculons par inversion des facteurs de qualité
qui rendent compte des observations, On tire les conséquences de ce cal-

cul,

I. B - Définitions,

I. B, 1 - Délai de groupe i la source,

a) Le spectre du champ de déplacement de l'onde P en
MO ; point d'observation, s'écrit de la fagon suivante :

oo B2
~ P lqu(MOs L!J)

P
u (M., @ =X (Mos w e

0,
= , . P
X (MO, w) est le spectre d'amplitude et @X (MO, w, le spectre de

phase, Ce dernier peut encore se décomposer en :
P _
{Z)O(w) est le spectre de phase a la source,
QDT(MO, w) ; la somme des différents spectres de phase dus aux effets de

propagation. Ceux-ci sont étudiés au paragraphe I.D,

b) Le spectre du champ de déplacement i la source comporte

deux effets séparables ou non :
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- la figure de rayonnement qui définit les plans nodaux ;
P P ; ” i @
-~ la variation spectrale I (y) qui se présente généralement
sous la forme d'une intégrale complexe et se décompose ainsi :

ip (w)
Ip(w) = Xo(w) e 0

A la suite de SUTEAU (1975) , on appelle "délai de groupe 3 la source"
l'opposé de la dérivée de Q)O(w) par rapport & . Il a la dimension
d'un temps et on le note tg (w) :

0

t()‘jm) (II, 1. 1)
gow'— o Lo

-

ow

L'auteur justifie sa terminologie "délai de groupe' par la
comparaison possible avec les études d'ondes de surface ol le concept

de "phase a l'origine' intervient explicitement,
p

I. B. 2 - Dispersion différentielle des ondes P et S.

La variation spectrale est différente pour les ondes P
et les ondes S . On peut calculer un délai de groupe a la source dans
les deux cas, On appellera alors dispersion différentielle a4 la source la
S
(

diff érence entre les délais tgo w et tgop(w} : tgos(u}) - thP(w) .

I. B. 3 - Source dispersives

Une source est douée de dispersion si la phase initiale
{D(

groupe correspondant n'est pas constant,

){UJ) ne dépend pas linéairement de la fréquence ou si le délai de

Dans ces conditions, chaque composante spectrale est émise a Ia
source avec une vitesse de groupe différente, Deux possibilités peuvent

se présenter :

a) tgo(w') est une fonction croissante de la fréquence : les basses

fréquences arrivent les premiéres, COn dit que la dispersion est normale,
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b) t_ (@) estune fonction décroissante de la fréquence : les hautes

" 0 . : ; : . ¥
fréguences arrivent en téte du train d'onde, la dispersion est inverse.

SUTEAU (1975) a montré que certains modéles théoriques
de sources sismiques ont des propriétés dispersives. Dans le cadre de
ce travail, nous explicitons le cas du modéle dislocatif de forme circu-

laire et a coulissage en bloc.

I. C - Spectre de phase i la source : cas du modé&le circulaire a coulissage

en bloc.

Le formalisme mathématique a été étudié au cours de la pre-
mitre partie (section I.B). Rappelons quiil a été choisi essentiellement

pour sa simplicité,

La variation spectrale est donnée par :

J.(hR )
Ip(w) = ZTTB.O R —l—}-l—s— (dlapres I.1l.1)

ol Rs est le rayon de la faille,

ag la dislocation moyenne,
Jl(hRs) , la founction de Bessel de premiére espéce, dfordre 1,

d'argument (h RS) .

I.P(w) est & valeurs réelles : la phase initiale a4 la source est

nulle. Dans ces conditions, les délais de groupe t P et tg S
correspondant aux ondes P et aux ondes S sont x?uls. La Odispersion

diff érentielle est par conséquent nulle également.

Retenons le résultat suivant : des modéles simples de sources
dislocatives ne prédisent pas de dispersiondifférentielle, & moins de

cgnsidérer une évolution temporelle de la dislocation différente pour

les ondes P et S, ce qui nous semble dénué de réalité physique,
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Il nous reste maintenant & examiner les différents effets possibles
de dispersion différentielle causés par la propagation des ondes et

I'instrumentation,

I. D - Effets du trajet des ondes et des instruments.

Les spectres de phase calculés sont affectés par des phénomenes
au niveau du trajet des ondes dans le milieu et de l'instrument. Afin de
pouvoir interpréter les causes d'une éventuelle dispersion différentielle
des ondes de volume des séismes proches, il faut évaluer ces différents

effets et appliquer éventuellement des corrections.

- Pendant la propagation, nous devons tenir compte de 1'absorption
du milieu. De plus, un trajet dans une structure stratifiée complexe - f
introduit des phénomeénes de réflexion et de réfraction multiples et
d'interférences constructives et destructives qui affectent les spectres
de phase. SUTEAU (1975) calcule la réponse de la structure formée par
la crofite et la surface libre pour les ondes pP et sP et montre que
la dispersion différentielle résultante est négligeable., Comme nous ne
connaissons pas la structure du milieu sous les stations, nous négligeons
1'effet de la stratification, Par ailleurs, l'effet de la surface libre est 1

estimé du deuxiéme ordre devant l'absorption dans le milieu.

- L'instrument a un effet dispersif sur le signal. {
Nous considérerons les phénoménes principaux : atténuation et réponse

instrumentale., Si leurs effets sont différents pour P et S, ils pourraient |

provoquer une dispersion différentielle supplémentaire.

I. D. 1 - R8le de 1'atténuation.

I. D. 1. 1 - Définitions : vitesse de phase, vitesse de groupe.

’ La propagation dans un milieu absorbant s'accompagne né-
cessairement d'une dispersion, Dans un tel milieu, il apparafit deux

types de vitesses :

\ “ |
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- une vitesse de phase ou vitesse de l'onde & une fréquence
donnée,
- une vitesse de groupe qui est la vitesse de propagation de

I"énergie.

Pour simplifier leur formulation, considérons une onde plane

harmonique qui se propage :

|
i(gyt-Kx) {15 142)
|

ulx, t) = u(o, t) e
ot K = K(y = kl{w) - iy ; olw) estle facteur d'atténuation et k{y)
le nombre d'onde.

Portons la valeur de K(y) dans (II.1,2) :

ulx, t) = u(0, t)e-a(w)x . ei(wt"k(w).x) . {FEs 10 3) |

On définit la vitesse de phase par :
{
volo) = g4 = 6F) (1. 1. 4)

wt-kx=cste

La vitesse de groupe est obtenue en considérant (ywt-kx) comme une {

phase stationnaire quand ¢ varie :

%‘ (wt-k(w)x) =0 , \
W

D'ou : {

= (Bk(“’))-l (1L 1.5) |

v lw) =

e+l p

A partir de (II.1.4) et (IL,1.5), il vient :

av_(w) -1
Vg(w) = Vp(w)(l - w*g%-‘-')
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I, D. 1, 2 - Délai de groupe di & 1'atténuation.

La phase de 1'onde plane harmonique précédemment définie
I P q I

est ¢
W x
= .k o
olw) (w)x W’
S'il n'y avait pas de dispersion, elle serait :
= WX
(Pl(w) T T ¢

ol ¢ est la vitesse de 1'onde dans un milieu non absorbant, La quantité

traduisant le comportement dispersif est :

O (@) = ol - cpl(w)

Le délai de groupe correspondant, dQ & l'atténuation, est donné par la

relation :

r gi) s o BREL Do e + 85
aw c

g, ow
_ oklw) 1
tga(w) = el el = ) (I1. 1. 6)

On en déduit immédiatement la dispersion différentielle r ésultante :

Sw) -t P } (I, 1.7)

g g

a a

w = X{_a_aw(ks(m) = kP(w)) = .é. +%

Différents modéles liant absorption et dispersion ont été proposés

dans la littérature, Certains sont purement mathématiques (LOMNITZ,
1957 ; FUTTERMAN, 1962 ; STRICK, 1970). D'autres sont construits
a partir de considérations plus physiques. Nous citerons plus particu-
lierement le travail de synthése de LIU, ANDERSON et KANAMORI
(1976).

f

L




On admet généralement que des phénoménes de relaxation
sont responsables de 'atténuation. LIU et Coll, (1976) développent un
modéle 3 superposition de mécanismes de relaxation., Ils résolvent
1téquation de Boltzmann, ot la déformation est donnée en fonction de
M'histoire' de la contrainte sous forme intégrale par l'intermédiaire d'une
fonction de fluage, pour un milieu décrit par une loi rhéologique linéaire
trés générale ol les contraintes ainsi que leurs dérivées s'expriment

en fonction des déformations et de leurs dérivées.

Dans un tel milieu, pour une distribution continue de
mécanismes de relaxation, les auteurs obtiennent une relation entre la
vitesse de phase et le facteur de qualité qui est la m&8me que pour le

modéle de FUTTERMAN (1962).

LOMNITZ (1957) utilise une fonction de fluage logarithmi-
que empirique dans 1'équation de Boltzmann pour obtenir un coefficient
de friction interne : in , approximativement constant sur le domaine
des fréquences sismiques, SAVAGE et O'NEIL (1975) montrent que la
dispersion prévue par cette théorie est essentiellement la m&8me que celle

prévue par FUTTERMAN,

e modéle de STRICK (1970) peut également &tre inclus
dans une catégorie dont l'exemple type est la théorie de FUTTERMAN,

Toutes ces remargues ameénent naturellement 3 discuter de cette derniére,
q

I, D. 1. 3 - Mod&le de FUTTERMAN,

Cette théorie est construite a partir des relations de
¢
KRAMERS-KRONIG qui relient dispersion et atténuation (par exemple
LANDAU et LIFCHITZ, 1969}

L'auteur suppose gue dans une bande de fréquences sismiques,

telle que toutes les fréquences soient trés grandes devant W choisie

arbitrairement petite, le facteur d'atténuation @{w) est proportionnel a o °




Dans ces conditions, en supposant un comportement non
dispersif du milieu pour la borne ¢ =0, FUTTERMAN obtient comme

expressions des vitesses de phase et de groupe :

v (@) = c(1 +-l—-- In EJ-Q)"]‘ W >>
P mQ, w @o
v (@) = c(l - == (1+ln L )-1 0 >> w
g mQ W 0
0 0
Ona c= limv (g =1lim v _(a) .
UJ—’O p U.)-PO

Le délai de groupe se déduit immédiatement & partir de (IL. 1.6) :

= X + In - %
tg‘(w). ToNe (1 n uJO) (II. 1. 8)

C'est un délai toujours négatif. Cela est la conséquence du choix de la
borne @ = 0 pour décrire le comportement non dispersif. Afin de s'affran-
chir de la fréquence non spécifiée wy » DOus calculons la variation du
délai de groupe entre deux fréquences Wy, €t wpg telles que < wy,
et Wy << Wy, ¢

x

UM
t (wy) - tga(wM) = TON: In -

m

Les basses fréquences arrivent aprés les hautes fr équences : la dispersion
est inverse, Pour la différence entre les délais de groupe de S et P,

nous obtenons :

1 1 WM
. ) 1n
QSB QPQ’ w

) = (g lapg) -ty “luy)) = E

a a a m

(11, 1.9)

C'est une fonction décroissante de la fréquence. Elle est

repr ésentée sur la figure I.0. La théorie de FUTTERMAN prévoit
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A t;a(f)-ﬂ tgpé(f) (centiémes de seconde)

Xx 25000 m
& =5000 m/s
Qp: 200

Figure 1.0

Forme de la loi de variation de la différence entre les délais de S et P
pour le modéle de FUTTERMAN
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donc une dispersion différentielle d'autant plus grande que les fréquences
sont basses. Sa faiblesse provient de ce qu'elle impose une loi de
variation du facteur d'atténuation avec la fréquence sans faire appel aux

processus physiques a I'origine de l'absorption dans le milieu.

I.D. 2 - R8le de 1l'instrumentation,

Si l'appareillage utilisé introduit un déphasage non linéaire,

il y a dispersion.

La phase de la réponse harmonique de la chaine de numéri-
sation est linéaire. Celle des stations sismologiques a été déterminée
expérimentalement, Il serait donc possible d'effectuer les corrections
nécessaires, Cependant, nous travaillons sur deux ondes distinctes :

P et S. Il est alors raisonnable de supposer que l'effet instrumental

est identique pour chacune d'elles.

Dans ces conditions, il n'est pas utile de corriger 1l'effet

w - tgP(w) .

de l'instrumentation pour 1l'étude de tgs(
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CHAPITRE 1I

| APPLICATION AUX SEISMES DU FRIOUL

II. A - Mesure expérimentale du temps de groupe. j

Pour étudier la dispersion différentielle des ondes de volume,
nous avons le choix entre le calcul du délai de groupe a partir du
spectre de phase et le calcul du temps de groupe. Comme il est difficile |
d'obtenir numériquement le spectre de phase, nous préférons calculer

le temps de groupe.

ARCHAMBEAU et Coll. (1965) ont développé une méthode nu-

mérique de ce calcul. On fait subir au sismogramme des opérations

il

de filtrage & bandes de fréquences étroites. Le temps d'arrivée du maxi-
mum de l'enveloppe du signal filtré est ensuite calculé pour chaque onde :

clest le temps de groupe & la fréquence centrale du filtre,

Appliquons un filtre non déphasant i bande de fréquences étroite

au signal s(t) :

Filtre passe-bande

s(t)=+— b~ y(t) — |

]wl’ UJz[

Si k{(t) est la réponse impulsionnelle du filtre, on a :

y(t) = s(t) * k(t)

oli # est l'lopérateur de convolution, Par application de la transformation

de Fourier :

Y(w = Sle) « Kl
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1 ¢ imt &
or ylt) = 5= | Y(ple Pdy .
Par conséquent 2
T i Lyt
y(t) = -Eu;; J ) &?(UJ) . IQ((}J)E;'U"’ d
et par défintion de K(y) :
{0 -
L . iw .
w(t) = "le‘"fr’ [ 7 slw) KlwePtdy (I 2. 1)

vl
On considére 5(y) comme la superposition de plusieurs modes Sn(w) .
Notations : soilent ¢ (w) , la phase instrumentale,
Glw) , "amplitude de la distorsion instrumentale,
@OQUJ , la phase initiale & la source,
hn(“’)’ x , le retard de phase d0 & la propagation sur une

distance x pour le niéme mode : kn(w) = -éﬂ—
n

ol B est la vitesse de phase,
cwn(w) , le facteur d'atténuation, d0 & l'absorption durant

la propagation, pour le nidme mode,

L'expression 1II,2,1 devient:
P r'..ljg o N "Q’ll(w)ax ."1(1{“‘(0])' x”@"@o) i{ut 5 @
y(t) = 2 Re | S (wGlule . € e dy (1. 2. 2)
11 ey =
S5i 1'on développe au premier ordre autour de la fréquence centrale w du

filtrve @

[ B -vﬁv‘]_,!(.t;.;)-x sin Awe gn(t) '
y(t) # 2 31 Sl"n(u))G(UJ)ﬁ » COB ‘nn(t} § """'““E';TET“” {11, 2. 3)
ou
M8 = @ (6« =) 4 Dlw) + Dy lw)
e (w)
1
‘ iR O + sl);}(w)
un,(w)

Les primes indiquent les dérivées par rapport & ¢} un(m} est la vitesse

de groupe; Ay #'écrit




k. -

Wy =W
2
bw = 2 . »

J.es détails du calcul sont indiqués en annexe (Annexe III),
Le signal filtré y(t) atteint son maximum gquand g (t) =0, c'est-a-dire,

au temps tg(a} tel que :

6 (o) = " P'(a) - O ()

‘ tg(Eh = 1_(w + tgi(B) + tgo(ED

ol tg (@) estle délai de groupe dil & l'instrumentation,

i
tg (w) , le délai de groupe & la source,
0
Pour deux ondes distinctes, par exemple P et S, on obtient :
S~ . P S = P~ Sp— , Py '
& -t = - +(t -t II.2. 4
. (o) -t (0 = (v, (@ - 7 " () (go(w) go(w)) (L. 2. 4)

Tns(-u:) - rrnp(:n-) englobe les effets de propagation ;

tas(a) - tgp((;) représente la dispersion différentielle 3 la source.
&0 0 q

En répétant cette opération pour un grand nombre de fréquences g, q

nous pouvons étudier la variation de th(w) - tgP(w) en fonction de @ »

En pratique, on calcule l'enveloppe du signal. La méthode expéri- |
mentale fait appel & la théorie du signal analytique et du signal en

quadrature qui est exposée en annexe (Annexe IV).

II. B - Analyse des séismes du FRIOUL,

| I, B, 1 - Choix des séismes,

Seize séismes ont été retenus, Ils se répartissent en deux

séries. Ce nombre réduit est la conséquence du critére de sélection que

nous verrons ci-dessous,
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' La série I appartient & la séquence de répliques du
)

séisme du 6 Mai 1976 et la série II & celle du séisme du 15 Septembre

1976, Les coordonnées hypocentrales sont données dans la table IV .

Les commentaires du paragraphe II.B.1 de la premiére partie restent

valables.

Le seul critdére de sélection a été une bonne visualisation
des ondes P et des ondes S sur les sismogrammes. Cette unique
condition s'est avérée trés sélective. Cela est la conséquence d'un

enregistrement suivant une composante verticale exclusivement.

Si nous exceptons le séisme 2, les foyers sont situés 1
dans une couche de cinq kilomatres d'épaisseur. Plusieurs séismes
sont spatialement groupés : les 5, 6 de la série I etles 10, 11, 13,
15 et 16 de la série II . Il sera particuliérement intéressant de

comparer les résultats obtenus dans ce cas.

II. B, 2 - Traitements.,

Pour tous les séismes retenus, nous avons préalablement
calculé l'enveloppe du signal aux différentes stations pour quelques
fréquences choisies sur le domaine 5Hz-40Hz :f=5, 7.5, 10, 12.5,
15, 20, 25, 32.5 et 40H=z. i

Une analyse des résultats obtenus a permis : _ '

- d'une part de constater que le phénomeéne cherché intéresse

tout ce domaine de fréquences ;

- d'autre part d'éliminer systématiquement tous les enregistre-
ments ol il n'était pas possible de suivre les m@mes maxima de l'envelop-

pe de l'onde P et de l'onde S,

; On remarque également qu'une étude comparative de la
' dispersion difféérentielle aux différentes stations pour un m&me séisme
est pratiquement impossible A cause de la difficulté de définir sans

ambiguité une onde S a émergence nette ; et cela, malgré les précautions

prises lors de la sélection, |
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Table IV
)
- -
nf’ du Date Heure locale ML X Y Z
gsélsme
série I
1 11/5/76 13 H 58 MN 59,89 2,00 15.73 24.75 4,57
2 " 21 41 2,05 44,72 36, 20 723
3 L 21 44 58,33 Ze 30 20,53 21..53 superf.
4 12/5/76 | 00 05 57.79 1. 40 15, 61 24,99 superf.
5 L 00 30 59.15 1,55 727 20,92 4,36 1
6 u 02 56 59.05 1.45 8. 35 20. 80 4,79
7 i 21 19 58, 60 0.90 19.99 22,27 3.03
8 L 21 43 59,06 1+ 35 11.30 22411 3.51 )
série II !
9 21/11/76 14 59 58, 71 1.90 23.58 23,93 4, 39 |
10 23/11/76 1 41 59,25 1.00 9.86 25,09 3. 51
11 " 03 19 59,29 1 30 9.21 25.01 3433 d
12 24/11/76 02 36 59,50 1.40 10,17 25,98 2.03
13 27/11/176 21 52 59.07 1. 25 9.47 24.54 4,88 1
14 t 23 27 59,01 0.85 7. 32 25.72 4,88
15 29/11/176 02 39 59420 1. 15 9. 35 24,98 3. 90 |
16 " 02 57 59,21 1. 00 9,25 24,89 3,40 |
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A la suite de quoi, nous étudions finalement la dispersion
différentielle aux stations de Bordano et Ospedaletto~Gemona pour la
série 1 et aux stations de Bordano, Ospedaletto et Frattins pour la
série Il ., Il s'agit de celles qui ont été précédemment définies au

cours de la premiére partie,

La durée de Ia.phase P étant de l'ordre de 0.2 seconde
sur les enregistrements, la plus petite fréquence pour laquelle nous
pouvons calculer la différence des tempsde groupe est 5Hz, Des
fen8tres de quatre secondes ont été analysées ; il en résulte que le pou-

voir de résolution en fréquence est 0,25Hz. l.e pas d'échantillonnage

étant de 180 points/seconde, la limite fréquentielle supérieure possible
est 90Hz, Nous avons vérifié qu'une variation de la longueur de la fe-

n&tre ne change pas la position des maxima de 1' enveloppe.

Finalement, la différence des temps de groupe est calculée

pour les fréquences suivantes : |

f=5, 5.5, 6, 6.5, 7, 7.5, 8, 9, 10, 11, 12, 13, 14, 15, 16,
17.5, 19, 20.5, 22, 23.5, 25, 27, 29, 31, 33, 35, 37.5 et 40Hz, |

La largeur de la bande est choisie proportionnelle a la fréquence centrale : ¢

af = £/10.

Nous avons choisi ce pas variable en fréquence car les d
premigres tentatives montraient généralement un phénomeéne de dispersion
plus accentué aux basses fréquences. Un pas plus fin permet alors de f

|
| préciser le comportement de la dispersion différentielle,
|
Sur la figure II.1 sont représentées les enveloppes calculées
pour neuf fréquences dans le cas du séisme 2 . Le dessin supérieur re-

présente le signal originel,

Les maxima principaux de l'enveloppe qui correspondent

aux maxima d'amplitude des phases P et S sont trés nets., Aux hautes
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fréquences, l'enveloppe est une succession de pics d'amplitude variable.

Néanmoins, jusqu'a 40Hz, il existe deux pics dominants.

Q ]j 5

Le calcul de la différence tgo(i’) - tg (f) s'est effectué
automatiquement : l'ordinateur '"lit" la position de ces maxima et

détermine la "distance' séparant ceux-ci, Il y a conversion en temps

en rultipliant par le pas d'échantillonnage.
Etant donné que la précision de lecture des temps est d'-
un centidme de seconde avec le systéme d'enregistrement adopté,

toute valeur inférieuve de la dispersion différentielle sera considérée

comme nulle,

Voyons maintenant nos résultats,

II, B. 3 - Résultats.

II. B, 3 1 - Remarques sur le choix de l'onde transversale.

Avant de présenter les résultats expérimentaux obtenus,
discutons, et cela afin de ne plus y revenir par la suite, du choix de

1fonde S.

Nous n'avons disposé que des enregistrements de la compo-
sante verticale., Dans ce cas, il est souvent difficile de définir avec cer-
titude 1'onde transversale ; et cela d'autant plus qu'il a été montré, a
1'aide de sismogrammes synthétiques, que des ondes de surface a domi-
nance transversale, piégées dans le matériau mou prés de la surface,

peuvent 8tre trés importantes (SUTE AU, 1975).

Aussi, pour remédier & ce défaut d'informations du réseau,
nous sommes restés trés stricts dans la sélection des séismes étudiés,
Par ailleurs, compte tenu de la quantité de documents compulsés et

travaillés par d'autres chercheurs et nous-m@&mes, nous estimons que le

choix de l'onde S est statistiquement correct, De plus, des hodochrones
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calculées pour l'onde considérée semblent montrer que nous sommes :
en présence dlune onde & trajet direct foyer-station (WITTLINGER,

communication personnelle).

Nous étudions successivement les résultats des séries 1

et II .

1I. B, 3., 2 - Série des séismes de MAIL

Sur la figure II.2 , sont reportés les épicentres des séismes
composant la série I . Nous avons tracé la projection horizontale des
trajets correspondant aux rais sismiques associés aux ondes directes
selon la station considérée, Les courbes de dispersion différentielle
obtenues d'une part & Bordano, d'autre part & Gemona-Ospedaletto

sont interprétées séparémient,

a., Bordano. '

Les courbes concernent les séismes 4,5 et 6. Elles sont al
représentées sur la figure II.3 . Nous avons porté en abscisses la 1
fréquence et en ordonnées la dispersion différentielle, Les valeurs des 1
amplitudes observées sont indiquées dans la table V : elles sont exprimées J
en centiémes de seconde., Par ailleurs, le comportement des courbes est
détaillé, ' L

f
. S P Fans l
n° du (t “(5) -t _~(5)) Détail du comportement
séisme € &
5 P f
- (t,7(40) - £ 7 (40)
g g
1
4 6. 0 Courbe régulierement décroissante
5 5.4 De 5 & 12Hz = dispersion inverse = +5,2
12 & 22Hz = dispersion normale = -2
22 & 40Hz = dispersion inverse =+2,2
6 4,8 De 5 & 12Hz = dispersion inverse = +4.5
' ‘ 12 & 22Hz = dispersion normale = =1.5
22 4 40Hz = dispersion inverse = +1.8
Table V.




SERIE I

- ‘[L -

X =4472
: {
2y=3620
BORDANO
-
~
A
25 1
z 74
2 S/ éSPEDALETTO
wm
i /
= / P4 GEMONA
// 7
i
" r
5 6
20 4 B
PEONIS
1 km
| S—
15 —+ *
5 - s 20 25




b R e

On constate que les courbes de dispersion sont comparables
pour les séismes 5 et 6, Ceux-ci appartiennent a la m&me région
focale. La dispersion différentielle commence par diminuer trés rapide-
ment et atteint sa valeur mini male vers 12Hz ; puis, elle augmente,

passe par un maximum vers 22Hz, et diminue de nouveau.

La dispersion est inverse pour le séisme 4 : la courbe

décroit régulidrement de 5 a 40H=z .,

Sur ces trois exemples apparait 1'influence du trajet suivi
par les ondes sismiques, On peut essayer d'expliquer une dispersion
inverse par l'atténuation, comme cela a été vu au paragraphe L D. l.

Qu'en est-il dans notre cas ?

Séismes 5 et 6,

Au cours de la premiére partie, on a trouvé une valeur de
Qp de 200 pour la région concernée par la propagation des ondes de

volume des séismes 5 et 6 enregistrés a Bordano. On admet que

9p _3¢° (LLIBOUTRY, 1973).
0 aa?

L'application de la relation IL 1.9 déduite de la théorie
de FUTTERMAN :

(dtaprés I1.1.9)
ol x est la distance hypocentrale, prédit alors pour ces deux séismes :

- sur le domaine défini par f = 5Hz et f, = 12Hz, une dispersion

diff érentielle de 142 centieme ;
-6

- sur le domaine dé&fini par f = 22Hz et f, = 40Hz, une dispersion

différentielle de 1«6 centieme. Ce sont des valeurs théoriques.
AP ‘
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SERIE I : BORDANO
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Figure J.3
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Or, pour ces deux domaines, les valeurs expérimentales constatées

d'une part pour le séisme 5 sont respectivementde 5.2 et 2.2

centidmes, d'autre part pour le séisme 6 de 4.5 et 1.8 centi¢mes,
A6

Il existe un écart systématique : 5,2 et 4.5 contre l«2, 2.2 et

1.8 contre ﬁ/é , qui accentue la nature inverse de la dispersion. Cette

différence entre 1'observation et la théorie est-elle causée par un effet

4 la source ou par un effet supplémentaire df a la propagation ?

Le modéle dislocatif d'une source circulaire a coulissage
en bloc ne prédit pas de dispersion ; cependant, remarquons que
SUTEAU (1975) met en évidence une dispersion différentielle normale
pour un modéle 3 relaxation des contraintes. Celle qui est constatée
expérimentalement étant inverse, un tel mod&le ne peut pas justifier

1*écart observé,

L'influence de l'atténuation peut &tre plus importante que
celle estimée, Par exemple, si pour le calcul de Qp » nous avions choisi
un modéle de source de référence tel que la pente définissant la tendance
hautes-fréquences soit de -1 au lieu de -3/2 , le facteur de qualité obtenu
elit été plus faible. De plus, cette valeur calculée de QP concerne le
domaine 24Hz-48Hz et sur celui-ci, 1'écart entre théorie et observation
est minime : il reste dans la limite acceptable de (.6 centieme,

A

Il est alors intéressant de calculer quelle valeur de QPV
prédit la dispersion différentielle observée sur le domaine 5Hz-12Hz .
On procéde par inversion & partir de (IL.1.9). Le résultat obtenu est
Q

P
nable, Dans ces conditions, QP prend une valeur constante, malis

% 50 , Dans une région sismique, une telle valeur n'est pas déraison-
diff érente, sur deux domaines de fréquences bien distincts ¢

Q’P ~ 50 sur le domaine b5Hz - 12H=z

Qp =200 sur le domaine 22Hz - 40Hz .

Ce résultat n'est pas en contradiction avec la théorie de

FUTTERMAN qui n'est pas incompatible avec une variation de Q en
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fonction de la fréquence,

Fn résumé, dans le cas des séismes 5 et 6, nous mettons
en évidence une dispersion difféérentielle inverse sur deux domaines de
fréquences distincts, L'amplitude de cette dispersion est plus importante
aux basses-fréquences, L'atténuation explique ce résultat si l'on admet
I'hypothése d'un facteur de qualité différent sur chaque domaine, sa valeur

restant réaliste,

Séisme 4,

La fonction décrivant la dispersion différentielle est régu-
lierement décroissante de 5Hz & 40Hz . L'amplitude observée entre
f . =5Hz et f, =40Hz estde 6 centiémes,

A partir de la relation IL 1.9, on calcule une valeur du
facteur de qualité Qp justifiant cette amplitude. Avec fm = 5Hz et
fIvI = 40Hz , le résultat obtenu est QP % 60 , Clest un ordre de grandeur
cohérent avec 1'analyse précédente bien qu'il intéresse un domaine

de fréquences plus important,
En résumé, sinous admettons les hypothéses suivantes :

- validité de la théorie liant atténuation et dispersion ;

- le mécanisme responsable d'une dispersion difféérentielle inverse
dans la région focale est une absorption importante dans le milieu ;
alors, le facteur de qualité QP est trés faible et traduit une forte

atténuation.

b, Ospedaletto-Gemona.

Sur la figure II.4 , sont représentées les courbes expérimen-

tales, Elles concernent les séismes 1,2,3,7et 8,
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Une synthése des observations est donnée dans la table VI,

R s - P E—————
n° du (t S(5) - tkrp(f')')) Détail du comportement
séisme gS & P
- (t_"(40) - t " (40))
( g ( g
1 05 Dispersion inférieure a la limite de réso-
lution,
Z 1. 0 Dispersion égale & la limite de résolution,
3 3. 9 De 5 a4 10Hz = dispersion inverse = +1,7

De 10 a 23,5Hz = dispersion nulle
De 23.5 a4 40Hz = dispersion inverse = +2.2

s -0.6 Dispersion inférieure a la limite de réso- !
lution,
8 lel Dispersion pratiquement égale a la limite _
di ; , de résolution, |
Ispersion maximum *
|
Jable VI

Le séisme 3 excepté, la dispersion différentielle est
sensiblement nulle, En effei, elle est du m&me ordre de grandeur que la

précision de lecture des temps.

Comment expliquer Ja contradiction apparente entre les
résultats concernant les séismes 1,2,7 et 8 d'une part et le séisme

3 d'autre part ?

Une analyse de leurs coordonnées hypocentrales (table IV)
révéle que le foyer du séisme 3 est superficiel, Cette particularité ne

pourrait-elle pas expliquer 1'écart obtenu : 3.9 centiémes contre 1

centiéme ?
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Considérons le cas du séisme 3, La dispersion différentielle
est inverse, La courbe décroft réguliérement en présentant toutefois
un palier entre 10Hz et 23,5Hz. Ll'amplitude estde 3,9 centidmes

entre £ ~=5Hz et f,, =400z ; a partir de la relation IL 1.9, on calcule

une valeur de QO égale 3 140 qui explique celle-ci.

Cette décroissance, pratiquement ininterrompue, de la
dispersion diff érentielle en fonction de la fréquence est & rapprocher du
résultat obtenu & Bordano pour le séisme 4 {fi.gure IL, 3) . Remarquons
gque pour ces deux exemples, le foyer est donné en surface, Ainsi, une
diminution régulidre de la quantité (tgs(f) - tgp(f)) pourrait traduire l'effet
de la propagation dans des couches peu profondes. La présence de maxima
et de minima dans la courbe pourrait 2tre due & des phénoménes liés a des

hétérogénéités latérales et verticales de couches plus profondes.

1I. Ba 3. 3 . Série des séismes de NOVEMBRE,

Sur la figure IL 5, sont reportés les épicentres des séismes
composant la série et tracées les projections horizontales des trajets

P

suivis par les ondes sismiques directes selon la station considérée.

On interpréte séparément les courbes de dispersion différen-

tielle obtenues & Bordano, Ospedaletto et Frattins,

l.ies courbes concernent les séismes 12 et 13, Elles

sont représentées sur la figure IIL, 6 . Une synthése des observations

est donnée dans la table VIIL .

{
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e A O,
. b Y .t): ; ~ & 5
n? du (t “(5) - t (5) Détail du comportement
séisme gg S p
- (tg (40) - ty (40))
12 5.6 De 5 & 15H=z = dispersion inverse = 5, 6,
De 15 & 40Hz = dispersion nulle
13 8s 3 De 5 a 15Hz = dispersion inverse = +6,7
De 15 a 23, 5Hz = dispersionnulle
De 23,5 a 40Hz = dispersion inverse =
+2« 3

Table VII

Séisme 12 .

La courbe décroft rapidement jusqu'a 15Hz . Puis, elle se
stabilise i un niveau pratiquement constant. La décroissance est de 5.6
centidmes entre 5 et 15Hz , Pourrait-on interpréter cette valeur par
'atténuation des ondes ? A partir de la relation II.1.9, on calcule le
facteur de qualité Q nécessaire pour prédire une dispersion différen-
tielle de 5,6 centidmes, Avec fm = 5Hz et fM: 15Hz , on obtient
Qp = 15.

Cette valeur traduit une trés forte atténuation, Est-elle
réaliste ? Compte tenu de la proximité du foyer de la station (A < 3 km) ,
les ondes sismiques se propagent dans des couches superficielles, Il est
raisonnable de supposer ces couches, généralement hétérogénes, trés
absorbantes et, par conséquent, caractérisées par un facteur de qualité

trés bas.

Séeisme 13,

La dispersion différentielle décroft jusqu'a 15Hz de la

meéme fagon que pour le séisme 12 (figure IL 6) « Puis, elle devient




.

pratiquement constante. Elle décroit de nouveau a partir de 23.5Hz.

On constate une ressemblance de comportement avec les
courbes décrivant la dispersion différentielle des séismes 5 et & de
la série I (figure IL 3) . Reportons les épicentres de ces derniers sur la
figure II.5 ; on remarque la possibilité de traverser les m@mes couches
géologiques pour les ondes directes au cours de leur propagation, Cela

‘ ne pourrait-il pas expliquer la ressemblance observée ?

‘ Au cours de la premiére partie, nous avons obtenu un

| facteur de qualité Q. égal & 70 pour les couches intéressées par la

P
propagation des ondes de volume du séisme 13, L'application de la rela-

I tion II,1.9 prédit alors :

I

- sur le domaine défini par f = 5Hz et fhg = 15Hz , une disper- 1

sion différentielle de 2,5 centiémes ;

- sur le domaine défini par fm 23,5Hz et fM = 40Hz , une

dispersion différentielle de 1.3 centieme, i

Or, pour ces deux domaines, les valeurs observées sont respectivement
de 6.7 centiédmes etde 2.3 centié¢mes. L'écart entre la théorie et
'observation est important aux basses-fréquences ; 2.5 centiémes contre
6.7 centidmes., Par ailleurs, il est dans une limite acceptable aux hautes-

fréquences : 2,3 centidmes contre 1.3 centidme, Clest précisément

sur ce dernier domaine que le facteur de qualité a été calculé.

Dans ces conditions, quelle valeur de Qp prédirait l'am-

plitude de 6.7 centidmes observée sur le premier trongon de la courbe ?

‘ L'application de la relation Il 1.9 donne Qp & 25 . Dans

| une région sismique, ce n'est pas un ordre de grandeur incohérent.




Comme dans le cas des séismes 5 et 6, afin d'expliquer
nos résultats par un mécanisme d'atténuation, il faut concevoir deux
valeurs du facteur de qualité différentes pour deux domaines de fréquences

distincts,

En résumé, nous observons pour le séisme 13 une dispersioﬁ
différentielle inverse d'amplitude variable suivant le domaine de fr équen-
ces considéré, L'atténuation explique les valeurs obtenues a condition
d'admettre I'hypothése d'un facteur de qualité différent pour chaque do-

maine : de f,%P % 25 aux basses-fréquences a Q‘P % 70 aux hautes.

fréquences.

b, Ospedaletto,

Les courbes concernent les séismes 10, 11, 12, 14, 15 et 16.
Hlles sont représentées sur la figure IL. 7 . Une synthése des observa-

tions est donnée dans la table VIII,

. Nous observons une ressemblance entre les courbes cor-
respondant aux séismes 10, 11, 12,15 et 16 : présence d'un maximum
de faible amplitude vers 7Hz - 8Hz et légére croissance aux hautes ‘
fréquences, Ces séismes, excepté le séisme 12, appartiennent a la

méme région focale (figure IL 5) .,

L'amplitude de la dispersion différentielle est faible : elle
n‘excéde pas 1.3 centid¢me, ce qul est légérement supérieur a la limite

1 - . , 4 M - 2 -
de résolution dans le temps : 1 centiéme, En conséquence, pour ces cing

exemples, la dispersion n'est pas suffisamment caractérisée pour 8ire

| considérée comme bien établie.
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n® du (t
séisme

5)) Détail du comportement

10 1.3 Dispersion différentielle sensiblement
ldispersion maximum] nulle.
11 + 067 Oscillation de la courbe de 5Hz a 40Hz
12 wle2 Dispersion différentielle sensiblement
nulle.
14 2,2 De 5Hz a 10Hz : disp. diff. nulle

De 10Hz a 22Hz : disp. diff, inverse
dtamplitude 2.2
De 22Hz a 40Hz : disp. diff. nulle

15 =0.7 Disp., diff, inférieure a la limite de
résolution,

16 -1.3 Dispersion diff érentielle sensiblement

dispersion maximum nulle, f

Table VIII

Ces valeurs peu élevées, calculées pour des séismes dont
le foyer est compris entre 2 et 4 km, sont du m@me ordre de grandeur
(le centidme de seconde) que celles obtenues & cette méme station pour
les séismes 1,2,7 de la série I et dont les foyers sont d une profon-

deur comparable,

Elles sont trés inférieures i celles observées a Bowrdano.
Il s'agit peut-&tre d'un effet de la structure locale sous la station et nous

pensons ici essentiellement a la géologie environnante.

Dans le cas du séisme 14 , la courbe décrofit légérement

entre 10Hz et 22Hz puls, se stabilise & un niveau pratiquement

constant. La dispersion observée étant inverse, nous pouvons calculer
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a partir de la relation II.1.9 un facteur de qualité sur le domaine
délimité par fm = 10Hz et fM = 22Hz . On obtient Q_ = 80 .

Cette valeur est proche de celle également calculée a
Ospedaletto au cours de la premiére partie et qui concerne grosso modo

les mé@mes couches géologiques : Q_ ® 70, Il y a bonne cohérence entre

Ij
les deux méthodes de calcul du facteur de qualité sur cet exemple. On en
conclut que, sur le trajet concerné, Q est constant sur le domaine

P
10Hz - 40H= .

c. Frattins,.

Les courbes concernent les séismes 9, 13 et 14 . Elles sont

représentées sur la figure II.8 ., Une synthése des observations est

donnée dans la table I1X, ‘
S e P 3y ~ . .
n° du (t7(7.5) - t_(7.5)) Détail du comportement
séisme 8 g

S P
" (tg (40) - ty (40))

s

9 2:.3 De 5 & 12Hz : dispersion normale d'am-

; ; . litude 0.7
dispersion maximum . Pl S 2R
? De 12 & 40Hz : dispersion inverse d'am-

plitude 2.3

13 4.5 De 5a 7.5Hz : disp., normale d'amplitu-
de - 2.2
De 7.5 a 40Hz : disp. inverse d'amplitu-
de 4.5
14 6.9 De 54 7.5 Hz : disp. normale d'ampli-

tude ~0,8.
De 7.5 & 40Hz : disp. inverse d'amplitu-
de 6.9,

Table IX
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Séismes 13 et 14 .

On constate la ressemblance du comportement de la dispersion
différentielle pour les séismes 13 et 14 . Ceux-ci appartiennent a la
mame région focale. La courbe croft 1égérement de 5Hz a 7.5Hz puis
décroft réguliérement jusqu'a 40Hz . La dispersion est donc essentielle-

ment inverse.

Partons alors de 1'hypothé&se suivante : elle est causée par
un phénomene d'atténuation dans la région focale. On calcule les facteurs
de gualité qui rendent compte des amplitudes observées dans le cas des

deux séismes.,

A partir de la relation Il. 1.9 et sur le domaine délimité

par fm = 7.5H=z et f, = 40Hz , les résultats cherchés sont :

M
~ pour le séisme 13: Qp 2 120
- pour le séisme 14 : Q‘P = 90,

Ces valeurs sont trés inférieures & celle qui est obtenue dans

la premiére partie : Q_ ® 570 , et qui concerne justement la région intéres-

P
sée par la propagation des ondes de volume issues des séismes 13 et 14 .
Mais cette derniére valeur a été établie sur le domaine 24Hz - 48Hz ,
Dans ces condtions, il faut supposer un facteur de qualité trés bas sur un

domaine basses-fréquences pour expliquer ces résultats.

Il semble que cette hypothése soit vraisemblable au vu des
courbes de la figure IL,8 . En effet, on constate que la variation en ampli-
tude est beaucoup plus forte aux basses-fréquences. Or, une forte variation
sur un domaine de fréquences étroit traduit un facteur de qualité trés bas,
Nous retrouvons liexistence de deux domaines de fréquences bien distincts

~

et caractérisés par une valeur différente de Q. .

\ Séisme 9 .

- Le séisme 9 appartient & une région focale différente. La

courbe décrivant la dispersion différentielle commence par croftre l1égé-
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]

ment, passe par un maximum Vers 12Hz, décroit jusqu'a 20H=z el se

stabilise enfin 4 un niveau pratiquement constant,

Liallure générale de cette courbe montre la prédominance
d'une dispersion inverse d'amplitude 2.3 centiémes. Celle-ci implique
un facteur de qualité de 50 sur le domaine défini par fm = 12Hz et
f. = 20Hz . Clest un chiffre acceptable et qui peut caractériser des

M
couches sédimentaires superficielles.

II. B, 3. 4 - Synthésea_

Une dispersion différentielle des ondes de volume est obser-
vée, Quand nous comparons quantitativement les courbes de dispersion
de séismes appartenant 4 la m8me région focale et enregistrés en une
mé&me station, il existe des similitudes frappantes dans leur description ;

de plus, les amplitudes observées sont du me&me ordre de grandeur,

Si, par contre, on considére les courbes obtenues pour un
méme séisme en deux stations différentes, des écarts importants apparais-
sent entre les amplitudes respectives, C'est le cas notamment du séisme
12 (enregistré & Bordano et & Ospedalette) et du séisme 14 {enregistré

3 Ospedaletto et & Frattins).

Ce résultat révéle 'influence prépondérante du trajet suivi

par l'onde sismique.

Par ailleurs, les amplitudes observées sont beaucoup plus
importantes aux stations de Bordano et de Frattins, comparativement a
celle d'Ospedaletto, Peut.8tre s'agit-il d'un effet 1ié & la structure locale

sous cette derniére station ?

La dispersion différentielle inverse observée a été interprétée

comme causée par l'atténuation,
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Chaque fois que cela a été possible, nous avons déterming,
3 partir des valeurs du facteur de qualité calculées dans la premiére
partie, la dispersion prédite par la théorie de FUTTERMAN. Il existe
une bonne cohérence entre théorie et observation sur le domaine des

hautes.fréquences, les écarts restant dans une limite acceptable.

Aux bassesmfréquences, les écarts sont importants. Les
valeurs calculées du facteur de qualité, rendant compte des amplitudes
observées, vont de QP # 25 (cas du séisme 13 enregistré a Bordano)
a QP % 80 (cas du séisme 14 enregistré i Ospedaletto). Remarquons
que pour ces séismes 13 et 14 enregisirés a Frattins, on obtient
respectivement QP 120 et Qp ® 90 , sur le domaine 7.,5Hz - 40Hz.
Ces valeurs différent de celle constatée dans la premiére partie :

s % 570 , et qui concerne le domaine 24Hz - 48Hz.

Enfin, nous avons calculé QP sur des trajets non considérés

dans la premiére partie. Les valeurs obtenues vont de 15 (cas du
7}

séisme 12 enregistré & Bordano) a 140 (cas du séisme 3 enregistré

a4 Ospedaletto).

Tous les facteurs de qualité calculés par inversion peuvent
sembler anormalement faibles, Mais, il a déja été montré l'existence de
couches sédimentaires a ng‘trés bas : QS %10 . Aussi, dans une région
sismique ou les ondes se prbpagent dans des zones tres fracturées et

dans d

es
la validitée des valeurs obtenues

Il ressort de nos calculs qulune interprétation de la dispersion

différentielle des ondes de volume par 1'atténuation impose un facteur de

qualité fonction de la fréquence. C'est une voie qu'il serait souhaitable

e développer car une bonne connaissance de (Q apporterait des renseigne

ments précieux a la prédiction des séismes,

couches sédimentaires superficielles, il est raisonnable d'admettre
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CONC LUSION

L'étude de la différence des temps de groupe entre les ondes P
et les ondes S a permis la mise en évidence d'une dispersion différentielle

des ondes de volume dans la région focale,
Nous avons montr é que la nature inverse de cette dispersion,
{(leg hautes fréquences arrivent avant les hasgesmfréqueuces), pourrait

2tre due au phénomene d'atténuation,

Nous regrettons de n'avoir pas pu montrer sa variation azimutale

car les exemples ont manqué, Il serait intéressant de poursuivre un

-

travail dans ce sens,

L'existence d'une dispersion différentielle confirme la trés grande
complexité des conditions physiques existant dans la région focale ;
seule, 1'étude des séismes proches, considérés en tant que répliques
d'un tremblement de terre trés important, permet de mieux connafitre !
celle-ci car le signal n'est pas '"lissé' par la propagation, comme c'est le

cas pour les téléséismes, {

Enfin, le travail exposé dans cette thése justifie 1'implantation
des réseaux mobiles, On ne peut que souhaiter leur extension dans un
avenir proche, par l'adjonction dfenregistreurs a trois composantes [

qui permettraient de préciser les résultats obtenus.,

Ces réseaux seraient & méme de procurer des éléments nécessaires |

a la compréhension et, en liaison avec d'autres domaines de la géophysique,

a la prédiction des tremblements de terre.
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ANNEXE I

FILTRES DE BUTTERWORTH

Les filtres & réponse de BUTTERWORTH sont récursifs : le
signal & la sortie du filtre dépend a la fois de l'entrée et des valeurs,

déja calculées, dela sortie. Ils présentent divers avantages :

- performances équivalentes aux filtres de convolution ;

- gain de temps et de mémoire pour l'ordinateur.

Le filtre de BUTTERWORTH a une réponse telle qu'il n'y a pas
d'ondulation dans la bande transmise, Sa fonction de transfert est donnée

par :

1
1+ ) 2n
c

| Fliw) jz = (RADIX, 1970)

ou 0, représente la pulsation de coupure et n le degré du filtre.

Plus n est élevé, et plus la décroissance au voisinage de W est

accentuée.

A la suite de SOURIAU (1974), nous avons choisi le degré 3
qui concilie rapidité et stabilité, Ce filtre a une atténuation de 18 dB
par octave, Il présente une distorsion importante sur la phase au voisinage

de la fréquence de coupure.

Aussi, il est possible de le rendre non déphasant en opérant sur
le sismogramme, une premiére fois dans le sens direct et une deuxiéme

fois selon 'axe des temps négatifs, Dans ces conditions, le filtre aura
P g

une atténuation de 36 dB par octave.
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ANNEXE IT

CORRECTIONS

On assimile le milieu de propagation & un ensemble de filtres

linéaires, Chacun d'eux est caractérisé par une fonction de transfert.
Dans le domaine des fréquences, nous pouvons écrire :

- pour les composantes spectrales des amplitudes :
a(f, &) = I(f) .« Clf) . D(f, A) . Alf, a) . s(f)

- pour les composantes spectrales des phases :

Pats, 0= Paey * Poto ¥ Poir, o) * Pats, 1) * Pate)
ip
ou g(f, A) e 8(f, &) est le spectre expérimental d la station,
i
I(f) e @I(f) , la réponse de l'appareillage,
i}
C(f) C(;J) , la réponse crustale,
i
D(f, A) e Dlf, 4) , le facteur d'expansion géométrique : ®D(f 8" 0,
i d
Alf, A) e Alf, o) , le terme d'atténuation : @, =0,
s(f) e s(f) , le spectre expérimental ramené & la sphére focale ou

spectre a la source,

Le calcul des paramétres a la source steffectue a partir de s(f) ;

il faut donc connafire I(f), C(f), D(f, A) et A(f, A) .

a) La réponse de l'instrumentation est représentée sur la figure

1, Elle a été déterminée expérimentalement, La correction est réalisée

en divisant 8&(f, 4) par I{f) fréquence par fréquence,
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b} Ne connaissant pas la structure de la crolte sous les différentes
stations, nous nous sommes contentés d'une correction de la réilexion

a la surface libre,

c) L'expansion géométrique a été choisie de la forme 1/47R

o R est la distance hypocentrale.

d) Le probléme de l'atténuation a été développé au chapitre I,
section I,C, de la premiére partie. Toutefois, pour le calcul des
paramétres définissant la source : moment sismique, rayon de la faille,
dislocation moyenne et chute de contraintes, il n'a pas été tenu compte
du terme d'atténuation. En effet, ces parameétres dépendent du niveau
plat du spectre et de la fréquence de coupure. Or, il a été constaté que

négliger la correction du terme d'atténuation influencait trés peu la

valeur de ces deux quantités,
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ANNEXE III

Nous partons de l'expression II,2.2 de la section Il A (2éme

partie) :
® :
2 o {w)ex  -ilk_{w.x-0-0) .
vit) =3 Ref Sn(w)G(w)e . . € n q . elwtdw (1)
n W
1
On pose :
W= B'ﬂ} , ou 5 est la fréquence centrale du filtre & bande étroite,
= -(®+®0) 3 --O:‘n(w)x
An(c.u) = Sn(w) . Glg) « e
Dtou :
Q, _ .»i(kn(a+Q)x+cp) (aa)t
y(t) =z Re | A _(ot0)e e g (2)
n Ql

Développons au ler ordre autour de w

Al = A (at0) = A @+ar 2= A (W] = = A (4 A (o)

plw)+k (w)xtwt = plotQ)txk_(wta) + (wto)t

= ol apd olw)] o+ x(k (w)+0 (2 ko], Ptettor

= oWt (wxlk (0) +Sy )+ ot + at

ot u (@) =(f=—2—17 _)"' = vitesse de groupe i la fréquence @ .

Nous reportons dans (2) :




- 102 -

mQZ

y(t) =5 Re [ [A (040A" (@) ]exp {-i[pl@+Qe (@+x k (o) ey -(@Ht11d0

n Ql n

Q _ - _ »
y(t) = i Re JQ A An('w) exp [-i[cp(m) o thx kn(w)+Q( q)‘(m) +J;f-‘(vt-a~ - t)] }dg
1

Q
2 1 : N s jo T .
+% Re j Q An(w)exp.{-l[cp(w)«wt‘i,.{kn(w)'i'ﬂ((p (w) +Ti§73) - t)731dQ

n Ql

Posons :

n, (&) = ~Aeplw) + xkn(z;) ~wt) = wft *-C_j@—)“ olw)

ga(t) = =o' (W) + 5 - 1)
n

~

o w . 2 . s -
ou = est la vitesse de phas ssociée a la fréguence
cn(w) __(gknw) phase a e que W .
Dlon ¢

0 . Q s
() =5 Re [ 2 A_(@) exp[il1 (4QE ()]da+ T Re [ 20A' () exp
n Q

n Ql 1
[i(n, (t+aE (t))da
_oin () o, ing (t) _in (t) Q iQE_(t)
;. =3 Refa (oe ™ [ 2e 2 ag 4 A'n(w)elﬂn [%ae ™ a0}
" Ql | Q)

v(t) = I1 + IZ et IZ est du 2éme ordre devant I1 »

D'ou :
- iny,(t) ,
. A lwe { Q,€, (t) i, g (t)
Or Qy = 0y = ©= Aw

Finalement :




_in (1) inwe, (t) “-iﬂmgn(t)
y(t) = Re%‘l. 'A'n(w) e * 2 = Eit
" o bw g (1)
%2 31 _ﬂ,_n(w) cos T]n(t} sin m-é:-r-;-(ﬁm

_ _ L= n'(_g_})}':
Et compte tenu de : An(u.:) = Sn(u)) . Glwe :

N (L b € _(t)
y(t) = 2 rzl Sn(w) Glp) e cos T]n(t) . sin .-.E.JBM
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ANALYSE IV

SIGNAL ANALYTIQUE ET ENVELOFPPE

I - Notion de signal analytique.

I, A - Transformée de Hilbert,

' On définit la transformée de Hilbert d'un signal f(t) par :

+to

_ 1 (t')
Fpylt) = = Lm == at’ (Par exemple BRACEWELL, 1965)
Clest-a-dire :
Fo(t) == % £(t)
H Tt

ou * est l'opérateur de convolution,

On constate que le spectre de FH(t) est relié au spectre de f£(t) .

I. B - Signal analytique.

- On appelle signal en quadrature correspondant au signal f(t)

1'opposé de la transformée de Hilbert : - FH(t) "
- On appelle signal analytique la fonction complexe S(t) définie par :
S(t) = £(t) - i FH(t)

Il a la propriété de ne contenir dans son spectre gue les

fréquences positives de 1(t) ,

En effet, soit la fonction G(g) définie par :




- 105 -

Glw) = 2H{yp) . Flw)

o Fly) estla transformée de Fourier de £(t) et Hp) 1'échelon
d'Heaviside., Si G(y) est la transformée de Fourier d'une fonction g(t) ,
alors : '

6(t) , i

S ] # £(t)

4

g(t) :

(8(t) +-20) * £(t)

g(t)

Dfou g(t) = £(t) - i FH(t} car le Dirac §(t) est 1'élément
neutre de l'opérateur de convolution, Ainsi, par définition g(t) = S(t)

et 1'assertion est démontrée,

- On appelle amplitude instantanée, ou enveloppe, d'un signal £(t) ,

le module du signal analytique :
Alt) = |S(t) |

De plus, on appelle fréquence instantanée (ou porteuse) la

fonction o(t) définie par :

o(t) = 5 "51_1; Arg S(t) (par exemple ARSAC, 1961)

II. Description du calcul de 1'enveloppe d'un signal.

a) On calcule la transformée de Fourier discréte d'un signal s(t)
échantillonné en N points {de 0 & N-1) avec un pas d'échantillonnage
de n points par seconde, Ce signal sera complété par des 0 jusqu'a M

.. mo - s .
choisi tel que M = 2 ol meIN, M est la premiére puissance de 2

immédiatement supérieure a N,
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Afin de minimiser 1'effet de l'interruption brutale du signal dont
on calcule la transformée de Fourier, on ne multipliera pas celui-ci par
une fonction créneau mais par une fonction d'apodisation, Pour tous ces
problémes, on peut consulter par exemple GOLD et RADER (1970) ou
BRIGHAM (1974).

Nous avons choisi la fonction de HANNING :

Han{t) = 0..5 + 0.5 cos (BLACKMANN et TUCKEY, 1958)

Tm

ou Tm ©5t la longueur de 1'échantillon,

b} On multipliera le spectre obtenu S(w) par 2, pour les indices
k tels que: 0 <k < M/2, et par 0 pour les indices k tels que :
M/2 <k <« M (par exemple FARNBACH, 1975).

On ne change pas la valeur du spectre pour k=0 et k= M/2,

En pratique, cette opération est un filtrage. Il faudra donc
adoucir les bords de la fonction créneau utilisée comme filtre dans le

domaine spectral au moyen d'une fonction d'apodisation.

c) On calcule la transformée de Fourier inverse qui donne S(t) ,
le signal analytique. Il se présente sous la forme d'une fonction complexe
échantillonnée de 0 a M1 . Il suffit alors d'en prendre le module pour
les N premiers points : de 0 a N-l , pour obtenir l'enveloppe du zignal

s(t) .

Nous donnons un exemple d'enveloppe calculée sur la figure 2
Le dessin supérieur représente le sismogramme initial ; les dessins infé-
rieurs donnent respectivement le signal filtré & 6Hz (bande passante 4Hz)

et & 12Hz (bande passante 8Hz) et leurs enveloppes.

Seule la partie supérieure de l'enveloppe est représentés,




28,711,796

e

f.= 6 Hz

VOIE 2

ﬁ\

VOIE 3

5a0 Us /MM

2ul Ua /MM

2.0 Ua /MM

i b i I I I i I i I I T ¥ L7 i

3 4 9

secondes

AFHOTIMNS 8. 038 M=1.820

thgtn o

Figure 2
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Les maxima de 'enveloppe correspondent aux maxima d'amplitude des

signaux filtrés, L'enveloppe est une représentation originale de l'information

contenue dans le signal,
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