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Résume

Le Yasur est un petit stratovolcan situé au coeur d’une grande caldeira, dans la
partie sud-est de 1'lle de Tanna (Sud Vanuatu). Le cratére sommital, culminant a
environ 360 m d’altitude, est occupé par trois évents : deux évents (A et B) dans le
sous-cratére sud et un évent (C) dans le sous-cratére nord. L’activité du Yasur est
caractérisée par des explosions de bulles de gaz et I’émission de petits panaches de
cendres. Afin de mieux comprendre les processus volcaniques qui se produisent au
sein de I'édifice, un large réseau de capteurs, comprenant 12 antennes sismiques et
10 stations large-bande, a été déployé autour du Yasur en 2008, enregistrant le si-
gnal sismique en continu. Le modéle de vitesse de la structure superficielle du volcan
ainsi que de la caldeira de Siwi a été estimé jusqu’'a 200 m de profondeur en utili-
sant les méthodes SPAC et f-k - deux techniques d’analyse du bruit ambiant inclues
dans le logiciel Geospy - sur les signaux enregistrés par sept antennes. Quatre zones
principales ont été distinguées et interprétées en terme de couches géologiques et de
répartition des fluides aquifére, systéme hydrothermal) dans la structure volcanique.
Le modéle de vitesse a ensuite été intégré dans un algorithme de tracé de rai et com-
biné a une méthode de triangulation sismique pour localiser la source des explosions
et des événements longue période. Les localisations ont permis de suivre 1’évolu-
tion de I'activité en 2008 dans les différents évents, et de proposer deux modéles
de dynamique éruptive pour expliquer la périodicité des explosions stromboliennes
et I'intense activité observée au Yasur. Les localisations ont également permis I'es-
timation de la vitesse d’ascension des poches de gaz ainsi qu'une estimation de la
géométrie du conduit volcanique.



Abstract

Yasur is a small stratovolcano located ina large caldera, in the south-eastern part
of Tanna Island (South Vanuatu). The summit crater, reaching 360 meters a.s.l., is
occupied by three vents : two vents (A and B) in the southern crater and one
vent (C) in the northern crater. The Yasur’s activity is characterized by explosions
of gas bubbles and emissions of small ash plumes. To better understand volcanic
processes which occur inside the edifice, a large seismic network, consisting of 12
antennas and 10 broadband stations, was deployed in 2008 around Yasur, recording
continuously the seismic signal. Velocity model of the superficial structure of Yasur
and Siwi caldera was estimated until 200 m depth using SPAC and f-k methods
two ambient noise techniques included in the software Geopsy — on data recorded
by seven antennas. Four main areas were identified and interpreted in terms og
geological layers and fluid distributions (aquifer, hydrothermal system) inside the
volcanic structure. The velocity model was integrated in a ray tracing algorithm,
combined to a seismic triangulation technique to locate the source of explosion
quakes and long-period events. Locations allowed to follow the evolution of the 2008
volcanic activity in the different vents and to propose two eruptive dynamics models
to explain the periodicity of strombolian explosions ant the intense activity observed
at Yasur. Locations also allowed to estimate the slug rise velocities and the geometry
of the volcanic conduit.
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Introduction générale

La sismologie volcanique, comme son nom l'indique, est 'étude de la sismicité
observée sur les édifices volcaniques. Depuis un peu plus d’une vingtaine d’années,
la sismologie volcanique s’est différenciée de la sismologie et se présente aujourd’hui
comme un domaine bien distinct. Ce développement a suivi un besoin de plus en
plus important de pouvoir connaitre et comprendre les processus physiques et , d'une
maniére plus générale, de pouvoir comprendre la dynamique éruptive a l'origine de
cette sismicité. En développant des techniques d’analyse de plus en plus adaptées
a I'étude des signaux sismo-volcaniques, différents processus magmatiques ont déja
pu étre identifiés et assignés comme étant a l'origine de certains de ces signaux.
Nous pouvons citer par exemple les mouvements de fluides - multiphasiques (liquide,
cristaux, gaz) ou seulement gazeux - identifiés comme étant les processus principaux
de formation des signaux longue-période (LP) dont les vibrations sont bréves, et du
trémor volcanique dont les vibrations peuvent perdurer sur de plus longues périodes
de temps (de quelques minutes a permanent). Un autre processus, attribué a la
génération des signaux dits volcano-tectoniques (VT), est la fracturation du milieu
encaissant, formé par 'accumulation des roches volcaniques éruptées ou non, ou
des parties fragiles du magma a l'interface magma-encaissant. La fracturation est
amorcée par des changements de contrainte générés par I’ascension du magma dans
I’édifice volcanique. Un dernier processus peut également étre cité bien qu’il soit plus
évident que les deux précédents. Il s’agit des explosions volcaniques qui générent
également des signaux sismiques qui peuvent étre assimilés aux signaux LP car ils
présentent des caractéristiques similaires. L’étude de la sismicité d’origine volcanique
est basée sur ’analyse (1) de la forme des signaux (distinction des ondes P et S sur les
VT, signaux émergents sans distinction des ondes S pour les signaux LP et le trémor),
(2) de leur contenu spectral (entre 5 et 15 Hz pour les VT, entre 1 et 5 Hz pour les LP

et le trémor), (3) de leurs amplitudes, mais elle est également réalisée en effectuant



de la localisation des sources. Elle apporte autant d’informations nécessaires pour la
compréhension des différents processus, primordiale pour I'amélioration des systémes
de prédiction des éruptions et donc 'amélioration des systémes d’alerte.

Le travail réalisé au cours de cette thése s’inscrit dans le cadre d’un projet ANR
(Agence National de la Recherche) dédié a 'étude de la dynamique éruptive des
volcans de I'arc du Vanuatu et basé sur une étude multidisciplinaire, regroupant
mesures acoustiques, géochimiques, électriques et électromagnétiques, sismologiques,
géodésiques et radar doppler. Ce projet s’est concentré sur deux sites principaux,
les volcans Yasur sur I'lle de Tanna dans la partie sud du Vanuatu et Ambrym
situé au centre de ’arc. Nous nous sommes ici intéressés au volcan Yasur car celui-ci
présente de nombreux aspects volcaniques et géodynamiques qui ont retenu notre
attention tels que (1) son édification au sein d’une caldeira dont le centre est affecté
par la croissance d'un dome résurgent, (2) son activité explosive qui en fait un volcan
analogue au Stromboli, I'un des volcans les plus étudiés au monde, et (3) son activité
permanente de forte intensité probablement liée a la convergence rapide des plaques
lithosphériques dans la partie sud de I'arc. Les principaux objectifs du projet, en
terme d’analyse des signaux sismo-volcaniques, se sont focalisés dans un premier
temps sur I'étude de la source de ces signaux via des techniques de localisation,
et dans un second temps sur I'étude de la structure de 1’édifice et de ses alentours
via des méthodes adaptées a I’étude des structures volcaniques. L’étude des signaux
sismiques observés au Yasur a pour but d’apporter un suivi des fluctuations de
I'activité éruptive mais également de comprendre les processus a l'origine de la
cyclicité des explosions stromboliennes qui régit la dynamique éruptive du volcan.

Ce manuscrit sera présenté sous la forme de cing chapitres dont les thémes seront :

1. Un état de I'art dans le domaine de la sismologie volcanique : nous proposerons
dans ce chapitre une description détaillée des principales méthodes existantes
pour I’étude des structures volcaniques et pour la localisation des sources sis-

miques.

2. Le contexte géodynamique et volcanologique : ce chapitre présente un grand
nombre d’études réalisées sur I'arc du Vanuatu (études bathymétriques, sis-

mologiques, géodésiques) et sur I'Ile de Tanna afin de mieux comprendre dans



quel contexte s’est édifié le cone du Yasur. Il regroupe également les études

réalisées jusqu’a présent sur le volcan lui-méme.

3. La sismicité du volcan Yasur en 2008 : nous détaillerons dans ce chapitre le
réseau sismologique déployé autour du Yasur ainsi que le jeu de données enre-
gistré durant I’année 2008. Les principaux signaux sismo-volcaniques observés

durant I'expérience seront également décrits dans ce chapitre.

4. L’étude de la structure superficielle du Yasur : nous décrirons ici les données
ainsi que les logiciels utilisés pour I'estimation des courbes de dispersion des
ondes de surface et la détermination des modéles de vitesse des ondes P et S.
Ces modéles, de la partie superficielle du complexe volcanique, seront présentés

sous différentes formes (1-D et extrapolation 2-D et 3-D).

5. Lalocalisation des sources sismo-volcaniques : nous proposons dans ce chapitre
une étude des signaux sismo-volcaniques, permettant de conclure sur I'évolu-
tion de la sismicité au cours de 'année, ainsi que de proposer un modéle pour

la dynamique éruptive a 'origine de l'activité strombolienne du Yasur.

Pour terminer, nous présenterons les conclusions générales apportées par ce travail
de thése sur la structure et la dynamique éruptive du Yasur, ainsi que les perspectives

qui pourront lui faire suite.



CHAPITRE 1

FEtat de l’art : Etudes des structures volcaniques
et localisations des sources sismo-volcaniques.

1 Introduction

La connaissance de la structure des édifices volcaniques est cruciale pour la com-
préhension des divers processus - géologiques, géochimiques et géophysiques - qui
se produisent en son sein. Elle est généralement basée sur des études de géologie
stratigraphique ou structurale ainsi que sur l'utilisation de nombreuses méthodes
géophysiques telles que les méthodes potentielles (gravimétrie et magnétisme), élec-
triques ou sismologiques. En fonction de leur résolution de détection des objets
géologiques dans le sol, ces techniques permettent de repérer des unités stratigra-
phiques bien distinctes ainsi que les principaux accidents tectoniques ou zones de
fracturation pouvant étre a l'origine de zones d’instabilité. En sismologie, I'étude
de la structure conduit a la détermination d'un modeéle de vitesse de propagation
des ondes dans le sol. Cette information est capitale car elle permet ’amélioration
des localisations des sources sismiques en réduisant les incertitudes sur le trajet des
ondes dans la structure (Bean et al., 2008). En effet, les techniques existantes pour
localiser les sources sismiques s’appuient, pour la plupart, sur la connaissance que
I'on a de la structure. Elles permettent alors un positionnement de la source sis-
mique dans 'espace, fournissant ainsi des informations sur la dynamique éruptive
des édifices volcaniques.

Dans ce chapitre, nous présenterons dans une premiére partie I'état de 'art exis-
tant en matiére d’étude des structures volcaniques puis nous développerons dans une
deuxiéme partie les méthodes les plus employées actuellement pour la localisation
des sources sismo-volcaniques. Chacune de ces parties s’appuie sur des exemples

issus d’études réalisées sur divers édifices volcaniques afin de mettre en avant les



avantages qu’offrent les différentes approches ainsi que leurs limites.

2 Les études de structure

2.1 La géologie stratigraphique et structurale

L’étude de la stratigraphie est basée sur I’analyse d’échantillons (estimation de
la composition et datation) provenant de séquences de dépots. Un repérage des
discontinuités tectoniques (failles, rift) permet de compléter les informations sur la
lithologie. De telles études donnent non seulement accés a la structure superficielle
mais également a 1’évolution des édifices au cours du temps.

Carney et MacFarlane (1979) ont proposé une étude de la géologie de surface des
iles de Tanna, Aneityum, Futuna et Aniwa. A Tanna, leurs investigations, complétées
par des observations plus anciennes, leur ont permis de proposer une série de coupes
géologiques (Fig. 1.1) mettant en évidence les trois grands centres volcaniques de
I'ile et leurs dépots pyroclastiques associés |cf. Chapitre IIJ.

Chevallier et Bachélery (1981) ont utilisé une approche similaire dans le but
d’obtenir la structure du Piton de la Fournaise et de retracer son évolution. Ils ont
ainsi défini quatre phases, la majorité ayant été associée a un événement tectonique

majeur responsable de modifications dans la structure de I'édifice (Fig. 1.2).

2.2 Les méthodes potentielles

En gravimétrie et en magnétisme, nous nous intéressons a la mesure d’un vecteur
champ qui est la conséquence de 'existence d’'une force liée a la présence de masses
en gravimétrie, ou a la présence d’aimantation en magnétisme. Les masses et les
ailmantations sont la source d’une fonction scalaire, que 'on appelle le potentiel,

dont le laplacien est nul a 'extérieur des structures.

La gravimétrie

La gravimétrie est une méthode adaptée a I'étude des structures internes des

édifices volcaniques. Les mesures du champ de pesanteur permettent d’imager la ré-
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Fig. 1.2 : Evolution de la structure du Piton de la Fournaise proposée par Chevallier
et Bachélery (1981) aprés analyse de piles stratigraphiques.
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partition des masses au sein de I’édifice en mettant en évidence la présence de corps
géologiques montrant des contrastes de densité bien marqués avec les roches vol-
caniques encaissantes. Nous pouvons citer par exemple les intrusions magmatiques
comprenant les chambres magmatiques profondes ou superficielles, les plutons, les
dykes et les sills, mais également les coulées de lave qu’elles soient anciennes, donc
recouvertes de dépots volcaniques plus jeunes, ou récentes et affleurant en surface.
Les relevés gravimétriques sont réalisés lors de campagnes de mesure suivant un
maillage relativement régulier sur ’ensemble de 1’édifice volcanique.

De nombreuses campagnes de mesures gravimétriques ont été réalisées sur l'ile
de la Réunion (Océan Indien) depuis 1976 (Rechenmann, 1976 ; Gérard et al., 1980 ;
Demange et al., 1989 ; Rancon et al., 1989 ; Rousset et al., 1989: Malengreau et al.,
1995 ; Lambert (2003); Levieux (2004) ; Gailler et al., 2009).

Les profils calculés par Malengreau et al. (1999), caractérisant 1’anomalie de
Bouguer, montrent deux structures denses a l'origine d’anomalies positives. Ces
deux corps, interprétés comme des corps intrusifs, ont été localisés sous le Piton
des Neiges et le Grand Bruilé (Fig. 1.3). L’anomalie sous le Piton des Neiges a été
associée par ces auteurs a un essaim de sills et & une accumulation de gabbros.
L’extension verticale de I'intrusion semble indiquer que la croissance du Piton des
Neiges a débuté lors des premiers stades du volcanisme a la Réunion. L’intrusion
sous-jacente au Grand Briilé ne serait pas synchrone au volcanisme actuel selon
Malengreau et al. (1999). Elle aurait été associée & un ancien centre volcanique
sur lequel le Piton de la Fournaise se serait édifié (Lénat et al., 1990 ; Malengreau
et al.,, 1995). Malengreau et al. (1999) ont également montré qu’aucun complexe
dense ne se trouvait a 'aplomb du Piton de la Fournaise, mettant en avant le faible
développement des complexes au sein de ce jeune édifice.

Gailler et al. (2009) se sont uniquement intéressés a la structure interne du Piton
de la Fournaise en utilisant un nouveau jeu de données acquis en 2007. Les cartes
d’anomalie de Bouguer mettent en évidence des anomalies positives a 1'ouest et au
nord-ouest de la zone centrale associées a des zones d’empilement de lave denses (Fig.
1.4 et Fig. 1.5). Gailler et al. (2009) ont également mis en évidence de zones a faible

densité sous les Riviéres des Remparts et Langevin (Fig 1.5) interprétées comme
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Fig. 1.3 : Figure extraite de Malengreau et al. (1999). L’anomalie de Bouguer, ob-
tenue le long d’'un profil NW-SE traversant le Piton des Neiges et le Piton de la
Fournaise, ainsi que le modéle de répartition des masses a l'origine de celle-ci sont
représentés.

étant liées a des bréches issues de 1’érosion et/ou & un mouvement de masse vers le
sud. Enfin, deux structures denses et profondes ont été identifiées ; la premiére sous
le Grand Brilé, la seconde sous la Plaine des Sables et 'Enclos-Fouqué (Fig. 1.4).
Pour Gailler et al. (2009), cette derniére, centrée sur la faille de I’'Enclos, suggére
que l'ancien centre volcanique était localisé a environ 1.5 km a l’est de la position
proposée par Bachélery et Mairine (1990).

La gravimétrie a également été employée par Gottsmann et al. (2008) sur environ
700 stations mesurées au Complexe Volcanique Central de Tenerife (CVC). La carte
de I'anomalie de Bouguer leur a permis de distinguer une anomalie positive au coeur
du CVC ainsi qu’une anomalie localisée au centre de la caldeira Las Canadas (Fig.
1.6). Les résultats de I'inversion 3-D leur ont permis d’avancer que : (1) le centre de
I'ile est dominé par un corps dense lié a l'intersection de la ride de Teno-Santiago et
de la dorsale; (2) le CVC est précoce dans I'évolution de Tenerife ; (3) la caldeira de
Las Canadas s’est formée suite a un effondrement vertical; (4) 'anomalie en forme

de fer a cheval a faible profondeur au nord de la caldeira (Fig. 1.7) correspond a
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(a) uer anomaly (b) Regional anomaly (C) Residual Bouguer anomaly
(densnyofoorrewon 22x10'3kgm*’) (upward continuation : 1 km) (density of correction: 22x10‘3kgm3)

Fig. 1.4 : Cartes d’isovaleurs représentant (a) ’anomalie de Bouguer, (b) 'anomalie
régionale et (c) 'anomalie de Bouguer résiduelle obtenues au Piton de la Fournaise
|cartes extraites de Gailler et al. (2009)].
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Fig. 1.5 : Anomalie de Bouguer et anomalie de Bouguer résiduelle calculées le long
d’un profil recoupant le Piton de la Fournaise d’ouest en est [d’aprés Gailler et al.
(2009). Le modeéle de répartition des masses dans la structure, issu de I'inversion 3-D
de I'anomalie de Bouguer, est également représenté. L.’échelle des couleurs indiquent

les contrastes de densité obtenus par rapport a une densité de référence de 2.2
kg/m™3.
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Fig. 1.6 : Figure extraite de Gottsmann et al. (2008) représentant la carte de I’ano-
malie de Bouguer calculée & Tenerife. Les points gris et noirs indiquent les stations
de mesure du champ gravimétrique.

des intrusions superficielles marquant I'extension horizontale et (5) I'intérieur du
complexe Pico Viejo Pico Tiede est caractérisé par un corps de forme cylindrique
s’étendant jusqu’a 3000 m sous le niveau de la mer. L’utilisation de la gravimétrie
dans l’étude des structures volcaniques apporte non seulement une image de la
répartition des masses dans I’édifice mais également des informations sur la mise en

place de ces différentes unités géologiques qui le composent.

Le magnétisme

Le géomagnétisme est utilisé pour imager les variations de l'intensité du champ
magnétique dans une zone d’étude choisie. En effet, tout corps géologique peut en-
trainer des perturbations du champ magnétique régional. [.’anomalie générée peut
étre positive si 'objet est fortement aimanté et étre a 'inverse négative si 'objet est
moins aimanté que les roches encaissantes. En domaine volcanique, les roches ignées
sont riches en magnétite. Lors de leur refroidissement, la magnétite s’aimante en di-

rection du champ magnétique dans lequel elle se trouve. L’intensité de ’aimantation
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Fig. 1.7 : Sections horizontales extraites a différentes profondeurs dans le modéle 3-
D de contraste de densité obtenu pour le Complexe Volcanique Central de Tenerife
|Gottsman et al., 2008|.
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dépend alors de leur teneur en magnétite. En général, les roches basiques (basaltes)
sont plus riches en magnétite que les roches plus acides (andésites). Elles montrent
des intensités d’aimantation plus importantes. Ces caractéristiques peuvent alors
étre utilisées pour étudier la structure des édifices volcaniques. Toutefois, les va-
riations spatiales du champ magnétique sont plus difficiles & interpréter que les
anomalies gravimétriques.

Lénat et al. (2001) ont utilisé des données collectées a la Réunion lors de trois
campagnes, une campagne de magnétisme aéroporté et deux campagnes de mesures
magnétiques réalisées en mer. La carte d’anomalie magnétique réduite au pole issue
de leur étude et présentée en Fig. 1.8 montre que les flancs sous-marins peu profonds
sont faiblement aimantés. Pour ces auteurs, cette faible intensité d’aimantation serait
due a la présence de dépots mis en place lors de glissements de terrain. En contraste
avec les flancs, l'ile de la Réunion présente deux anomalies de forte intensité : (1)
le flanc ouest ainsi que le centre du Piton des Neiges; (2) le Piton de la Fournaise.
Lénat et al. (2001) ont interprété ces deux anomalies comme étant le résultat de
I’empilement de roches volcaniques jeunes. Toutefois, ils ont remarqué que les flancs
nord et est du Piton de la Fournaise était affecté d’'une anomalie magnétique inversée
qu’ils ont interprété comme étant des restes de ’ancien centre volcanique Les Alizés.
Ces observations leur ont permis d’établir des profils interprétatifs de la structure

du Piton de la Fournaise et du Piton des Neiges (Fig. 1.9).

2.3 Les méthodes électriques

Les méthodes électriques sont basées sur la mesure de la résistivité des roches,
c’est-a-dire I'aptitude qu’ont ces derniéres a laisser passer un courant électrique natu-
rellement présent dans le sol ou injecté a ’aide d’électrodes. Les valeurs de résistivité
vont étre dépendantes de plusieurs paramétres tels que la nature des roches (Loke,
2000), leur altération, leur porosité, le contenu en eau, la salinité et la température
(Revil et al., 2010). Les résultats se présentent sous la forme d’une distribution des
résistivités en 1, 2 ou 3-D permettant de remonter a la structure de 1’édifice volca-
nique. Plusieurs techniques peuvent étre utilisées : les mesures du potentiel spontané

(PS), les profils verticaux (de type Schlumberger, Wenner, pole-pole, dipole-dipole),
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Fig. 1.8 : Carte de I'anomalie magnétique de I'lle de la Réunion réalisée par Lénat
et al. (2001).

la tomographie électrique 2-D ou 3-D ainsi que I'électromagnétisme. Ces méthodes
sont souvent accompagnées par des mesures de flux de CO2 et de température. Ces
derniéres, présentées sous forme d’anomalies, permettent de distinguer les types de
fluides en mouvement dans la structure (fluides hydrothermaux, aquifére).

Lénat et al. (2000) ont proposé d’étudier la structure du Piton de la Fournaise
en combinant des sondages électriques de type Schlumberger réalisés en 1987 et des
sondages électromagnétiques relevés en 1992. La répartition des résistivités obtenue
le long de plusieurs profils 1-D leur a permis, par interpolation, d’imager la structure
en 2-D (Fig. 1.10). Leurs profils mettent en évidence la présence de couches conduc-
trices (< 100 ohm.m) en profondeur sur I'ensemble des sondages. Les zones les plus
conductrices (< 20 ohm.m) sont localisées dans I'Enclos alors qu’a l'extérieur les
résistivités sont inférieures a 60 ohm.m. Sous la portion la plus active au sommet du
Piton de la Fournaise, la zone conductrice monte de quelques centaines de métres,
coincidant avec une anomalie PS positive. Pour ces auteurs, les corps conducteurs

mettent en évidence la présence d’un systéme hydrothermal, dont I’eau chaude asso-
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Fig. 1.9 : Figure extraite de Lénat et al. (2001) représentant deux profils interpréta-
tifs de la structure du Piton des Neiges et du Piton de la Fournaise obtenus d’apreés
les anomalies magnétiques (Fig. 1.8).

ciée aux gaz fait diminuer les valeurs de résistivité des roches. En bordure interne de
I’Enclos, les couches conductrices s’enfoncent attestant d’une altération des roches
en profondeur. A 'extérieur de 'Enclos, I'origine des couches conductrices n’a pas
été définie par Lénat et al. (2000) mais ils ont suggéré l'existence de minéraux hy-
dratés pouvant étre présents dans des bréches ou des produits pyroclastiques. Les
interprétations expliquant la présence des couches conductrices en profondeur sug-
gérent que leur nature pouvait étre différente a 'intérieur et a 'extérieur de I’Enclos,
impliquant un changement lithologique majeur.

Autre exemple d’applications de données électriques en volcanologie, Finizola et
al. (2004) ont utilisé des mesures PS afin de délimiter les zones de circulation des
fluides ainsi que les grandes discontinuités recoupant la structure du Misti (Pérou).
La carte des gradients Ce (PS/altitude) met en évidence une zone de transition
concentrique autour du sommet de l'é¢difice (Fig. 1.11). Finizola et al. (2004) ont
interprété cette transition comme étant le résultat d’'un changement latéral de la

lithologie. Ils ont également mis en évidence de fortes valeurs de 'anomalie PS
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Fig. 1.10 : Coupes géoélectriques réalisées a travers la structure du Piton de la
Fournaise par Lénat et al. (2000) en combinant les sondages électriques de type
Schlumberger ainsi que les sondages électromagnétiques.

indiquant la présence du systéme hydrothermal probablement contraint par une
ancienne caldeira.

En Mai 2004, un long profil de tomographie électrique ainsi que des mesures de
potentiel spontanée, de flux de CO2 et de température ont été réalisés au Stromboli
(Finizola et al., 2006). Les résistivités, découlant de la tomographie, mettent en évi-
dence un corps conducteur (< 50 ohm.m) dans la partie sommitale du volcan. Ces
valeurs, associées a des anomalies positives de température, PS et CO2 indiquent
la position du systéme hydrothermal (Fig. 1.12). Deux autres corps conducteurs, si-
tués sous le flanc nord-est du Stromboli, sont interprétées par la présence de roches
poreuses saturées en eau. L’anomalie négative du potentiel spontané au niveau du
corps C2 (Fig. 1.12) indique que les fluides en présence correspondent a un aquifére.
La nette transition des résistivités observées entre C2 et R2 (Fig. 1.12) coincide
avec la faille régionale N41°, responsable de 'alignement des iles Lipari, Panarea et
Stromboli. Selon Finizola et al. (2006), cette faille aurait joué un role majeur dans

I'effondrement ayant donné la forme actuelle du volcan. D’autres structures sont
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Fig. 1.12 : Profil de résistivité électrique traversant la structure du Stromboli, associé
aux mesures de température, de potentiel spontané et de CO4 |d’aprés Finizola et
al. (2006)]. Les lettres C et R marquent respectivement les corps conducteurs et les
corps résistants.

mises en évidence via la tomographie électrique. Le corps conducteur C2 correspon-
drait a une structure d’effondrement qui aurait été guidée par la faille N41°. Cet
effondrement pourrait étre a l'origine des unités Scari. Le corps C2 est lui-méme
recouvert par une couche résistance qui affleure en surface (Fig. 1.12). Cette couche
a été interprétée comme étant une coulée de lave compacte des unités Vancori. Cette
étude préliminaire de la structure réalisée au Stromboli aura permis de mettre en
évidence I'extension spatiale du systéme hydrothermal et du réseau hydrogéologique
ainsi que le role de la faille N41° dans la forme actuelle de I’édifice.

Plus récemment, Revil et al. (2008) puis Carde-Cabusson et al. (2009) ont traité
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les données de résistivité acquises par neuf profils de tomographie électrique réa-
lisés en Octobre 2005, Mai et Octobre 2006 a Vulcano (Ttalie) afin d’en obtenir
la structure interne. Les bords du cratére Pietre Cotte sont mis en évidence par
des contrastes de résistivité bien marqués (Fig. 1.13). Les faibles résistivités (< 20
ohm.m) sous le cratére caractérisent la présence du systéme hydrothermal. A 1'in-
térieur du cratére Punte Nere, les profils de tomographie électrique montrent une
intrusion magmatique caractérisée par de fortes résistivités (Fig. 1.13). Sa forme sug-
gére une mise en place a la fin de I'activité du cratére Punte Nere (Barde-Cabusson
et al., 2009). A T'est — nord-est de l'intrusion, de faibles résistivités sont de nou-
veau observées, attestant que 'activité hydrothermal se produit le long de limites
structurales (Barde-Cabusson et al., 2009). Revil et al. (2010) ont utilisé les mémes
profils pour réaliser une tomographie 3-D du cratére de La Fossa. Le tomogramme
montre un corps conducteur sous-jacent le cratére de Pietre Cotte cohérent avec
I’emplacement des sites fumerolliens et la source de déformation responsable de la
déflation de 1990-1996 (Fig. 1.14). Pour ces auteurs, ce corps magmatique pourrait

correspondre au systéme magmatique principal.
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Fig. 1.13 : Représentation schématique de I’évolution du cone de La Fossa, Vulcano,
proposée par Barde-Cabusson et al. (2009). PN : cratére Punte Nere; PC : cratére
Pietre Cotte; GC : cratére Gran Cratere.
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Fig. 1.14 : Tomogramme 3-D montrant la répartition des résistivités au sein du cone
de La Fossa, Vulcano, extrait de Revil et al. (2010).

2.4 Les méthodes sismiques

Il existe de nombreuses techniques en sismologie permettant d’étudier la struc-
ture interne des édifices volcaniques. Elles sont basées sur 'analyse des différents
types de signaux sismiques enregistrés par des réseaux de capteurs implantés sur
et aux alentours du volcan. Il peut s’agir de téléséismes, de séismes régionaux, de
séismes locaux de type tectonique, liés a de la fracturation, ou de type volcanique,
liés aux mouvements de fluides au sein de la structure. L utilisation des méthodes
sismiques donne accés aux vitesses ainsi qu’a l'atténuation des ondes sismiques dans
le milieu. Tout contraste de densité dans le milieu influe sur les propriétés physiques
des ondes lors de leur propagation en particulier sur leurs vitesses. Les changements
de vitesse induits par les hétérogénéités du milieu permettent alors de localiser les
variations de densité. Ces variations sont généralement liées a la nature et a la tem-

pérature des roches composant le milieu, a leur compaction, a la présence d’eau et a
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la fracturation. L’estimation des vitesses sismiques permet alors d’imager le sous-sol
et donc d’obtenir la structure interne des édifices volcaniques. Le principe ainsi que
les applications en volcanologie des méthodes sismiques les plus couramment uti-
lisées, telles que la tomographie sismique active et passive, la corrélation de bruit,

ainsi que les méthodes d’antennes, sont décrites dans les paragraphes suivants.

La tomographie sismique

Parmi toutes les méthodes sismiques existantes, la tomographie sismique est
sans doute la plus utilisée. Elle est basée sur I'inversion des temps de parcours des
ondes dans le milieu, fournissant des informations sur les variations des propriétés
sismiques dans la structure (Fig. 1.15). La relation entre les temps de parcours et la

vitesse du milieu peut étre exprimée par (Lees, 2007) :

AT — / ﬁdl: /MS(mi)dl (1)

ou AT est le temps de parcours, V la vitesse, S la lenteur (avec S = 1/V), dl un
élément le long de la trajectoire du rai. La tomographie sismique est réalisée en

plusieurs étapes :

1. La premiére étape consiste a localiser les séismes en utilisant un modéle de

vitesse 1D.

2. Les trajectoires des rais entre les sources et les récapteurs sont calculées et la
zone d’intérét, pour laquelle on souhaite calculer le tomogramme, est divisée

en petites cellules.

3. Pour chaque trajectoire du rai, une fonction de pondération est déterminée.
Cette opération revient a estimer la longueur de pénétration de chaque cellule

que le rai traverse.

4. Les temps de parcours sont calculés et comparés aux temps de parcours obser-
vés, permettant d’obtenir ainsi les temps de parcours résiduels. Ces derniers
sont ensuite projetés le long de la trajectoire du rai selon la fonction de pon-

dération estimée précédemment.
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Fig. 1.15 : Représentation schématique illustrant le principe de la tomographie sis-
mique en milieu volcanique |Lees, 2007].

5. L’inversion des temps de parcours pour retrouver la vitesse du milieu est non-
linéaire car la position des séismes et la trajectoire des rais dépendent du
modéle de vitesse de la structure. La vitesse du milieu est trouvée par itération

d’étapes linéarisées convergeant vers la solution finale.

Les données utilisées sont soit générées par une source naturelle (comme par exemple
les séismes tectoniques régionaux, locaux), on parle alors de tomographie passive,
ou par une source artificielle donnant lieu a de la tomographie active. Récemment,
la tomographie passive s’est ouverte sur une nouvelle approche basée sur I'analyse
du bruit de fond, la corrélation de bruit.

La tomographie sismique passive

Nous avons vu qu'il existait deux sortes de tomographie passive : (1) la tomographie
"classique" basée sur I'analyse de séismes et (2) la tomographie basée sur I’étude du

bruit ambiant.

1. La tomographie "classique"

La tomographie sismique passive dite "classique" est réalisée a partir de jeux
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de données contenant des téléséismes, des séismes régionaux, locaux voire la
sismicité générée par 'activité volcanique. Cette sismicité est enregistrée soit
par les stations appartenant a des réseaux sismologiques permanents, soit lors
de campagnes sismologiques. La résolution du tomogramme est fonction du
nombre de rais sismiques traversant la structure ainsi que de leur répartition
au sein de celle-ci. Elle dépend donc du nombre de séismes utilisé, de la répar-
tition spatiale des sources et du nombre de stations sur lesquelles ils ont été
enregistrés. Compte tenu de ces conditions, la tomographie sismique requiert
les jeux de données comprenant au minimum des mois voire des années d’ob-
servations. L’utilisation des signaux sismiques issus de 'activité volcanique
permet d’imager les premiers kilométres de la structure (Prono et al., 2009),
alors que I'utilisation des téléséismes permet d’imager a des profondeurs plus
importantes, de 'ordre de plusieurs dizaines a quelques centaines de kilométres
(Schurr et al., 2003). Les anomalies mises en évidence montrent des dimensions

allant de un a plusieurs kilométres (Lees, 2007).

Cette approche a été utilisée sur de nombreux volcans afin d’en obtenir la
structure interne. Des études de structure ont été réalisées sur tout type de
volcans tels que des caldeiras (Krafla : Foulger et Arnott, 1993) ; Les Champs
Phlégréens : Battaglia et al., 2008; Long Valley : O’Doherty et al., 1997 ;
Taupo : Sherburn et al., 2003 ; Toba : Matsuryono et al., 2001 ; Yellowstone :
Yuan et Dueker, 2005), des volcans bouclier (Kilauea : Haslinger et al., 2001 ;
Monteiller et al., 2005 ; Piton de la Fournaise : Prono et al., 2009) ainsi que
sur de nombreux stratovolcans (Mont Etna : Patané et al., 2006 ; Mont Fuji :
Nakamichi (2005) ; Nevado des Ruiz : Londono et Sudo, 2003 ; Pinatubo : Mori
et al., 1996 ; Popocatépetl : Berger et al., 2011 ; Tungurahua : Molina et al.,
2005). Etant donné le nombre important d’études de tomographie réalisées en
domaine volcanique, trois exemples récents ont été sélectionnés et décrits dans

les paragraphes suivants.

Monteiller et al. (2005) ont développé un algorithme efficace de tomographie
sismique en doubles différences. Les temps de propagation sont calculés en dif-

férences finies. L’inversion du modéle de vitesse et des localisations de séismes

28



sont réalisées simultanément en utilisant ’approche probabiliste de Tarantola-
Valette. Monteiller et al. (2005) ont testé cet algorithme sur un jeu de données
composé d’environ 30 000 microséismes enregistrés entre 1988 et 1999 par le
réseau permanent de 'USGS Hawaiian Volcano Observatory. La tomographie
révéle la présence de deux corps rapides, entourés et séparés 'un de 'autre
par un milieu plus lent (Fig. 1.16). L’emplacement des deux anomalies a forte
vitesse correspond aux deux caldeiras qui se sont formées sur I'ile de Hawaii
(Mauna Loa et Kilauea). Ils ont également révélé une anomalie a forte vitesse
correspondant au rift a I’est du Kilauea. Ces auteurs ont suggéré que les corps
rapides correspondaient a des zones oul un magma dense s’est mis en place a
haute pression via un complexe de dykes qui se sont élargis au fil du temps.
La zone lente entre le Mauna Loa et le Kilauea correspondraient, selon eux,
a un remplissage superficiel progressif d’une vallée par des coulées de lave.
L’utilisation de la tomographie leur a également permis de mettre en évidence
un fort gradient horizontal de vitesse au niveau du flanc sud-est du Kilauea,

coincidant avec le systéme de failles Hilina (Fig. 1.16).

Prono et al. (2009), puis Berger et al. (2011), ont utilisé ce méme algorithme
pour déterminer respectivement la structure interne des volcans Piton de la
Fournaise et Popocatépetl. Au Piton de la Fournaise, les données utilisées ont
été acquises entre 1996 et 1999 comprenant ainsi les phases inter-éruptives
et les crises sismiques qui ont précédé les éruptions de Mars 1998, Juillet et
Septembre 1999. Le tomogramme révéle la présence d’'un corps rapide localisé
sous les cratéres sommitaux, au-dessus du niveau de la mer (Fig. 1.17). Prono
et al. (2009) ont interprété ce corps comme étant un complexe magmatique
comprenant des dykes et des sills. L’essaim de sismicité localisé au-dessus du
niveau de la mer (Fig. 1.17) atteste de I'importante fracturation des roches
lors du passage du magma. Le corps rapide est entouré par un corps lent
correspondant a des scories et des laves vésiculées et fracturées localisées sur
les flancs du volcan. Deux autres anomalies lentes ont été révélées sous la
caldeira. Ces derniéres ont été interprétées comme étant des zones de stockage

du magma.
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Latitude in degrees

Longitude in degrees
Fig. 1.16 : Modéles de vitesse des ondes P obtenus entre 5 et 10 km de profon-

deur sous le volcan Kilauea par Monteiller et al. (2005). L’ensemble des triangles
représente le réseau de stations. Les failles sont indiquées par des traits noirs.
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Fig. 1.17 : Profils 2-D extraits du modéle de vitesse des ondes P calculé au Piton de
la Fournaise par Prono et al. (2009). Les points noirs marquent les hypocentres des
séismes enregistrés entre 1996 et 1999.
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Au Popocatépetl, Berger et al. (2011) ont révélé la présence de corps lents
entourés des corps plus rapides (Fig. 1.18). Ces zones lentes, ne pouvant étre
rattachées a la présence d’une chambre magmatique, ont été assignées a des
systémes de dykes et de sills. Des corps rapides ont également été repérés au
nord et au nord-ouest de la zone de calcul. Berger et al. (2011) ont suggéré que

ces anomalies de vitesse pourraient étre liées a d’anciens complexes de dykes.

. La corrélation de bruit

La détermination de la structure interne des édifices volcaniques, via 'utilisa-
tion de la méthode de corrélation de bruit de fond, est basée sur I’estimation
des fonctions de Green a partir de I'inter-corrélation d’enregistrements de bruit
sismique ambiant obtenus sur deux stations (Shapiro et Campillo, 2004 ; Sabra
et al., 2005). Celles-ci sont ensuite utilisées pour la reconstruction des ondes
de Rayleigh et de Love, elles-mémes utilisées pour estimer soit les courbes de
dispersion de la vitesse de groupe (Brenguier et al., 2006) soit les courbes de

dispersion de la vitesse de phase des ondes (Luzon et al., 2011).

Brenguier et al. (2007) ont utilisé une inversion tomographique des vitesses de
groupe en appliquant 'algorithme décrit par Barmin et al. (2001). Ce procédé
permet 'obtention de cartes 2-D d’anomalies de vitesse montrant une forte
corrélation avec les structures géologiques. L’estimation des vitesses sismiques
en profondeur a été réalisée via les codes d’inversion des ondes de surface
de Herrmann et Al-Eqabi (1991). Des modéles aléatoires sont générés dans
I’espace des paramétres. Les courbes de dispersion issues de l'inversion des
modéles sont ajustées aux courbes de dispersion construites pour chaque cellule
de la carte. Le meilleur ajustement fournit le modéle de vitesse affecté a la
cellule. En combinant I’ensemble des modéles obtenus pour chaque cellule,
Brenguier et al. (2007) ont construit un modéle 3-D des vitesses des ondes S.
Cette méthode a été appliquée sur 18 mois de bruit sismique ambiant enregistré
par 21 capteurs verticaux courte-période appartenant au réseau permanent de
I’Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise. Le modéle de vitesse,
estimé pour des altitudes variant de +2 & -1 km au-dessus du niveau de la mer,

révéle un corps rapide délimité spatialement par les bords de la caldeira active
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Fig. 1.18 : Sections horizontales extraites du modéle de vitesse des ondes P estimé
pour le volcan Popocatépet] [Berger et al., 2011|. Les points noirs indiquent la posi-
tion des hypocentres. Les vitesses sont exprimées en m/s. Les stations utilisées sont
indiquées par des triangles.

33



¥

32 Vs=2.1 km/s '

174 176 178 180

Fig. 1.19 : Figure extraite de Brenguier et al. (2007) représentant six sections hori-
zontales du modéles de vitesse des ondes S estimé au Piton de la Fournaise. Une vue
3-D de ’anomalie dont la perturbation de vitesse est supérieure a 2.5% est également

représentée.

(Fig. 1.19). Les directions préférentielles (N30° et N130°) de cette anomalie
a 0.5 km sous le niveau de la mer mettent en évidence, selon ces auteurs, les
chemins d’injection du magma dans les zones de rift situées au nord-est et au
sud-est des cratéres sommitaux. Ce corps est encerclé par un anneau a faible
vitesse Vs, associé aux produits effusifs liés & la construction du Piton de la
Fournaise. Le modéle de vitesse des ondes S déterminé par Brenguier et al.
(2007) montre des structures en accord avec le modéle de vitesse des ondes P
estimé par Prono et al. (2009).

Luzon et al. (2011) ont estimé les courbes de dispersion de la vitesse de phase

des ondes de Rayleigh en appliquant la corrélation de bruit sur les enregistre-
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Fig. 1.20 : Représentation 3-D des différents modeéles de vitesse 1-D obtenus pour
les divers sites le long de la cote de Deception Island [d’aprés Luzén et al. (2011)].

ments obtenus sur huit antennes de capteurs sismiques réparties le long de la
cote de Deception Island (Antarctique). Les courbes de dispersion, calculées
pour chaque paire de capteurs, ont été moyennées pour construire une courbe
de dispersion globale pour chaque site. Les modéles de vitesse des ondes S
(Fig. 1.20), estimés a partir du programme d’inversion des ondes de surface de
Herrmann (1987), révélent la présence de deux couches majeures dans les 400
premiers métres de la structure, associées a des dépots pyroclastiques et a des
sédiments. La plus superficielle, d’une centaine de métres d’épaisseur, présente
des vitesses Vs comprises entre 0.2 et 0.8 km/s, alors que la seconde couche,
de 300 m d’épaisseur présente des vitesses de 0.7-1.1 km/s. En profondeur,
le nombre de couches et les vitesses sont plus variables; les vitesses Vs ayant
été estimeées entre 1.3 et 2.8 km/s. Luzon et al. (2011) ont associé ces couches
profondes a la structure et aux dépots pré-caldériques. Ils ont également sug-
géré que les faibles vitesses résulteraient de ’altération produite par le systéme
hydrothermal et que les zones plus rapides pourraient indiquer la présence de

matériaux compacts.
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La tomographie sismique active

La tomographie sismique active, comme son nom l'indique, est basée sur I'utilisation
de données provenant de campagnes de sismique active. Un champ d’onde est généré
par une source artificielle (explosif, camion vibreur, ou canon a air dans le cas d’une
source sous-marine) et enregistré par un grand nombre de capteurs. La tomographie
peut alors étre réalisée en utilisant les temps des premiéres arrivées. Les couches
ou anomalies de vitesse sont clairement détectées jusqu’a quelques kilométres de
profondeur (< 5 km), en fonction de I'espacement inter-capteurs et de I'intensité de
la source. Cette méthode donne une meilleure résolution permettant la détection des
anomalies de plus petites tailles, dont les dimensions s’échelonnent entre quelques
centaines de métres (Mora et al., 2006) et quelques kilométres.

La tomographie sismique active a été moins fréquemment utilisée que la tomo-
graphie sismique passive pour des raisons de coiits financiers. Elle a été appliquée au
Vésuve par Zollo et al. (1998) et De Matteis et al. (2000), au Mont Usu par Onizawa
et al. (2007), aux Champs Phlégréens par Battaglia et al. (2008) et au Mont Asama
par Aoki et al. (2009).

Onizawa et al. (2007) ont proposé d’étudier la structure du Mont Usu & partir
des données provenant d’une campagne de sismique active réalisée en 2001. La to-
mographie 2-D met en évidence cinq grandes formations géologiques datées jusqu’au
Pré-Néogeéne (Fig. 1.21). Le résultat le plus remarquable est la mise en évidence d’un
plongement, du socle Pré-Néogene vers le sud-sud-ouest. La relocalisation de 2000
événements précédant les éruptions de Mars 2000 montre une migration des sources
sismiques contrainte par le plongement du socle. La distribution spatiale des sources
sismiques montre que celles-ci deviennent de plus en plus superficielles au nord du
Mont Usu.

Battaglia et al. (2008) ont combiné deux jeux de données, I'un contenant 606
séismes enregistrés en 1984 et un second comprenant les enregistrements de 1528
tirs réalisés lors d’une campagne sismique active, afin de déterminer la structure
interne des Champs Phlégréens. La tomographie résultant de cette combinaison
leur a permis de mettre en évidence une structure annulaire présentant des vitesses

rapides au sud de la baie de Pozzuoli, marquant les bords de la caldeira (Fig. 1.22).
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Fig. 1.21 : Profils extraits du modéle de vitesse des ondes P réalisé a partir d’en-
registrements provenant d’une campagne de sismique active au Mont Usu |[figure
extraite de Onizawa et al. (2007)]. La position des tirs est indiquée par des étoiles

violettes. Les informations apportées par la géologie sont superposées aux sections
2-D.
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Fig. 1.22 : Sections horizontales du modéle de vitesse des ondes P déterminé sous la
caldeira des Champs Phlégréens [figure extraite de Battaglia et al. (2008)].

Les rapports de vitesse Vp/Vs montrent (1) une anomalie de fort rapport Vp/Vs a
1 km de profondeur sous la ville de Pozzuoli correspondant & des roches contenant
des fluides et (2) un corps a faible rapport Vp/Vs s’étendant a 3-4 km de profondeur
sous une grande portion de la caldeira. Battaglia et al. (2008) ont suggéré que cette
seconde anomalie pourrait correspondre au toit de formations enrichies en gaz. La
combinaison de la tomographie passive avec de la tomographie active a permis a ces
auteurs d’obtenir une image plus précise de la partie superficielle de la structure des

Champs Phlégréens que s’ils avaient utilisé la tomographie passive seule.

Analyse des ondes de surface par des méthodes de filtre multiple

La technique de filtre multiple a été employée dans quelques cas d’étude de la
structure en domaine volcanique. Ce fut le cas pour le Stromboli par La Rocca et

al. (2000) et au Popocatépetl par De Barros et al. (2008). Dans ces deux études,
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I'utilisation de cette méthode a eu pour but d’extraire le mode fondamental des
ondes de Rayleigh afin d’en déduire la courbe de dispersion de la vitesse de phase
ou de groupe. Les modéles de vitesse issus de l'inversion des courbes de dispersion
montrent toutefois des échelles spatiales trés différentes liées aux choix des signaux
utilisés. En effet, a partir d’explosions générées par 1'activité du Stromboli, L.a Rocca
et al. (2000) ont déterminé une modele de vitesse jusqu’a 250 m de profondeur alors
que De Barros et al. (2008) ont déterminé le modéle de vitesse du Popocatépetl
jusqu’a 55 km de profondeur en utilisant des téléséismes. La méthode utilisée est
décrite briéevement dans le paragraphe suivant en s’appuyant sur I’étude réalisée par
La Rocca et al. (2000).

La Rocca et al. (2000) ont proposé d’étudier la structure du volcan Stromboli en
deux sites, Labronzo au nord et Ginostra a 'ouest de I'ile. Leur étude s’est portée
sur 14 explosions enregistrées en 1992 pour le site de Labronzo et sur 20 explosions
enregistrées en 1997 pour le site de Ginostra. Elle est basée sur I'utilisation de la
technique de filtre multiple décrite par Dziewonski et al. (1969), ainsi que sur une
méthode d’ajustement de la phase des sismogrammes (Phase-Matched Filter, PMF)
détaillée par Herrin et Goforth (1977). Les signaux, enregistrés par la composante
verticale des sismomeétres, sont filtrés dans une étroite bande de fréquence centrée
autour d'une série de fréquences comprises entre 2 et 8 Hz. Pour chaque bande
de fréquence, la vitesse de groupe est estimée en mesurant le temps d’arrivée du
maximum d’amplitude de 'enveloppe du signal filtré. La courbe de dispersion pour
chaque événement est obtenue en tracant les maximums d’amplitude comme une
fonction de la vitesse de groupe et de la fréquence. Pour éliminer les ondes de vo-
lume ainsi que les autres modes, pour ne garder que le mode fondamental des ondes
de Rayleigh, la phase des sismogrammes est ajustée en utilisant une courbe de dis-
persion dite courbe d’essai. Cette courbe est issue de la sommation des courbes de
dispersion obtenues a partir des maximums d’amplitudes des signaux filtrés. L’ajus-
tement de la phase est réalisé sur 'ensemble des sismogrammes enregistrés sur les
trois composantes des sismométres (14x3 pour Labronzo, 20x3 pour Ginostra). Pour
chaque sismogramme, La Rocca et al. (2000) ont calculé une courbe de dispersion

de la vitesse de groupe ou de phase. L’ensemble des courbes a ensuite été sommé
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Fig. 1.23 : Modéles de vitesse 1-D des ondes P et S estimés par La Rocca et al. (2000)
a partir de I'inversion des courbes de dispersion des vitesses de groupe et de phase
obtenue pour les sites de Labronzo (graphes (a) et (b)) et de Ginostra (graphes (c)
et (d)). Le graphe (e) montre les vitesses des ondes S obtenues a labronzo (trait
pointillé) et Ginostra (trait plein).

pour obtenir la courbe de dispersion finale. La détermination du modéle de vitesse a
été réalisée a partir des codes d’inversion des ondes de surface de Herrmann (1987)
appliqués sur la courbe de dispersion finale calculée pour chaque site. Les modéles
obtenus pour Labronzo et Ginostra sont relativement similaires (Fig. 1.23). A La-
bronzo, le modéle, résolus jusqu’a 250 m de profondeur, montre une structure a cinq
couches et un demi-espace. Les vitesses Vp varient de 600 m /s pour la couche superfi-
cielle a 3200 m/s pour le demi-espace ; les vitesses Vg sont comprises respectivement
entre 300 et 1800 m/s. A Ginostra, la structure ne présente que trois couches et un
demi-espace. La couche superficielle présente des vitesses Vp de ~ 700 m/s et des
vitesses Vg de 400 m/s. Les vitesses Vp et Vg atteignent respectivement 4000 m /s
et 2400 m/s dans le demi-espace.

De Barros et al. (2008) ont appliqué un procédé similaire sur un jeu de données

comprenant 26 séismes régionaux et téléséismes enregistrés par un réseau de stations
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large-bande déployé autour du volcan Popocatépetl d’Octobre 2002 a Février 2003.
[’extraction du mode fondamental des ondes de Rayleigh et le calcul des vitesses
de phase ont été réalisés pour des périodes comprises entre 2 et 50 s. L’inversion
de la courbe de dispersion finale, via I'utilisation des programmes d’inversion de
Herrmann (1987), a permis a ces auteurs de déterminer la structure crustale jusqu’a
55 km de profondeur environ sous le Popocatépetl et ses alentours (Fig 1.24). Celle-ci
comprend quatre milieux distincts, trois au-dessus de la discontinuité de Mohorovici¢
et un sous-jacent. La couche superficielle, de 3 km d’épaisseur, présente une vitesse
de 2.2 km/s. Cette couche a été associée a des dépots pyroclastiques provenant du
volcan, reposant sur les dépots de la Ceinture Volcanique Mexicaine. Elle repose
sur un ensemble, s’étendant de 6 & 20 km de profondeur jusqu'au Moho, dont les
vitesses Vg varient de 3.4 a4 3.7 km/s. Cet ensemble a été interprété comme étant la
crotite supérieure. Entre la crotite supérieure et le Moho, la croiite inférieure présente
une vitesse constante de 3.75 km/s. En-dessous du Moho, la vitesse des ondes de
cisaillement a été estimée a 4.3 km/s. De Barros et al. (2008) ont également mis
en évidence de possibles variations latérales entre 5 et 10 km de profondeur, dont
la présence est marquée par d’importantes diffraction pour les périodes comprises

entre 6 et 12 s.

Les méthodes d’antennes sismiques

Les techniques d’antenne sismique ont commencé a se développer dans les années
1960 et avaient pour but premier de détecter et d’identifier les explosions nucléaires.
Leurs applications se sont par la suite diversifiées en raison de leurs caractéristiques
et des avantages qu’elles présentent. En effet, une antenne sismique se compose de
plusieurs sismométres, verticaux et/ou trois-composantes, dont la distance inter-
capteurs est inférieure a la longueur d’onde A = ¢/f (c la vitesse de déplacement
et f la fréquence), ce qui lui confére une configuration sur une zone géographique
restreinte (Rost et Thomas, 2002). Ce type de dispositif apporte deux avantages

majeurs pour les études sismologiques :

1. Il permet 'obtention de données de qualité. L’utilisation de capteurs identiques

fournit des enregistrements homogénes. De plus, la sommation de ’ensemble
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Fig. 1.24 : Figure extraite de De Barros et al. (2008) mettant en évidence les diffé-
rentes courbes de dispersion des vitesses de phase des ondes de Rayleigh ainsi que
les modéles de vitesse des ondes S calculés au Popocatépetl lor de diverses études.

des sismogrammes, enregistrés par les capteurs de ’antenne, permet 'améliora-
tion du rapport signal-sur-bruit et fait ressortir ainsi des phases qui n’auraient

pas forcément été identifiables avec un seul capteur.

2. L’accés a des données de qualité offre la possibilité d’étudier les propriétés
physiques du champ d’ondes et donc la structure de la Terre de fagon plus
détaillée.

Les techniques d’antennes sont basées sur l'intercorrélation des enregistrements et
utilisées pour leur habilité & mesurer le vecteur lenteur. Elles reposent généralement
sur I’hypothése d'un champ d’ondes composé d’ondes planes au niveau de l'an-
tenne sismique. Toutefois, ces techniques ont également été utilisées sur des champs
d’ondes sphériques lorsque I'hypothése d'un champ d’ondes planes n’était pas envisa-
geable c¢’est-a-dire lorsque les antennes étaient trop proches de la source (Almendros
et al., 1999). La direction de propagation des ondes élastiques peut alors étre décrite
par deux paramétres : (1) la lenteur, qui n’est autre que l'inverse de la vitesse ap-
parente du champ d’ondes traversant le réseau et (2) le back-azimuth, représentant

I’angle d’arrivée du champ d’onde au niveau du réseau, est mesuré entre le nord et
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la direction de I'épicentre. Ces paramétres définissent a eux deux le vecteur lenteur.
[’information sur le vecteur lenteur peut étre utilisée dans divers aspects de la sis-
mologie tels que la localisation des sources sismiques, la séparation des différents
types d’onde composant le sismogramme ou encore 1’étude des structures a petite
échelle. Les méthodes utilisées pour la localisation des sources sismiques sont dé-
taillées dans la section 3 de ce chapitre. Les paragraphes suivants sont consacrés aux
méthodes employées dans I'étude des structures en domaine volcanique.

La technique d’antenne la plus utilisée pour I'étude des édifices volcaniques est
la méthode d’Autocorrélation spatiale, développée par Aki (1957). Basée sur 1'ana-
lyse d’un bruit stochastique et stationnaire, elle donne accés a la vitesse de phase
des ondes de surface, via le calcul des coefficients de corrélation entre chaque paire
de stations. La méthode Fréquence-Nombre d’onde ou f-k (Lacoss et al., 1969 ; Ca-
pon, 1969), employée pour séparer les différents types d’ondes composant le champ
d’ondes, commence a étre appliquée sur les signaux d’origine volcanique afin de dé-
terminer le modéle de vitesse de la structure superficielle de 1’édifice. Une description
plus détaillée de ces méthodes est donnée dans le chapitre V consacré a I'étude de
la structure du Yasur.

Applications de la méthode SPAC

La méthode SPAC a permis d’établir les modéles de vitesse de nombreux édifices
volcaniques. Elle a été appliquée entre autres sur les volcans Kilauea (Ferrazzini et
al., 1991 ; Saccorotti et al., 2003), Masaya (Métaxian et al., 1997), Stromboli (Chouet
et al., 1998) et Arenal (Mora et al., 2008). Lors de ces études de structure, les courbes
de dispersion des ondes de Rayleigh et/ou de Love, estimées par la méthode SPAC,
ont été inversés avec les codes de Herrmann (1987) afin d’en déduire le modéle de
vitesse 1-D des ondes P et/ou S.

Ferrazzini et al. (1991) ont été les premiers a appliquer la méthode SPAC au
domaine volcanique. En 1988, un réseau de onze capteurs trois-composantes, de
géométrie semi-circulaire et de 120 m d’ouverture, a été installé a 0.9 km du cratére
Puu Oo (Hawaii). Leur analyse a mis en évidence un champ d’ondes composé d’ondes
de Rayleigh et d’ondes de Love se propageant avec des vitesses de phase comprises

entre 700 m/s a 2 Hz et 300 m/s a 8 Hz. Les modéles de vitesses des ondes P
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et S, expliquant au mieux les vitesses de phase, sont estimés par ces auteurs via
une approche essai-erreur. Les modéles (Fig. 1.25), déterminés jusqu’a 200 métres
de profondeur, sont constitués de deux couches et d’un demi-espace. La premiére
couche, de 30 m d’épaisseur, présente une vitesse des ondes P de 650 m/s et une
vitesse des ondes S de 350 m/s. Cette couche superficielle repose sur une couche
d’une épaisseur de 75 m dont les ondes P se propagent a une vitesse de 1250 m/s
et les ondes S & une vitesse de 720 m/s. Le demi-espace présente des vitesses de
2500 m/s et 1440 m/s respectivement pour les ondes P et S. Ferrazzini et al. (1991)
ont rattaché la couche superficielle de leurs modéles aux produits de I’éruption de
1983, c’est-a-dire a une couche de cendres recouvertes par une coulée de lave de
type pahoehoe partiellement solidifié. La seconde couche du modéle est affiliée & une
couche présente en surface avant I'éruption de 1983.

Métaxian et al. (1997) ont également utilisé la méthode SPAC pour analyser le
trémor permanent enregistré au volcan Masaya (Nicaragua) et déterminer le modéle
de vitesses des ondes P et S. Pour ce faire, trois antennes semi-circulaires, dont
une présentant un rayon de 120 m et deux présentant un rayon de 60 m, chacune
composée de huit sismomeétres trois-composantes ont été installées respectivement en
1992 et 1993 sur les flancs du volcan. La décomposition du champ d’ondes a mis en
évidence la présence d’ondes de Rayleigh et d’onde de Love en quantité comparable.
Les vitesses de phase de ces deux types d’ondes ont été estimées entre 730 et 1240
m/s a 2 Hz et entre 330 et 550 m/s & 6 Hz. Les modéles de vitesse des ondes P
et S, réalisée par le biais du programme d’inversion des ondes de surface développé
par Herrmann (1987), leur a permis de mettre en évidence des structures jusqu’a
900 meétres de profondeur. Les modéles obtenus sont constitués de trois a quatre
couches et d'un demi-espace. Le modéle moyen résultant (Fig. 1.25) présente une
couche superficielle dont les vitesses sont comprises entre 600 et 1000 m/s pour les
ondes compressives et entre 300 et 600 m/s pour les ondes de cisaillement. Cette
couche surplombe deux autres couches d’épaisseur plus importante (130-180 m et
510-540 m) a lintérieur desquelles les ondes P se propagent respectivement a des
vitesses de 2000 m/s et 3500 m/s et les ondes S & des vitesses de 900-1200 m/s
et 1600-2 000 m/s. Le demi-espace présente des vitesses de 4800-5800 m/s pour
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les ondes P et 2700-4000 m/s pour les ondes S. Métaxian et al. (1997) ont associé
chaque couche identifiée dans leurs modéles & une phase de l'activité volcanique.
La couche superficielle, a faibles vitesses sismiques, correspondrait a des matériaux
hétérogenes et non consolidés issus de 'activité récente du volcan. Ils se seraient
déposés sur la structure du cone actuel (seconde couche du modéle) mis en place
aprés l'effondrement de la caldeira de Masaya. En profondeur, la présence d’une
importante couche de dépots pyroclastiques marque probablement la formation de
celle-ci.

En se basant sur une approche similaire a celle utilisée par Ferrazzini et al.
(1991), Chouet et al. (1998) utilisérent deux réseaux semi-circulaires, de 60 m et
150 m de rayon, afin de déterminer la structure superficielle du Stromboli (Italie).
Les modéles de vitesse, estimés jusqu’a 300 métres de profondeur, sont constitués
de quatre couches et d'un demi-espace (Fig. 1.25). La couche superficielle, de 8 m
d’épaisseur, montre de faibles vitesses sismiques (410 m/s pour les ondes P, 270
m/s pour les ondes S). Chouet et al. (1998) ont émis I'hypothése que cette couche
pourrait correspondre a une couche de terre végétale. Les modéles montrent que
celle-ci repose sur une couche de 35 m d’épaisseur dont les vitesses de propagation
sont 800 m/s et 520 m/s respectivement pour les ondes P et S. Les deux autres
couches, plus profondes, montrent des épaisseurs plus importantes (70 et 90 m). Les
vitesses des ondes P sont de 1420 m/s et 2000 m/s, et les vitesses des ondes S sont de
810 m/s et 1140 m/s. Enfin, les vitesses du demi-espace ont été estimées a 3500 m /s
et 2000 m /s respectivement pour les ondes compressives et les ondes de cisaillement.

Saccorotti et al. (2003) ont proposé d’analyser le trémor enregistré par trois ré-
seaux semi-circulaires, de 300 m et 400 m d’ouverture, afin d’estimer la structure
superficielle du Kilauea (Hawaii). Les résultats montrent qu’a l'intérieur de la cal-
deira, les vitesses de phase sont comprises entre 1400 et 1800 m/s a 1 Hz et entre
300 et 400 m/s a 10 Hz pour les ondes de Rayleigh, et entre 2600 m/s a 1 Hz et
400 m/s a 10 Hz pour les ondes de Love. En dehors de la caldeira, les vitesses de
phase obtenues sont quasi-similaires pour les ondes de Rayleigh et plus faibles pour
les ondes de Love (600 m/s a 1 Hz et 150 m/s & 10 Hz). Le modéle moyen de la

structure, résolu jusqu’a une profondeur de 1 km, est composé de quatre couches
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et d’'un demi-espace (Fig. 1.25). Les couches superficielles, représentant 50 & 60 m
d’épaisseur, présentent des vitesses comprises entre 300 et 800 m/s pour les ondes S.
Celles-ci recouvrent deux couches de plus grande épaisseur dont la base est estimée
a 340-420 m de profondeur. Les ondes de cisaillement se propagent dans ces deux
couches a des vitesses comprises entre 800 et 1500 m/s. Le demi-espace présente des
vitesses Vs proches de 2000 m/s. Saccorotti et al. (2003) ont associé les variations
de vitesses des ondes S, mises en évidence par la méthode SPAC, a la limite sud de
la caldeira.

Plus récemment, Mora et al. (2006) ont utilisé la méme procédure pour estimer
les modéles de vitesse au niveau de deux sites sur le volcan Arenal (Costa Rica).
Les vitesses de phase calculées au niveau du flanc ouest sont comprises entre 765
m/s & 1 Hz et 300 m/s & 12 Hz pour les ondes de Rayleigh et entre 780 et 292
m/s pour les ondes de Love dans la méme bande de fréquence. Pour le flanc est,
les vitesses de phase varient de 1386 a4 300 m/s pour les ondes de Rayleigh et de
1913 a4 315 m/s pour les ondes de Love. Les modéles de vitesses (Fig. 1.25) montrent
trois couches superficielles, représentant une épaisseur cumulée de 25-40 m, dans
lesquelles la vitesse des ondes P varie de 250 & 1000 m/s, et celle des ondes S de 120
a 500 m/s. Ces derniéres reposent sur deux couches, de plusieurs dizaines de métres
d’épaisseur chacune, dont les vitesses sont comprises entre 1450 et 2800 m/s pour
les ondes P et comprises entre 700 et 1700 m/s pour les ondes S.

Applications de la méthode f-k

La méthode f-k a réguliérement été appliquée pour des études de structure super-
ficielle. Elle a été utilisée pour déterminer la vitesse des ondes S dans les premiéres
centaines de métres voire les premiers kilométres de la structure. Nous pouvons citer
par exemple les études réalisées par Kagawa (1996) au niveau de la ville de Mexico
(Mexique), Satoh et al. (2001) dans la région de Sendai (Japon), et plus récemment
par Lin et al. (2009) a Taiwan. Malgré les nombreuses applications existantes de la
méthode f-k pour I'estimation des vitesses de phase des ondes de surface, celle-ci
reste peu utilisée pour les études des édifices volcaniques. En Avril 2007, cing ré-
seaux circulaires ont été installés aux Champs Phlégréens (Italie) dans le cratére de

la Solfatare (Petrosino et al., 2009). Chaque réseau était composé de trois capteurs
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Fig. 1.25 : Modéles de vitesse 1-D calculés pour les volcans Kilauea (Ferrazzini et al.,
1991 ; Saccorotti et al., 2003), Masaya (Métaxian et al., 1997), Stromboli (Chouet et
al., 1998) et Arenal (Mora et al., 2006). L’ensemble des modéles ont été déterminés
avec la méthode SPAC.
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3-composantes, placés radialement tous les 120°, a des distances de 5, 10, 25, 50
et 100 m, autour d’un quatriéme sismométre central. La détermination des vitesse
de phase des ondes de Rayleigh pour chacun des sites a été réalisée via l'utilisation
des méthodes SPAC, f-k et SPAC modifié (Bettig et al., 2001). Les courbes de dis-
persion, semblables d’un site & I'autre, montrent des vitesses de 1000 m/s a 2 Hz
et de 100 m/s a 20 Hz (Petrosino et al., 2009; Cusano et al., 2011). L’inversion
des courbes de dispersion a été effectuée en utilisant un algorithme de voisinage
développé par Wathelet (2008) afin d’obtenir un modéle de vitesse 1-D en chacun
des sites. Une méthode de krigeage a ensuite été utilisée pour combiner les vitesses
estimées sous les cing réseaux pour construire le modéle de vitesse 3-D du cratére
de la Solfatare. Le modéle 3-D a été complété par des mesures de plans de faille et

de fracture relevées a l'intérieur et a 'extérieur du cratére en Octobre 2009.

2.5 Discussion et conclusions

Nous avons vu dans cette premiére partie qu’il existe de nombreuses méthodes
permettant d’obtenir des informations sur la structure interne des édifices volca-
niques. Dans le cas des techniques géophysiques, chacune d’entres elles va étre sen-
sible & des structures ou corps géologiques présentant des caractéristiques physiques
particuliéres rendant leur détection possible. Les études de géologie stratigraphique
et structurale, basées sur 'observation des dépots et sur les mesures des plans de
fracture, fournissent une image réaliste de la structure de subsurface. Cependant
celles-ci restent trés superficielles et dépendent du nombre d’observables disponibles
sur le terrain. Elles peuvent toutefois étre utilisées pour apporter un complément
d’informations aux modéles de structure issus des études géophysiques afin d’obtenir
des modeéles plus réalistes (Cusano et al., 2011).

Les études gravimétriques sont sensibles aux variations de densité dans I'édifice
volcanique. Elles mettent principalement en évidence les intrusions, telles que les
réservoirs magmatiques ou les zones d’alimentation (complexe de dykes), ainsi que les
coulées de lave, dont la densité est légérement supérieure aux roches encaissantes. La
résolution des cartes d’anomalies du champ gravimétrique dépend essentiellement de

I'espacement des stations de mesure. Un espacement régulier permet une meilleure
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délimitation des anomalies et donc d’obtenir une meilleure image des structures
internes.

Les études de structure basées sur I'analyse du champ magnétique vont étre sen-
sibles a la présence de roches mafiques riches en magnétite telles que les basaltes,
pouvant étre a 'origine des contrastes d’aimantation induits. Comme pour la gravi-
métrie, la résolution des cartes d’anomalies magnétiques dépend de la couverture des
points de mesure sur la zone d’intérét. Toutefois les cartes en géomagnétisme sont
plus difficiles a interpréter en terme de structure et nécessitent souvent une connais-
sance a priori des roches et structures en présence. L.es méthodes électriques sont
basées sur la mesure de la résistivité des roches. Nous avons vu dans la section 2.3 de
ce chapitre que la résistivité dépend d’un certain nombre de parameétres caractéri-
sant le milieu dont la nature des roches. De ce fait, les méthodes électriques semblent
étre appropriées pour 'identification des différentes unités géologiques composant la
partie superficielle du sol. Néanmoins, la présence de fluides (météorique, juvénile
ou d’origine marine) influent sur les valeurs de résistivité rendant parfois 'inter-
prétation géologique plus difficile. Les méthodes électriques, combinées aux mesures
de température et de CO2, sont cependant trés efficaces pour détecter et imager la
géométrie des systémes hydrothermaux, des nappes phréatiques et des systémes de
failles, facilitant les circulations de fluides, présents au sein de I’édifice volcanique.
Un des avantages de ces méthodes est qu’elles peuvent permettre I’obtention d’'une
image trés précise de la structure avec une résolution de détection des contrastes
de résistivité inférieure au métre. A l'inverse, la profondeur d’investigation étant
dépendante de la longueur des profils, le matériel disponible ou les conditions de
terrain, pouvant empécher la mise en place de grands profils, restreignent I’'étude
des structures profondes. Les méthodes électriques restent donc adaptées a I'étude
superficielle des structures volcaniques.

Les méthodes sismiques sont les plus utilisées pour I’étude des structures volca-
niques. Elles donnent accés aux vitesses des ondes P et S dans la structure, elles-
mémes dépendantes des propriétés du milieu. Les profondeurs d’investigation qu’elles
offrent sont fonction de I'ouverture du réseau sismologique, qu’il s’agisse de capteurs

indépendants ou d’une antenne sismique, et de la bande de fréquence utilisée. La
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bande de fréquence est déterminée par le choix des sismométres composant le ré-
seau (capteurs courte-période ou large-bande) ainsi que par les types d’événements
sismiques disponibles dans les jeux de données (téléséismes, séismes régionaux, lo-
caux). Les capteurs courte-période enregistrent les fréquences supérieures a 1 Hz et
sont adaptés a I'étude des signaux sismo-volcaniques. Les sismométres large-bande,
couramment utilisés sur les volcans, enregistrent des signaux dans la bande de fré-
quence comprise entre 0.01-0.02 et 50 Hz, en fonction de la fréquence d’échantillon-
nage, correspondant aux ondes qui peuvent se propager et étre détectées loin de
la source [e.g. les téléséismes|. L'utilisation de téléséismes dans la construction de
modéles de vitesse permet d’obtenir un état de la structure sur quelques dizaines
de kilométres [e.g. estimation du modéle de vitesse des ondes S du Popocatépetl
jusqu’a 55 km par De Barros et al. (2008)]. Les basses fréquences, plus sensibles aux
grandes structures, permettent la détection d’anomalies de vitesse dont les tailles
sont kilométriques ou deca-kilométriques. L’utilisation d’événements locaux comme
les signaux sismo-volcaniques, restreint la profondeur d’investigation de quelques
centaines de métres a plusieurs kilométres [e.g. le modéle de vitesse des ondes P
estimés sur moins de 10 km de profondeur au Piton de la Fournaise par Prono et
al. (2009)]. Les plus hautes fréquences, sensibles aux hétérogénéités locales, conduit
a la construction de modéles de vitesse mieux résolus, avec des anomalies de vitesse
dont la taille peut varier de quelques centaines de métres a quelques kilomeétres.
La tomographie passive est la méthode sismique la plus utilisée car elle peut étre
réalisée a partir de jeux de données existants enregistrés par les réseaux de capteurs
permanents installés sur de nombreux volcans actifs. Elle a 'avantage de fournir un
modeéle de vitesse 3D de la structure. Par contre, I'inconvénient de cette approche
est que la résolution du tomogramme final est contraint par la distribution des rais
traversant la structure (Lees, 2007). Si la structure est bien couverte, son image sera
bien reconstruite lors de l'inversion. A l'inverse, si des portions de la structure ne
sont, pas traversées par les rais, celles-ci ne seront évidemment pas reconstruites. Une
bonne répartition des rais sismiques dans la structure nécessite une bonne couver-
ture instrumentale du site, une quantité suffisante de séismes, une bonne répartition

spatiale des sources et donc par conséquent des temps d’observation trés longs. De ce
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fait, la tomographie passive est trés coiiteuse en temps, en énergie mais aussi finan-
ciérement. Néanmoins, cette contrainte peut étre contournée lorsque la tomographie
est réalisée a partir de catalogues de données d’observatoire, composés de plusieurs
années d’enregistrement. La tomographie active, malgré une meilleure résolution des
anomalies de vitesse, est moins utilisée que la tomographie passive. En effet, elle né-
cessite des moyens plus cotteux - grand nombre de capteurs (288 capteurs utilisés
par Onizawa et al. (2007) et 154 capteurs utilisés par Battaglia et al. (2008)), une
source artificielle suffisamment puissante - ce qui la rend plus contraignante en terme
de mise en place sur le terrain. Comme pour les méthodes électriques, la profondeur
d’investigation et la résolution dépendent respectivement de I'extension du réseau de
capteurs et de I'espacement inter-capteurs. La tomographie sismique active est géné-
ralement utilisée pour obtenir une image 2D plus précise de la partie superficielle de
I’édifice volcanique voire améliorer des modeéles de vitesse obtenus en tomographie
sismique passive (Battaglia et al., 2008). Les méthodes de filtre multiple et les mé-
thodes d’antennes sont basées sur I’estimation de la courbe de dispersion des vitesses
de groupe ou de phase des ondes de surface, fournissant des modéles de vitesse 1D.
La profondeur d’investigation et la résolution de détection des différentes couches
composant le milieu sont directement liées a la bande de fréquence dans laquelle est
extrait le mode fondamental des ondes de surface ainsi qu’aux caractéristiques du
réseau (nombre de capteurs, ouverture du réseau).

Dans cette premiére partie de chapitre sur I’état de I’art, nous avons pu consta-
ter que chacune des techniques existantes pour I’étude de la structure apporte une
information particuliére sur la morphologie interne des édifices volcaniques : litho-
logie, systéme de failles, intrusions magmatiques, circulation de fluides, vitesses des
ondes sismiques. La réalisation d’un modéle réaliste de la structure reviendrait alors
a combiner I'ensemble de ces informations. Toutefois certaines techniques sont coi-
teuses et difficiles a mettre en place et rares sont les volcans qui en bénéficient ; le
meilleur exemple que nous pouvons citer est le Piton de la Fournaise sur lequel de
nombreuses campagnes de mesures ont été réalisées ces 30 derniéres années (Che-
vallier et Bachélery, 1981 ; Lénat et al., 2000 ; Lénat et al., 2001 ; Prono et al., 2009 ;

Gailler et al., 2009). Malgré tout, de plus en plus de volcans sont équipés de réseaux
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sismologiques permanents dédiés a la surveillance qui donnent accés a la sismicité
lointaine ou locale, en continu ou sur de longues périodes de temps. Des modéles
de vitesse des ondes P ou S peuvent alors étre calculés via la tomographie sismique
passive. Cependant, la qualité des jeux de données, liée au nombre d’événements
et de sismomeétres, ne permet pas toujours d’obtenir une bonne résolution du mo-
deéle de vitesse, surtout dans la partie la plus superficielle de 1’édifice. L’obtention
d’un tel modeéle de vitesse peut se montrer suffisant pour localiser des séismes pro-
fonds, notamment les VT, mais sera peu adapté pour les localisations de la sismicité
superficielle. Bean et al. (2008) ont démontré que la partie superficielle avait une
incidence majeure sur la localisation des signaux sismo-volcaniques, généralement
répartis dans les premiéres centaines de métres aux premiers kilométres de la struc-
ture. Pour localiser la source de ces signaux, il est donc nécessaire de se procurer
un modéle de vitesse plus résolu en surface. Les techniques d’antennes sismiques
telles que les méthodes SPAC et f-k sont adaptées pour 'obtention d’un modéle de
vitesse de la partie superficielle des édifices volcaniques. L’utilisation des ces deux
techniques nécessitent peu d’enregistrement de bruit (quelques heures voire quelques
jours) pour déterminer les modéles de vitesse, ce qui rend les expériences d’antennes
assez rapides. De ce fait, I'utilisation d’antennes pour I’étude de la structure d’un
édifice volcanique est de plus en plus courante car celles-ci peuvent étre déployées
pour l'enregistrement du bruit avant I'installation d’un réseau classique autour du
volcan. Toutefois, lorsqu’aucune donnée d’antenne n’est disponible pour I’estimation
du modéle de vitesse, un modeéle de vitesse moyen peut étre utilisé. Le modéle pro-
posé ici, présenté dans la Fig. 1.26, est déterminé a partir des gammes de vitesses
et des épaisseurs de couches données par les modéles 1-D présentés dans la Fig.
1.25 et représentées par la zone grisée dans la Fig. 1.26. Les gammes de vitesses
Vp et Vg définies pour les principales couches sont moyennées. LLe modéle moyen
comprend alors six couches et 1/2 espace, et propose des vitesses des ondes P et
S variant respectivement de ~ 800 et 450 m/s en surface a 5300 et ~ 2700 m/s a
1 km de profondeur (Table 1.1). Les modéles de vitesse 1-D de la Fig. 1.25 offre
une autre alternative a ce modéle en couches, qui est de considérer un gradient de

vitesse jusqu’a 300 m de profondeur (Fig. 1.26). L’utilisation de I'un de ces modéles
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Couche Epaisseur Vp Vs
1 30 820 450
2 30 1312 667
3 49 1625 885
4 100 2250 1245
5 92 2950 1560
6 439 3500 1900
7 260 5300 2675

Table 1.1 : Couches et vitesses des ondes P et S composant le modéle de vitesse
proposé pour les structures superficielles des édifices volcaniques.

P-wave velocity (m/s) S-wave velocity (m/s)
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Fig. 1.26 : Modéle de vitesse moyen des ondes P et S (en noir) estimé a partir des
modeéles de vitesse calculés avec la méthode SPAC (zone grise) et présentés dans la
Fig. 1.25. Les lignes tiretées indiquent le gradient de vitesse sur les 300 premiers
métres du modéle.

dans le cas des volcans n’ayant pas de modéle ou comme complément d’une tomo-
graphie passive pourrait permettre 'amélioration de la localisation des hypocentres

sismo-volcaniques et ainsi de mieux comprendre la dynamique éruptive des volcans.
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3 Les méthodes de localisation des sources sismo-
volcaniques

En raison de la particularité des signaux sismo-volcaniques due a la complexité
des processus physiques et de la structure des édifices, de nouvelles techniques d’ana-
lyse des signaux ont été développées au cours des 15 derniéres années. Nous nous
intéresserons ici aux méthodes de localisation des sources développées dans le but
de remplacer les méthodes de localisation classiques basées sur les temps d’arrivée,
inutilisables pour 'étude des signaux sismo-volcaniques [cf. Chapitre V]. Comme
nous avons pu le mentionner lors de I'introduction de ce travail de thése, la connais-
sance de la position des sources sismiques est cruciale pour la compréhension des
processus physiques qui se produisent au sein de 1’édifice volcanique.En effet, la sis-
micité se concentre probablement dans les zones de fortes perturbations de I'état de
contraintes, associées au transfert de magma vers la surface. En prenant en compte
les caractéristiques des différents types de signaux observés en milieu volcanique
ainsi que les caractéristiques des structures, de nouvelles méthodes de localisations
des sources, plus robustes et plus précises, ont été proposées. Dans cette partie
de chapitre consacrée a I’état de 'art en matiére de localisation des sources sismo-
volcaniques, nous proposons de décrire le principe théorique et quelques applications

des méthodes les plus couramment utilisées.

3.1 La polarisation des ondes

L’analyse du mouvement des particules lors du passage d’une onde plane sous un
réseau de capteurs est une méthode réguliérement utilisée depuis les années 1990 afin
d’obtenir la position de la zone source des signaux sismo-volcaniques (Del Pezzo et
al., 1992; Neuberg et al., 1994 ; Almendros et al., 2000 ; Neuberg et Pointer, 2000 ;
Saccorotti et al., 2002; Chouet et al., 2005; Cesca et al., 2008 ; Métaxian et al.,
2009 ; Petrosino et al., 2011). Cependant, celle-ci n’est fiable que si les sismométres
sont suffisamment proches de la zone source. Le calcul de I'angle apparent de 'onde
P incidente ¢ se base sur les composantes horizontales et verticales du déplacement

tang = A, /A, (Neuberg et Pointer, 2000) ; Le déplacement théorique étant formulé
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Fig. 1.27 : Schéma extrait de Neuberg et Pointer (2000) représentant les angles
d’incidence et les directions du mouvement des particules pour a) une surface libre
horizontale et b) une surface inclinée.

par lexpression (Aki et Richards, 1980) :

4 BP0 50 (g — 2| Peapliu(pe — 1) @)
(g + 4p2eetesd)

ol « et (J représentent respectivement la vitesse des ondes P et S, p le paramétre de
rai, i et j les angles de propagation définie sur la figure 1.27. Dans le cas d'une surface
libre horizontale, Neuberg et Pointer (2000) ont montré que 1’angle d’incidence dans

la direction de propagation de I'onde est définie par :

i= sin_l(%sinéqb) (3)

En considérant le cas d’une surface libre plane inclinée ol les angles ¢, i et j sont
mesurés par rapport a la verticale, Neuberg et Pointer (2000) ont démontré que la
direction du mouvement des particules a = A/|A|, la direction de 'angle d’incidence
b = (b, by,b.), avec b, 'angle d’incidence, ainsi que le vecteur normal a la surface

n définissent ’angle d’incidence :

i=cos 'n-b (4)

et I’angle apparent de I'onde P incidente :

¢ =cos 'n-a (5)
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Fig. 1.28 : Mouvements des particules obtenus par Neuberg et al. (1994) au volcan
Stromboli.

Si la surface libre est horizontale, seul I'angle d’incidence est affecté par la surface
libre et le back-azimuth peut étre déterminé. Par contre, si la surface posséde une
inclinaison alors 'angle d’incidence et le back-azimuth de 'onde P sont affectés. La
méthode de polarisation des ondes ne peut apporter qu’une position approximative
de la source notamment dans un milieu ot les morphologies et les structures internes
sont complexes et influent fortement sur la direction de propagation des ondes (Neu-
berg et Pointer, 2000 ; Hellweg, 2003 ; Métaxian et al., 2009). Elle a été utilisée par
Neuberg et al. (1994) sur des signaux longue période enregistrés par deux antennes
de capteurs large-bande installées sur le volcan Stromboli. Afin d’utiliser les ondes P
directes pour I'analyse du mouvement de particules, les signaux sont filtrés a ’aide
d’un filtre passe-bas. Les résultats montrent une zone source s’étendant entre 100 et
600 metres sous la région des cratéres. Tous les épicentres sismiques ont été locali-
sés au nord-ouest des cratéres, quelque soit le cratére en activité (Figure 1.28). Les
localisations obtenues par Neuberg et al. (1994), en accord avec celles réalisées par
Del Pezzo et al. (1992), indiquent alors une région source pour les signaux longue
période commune a I'ensemble des cratéres.

Cette méthode a également été utilisée a de nombreuses reprises afin de définir la
position approximative de la zone source utilisée par la suite dans des techniques de
localisation des sources plus précises telles que I'inversion des formes d’onde décrite
dans la section suivante. Chouet et al. (2005) ont proposé d’analyser des signaux

trés longue période enregistrés au Popocatépet]l en 2000 par un réseau comprenant
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15 sismometres large bande. Les basses fréquences étant moins affectées par les
hétérogénéités du milieu, ceci en fait une méthode plus adaptée pour la localisation
des signaux basses fréquences. Les mouvements de particules des signaux traités
indiquent une région source localisée sous le crateére sommital et leur répétitivité
suggere un processus de source non destructif (Fig. 1.29). Des études de polarisation
des ondes ont été également réalisées par Métaxian et al. (2009) sur le volcan Arenal,
ainsi que par Petrosino et al. (2011) sur le volcan Colima, afin d’utiliser les positions
des régions source obtenues dans des techniques d’inversion de formes d’onde et de

tracé de rais respectivement.

3.2 Les amplitudes sismiques

La méthode de localisation basée sur les amplitudes sismiques est décrite d’aprés
Aki et Ferrazzini (2000) et Battaglia et Aki (2003). L’amplitude est calculée pour
un laps de temps et une bande de fréquence donnés et identiques a I’ensemble des

signaux. Pour les signaux de longue durée, 'amplitude est définie par ’expression :

N-10gFy2
RMS = —Zn_(}\; ) (6)
oit N est le nombre d’échantillons composant le signal S filtré dans la bande de
fréquence. L’amplitude des signaux de courte durée est définie par 'amplitude pic a
pic (ou par la moitié de Pamplitude pic a pic). Les amplitudes calculées pour chaque
signal et chaque station sont ensuite divisées par un facteur permettant de correction
des effets de site estimés pour chaque station du réseau. Ces facteurs sont déterminés
en calculant les rapports d’amplitude de la coda des signaux relativement a la coda
enregistrée sur une station de référence (Aki et Ferrazzini, 2000).
L’inversion proposée par Battaglia et Aki (2003) permettant de trouver la po-
sition de la source est basée sur une recherche sur grille et sur I'hypothése que la
diminution de 'amplitude sismique est proportionnelle & l'inverse de la distance

source-station pour les ondes de volume :

e—BT

A(’f‘) = AO
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et & I'inverse de la racine carré de cette méme distance pour les ondes de surface :

Ar) = Ag ; ®)

avec B = wf/Qp et r représentant la distance source-station, Ay l'amplitude a la
source, f la fréquence, § la vitesse des ondes et () le facteur de qualité décrivant
I'atténuation intriséque. Le terme 1/r ou 1/4/r exprime Patténuation géométrique
et le terme e~™/7/QB exprime la perte d’énergie due a I'anélasticité du milieu (Aki
et Richards, 1980). La position de la source correspond a la valeur minimum des
écarts calculés entre les amplitudes issues du modéle et les amplitudes observées et

définie par :

N —Br
6 n
E isYis 21, Ag) = A — A" )2 9
TT<J; » Yiy 2 k) ;( k T obs) ( )
pour les ondes de volume et :
N G*BTn
Err(zi, y;, Av) = Y (A — Al (10)

n=1 \/E

pour les ondes de surface, avec r,, la distance entre la source et le capteur n et Ay
I’amplitude de la source; A, étant exprimé par A, = Ag+ k x dA ou Ay représente
I'amplitude la plus faible, k—0,1,...,N-1 et dA le pas en amplitude .

Battaglia et Aki (2003) ont utilisé cette technique dans le but de localiser la
source de différents types de signaux (volcano-tectonique, tremor, éboulement) enre-
gistrés par le réseau sismologique du Piton de la Fournaise. Les amplitudes observées
a chaque station ont été divisées par les facteurs d’amplification estimés par Aki et
Ferrazzini (2000). En fonction du type de signal analysé et de la bande de fréquence
considérée, la distribution des amplitudes est lisse et réguliére (cas du tremor; Fig.
1.30) ou plus complexe avec des amplitudes modélisées plus faibles que celles ob-
servées sur certaines zones de I'édifice (cas des signaux volcano-tectoniques). Les

localisations indiquent que la source du tremor est superficielle et proche des fis-

sures éruptives (Fig. 1.31). La position des sources des signaux volcano-tectoniques
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Fig. 1.30 : Distribution des amplitudes dans différentes bandes de fréquence pour
un échantillon de trémor enregistré en Septembre 1999 (Battaglia et Aki, 2003)

superficiels calculée est en accord avec les localisations données par les méthodes
sismologiques basées sur les temps d’arrivée. Battaglia et Aki (2003) ont également
montré que I’étude des sources du tremor, en utilisant les amplitudes sismiques, peut
étre utilisée pour estimer le taux d’effusion de lave durant les éruptions, celui-ci étant
directement relié a activité effusive et au taux d’écoulement de lave. Cette méthode
a également été utilisée pour localiser les coulées pyroclastiques se produisant sur
le volcan Soufriere Hill par Jolly et al. (2002), pour localiser le tremor généré par
des coulées de type lahars au volcan Cotopaxi par Kumagai et al. (2009), ou encore
pour imager la propagation du magma lors de I’éruption de Janvier 2010 au Piton

de la Fournaise par Taisne et al. (2011).

3.3 L’inversion de forme d’onde

L’inversion de la forme d’onde des signaux est une technique couramment utilisée
en sismologie volcanique. Elle est utilisée sur les signaux a grande longueur d’onde car
ces derniers sont moins affectés par les hétérogénéités présentes dans les structures
volcaniques, les plus courtes longueurs d’onde étant fortement sensibles a la structure

interne et a la topographie des édifices (Lokmer et al., 2007 ; Bean et al., 2008;
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Fig. 1.31 : Localisation, dans la bande de fréquence 5-10 Hz, du premier échantillon
de trémor enregistré aprés I’éruption de Septembre 1999 (d’aprés Battaglia et Aki
(2003). Les segments noirs indiquent la position des fissures éruptives.

Lokmer et al., 2008 ; Métaxian et al., 2009).
La forme d’onde générée en un point par une source impulsionnelle peut étre

exprimée par I'expression suivante (Aki et Richards, 1980) :

ui(X7t) = Mjk(£>t> * gij,k(£7 O;X7t) (11)

ol u est le déplacement, M le tenseur des moments sismiques et g le tenseur des fonc-
tions de Green. * représente la convolution temporelle, x et £ la position du capteur
et de la source respectivement. Les fonctions de Green sont calculées entre chaque
point d’'une grille 3D, et chaque station. Elles sont calculées pour une structure élas-
tique et homogéne, incluant de plus en plus la topographie de I’édifice volcanique. La
taille de la maille considérée doit étre suffisamment petite pour satisfaire le nombre
minimum de mailles par longueur d’onde établi par Ohminato et Chouet (1997). La
grille doit, quant a elle, étre suffisamment grande pour minimiser les effets dus aux
réflexions sur les bords. Une inversion du déplacement est réalisée pour obtenir le
tenseur des moments. Ce dernier est ensuite convolué aux fonctions Green afin de

construire des formes d’ondes synthétiques pour différentes positions de la source,
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placées a chaque noeud d’une zone d’intérét sur la grille. Le calcul des fonction de
Green et donc la construction de synthétiques peut étre effectuée en utilisant la mé-
thode des différences finies (e.g. Ohminato et Chouet, 1997 ; Ohminato et al., 1998 ;
Chouet et al., 2003 ; Kumagai et al., 2005) ou la méthode ELM “Elastic Lattice Me-
thod” proposé par O’Brien et Bean (2004) (e.g. Bean et al., 2008 ; Métaxian et al.,
2009 ; Davi et al., 2010). La position de la source correspond a la valeur minimum de
la RMS calculée entre les formes d’onde synthétiques et les formes d’onde observées,

et est définie par 1'équation suivante (Legrand et al., 2000) :

1 [Z?ivl (04(t) — Ci(t))th] 1/2

M o]

RM Serror = (12)

ou N indique le nombre de stations, O;(t) et C;(t) représentent respectivement les
formes d’onde observées et les formes d’onde calculées.

Afin d’optimiser les temps de calcul des formes d’onde synthétiques, la zone
source peut étre préalablement définie d’autres méthodes de localisation, comme les
méthodes de polarisation des ondes (Chouet et al., 2005), des amplitudes sismiques
(Kumagai et al., 2010; 2011) ou d’intercorrélation (De Barros et al., 2009). Ce
procédé permet de ne calculer que les formes d’onde dont les sources sont disposées
dans la région considérée. Malgré la précision que I’on peut obtenir sur la position de
la source, I'inversion de la forme d’onde est plus fréquemment utilisée pour obtenir
le mécanisme a la source. En se basant sur I’équation (11), le mécanisme a la source
peut étre estimé en procédant a une inversion du tenseur des moments sismiques.

Depuis la fin des années 1990, cette technique de localisation et de détermination
du mécanisme a la source a été largement utilisée. En utilisant ce principe, Chouet
et al. (2003) ont quantifié les explosions survenues au Stromboli en Septembre 1997.
A T'aide d’un réseau comprenant 21 sismomeétres large-bande, les zones source ont
été localisées a environ 160 m au nord-ouest, et 220 et 260 m sous les évents actifs du
Stromboli (Fig. 1.32). Le meilleur mécanisme a la source obtenu lors de I'inversion
comprend 6 composantes du tenseur des moments et 3 composantes d’une force

unique, interprété comme 'ouverture du fissure. Des études similaires ont été menées

62



CRATER

LA FOSSETTA

S %o

5™ SCIARA
40 DEL FUOCO
N

W 299

o

80y
,
s z
Z
N
L g
w ]
20800

ERROR (%)

Fig. 1.32 : Localisations de la source de signaux longue période enregistrés en Sep-
tembre 1997 au Stromboli (d’aprés Chouet et al., 2003).

au Popocatépet]l par Chouet et al. (2005), a I'Etna par Lokmer et al. (2007) et De
Barros et al. (2009), au volcan Arenal par Davi et al. (2011).

3.4 Les méthodes d’antennes sismiques

Comme nous avons pu le mentionner dans la partie traitant des études de struc-
tures par le biais des méthodes d’antennes, ces derniéres sont basées sur l'inter-
corrélation des signaux enregistrés par les capteurs formant une antenne sismique.
Leur utilisation permet d’estimer le back-azimuth ainsi que la vitesse (ou lenteur)
apparente de I'onde se propageant a travers I’antenne. Furomoto et al. (1990) ont
utilisé la cohérence des signaux afin de caractériser la source du trémor enregistré par

une antenne de capteurs installée aux abords de la caldeira du volcan Izu-Oshima
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Fig. 1.33 : Carte de la distribution de la semblance réalisée par Furomoto et al.
(1990) a I'Tzu-Oshima indiquant les sources du trémor.

(Japon). En ce basant sur la semblance des signaux, définie par :

e(7) M
_ ijs@(Zizl fij(i))2
- e(7) M r9
M Zj:s(i) Zi:l fz‘j(z‘)

(13)

ol fij() représente le j(i)"¢ échantillon, s(i) et e(i) représentant les points de
départ et de fin de la fenétre enregistré par le i'me capteur, Furomoto et al. (1990)
ont identifié les zones source marquées par des fortes valeurs de la semblance (Fig.
1.33).

Depuis une vingtaine d’années, les méthodes d’antennes se sont développées pour
s’adapter aux contraintes des études des sources sismo-volcaniques. En effet, la va-
rieté et la complexité des signaux générés par les différents processus physiques
susceptibles de se produire au sein de 1'édifice (fracturation, circulation du magma,
des gaz) ont influé sur 'amélioration de ces techniques mais aussi a I’élaboration de
nouvelles et en font aujourd’hui des méthodes de plus en plus utilisées pour I'étude
des sources sismiques.

Rost et Thomas (2002) ont proposé une description du principe théorique et des

applications des techniques d’antennes, parmi lesquelles les méthodes de “beamfor-

64



vertical plane

1 2 3 4 5 6 7
y S, M [ S, G W
7 4 A4 A A A4 A
% K4 ¥ N 0 g
/ W / " & K s ¥ :
’ o / & o S
’ /s Fong: ok ’ / s [
s ’ # b R W s Tt :
7’ s s & F s :
s ’ 4 / \_\/' o
/ # s e
/ ’ 4 K K
¢ X o £ R,
’ a 7 Mg
e 3 wave front
yid _/‘.

b) epicenter ' 7 i

Fig. 1.34 : Schéma représentant un champ d’ondes planes traversant une antenne
sismique avec a) un angle d’incidence i et b) un back-azimuth 6 (tiré de Rost et
Thomas, 2002).

ming”. Nous pouvons citer la méthode de triangulation sismique, la méthode dite
de “Zero Lag Cross Correlation” et la méthode MUSIC (“Multiple Signal Classi-
fication”), toutes trois réguliérement utilisées pour la caractérisation des sources
sismiques. Le principe de ces méthodes se base sur la propagation d’ondes planes
a travers le réseau de capteurs (Fig. 1.34). Dans les paragraphes suivants, nous
détaillerons les principes permettant d’estimer, pour chacune des trois techniques
citées ci-dessus, 'azimuth et la vitesse (ou lenteur) apparente des signaux enregistrés

sur les édifices volcaniques.
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La méthode de triangulation sismique

Nous ne proposons dans ce paragraphe qu’'une description succincte de la mé-
thode de triangulation sismique, celle-ci étant détaillée dans le chapitre V sur les
localisations des signaux transitoires enregistrés au Yasur.

La méthode de localisation par triangulation sismique, décrite par Métaxian et
al. (2002), est basée sur la cohérence des signaux observés sur les capteurs d’une
méme antenne sismique. Les décalages temporels observés entre deux signaux, en-
registrés par les capteurs i et j, sont estimés dans le domaine fréquentiel en utilisant
la méthode interspectrale (Jenkins et Watt, 1968 ; Poupinet et al., 1984 ; Fréchet,
1985 ; Got et al., 1994). Pour une fenétre de temps donnée, la transformée de Fourier
des signaux A;(f) et A;(f) est calculée (f étant la fréquence). L’interspectre S;;(f)

peut alors étre défini par ’expression suivante :

Sii(f) = A5(f) - Ai(f) (14)

ou * dénote le complexe conjugué. Le décalage temporel est ensuite estimé en ajus-
tant une droite a la phase de l'interspectre ¢(f), avec ¢(f) = 2md; f ou J; représente
le décalage temporel (Fig. 1.35). Chaque point de la phase de l'interspectre est
pondéré par un facteur défini par (Fréchet, 1985) :

S (F)C2
1 CZ())
avec Cy;(f) la cohérence entre les deux signaux, elle-méme exprimée par :
Sy (f)
i (f) = ’ (16)

Ce procédé permet d’obtenir une grande précision sur I’estimation des décalages
temporels entre les paires de capteurs, a condition que les signaux soient correcte-
ment synchronisés et cohérents.

Les délais peuvent étre exprimés sous forme d’un produit scalaire du vecteur

lenteur et du vecteur de position relative des stations [cf. Partie “Methods”, Cha-
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Fig. 1.35 : Exemples de calculs réalisés pour estimer les décalages temporels avec la
méthode interspectrale (extraits de Métaxian et al., 2002). L’estimation des délais
est ici représentée pour a) une explosion et b) un échantillon de trémor observés a

I’Arenal.

pitre V|. La position des stations étant connue et les délais estimés par le biais de
la méthode interspectrale décrite ci-dessus, le vecteur lenteur peut étre calculé par
inversion linéaire si I'on considére (1) l'arrivée d’'un champ d’ondes planes non dis-
persives, (2) une seule onde se propage a travers le réseau ou au moins une onde est
dominante et (3) le milieu est latéralement homogéne sous I’antenne. Une approche
probabiliste est ensuite utilisée afin de déterminer la direction de propagation du
champ d’ondes sur une portion du signal enregistré par I’antenne. Si plusieurs an-
tennes sont disposées autour de I’édifice volcanique, les directions de propagation,
calculées a chaque antenne, sont combinées. Ce procédé s’effectue sous la forme d’'un
calcul de densité de probabilité dont le maximum fournit la position de la source.
L’erreur sur la localisation de la source est estimée en fonction de ’étalement de la
fonction de densité de probabilité et exprimée sous forme d’un rayon quadratique
[cf. Partie “Methods”, Chapitre V].

Métaxian et al. (2002) ont utilisé ce principe dans le but de localiser les sources

des événements discrets et du trémor observés au volcan Arenal. Pour ce faire, quatre
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antennes sismiques de forme triangulaire ont été installées autour du volcan, entre
2 et 3.8 km du sommet. Chaque antenne était composée de trois capteurs verticaux
de type L4-C séparés les uns des autres d’une distance de 60 métres. L’estimation
des décalages temporels a dans un premier temps été testé avec différentes tailles de
fenétre. Les tests ont montré qu’une taille de fenétre de 2.56 s pour les événements
discrets et de 10.24 s pour le trémor est optimale pour la détermination des délais a
I’Arenal. L’estimation de la position de la source a ensuite été réalisée avec 2, 3 ou 4
antennes afin de tester la qualité du processus de localisation de la source. Métaxian
et al. (2002) ont ainsi montré, par le biais de ces différents tests, que la position de
la source était mieux contrainte si le nombre d’antennes utilisées était élevé et que
celles-ci étaient disposées uniformément autour de I’édifice. L’utilisation des quatre
antennes ont permis de localiser les sources des événements discrets dans une zone
de 1200 m de diameétre et les sources du trémor sur une zone de 800 m de diamétre,

légérement excentrées a 'ouest du sommet (Fig. 1.36).

La méthode du “Zero Lag Cross-Correlation”

La méthode du “Zero Lag Cross-Correlation” permet, comme la méthode de
triangulation sismique, de localiser la source des signaux sismo-volcaniques en se
basant sur la détermination des caractéristiques du champ d’onde (back-azimuth et
vitesse apparente). La principale différence avec la triangulation sismique réside dans
le fait que les délais entre deux signaux sont calculés dans le domaine temporel et
non pas dans le domaine fréquentiel. La procédure de calcul que nous allons détailler
ici est extraite de Del Pezzo et al. (1997).

La détermination de la position de la source est réalisée sur une grille de re-
cherche pour laquelle une vitesse apparente et un back-azimuth initiaux sont fixés.
Les décalages temporels correspondant sont ensuite estimés. En considérant une
onde plane traversant le réseau de capteurs, la différence de temps de propagation

observée entre deux stations i et j est définie par la relation suivante :

tij = paAzij + pyAyij (17)
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Fig. 1.36 : Localisation des sources estimée pour a) le trémor et b) les explosions
et signaux longue période enregistrés au volcan Arenal. Chaque fonction de densité
de probabilité a été obtenue par Métaxian et al. (2002) en sommant les fonctions
de densité de probabilité de la position de la source estimées pour chaque trémor,
explosion et événement longue-période.
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ou p, et p, sont les composantes cartésiennes du vecteur lenteur apparente, et Az;;
et Ay;; les différences de coordonnées entre les stations i et j. Les sismogrammes
A;(k) et A;(k) (k le temps a Iéchantillon), décalés suivant les délais, sont utilisés
pour estimer le coefficient d’intercorrélation pour chaque paire de capteurs (Frankel

et al., 1991) :

D >
v M i\2 72
VI (402 - (AD)

(18)

avec M le nombre d’échantillons, ainsi que le coefficient d’intercorrélation moyen
C =< (j >. Le calcul du coefficient d’intercorrélation moyen est répété pour
différentes valeurs de back-azimuth et de vitesse apparente. La valeur maximum de
C correspond au vecteur lenteur “vrai”, C' = C(p,,p,). Le back-azimuth ainsi que
la vitesse apparente sont alors estimés a partir des composantes du vecteur lenteur

“vrai” et définis par :

— aretan(Pz
o= arctcm(py) (19)

! (20)
’Ua =
(P2 + p2)\/2

Les erreurs sur le back-azimuth et la vitesse apparente peuvent étre définie a

partir de I'erreur sur le coefficient d’intercorrelation. Celle-ci peut étre exprimée par

2 2
AC — ,/w (21)

avec AC, l'erreur due au bruit et ACq l'erreur due au manque de cohérence a

la relation :

travers le réseau pouvant s’expliquer par des effets de site. Ces erreurs sont définies

par les expressions suivantes :

AC,/C=<C, > /C, (22)
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ACo = (1 = Crnaa) /0 (23)

ou < (), > est le coefficient moyen calculé a partir de coefficients d’intercorrélation
non normalisés par le dénominateur de I’équation (18) sur une fenétre de temps
sélectionnée avant l'arrivée de I'onde P, et C, le coefficient d’intercorrélation non
normalisé maximum ; et n = N(N —1)/2 le nombre de paires de capteurs. L’incerti-
tude sur le back-azimuth et la vitesse apparente peut étre obtenue en sélectionnant
les p,,p, sur la grille pour lesquels ¢(p,, py) > Cpiar — AC permettant de définir une
zone d’incertitude.

Del Pezzo et al. (1997) ont utilisé le “Zero Lag Cross-Correlation” sur 7 séismes
locaux de faible magnitude enregistrés par deux antennes sismiques composées de
10 et 12 capteurs. L’estimation du back-azimuth et de la vitesse apparente a été
réalisée dans la bande de fréquence 4-6 Hz. Les positions des séismes ainsi que les
incertitudes sur les localisations sont affichées sur la figure 1.37. De la méme ma-
niére, La Rocca et al. (2000) ont localisé la source de signaux enregistrés par deux
antennes sismiques de 28 et 18 capteurs situées respectivement au nord et a I'ouest
des cratéres actifs. Les localisations montrent une source principale superficielle sous
les évents et des sources secondaires situées a proximité du graben de la Sciara del
Fuoco et de 'ancien cone parasite du Timpone del Fuoco (Fig. 1.38). La Rocca et al.
(2004) ont repris les données traitées par La Rocca et al. (2000). En utilisant le “Zero
Lag Cross-Correlation”, ces auteurs ont estimé le vecteur lenteur “observé” pour cha-
cune des deux antennes. La localisation de la source est basée sur une l'utilisation
d’une grille de recherche 3D. Pour chaque antenne et chaque nceud de la grille, le
temps de propagation est estimé en utilisant le code en différence finie de Podvin et
Lecomte (1991), adapté a I'espace 3D par Lomax et al. (2000) ainsi qu'un modéle de
vitesse de la structure. Les temps de propagation sont ensuite convertis en vecteur
lenteur en considérant des ondes planes. La position de la source est donnée par la
valeur minimum de la différence entre les vecteurs lenteur observés et les vecteurs
lenteur théoriques. Les localisations montrent des sources peu profondes, avec des
profondeurs inférieures a 500 m, sous les cratéres actifs (Fig. 1.39). Almendros et

al. (1999) ont adapté la méthode du “Zero Lag Cross-Correlation” au cas des ondes
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Fig. 1.37 : Positions approximatives des sources de 7 petits séismes de faible magni-
tude enregistrés au volcan Teide (figure tirée de Del Pezzo et al. (1997)).

sphériques. Cette adaptation a été utilisée sur les enregistrements sismiques obser-
vés & Deception Island sur les antennes proches des sources. Pour des sources plus
distantes, la version classique de la méthode, basée sur un champ d’ondes planes, a

été utilisée.

La méthode MUSIC

La méthode MUSIC (“Multiple Signal Classification”), considérée comme une
méthode haute résolution, se base sur une décomposition en vecteurs propres de la
matrice de covariance de sismogrammes enregistrés par les capteurs d’une antenne
sismique. Les bases de deux sous-espaces sont définies a partir des vecteurs propres :
(1) la base d’un sous-espace signal formée par les vecteurs propres associés aux q
valeurs propres les plus élevées (¢ < N, N le nombre de capteurs) et (2) la base d’un

sous-espace bruit formée par les vecteurs propres correspondant aux N-q valeurs
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Fig. 1.38 : Positions des sources d’explosions observées au Stromboli et localisées
par La Rocca et al. en utilisant la méthode du “Zero Lag Cross Correlation”.
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Fig. 1.39 : Exemple de localisation obtenue par La Rocca et al. (2004) sur le volcan
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propres restantes. La réponse du réseau, contenant I'information sur la dépendance
spatiale de la phase d’une onde plane, est définie par un ensemble de vecteurs géné-
riques qui sont projetés sur le sous-espace bruit. Les vecteurs contenant la direction
du signal sont déterminés en recherchant les vecteurs génériques présentant un mi-
nimum de projection dans le sous-espace bruit. Ces solutions sont déterminées en
identifiant les maxima de la fonction directionnelle, également appelée le spectre de

puissance de la lenteur, définie par (Goldstein et Archuleta, 1987) :

D(f;s)=( Y [B(f,s) cdotV,,[*)~! (24)

nenoise
ou V,, sont les vecteurs propres formant la base du sous-espace bruit et B(f,s)
les vecteurs génériques de la réponse du réseau avec B;(f,s) = exp(i2ns - r;) (r;
la position de la station j et s le vecteur lenteur apparente). Le vecteur vitesse
apparente Sy correspondant au pic dominant du spectre de puissance de la lenteur
permet de définir la vitesse apparente et le back-azimuth exprimés par les relations

suivantes :

So = /52 + 52 (25)

T S
¢y = 5 arctan(s—z) (26)

ou S, et S, sont les composantes cartésiennes du vecteur lenteur apparente. Afin
d’améliorer la précision sur la détermination du vecteur lenteur apparente, les spectres
de puissance de la lenteur, calculés pour une série de fréquences contenues dans la
bande de fréquence d’intérét, sont sommés (Almendros et al., 2001a). Ceci a pour
effet d’améliorer la résolution des pics stables et de réduire les effets des pics indé-

sirables.

D(s)= Y D(fs) (27)

k€bande

Les erreurs associées a 'azimuth et a la lenteur apparente sont dépendantes du
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maillage de la grille utilisée pour la détermination du vecteur lenteur apparente et

de la largeur du pic dominant. Les erreurs sont alors définies par :

A¢ = arctan (Aig”d> (28)
0
AS = A, (29)

ot AS,,iq représente le pas de la grille.

Almendros et al. (2001) ont localisé les zones source de la sismicité longue période
et du trémor observés au Kilauea. Cette sismicité a été enregistrée en 1997 lors d’une
campagne sismologique durant laquelle trois antennes ont été installées, comprenant
respectivement 41, 22 et 12 capteurs. [’estimation du vecteur lenteur via MUSIC
a été réalisée sur 1129 signaux longue période et 147 échantillons de trémor. Afin
de localiser la source des signaux a partir des back-azimuths et lenteurs apparentes
estimés pour chacune des antennes sismiques, Almendros et al. (2001) ont utilisé
une approche probabiliste sur une grille de recherche. Pour cela, ils ont défini la

probabilité spatiale de la source :

o(wy,2)= ] Pile,y,2)Pé(z,y.2) (30)
Acarray

ol P(;“(ac,y,z) est la probabilité que si la source se situe au point (x,y,z) le back-
azimuth doit étre le méme que celui estimé avec I'équation (25); Pé(x,y, 2) est la
probabilité que si la source se situe au point (x,y,z) la lenteur apparente doit étre la
méme que celle estimée avec I’équation (26). Les localisations montrent trois régions
source pour la sismicité longue période (Fig. 1.40) : deux zones superficielles, 1'un
a ~ 200 m au nord-est du cratére Halemaumau, 'autre s’étendant vers le sud-est
du cratére Halemaumau, et une troisiéme zone a ~ 400 m de profondeur sous le
quart nord-est du cratére. Les localisations réalisées sur le trémor montrent une
zone source unique dont la position est similaire a celles des signaux longue période,
mettant ainsi en évidence la relation existante entre ces deux types d’activité. Ré-

cemment, Inza et al. (2011) ont utilisé la méthode MUSIC dans le but de localiser la
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probability

Fig. 1.40 : Vue 3-D des régions sources des signaux longue-période au Kilauea (Al-
mendros et al., 2001b).

source des explosions et des signaux longue période se produisant au volcan Ubinas,
et enregistrés par deux antennes sismiques, comprenant chacune 12 sismomeétres 3-
composantes. Les auteurs ont dans un premier temps testé la méthode en utilisant
des sismogrammes synthétiques calculés pour des sources situées a différentes pro-
fondeurs sous le cratére en utilisant un modéle de vitesse homogéne de la structure.
La méthode MUSIC a été utilisée pour estimer le vecteur lenteur en chaque antenne,
puis la localisation de la source a été réalisée en intersectant les back-azimuths et
angles d’indicence issus des vecteurs lenteur de chaque antenne. Les localisations
ont été réalisées en utilisant d’'une part les données enregistrées par les composantes
verticales et d’autre part par les trois composantes des sismomeétres. Les résultats
montrent que I’estimation de ’angle d’incidence en chaque antenne et donc I’estima-
tion de la profondeur des sources est mieux résolue en utilisant les trois composantes.
Les localisations réalisées par la suite sur les signaux d’explosion et longue période
observés au volcan Ubinas ont montré que les zones source étaient respectivement

situées a 1000 + 660 m et 3000 £ 730 m sous le fond du cratére actif (Fig. 1.41).
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Fig. 1.41 : Fonction de densité de probabilité de la position de la source obtenue
pour une explosion (a & ¢) et un événement longue-période (b a d) enregistrés au
Volcan Ubinas (Inza et al., 2011).
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3.5 Discussion et conclusions

Les techniques de sismologie volcanique évoquées dans cette partie ne sont pas les
seules méthodes existantes pour localiser les sources sismiques en milieu volcanique,
mais elles sont les plus couramment utilisées. Souvent dérivées des méthodes de
sismologie, elles ont été adaptées ou développées dans le but de prendre en compte
la particularité des formes d’onde ainsi que la complexité de la structure des édifices.
En effet, les méthodes de localisation basées sur les temps d’arrivées ne peuvent étre
appliquées a certains signaux sismo-volcaniques, comme les signaux longue-période,
qui sont emergents ou stationnaires sur de longue durée comme le trémor. Dans de
telles conditions il est extrément difficile de pointer de premiéres arrivées pour en
déduire une position de la source. Quelques études ont été menées afin de localiser la
source d’explosions (Hagerty et al., 2000) ou de signaux longue-période (Koyanagi
et al., 1987; Lahr et al., 1994) en utilisant le temps des premiéres arrivées mais la
qualité des localisations n’était en général pas satisfaisante. Afin de contourner le
probléme apporté par le caractére émergent des signaux, plusieurs approches ont été
développées telles que I'utilisation des antennes ou encore 'utilisation des amplitudes
sismiques.

L’utilisation des amplitudes sismiques (Aki et Ferrazzini, 2000 ; Battaglia et Aki,
2003) est une bonne alternative si celles-ci sont correctement corrigées des effets de
site observés au niveau de chaque station. La distribution spatiale des amplitudes
fournit alors directement une estimation de la position de la source et de sa profon-
deur. La méthode d’inversion proposée par Battaglia et Aki (2003) se base sur une
vitesse moyenne des ondes de volume et de surface dans la structure. Ce critére a
pour avantage de rendre la méthode utilisable sur tout type de volcan, que celui-
ci dispose ou non d'un modéle de vitesse. Cette technique a également 1'avantage
de pouvoir étre utilisée sur des jeux de données enregistrés par les réseaux perma-
nents de surveillance. Elle permet également d’estimer le taux d’effusion du magma
lors d'une éruption a partir des amplitudes du trémor, ce qui apporte un critére
supplémentaire dans la compréhension de la dynamique éruptive des volcans.

Les techniques d’antennes sont utilisées dans le but d’obtenir les caractéristiques

de la propagation d’'un champ d’ondes, c’est-a-dire le back-azimuth, la lenteur ap-
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parente, et lorsque la configuration de I'antenne et le type d’onde le permettent,
I'angle d’incidence. Un des avantages de ces méthodes est que peu de capteurs (trois
au minimum) sont nécessaires pour estimer la direction du champ d’ondes. Le dé-
ploiement de plusieurs antennes autour du volcan permet d’estimer la position de
la source avec une précision raisonnable. Métaxian et al. (2002) ont montré que le
nombre d’antennes utilisé était un critére important sur la qualité de la position de
la source. En effet, plus le nombre d’antennes est important, plus les incertitudes
générées par les effets de structure sur la propagation des ondes sont minimisées. La
méthode de triangulation sismique est basée sur la propagation d’une onde plane
non dispersive a travers le réseau. Cette hypothése en fait une méthode peu adaptée
pour I'étude des champs d’ondes complexes. Il en est de méme pour la méthode du
“Zero Lag Cross Correlation”. Toutefois, ces méthodes permettent d’obtenir une as-
sez bonne estimation de la position de la source (1) sans la nécessité de connaitre les
vitesses de propagation des ondes dans I'édifice et (2) en faisant 'hypothése d’une
propagation en ligne droite entre source et réseau, ce qui est raisonnable lorsqu’on
analyse les ondes P en champ proche. L’algorithme MUSIC est capable de mesurer
la direction et les amplitudes de champs d’ondes complexes se propageant dans un
milieu homogeéne, qu’ils soient stationnaires ou non-stationnaires (Goldstein et Ar-
chuleta, 1987). Cette capacité permet de distinguer différentes sources ayant généré
un signal sismique sur un méme laps de temps. Comme pour les méthodes men-
tionnées ci-dessus, I'utilisation de MUSIC ne nécessite aucune connaissance de la
structure interne du volcan pour fournir une position de la source. Toutefois, I'ajout
du modéle de vitesse ainsi que de la topographie dans 'estimation de la position de
la source apporte deux conséquences majeures. La connaissance de la structure, et
en particulier la structure superficielle de I’édifice (topographie et modéle de vitesse),
permet I'amélioration de la localisation en réduisant les erreurs sur la propagation
des ondes due aux hétérogénéités (Neuberg et Pointer, 2000; Bean et al., 2008;
Métaxian et al., 2009). De plus, elle permet une estimation de la position de la
source dans l’espace 3-D, en fournissant la position dans le plan horizontal et la
profondeur (La Rocca et al., 2004). En minimisant la différence entre les paramétres

de propagation observés et les paramétres de propagation donnés par le modéle du
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vecteur lenteur estimé dans la structure du Kilauea, Almendros et al. (2001) ont
défini une zone source qui prend en compte les effets de structure. L’utilisation du
modéle du vecteur lenteur dans les méthodes de localisation permet donc d’obtenir
des positions de sources plus réalistes. A I'inverse de la méthode de localisation via
les amplitudes sismiques qui peut étre utilisée directement sur les jeux de données
existants enregistrés par les réseaux permanents, les techniques d’antennes sont gé-
néralement utilisées sur des jeux de données provenant de campagnes sismologiques.

Il existe plusieurs raisons a cela :

1. La qualité des localisations :
Nous avons pu constater que la qualité d’une localisation est en partie basée
sur le nombre d’antennes (Métaxian et al., 2002) utilisé. Pour contraindre ce
critéres, le réseau doit alors comprendre suffisamment d’antennes, et chaque
antenne doit comprendre suffisamment de capteurs pour améliorer ’estimation

du vecteur lenteur.

2. Gestion de 'équipement :
Le grand nombre de capteurs nécessaire pour obtenir une position satisfaisante
de la source requiert des cotits plus importants pour l'acquisition et 1’entre-
tien du matériel. Par conséquent les antennes sismiques ne sont que rarement

intégrées de fagon permanente aux réseaux de surveillance.

Malgré cela, la polyvalence des techniques d’antennes font qu’elles sont de plus en
plus utilisées pour I'étude des signaux sismo-volcaniques.

La polarisation des ondes ne peut étre employée pour localiser les sources sis-
miques que sous certaines conditions. Ces derniéres sont essentiellement contraintes

par la structure de 1’édifice volcanique.

1. Le positionnement des sismomeétres :
Nous avons vu que la position de la source ne peut étre calculée que si les
sismomeétres sont déployés a proximité de la zone source, limitant ainsi les

effets générés par la structure sur la propagation des ondes.

2. La périodicité des signaux :

Les volcans sont connus pour étre des édifices trés hétérogénes, au relief bien
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marqué, issus de I'accumulation de produits volcaniques variés (produits pyro-
clastiques, coulées de lave) recoupés par de nombreuses structures (dykes, sills,
fractures). De telles structures influent fortement sur la propagation des ondes
et il est souvent difficile d’évaluer les perturbations induites par la structure
sur la propagation du champ d’ondes. Afin de contourner les possibles effets
dus a la structure, la polarisation des ondes est généralement utilisée sur les
signaux de longue période, moins affectés par les hétérogénéités locales et la
topographie. Les signaux de courte période sont quant a eux plus sujets aux
effets de structure. Leur localisation est donc moins robuste que celles des

signaux de longue période.

Si ces deux conditions ne peuvent étre réunies, la stratigraphie du volcan doit étre
connue pour retracer au mieux la propagation des ondes (Neuberg et Pointer, 2000).

Pour les mémes raisons que pour la polarisation des ondes, I'inversion de la forme
d’onde est réalisée sur des signaux de longue période (T < 1; Lokmer et al., 2007 ;
Davi et al;, 2010). Cependant elle nécessite une connaissance, a priori détaillée, de
la structure prise en compte dans le calcul des fonctions de Green. Si le modéle de
la structure est bien connue, les localisations sont robustes. Malgré la qualité de la
position des sources, I'inversion des formes d’onde est essentiellement utilisée pour
obtenir le mécanisme a la source. En effet, la localisation des sources est de plus en
plus réalisée et considérée comme un préalable a la recherche du mécanisme.

Nous avons donc vu, dans cette partie consacrée a un état de I’art en matiére de
localisation des sources, que les méthodes les plus couramment utilisées dépendent
a différents degrés de la connaissance que nous avons de la structure volcanique. La
plupart de ces techniques ne nécessitent pas de connaissance sur la stratigraphie.
Cependant, une connaissance partielle ou détaillée du milieu améliore la localisation

en prenant en compte une propagation plus réaliste des ondes sismiques.
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CHAPITRE 11

Contexte géodynamique et volcanologique

1 IL’arc du Vanuatu

[’arc insulaire du Vanuatu, également connu sous le nom des Nouvelles Hébrides,
s’étend dans le Sud-Ouest Pacifique des iles Salomon au Nord aux iles Fidji au Sud
sur une distance de 1400 kilométres (Fig. 2.1). Sa faible extension latérale, d’environ
200 km, a conduit de nombreux auteurs a le considérer comme un arc jeune (< 15
Ma selon Dickinson (1973) et 3 Ma pour le Sud de I'arc selon Karig et Sharman
(1975)). Sa formation est issue de la subduction de la plaque Indo-Australienne sous
la plaque Pacifique. Le pendage de la plaque plongeante, en direction de I'Est, a été
estimé a 70 par Dubois et al. (1975) et a 75" £ 11° par Pascal et al. (1978) sur
I'ensemble de l'arc (Fig. 2.2).

Depuis les années 1970, I’arc du Vanuatu est une zone d’étude trés appréciée du
point de vue scientifique en raison de la diversité des phénoménes géodynamiques
observés. Hormis les phénoménes liés a la subduction, c¢’est-a-dire la formation d’une
fosse profonde a I’Ouest de 'arc, de I'arc insulaire lui-méme ainsi que des bassins
d’arriére-arc, I’arc est sujet a des phénoménes annexes tels que des collisions entre
celui-ci et des zones de fractures portées par la plaque Indo-Australienne. En effet,
la ride d’Entrecasteaux, zone de fractures majeure sismiquement inactive (Daniel et
al., 1978 ; Jouannic et al., 1982), entre en collision avec 'arc dans sa partie centrale
(Fig. 2.1). Les effets de cette collision seront détaillés lors de la description de la
structure de I'arc volcanique. Il en est de méme pour la ride des Loyauté qui heurte
I'arc dans sa partie Sud a environ 22°S (Lafoy et al., 1996; Fig. 2.1). A I'Est,
I’arc est limité par le bassin Nord-Fidjien. Celui-ci comprend de nombreux accidents
tectoniques comme la ride d’'Hazel Holme dont I'extrémité Ouest vient butter contre

l'arc & des latitudes avoisinant 14 & 15°S (Louat et Pelletier, 1989 ; Fig. 2.1).
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Fig. 2.1 : Carte de I’arc du Vanuatu extraite de Coudert et al. (1981). Les informa-
tions sur la bathymétrie, représentées par des isobathes, sont extraites de Mamme-
rickx et al. (1971). L’emplacement de la zone de fractures d’Hazel Holme, dans la
partie occidentale du bassin Nord-Fidjien, est représenté en tiret [Carney et MacFar-

lane ,1979]. Les deux lignes rouges marquent la position de deux profils de sismicité
(AA’ et FF’) présentés dans la Fig. 2.2.
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Distribution de la sismicité le long du plan de Benioff, a) au Nord et b)

dans la partie Sud de I'arc [d’aprés Pascal et al., 1978]. La position des deux profils
est indiquée sur la Fig. 2.1. Les cercles blancs marquent la position des séismes apreés
relocalisation. Les points noirs indiquent les séismes pour lesquels le mécanisme au

foyer est précisé.

1.1 Structure de ’arc

Du fait du nombre abondant d’études réalisées sur le Vanuatu (Mitchell et War-

den, 1971; Karig et Mammerickx, 1972; Dubois et al., 1975; MacFarlane et al.,

1988 ; Maillet et al., 1995), la structure de I’arc volcanique est a ce jour bien connue.

Il est constitué de trois chaines volcaniques (Fig. 2.3) :

1. La chaine Ouest :

Elle comprend les iles Santo, Malekula et Torres. L’activité volcanique au-

rait

débuté a I’Oligocéne supérieur et a connu une phase plus intense durant

le Miocéne inférieur a& moyen, c’est-a-dire entre 25 et 14 Ma (Maillet et al.,

1995). De nombreuses hypothéses ont été avancées sur la géodynamique liée a

la formation de ces iles. Pour un grand nombre d’auteurs (Mitchell et Warden,

197

1; Karig et Mammerickx, 1972 ; Jouannic et al., 1982; MacFarlane et al.,

1988 ; Monzier, 1993 ; Maillet et al., 1995) , la formation de l'arc occidental

résulterait de la subduction de la plaque Pacifique sous la plaque Australienne

au niveau de la fosse du Vitiaz, au nord du bassin Nord-Fidjien (Fig. 2.1).
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Cette ancienne zone de subduction aurait été bloquée il y a environ 10 Ma a la
suite de la collision du plateau océanique d’Ontong Java avec 'arc du Vitiaz.
Ce blocage aurait induit une inversion de la polarité de la zone de subduction
donnant lieu a la subduction telle que nous la connaissons actuellement. Ces
mémes auteurs ont également montré que cette inversion de la polarité avait
été accompagnée d’une rotation liée a 'ouverture du bassin Nord-Fidjien ex-
pliquant la position actuelle de ’arc du Vanuatu par rapport aux autres arcs
insulaires avoisinants. Les analyses pétrologiques (MacFarlane et al., 1988
Maillet et al., 1995) montrent que les dépots volcaniques formant les iles de la
ceinture Ouest sont principalement constituées de laves basaltiques a olivine,

de dacites, de ponces rhyodacitiques et d’andésites.

. La chaine Est :

Elle est composée des iles de Pentecote et Maewo. Le volcanisme s’est manifesté
sur ces iles du Miocéne supérieur au Pliocéne inférieur. D’apres Maillet et al.
(1995), les dépots sur I'ile de Maewo dateraient de 7 5 Ma et ceux de I'ile de
Pentecote de 6 — 3 Ma. La formation de ces deux iles seraient liées a la zone
de subduction sous sa forme actuelle (Jouannic et al., 1982). Les affleurements
montrent une série de matériaux volcaniques, constituée de pillow lavas, de
bréches, d’intrusions et de roches pyroclastiques reposant sur un socle composé
de roches basaltiques a ultramafiques interprétées comme étant des ophiolites
(Mitchell et Warden, 1971 ; MacFarlane et al., 1988 ; Maillet et al., 1995). La
présence du socle sous les dépots volcaniques n’a pu étre vérifiée que pour l'ile

de Pentecdte ou ce dernier affleure.

. La chaine centrale :

Elle est constituée de nombreuses iles alignées le long d’une ligne volcanique,
paralléle a la zone de subduction. La majorité de ces iles comprennent un a
plusieurs volcans actifs ou en phase de repos. La datation des dépots montrent,
que le volcanisme de la chaine centrale a débuté durant le Miocéne supérieur
(Erromango : 5.8 — 5.3 Ma d’aprés Bellon et al., 1984) a I’actuel. La formation
de la chaine centrale est contemporaine de la subduction actuelle. A la diffé-

rence des deux autres ceintures volcaniques, la majeure partie des dépots se
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sont mis en place a lair libre (Mitchell et Warden, 1971 ; Maillet et al., 1995).
Ces dépots montrent des compositions basaltiques a andésitiques (Mitchell et
Warden, 1971 ; Robin et al., 1991, 1994). L’analyse des laves ont montré deux
types distincts (MacFarlane et al., 1988; Maillet et al., 1995) : 1) les laves
riches en K20 observées sur les iles Tongoa, Ambrym, Aoba et Santa Maria
et 2) les laves pauvres en K20 mises en place sur les iles de Matthew, Hunter,
Anatom, Tanna, Erromango, Efate, Lopevi ainsi que sur les iles Banks excepté
Santa Maria. Crawford et al. (1988) suggérent que les laves pauvres en K20
seraient issues de degrés élevés de fusion partielle & des niveaux peu profonds
du manteau supérieur, ce qui différe des laves riches en K20 dont l'origine

serait plus profonde.

Hormis la présence de trois chaines volcaniques distinctes de par leur age et leur

pétrologie, 'arc du Vanuatu montre d’autres caractéristiques particuliéres qui font

de lui un arc complexe. Une série de campagnes GPS menées sur I’ensemble de I'arc

(Calmant et al., 1995; Calmant et al., 2003) met en évidence une forte variabilité

des vitesses de convergence le long de I'arc (Fig. 2.4). Ces variations permettent de

définir quatre zones distinctes :

1.

La partie Nord de I'arc comprenant les iles Banks et Torres. Les vitesses de

convergence obtenues varient de 65 mm/an (iles Torres) a environ 76 mm/an

(iles Banks).

La partie centrale montre des vecteurs déplacement plus faibles, entre 28 et 42
mm /an sur les iles de la chaine Ouest (Santo et Malekula) et 55 mm/an pour

les iles de la chaine Est (Maewo et Pentecote).

La partie Sud, qui s’étend des iles Epi a Anatom, montre des vitesses de

convergence variant de 60 mm/an (Epi) & 120 mm/an (Tanna et Anatom).

La partie extréme Sud, avec les iles Hunter et Matthew, montre de nouveau
de faibles vitesses. En effet, les vitesses estimées sont de 48 mm/an a Matthew

et de 42 mm/an a Hunter.

La structure de ces quatre segments a été fortement étudiée a partir de profils de

sismique réflexion et de profils bathymétriques (Puech et Reichenfeld, 1969 ; Karig et
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Fig. 2.3 : Carte du Vanuatu sur laquelle sont représentées les trois chaines volcaniques
(occidentale, orientale et centrale) composant I'arc [Jouannic et al., 1982].
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Fig. 2.4 : Vecteurs de convergence mesurés par GPS le long de la zone de subduc-
tion dans un référentiel ou la plaque Australienne est fixe [Calmant et al., 2003].
Les fleches plus épaisses indiquent le déplacement relatif de la plaque Australienne
par rapport a la plaque Pacifique estimé par Calmant et al. (2003 ; fleche blanche)
et issu de NUVEL-1A (gris clair) et de Tregoning 2002 (gris foncé). AP : plaque
Australienne ; DER : Ride d’Entrecasteaux; NC : Nouvelle Calédonie; NoR : Ride
de Northfolk ; LyR : Ride des Loyauté; WNFB : partie occidentale du Bassin Nord-
Fidjien.
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Mammerickx, 1972 ; Dubois et al., 1975). Les secteurs Nord et Sud de I'arc présentent
une géométrie caractéristique des arcs insulaire comme décrit par Karig et Sharman
(1975). D’Ouest en Est, ils montrent tous les deux une fosse profonde (entre 7500 et
8500 métres de profondeur), une pente en gradins marquant le prisme d’accrétion, un
plateau parfois dépressionnaire, une ligne volcanique suivie d'un fossé d’effondrement
comme le fossé de Coriolis dans le segment Sud (Fig. 2.1). Entre ces deux secteurs,
c’est-a-dire au niveau du segment central, la zone ne présente ni fosse profonde ni
bassin d’arriére-arc. Pour plusieurs auteurs (Pascal et al., 1974; Ravenne et al.,
1977; Collot et al., 1985, 1991, 1992 ; Greene et al., 1988a,b, 1992), l'interruption de
la fosse profonde et la position anormale des iles Santo et Malekula dans la partie
centrale seraient due a la collision de la zone de fractures d’Entrecasteaux avec
I’arc insulaire. Cette collision aurait également pour effet de diminuer la vitesse de
convergence des plaques (Calmant et al., 2003). MacFarlane et al. (1988) attribuent
non seulement a la collision ride d’Entrecasteaux / arc insulaire des perturbations
tectoniques mais également des perturbations pétrologiques conduisant a des laves

plus riches en K20.

1.2 Sismicité de ’arc

Blot (1972) a analysé la sismicité de I’arc du Vanuatu et a mis en évidence trois
types de séismes, 1) les séismes superficiels (0 — 50 km), 2) les séismes intermédiaires
(~ 160 km) et 3) les séismes profonds (250 300 km), dont la grande majorité se
situent sur le plan de Benioff (Fig. 2.2). Quelques années plus tard, Louat et al.
(1988) analysérent la répartition de la sismicité superficielle et intermédiaire dans le
but de contraindre les processus de subduction se produisant le long de 'arc. La dis-
tribution géographique non uniforme des séismes met en évidence des hétérogénéités
qui, selon Louat et al. (1988), reflétent des variations dans le degré de couplage a
I'interface des plaques (sismicité superficielle) ou des changements de morphologie
voire la présence d’une plaque subduite sous I’arc insulaire (sismicité intermédiaire).
Afin d’expliquer les variations du degré de couplage dans la portion superficielle
de l'interface de subduction, Louat et al. (1988) proposérent un découpage en trois

parties de cette région.
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1. La zone de détachement, sismiquement inactive, caractérisée par un faible cou-
plage excepté durant les ruptures interplaques majeures. Les zones de détache-

ment sont généralement associées a une morphologie anormale de 1’avant-arc.

2. La zone de couplage caractérisée par une sismicité continue le long de la portion

profonde de la région considérée.

3. Les barriéres de rupture, zones a forte résistance, caractérisées par un fort
degré de couplage et associées a une forte sismicité localisée le long de par-
tie superficielle la plus proche de la fosse. Ces barriéres bordent les zones de

détachement et limitent la taille des ruptures potentielles.

La répartition hétérogéne des séismes intermédiaires, définie par la présence de
lacunes et d’essaims de sismicité, peut étre interprétée par deux phénomeénes. Dans
le cas d'une lithosphére uniforme, cette distribution peut étre expliquée par une
plaque subduite continue et uniforme. Dans le cas d’une lithosphére non uniforme,
elle peut étre interprétée par la présence d’une discontinuité de la lithosphére sub-
duite. De nombreuses études ont été menées plus récemment sur la sismicité de 'arc
et sont généralement basées sur I'analyse d’événements sismiques majeurs. Mellors
et al. (1991) ont analysé la sismicité et la déformation enregistrées 6 jours aprés
un séisme de magnitude 5.9 localisé au nord-ouest de I'ille Efate. Pour ces auteurs,
les relations sismicité/déformation observées impliquent soit la mise en place d’une
intrusion magmatique initiée par le séisme tectonique, soit un glissement lent asis-
mique faisant suite au séisme majeur. Un autre événement de grande ampleur a
récemment suscité un grand intérét scientifique pour la compréhension de la tecto-
nique active de I'arc. Le 26 Novembre 1999, un séisme tectonique majeur de magni-
tude 7.5 est enregistré et localisé a I'est de I'ile d’Ambrym. Ce séisme s’est produit
dans une région caractérisée jusqu’alors par une sismicité modérée (Pelletier et al.,
2000 ; Régnier et al., 2003). Régnier et al. (2003) ont analysé la sismicité précédant
I’événement principal ainsi que la série de répliques induites par ce dernier. La répar-
tition de la sismicité montre que la majorité des événements étaient concentrés dans
les 20 premiers kilométres. Ces auteurs ont toutefois noté la présence de séismes
plus profonds, de magnitude inférieure a 4, localisés sous Ambrym. Ces séismes ont

été attribués a 'activité magmatique alimentant la chaine volcanique. Les résultats
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obtenus par Régnier et al. (2003) ont également montré qu'un événement de grande
magnitude ne peut se produire que sur une faille existante et mature et qu’a l'in-
verse, les séismes qui le précédent sont liés aux petites failles récentes. Lagabrielle et
al. (2003) se sont intéressés aux déplacements verticaux cosismiques liés & ce méme
séisme. Leur analyse a permis d’identifier un escarpement a ’est d’Ambrym pouvant
correspondre & un potentiel plan de faille. La présence de récifs coralliens a quelques
meétres au-dessus du niveau de la mer dans la région la plus affectée par le souléve-
ment suggére que le méme plan de faille est réguliérement sollicité (Lagabrielle et

al., 2003).

2 L’ile de Tanna

L’ile de Tanna se situe dans la partie Sud de I'arc du Vanuatu ou les vitesses
de convergence de la zone de subduction sont les plus importantes (Calmant et al.,
2003). Elle s’étend approximativement sur ~ 40 km de long et ~ 19 km de large, soit
sur une superficie de 550 km?. L’ile présente une géomorphologie trés variée avec
une zone de hauts plateaux au Nord a une altitude d’environ 350 m et une région
montagneuse au Sud dont le point culminant est le Mont Tukosmeru a 1084 m.

L’ile de Tanna s’est édifiée au cours de nombreuses manifestations volcaniques
et de phases de croissance des récifs calcaires durant le Pliocéne supérieur a ’actuel.
Les descriptions des différences phases ainsi que de leurs produits volcaniques sont
extraites de Carney et MacFarlane (1979), Robin et al. (1994) et Allen (2005).

Trois ensembles volcaniques majeurs constituent I'lle de Tanna (Fig. 2.5). Le
groupe de Green Hill, comprenant les roches les plus anciennes (Pliocéne supérieur),
s’étend dans les parties Nord et Est de l'ile. Il est recouvert par des dépots vol-
caniques provenant du groupe du Tukosmeru qui occupe principalement les régions
centrale et Sud de Tanna. Les datations montrent que ces dépots se sont mis en place
durant le Pléistocéne supérieur. Le dernier épisode volcanique majeur, formant le
groupe de Siwi, a débuté dans la partie Sud-Est lors du Pléistocéne supérieur et
se manifeste encore aujourd’hui & travers le volcan Yasur, seul volcan actif de I'ile.

Ces différents ensembles volcaniques ont été recoupés par trois phases de croissance
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Fig. 2.5 : Carte géologique de I'ile de Tanna élaborée par Carney et MacFarlane
(1979)

et de soulévement des récifs calcaires lors du Plio-Pléistocéne et aprés I'épisode de
Siwi.
1. Le Groupe de Green Hill :
La série de Green Hill est principalement composée des laves basaltiques as-
sociées a des dépots pyroclastiques d’andésite basaltique. Il a été établi, par
analyse des séquences stratigraphiques affleurant le long du littoral ainsi que
dans les ravines creusées par les riviéres, que les dépots de Green Hill pro-

viennent de deux centres volcaniques.

(a) Le centre volcanique de Green Hill au Nord de l'ile, & proximité du vil-
lage de Green Hill qui lui a donné son nom. La série, d’une épaisseur d’au
moins 200 m, montre des laves basaltiques massives, pauvres en phéno-
cristaux, intercalées avec des lits de pyroclastes. La distribution radiale
des pendages autour de Lownimhapon marque I'emplacement du centre

principal. Des tendances différentes au Nord de ce dernier suggérent la
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présence de centres parasites. Les dépots a I'Est du centre volcanique
montrent des laves basaltiques intercalées dans des dépots bréchiques et
tuffacés riches en lithiques recoupés de dykes. A I’Ouest, les dépots sont
principalement des tuffs & granulométrie fine comprenant des blocs de

lave.

Le centre volcanique de Waesisi-Lowniel & I'Est de Tanna. Les falaises
en bord de littoral permettent de visualiser la succession des dépots py-
roclastiques constituant la série de Green Hill dans cette partie de Iile.
En longeant le littoral de I'Est de Lowniel & 'Ouest de Waesisi, on re-
trouve : des coulées de lave riche en phénocristaux affectées d’un pendage
vers I'Est ; des dépots stratifiées constitués de bréches, scories, tuffs et de
blocs de lave basaltique porphyrique; ces mémes dépots intercalés avec
des coulées de lave et recoupés par de nombreux dykes. Dans les terres, les
dépots sont constitués de tuffs ponceux, de scories et de laves basaltiques
massives intercalées, 'ensemble affecté d’un léger pendage vers I’Ouest.
Selon Carney et MacFarlane (1979), I'inclinaison vers I'Ouest des dépots
suggére que ceux-ci reposent probablement sur le flanc de ’ancien centre
de Waesisi-Lowniel. Ces dépots, pétrologiquement comparables a ceux
du groupe du Tukosmeru, pourraient étre plus jeunes que ceux du centre

volcanique de Green Hill.

L’ensemble des pyroclastes situés a I’'Est de Tanna entre les deux centres volca-

niques (Fig. 2.6a; cf. OTI Ignimbrite Sequence) montrent des caractéristiques

de mise en place en milieu marin (bréches en pseudo-coussin). Leur granulo-

métrie grossiére, décroissant vers 1'Ouest, ainsi que la présence de nombreux

blocs de lave andésitique a andésitique-basaltique, suggérent une origine pour

ces dépots a 'Est de Tanna, au niveau d’'un 3éme centre volcanique de com-

position plus acide. Ce centre serait aujourd’hui sous le niveau de la mer.

. Le Groupe du Tukosmeru :

La série du Tukosmeru, mise en place durant le Pléistocéne supérieur, peut

étre divisé en deux sous-ensembles :

(a)

Le centre volcanique, situé dans la partie Sud de Tanna, est un strato-
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10

proximal

3c densely to incipiently
welded spatter agglomerate

middle/upper part: non- to incipiently
welded with densely welded lenses up
to 10 m across and <1.5 m thick.
Incipiently welded domains

contain black spatter and lithic clasts.
Spatter clasts are highly elongate
(ratios 20:1) and 10 cm to 2 m long.
Lithic clasts are 5-40 cm across but

and diorite; some are hydrothermally
altered.

lower part: densely welded,
streaky red with black glassy base.
Streaks show highly irregular fluidal
morphologies.

3b coarse lithic breccia

tan-orange matrix

lower part: 0.4 m thick , crudely
stratified, reversely graded,

can reach 1 m and vary between basalt

upper part: massive, poorly sorted, fine

Lava
flows

: Basal --
Phreatomagmatic
Deposits

Sea level

SIWI IGNIMBRITE SEQUENCE

medial

distal

3d upper pumiceous ignimbrite

massive or diffusely stratified, poorly %2024
sorted, juvenile clasts include pumice (up to
8 om across), spatter clasts (up to 30 cm
long) and spatter fragments. Large (up to
80 cm) lithic clasts remain coarse (30-60
cm) throughout the medial zone.

3c non- to incipiently welded,
lithic-rich, spatter agglomerate

black, predominantly non-welded,
layered with either spatter-rich or lithic -
rich domains. Less common spatter
fragments and rare pumice.

3b lower pumiceous ignimbrite
massive or diffusely stratified, poorly
sorted, dominated by pumice lapilli (< 5 cm
across) and ash. Pumice clasts are coated
by a thin layer of ash.

3d upper pumiceous
ignimbrite
massive some diffuse
stratification in places,
poorly sorted

10

upper part: present along parts of section 2,
generally massive, contains a higher
abundance of pumnice lapilli than the

lower part

4202 4

sorted and matrix-poor.

3a wavy-stratified ash
7-30 cm thick, laminated, weakly
cemented, pumiceous and lithic ash

lower part: present along section 1Band &%
2, contains scattered 1 m spatter bombs £ |0
and lithic blocks. Lithic clasts within the =4

A . o
basal lithic breccia are up to 20 cm I
across. 4202 4
3a wavy-stratified ash and lapilli phi
laminated to very thinly beds that pinch O juvenile clasts
and swell. Increasingly lapilli-rich towards .
the upper part. [ lithic clasts

Fig. 2.6 : Séquences stratigraphiques des dépots pyroclastiques du Groupe de Green

Hill (OTI Ignimbrite sequence)

et du Groupe de Siwi (Siwi Ignimbrite sequence)

établies par a) Robin et al. (1994) et b) Allen (2005).
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volcan basaltique dont les séquences observées sur les flancs sont princi-
palement constituées de laves basaltiques porphyriques riches en olivine
intercalées dans des dépots bréchiques et tuffacés recoupés par de nom-
breux dykes. Le cone principal se serait donc formé au cours d’éruptions
de lave et de pyroclastes. Des extrusions sur le flanc Sud-Est ont donné
lieu a des laves massives et a des bréches similaires a des dépots d’ava-
lanche de type “lahar froid”. La stratification de ces dépots suggére une
action de I’eau au cours de leur mise en place. D'un point de vue géomor-
phologique, le centre présente une forme tronquée au sommet. Celle-ci
pourrait étre le signe d’un effondrement de caldeira dont les traces au-
raient été érodées au fil du temps. Toutefois, en considérant que le cone
principal avait une forme symeétrie, celui-ci devait avoir une base de 16

km et une hauteur de 1500 m.

(b) Les dépots pyroclastiques, contemporains du cone principal, forment une
étendue plane essentiellement dans la partie centrale de I'ile mais éga-
lement au Nord ot il recouvre les dépots de la série de Green Hill. La
stratigraphie montre qu’il s’agit de tuffs et de bréches andésitiques dont
I’épaisseur varie d’environ 50 m a proximité du centre volcanique a 2
3 m au niveau de Green Hill. La présence de verres andésitiques dans
ces dépots attestent de phases d’activité intense qui pourrait étre liées au

changement de composition du magma, de basaltique a andésitique.

3. Le Groupe de Siwi :
La mise en place de la série de Siwi, confinée dans la partie Sud-Est de Tanna,
a commencé au Pléistocéne supérieur et se poursuit toujours actuellement
(Fig. 2.7). Le complexe volcanique de Siwi est délimité par une caldeira de
8 km de long et 5 km de large. A lintérieur, plusieurs édifices attestent de
I'activité volcanique de la zone aprés l'effondrement. Le plus important est
le horst ou bloc résurgent du Yenkahe. Il s’est formé suite au soulévement
du fond de la caldeira sous 'action d’un réservoir magmatique peu profond
(Nairn et al., 1988; Chen et al., 1995; Métrich et al., 2010). En utilisant la
méthode de datation 230Th /234U sur des échantillons provenant des terrasses
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coralliennes du horst, Chen et al. (1995) ont estimé que la déformation verticale
du Yenkahe s’effectue a un taux de 156 mm/an alors que la cote Nord-Ouest
de Tanna se souléve a une vitesse de 1 mm/an. Les bords Sud et Ouest du
Yenkahe présentent deux cones de scories, le Mont Ombus et le Yasur. Ces
deux cones se sont formés au cours d’explosions et d’accumulations de produits
pyroclastiques (cendres, scories, bombes). Aujourd’hui, seul le volcan Yasur est

actif.

Les dépots composant la séquence de Siwi montrent une composition andési-
tique basaltique. Trois épisodes volcaniques, I'effondrement de la caldeira de
Siwi, la formation du Mont Ombus et I'édification du Yasur, peuvent étre
distingués dans le Groupe de Siwi, chacun étant associé a une séquence pyro-

clastique.

(a) La séquence du Yenkahe :
La séquence du Yenkahe est associée a I’événement volcanique majeur
a lorigine de 'effondrement de la caldeira de Siwi (Fig. 2.6ab). Durant
cette éruption, 1 & 2 km?® de matériel pyroclastique ont été éjectés puis
déposés sur une surface d’environ 90 km?. Les dépots peuvent étre divisés
en trois sous-ensembles selon leur répartition géographique par rapport
a la caldeira : les dépots proximaux, médians et distaux (Allen, 2005;
Fig. 2.6b). De la base au sommet, les dépots proximaux affleurant a Sul-
fur Bay montrent une fine couche basale de cendres stratifiée et ondulée
(3a), une couche épaisse de bréches lithiques grossiéres (3b) recouverte
d’une couche trés épaisse composée de spatters agglomérés (3c). Les dé-
pots médians, observés le long du littoral au Nord de Sulfur Bay, montre
également une fine couche basale de cendres stratifiées (3a). Elle est re-
couverte par une couche épaisse d’ignimbrites ponceuses non soudées et
pauvres en spatters (3b). Cette unité est séparée d’une autre unité d’ig-
nimbrites ponceuses non soudées mais riche en spatters (3d) par une
couche constituée de spatters agglomérés riche en lithique (3c). Les dé-
pots distaux ne présentent plus que la couche superficielle d’ignimbrites

ponceuses riche en spatters (3d).
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Les caractéristiques texturales et les lithofaciés de chacune des unités
formant la séquence de Siwi suggére une mise en place lors d’une unique
éruption mais implique différents styles éruptifs. La couche basale de
cendres est composée de particules fines indiquant un magma trés frag-
menté. De plus 'aspect cimenté ainsi que ’abondance en lithiques sont
autant de caractéristiques allant dans le sens d’une éruption phréatomag-
matique. Toutefois la superposition de lits de scories et de lapilli dans la
partie supérieure de I'unité suggéere que l'influence de I'eau dans les pro-
cessus éruptifs diminue dans les derniers stades de cette phase explosive.
Dans la zone proximale, la couche basale est recouverte de bréches li-
thiques grossiéres (3b). La nature riche en lithique de cette unité suggeére
une destruction des parois du conduit et de 1’évent. L'unité 3b observée
dans les dépots médians correspond a un niveau d’ignimbrites ponceuses.
L’absence de retombées ponceuses entre les unités 3a et 3b suggeére que
les ignimbrites se sont mises en place sous forme d’écoulements pyroclas-
tiques denses générés par l'effondrement du panache avant que celui-ci
n’atteigne le niveau de flottabilité (Woods, 1995). La faible épaisseur et
la faible expansion géographique de ces ignimbrites indiquent 1’émission
d’'un petit volume de magma, estimé a 0.05 km3. L’unité 3¢, reposant sur
I'unité 3b, représente la couche la plus riche en spatters, indiquant des
conditions éruptives favorables a leur formation. Les spatters, fragments
de magma déposés chauds, sont des produits volcaniques généralement
formés lors des éruptions hawaiiennes (fontaines de lave) et strombo-
liennes. La présence de cette couche suggére donc un style éruptif diffé-
rent, moins explosif que celui de mise en place des ignimbrites. Or 'unité
3c présente également beaucoup de clastes lithiques. Ces clastes, issus
de la désintégration du conduit ou de I’évent, se forment généralement
lors de puissantes éruptions et non lors d’éruption hawaiienne (Druitt et
Sparks, 1984 ; Scandone, 1996 ; Allen, 2001). Ces observations suggérent
que les spatters ont été formés lors d’une éruption de type fontaine de

lave dont l'activité a débuté alors que I'éruption des ignimbrites était en
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cours. De ce fait, les clastes lithiques ont pu se mélanger aux spatters pour
ne former qu’une seule unité pyroclastique (Rosi et al., 1996). L’éruption
s’est achevée par la mise en place de la derniére unité composée d’ignim-
brites (3d). Cette unité, étendue sur une surface plus vaste que 'unité
3b, représente un volume de magma plus important. Les ignimbrites for-
mant cette unité sont principalement constituées de cendres et de lapilli
caractéristiques des écoulements pyroclastiques denses issus d'un effon-
drement de panache. L.’abondance des clastes lithiques au sein de cette
unité indique que la fontaine de lave a poursuivi son activité durant cette

derniére phase de I’éruption.

(b) Le Mont Ombus :
Le cone du Mont Ombus s’est édifié entre le bord Sud du horst du Yen-
kahe et les fractures délimitant la caldeira de Siwi (Fig. 2.7). Les dépots
volcaniques associés a son édification sont constitués de cendres, de scories

et de bombes d’andésite basaltique riche en feldspath.

(c¢) Le Yasur :
Le volcan Yasur se présente sous la forme d’un petit cone occupant la
partie Ouest du bloc résurgent du Yenkahe (Fig 1.7). La séquence py-
roclastique, de composition trachyandésitique basaltique (Métrich et al.,
2010), comprend le cone du Yasur, constitué de pyroclastes de taille va-
riée, et une plaine de cendres située dans la partie Nord-Ouest de la
caldeira de Siwi. L’activité volcanique, sismique ainsi que les études réa-
lisées précédemment sur le Yasur sont détaillés dans la section 3 de ce

chapitre.

3 Le volcan Yasur

3.1 L’activité volcanique du Yasur

Le Yasur est un petit stratovolcan dont la base, a une altitude d’environ 50 m,

s’étend sur un diamétre d’environ 1.2 km et culmine a 361 m d’altitude. Son sommet
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est occupé par un cratére dont la géométrie (profondeur, nombre de subcratéres,
nombre d’évents) a évolué au cours du temps. Les rapports de mission de 'ORSTOM
(IRD) sur le Yasur, ainsi que des observations récurrentes, attestent des changements
géomorphologiques au sein du cratére (Fig. 2.8 et 1.9). En Septembre 1989 (Lardy et
Willy, 1989), le volcan, profond de 200 m, comptait 3 subcratéres nommeés A, B et C,
chacun disposant de plusieurs évents. Entre les années 1994 et début 1996, 4 missions
rapportérent une diminution du nombre d’évents dans le cratére, les subcratéres A
et B ne comptant plus qu'un évent chacun (Matera, 1996). L’année suivante, Matera
(1997) montra que le cratére ne contenait plus qu’un évent dans chaque subcratére.
Actuellement le cratére du Yasur, d'un diamétre de 400 m, présente deux subcrateéres
profonds d’environ 150m séparés par une paroi constituée de matériel pyroclastique.
Le subcratére Sud comprend deux évents, A et B, et le subcratére Nord comprend
un évent, I'évent C.

Le Yasur montre une activité volcanique de type strombolien a vulcanien. Elle
se manifeste par des explosions récurrentes de bulles de gaz éjectant des lambeaux
de lave de tailles variées (scories, bombes; Fig. 2.10). Ces fragments de lave sont
éjectés de quelques dizaines a quelques centaines de métres de hauteur, retombant
généralement dans I'enceinte du cratére. Toutefois il arrive que des explosions plus
importantes, générant parfois des ondes de choc, projettent des fragments a plusieurs
centaines de métres en dehors du cratére (Matera, 1996 ; Metrich et al., 2010). Ces
explosions peuvent étre accompagnées d’émissions de petits panaches de cendres
(Fig. 2.11). Les vitesses d’éjection des produits pyroclastiques a été estimé entre 30
a 250 m/s (Marchetti et al., 2008 ; Meier et al., 2009 ; Donnadieu, 2009). En période
de forte activité, la fréquence des explosions est de 1 a 3 par minute (Battaglia et al.,
2008). Durant les périodes plus calmes, le Yasur peut générer des explosions espacées
de plusieurs minutes chacune. Les explosions associées a chaque évent montrent une
différenciation de I'activité. Les rapports de FTORSTOM ainsi que les nombreuses
observations réalisées lors des campagnes de mesures (géophysiques, géochimiques)
mettent en évidence ces manifestations variées de 'activité explosive du Yasur. En
1994 (Matera, 1996), la bouche B semblait la plus active. L’activité se manifestait

sous forme d’explosions de bulles de gaz. Les évents C (C1 et C2) émettaient des

100



a) 1986 b) 1996

graben

old cone
N

/‘ warm ground

0 200 400 m

c) 1997 d) 2001

650m (= 10m)

-

-

"~ (woy ) w00s

Cross section

=
g Eruptive plumes
Explosions

S Wl

100 m

St

Y owoer” ¥

Sulfur deposits  Fumaroles E

S. Wallez (IRD-DGMWR, 2001)

Fig. 2.8 : Schémas représentant le cratére du Yasur en a) 1986 (extrait de Nairn
et al., 1988), b) 1996 (H. Gaudru, SVE), ¢) 1997 (A. Mabonlala, IRD) et d) 2001
(d’aprés Wallez, 2001). Les lettres A, B et C indiquent les différentes sous-crateres
volcaniques. Les chiffres 1, 2 et 3 sur le schéma b) indiquent les évents.
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Fig. 2.9 : Clichés du cratére du Yasur pris depuis la créte Sud en a) 2001 par S.
Wallez (IRD) et b) 2008 par J. Battaglia (LMV-CNRS). La position des évents A,
B et C est indiquée sur chacune des photographies.
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panaches de cendres et de gaz. En 1996 (Matera, 1997), la bouche C montrait une
activité permanente, éjectant des lambeaux de lave lors des explosions. Lorsque de
grosses explosions se produisaient, celles-ci étaient suivies d’émissions de cendres et
de gaz provenant de I'évent B. En 2008, lors de I'expérience sismologique réalisée
dans le cadre du projet ANR ARC-VANUATU, l'activité du Yasur était principale-
ment concentrée autour des évents A et B et se manifestait au travers d’explosions
stromboliennes avec éjection des fragments de lave. Celles-ci se produisaient soit a
I'intérieur du conduit, soit en surface lorsque le niveau de lave atteignait le som-
met du conduit. L’évent C, moins actif, émettait essentiellement des petits panaches
de cendres et de gaz s’élevant a quelques centaines de métres au-dessus du volcan.
Les dépots pyroclastiques aux alentours du Yasur attestent qu’il n’a pas connu une
activité stable ponctuée d’explosions stromboliennes a vulcaniennes. Carney et Mac-
Farlane (1979) mirent en évidence des dépots pyroclastiques provenant du Yasur au
Nord de la caldeira de Siwi. La présence de ces dépots a plusieurs kilométres du
volcan indique que celui-ci a connu des phases d’activité plus intense de type Sub-
pliniennes (Nairn et al., 1988 ; Métrich et al., 2010). De plus, la présence de plusieurs
épanchements de lave dans la partie Sud-Ouest de la caldeira montre que le Yasur a
eu des périodes d’activité effusive. Aubert de la Riie (1960) avance que la derniére
coulée de lave provenant du Yasur s’est probablement mise en place en 1878 lors
de violentes éruptions (Carney et MacFarlane, 1979). Une derniére caractéristique
observable sur les flancs du Yasur atteste des phases d’activité intense. A la base
du flanc Nord, les pyroclastes forment un lobe marquant le front d’une avalanche
de débris. D’aprés Carney et MacFarlane (1979), cette avalanche s’est produite le 6
Mai 1975 et faisait suite a une période de forte activité marquée par des retombées
importantes sur les flancs. Elle remania 50 000 m? de débris. Des événements simi-
laires plus anciens se sont également produits en 1919 sur le flanc Ouest (Carney et

MacFarlane, 1979). Les traces de ces avalanches sont visibles au bord du Lac Siwi.
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Fig. 2.10 : Captures d’images de ’activité strombolienne du Yasur extraites de vidéos
réalisées par J.-P. Métaxian (ISTerre, IRD) en Octobre 2008. Les explosions de
bulles de gaz, localisées dans le sous-cratére sud, éjectent des fragments de lave
jusqu’a plusieurs dizaines de métres de hauteur. Ces explosions peuvent étre a)
quasi instantanées ou b) durer plusieurs secondes.
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Fig. 2.11 : Captures d’images de I'activité du Yasur extraites de vidéos réalisées par
J.-P. Métaxian (ISTerre, IRD) en Octobre 2008. Cette sélection d’images montre la
deuxiéme caractéristique de 'activité du Yasur, I’émission de panaches de cendres
issus d’explosions a) discrétes ou b) violentes. Les violentes explosions émettant des
panaches de cendres met en évidence le caractére parfois vulcanien du Yasur.
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3.2 Etudes réalisées sur le Yasur
Etudes sismologiques

Blot et Tazieff (1961) font partie des premiers scientifiques & avoir é¢tudié I'activité
sismique du Yasur. Leurs travaux mettent en évidence la présence de trois types de

signaux dans la séismicité enregistrée aux alentours du Yasur :

1. Les signaux volcaniques comprenant les explosions et les séismes volcaniques
13 b)) . LY s . . .
vrais”. Les explosions montrent une premiére phase de courte période suivi
d’une phase de période encore plus courte correspondant a ’onde sonore. Les
séismes vrais se situent & 1 km au Sud-Est du cratére et a environ 700 m de

profondeur.

2. Les microséismes d’origine volcanique dont la période augmente avec la dis-

tance (8 Hz a 1 km du cratére).
3. Les séismes tectoniques intermédiaires et profonds liés a la zone de subduction.

En 1988, Nairn et al. (1988) puis Lardy et Willy (1989) distinguent deux types

de signaux liés a 'activité des évents.

1. Des signaux de fréquences 2 — 2.5 Hz et d'une durée inférieure & 15 s. Ces

signaux ont été assignés a l'activité de 1'évent C.

2. Des signaux de fréquences variant entre 2 et 4 Hz suivis de I'onde acoustique
dont la fréquence est comprise entre 5 et 7 Hz. Ces signaux, d’une durée totale

d’environ 20 s, sont attribués a I'activité des évents A et B.

A proximité du cratére, les enregistrements montrent des trémors de fréquence com-
prise entre 2 et 4 Hz suggérant une source d’excitation commune avec les signaux
liés a 'activité des évents.

Par la suite, Nabyl et al. (1997) analyse la sismicité liée a 1’activité strombolienne
du Yasur. Tls identifient trois types de signaux basse-fréquence, Ty, Ty et Iy (Fig.
2.12).

1. Les signaux Iy représentent plus de 70% de la sismicité basse-fréquence. Leur

fréquence dominante se situe entre 1 et 2 Hz. Les délais entre le début des
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signaux et le début des explosions varient de 4 a4 13 s, indiquant que les signaux

sont générés avant les explosions.

2. Les signaux IIy sont moins présents que les signaux Iy. Leur fréquence do-
minante varie de 2 a 3 Hz. Toutefois, les spectres montrent des fréquences
entre 4 et 6 Hz significatives a la station la plus proche du cratére (moins d’un
kilométre) et inexistantes aux deux autres stations situées a environ 2 km.
L’existence de ces fréquences uniquement sur les signaux enregistrés a proxi-
mité du Yasur montre que la génération de celles-ci est proche de la surface.

Les signaux de type Ily sont souvent suivis par les signaux Iy.

3. Les signaux IIly montrent des fréquences dominantes entre 4 et 6 Hz sur
les trois stations. Leurs amplitudes sont plus importantes que les deux types
de signaux décrits ci-dessus. Les signaux IIly peuvent étre associés avec les

signaux Iy ou seuls.

Les signaux de type Iy montre une fréquence dominante, généralement égale a 1.3 Hz,
commune avec les signaux du Stromboli, ce qui pourrait indiquer un mécanisme com-
mun a ces deux volcans. Ces signaux précédent de plusieurs secondes les explosions.
Les délais entre les signaux et les explosions calculés au Yasur et au Stromboli sont
similaires. En s’appuyant sur de nombreuses études réalisées sur 'activité strom-
bolienne (Jaupart et Vergniolles, 1988, 1989; Ripepe et al., 1993; Ripepe, 1996),
Nabyl et al. (1997) suggérent que les signaux de type Iy du Yasur et Is du Strom-
boli, précurseurs des explosions, seraient générés lors de la formation de poches de
gaz (Fig. 2.13). Les délais observés avant I'explosion seraient quant a eux liés a la
profondeur de formation de ces poches. Néanmoins, Nabyl et al. (1997) soulignent
quelques différences entre les deux volcans. La premiére sur 'amplitude des signaux.
Au Yasur, les amplitudes des signaux sont plus importantes. Ceci s’expliquerait par
une activité explosive plus intense qu’au Stromboli. La deuxiéme différence concerne
I'existence d’une phase basse-fréquence au début du signal de I'explosion. Lors des
explosions violentes, cette phase est inexistante au Yasur alors qu’elle est observée
au Stromboli. Pour Nabyl et al. (1997), ceci serait di & une géométrie particuliére

des conduits du Yasur.
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Fig. 2.12 : Figure extraite de Nabyl et al. (1997) représentant les trois types de
signaux basse-fréquence (ly, IIy et IIly) observés sur les trois composantes de trois
stations présentes sur le Yasur en Avril 1992. Les valeurs affichées sous chaque trace

correspondent aux pics d’amplitude en p/s. A droite :

grammes des fréquences dominantes.

108

spectres moyennés et histo-



10 iy T
o = Stromboli g= =
TN 524 = <

gt = Jla = s
Oer gl waye .
L

® =
Eut === :
|_

> % P explosion (d phase)

ot £

400 600 800 1000 1200 1400

18]

Yasur

14 =

12} 2 alr waye
Tl
‘4,,’10 -
28 P explosion
sl

at

2

1000 1500
Distances from crater (m)

2000

sl
: =
air wawi\ é
Pexplusion %
—
Explosion (d phase "HF" )> cad
C phase " BF"

Bubbles coalescing - At

Bubble vibration #
[Vergniolle et al, 1996]

k__# or
Coalescence at the | | /
roof of magmatic 2

Fig. 2.13 : Figures extraites de Nabyl et al. (1997) montrant a) des signaux sis-
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pectivement en Juin 1991 et Avril 1992 et b) une interprétation possible de l'activité
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Plus récemment, Garaebiti et Nishimura (2008) ont analysé la sismicité du Yasur
enregistrée par deux stations en 2002. Tls distinguent trois types de signaux : 1) les
signaux de fréquence intermédiaire, 2) les signaux basse-fréquence et 3) les signaux

d’explosion.

1. Les signaux de fréquence intermédiaire (Fig. 2.14a) montrent une fréquence
dominante a 3 Hz commune aux deux stations. Cependant, les enregistrements
de la station la plus proche montrent des pics de fréquence entre 1 et 2 Hz,

alors que ceux de la station la plus ¢éloignée montrent des pics jusqu'a 6 Hz.
2. Les signaux basse-fréquence (Fig. 2.14b) peuvent se diviser en trois types :

(a) Le type YI montre un pic commun aux deux stations a 1.5 Hz. Les signaux
sont caractérisés par une succession de 4 phases (a : phase longue période,

b : phase courte période, ¢ : phase longue période, d : ondes de surface).

(b) Le type YII montre une fréquence dominante entre 1 et 1.5 Hz et une

amplitude stable.

(c) Le type YIII présente des pics de fréquence entre 1 et 2 Hz. Les signaux

sont caractérisés par une onde de trés longue période.

3. Les explosions (Fig. 2.14) montrent deux phases séparées d’une quinzaine de
secondes. Ces signaux sont caractérisés par des fréquences comprises entre 1

et 6 Hz.

De part leur contenu fréquentiel, Garaebiti et Nishimura (2008) suggérent que
les signaux de fréquence intermédiaire correspondent a des événements hydrides ou
multiphases. Les signaux basse-fréquence de type YI ainsi que les signaux d’explosion
montrent une similarité avec les signaux du Stromboli décrits par Nabyl et al. (1997).
Ces signaux refléteraient la formation des bulles de gaz en profondeur (YT - phase
a), leur ascension (YT - phase b) et leur explosion (YT - phases ¢ et d). Les signaux
de type YIII refléteraient quant a eux des explosions continues des bulles dans le

conduit.
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a) Evénements de fréquence intermédiaire
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Fig. 2.14 : Figures extraites de Garaebiti et Nishimura (2008) représentant les sis-
mogrammes et leurs spectres respectifs a) des signaux a fréquence intermédiaire,
b) des signaux basse-fréquence et c¢) des explosions, enregistrés par la composante
Est-Ouest des deux stations situées a 1’est du Yasur.
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Etudes des gaz volcaniques

Avant les années 2000, les estimations de flux de gaz émanant du Yasur étaient
basées sur des comparaisons de la taille des panaches avec d’autres volcans (Nairn,
1988 ; Lardy et Marty, 1990). Une seule campagne de mesures du flux de SO2 avait
été réalisée en 1999 en utilisant la spectrométrie de corrélation mais cette méthode
était limitée par les conditions climatiques (Gauthier, 1999). Depuis quelques an-
nées, plusieurs analyses des flux de gaz ont été réalisées via un panel de nouvelles
méthodes.

D’Avril 2004 & Novembre 2005, Bani et Lardy (2007) ont réalisé une série de
mesures du flux de SOy en employant la spectroscopie Ultraviolet. Le flux moyen
obtenu est de 7.9 kg/s, avec un flux minimum de 2.5 kg/s et un flux maximum de
17.2 kg/s. Ces mesures de flux sont cohérentes avec l'activité volcanique du Yasur
caractérisée par son activité sismique. Durant les périodes de faible activité, le flux
journalier moyen est de 200 tonnes/jour alors que durant les phases d’activité plus
intense le flux moyen peut dépasser le millier de tonnes par jour. Ces valeurs de flux
montrent que les émissions en SO2 représentent 1 4 2% des émissions volcaniques
globales, plagant le Yasur parmi les gros émetteurs continus de SO2.

En Janvier 2005, Oppenheimer et al. (2006) ont estimé la composition des émis-
sions gazeuses relachées lors des explosions stromboliennes en utilisant la Spectro-
scopie Infrarouge & Transformée de Fourier. Les mesures réalisées leur ont permis
d’obtenir des rapports SO /HCI d’environ 20 pour les explosions de I’évent B et su-
périeurs a 30 pour les explosions provenant de 'évent A. Les mesures obtenues lors
des phases de dégazage passif mettent en évidence de faibles valeurs, aux alentours
de 2, pour le rapport SO, /HCI. En prenant en compte les niveaux d’exsolution (ou
source) de ces deux gaz volcaniques, c’est-a-dire une source profonde pour le SO,
et une source peu profonde pour le HCl, Oppenheimer et al. (2006) émettent plu-
sieurs suggestions sur I'origine des gaz et la formation des explosions stromboliennes
du Yasur. Pour ces auteurs, le fort rapport obtenu pour les explosions suggére une
exsolution des gaz en profondeur suivie d'une remontée rapide jusqu’'a la surface
pour conserver la composition établit en profondeur. A linverse, le faible rapport

mesuré lors du dégazage passif refléte une faible pression de dégazage marquée par
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I’exsolution du HCI et des faibles concentrations du SO, dans la partie supérieure
du conduit en raison de son exsolution en profondeur. Oppenheimer et al. (2006)
en concluent alors que le dégazage passif provient d’un mélange des deux sources et
que le dégazage lié¢ aux explosions stromboliennes est issu de ’accumulation des gaz
en profondeur. I.’accumulation, par coalescence d’une mousse gazeuse, aurait alors
lieu au niveau du toit d’un réservoir magmatique ou au sein d’une aspérité présente
dans le conduit selon les modéles (Jaupart et Vergniolle, 1988 ; Vergniolle et Jaupart,
1990 ; Seyfried et al., 2000; Vergniolle et al., 2004) sous le niveau d’exsolution du
HCL

Les 21 et 29-30 Octobre 2007, Métrich et al. (2011) ont mesuré les concentrations
en vapeur d’eau, COs, SO,, HCI et HF en utilisant la méthode MULTI-GAS regrou-
pant plusieurs capteurs de mesure des gaz. Les flux moyens mesurés pour le SO,
étaient respectivement de 940 et 620 tonnes/jour. Ces valeurs sont cohérentes avec
celles obtenues par Bani et Lardy (2007), comprises entre 200 et 1500 tonnes/jour.
Les autres gaz montrent des flux de 13000 tonnes/jour pour le H,O, 840 tonnes/jour
pour le COs, 165 tonnes/jour pour le HCI et 23 tonnes/jour pour le HF. Métrich et
al. (2010) estiment alors un flux total d’environ 15000 tonnes par jour.

Métrich et al. (2011) ont effectué, en paralléle des mesures des émissions ga-
zeuses, des analyses sur les produits pyroclastiques de Siwi et du Yasur. Leurs résul-
tats montrent que les pyroclastes appartiennent a une unique série et qu’un magma
parent de composition basaltique approvisionne le volcanisme a Tanna. Les inclu-
sions d’olivine montrent que ce magma parent est modérément riche en volatiles
et qu’il produit des trachyandésites basaltiques et trachyandésites a partir de 50 a
70% de cristallisation fractionnée. Les concentrations en COy et HoO mesurées dans
ces trachyandésites basaltiques indiquent une accumulation de celles-ci entre 4-5 km
de profondeur et la surface. Elles indiquent également la préservation d'une tempé-
rature élevée jusqu’a des profondeurs proches de la surface ou les trachyandésites
dégazent et cristallisent. Selon Métrich et al. (2011), tout ceci suggére une déshydra-
tation précoce durant la géneése des trachyandésites et un flux thermique élevé. De
plus, la composition relativement constante depuis ces 1400 derniéres années montre

que ces conditions ont été maintenues de facon assez stable au cours du temps.
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Fig 2.15 : Schéma représentant le systéme magmatique sous la caldeira de Siwi
[Métrich et al., 2010]. T.’étude des gaz et des inclusions ont permis d’estimer qu’un
volume d’environ 26 km3 de trachyandésite basaltique dégazée s’est accumulée du-
rant les derniers 1000 ans, durant lesquels la résurgence du Yenkahe a été active.

En associant les résultats obtenus pour les gaz volcaniques et la composition du
magma, Métrich et al. (2011) avancent que le HCI est fourni par le dégazage du
magma trachyandésitique basaltique a un taux de 2.6 * 10" m?/an et qu’environ
95% de ce magma est stocké. Ce taux de dégazage représente la moitié du taux de
dégazage estimé pour le magma parent qui est d’environ 5% 107 m?/an. En reliant
le taux de dégazage du magma trachyandésitique (26 km? en 1000 ans) avec le
soulévement observé au niveau du horst du Yenkahe (volume cumulé de 2.5 km? en
1000 ans), Métrich et al. (2011) suggére que le soulévement pourrait étre dit & une
relaxation mécanique des contraintes induite par ’accumulation de magma dégazé

(Fig. 2.15).

114



Mesures de température

Sur la période allant de Novembre 1993 & Décembre 1994, Lardy et Tabbagh
(1999) ont mesuré la température en continu sur trois profils verticaux placés a 2
km au Nord du cratére du Yasur. Apreés correction de I'influence possible du transfert
convectif correspondant a l'infiltration liée aux pluies tropicales, ils ont obtenu des
flux de chaleur compris entre -0.70 et -1.55 W/m2. La comparaison des profils met
en évidence de fortes variations sur 100 m ce qui implique des sources de chaleur peu
profondes. Les mesures étant réalisées a 2 km du cratere, Lardy et Tabbagh (1999)

suggérent la présence d’un systéme hydrothermal.

Etude du systéme hydrothermal

Chaput et al. (2009) caractérisent le systéme hydrothermal du Yasur et du bloc
résurgent du Yenkahe en procédant a une approche multidisciplinaire (Fig. 2.16).
Lors de cette étude, ils ont réalisés des campagnes de tomographie électrique, de
sondages électromagnétiques en domaine temporel, de mesures de potentiel spontané
(PS), de température ainsi que de concentration en COZ2.

Au niveau du horst du Yenkahe, Chaput et al. (2009) mettent en évidence le
systéme hydrothermal & environ 150 m de profondeur, a 'aplomb du systéme mag-
matique caractérisé par 'accumulation de magma dégazé, non érupté (Nairn et al.,
1988 ; Chen et al., 2005; Métrich et al., 2010; Fig. 2.16). Les valeurs de résistivité
obtenues en tomographie électrique ne mettent pas en évidence une infiltration de
I'eau de mer au sein du bloc résurgent. Des anomalies de température et de PS
coincidant avec des pics de CO; indiquent que le systéme hydrothermal atteint par-
fois la surface. Ces remontées de gaz du systéeme en profondeur jusqu’a la surface
s’effectuent au niveau des failles normales facilitant leur drainage. Ces résultats sont
soutenus par les observations in situ de zones de fumerolles, de dépots d’argile et
de soufre. En dehors des zones de fractures, les températures sont normales et les
concentrations en C'O, sont faibles. Pour Chaput et al. (2009), ces faibles valeurs
de C'O4 couplées a I'absence d’infiltration de '’eau de mer suggérent un scellage du
systéme hydrothermal via des niveaux d’argile imperméables.

Au niveau du cone du Yasur, Chaput et al. (2009) montrent une variabilité de
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Fig. 2.16 : Modéle schématique de la circulation des fluides au sein du systéme Yasur
- bloc résurgent du Yenkahe |Chaput et al.,2009|.

I'activité hydrothermale au sein de la structure. Sur les flancs Sud et Est, les profils
de tomographie électrique mettent en évidence une circulation trés active des fluides
hydrothermaux, facilitée au niveau de grandes failles. Toutefois, les faibles concen-
trations en C'O, suggérent un scellage en profondeur empéchant le drainage des
fluides d’origine magmatique. Sur le flanc Ouest, les fortes teneurs en C'O, couplées
a des températures plus importantes reflétent la présence d’un systéme hydrothermal
plus intense dans lequel interviennent les fluides profonds. La détection de fluides
d’origine magmatique suggere un scellage moins prononcé du systéme hydrothermal.
Sur I’ensemble du cone, les anomalies négatives de la PS reflétent un couplage entre
les fluides d’origine météorique et les fluides hydrothermaux. L’extension des fluides
au sein du cone est limitée a I’Ouest par la faille bordiére du Yenkahe. Les mesures
réalisées autour de cette faille montrent une zone trés altérée et scellée. De I'autre
coté de la faille, la zone est affectée par une circulation en contexte hydrogéologique.
Des mesures PS réalisées en 2004 par Letourneur (2004) suggéraient la présence
d’un aquifére, renforgant les observations faites par Chaput et al. (2009). Selon ces
auteurs, 'aquifére, présent au niveau de la plaine de Siwi, serait donc limité d’une
part par la faille du Yenkahe et d’autre part par la faille de Siwi bordant la caldeira,

également scellée.
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4 Conclusions

Les nombreuses études sismologiques et géodésiques mentionnées dans ce cha-
pitre et réalisées sur I’arc du Vanuatu montrent que I’archipel est une zone fortement
active. En effet, les mesures géodésiques menées le long de I’arc mettent en évidence
des vitesses de convergence des plaques allant de ~ 3 cm/an dans la partie centrale a
~ 12 cm/an dans les secteurs nord et sud, et pouvant atteindre ~ 16 cm/an dans la
partie extréme nord. Du fait de la subduction rapide de la plaque Indo-Australienne
sous la plaque Pacifique, ’arc du Vanuatu est sismiquement et volcaniquement actif,
en particulier au niveau de I'Ile de Tanna ou le Yasur est en activité permanente.

Les études de la stratigraphie réalisées dans un premier temps par Carney et
MacFarlane (1979), puis par Robin et al. (1994) et Allen (2005) ont montré que
I'lle de Tanna s’était édifiée suite a quatre phases éruptives majeures a l'origine
d’importantes séquences de dépots. L'identification de ces quatre phases éruptives,

qui sont :
1. TPeffondrement d’un centre volcanique anciennement situé a I'est de Tanna,
2. Tactivité du centre volcanique de Green Hill, dans la partie nord de I'ile,
3. Tl'activité du Mont Tukosmeru dans la partie sud,
4. et enfin 'effondrement de la caldeira de Siwi au sud-est de I'ile,

montre que depuis le Pliocéne supérieur, I'lle de Tanna a connu des phases d’activité
volcanique intenses. De nos jours, 'activité volcanique sur Tanna est concentrée dans
la partie sud-est de l'ile et se manifeste a travers les explosions du volcan Yasur.
Le Yasur s’est édifié au centre de la caldeira de Siwi, a I'extrémité ouest du
bloc résurgent du Yenkahe. L’important taux de déformation de ce dernier, estimé
a 15,6 cm/an par Chen et al. (1995), a été interprété par Métrich et al. (2011) par
I’'accumulation d’une grande quantité de magma dégazé sous la structure. Ce taux
de déformation combiné a la présence d’un systéme hydrothermal actif identifié par
Chaput et al. (2009) font de la zone Yasur — bloc résurgent du Yenkahe une zone trés
active. Une étude de la structure de ce complexe volcanique, a partir des méthodes
sismologiques décrites dans le chapitre I, permettrait alors d’observer la répartition

du systéme hydrothermal et d’estimer la profondeur des zones d’accumulation de
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magma.

Nous avons vu au cours de ce chapitre que l'activité du Yasur se manifeste
principalement sous forme d’explosions stromboliennes, dans un ou plusieurs évents
simultanément. L’analyse de la sismicité, réalisée par Nabyl et al. (1997), a mon-
tré que les signaux sismo-volcaniques enregistrés au Yasur peuvent étre classés en
différentes familles d’événements, chacune identifiée par une forme d’onde et des
caractéristiques spectrales. En comparant ces différentes familles avec celles établies
pour le volcan Stromboli, Nabyl et al. (1997) ont montré une similarité des signaux,
indiquant des processus éruptifs semblables. De nombreuses expériences analogiques
ont été réalisées pour comprendre les mécanismes a I'origine des explosions strombo-
liennes (Jaupart et Vergniolle, 1988, 1989 ; Ripepe et al., 2001). Les résultats de ces
expériences, associés a la localisation de source des signaux sismo-volcaniques, ont
été utilisés pour comprendre les mécanismes a l'origine de I'activité du Stromboli.
Malgré la mise en évidence d’une similarité de l'activité entre les volcans Stromboli
et Yasur, aucune étude approfondie de la sismicité n’a été réalisée sur ce dernier.
De ce fait, aucun modéle de dynamique éruptive n’a pu étre proposé pour expliquer
Iactivité du Yasur, comme cela a pu étre le cas pour le Stromboli. Pour remédier
a cela et comprendre au mieux les processus éruptifs qui se produisent au sein de
la stucture du Yasur, une étude poussée de la sismicité - comprenant la recherche
de familles d’événements similaires, ’analyse des caractéristiques spectrales des si-
gnaux sismo-volcaniques ainsi que la localisation de ces derniers - a été envisagée.
La comparaison des résultats apportés par cette étude avec les nombreux travaux
réalisés sur l'activité strombolienne (expériences analogiques et études réalisées sur
le Stromboli) devrait permettre d’établir un modéle de dynamique a I’origine de 1'ac-
tivité éruptive du Yasur. En effet, la localisation des sources sismo-volcaniques nous
fournira une premiére estimation de la géométrie du systéme magmatique. [’ana-
lyse des signaux, combinée aux études sur I'activité strombolienne, nous permettra
d’identifier les processus qui les générent. En combinant les processus et les locali-
sations associées, a une analyse temporelle de la sismcité, il nous sera alors possible

de proposer un ou plusieurs modeéles de dynamique comprenant :

1. les processus de formation des bulles de gaz,
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2. la vitesse d’ascension des bulles dans le conduit,
3. la géométrie du conduit.

Enfin la mise en évidence de plusieurs familles d’événements dans les travaux de
Nabyl et al. (1997) ou encore dans ceux de Garaebiti et Nishimura (2008) souléve
d’autres questions sur la variabilité (1) des mécanismes associés aux explosions ou
(2) des volumes de gaz impliqués dans les explosions.

Nous tenterons aux cours des chapitres IV et V d’apporter les résultats néces-
saires pour répondre aux diverses problématiques décrites ci-dessus permettant de

mieux comprendre I'activité magmatique et volcanique sur I'lle de Tanna.
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CHAPITRE III

Sismaicité du volcan Yasur de Janvier 2008 a Fé-

vrier 2009

1 Description du réseau sismique de 2008

Un large réseau de capteurs sismiques a été installé autour du volcan Yasur
au cours de 'année 2008. Il était constitué d’antennes sismiques provenant du ré-
seau THR (Imagerie Haute Résolution) et de stations large-bande provenant du ré-
seau RISC (Risque sismique et volcanique, Interventions), deux parcs nationaux de
I'INSU. Le réseau IHR donne accés & un équipement sismologique permettant I’étude
d’objets géologiques a risque dont les tailles d’investigation sont inférieures a 10 km.
Les caractéristiques du matériel, détaillées dans les paragraphes suivants, apporte
un compromis entre imagerie des structures superficielles en prospection géophy-
sique et imagerie crustale en sismologie. Le réseau RISC est dédié a 'enregistrement
des mouvements “forts” du sol, principalement en champ proche, et a pour vocation

I’étude des sources et de 1’aléa sismiques.

1.1 Le réseau d’antennes sismiques

En Janvier 2008, douze antennes sismiques ont été installées dans la partie est
de I'Tle de Tanna (Fig. 3.1). Leur configuration ainsi que leur répartition spatiale ont
été définies dans le but d’obtenir un jeu de données destiné 1I’étude de la structure
ainsi qu’a la localisation des sources sismo-volcaniques. En effet, les antennes ont
été déployées a différentes distances du cratére du Yasur et réparties sur I'ensemble
de la structure.

Le réseau THR se compose principalement d’acquisitions Osiris ou Kephren 9

voies permettant un enregistrement du signal sismique jusqu’a 2 kHz et de cap-
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teurs courte-période verticaux et 3-composantes, de fréquence propre 2 Hz. Les sis-
momeétres ont été élaborés dans le cadre de la collaboration de trois laboratoires,
I'Institut des Sciences de la Terre (ISTerre), 'Observatoire Midi-Pyrénées et Géos-
ciences Azur. Ils sont constitués de capteurs 2 Hz auxquels ont été ajoutés des cartes
d’amplification faible bruit ainsi que des systémes de calibration automatique. [.’ali-
mentation du matériel est assurée par une batterie 12V, elle-méme rechargée par
panneaux solaires. A partir des possibilités apportées par I’équipement du parc THR
et des objectifs souhaités, deux géométries d’antennes ont été retenues pour le Ya-
sur, (1) une géométrie compléte comprenant 9 voies et (2) une géométrie incompléte
pour les antennes positionnées loin de la source qui ne seront pas utilisées pour la

localisation par méthodes d’antennes (Tab. 3.1) :

1. Configuration a 9 voies (Fig. 3.2a et Fig; 3.3a) :
Le systéme d’acquisition est relié & un capteur 3-composantes et a six capteurs
verticaux. Le capteur 3-composantes est positionné au centre de 'antenne. Les
sismomeétres verticaux sont disposés radialement autour de celui-ci tous les 60°,

alternativement a des distances de 20 et 40 métres.

2. Configuration a 6 voies (Fig. 3.2b et Fig. 3.3b) :
[’antenne est constituée d’'un capteur 3-composantes, placé au centre, et de
trois sismométres verticaux reliés au systéme d’acquisition. Les capteurs 1-

composante sont, placés radialement autour du capteur central tous les 120° a

des distances de 29 m (Y02) et 38 m (Y11).

Le site Y12, situé a proximité du littoral sud de I'lle de Tanna, est indiqué sur
la Fig. 2.1 comme appartenant au réseau d’antennes sismiques. Sur ce site, seul un
capteur 3-composantes (donc 3 voies) a été installé et relié a un systéme d’acquisition
(Fig. 3.3¢).

Sur I'ensemble des antennes sismiques, huit d’entre elles ont été installées a moins
de 6 km du cratére actif (Fig. 3.1) ; la plus proche, Y05, ayant été installée a 500 m
environ. Le réseau, sous cette configuration, a enregistré le signal sismique durant
9 mois, a une fréquence d’échantillonnage de 100 Hz. Au cours de I'expérience, les
données étaient stockées sur des disques durs de 8 Gb. La capacité de stockage

limitée a constitué une forte contrainte puisqu’il a fallu se rendre sur Tanna toutes
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Fig. 3.1 : Cartes du sud-est de l'ile de Tanna sur lesquelles sont indiquées les positions
des antennes sismiques courte-périodes (ronds) et des stations large-bande (carrés).
Les différentes configurations sont représentées par un code couleur, bleu pour les
antennes a 9 voies, rouge pour les antennes a 6 voies et vert pour la station a 3 voies.
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a) b)

[

40 m

Fig. 3.2 : Géométries des antennes a) a 9 voies et b) & 6 voies. Les ronds rouges
indiquent la position du sismométre 3-composantes et les ronds bleus indiquent
I’emplacement des capteurs verticaux. Les distances inter-capteurs sont affichées
pour les antennes a 9 voies. Pour les antennes a 6 voies, celles-ci étaient de 29 m et
de 38 m respectivement pour Y02 et Y11 (Fig. 3.2).

les trois semaines pour changer les disques.

En Septembre 2008, six antennes (Y02, Y06, Y08, Y09, Y11 et Y12) ont été
déplacées ou retirées du réseau; quatre d’entre elles ont été transférées sur I'lle
d’Ambrym et une a été installée dans la plaine de cendres a l'ouest du Yasur et
renommeée Y13. En Novembre, I'antenne Y01 a été démontée et réinstallée a la place
de Y05, suite au vol de cette derniére. La nouvelle configuration du réseau d’an-
tennes a enregistré la sismicité jusqu'en Février 2009 ou I'ensemble de I'équipement
sismologique a été retiré.

Le positionnement des capteurs de chaque antenne a été effectué dans un per-
mier temps a la boussole, décamétre et GPS monofréquence, puis par le biais d'un
théodolite. Une tentative de positionnement par GPS bi-fréquence s’est révélée in-

fructueuse en raison notamment du couvert végétal.

1.2 Le réseau de stations large-bande

Le réseau de stations large-bande a été mis en place autour Yasur en Mai 2008.

Il comprenait dix stations, chacune équipée d’une station d’acquisition Kephren sur
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a) Antenne a 9 voies (sur la photo, I'antenne Y05)

b) Antenne a 6 voies (sur la photo, I'antenne Y02)
- i ~

Fig. 3.3 : Photographies, fournies par J. Battaglia, prises lors de 'installation des
antennes a) Y05, b) Y02 et ¢) Y12 en Janvier 2008 mettant en évidence les différentes
configurations d’antennes.
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laquelle avait été connecté un capteur vélocimétrique longue-période Guralp CMG40
avec une période propre de 20 ou 30 secondes (Tab 3.2). Contrairement aux antennes
sismiques, I'ensemble des stations large-bande a été installé a proximité du centre
actif, dans un périmétre d’environ 4 km autour du volcan Yasur (Fig. 3.1).

La sismicité a été enregistrée par les dix stations jusqu’en Septembre 2008 avec
une fréquence d’échantillonnage de 100 Hz. A la fin du mois de Septembre, six
stations large-bande ont été retirées du réseau et transportées & Ambrym. Les quatre
stations restantes sont restées en fonctionnement jusqu’en Février 2009. Comme pour
les antennes, les enregistrements étaient stockés sur des disques durs connectés au

numeériseur, offrant une autonomie aux stations supérieure a deux mois.

1.3 Le jeu de données

Le déploiement des antennes sismiques et des stations large-bande décrites dans
les paragraphes précédents, offre un jeu de données exceptionnel de I'activité sis-

mique observée au Yasur, de par :

1. Le nombre de capteurs, 89 au total, et leur répartition autour du volcan (Fig.
3.1).
2. Le peu d’incidents techniques rencontrés lors de 'expérience.
Les données brutes ont été extraites, triées puis converties aux formats segy et sac
afin d’étre insérées dans la base de données sismologiques du laboratoire ISTerre :
BDsis (http ://bdsis.obs.ujf-grenoble.fr). Le processus de traitement des données
est présenté dans I'annexe I : Création de la base de données "Yasur". Les figures 3.4

et 3.5 représentent les données disponibles pour chaque antenne sismique et chaque

sismomeétre large-bande respectivement.

2 Description de la sismicité observée au Yasur en

2008

Depuis les premiers écrits du Capitaine Cook en 1774, le volcan Yasur connait une

activité strombolienne permanente [cf. Chapitre II]. Les études antérieures réalisées
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Fig. 3.4 : Jeu de données disponible enregistré par les 13 antennes sismiques installées
au Yasur de Janvier 2008 A Février 2009.
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Fig. 3.5 : Jeu de données disponible enregistré par les 12 stations large-bande de
Janvier 2008 A Février 2009.

128



sur la sismicité ont montré que celle-ci comprenait divers types de signaux liés :

1. soit a la géodynamique de la zone de subduction, se manifestant sous forme

de séismes profonds ou de profondeur intermédiaire (Blot et Tazieff, 1961).

2. soit a l'activité magmatique profonde et superficielle de I'édifice volcanique se
manifestant sous forme de signaux basse-fréquence et de signaux d’explosions

(Nairn, 1988 ; Nabyl et al., 1997 ; Garaebiti et Nishimura, 2008).

La sismicité enregistrée au Yasur en 2008 atteste de I'intense activité du volcan.
L’extraction des signaux, suivie de l'analyse de leur contenu spectral montre que
la sismicité de 2008 est semblable a celle décrite dans les études précédentes. Dans
les paragraphes suivants, nous décrirons les principaux types de signaux sismiques

observés ainsi que I’évolution de la sismicité principalement au cours de 'année 2008.

2.1 Description des signaux sismiques

Durant la période recouvrant l'expérience sismologique menée sur le Yasur en
2008-2009, le volcan a connu deux phases d’activité distinctes. Les 9 premiers mois
ont été caractérisés par une activité intense qui a, par la suite, brutalement chuté
jusqu’au début du mois de Février 2009. La figure 3.6 montre I'évolution de la RMS
(«Root Mean Square») journaliére de I'amplitude sismique calculée sur ’ensemble
du jeu de données enregistré par la composante verticale du sismométre central de
I’antenne Y05. Lors de la premiére phase, les valeurs de RMS, comprises en moyenne
entre 2.10% et 3.10% avec quelques pics atteignant 5-6.10%, attestent de la forte acti-
vité du Yasur. A partir de début Novembre, les valeurs de RMS diminuent de 4 & 6
fois par rapport a celles observées précédemment pour se stabiliser aux alentours de
5.10%. Ces informations concernant 1'évolution de l'intensité de l’activité au Yasur
sont renforcées par le nombre d’événements détectés en utilisant un algorithme de
détection de type STA/LTA. De Janvier & Septembre 2008, I'algorithme permet la
détection d’environ 70 événements transitoires par heure, soit une moyenne de 1.2
événement par minute. Par la suite., ce nombre diminue pour n’obtenir plus qu’'une
explosion toutes les 5 & 10 minutes en moyenne. Les figures 3.7 et 3.8 montrent les

enregistrements sismiques observés a I'antenne Y05 le 9 Avril (1007™¢ jour julien)
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Fig. 3.6 : RMS journaliére des amplitudes sismiques calculée sur la durée de 'ex-
périence a partir des enregistrements de la composante verticale du sismométre
3-composantes placé au centre de 'antenne Y05. Les pointillés rouges marquent la
série de séismes tectoniques qui se sont produits le 9 Avril 2008 parmi lesquels la
secousse principale de magnitude 7.3.

et illustrent parfaitement l'intense activité qu’a connu le volcan en 2008. Ces enre-
gistrements mettent en évidence de nombreux signaux d’amplitude et de fréquence
variables correspondant a des types de signaux sismiques distincts liés a différents
processus géodynamiques affectant actuellement I'lle de Tanna et I'arc du Vanuatu.
Les principaux types de signaux enregistrés lors de I’expérience sont décrits plus en

détail dans les paragraphes suivants.

La sismicité liée a la zone de subduction

Le 9 Avril 2008, une série de séismes tectoniques, liés a la subduction de la plaque
Indo-Australienne sous la plaque Pacifique, se sont produits entre I'lle de Tanna et
les Iles Loyautés. Cette série a débuté avec un séisme de magnitude 6.4 4 11h13 GMT
(22h13 heure locale), suivi 10 minutes plus tard par un second séisme de magnitude

5.9. La secousse principale, de magnitude 7.3, a eu lieu a 12h46 GMT. L’USGS a
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Fig. 3.7 : Enregistrement sismique du 9 Avril 2008, de 00h & 12h, observé sur la
composante verticale du capteur central de 'antenne Y05. La zone grisée indique
une portion de signal analysé dans la Fig. 3.12. Les amplitudes maximales, en unité
arbitraire, ainsi que I’échelle des amplitudes sont indiquées a droite de la figure.
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Fig. 3.8 : Enregistrement sismique de la journée du 9 Avril 2008, de 12h a 00h. Les
amplitudes maximales, en unité arbitraire, ainsi que 1’échelle des amplitudes sont
indiquées a droite de la figure.
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Fig. 3.9 : Carte su secteur sud de 'arc du Vanuatu sur laquelle est affichée I'épi-
centre du séisme tectonique de magnitude 7.3 du 9 Avril 2008 a 12h46’, d’aprés les
coordonnées fournies par 'USGS.

estimé 1'hypocentre du séisme aux coordonnées (20,089°N; 168,852°E), a4 une pro-
fondeur de 33 km, le placant ainsi & ~ 75 km au sud-ouest de I'Tle de Tanna (Fig.
3.9). D’aprés 'USGS, une dizaine de secousses ont été enregistrées entre 11h13 et
16h02 GMT. Cette série de séismes apparait trés clairement sur les enregistrements
présentés sur les figures 3.7 et 3.8, ceux-ci ayant une amplitude 2 a quasiment 10
fois (pour le séisme principal) supérieure aux événements majoritairement observés

au Yasur.

La sismicité liée a ’activité du Yasur

Hormis les événements tectoniques que nous venons d’évoquer, ainsi que la série
de répliques ayant fait suite au séisme principal, la sismicité enregistrée au Yasur
est principalement locale et liée aux processus magmatiques qui se produisent au
sein du volcan. Il existe aussi probablement des événements sismiques générés par

la tectonique régionale de plus faible magnitude (< 5), mais ceux-ci sont masqués
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par l'activité du Yasur. Ces événements pourraient étre observés sur les stations les
plus éloignées, comme Y12, mais cet aspect ne sera pas traité ici. Deux types de

sismicité peuvent alors étre distingués au Yasur :

1. La sismicité superficielle :
La comparaison des enregistrements sismiques avec les observations visuelles
(observations directes et vidéos) de 'activité volcanique du Yasur montre
qu'une grande majorité des signaux transitoires sont liés aux explosions strom-
boliennes observées en surface. La plupart de ces événements se présentent sous
la forme d’une succession de deux phases distinctes (Fig. 3.10) : (1) une phase
basse-fréquence et (2) une phase-haute-fréquence. La phase basse-fréquence est
caractérisée par un maximum d’énergie concentré dans la bande de fréquence
[1,5-7] Hz, avec un pic dominant entre 2 et 4 Hz. La phase haute-fréquence
montre de I'énergie répartie entre 3 et 25 Hz. La figure 3 de I'article présenté
dans le chapitre V montre que le début de la phase haute-fréquence se propage
a une vitesse d’environ 340 m/s, indiquant qu’il s’agit de la phase acoustique
transmise au sol. De part leur relation avec les explosions stromboliennes, ces

événements seront nommés «explosionsy.

2. La sismicité “profonde” :
Il existe dans les enregistrements sismiques des signaux qui ne sont pas associés
a des manifestations de 'activité volcanique en surface. Ces événements sont
basse-fréquence et caractérisés par des spectres dans la gamme 1 & 5 Hz, avec
des fréquences dominantes comprises entre 2 et 3 Hz (Fig. 3.11). Il s’agit ici

d’événements longue-période (LP).

La figure 3.12 reprend une heure de signal enregistrée le 9 Avril 2008 par la
composante verticale du capteur 3-composantes de I'antenne Y05 et indiquée en
grisé sur la figure 3.7. Deux événements longue-période et deux explosions ont été
extraits et sont présentés par le biais de leurs sismogrammes normalisés, leurs spec-
trogrammes et leurs spectres normalisés. Les spectrogrammes mettent en évidence
I’absence d’énergie au-dela de 5 Hz pour les événements LP, marquant ’absence de

phase acoustique.

134
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Fig. 3.10 : a) Image extraite d’une vidéo réalisée le 1" Octobre 2008 par Jean-
Philippe Métaxian (ISTerre, IRD); b) Sismogramme normalisé, spectrogramme et
spectres normalisés d'une explosion strombolienne enregistrée par la composante
verticale du capteur central de 'antenne Y05. La phase basse-fréquence est indiquée
en bleu et la phase haute-fréquence en rouge; ¢) Sismogramme normalisé, spectro-
gramme et spectres normalisés de la méme explosion enregistrée par la composante
verticale de la station large-bande Y30 située a proximité de 'antenne Y05.
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Fig. 3.11 : Idem que la Fig. 3.10 pour un événement LP enregistré par a) la com-
posante verticale du sismométre central de I'antenne Y07 et ¢) par la composante
verticale de la station large-bande Y 36.
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Les explosions et les signaux LP présentent une autre distinction majeure. Les
explosions sont clairement identifiables sur les enregistrements de ’antenne située
au plus prés du cratere, c’est-a-dire 'antenne Y05, et le début du signal peut étre
pointé avec plus ou moins de précision. Sur les antennes plus éloignées, les amplitudes
des explosions sont fortement atténuées et il est souvent impossible de distinguer le
début du signal (Fig. 3.13). Les événements LP apparaissent nettement sur plusieurs

antennes quelque soit la distance et sont donc plus faciles a identifier et a pointer

(Fig. 3.14).

2.2 Les familles d’événements

Battaglia et al. (2008) ont classé les signaux transitoires en familles d’événements
similaires en sélectionnant des événements type et en utilisant une méthode d’inter-
corrélation [cf. Chapitre V]. Ce procédé leur a permis de distinguer plusieurs familles
d’explosions, chacune caractérisée par une forme d’onde. Par contre, il semblerait que
les signaux longue-période soient tous relativement similaires, et ont dont été regrou-
pés dans une unique famille d’événements. Les figures 3.15, 3.16 et 3.17 montrent
les formes d’onde des différentes familles d’explosions ainsi que la forme d’onde des
événements LP. Les formes d’onde présentées correspondent a des traces moyennes
calculées en sommant les traces dont la corrélation avec I’événement type est su-
périeure a 0,90. Les spectres normalisés associés & chacune des formes d’onde sont
également affichés, mettant en évidence la répartition de 1’énergie des événements.
La figure 3.18 représente le nombre d’événements par jour classés dans chaque fa-
mille d’explosions présentes avant et apres le séisme tectonique de magnitude 7.3 du
9 Avril 2008. Les explosions sont rangées dans une méme famille si la corrélation avec
I’événement type est supérieure a 0,70. L.e nombre d’explosions inclues dans chaque
famille est indiqué sur les figures 3.15 et 3.16. Cette classification met en évidence la
présence de familles d’événements trés importantes qui parfois coexistent — familles
B02 et B05 entre les jours 50 et 100 (jours julien) - et parfois se succédent - familles
P01, P02 et P05 a partir du jour 100. Ces familles principales coexistent avec des
familles comprenant moins d’événements similaires. La figure 3.17 représente la fa-

mille regroupant les événements longue-période. Le nombre de signaux LP par jour
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Fig. 3.12 : Extrait de la sismicité du 9 Avril 2008, indiqué en grisée sur la Fig.
3.7). Les sismogrammes, spectrogrammes et spectres normalisés de deux événements
longue-période (indiqués en rouge), et de deux explosions (indiquées en gris) sont
présentés.
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Fig. 3.13 : Sismogramme d’une explosion du 17 Avril 2008, enregistrée par la compo-
sante verticale du sismomeétre central déployé sur les antennes Y05, Y07, Y03, Y04
et Y06, respectivement de la plus proche a la plus éloignée du cratére. L’amplitude
des signaux, donnée en unité arbitraire, est représentée avec la méme échelle pour
I’ensemble des traces sismiques.
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Fig. 3.14 : Idem que la Fig. 3.13 pour un événement LP.
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durant I’année 2008 montre une activité variable avec des phases de forte activité
longue-période (entre les jours 80 et 100) et des phases de faible activité (jours 110
a 130) a une activité modérée (apres le jour 130). Battaglia et al. (2008, 2009) ont
détecté, par le biais de cette classification, que le séisme tectonique avait eu une
incidence sur la sismicité du Yasur et en particulier sur I'activité explosive. En effet,
les familles d’explosions identifiées avant le séisme disparaissent quelques jours apreés
celui-ci. Et alors que ces familles disparaissent, de nouvelles apparaissent, aprés la

secousse principale (Fig. 3.18).

2.3 La relation LP - Explosion

[’analyse temporelle de la sismicité met en avant une relation existant entre les
événements LP et les explosions. En effet, on remarque que certains événements
LP se produisent 10 & 20 secondes avant une explosion (Figure 4, Chapitre V). La

relation événements LLP - Explosions sera développée plus en détail dans le chapitre

V.

3 Conclusions

L’expérience sismologique menée au Yasur de Janvier 2008 a Février 2009 a per-
mis I'obtention d’un jeu de données de qualité, regroupant les enregistrements de
12 antennes sismiques et de 10 stations large-bande. Ce jeu de données comprend
des dizaines de milliers de signaux liés a l'activité volcanique du Yasur et distin-
gués comme étant majoritairement des explosions et des signaux longue-période.
Il comprend également quelques signaux d’intensité plus importante correspondant
a des séismes tectoniques liés & la zone de subduction au niveau de la fosse des
Nouvelles-Hébrides. Les signaux sismo-volcaniques ont été classés en familles d’évé-
nements similaires qui apparaissent sur des périodes de temps variables (de quelques
semaines a quelques mois). Ces familles attestent de la reproductibilité des processus
magmatiques qui se manifestent au sein du volcan. Une partie de la sismicité présen-
tée dans ce chapitre a été analysée afin d’identifier et de comprendre ces processus

a l'origine de 'activité explosive du Yasur.
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Fig. 3.15 : Formes d’onde moyennes, correspondant a la somme de formes d’onde
dont la corrélation avec I'événement type est supérieure a 0,90, et caractérisant
chacune des familles d’explosions détectées avant le séisme tectonique du 9 Avril
2008 (Fig. 3.18). Les spectres associés a chacune de ces formes d’onde sont également
affichés. Le nombre total d’explosions inclues dans chaque famille est indiqué a droite
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Idem que la Fig. 3.15 pour les familles d’explosions détectées aprés le

séisme tectonique du 9 Avril 2008.
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Fig. 3.18 : Evolution temporelle des familles d’explosions de Janvier a Octobre 2008.
Le nombre d’événements ne comprend que les signaux dont la corrélation avec 1'évé-
nement type est supérieure a 0,70. Les pointillés indiquent le séisme tectonique du
9 Avril 2008.
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CHAPITRE 1V

Ftude de la structure superficielle du Yasur

1 Introduction

Le complexe volcanique actif de I'lle de Tanna s’est édifié au cours de nombreuses
phases de construction et de destruction d’édifices volcaniques. L’événement majeur
le plus récent est I'effondrement de la caldeira de Siwi qui a été suivi d’un impor-
tant soulévement a 1'origine du bloc résurgent du Yenkahe [cf. Chapitre II|. Les
nombreuses études réalisées sur les séries stratigraphiques présentes a l'est de Iile
(Carney et MacFarlane, 1979 ; Robin et al., 1994 ; Allen, 2005) ont permis d’identifier
d’autres événements majeurs plus anciens ayant affecté de facon directe ou indirecte
le sud-est de I'fle. L’un des plus importants, caractérisé par un grand volume de dé-
pots ignimbritiques, s’est produit au large du littoral est de I'ile de Tanna. Robin et
al. (1994) ont supposé qu'un effondrement de type caldeira ou qu’un élargissement
du conduit volcanique était a l'origine de la disparition d’un ancien centre volca-
nique. La caldeira de Siwi, dans laquelle s’est édifié le cone du Yasur, a donc été
le tétmoin de nombreuses transformations géomorphologiques liées a I'activité vol-
canique intense de I'arc |cf. Chapitre II|, ce qui a rendu sa structure trés complexe
et ce sur de nombreux aspects. En effet hormis les discontinuités lithologiques et
structurales (fracturation) liées aus éruptions majeures, les études géophysiques me-
nées récemment ont mis en évidence des circulations de fluides (aquifére et systéme
hydrothermal) au sein de la caldeira de Siwi (Lardy et Tabbagh, 1999 ; Chaput et
al., 2009) |cf. Chapitre II].

La connaissance de la structure volcanique, et en particulier de la structure
superficielle, est cruciale pour comprendre les processus géologiques, géochimiques
et géophysiques qui se produisent au sein de 1’édifice. Dans le chapitre I nous avons

vu que les études des structures volcaniques sont basées sur des études de géologie

146



stratigraphique et structurale ainsi que sur I'é¢tude des systémes hydrothermaux
permettant de repérer les principaux accidents tectoniques, les zones de fracturation
ainsi que les séries stratigraphiques pouvant étre a l'origine des zones d’instabilité
(Chevallier et Bacheélery, 1981 ; Finizola et al., 2006 ; Merle et al., 2010). Elles se
basent également sur la détermination du modéle de vitesse des ondes sismiques, ce
qui permet ’amélioration des localisations des sources en réduisant les incertitudes
sur le trajet des ondes dans la structure.

Dans ce chapitre, nous proposons une étude de la structure superficielle du com-
plexe volcanique actif au sud-est de I'lle de Tanna. Celle-ci est basée sur I’analyse du
bruit enregistré par sept antennes sismiques qui permettent de mettre en évidence les
discontinuités majeures ainsi que les anomalies de vitesse. Nous détaillerons d’abord
le principe des deux techniques d’antennes retenues pour 1’étude du modéle de vi-
tesse, les méthodes SPAC et f-k. Nous décrirons par la suite les logiciels utilisés
permettant d’obtenir les courbes de dispersion, Geopsy, ainsi que les modéles de
vitesse en chacun des sites, Dinver. La procédure de calcul du modéle sera présenté
pour I'un des sept sites sélectionnés, YO7. L’ensemble des résultats obtenus pour le
complexe volcanique sera présenté par la biais d’un article ayant fait 'objet d’une

soumission dans le “Journal of Volcanology and Geothermal Research” (JVGR).

2 Les méthodes SPAC et f-k

2.1 La méthode SPAC

La méthode SPAC est basée sur la relation existante entre le spectre dans le
domaine temporel et le spectre dans l'espace, en considérant la propagation d'un
champ d’ondes stationnaire dans les deux domaines. Aki (1957) définit, pour la
composante verticale, la fonction d’autocorrélation spatiale entre deux récepteurs

séparés d’une distance r :

o(r, ) =< u(x,y,t) - u(z + recosp,y + rsing, t) > (31)

avec <> la moyenne sur le temps.
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La moyenne azimuthale de la fonction d’autocorrélation spatiale est donnée par

I’expression :

a) =1 [ ot (32)

En considérant une onde présentant un seul mode, avec une vitesse de phase par
fréquence c¢(w), Aki (1957) démontra que la moyenne de la fonction d’autocorrélation

g_b(r) est reliée au spectre de puissance temporel ¢ par :

1 w

o) =1 [on () a 33

avec Jy la fonction de Bessel d’ordre 0.
Si les signaux sont filtrés dans une étroite bande de fréquence centrée autour de
wp, le spectre de puissance ® peut étre exprimé en fonction de la densité spectrale

de puissance a la fréquence wy, P(wp), et d'une fonction de Dirac §(w) :
O (w) = P(wp)d(w — wp) (34)

avec w > 0

La moyenne de la fonction d’autocorrélation devient alors :

) = Pl () (35)

c(wo)

Le coefficient de corrélation peut étre défini par :

p(r, ¢, wo) = (%) (36)

Le coefficient de corrélation est calculé pour chaque paire de capteurs. Pour une
distance r donnée, Aki (1957) démontra que la moyenne azimuthale des coefficients

de corrélation p(r, ¢, wp) peut étre exprimé par :

p(r,wo) = Jo (i)r) (37)

c(wo
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Les coefficients de corrélation étant connu pour chaque distance r et pour dif-
féerentes fréquences w, la vitesse de phase des ondes c(w) peut étre estimée, ce qui
revient a déterminer la courbe de dispersion.

Pour les composantes radiale et azimuthale, les fonctions d’autocorrélation spa-

tiale sont définies par les expressions :

Or(r, ) =< up(x,y,t) - upr(x + 1rcosp, y + rsing, t) > (38)

Gp(1,0) =< uy(x,y,t) - up(x + rcosp,y + rsing, t) > (39)

et leurs moyennes azimuthales par :

5= [ ooy (10

5 =1 [ aulrons (a1

En considérant une onde polarisée parallélement a la direction de propagation
du champ d’onde (ondes P, SV et Rayleigh), les moyennes azimuthales des fonctions

d’autocorrélation peuvent étre exprimées par :

By wo) = %P@o) [Jo <&r> + <C‘”—°)r)} (43)

c(wp) (wo

Sil'onde est polarisée perpendiculairement a la direction de propagation, les moyennes

azimuthales sont exprimées par :

& (r,wo) = %P(wo) [Jo <ﬂ>r> + (C“’—O)r)} (44)
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Dans le cadre d’une étude sur le bruit ambient dans la région de Grenoble, Bettig
et al. (2001) ont modifié la formulation originale donnée par Aki (1957) pour I'adap-
ter a des réseaux de capteurs de forme irréguliére. Les antennes déployées autour
du Yasur étant majoritairement composé de capteurs verticaux courte-période, la
courbe de dispersion peut étre estimée suivant la procédure décrite pour la compo-
sante verticale (Equation 7). Cependant la forme des antennes n’étant pas circulaire,
la procédure utilisée s’appuient sur les modifications de Bettig et al. (2001). Dans
le cas de la composante verticale, le calcul de la moyenne des coefficients d’autocor-

rélation spatiale s’effectue sur des anneaux (7 ;75) dans le plan (r,p) :

2 "2 w
pT‘lJ‘Q (Cdo) = ﬁ/ TJO < 0 7") dr (46)

Ty =71 Jpr c(wo)

La moyenne azimuthale des coefficients de corrélation peut alors étre calculée pour
chaque bande de fréquence et chaque gamme de distances en utilisant I'équation

(46).

2.2 La méthode f-k

La méthode f-k (Lacoss et al., 1969; Kvaerna et Ringdahl, 1986) se base sur
I’hypothése d’un champ d’ondes planes qui se propagent horizontalement a travers le
réseau. Si I'on considére une onde avec une fréquence f, une direction de propagation
et une vitesse ¢, le signal enregistré a chaque capteur n composant I’antenne est défini

par :

x(ry,t) = s(t+71,) +n(rp, t) (47)

avec 7, le décalage temporel entre chaque capteur, r, le vecteur comprenant la
position des N capteurs de 'antenne. s(t+7,) représente le signal cohérent et n(r,, )

le “non-signal” du champ d’ondes.
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La transformée de Fourier est ensuite calculée pour chaque signal :
X(r,w) = Sw)e'™™ + (e, w) (48)

avec w = 27 f la pulsation.
La réponse du réseau a une onde plane incidente est calculée en sommant les
signaux décalés selon les décalages temporels et son expression dans le domaine

fréquentiel est donnée par :
Y(w)=> Wa(w)X(r,w)e ™ (49)

ou W, (w) représente un terme de pondération. Si 'onde est présente et se propage
dans une direction a vitesse a une vitesse donnée, la somme des signaux est construc-
tive et la réponse du réseau est élevée. A l'inverse, si 'onde n’est pas présente, les
signaux se somment de facon incohérente et la réponse du réseau est faible. En uti-
lisant les équations (48) et (49), et en considérant que wr,, = k;r,, dans le cas d'une

onde plane (avec k; le vecteur nombre d’onde de 'onde plane), la réponse du réseau

devient :
N N
Y(k,w) = Z WSy (w)e ik 4 Z n(r,,w)e kn (50)
n=1 n=1

Les paramétres de propagation du champ d’ondes (direction et vitesse) sont ob-
tenus en maximisant la réponse du réseau Y (k,w) dans le plan fréquence - nombre
d’onde, c’est-a-dire en décomposant le domaine nombre d’onde en grille et en consi-
dérant une grille par fréquence. Pour chaque vecteur nombre d’onde k,, = (k;, ky)n
déterminé par un maximum local, la direction 6, et la vitesse apparente C,(w)

estimés par :

0, = arctan (km”) (51)
Ky,
w
Chlw) = 52
@)= (52



Dans la méthode f-k conventionnelle, les poids affectés a la réponse du réseau
sont pris égaux a 1 donc W, (w) = 1. Capon (1969) apporta quelques améliorations
en modifiant les facteurs de pondération. Ces derniers sont calculés pour minimiser
la réponse du réseau lorsque le nombre d’onde différe du nombre d’onde considéré.
Ces facteurs dépendent de la fréquence et de la position des capteurs. La méthode
f-k haute résolution permet théoriquement une meillleure distinction de deux ondes
se propageant avec des nombres d’onde plus proches que ne le fait la méthode f-k

conventionnelle.

3 GEOPSY : estimation des modéles de vitesse

3.1 Le projet GEOPSY

L’élaboration du logiciel Geopsy s’inscrit dans le cadre d’un projet du méme nom,
visant a développer des outils pour les applications géophysiques et sismologiques.
Lancé durant le projet de recherche européen SESAME (Site EffectS using AMbient
Excitations), le projet Geopsy a été mené a bien grace a la collaboration de deux
universités, I'Université joseph Fourier (Grenoble, France) et I'Universitit Potsdam
(Potsdam, Allemagne), et réguliérement mis a jour par Marc Wathelet (IRD-ISTerre,
Grenoble, France).

Le logiciel est distribué sous le nom Sesarray (www.geopsy.org) mettant a dis-
position deux applications principales : Geopsy et Dinver. L’application Geopsy re-
groupe de nombreux outils permettant 'analyse du signal sismique tels que ['analyse
temps-fréquence, 'estimation du mouvement des particules, la réduction de bruit,
'estimation des rapports H/V, ainsi que la détermination des courbes de dispersion
par le biais des méthodes SPAC et f-k conventionnelle et haute résolution. L’applica-
tion Dinver a été développée dans le but d’apporter un outil efficace pour I'inversion
des courbes de dispersion et donc pour I’estimation des modéles de vitesse des ondes

P et S dans le milieu considéré.

152



3.2 Geopsy : application des méthodes SPAC et f-k

Nous avons vu dans la section 2 de ce chapitre que les techniques SPAC et f-k
sont, toutes deux basées sur I'analyse du bruit sismique ambiant. Leur utilisation
permet d’obtenir une estimation de la vitesse de phase des ondes de surface dans le
milieu pour différentes bandes de fréquence, ce qui revient a déterminer les courbes
de dispersion. Afin de permettre I'extraction du bruit sismique, Geopsy intégre un
algorithme STA/LTA dans les modules SPAC et f-k. Celui-ci permet de détecter
puis d’éliminer les événements transitoires pour ne conserver que les portions de
signal dont I'amplitude est quasi-stationnaire. Quatre paramétres sont a spécifier

dans l'algorithme :
1. La longueur, en secondes, de la fenétre STA.
2. La longueur, en secondes, de la fenétre LTA.
3. La valeur seuil inférieure du rapport STA /LTA.
4. La valeur seuil supérieure du rapport STA /LTA.

La valeur supérieure du rapport STA/LTA fixe le seuil a partir duquel les pulses
d’énergie sont détectés, marquant ainsi le début du signal transitoire a éliminer. La
valeur inférieure permet, quant a elle, de définir la fin du signal transitoire a éliminer.
L’extraction du bruit sismique a été réalisée sur 2h d’enregistrement de I’activité du
Yasur en utilisant des valeurs STA et LTA fixées a 1 et 30 s. Les heures d’enre-
gistrement ont été sélectionnées parmi les jours durant lesquels I'activité explosive
du Yasur était modérée, permettant 'enregistrement de suffisamment de bruit entre
deux explosions. Les valeurs seuil inférieures ont été fixées a 0,30 et les valeurs seuil
supérieures a 3,00 et 3,50. Les figures 4.1 et 4.2 montrent 2 heures d’enregistrements
observés sur les sept sites sélectionnés autour de 1’édifice du Yasur, sur lesquelles sont
affichés les fenétres de signal conservées aprés utilisation de 1’algorithme STA /LTA.
La taille des fenétres temporelles sur lesquelles vont étre estimées les moyennes des
coefficients d’autocorrélation est fonction de la fréquence wy. En effet, pour une fré-
quence de 1 Hz, Geopsy génére par le biais de I'algorithme STA /LTA des fenétres de
60 s sur lesquelles le signal est stationnaire. Pour ue fréquence de 10 Hz, les fenétres

sélectionnées ont une taille de 6 s. Les paragraphes a venir seront consacrés a la pré-
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Fig. 4.1 : Fenétres de signal sélectionnées (en vert) sur 2h d’enregistrement observé
sur le capteur n°0 des antennes Y03, Y05 et Y07 (Fig. 3.1) et utilisées pour I'ap-
plication des méthodes SPAC et f-k. Les fenétres ont été sélectionnées en utilisant
'algorithme STA /LTA avec des valeurs seuil pour le rapport STA/LTA de 0,30 et
3,50. Les fenétres présentées ici ont été générées a une fréquence de 1,22 Hz et ont
une taille de 49 s.

sentation du processus de calcul des modéles de vitesse 1-D des ondes P et S a partir
des fenétres de signal sélectionnées pour 'antenne Y07 (Fig. 4.3), en commengant
par l'estimation des courbes d’autocorrélation, dans le cas de la méthode SPAC, et

des courbes de dispersion, dans le cas de la méthode f-k.

Estimation des courbes d’autocorrélation avec la méthode SPAC

L’utilisation de 'outil SPAC nécessite la définition de paramétres de calcul tels
que la bande de fréquence désirée ainsi que les gammes de distance. Les gammes
de distance sont définies sous forme d’anneaux délimités par les rayons r; et ro
(Equation 46), chacun comprenant un a plusieurs couples de capteurs (Fig. 4.4).
Geopsy calcule alors pour chaque anneau et chaque bande de fréquence centrée en
wp le coefficient d’autocorrélation spatiale moyen (Equation 46) a partir des fenétres
de bruit stationnaire sélectionnées avec 'algorithme STA /LTA. Pour la gamme de

fréquence choisie (0-15 Hz), Geopsy estime donc une courbe d’autocorrélation par
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Fig. 4.2 : Fenétres de signal sélectionnées (en vert) sur 2h d’enregistrement observé
sur le capteur n°0 des antennes Y04, Y06, Y10 et Y13 (Fig. 3.1) et utilisées pour
I’application des méthodes SPAC et f-k. Les fenétres ont été sélectionnées en utilisant
'algorithme STA /LTA avec des valeurs seuil pour le rapport STA/LTA de 0,30 et
3,00. Les fenétres présentées ici ont été générées a une fréquence de 1,22 Hz et ont
une taille de 49 s.
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Fig. 4.3 : Fenétres de signal sélectionnées (en vert) sur 2h d’enregistrement observé
sur I'ensemble des capteurs composant I'antenne Y07, pour des valeurs seuil de 0,30
et 3,50 et utilisées pour 'estimation des courbes d’autocorrélation et de dispersion
par le biais des méthodes SPAC et f-k. Les fenétres présentées ici ont été générées a
une fréquence de 1,22 Hz et ont une taille de 49 s.

anneau composée par I’ensemble des coefficients d’autocorrélation moyens. Le figure
4.5 illustre les cinq courbes d’autocorrélation déterminées pour les cing anneaux
définis pour I'antenne YO07. Les courbes s’apparentent a des fonctions de Bessel
d’ordre 0. En résolvant I'équation (46), il est possible de déterminer la vitesse des
ondes de surface pour chaque fréquence, et plus particuliérement la vitesse de phase
des ondes de Rayleigh dans le cas du Yasur puisque nous n’avons a disposition
que des composantes verticales. Ce procédé revient alors & déterminer la courbe de

dispersion (Fig. 2a de I'article présenté dans la section 4 de ce chapitre).

Estimation des courbes de dispersion avec la méthode f-k haute résolution

L’utilisation du module f-k haute résolution disponible dans Geopsy ne nécessite
aucun paramétrage particulier hormis la définition de la bande de fréquence dans
laquelle on souhaite estimer la courbe de dispersion des ondes de Rayleigh (Fig. 2b
de l'article, section 4 de ce chapitre). La figure 4.6 montre la courbe de dispersion

obtenue a partir des données enregistrées a ’antenne Y07.
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Fig. 4.4 : Gammes de distances définies pour l'application de la méthode SPAC
sur les données de 'antenne Y07. Chaque gamme de distance est représentée par un
demi-anneau dont les limites minimales et maximales sont données en métres dans le
tableau. I.’ensemble des couples de capteurs est réparti dans les cinq demi-anneaux.
Une courbe d’autocorrélation est calculée pour chacune des gamme de distance (Fig.
4.5).
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Fig. 4.5 : Courbes d’autocorrélation obtenues en utilisant la méthode SPAC sur les
données de bruit sismique enregistré par I'antenne Y07. Chaque courbe représente
la moyenne azimuthale des rapports d’autocorrélation en fonction de la fréquence,
estimée pour une gamme de distance (Fig. 4.4).
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Fig. 4.6 : Courbe de dispersion issue de I’application de la méthode f-k sur les données
de bruit sismique enregistrées par I’antenne Y07.

Estimation des modéles de vitesse 1-D

Les courbes d’autocorrélation et de dispersion ne sont pas inversées sur I’ensemble
de la bande de fréquence sur laquelle elles ont été calculées. L’inversion est réalisée
sur la bande de fréquence dont les limites sont définies par la fonction de transfert
de I'antenne. Un module annexe de Geopsy a été intégré pack Sesarray afin de
permettre I'estimation de ces fréquences limites. En dehors de la bande de fréquence,
les vitesses estimées lors de I'inversion risquent d’étre sous-estimées ou surestimées.
Pour 'antenne Y07, la fonction de transfert nous donne une bande de fréquence
comprise entre 2 et 5 Hz.

La détermination des modéles de vitesse 1-D des ondes P et S, via l'inversion
des courbes d’autocorrélation et de dispersion et réalisée jusqu’a présent avec le pro-
gramme d’inversion des ondes de surface de Herrmann (1987) [cf. Chapitre I|, a été
intégrée dans un module de Geopsy : Dinver. L’inversion est basée sur un algorithme
de voisinage qui est une approche stochastique de recherche directe (Wathelet et al.,
2004). L’inversion dépend du nombre de couches inclues dans la structure, de leur

densité, de leur épaisseur et de la vitesse des ondes P et S dans celles-ci. Comme

159



toutes les méthodes de type Monte-Carlo, I'algorithme de voisinage génére des mo-
deéles pseudo-aléatoires de la structure dans 'espace des paramétres. Pour chacun de
ces modéles, une courbe de dispersion (f-k) ou des courbes d’autocorrélation (SPAC)
sont calculées. La comparaison de ces courbes avec les courbes directement issues
des méthodes SPAC et f-k fournit une valeur de misfit qui nous informe sur la qualité
de 'ajustement entre les modéles et la structure réelle. Si ’ajustement est bon, la
valeur de misfit est proche de 0. A l'inverse, si I'ajustement est mauvais, le misfit
est proche de 1 voire supérieur a 1. Pour éviter des calculs inutiles, Dinver laisse
la possibilité de fixer certains parameétres parmi ceux listés précédemment [voir la
paramétrisation de Dinver pour 'estimation des modeéles de vitesse dans la section
4 de ce chapitre : “1D velocity models”|. La détermination d’'un modéle de vitesse
s'effectue en plusieurs étapes. On commence généralement par une structure a une
couche et un demi-espace. Si la valeur de misfit obtenue n’est pas satisfaisante, on
ajoute progressivement des couches supplémentaires dans le modéle. L’affichage des
résultats dans I'espace des parameétres permet d’ajuster les paramétres du modéle
entre chaque essai.

Le module Dinver a été con¢u de maniére a pouvoir inverser soit les courbes
d’autocorrélation, soit les courbes de dispersion, soit les deux simultanément. Dans
le cas du Yasur, I'inversion combinée des courbes a été choisie. Les modéles résultant
de T'inversion doivent donc ajuster au mieux l’ensemble de ces courbes. La figure
4.7 montre un exemple de résultats obtenus avec Dinver pour 'antenne Y07. Les
meilleurs ajustements obtenus correspondent & une configuration a 2 couches et
un demi-espace. En-dessous de 200 métres de profondeur, les gammes de vitesse
ainsi que les épaisseurs de couches ne sont plus contraintes. Cette limitation dans la
résolution du modéle de vitesse s’explique par la faible ouverture de 'antenne ainsi
que par le choix de la bande de fréquence. Une option de Geopsy permet d’extraire
les paramétres correspondant aux meilleurs modeéles de vitesse. Le meilleur modéle
de vitesse obtenu pour I'antenne Y07, c’est-a-dire le modéle présentant la meilleure
valeur de misfit, est présenté dans la figure 3 de I'article [cf. section 4]. Celui-ci se
compose de deux interfaces, placées a 27 m et & 95 m de profondeur, séparant des

milieux dont les vitesses Vp et Vg sont respectivement de 650 m/s et 290 m/s pour
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la couche superficielle, 1550 m/s et 675 m/s pour la seconde couche, et 2400 m/s et
1000 m/s pour le demi-espace.

En procédant de la méme facon que pour 'antenne Y07, les modéles de vitesse
des ondes P et S au sein de la structure sous-jacente aux antennes Y03, Y04, Y05,
Y06, Y10 et Y13 sont estimés. L’ensemble des modéles ainsi déterminés sont ensuite
combinés et associés a un modéle numérique de terrain [cf. Annexe I1 : Construction
du modeéle numérique de terrain de la caldeira de Siwi| dans le but de construire
un modeéle de vitesse 3-D de la struture superficielle du complexe volcanique de
Tanna. [.’ensemble des modéles de vitesse 1-D ainsi que la réalisation du modéle 3-

D sont présentés dans la section suivante reprenant l'intégralité d'un article soumis

au JVGR.
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Fig. 4.7 : Modéles de vitesse des ondes P et S (en bas) issus de 'inversion combinée
des courbes d’autocorréaltion (en haut) et de la courbe de dispersion (au centre),
dans la bande de fréquence 2-5 Hz, pour 'antenne Y07. La couleur des courbes
fournit une information sur la qualité de I’ajustement des courbes d’autocorrélation
et de dispersion issues de I'inversion sur celles calculées avec les méthodes SPAC et
f-k (en noir).
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Abstract

Small-aperture array measurements of seismic noise at seven sites around Yasur
volcano (Vanuatu) are performed to estimate the V p and Vg velocities of the shallow
structure. The spatial autocorrelation (SPAC) and the frequency-wavenumber (f-k)
methods are used to determine Rayleigh phase velocity dispersion curves. Phase
velocities computed with the SPAC method vary between 580 m/s and 960 m/s
at 1 Hz and between 270 m/s and 420 m/s at 15 Hz. F-k dispersion curves show
velocities of 300-340 m/s and 800-940 m/s at 1 Hz and 200-230 m/s at 15 Hz.
An inversion technique based on the use of the Neighborhood Algorithm has been
used to calculate the one-dimensional velocity model at each site. Velocity models
reach 200 meters deep and mainly contain two layers and a half-space. For sites
close to the Siwi caldera rims, comparisons with geology and hydrothermal system
studies suggest that the two layers highlighted in models may correspond to two
large pyroclastic sequences related to caldera collapses based on the flank of an old
volcano. Results obtained for the other three sites, located inside the caldera, show
the influence of the hydrothermal system on P- and S-wave velocities. For these
sites, fluid circulation inside the volcanic deposits causes lower velocities at depth.
To obtain a near-surface velocity model of the volcanic structure, each 1D velocity
model is spatially extrapolated according to the surface geology. Results highlight
four distinct areas, the Siwi caldera edges with high velocities and the resurgent

block, the ash plain and the Yasur edifice with lower velocities at depth.
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Introduction

Yasur is a small scoria cone located on the south-western part of Tanna Island,
in the south of Vanuatu archipelago. The edifice belongs to an important volcanic
system consisting of a large caldera (5x8 km) with a resurgent block growing in
its centre. The current morphology of this system was shaped through successive
phases of eruptive activity with variable intensities. The Pliocene to Pleistocene
period was marked by several important phases of volcanic activity in the northern
part of Tanna Island (Green Hill centre) then in the southern part (Tukosmeru
centre), generating significant pyroclastic deposits (Carney and MacFarlane, 1979).
The last known major eruptive event was the collapse of the Siwi caldera during
which approximately 1 to 2 km? of material was ejected, forming the Siwi ignimbrites
(Carney and MacFarlane, 1979 ; Robin et al., 1994). After the collapse, the floor of
the caldera began to uplift, giving rise to the present Yenkahe resurgent block. The
uplift rate of the Yenkahe horst was determined using the emerged reef terraces by
Chen et al. (1995). They estimated a rate of ~ 156 mm/yr using 230Th /234U dating.
The large difference between the regional rate estimated from samples coming from
the north-west coast of Tanna of ~ 1 mm/yr and the rate obtained for the Yenkahe
horst highlights an anomalous uplift below the caldera centre (Chen et al., 1995).
This ground deformation was related to the emplacement of a magma reservoir below
the Yenkahe resurgent block, at shallow depths (Nairn et al., 1988; Chen et al.,
1995 ; Métrich et al., 2011). Since ~ 1400 years B.P., the eruptive activity has been
focused at Yasur volcano (Métrich et al., 2011). Tt is characterised by strombolian to
vulcanian explosions, with a frequency of one to three explosions per minute during
very active phases of activity and one explosion every few minutes during quiet
phases, ejecting pyroclastic materials as bombs, scoriae and ash plumes in a radius
mainly limited to the crater and sometimes to the flanks. However the presence
of pyroclastic deposits linked to the Yasur activity north of the caldera indicates
that the volcano has known at least one important eruptive phase, identified as a
sub-plinian eruption (Nairn et al., 1988).

The various types of eruptive activity have led to a complex volcanic structure

with discontinuities of various origins: lithology, tectonics and fluid saturation. The
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lithological discontinuities are mainly related to the eruptive type, i.e. small, mo-
derate or strong explosive or effusive eruptions, giving rise to various pyroclastic
materials (bombs, scoriae, ashes and lava flows). The tectonic discontinuities are
related to the caldera collapse (ring faults) and to the Yenkahe uplift.

Knowledge of the near-surface volcanic structure is crucial to understand the
geological, geochemical and geophysical processes that occurred inside the edifice.
It is mostly based on the study of the geology and hydrothermal systems allowing
us to distinguish major faults, fracturing areas and discontinuities that may cause
instability zones (Chevallier and Bachélery, 1981 ; Finizola et al., 2006, Merle et al.,
2010). It also goes through the determination of the seismic velocity model which
allows the improvement of seismic signal locations by avoiding the errors on their
positions and geometries (Bean et al., 2008).

In this paper, we study the near-surface volcanic structure from seismic data
to highlight major discontinuities and velocity anomalies. Various techniques have
been proposed on volcanoes to determine velocity structures. The most used one
is seismic tomography with the inversion of P- and S-wave arrival time data from
teleseismic, regional or local earthquakes (Lees, 2007). The velocity model is built
by contouring areas with similar properties, i.e. low or high velocity anomalies, de-
termined from the differences between the observed travel-times and the predicted
travel-times computed using a velocity model. The anomalies are generally on the
order of one to several kilometres and can be detected a few tens of kilometres deep
(De Luca et al., 1997, Patané et al., 2006 ; Lees, 2007 ; Prono et al., 2009). P-wave
velocity model can also be determined using first arrival time data from an active
seismic survey (Zollo et al., 1998; De Matteis et al. 2000; Onizawa et al., 2007 ;
Aoki et al., 2009). Battaglia et al. (2008a) propose combining earthquake data sets
and recordings from shots to realise a precise P- and S-wave tomography at Campi
Flegrei caldera. For these techniques, layers or anomalies with distinct velocities can
be highlighted to a few kilometres depth (< 5 km) and have a size on the order of a
few hundreds of meters to one kilometre. Other techniques, based on the inversion
of the dispersion curves, are also employed. De Barros et al. (2008) extracted the

fundamental mode of the Rayleigh wave from regional and teleseismic earthquakes

165



recorded by a large-aperture broadband network to deduce the dispersive curves.
The inversion of these curves allowed them to highlight the average crustal depth
below and around Popocatépetl volcano (Mexico) and to establish a velocity struc-
ture down to 50 km depth. Although these techniques are widely used to compute
volcano velocity models, they are not appropriate for studying near-surface struc-
tures because of the lack of resolution for the detection of thin objects and layers.
Techniques based on cross correlations using small-aperture arrays are increasingly
employed on volcanoes to compute dispersion curves. These methods provide an es-
timation of surface wave phase velocities and thus allow us to calculate 1D velocity
models of the structure for the first hundreds of meters below the surface according
to the array’s aperture.

The Spatial Autocorrelation (SPAC) method, developed by Aki (1957), is the
method most applied on volcanoes. It was first used on Kilauea volcano (Hawaii) by
Ferrazzini and Aki (1991). They computed the 1D velocity model down to 200 m
depth by using data recorded by a 120-meter-radius circular array. Using the same
approach, Métaxian et al. (1997) determined the 1D compressional and shear wave
velocity models down to 900 m at Masaya volcano (Nicaragua) using circular arrays
with 60-meter and 120-meter-radius. Later, Chouet et al. (1998) used two circular
arrays with 60-meter and 140-meter-radius to estimate the 1D P- and S-wave velocity
models to 300 m at Stromboli volcano (Italy). More recently, Saccorotti et al. (2003)
and Mora et al. (2006) estimated the velocity models of Kilauea volcano and Arenal
volcano (Costa Rica) to 1 km and 450 m using the SPAC method.

The frequency-wavenumber (f-k) method (Lacoss et al., 1969; Capon, 1969),
generally used to separate the different types of waves which compose the wave
field, can also be used to calculate the dispersion curve and thus to determine the
1D velocity structure. It has been employed by Petrosino et al. (2009) to compute the
shear-wave velocity model of Solfatara volcano (Campi Flegrei, Italy). These studies
led to 1D velocity models that allow the building of a homogeneous structure with
constant layer thicknesses.

To obtain a P- and S- wave velocity model of Yasur and its surroundings, we

propose to use the SPAC and the f-k methods on a data set recorded by several small-
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aperture arrays close to the volcano. For each seismic array, the dispersion curves
are computed independently, and then jointly inverted to obtain one-dimensional P-
and S- wave velocity profiles. Afterwards, each profile is spatially extrapolated on an
area defined or partly defined by the informations provided by the surface geology.

This paper starts with a brief description of the surface geology of the active
volcanic system and a presentation of the SPAC and f-k methods. We follow with
a description of the seismic arrays and data set used for the calculation of the 1D
velocity models, which have been employed to build the structure of Yasur volcano
and Siwi caldera. Finally, we discuss the velocity ranges obtained and propose an

interpretation for the main discontinuities highlighted in this study.

Surface geology

The geological map of the south-eastern part of Tanna Island (Fig. 1; Carney
and MacFarlane, 1979), shows three main pyroclastic formations, with basaltic an-
desite to andesite compositions, dating from Pliocene (5.33 Ma) to Holocene (< 0.01
Ma). The two oldest, the Green Hill Group and the Tukosmeru Group, consist of
ash- and scoria - flow deposits associated with tephra fallouts covered by indurated
pumice flows, highlighting phreatomagmatic features (Robin et al., 1994). The youn-
ger volcanic sequence, the Siwi Group, comprises lavas, scoria cones, lapilli tuff and
the Siwi Serie (Allen, 2005). The Siwi pyroclastic Serie, emplaced during the caldera
collapse (Carney and MacFarlane, 1979), consists of a basal phreatomagmatic depo-
sit covered by two flow units, each formed by a welded layer and a non-welded layer
of ash-flow deposits (Robin et al., 1994; Allen, 2005). Late Pleistocene-Holocene
volcanic activity has formed two scoria cones inside the caldera, Mount Ombus and
Yasur on the south and west edges of the Yenkahe resurgent block respectively.
These edifices were built from pyroclastic apron ejected during the explosions. The
only effused lava flows coming from the Yasur activity, the last probably occurring
in 1878, are found in the south-eastern part of the Siwi caldera (Aubert de la Riie,
1960). The north-western part of the caldera, named the Siwi plain, is filled with ash.
The presence of the former Siwi Lake and several rivers coming from neighbouring

reliefs makes this area a zone of alluvial filling.
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SPAC and f-k methods

The SPAC and f-k techniques have been used to determine the auto-correlation
and dispersion curves of the surface waves for each array.
The principle of the SPAC technique is based on Aki (1957). The spatial auto-

correlation function between two sensors is defined by:

1 /7
cle) =7 [ wltwctyar (1)

0
where vy and vg are the signals recorded during T seconds at two stations separated
by a distance £. If the signals are filtered in a narrow frequency band around w, the

auto-correlation ratio can be expressed as:

e = S &)

This ratio is computed for all pairs of seismometers. For a given distance &, Aki

(1957) demonstrated that the azimuthal average of p(§,w) can be defined by:

mﬁ@:%(%g) (3)

c(wo)

with Jy the Bessel function of zero order and ¢(wjp) the phase velocity of waves in the
medium for the pulsation wy, i.e. the dispersion curve. Generally used on circular
arrays, the formula was modified by Bettig et al. (2001) to adapt the SPAC method
to irregular arrays.

The auto-correlation ratios are calculated on the raw signals cut in smaller time
windows. Thus, for each time window, each frequency band and each range of dis-
tance, an azimuthal average of the auto-correlation ratio is computed.

The f-k method was developed by Lacoss et al. (1969). The Fourier transform
is calculated for each signal recorded by each sensor which composes the array.
This technique assumes horizontal plane waves propagate through the array. If we
consider a wave with a frequency f, a direction of propagation and a velocity ¢, the
relative arrival times can be computed for each sensor and the phases are shifted

according to the time delays. The array output is defined as the energy of shifted
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signal summation in the frequency domain. If the waves are effectively present on the
recordings, all signals are summed constructively and the energy is high. The location
of the local response maxima in the plane (k,.k,) - (k, and k, the wavenumbers along
the X and Y horizontal axes respectively) - gives an estimate of the velocity and
the azimuth of the waves travelling across the array for the frequency considered.
Capon (1969) brought some improvements to the f-k method to obtain the high-
resolution frequency-wavenumber method. He added a weighting for each sensor
on the summation of the shifted signals. The weighting factors are calculated to
minimise the array output when the wavenumber differs from that being considered.
These factors depend on the frequency and the sensors position. The high-resolution
f-k is theoretically able to distinguish two waves propagating at close wavenumber
better than the classic f-k method. As for the SPAC method, the f-k technique is
used on the raw signals divided in short time windows.

Wathelet (2005) developed a Geopsy software (http://www.geopsy.org), which
allows the analysis of the ambient noise by using a panel of methods like H/V ratio,
SPAC, f-k and particles motion. We used this software to compute the Rayleigh wave
autocorrelation and dispersion curves. Data, dispersion curves and the resulting 1D

velocity models obtained at each site are presented in the next sections.

Data

An experiment was carried out on the south-eastern part of Tanna Island, from
January 2008 to February 2009. During this experiment, a large seismic network
comprising 12 arrays and 10 broadband stations were installed (Battaglia et al.,
2008b). Seven seismic arrays (Y03, Y04, Y05, Y06, Y07, Y10 and Y13), located
within a 5 km radius around the volcano, are used in this paper (Fig. 1). Each array
comprises of seven Agecodagis CDJZ sensors connected to an Osiris or a Kephren
Agecodagis recorder. The sensors, with a natural frequency of 2 Hz, are positioned
as follows: one 3-components sensor surrounded by six vertical sensors distributed
every 60 ~at 20 and 40 meters from the centre (Fig. 1). Geographical coordinates of
the sensors were measured using GPS and theodolite measurements.

Fig. 1 shows the location of the arrays on the geological map. Y05, on the south-
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east flank of Yasur, lies on the pyroclastic deposits of the volcano. Y13 was installed
on the ash and alluvial deposits of the Siwi plain. Y10 was placed on the eastern
part of the Yenkahe resurgent block. The other arrays (Y03, Y04, Y06 and YO07)
were installed near the edges of the Siwi caldera. These last five antennas are based
on the Siwi sequence.

The SPAC and the f-k methods are based on seismic noise analysis. Because
Yasur volcanic activity in on-going (approximately one to three explosions every
minute), to extract the seismic noise, we selected three days (29 January, 31 July
and 20 November, 2008) when the explosive activity was at a lower level. The noise
extraction was performed using the STA/LTA algorithm included in Geopsy. The
use of the STA/LTA anti-triggering algorithm allowing us to detect and remove
transient events from ambient seismic noise. Geopsy allows us to apply this algorithm
on recordings with a maximum duration of two hours. A short time window of 1 s

and a long time window of 30 s are chosen to dispose of energetic events.

1D velocity models

Rayleigh wave dispersion curves were calculated for all seismic arrays, using
SPAC and f-k methods (Fig. 2). No result could be obtained for the Y13 antenna
using the SPAC method because the azimuthal average of the auto-correlation ratios
(Equation (3)) does not correspond to a Bessel function of zero order. Velocity values
at frequencies of 1 Hz and 15 Hz are displayed in Table 1.

The computation of the 1D velocity models using surface waves, performed in
previous studies with the inversion program developed by Herrmann (1987), was rea-
lised in this work with a Geopsy tool called Dinver. This tool uses the neighbourhood
algorithm, a stochastic direct-search method, to invert the surface waves (Wathelet
et al., 2004). The inversion depends on the following parameters: the P- and S-wave
velocities, the density and the thickness of each layer. As with the Monte-Carlo type
techniques, the neighbourhood algorithm generates pseudo-random models of the
structure in the parameters space. A dispersion curve is computed for each of these
models. The comparison between these curves and those computed with the SPAC

and the f-k methods provides a misfit value. The misfit indicates the good match
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Fig. 2 : Dispersion curves, representing the Rayleigh Phase velocity (in m/s) as a
function of the frequency (in Hz), computed with a) the SPAC method and b) the
f-k method.

172



ARRAY | FREQUENCY | RAYLEIGH PHASE VELOCITY | RAYLEIGH PHASE VELOCITY
(m/s) — SPAC (m/s) — -k
Y03 1Hz 850 900
15 Hz 370 200
Y04 1Hz 580 800
15 Hz 280 230
Y05 1Hz 750 350
15 Hz 420 200
Y06 1Hz 600 850
15 Hz 370 230
Y07 1Hz 960 940
15 Hz 350 200
Y10 1Hz 580 830
15 Hz 380 200
Y13 1Hz 300
15 Hz 200

Table. 1 : Rayleigh phase velocity at frequencies 1 and 15 Hz obtained with the
SPAC and the f-k methods for each array.

between the models and the real structure. To avoid useless calculations, the num-
ber of parameters must be limited. Thus, some of the parameters mentioned above
have been fixed. We usually begin with a simple model consisting of one layer and
a half-space. If the misfit values are not satisfactory, we add supplementary layers
to the model. The thickness of the layers is adjusted during the various tests. We
fix the density to an average value of 2500 kg/m?, based on previous studies about
volcanic systems and pyroclasts (Milner et al., 2003 ; Tamari et al., 2005 ; Schiavone
and Loddo, 2007 ; O’Brien and Bean, 2009). We choose a Poisson’s ratio, linking the
P- and S-wave velocities, between 0.2 and 0.4, values generally used in a volcanic
context (Christensen, 1996).

The Dinver tool allows to invert the curves computed with the f-k and the SPAC
methods separately or in combination. We use hereafter the combined approach to
calculate the velocity models. Fig. 3 shows dispersion curves generated for structures
comprising one layer and a half-space (Fig. 3a), and two layers and a half-space (Fig.
3b). In this example, presented for the Y07 array, the modeled dispersion curves (in
gray) fit better with the observed dispersion curves calculated with the SPAC and
f-k methods (dotted and continuous lines) when considering two layers and a half-
space. Indeed, the best misfit value is 0.39 for the structure using two layers whereas
it is equal to 0.45 for the structure consisting of a single layer. Using more layers

degrades the inversion result giving highest misfit values. Proceeding on the same
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Fig. 3 : Velocity models and corresponding dispersion curves (in gray) estimated
at the array Y07 for structures consisting of a) one layer and a half-space and b)
two layers and a half-space. Best models are indicated by dashed lines. Dispersion
curves computed using the SPAC and f-k methods are represented by dotted and
continuous lines respectively.

way for each array, best models were found for two layers and a half-space structure
in all cases, except for the Y13 array for which we found a one layer and a half-space
model (Figs. 4 and 5). The array aperture allows us to compute velocity profiles to
a depth of 200 meters.

The best models computed for each array are displayed in Figs. 4 and 5. The
uncertainties on the estimation of the seismic velocities and layers thickness are
indicated as grey areas. Arrays located near the edges of the Siwi caldera (Y03,
Y04, YO6 and YO07) show similar ranges of P- and S-wave velocities (Figs. 4a and

5a). The models consist of a superficial layer 15-30 m thick with a compressional
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velocity of ~ 600 m/s and a shear velocity of 250-300 m/s, a second layer of 30
m (Y03) to 70-100 m (Y07, Y06 and YO07) with a compressional velocity of 1200-
1550 m/s and a shear velocity of 550-670 m/s, located above a half-space with a
compressional velocity of 2150-2400 m/s and a shear velocity of 750-1050 m/s. The
best model calculated for Y10 (Figs. 4b and 5b), installed on the eastern part of the
Yenkahe resurgent block, shows a pattern similar to those obtained for the previous
arrays, except that the P- and S-wave velocities are lower for the second layer and the
half-space. Indeed, the second layer shows a compressional velocity of 1100 m/s and
a shear velocity of 450 m/s, and 1450 m/s and 650 m/s for the half-space. The best
velocity structure obtained for Y05 (Figs. 4b and 5b), on the south-east Yasur flank,
shows two thin shallower layers, 5 and 20 m thick, with P-wave velocities of 800 m /s
and 1200 m /s and S-wave velocities of 250 m /s and 400 m/s respectively, underlined
by a half-space with a P-wave velocity of 1800 m/s and an S-wave velocity of 950
m/s. The last site, Y13 (Figs. 4b and 5b), is the only one to show a velocity structure
consisting of only one superficial layer, which is 12 m thick with a compressional
velocity of 700 m/s and a shear velocity of 250 m/s, overlying a half-space with a
compressional velocity of 950 m/s and a shear velocity of 450 m/s.

The comparison of best results obtained for the most superficial layer with the
surface geology shows a good coherency. Indeed, the arrays Y03, Y04, Y06, Y07 and
Y10, installed on the same pyroclastic formation (the Siwi sequence, Fig. 1), show
similar ranges of compressional and shear velocities, whereas Y05 and Y13, installed
on other formations show slightly higher velocities. These observations allowed us to
spatially extrapolate the 1D velocity models on small areas to build the near-surface

velocity structure of the volcanic complex.

1D spatially extrapolated model

The construction of the velocity model of the volcanic complex is carried out in
several steps. First, we created a grid of the volcanic structure, with horizontal cell
size of 500 meters by 500 meters. Then we assigned a 1D velocity model to each
node of this grid. The distribution of the 1D velocity models was realised according

to the surface geology and the proximity of nodes with the arrays (Fig. 6). The
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caldera rims are characterised by the 1D velocity models calculated for the arrays
Y03, Y04, Y06 and YO07. Yasur volcano, whose area is delimited by a pyroclastic
apron (Fig. 1), is characterised by the 1D velocity model computed for the array
Y05. The Siwi Lake area and the Yenkahe resurgent block are distinguished by the
1D velocity models obtained at arrays Y13 and Y10 respectively. The western part
of the alluvial area, near the caldera rim, was assigned to the 1D velocity models
computed at arrays Y06 and Y04. Once the grid was built, we spatially interpolated
it to obtain a velocity model with an horizontal resolution of 200 meters. In a third
step, we inserted the digital elevation model (DEM) to obtain the final velocity
model of the volcanic structure. The DEM was calculated from a couple of satellite
images with 2.5 meter resolution using the ENVTI software. Results are displayed as
six 2D profiles with S-N and W-E orientations (Figs. 7 and 8).

Fig. 6 shows the positions of the six profiles, three S-N and three W-E, crossing
through the volcanic structure. The corresponding P- and S-wave velocity profiles are
displayed in Fig. 7 and Fig. 8 respectively. Several areas with distinct compressional
and shear velocities are highlighted. The inner and outer edges of the caldera (profiles
2 through 6) show high P-wave velocities at depth, between 2150 and 2400 m/s |cf.
1D velocity model of arrays Y03, Y04, Y06 and Y07|, and S-wave velocities slightly
higher than the rest of the volcanic structure (between 850 and 1050 m/s). The
alluvial zone (profiles 1 and 5), near the Siwi Lake, presents low P- and S-wave
velocities (until 940 and 450 m/s respectively). This is due to the detection of a
unique layer and a half-space in the 1D velocity model computed for array Y13. The
structure of Yasur area, displayed in profiles 2 and 5, shows compressional velocities
[1800 m/s below 30 m depth; c¢f. 1D model for array Y05|, lower than the edges of
the caldera (Fig. 7). S-wave velocities are almost in the same range of values (Fig.
8). The Yenkahe resurgent block, whose velocity structure is displayed on profiles 3
and 5, shows lower P- and S-wave velocities than the edges of the caldera and the
Yasur area. Values do not exceed 1450 m/s and 700 m/s respectively for P- and
S-waves [cf. 1D model for array Y10]. Despite the presence of distinct areas with
different ranges of velocity, the profiles show a thick superficial layer of low velocity

(Vp =600-800 m/s and Vg =200-300 m/s) covering the entire structure.
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Discussion and conclusions

The Yasur 1D velocity models were estimated using Geopsy. This software in-
cludes specific tools allowing 1) to determine the surface wave dispersion curves
using two ambient noise analysis methods, SPAC and f-k, and 2) to estimate the 1D
velocity profiles using a neighbourhood algorithm (Dinver). Dinver allows to esti-
mate velocity models 1) by inverting the dispersion curve given by the f-k method, 2)
by inverting the auto-correlation curves given by the SPAC method or 3) by jointly
inverting the curves computed using these two techniques. Moreover, its graphical
user interface allows a rapid model parametrisation and an almost instantaneous
displaying of results.

The majority of the 1D velocity profiles were determined down to a depth of
200 meters and show two layers and a half-space (Fig. 9). The superficial layer, 5
to 30 meters thick, presents low velocities, 600-800 m/s for compressional waves
and 250-350 m/s for shear waves. The second layer, 30 to 100 meters thick, shows a
distribution of the P-wave velocities between 950 and 1550 m /s and S-wave velocities
between 370 and 675 m/s. The half-space presents velocities comprised between 1420
and 2400 m/s and between 660 and 1060 m/s for the P- and S-waves respectively.
Fig. 9 displays the synthesis of the different velocity profiles computed in this study
and velocity models obtained in previous studies on several volcanoes. The first
200 m of the 1D velocity models calculated at Kilauea (Ferrazzini and Aki, 1991),
Masaya (Métaxian et al., 1997), Stromboli (Chouet et al., 1998; La Rocca et al.,
2000) and Arenal (Mora et al., 2006) volcanoes mainly highlight two layers with
distinct velocities. Their ranges of P- and S-wave velocities are almost similar with
those computed for Yasur down to 100 m depth. For greater depths, Yasur seismic
velocities are slightly lower, especially the shear wave velocities. Overall, seismic
velocities determined at Yasur volcano are coherent with velocities obtained on other
volcanoes.

Velocity models computed for seismic arrays located on the Siwi pyroclastic se-
quence, i.e. Y03, Y04, Y06, YO7 and Y10, display similar structures with a layer
15-30 meters thick covering a second layer 30-100 meters thick. By considering these

two layers from a geological point of view, they may correspond to two distinct vol-
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canic deposits. In previous geological studies of Tanna Island, two layers of volcanic
apron were identified near the Siwi caldera. These sequences, the Old Tanna Ignim-
brites (OTI) and the Siwi Ignimbrites, were analysed by Robin et al. (1994). The
OTT sequence, observed at three sites along the east Tanna coast, presents volcanic
deposits whose thickness can reach more than 80 meters. These deposits, identi-
fied as lava flows, phreatomagmatic ashes bearing vitric clasts, ash- and scoria-flows
bearing cauliflower bombs, juvenile or accidental clasts, main ignimbritic and ash
fallout layers, indicate that they have been emplaced during a caldera collapse or an
enlargement of a vent. Robin et al. (1994) suggested that the OTI came from a vol-
canic centre located east of the island, the Eastern Tanna Volcano (ETV), from an
analysis of the volcanic products size and the variations of deposit thickness. Their
observations of the Siwi sequence outcrops showed deposits, mainly composed of
pumiceous ignimbrites, whose thickness varied from approximately 10 to 30 meters.
A more detailed study by Allen (2005), and more recently by Métrich et al. (2011),
highlight the contact between the Siwi sequence and pre-caldera volcanic deposits
(plagioclase-phyric lavas). Carney and MacFarlane (1979), in their geological study
of Tanna Island, already suggested that lavas covered by the Siwi sequence obser-
ved at the Waesisi site by Robin et al. (1994) correspond to lavas observed on the
top of the OTT sequence at site 22 (Robin et al., 1994). Carney and MacFarlane
(1979) also suggested that Tukosmeru pyroclastic deposits have rather been empla-
ced in the centre and northern part of Tanna Island. For this reason, they did not
include these deposits below the Siwi caldera in the geological section. The studies
mentioned in this paragraph show that we can consider the presence of two major
pyroclastic layers in the south-eastern part of Tanna Island, corresponding to the two
layers highlighted in this work using seismic noise analysis. If we consider the second
layer of the velocity model as the OTI sequence, we can suggest that the half-space
corresponds to the southern part of the ETV flank. Electrical and electromagnetic
studies realised by Chaput et al. (2009) highlighted a contrast between a layer with
high resistivity values, around 1000 ohm.m corresponding to compact volcanic rocks
(Loke, 2001), and a conductive layer, with values lower than 50 ohm.m, near the

northern caldera rim. This transition zone of resistivity approximately corresponds

184



to the interface between the second layer and the half-space obtained for the same
part of the volcanic complex, i.e. for the array Y07. The absence of self-potential
anomalies, noticed by Chaput et al. (2009), showed that the variations of resistivity
were not due to the presence of a hydrothermal system. In this case, such variation
may be explained by the presence of altered rocks or even clays. Robin et al. (1994)
noticed the presence of palagonite (claylike minerals) in the basal part of the OTI
deposits at sites 16 and 22, and therefore suggested the eastern littoral of Tanna was
the western flank of the ETV, near sea-level. These observations suggest unaltered
volcanic deposits, between 50 and 100 meters thick, overlying an altered surface
whose top is marked by the presence of palagonite minerals. This assumption rein-
force the one put forward for the two layers and the half-space of the velocity model
which may correspond to the two ignimbrite sequences lying on the ETV edifice.
This hypothesis, suggested for the northern caldera rim (array YO07), may also apply
for the other arrays located near the caldera edges i.e. Y03, Y04 and Y06. Indeed,
the similarity of the velocity models (number of layers and seismic velocities) com-
puted at these arrays suggests similar structures with almost identical stratigraphy.
In contrast, the model calculated at array Y10, which also presents two layers with
similar thickness, is different from the previous models because of its low seismic ve-
locities. Electrical studies carried out on the Yenkahe resurgent block (Chaput et al.,
2009) highlighted the hydrothermal system at around 100 m depth. Temperature,
gas and self-potential measurements indicated an active system, sometimes appea-
ring at the surface as geothermal areas. Results obtained at Y10 may correspond to
the same structure as arrays Y03, Y04, Y06 and Y07 with two layers of ignimbrites
based on the ETV flank except that the presence of the active hydrothermal system
may have an influence on the seismic velocities, making them lower.

The velocity model calculated at array Y05 also features two layers and a half-
space. These two layers, 5 and 20 m thick, probably outline discontinuities inside
the Yasur volcanic edifice. S-wave velocities obtained for the whole 1D model are
distributed in the same range as for arrays Y03, Y04, Y06 and Y07. P-wave veloci-
ties are almost similar for the two layers but the half-space presents a lower velocity.

The temperature and self-potential measurements realised by Chaput et al. (2009)
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around Yasur volcano indicate the presence of superficial hydrothermal processes,
sometimes detected up to the surface. At array Y05, no temperature anomaly and
a low concentration of CO5 have been observed, indicating that the hydrothermal
system did not reach the surface. As for array Y10, we can assume that the circula-
tion of hydrothermal fluids in the edifice may be at the origin of the low velocities
observed below 25 meters at array Y05.

The velocity model computed at array Y13 is the only model to present one layer
and a half-space. The area where Y13 was installed is considered an ash filling zone.
Indeed, the south-east prevailing winds spread Yasur ash fallouts over the western
and the north-western parts of the Siwi caldera (Carney and MacFarlane, 1979).
Moreover, Carney and MacFarlane (1979) indicated that marks of an old debris
avalanche occurring on the western flank were visible on the edges of Lake Siwi.
These two phenomena have probably permitted the accumulation of pyroclastic de-
posits to several tens of meters thickness, which may explain the structure obtained
for Y13. Chaput et al. (2009) also suggested the presence of ground water at shallow
depths by using electrical tomography. The presence of water and scoria may explain
the low velocities estimated for the half-space.

The arrays selected for this study did not cover the entire volcanic structure.
No array was installed on the south-eastern part of the Siwi caldera affected by
lava flows. In our model this area was assigned to velocity models computed for the
nearest arrays, i.e. Y03 and Y04. Consequently, the 1D spatially extrapolated model
does not take into account this area with accumulation of lava flows. The same is
true for Ombus Mount where no array was placed and for which we have assigned
the velocity model obtained at Y03. Other zones, including the Yenkahe complex,
the Yasur, and the alluvial areas have been delimited using a unique array (Y10,
Y05 and Y13 respectively). The alluvial zone probably presents thickness variations
of pyroclastic apron coming from Yasur, with thicker deposits close to the volcano.
These variations can not be included into the model using only Y13, located at
the bottom of the cone. The hydrothermal system, highlighted inside the Yenkahe
complex and Yasur volcano, does not present a constant geographical distribution.

Chaput et al. (2009) showed the hydrothermal system could reach the surface or be
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sealed at depth. These variations of the hydrothermal activity may have an influence
on the seismic velocities which do not appear in our model.

The approach used in this work, based on the spatial extrapolation of several 1D
velocity models computed at different sites considering the surface geology, allows us
to obtain a more realistic near-surface velocity model than those generally obtained
by using the SPAC method on one site. This model highlights four distinct zones. The
first area corresponds to the caldera rims, which consist of two ignimbrite deposits
layers and are marked by high velocities. The second area comprises the Siwi Lake,
which shows ash filling and low velocities linked to the presence of ground water.
The last two areas comprise the Yenkahe resurgent block and Yasur edifice. The
Yenkahe horst consists of the same ignimbrite deposits as the caldera rims. The Yasur
cone shows a structure related to its construction. Despite a different geometry of
their structure, these areas present low velocities linked to the presence of an active

hydrothermal system.
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5 Conclusions

L’approche utilisée dans ce chapitre est basée, dans un premier temps, sur I'appli-
cation de deux méthodes d’analyse du bruit sismique (SPAC et f-k) afin de détermi-
ner les profils de vitesse 1-D des ondes P et S en sept sites du complexe volcanique :
les sites Y03, Y04, Y06 et YO7 sur les bords de la caldeira, les sites Y05 et Y10
sur le bloc résurgent au centre de la caldeira et Y13 sur les rives de 'ancien lac
de Siwi. Ces modéles de vitesse ont ensuite été extrapolés spatialement en fonction
des informations apportées par la géologie de surface et associés & un modéle nu-
mérique de terrain. Cette approche a conduit a 1’élaboration d’un modéle de vitesse
3-D de la structure superficielle du complexe volcanique actif de Tanna, jusqu’a 200
meétres de profondeur sous la surface, plus réaliste que ceux obtenus jusqu’a présent
avec 'utilisation de la méthode SPAC, ces derniers se traduisant généralement par
un modele de vitesse homogéne de la structure volcanique. Le modéle de vitesse
3-D construit pour le complexe volcanique de Tanna met en évidence quatre zones
distinctes. La premiére zone, correspondant aux bords internes et externes de la
caldeira de Siwi, montre la superposition des deux séquences d’ignimbrites, de 15 a
30 m d’épaisseur pour la plus superficielle (les ignimbrites de Siwi) et de 30 & 100
m d’épaisseur pour la seconde (les OTI), reposant sur les flancs d’un ancien volcan
(ETV) |cf. Chapitre II|. Cette région est caractérisée en profondeur par des vitesses

Vp supérieures a 2 000 m/s. La seconde comprend la zone anciennement occupé par
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le lac de Siwi. Cette région, caractérisée par une importante accumulation de cendres
et d’alluvions, montre de faibles vitesses sismiques en partie liées a la présence d’'un
aquifére peu profond. Les deux derniéres zones sont définies par le bloc résurgent
du Yenkahe et le cone de scories du Yasur. Le bloc résurgent du Yenkahe semble
présenter la méme structure que les bords de la caldeira, c’est-a-dire une superpo-
sition des deux unités d’ignimbrites (OTI et ignimbrites de Siwi) reposant sur un
socle volcanique plus ancien. Le cone du Yasur montre quant a lui une structure qui
semble étre liée a son édification. Malgré une géométrie différente de leur structure,
ces deux objets volcaniques présentent de faibles vitesses sismiques en comparaison
de celles obtenues sur les bords de la caldeira. Ces faibles vitesses semblent étre liées
a la présence d'un systéme hydrothermal trés actif se manifestant par endroit a la
surface sous forme des fumerolle ou des zones fortement altérées (zones argileuses).

Les réseaux sélectionnés pour cette étude ne recouvrent pas I'ensemble du com-
plexe volcanique. Plusieurs zones, définies par des formations géologiques distinctes
du reste de la structure, n’ont donc pu étre prises en compte dans la construction
du modéle de vitesse 3-D. En effet, le modéle ne prend pas en compte la partie
sud-ouest de la caldeira ot de nombreux épanchements de lave se sont mis en place
(Aubert de la Riie, 1960 ; Carney et MacFarlane, 1979). Le modéle de vitesse n’in-
clut pas également le cone du Mont Ombus qui s’est édifié a la limite sud du bloc
résurgent du Yenkahe. Le manque de données pour ces deux zones nous a contraints
a leur assigner le modéle de vitesse obtenu pour ’antenne la plus proche. De ce
fait, les épanchements de lave ont été assignés aux modéles de vitesse calculés aux
antennes Y03 et Y04 et le Mont Ombus au modéle estimé & Y03. D’autres aspects,
tels que les variations d’épaisseur des dépdts au sein d’une méme zone ainsi que les
variations spatiales du systéme hydrothermal, ne sont pas pris en compte dans le
modéle. En effet la zone alluviale présente probablement des variations d’épaisseur
de cendres, avec des épaisseurs plus importantes a la base du cone du Yasur qui
décroissent avec la distance. Or cette zone n’est caractérisée dans le modéle 3-D que
par un unique profil 1-D (Y13) correspondant a la structure a la base du Yasur. Le
systéme hydrothermal, mis en évidence au sein du bloc résurgent du Yenkahe et du

cone du Yasur, ne montre pas une répartition géographique constante. Chaput et
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al. (2009) ont montré que le systéme hydrothermal pouvait se manifester en surface
via des zones de fractures ou bien étre scellé en profondeur. Les variations de I’acti-
vité du systéme hydrothermal peuvent influer sur les vitesses sismiques. Cet aspect
n’apparait pas sur le modele de vitesse 3-D puisque le complexe du Yenkahe et le
cone Yasur ne sont assignés qu’a un seul profil de vitesse 1-D chacun (Y10 et Y05
respectivement).

Afin d’améliorer la structure superficielle du Yasur, une autre campagne de me-
sure du bruit sismique pourrait étre envisagée. Les sites d’installation devront étre
sélectionnés en fonction des multiples connaissances sur la structure acquises lors des
précédentes études géologiques et géophysiques. L’application des méthodes SPAC
et f-k sous Geopsy ne nécessitant que quelques heures de signal, plusieurs acquisi-
tions peuvent étre envisagées sur chaque formation géologique a partir d’une seule
antenne de capteurs. Un tel procédé permettrait alors de mettre en évidence les

variations latérales d’épaisseur des couches ainsi que les variations de vitesse.
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CHAPITRE V

Localisation des sources sismo-volcaniques

1 Introduction

Depuis les 20 derniéres années, les nombreuses études réalisées en sismologie
volcanique ont mis en évidence le lien existant entre les signaux sismiques et les
divers processus magmatiques qui se produisent au sein des édifices. En effet, les
circulations de fluides - qu’il s’agisse de fluides a I'état liquide tel que le magma,
ou de fluides a l'état gazeux (C0y, SOy, HyO pour les principaux) - générent des
oscillations au sein de la structure qui se manifestent sous forme de trémor ou de
signaux LP. D’autres manifestations sismiques de 1'activité volcaniques, telles que
les signaux volcano-tectoniques, sont liées a la fracturation du milieu sous l'effet
des variations de contraintes induites par l'injection de magma dans la structure
volcanique ou sous 'effet des phénomeénes gravitaires pouvant affecter I’édifice.

Au Yasur, nous avons constaté que l'activité volcanique, de type strombolien,
se manifeste principalement sous forme d’explosions de bulles de gaz et par I’émis-
sion de petits panaches de cendres [cf. Chapitre II]. Des études menées sur I'acti-
vité strombolienne ont eu pour but d’une part de comprendre les divers processus
magmatiques a I'origine des explosions cycliques caractérisant ce type d’activité, et
d’autre part de comprendre la relation entre activité magmatique et activité sis-
mique. Jaupart et Vergniolle (1988, 1989) ont reproduit analogiquement un modéle
d’activité magmatique produisant des explosions périodiques de bulles de gaz. Ce
modéle se base sur la formation d’une bulle de gaz par coalescence d’'une mousse
magmatique en profondeur, au niveau du toit d’un réservoir magmatique, suivi de
I’ascension et de I'explosion de cette derniére au sommet de la colonne magmatique.
Ripepe et al. (2001) ont tenté de reproduire I'expérience de Jaupart et Vergniolle

(1988, 1989) afin de relier chaque étape du processus magmatique au signal sismique
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observé. En procédant de cette fagon, Ripepe et al. (2001) ont ainsi pu établir la
relation existant entre les signaux LLP et le début de I'ascension de la bulle dans le
conduit volcanique, ainsi que la relation existant entre les explosions des bulles de
gaz et les signaux sismiques d’explosions.

Nabyl et al. (1997) ont analysé et comparé les signaux sismo-volcaniques obser-
vés au Stromboli et au Yasur. La ressemblance des signaux mise en évidence par
ces auteurs, essentiellement du point de vue fréquentiel avec des pics dominants au-
tour des mémes fréquences, leur a permis de suggérer que des processus similaires
se produisent au sein de ces deux volcans. Donc si les signaux d’explosions et les
signaux LP sont liés aux principaux processus magmatiques caractérisant 'activité
strombolienne, leur localisation devrait permettre de mieux contraindre ces mémes
processus au sein de la structure et par 1a méme de mieux comprendre la dynamique
éruptive du Yasur.

Nous avons vu dans le chapitre III que 'expérience sismologique menée au Yasur
en 2008 a permis l'acquisition d'un jeu de données exceptionnel, mettant a dispo-
sition les enregistrements de milliers d’explosions et de signaux LP, observés sur
12 antennes sismiques. Diverses méthodes d’antennes (méthode de triangulation,
MUSIC, Zero-Lag-Cross-Correlation) ont été développées pour la localisation des
sources des signaux sismo-volcaniques [cf. Chapitre I]. Etant donné la configuration
des antennes sismiques déployées, c’est-a-dire composées de capteurs courte-période
verticaux, et les limitations de chacune des techniques d’antennes décrites dans le
chapitre I, nous avons choisi d’utiliser la technique de localisation par triangulation
sismique, décrite par Métaxian et al. (2002), dont 'estimation du vecteur lenteur
est réalisée en utilisant la méthode interspectrale. La détermination des parameétres
de propagation du champ d’ondes a chaque antenne, c’est-a-dire le back-azimuth et
la lenteur apparente via 'estimation du vecteur lenteur, permettra de retrouver la
position de la source. En effet, I'utilistion de la méthode de triangulation permet
d’estimer la position de la source dans le plan horizontal en intersectant les back-
azimuths obtenus pour ’ensemble du réseau d’antennes. Cependant cette technique
ne permet pas d’estimer la profondeur des signaux sismo-volcaniques. Pour les ex-

plosions, ce paramétre est estimé en ce basant sur l'utilisation d’un algorithme de
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tracé de rai dans lequel a été inclu le modéle de vitesse estimé pour Y05 et pré-
senté dans le chapitre V. Pour différentes profondeurs a 'aplomb de la position de
la source estimée par la méthode de triangulation, les temps de propagation théo-
riques des ondes P et acoustiques sont déterminés. Les temps théoriques des ondes
P sont calculés en utilisant 1’algorithme développé par Monteiller et al. (2005). Les
temps acoustiques théoriques sont calculés en considérant les distances et les vitesses
de propagation estimés a l'intérieur et a I'extérieur du conduit volcanique. Une fois
les temps théoriques estimés pour chaque profondeur de source, ceux-ci sont uti-
lisés pour déterminer des décalages temporels théoriques entre 'onde P et 'onde
acoustique. La profondeur des explosions est déterminée lorsque la différence entre
les décalages temporels théoriques et les décalages temporels observés est minimale.
Les positions des explosions ainsi obtenues sont ensuite utilisées comme référence
dans I'estimation de la profondeur des signaux LP. Cette derniére est alors calculée
en considérant un modéle de vitesse en demi-espace et en utilisant les différences de
vitesse apparente observées entre les explosions et les signaux LP.

En utilisant ces différentes approches, huit familles d’explosions et une famille
de signaux LP ont été localisées. Dans chacune des familles sélectionnées, trois cas

de comportement de la sismicité sont observés :

1. L’explosion est précédée de 10 & 20 secondes par un événement LP. Ce cas

représente 7% des explosions et 12% des signaux LP classés.

2. L’explosion n’est pas précédée d'un événement LP. Ce deuxiéme cas représente

93% des explosions classées.

3. Les signaux LP qui ne sont pas suivies par des explosions. 88% des événements

LLP classés correspondent & ce troisiéme cas.

Les pourcentages donnés ici ne représentent probablement pas les proportions réelles
pour chacun des cas. En effet, ceux-ci sont calculés a partir de la sismicité extraite
et classée. Etant donné l'intense activité du Yasur en 2008, il est probable que de
nombreux signaux LP soient masqués par les explosions de plus forte amplitude et
de ce fait non extraits. Ceci pourrait alors expliquer la faible proportion obtenue
dans le premier cas.

Les résultats de cette étude sont présentés dans la section 2 de ce chapitre. Dans

198



un premier temps, nous présentons les valeurs de back-azimuth estimées pour chaque
explosion et chaque événement LLP pour I'antenne Y05. Cette représentation permet
d’observer I’évolution de 'activité du Yasur sur la durée de ’expérience. Dans un
second temps, les localisations, calculées a partir des données enregistrées par les
antennes Y03, Y04, Y05, Y06 et Y07, sont représentées pour chacune des familles
analysées. A partir de ces localisations, des différents types de comportement de
la sismicité et des différentes études réalisées sur l'activité strombolienne, dfférents

modéles de dynamique éruptive sont proposés pour le Yasur.
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Abstract

Data recorded by a dense local seismic network installed on Yasur volcano during
2008 are analyzed to determine the source position of explosion quakes and long-
period events generated by the Strombolian activity. Source location are performed
using an array technique based on the calculation of time delays between each pair
of seismometers, allowing to estimate the slowness vector and thus the direction of
the source from each seismic antenna, consituted by seven seismometers. The source
position is determined by intersecting these directions. The estimation of the source
depth is based on the use of a 1-D velocity model and a ray tracing algorithm, and
the differences of apparent velocity resulting from the slowness vector calculation.
The majority of the explosion quake activity, with energy focused between 2 and 6
Hz, is located in the southern crater between 90 and 590 meters below the surface.
During a few periods lasting for a few days the activity is located in the northern
crater, near the surface. The LP activity, with energy concentrated between 0.5
and 5 Hz, is mainly located between 800 and 900 meters beneath the south-eastern
volcano flank. Whereas explosion quake locations seem to be stable, indicating stable
sources, LP locations show variations highlighting source displacements of hundreds
of meters. The presence of LP events 10 to 20 seconds before some explosion quakes

allowed to propose an eruptive dynamics model for the Strombolian activity and a
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geometry of the plumbing system based on source locations.

Introduction

A large variety of seismic signals is frequently observed on active volcanoes.
These signals are related to the volcanic environment in which they are generated,
i.e. the volcanic structure, the physical properties of the different media inside the
edifice (fluids, solid rocks) and the processes implied at sources (fracturation, fluids
movements). The characterization of the volcanic environment through the study
of the seismic sources is crucial to understand the volcanic system, and especially
the eruptive dynamics and the geometry of the volcanic conduit, to improve the
eruption forecasting.

Volcanic signals are different from tectonic earthquakes as they present emergent
first arrivals. For that reason, it is difficult to locate sources by using arrival times.
Consequently, several methods allowing to locate seismo-volcanic sources have been
developed. Wave polarisation allows to locate sources in both horizontal and vertical
planes | Del Pezzo et al., 1992 ; Neuberg et al., 1994|. However, for short wavelengths,
it requires the knowledge of the type of waves as well as the knowledge of the struc-
ture and topographic effects that may influence the wave propagation | Neuberg et
Pointer, 2000 ; Métazian et al., 2009|. Other methods based on seismic amplitudes
were proposed. Aki and Ferrazzini [2000] used the coda amplitude ratios to com-
pute the correction for site effect for each station at Piton de la Fournaise. After
correcting the seismic amplitude for the site effects using the factors estimated by
Aki and Ferrazzini |2000|, Battaglia and Aki [2003| proposed an inversion technique
to locate the sources distribution of tremor. The source positions are computed as-
suming that the corrected amplitudes are proportional to the inverse of the distance
from the source for body waves and to the inverse of its square root for surface
waves. The location of the seismic sources using amplitudes was also used on the
Soufriere Hills volcano by Jolly et al. [2002] to locate pyroclastic flows and Cotopaxi
volcano by Kumagai et al. [2009] to locate tremor originating from lahars. Another
method consists in inverting the moment tensor to obtain simultaneously the source

location and the source mechanism. This method has been applied to long-period
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(LP) and very-long-period (VLP) events at Popocatépetl volcano | Chouet et al.,
2005], Kilauea volcano | Ohminato et al., 1998 ; Kumagai et al., 2005] and Etna vol-
cano |Lokmer et al., 2007 ; Bean et al., 2008|. This method is an efficient tool but it
requires the knowledge of the seismic velocity model to take into account the propa-
gation medium in the calculation of the Green’s functions | O’Brien et al., 2004a,b;
Cesca et al., 2008|, especially the effects linked to the near-surface volcanic structure
| Bean et al., 2008]. Moreover it is not stable for short wavelengths because they are
affected by small-scale heterogeneities present in the structure | Chouet et al., 2003 ;
Cesca et al., 2008] which can not be modelled by the computed Green’s functions,
the computation being generally made using a homogeneous or 1-D velocity model
[Lokmer et al., 2007]. It also requires stations close to the source; the source me-
chanism is best constrained using a well-known a priori source information about
the position |Bean et al., 2008|. According to the many constraints previously men-
tioned, the waveform inversion is mainly used to determine the source mechanisms
even if it may be used to locate sources.

Other techniques, as dense array methods, can be used to locate sources. They
are based on the cross-correlation or on the cross-spectrum of the signals when the
distance between sensors is small enough. Such methods have already been em-
ployed on various volcanoes. Almendros et al. [2001] used two semicircular and one
rectangular arrays to locate shallow LP events beneath Kilauea volcano (Hawaii).
Métazxian et al. (2002, 2009) located volcano-seismic signals using four triangular
arrays at Arenal volcano (Costa Rica). Similar techniques were also applied on seis-
mic data recorded by two small-aperture arrays at Stromboli volcano (Italy) in 1997
by La Rocca et al. (2004), and at Mount Etna in 1999 by Saccorotti et al. (2004).
Métazian et al. (2002) highlighted the effects of the seismic antenna number on
the resolution of the source position. Their results showed the more the number of
antennas is important, better determined is the source position.

In this paper, we use similar techniques on seismic data recorded by nine an-
tennas during 2008 at Yasur volcano to determine the position of LP events and
explosion quake sources. We use the cross-spectral method to compute the time

delays between each pair of sensors composing an antenna. Slowness vectors are es-
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timated for each event and each antenna. Each event source is therefore located by
combining the directions of propagation extracted from these slowess vectors. The
aim of this study is (1) to obtain the source locations of the different types of events,
(2) to highlight the relations between the locations and the apparent activity in the
different subcraters, (3) to follow the temporal evolution of the sources and 4) to
understand the mechanisms at the origin of the Strombolian activity at Yasur. After
a description of the volcano and the experiment conducted in 2008, we detail the
methods used to locate the seismic sources. Finally we report and discuss the results

obtained for the explosion quakes and the LP events.

Yasur volcano

Yasur volcano (19,52° S; 169,425° E) is located on the south-eastern part of
Tanna Island. It is a part of the Yenkahe Complex (Figure 1), whose activity is
highlighted by the presence of an hydrothermal system and a strong uprising rate
estimated to 156 mm/yr using coral datation | Chen et al., 1995|. The area, delimited
by caldera rims, presents pyroclastic deposits (Siwi Ignimbrite Sequence) which have
been emplaced during a major eruptive event which occurred during Late Pleisto-
cene, probably during the caldera collapse [Robin et al., 1994 ; Allen, 2005]. Robin
et al. [1994] then Métrich et al. |2011] analyzed these deposits and showed that the
ignimbrites have basaltic andesite to andesite composition. Yasur is a small strato-
volcano (361 meters above and ~900-1,000 meters below sea level) situated in the
West part of Yenkahe Complex. The summit, which has a diameter of 400 m, is
occupied by two craters. The number, the location and the size of vents inside each
crater changed during the eruptive history of the volcano |Lardy and Willy, 1989;
Matera, 1996, 1997|. At present time, the southern crater contains two vents named
A and B, and the northern crater contains one vent called C (Figure 1).

Since it has been observed by James Cook in 1774, Yasur is in permanent Strom-
bolian activity, with comparable eruption dynamics to those of Stromboli volcano
[ Nabyl et al., 1997|. Strombolian explosions are characterized at surface by the release
of gas during discrete, often rhythmic, bursts, ejecting incandescent lava fragments a

few tens to hundred meters into the air | Vergniolle et Mangan, 2000]. Oppenheimer
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Figure 1 : a) and b) 90-meters resolution maps of the south-eastern part of Tanna
Island, showing the positions of the seismic antennas (circles) and the broadband
stations (squares). Geometry of the antenna Y05 is plotted on the upper right. Here,
0-5 correspond to vertical sensors, 6 corresponds to the 3-components sensor. This
array geometry is the same for all the antennas used in this work. ¢) 10-meters
resolution map of Yasur volcano indicating the position of the northern and the
southern craters (black dotted circles) in which are located the vent C and the
vents A and B respectively. The latitude and the longitude are indicated in decimal
degrees.
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et al. [2006] measured gas emissions from strombolian explosions and passive degas-
sing that occurred on Yasur volcano during January 2005. The SO,/ HCl, CO5/CO
and C'O,/SO, ratios showed that explosive degassing derive from the accumulation
of the deeper-sourced gas, by an asperity present in the magmatic conduit wall,
forming a slug of gas that rises up and explodes at the surface. For the passive de-
gassing, the ratios showed that the gas is a mixture of gas coming from two sources
- a deep source and a shallow one. The formation and the ascent of these gas slugs
generate transient events that were recorded during one year by the dense seismic

network described below in the next paragraph.

Data
Description of the experiment and of the seismic events

In order to study the seismicity of Yasur volcano, 12 short-period seismic anten-
nas were installed in January 2008 around the volcano at distances from 500 m to 14
km from the active center (Figure 1). In this study, we use the nine closest antennas,
as the other ones did not properly record most of the activity. Each of the selec-
ted seismic antennas was composed of seven sensors Agecodagis CDJZ, with eigen
frequency of 2 Hz, connected to an Osiris or a Kephren Agecodagis station, syn-
chronized by GPS receiver. Each antenna is composed by one central 3-component
seismometer surrounded by six vertical seismometers distributed every 60° at radial
distances from the center of alternatively 20 and 40 meters (Figure 1). The absolute
position of each central seismometer was determined by GPS with an accuracy of 10
meters and the position of the vertical sensors was calculated from theodolite mea-
surements. To complete the seismic network 10 broadband stations equipped with
CMG-T40 sensors with eigen period of 20 s and 30 s were installed in May 2008.
The seismic signal was continuously recorded by the whole network with a sampling
frequency of 100 Hz during 9 months. In September 2008, 6 seismic antennas and
6 broadband stations were removed from the network. Data were recorded on local
drivers collected every three weeks. Data recorded by the broadband stations are

not used in this article and will be the purpose of a future work.
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A huge quantity of transient seismic signals were recorded during this experiment.
Visual observations (direct observation on the field and videos realized during the
experiment) showed that the majority of these signals were explosion quakes linked
to the surface activity described in section 2. In Figure 9 and Figure 10, we present
video captures showing examples of explosion quakes associated to strombolian ex-
plosions occurring in the different vents. We also distinguish LP events occurring
a few seconds before explosion quakes (15-16 seconds), apparently unrelated to the
surface activity. Indeed, video captures show only passive degassing during the time
corresponding to the LP event. Data recorded by the array Y05, which is the clo-
sest to the crater (Figure 1), shows high amplitude explosion quakes. These signals
begin with a low-frequency emergent phase, followed by a high-frequency phase one
to two seconds after the beginning. The low-frequency phase is characterized by
its corrected energy spectrum distributed between 1.5 and 6 Hz, with a dominant
frequency around 3 Hz (Figure 4). The high-frequency phase is characterized by its
energy spectrum in the frequency band [7-25] Hz. The propagation velocity of this
phase allows us to identify it as the acoustic wave transmitted to the ground (Figure
3). LP events were well-recorded on all antennas (Figure 2). Their spectra corrected
from the instrumental transfer function show energy distributed between 1 and 5
Hz, with a dominant frequency around 2 Hz (Figure 4). The temporal analysis of
LP events and explosion quakes highlights two distinct behaviors of the seismicity
observed at Yasur. On the one hand, explosion quakes are preceded by a LP event
10 to 20 s before their onset (Figure 4 and Figure 10). This feature is observed for
7% of the explosion quakes classified in several families of similar events presented
in the next section. On the other hand, explosion quakes and LP events seem to
occur independently of each other. Each family of explosion quakes shows these two

types of behavior of the seismicity.
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Figure 2 : Normalized velocity seismograms of an explosion quake preceded by a
LP event occurring the July 31th, 2008, with their associated spectrograms and
normalized spectra, recorded on the central seismometer of arrays Y05, Y03, Y04,
Y06 and YO7. The time origin is 00h16’30”. The maximum amplitudes (in p.s™!)
are given at the upper right of the seismograms.
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Figure 3 : Normalized velocity seismograms of the LP event followed by the explosion
quake presented in Figure 2. The blue dotted line (A) corresponding to the low-
frequency phase indicates a propagation velocity of ~ 2500 m/s for the LP events.
The red dotted line (B) indicating the high-frequency wave shows a propagation
velocity of ~ 340 m/s arguing for an acoustic wave.
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Figure 4 : Velocity seismograms of filtered events (between 0 Hz and 15 Hz) belonging
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of the LP events are indicated as red lines and the normalized spectra of explosion
quakes are indicated as black lines. The time origin and the name of the family
are displayed on the bottom and on the upper right of the plots respectively. The
number of similar events which form the family are written on the bottom left of

the plots.
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Families of events

Seismicity rate was high during the experiment. Nearly 70 events per hour were

period of high activity which lasted from January to September 2008. This large
quantity of seismic events required an initial classification work. Selecting master
events and using a cross-correlation method, Battaglia et al. [2008| revealed the
existence of tens of families of similar explosion quakes and at least one main family
(or multiplets) of LP events including several hundreds of events. The master event
was chosen using two techniques. The first approach is based on the identification
of a seismic event whose position inside the summit crater is known using field
observations (visual or videos) realized during the experiment. The second approach
is based on the choice of a signal with a clear waveform. Once the master event
is chosen, similar events are searched in the seismic recordings by computing the
correlation between the master event and each signal found | Battaglia et al., 2008].
Battaglia et al. [2008] considered that events belong to the same family when the
correlation reached the threshold value fixed to 0.7. Seismic data recorded by the
sensor n° 3 of array Y05 were used to classify the explosion quakes, as signal to
noise ratio was not sufficient on other arrays. For the LP events, the signal to noise
ratio was high on numerous sensors; the classification was realized using the sensor
n° 1 of the array Y07. Figure 4 illustrates examples of explosion quakes belonging
to eight families : two families of explosion quakes (B02 and B03) active before a
major tectonic earthquake which occurred on April 9th, 2008 and six families of
explosion quakes (P01, P02, P05, P06, P07 and P08) active after that earthquake.
Here, each explosion is preceded by a long-period signal belonging to the main family
of LP events (named 1.04). These nine families are composed by a large number of
similar events : 15 668 for B02, 1 442 for B03, 8 820 for P01, 11 921 for P02, 16
692 for P05, 8 949 for P06, 4 424 for P07, 2 020 for P08 and 38 811 for the LP
family, that represents 60 to 70% of the classified events. The temporal evolution
of families shows that some of them co-exist while other disappear when new ones
appear |Battaglia et al., 2008|. These families, each one characterised by a different

waveform, indicate the presence of dominant modes of resonance of the conduit in
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response to the ascent or explosion of the gas slug |Battaglia et al., 2008]. This
preliminary analyse provides us an information about the volcanic activity of Yasur

during 2008.

Methods

The first method used to locate sources is described by Métazian et al. [2002].
This technique is based on the estimation of the time delays for each seismic antenna.
For successive windows moving along the seismograms, the time delays are calculated
between each pair of seismometers, using the cross-spectral method |Jenkins and
Waitts, 1968 ; Poupinet et al., 1984 ; Fréchet, 1985; Got et al., 1994|. Métazian et al.
[2002]| showed that the length of the moving window is an important parameter for
estimating the time delays. In this study, the length was fixed to be equal to 2.56 s,
with an overlap of 10 percent. The time delay computed between two seismometers

i and j can be written as a scalar product :

Tij =8 - Tij (1)

where s = (—s - sina, —s - cosa) is the slowness vector, « is the back-azimuth, s
the slowness and r;; the relative position vector. Assuming that (1) the wavefield is
composed by non-dispersive plane waves, (2) only one wave propagates across the
array or one is dominant in a given signal window and (3) the medium beneath the
array is laterally homogeneous, the slowness vector can be estimated by a linear
inversion (standard least squares) of the time delays. Then, for each antenna k and
each window centered at time ¢, the probability density function (PDF) of the back-

azimuth « is computed :

St = 1 M} 2)

—\/ﬂak(t)erf(m)exp{_ 202(1)

where the back-azimuth « is considered to be a gaussian variable with mean 6y (¢) and
standard deviation oy(¢). This stage allowed to obtain time series of back-azimuths

and apparent velocities (by applying the same procedure) for each array. Next, we
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performed a weighted summation of the PDFs p¥(a,t) obtained along the selected
signal between Ty and T),,, to take into account the quality and the stability of the

back-azimuth measurement :

P(a) / " k(b (t)dt, 3)

To

The weights wy, are expressed as a function of the time derivative of the delays 7;;

smoothed by a short boxcar II(t) :

whlt) (Z w) . (1)

where * denotes the convolution operation. Values of the weight function depend on
the stability of the considered time delay series. The more the delays are stable, the
more the estimated weight is high. The boxcar’s width therefore affects the length
of the time delay series. The wider the boxcar is in time, the more important the
number of time delays considered in the calculation of the weight function is.

The PDF of the source position is calculated on a grid, where each point has

geographic coordinates (x,y), by joining the individual PDFs for each antenna as :

ps(z,y) o [ ph(e¥(z,p)), (5)

where N is the number of seismic antennas. The maximum of the PDF p3(x,y) gives
the source position. To estimate the accuracy of the source location, we computed
the mean quadratic radius, which is related to the spread and the shape of the PDF
p3(x,y). This constant can be expressed as R = W with o, and o9 the
principal standard deviations of ps(z,y).

This approach allowed us to estimate the source location in the horizontal plane.
However it does not allow to determine the source depth. To determine this para-
meter, we employed two different strategies, one for explosion quakes and another
for LP events (Figure 5). For explosion quakes, we used the mean time delay mea-

sured between the P-wave and the acoustic wave (7). A ressembling approach has
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been used by Ripepe et al. [2001] to determine explosion source depth at Stromboli
volcano. This time delay is estimated for each multiplet using 30 explosion quakes
of the same family, recorded at site Y05, where the onsets of the P and acoustic
waves were clearly observable. Thereafter, we computed the theoretical propagation
time of the seismic and the acoustic waves. The P-wave travel time is calculated
using a ray tracing algorithm |Latorre et al., 2004; Monteiller et al., 2005| from
the quadratic interpolation of the travel time field computed using the algorithm of
Podvin and Lecomte [1991]. This algorithm is employed for tomographic studies and
source locations [e.g. Got et al., 2008 ; Berger et al., 2011] and involves a knowledge
of the P-wave velocity model. At Yasur volcano, a near-surface velocity structure
models were determined for each antenna using the Spatial Autocorrelation |Aki,
1957 ; Bettig et al., 2001] and the Frequency-Wavenumber |Lacoss et al., 1969 ; Ca-
pon, 1969| techniques by Perrier et al. |2011]. In the Yasur cone area, comprising
the array Y05, the P-wave velocity model consists of two thin layers, with velocities
of 800 m/s for the first 5 m and 1,200 m/s for 5 to 25 m, P-wave velocity being
1,800 m/s below (Figure 5a). The acoustic wave traveltime is estimated using the

following expression :

(6)

where Dy, and D,,; are the distances travelled inside and outside the volcanic
conduit by the acoustic wave, at velocities V;,, and V,,, respectively (Figure 5a).
The velocity inside the conduit is estimated using measurements of gas composition
carried out in October 2007 by Métrich et al. |2011] at Yasur volcano and sonic
velocity ranges given by Chouet et al. [1974]|. Measurements realized by Métrich et
al. [2011] revealed a gas mixture containing ~ 90% of HyO, ~ 5% of COy, ~ 4% of
SOy, ~ 1% of HCIl and ~ 0.1% of HF'. Considering this composition, the velocity
of acoustic waves should be comprised between 796 m/s and 853 m/s according to
Chouet et al. [1974]. In our calculations, we used a mean velocity value of 825 m/s
for V;,,. The sonic velocity outside the volcanic conduit V,,; is estimated using Figure

3 where the acoustic wave is propagated with a velocity equal to 340 m/s. In a first
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time, we measured the time delays between the P and the acoustic arrival times.
Then, the P and the acoustic traveltimes are computed for various source depths
that allowed us to obtain the theoretical time delays. For each depth, we computed
the RMS value between the measured and the theoretical time delays. The estimated
source depth corresponds to the miminum value of RMS.

LP events don’t show acoustic waves. To determine their depth, we used the dif-
ference of apparent velocity, estimated with the slowness vector calculation, between
LP events and explosion quakes. In a homogeneous isotropic medium, the velocity

of the seismic waves V and the apparent velocity V,, are related by the expression :
V = Vyppeos(a) (7)

where « is the angle between the direction of wave propagation and the horizontal
plane. Considering a medium with a constant velocity, we computed the angle of
the seismic ray of LP events (arp) arriving at the array Y05 using the following
equation :

VE9cos(apg) = Vil cos(aLp) (8)

with apg the angle of the seismic ray and V(g]? the apparent velocity of explosion

quakes. Vagl? is given by the slowness vector analysis and apq is deduced from the
explosion quake location. The estimation of ayp allowed us to calculate the depth

of the LP event source by using the relation :
h + Ah=r1r- tan(aLp) (9)

with r the horizontal distance between the explosion quake location and the array
Y05, h the explosion quake depth below Y05 and Ah the vertical distance between
explosion quake and LP event depths. According to the horizontal positions of the
source obtained with the seismic triangulation, we chose the family of explosion
quakes whose position is closest to the LLP events location for the calculation of the

depth. To quantify the errors related to the homogeneous medium, we estimated the
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depth of each family of explosion quakes using this approach and we compared the
results with those obtained with the ray tracing. The errors on the estimation of the
LP event depth are computed by summing the errors related to the homogeneous

medium and the errors on the calculations of the apparent velocity.

Source locations are described in three sections. First, we illustrate the process
of source location using the seismic triangulation described in section 4 with four
examples of explosion quakes, two of which were preceded by a LP event. Then, we

present the source locations obtained for explosion quakes and LLP events.

Source location process

We selected an explosion quake, belonging to the family P08, preceded by a LP
event, occurring on July 30th, 2008. The signals were recorded by the seismic anten-
nas Y03, Y04, Y05, Y06 and Y07. The slowness vector was computed from the time
delays estimated between each pair of seismometers for each one of these antennas.
The signal was filtered between 0.5 and 6 Hz corresponding to the frequency band in
which signals show the maximum of energy. It allowed us to eliminate the ground-
coupled acoustic waves, whose dominant frequency is larger than 7 Hz. Figure 6
shows the seismogram recorded by Y05, the mean coherency (average of the cohe-
rencies computed between each pair of sensors), the back-azimuth and the apparent
velocity with their standard deviations. At the beginning of the LP event and of the
explosion quake, the mean coherency increases to reach values greater than 0.9. The
values of the back-azimuth and the apparent velocity are stable during the first se-
conds of the explosion. The standard deviations calculated during these first seconds
are lower than 5° for the back-azimuth and lower than 50 m/s for the apparent velo-
city. These observations indicate the passage of a directional wavefield beneath the
antenna. In order to calculate the PDFs p§ (o), for each seismic antenna, we selected
2 s of signal starting 0.3 s before the beginning of the emergent phase. Figure 7
displays the signals, the time series of back-azimuths and the PDFs p4(a) obtained
for the five antennas. The red and the gray areas indicate the selected signals for
the LP event and the explosion quakes respectively. The shape of the PDFs depends

on the stability of values of back-azimuth and of their standard deviations. In this
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Figure 5 : Schematic representations of Yasur volcano illustrating the methods used
a) to locate explosion quakes using ray tracing and b) to locate LP events using
the difference of apparent velocity between LP events and explosion quakes. The
majority of parameters used in these techniques are displayed : the seismic distance
between the source and the sensor (Dgrs) and the P-wave velocity (Vs;s) represented
on the upper right, the acoustic distances inside and outside the conduit ( D, and
D,yi) and their respective velocity (Vj, and V), the angles with the horizontal
(apg and arp) and the depths of the explosion quake and the LP event (h and ¢h).
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Figure 6 : Velocity seismogram of an explosion quake belonging to family P08 oc-
cured on July 30th, 2008 and recorded by the central sensor of Y05. The acoustic
wave is pointed with the red dotted line. The mean coherency, the back-azimuth and
the apparent velocity extracted from the slowness vector are displayed. The window
length used in the analysis is shown by an horizontal bar. The origin of the time
2008.07.30 23h58’47” is displayed at the upper left corner.

example, the PDFs are mainly characterized by narrows peaks. This is explained by

the stability of the back-azimuth during the selected periods of time.

The calculation of the PDFs of the back-azimuth p&(a) has been made on 30
explosion quakes belonging to the family P08 in order to quantify the quality of
results obtained for each seismic antenna. An average of p5(a) per antenna has
been computed and displayed in Figure 8. The results show that the back-azimuth
obtained for the seismic antennas Y03, Y04, Y05 Y06, YO7 and Y13 point toward
the crater area. Nevertheless, YO7 and Y03 have back-azimuth PDFs much wider
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Figure 7 : Velocity seismograms, back-azimuths and PDFs p4(a) calculated for the
seismic antennas Y03, Y04, Y05, Y06 and YO07. The red and grey areas respectively
show the selected parts of LP events and explosion quakes for which the PDFs plg(a)
are computed (equation (3)). The origin of the time is 2008.07.30 23h58°47".
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than other antennas indicating higher uncertainties for back-azimuth determination
on these sites. On the other hand, back-azimuth obtained for antennas Y01, Y08
and Y10 do not point toward the crater area. Indeed, the preferential directions
computed for these antennas differ by several degrees compared to the direction
indicating the crater area (from 15° for YOI and Y08 to 50° for Y10). Giving these
results and knowing that explosion quakes come from Yasur crater, we decided to
discard these three seismic antennas in the process of source location. We discuss
later on the possible causes that could explain differences between observed and
computed directions. In the following, source locations are performed on all the
transient events using only the seismic antennas Y03, Y04, Y05, Y06, Y07 and Y13.
The seismic antennas Y02, Y09, Y11 and Y12 are not used as they do not record
clearly most of the events. Finally, for each explosion quakes and LLP event, all the
PDFs p}(«) are combined using the equation (5) to compute the PDF of the position
of the source pz(x, k). The more PDFs p§(a) are included in the product, the more
the probability corresponding to the source is enhanced. The maximum likelihood

of the PDF ps(z, k) gives the source location.

Figure 9 shows two examples of explosion quakes located using the process des-
cribed above. The maximum likelihoods of the PDFs p3(x, k) are indicated by white
stars. Results show that both of the explosion quakes are located in the south crater.
Video captures of these two events validate the estimated source positions. Figure
10 illustrates two examples of explosion quakes belonging to families P08 (Figure
10a) and P05 (Figure 10b), each one preceded by a LP event. The first example,
occurring on July 30th, 2008, shows that the LP event is located beneath the south-
eastern volcano flank. The explosion quake which follows the LP event is located
in the northern crater. The results of the second example, occurring on October
1st, 2008, show that the LLP event is also located under the south-eastern flank. The
explosion quake, that occurs ~ 15 s after the beginning of the LP event, is located in
the southern crater. We use four video captures to follow the surface activity during
this period of time and validate our results. Captures indicate that the explosion
quake occurred in an area corresponding to our location. During the LP event, only

passive degassing is observed. This observation argues for a deeper activity of LP
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Figure 8 : Average back-azimuth (represented by polar histograms) calculated at
each seismic antennas from 30 explosion quakes. Y03, Y04, Y05, Y06, YO7 and Y13

show directions pointing to the crater area. Y01, YO8 and Y10 point to distinct

areas located north and south of Yasur.
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events whereas explosion quakes are related to the surface activity.

Locations of explosion quakes

The slowness vector was estimated for thousands of signals classified in the dif-
ferent families. We selected events whose correlation with the master event was
greater than 0.7. This gives an overview of the temporal evolution of the seismic
activity during 2008. To make easy the visualization of the 2008 activity, we decided
to display only the results computed at Y05. Indeed, the geographic location of this
antenna is ideal to distinguish the southern crater activity from the northern one.
Figure 11 and Figure 12 show the distribution of the back-azimuth and the apparent
velocity calculated at Y05. Values of back-azimuth correspond to the maximum of
the PDF p§(a) computed as described by equation (3). The temporal distribution
indicates that the majority of events belonging to the families B02, B03, P01, P02,
P05, P06 and P07 have back-azimuth ranging from 280° to 315° (the average value
of back-azimuth weighted by the standard deviations is ~ 300°) which corresponds
to the southern part of the Yasur active crater. These results allow to assign these
families to the southern crater, so to the vents A and B. For these families, apparent
velocities calculated at Y05 (Figure 12) are greater than 800 m/s, with an average
value of ~ 950 m/s. Some periods of several days, around May 2, July 24 (Figure
16) and August 20 (julian days JD 123, 206 and 233 respectively on Figure 11),
show the highest values of back-azimuth. During these periods, characterized by the
presence of the family P08, back-azimuths computed at Y05 are distributed between
305° and 340°, with a weighted average back-azimuth of 320°. Despite an overlap of
values with those presented above, this range of values corresponds to an activity in
the northern part of the crater, so in vent C. Moreover, apparent velocities associa-
ted to vent C are lower than those assigned to vents A and B. They are distributed
between 500 m/s and 800 m/s. Nevertheless, on Figures 11 and 12, we can notice
that back-azimuth and apparent velocities calculated for several events of P08 with
a coherency greater than 0.70 are similar to those obtained for families assigned to

vents A and B. This is related to our choice of coherency threshold. If we take a
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Figure 9 : PDFs of the position of the source p3(x,y) for two explosion quakes
estimated from PDFs of back-azimuth p4(a) computed for the seismic antennas Y03,
Y04, Y05, Y06 and Y07 (equation (5)). The star indicates the maximum likelihood
of the PDF and yields the position of the source in the horizontal plane. The two
subcraters are indicating as white dotted circles. The quadratic radius of PDFs is
displayed on the upper left. The two explosion quake locations are associated with
video captures on which are indicated the three vents A, B and C. The angle shot
of the captures are indicated with a red arrow and a camera symbol.
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Figure 10 : PDFs of the source position for two examples of a LP event followed
by an explosion quakes, estimated from PDFs of back-azimuth ,0”2C (o) computed for
the seismic antennas Y03, Y04, Y05, Y06 and Y07 (equation (5)). The red and
grey areas marked on the Y05 seismograms indicate the selected part of LP and
explosion signals used for the calculation of p§(a). The star indicates the maximum
likelihood of the PDF p3(x,y) and yields the position of the source. The quadratic
radius is displayed on the upper left. The second example (b) is associated to video
captures whose angle shot is indicated on the location map with red arrow and
camera symbol. Capture times are indicated on the Y05 normalized seismogram by
black circles.
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threshold equal to 0.75, a part of these events is not taking into account, accentua-
ting the belonging of the family P08 to the northern crater. Thus, the study of the
slowness vector allows us to follow the shift of the explosion sources from vents A

and B to vent C, or to follow a simultaneous activity in the two subcraters.

The use of ray tracing associated to the calculation of the time delay between
the P and the acoustic wave allowed us to determine a mean source depth for each
family. The explosion quake location, displayed in Figure 11, gives a distribution of
the source depths between ~ 90 m and ~ 600 m beneath the surface (Table 1).

Associating these results with source positions obtained with the seismic trian-
gulation, we can give an average estimation of the source location for each selected
family of explosion quakes (Figure 13). The source generating the explosion quakes
classified in the family P08 is located in the vent C. It is relatively superficial with
a mean depth of ~ 95 m £ 160 m beneath the surface. The source giving rise to the
explosions belonging to the family P07 is located in the southern crater. Its depth
is similar to the P08 source depth, i.e. ~ 97 m £ 50 m below the surface. Thus, it is
also a superficial source of explosion quakes. The sources generating the explosion
quakes of families B02, P02, P05 and P06 are located in the southern crater. Their
average positions, computed by adding the PDFs ps(z, k) obtained for all events of
a same family, indicate a location corresponding to vent A rather than to vent B.
Their depths are close to each other and are estimated between ~ 260 m + 250
m and ~ 330 m + 330 respectively below the surface. The sources at the origin of
the families B03 and P01 are also located in the southern crater. However, their
average position in the horizontal plane suggests a source location in the B vent.
The estimation of the depth shows there are the deeper sources with an depth of

420 m % 250 m for P01 and 585 m 4 80 m for B03.

Locations of LP events

Figure 14 shows the results obtained for the LP events. The values of back-
azimuth and apparent velocity computed for these events are more scattered than

those calculated for the explosion quakes. Back-azimuths are mainly distributed
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Figure 11 : Distribution of the back-azimuth computed at Y05 during the 2008 ex-
periment. Each value of back-azimuth corresponds to the maximum of the PDF
p5(a) obtained for each event. The results are displayed for a) all families and b)
each family. For all families, only the events with a coherency greater than 0.70 are
displayed. The coherency threshold in the lower panel was increased to 0.75. The
black points with their error bars correspond to the daily averages and the standard
deviations of the back-azimuth. The gray area indicates the back-azimuth corres-
ponding to the vents A and B. The beige area indicates the vent C. On the right,
histograms show the normalized distribution of events assign to each subcraters.
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Family | Depth (meters)
B02 262 £ 250

B03 o085 = 80

P01 420 £+ 270

P02 332 £ 330

P05 277 £ 270

P06 277 £ 160

PO7 97 £ 50

P08 95 £ 160

TAB. 1 : Estimations of depths of the sources position computed for each explosion
quakes family using a ray tracing algorithm.

between 270° and 320° and apparent velocities between 800 m/s and 1800 m/s. At
the beginning of the 2008 seismic experiment, the daily average values were stable
(around 290° for the back-azimuth and 1350 m/s for the apparent velocity). From
JD 75 to JD 130, the average values strongly fluctuate with variations greater than
20° and 800 m/s. From JD 130 to JD 250, the daily back-azimuth average value
increases from 290° to almost 310°, indicating a source shift towards north. This
increase is associated with a decrease of the apparent velocity, from 1500 m/s to
1000 m/s. After JD 250, the daily back-azimuth decreases and returns to an average
value of 290°. Variations of apparent velocity, in an homogeneous medium, can be
interpreted by either vertical or horizontal source displacements. Indeed, a decrease
of the apparent velocity can be due either to an upward vertical displacement of
the source or to an horizontal shift of the source towards the array. To distinguish
the displacements at the origin of the apparent velocity variations, we plotted in
Figure 14 the distance between the daily average LP source location and the Y05
array position. Before JD 90, we observed distance fluctuations associated to stable
apparent velocity. These results show that horizontal displacement, given by the
distance to the Y05 array, are associated to vertical movements explaining the stable

values of apparent velocity. Between JD 90 and JD 155, distances are more or less
1
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Figure 13 : Map of Yasur volcano on which the average positions of the sources
of each explosion quakes family are displayed. The position of the source for each
family is computed from the product of the PDFs of the position of the source
p3(z,y) calculated for all the events composing the family. The ellipses around the
source positions represent the resolution of the source determination and are related
to the spread and the shape of the product of the PDFs ps(z,y). The source depths
displayed on this figure were calculated using the ray tracing. The two white circles
indicate the two subcraters. The colors are the same as Figure 10. The two profiles
used to plot the sources depths are indicated on the map by two white lines.
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stable. Therefore, apparent velocity variations observed for this period seem to be
mainly associated with variations of the source depth. Between JD 155 and JD 250,
period characterized by a progressive decrease of the apparent velocity, distances
first decrease until JD 180 then progressively increase. Before JD 180, the decrease
of apparent velocity may be mainly related to the shortening distances between the
LP source and the Y05 array. After JD 180, the distance of the source indicates
that the apparent velocity decrease is mainly related to variation of the LP source
depth. After JD 250, distances don’t significantly vary that indicate a displacement
of the source towards south, marked by a decrease of the back-azimuth, without
depth variation. Figure 14 also highlights three well marked variations of the back-
azimuth. The first between JD 75 and 90, the second between JD 163 and 173 and
the third between JD 240 and 250. They are both characterized by an increase of
the average value. The higher variations of back-azimuth observed and compared
to the apparent velocity and distance variations can be interpreted by horizontal
movements of the source towards north during few days, without significant vertical

displacements.

The source depth of LP events is estimated using the differences of apparent
velocity calculated for explosion quakes and LP events (Equations 8 and 9). We use
the explosion quake family P01 as a reference in the estimation of the depth because
the source position of this family in the horizontal plane is the closest to that of
LP events. Using ray tracing, the mean source position of the P01 events has been
located 420 m below vent B in the southern crater (h), at an horizontal distance
of 565 m to the Y05 array (r). Knowing the average apparent velocity of the P01
family (V.29 =940 + 75 m/s), the angle apg; (~ 37°) deduced from the P01 source

app
location and the daily apparent velocity of LP events (V;gg), we estimated the angle
app using the equation (8) for moving time windows of 10 days that are shifted of 3
days. For each time window, we used equation (9) to determine the LP source depth
represented by the term h+ Ah. Taking P01 family depth as reference, we estimated
the depth of explosion quakes for other families using the same approach. Results

show differences of 15 to 85 m with respect to depth values obtained using the ray

tracing. This difference in depth, added to the errors on the calculations of apparent
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velocity, is used as an estimate of the errors in LP source depth. LLP events locations,
displayed on Figure 15, show that most of the LLP events are located between 800
and 1,000 meters below the surface (550 to 700 below sea level). During the period
of back-azimuth increasing and apparent velocity decreasing, the depth of the LP
events decreases reaching 350 m b.s.l. Figure 15 also shows the spatial distribution
of the LP sources. They are located below the south-eastern part of the volcano,

mainly below the flank.

As mentioned above, variations of back-azimuth and apparent velocity are ob-
served for explosion quakes and LP events. For explosion quakes, these variations
often reflect shifts of activity from the southern crater to the northern crater. For
LP events, they correspond to moderate displacements of the sources beneath the
south-eastern flank. Comparing the variations observed for explosion quakes and LP
events, we noticed that surface and deep activities are not correlated. Indeed, the
increase of back-azimuth identified for LP events does not correspond to changes for
explosion quakes positions. Conversely, periods marked by a shift of explosion quake
activity from South to North do not correspond to variation of back-azimuth (and
apparent velocity) for the LP events. Figure 16 illustrates this feature. During the
period between JD 208 and JD 214 (July 26th to August 1st, 2008), the explosion
quakes activity migrates from the southern crater (families P01, P02, P05 and P06)
to the northern crater (family P08). Despite this shift of activity, back-azimuths and
apparent velocities obtained for LP events remain stable. This behavior shows that
explosion quakes would have distinct sources (one for the north crater and several
sources for the south crater) whereas LP events would have a single source. Moreo-
ver, changes affecting the LP source doesn’t induce changes on the source positions

of explosion quakes.
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Figure 16 : Distribution of a) the maximums of the PDF p§(a) and b) the apparent
velocities computed at Y05 between the julian days 203 and 217 (July 21 and August
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the north crater, the other families of explosion quakes located in the south crater
and the LP events. Colors used on this figure are the same as Figure 11 for explosion
quakes and Figure 14 for LP events. The grey area indicates the period during which
the Yasur activity was mainly located in the north crater.
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Discussion and conclusions
Structural effects

In this part, we discuss the back-azimuth anomalies found for several antennas
(Figure 8). In order to quantify the variability of the PDFs of the back-azimuth p%(«)
at each antenna, we computed for each array an average PDF from 30 explosion
quakes related to the volcano activity. The majority of the seismic antennas (Y03,
Y04, Y05, Y06, Y07 and Y13) present directions pointing towards the crater area
with a variable precision. Indeed, Y03 and Y07 arrays show a wider PDF than the
others, and Y04 and Y06 arrays point towards an area slightly shifted North-West
of Yasur crater. The influence of these antennas on the calculation of the source
position is attenuated by the number of arrays used in the processing | Métazian et
al., 2002|. For the other seismic arrays, i.e. Y01, Y08 and Y10, the average PDF show
directions which don’t indicate the crater. YOI and Y10 arrays mainly point towards
West and South-West instead of North-West and West respectively, which implies
back-azimuth anomalies of approximately 15° and 45°. The mean PDF computed
for the array Y08 also shows an anomaly of back-azimuth of ~ 15°. These anomalies
suggest the presence of heterogeneities inside the volcanic structure disturbing the
waves propagation from the direct path. Similar anomalies of azimuth were already
observed on other volcanic complexes. Nisii et al. [2007] showed that strong azimuth
anomalies (up to 50°) observed at Campi Flegrei were generated by low velocity
heterogeneities beneath the caldera. Similar conclusions were reached by Garcia
Yeguas et al. [2010] on Deception Island volcano were azimuth anomalies reach 60°.
A study of Yasur near-surface structure using the seismic noise realized by Perrier
et al. [2011] allowed to obtain a 1D Vp and Vg velocity model for the structures
beneath arrays Y03, Y04, Y05, Y06, Y07, Y10 and Y13. This study highlighted a low
velocity area beneath the Yenkahe resurgent block linked to the presence of an active
hydrothermal system |Chaput et al., 2009] whereas P- and S-wave velocities are
higher out of the resurgent block. Considering that waves propagate preferentially
through the consolidated and faster media, we suggest that the first arrivals of the

wavefield generated by the volcanic activity propagate faster by the southern of
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the Siwi caldera than through the Yenkahe resurgent block, explaining the back-
azimuith anomalies observed at arrays Y01 and Y10. The anomaly observed at the
array Y08 could be explain by the difference of velocity highlighted between Y07
and Y13 by Perrier et al. [2011], where Vp and Vg computed at Y07 are higher
than those obtained at Y13. Given the Y08 array position, this difference of velocity
could slightly deflect the path of the waves recorded by this antenna. Thus, the global
distribution of the velocity below the active volcanic complex of Tanna Island, i.e.
high velocities beneath the Siwi caldera excepted beneath the Yenkahe complex and
the Y13 array, can explain the azimuth anomalies observed at arrays Y01, YO8 and

Y10.

Explosion quake and LP event locations

Explosion quake and LP event source locations realized on a 10-month period
allowed to highlight respectively the surface and the deep activity. The surface ac-
tivity mainly occurred in the southern subcrater and is characterized by explosion
quakes located between ~ 95 and 585 m below the A and B vents (Fig. 13). Howe-
ver, the temporal evolution of explosion quake families showed periods of few days
during which the activity migrates from south to north of Yasur crater, and conver-
sely (periods around July 24th and August 20th) and one period during which the
volcano is active in the two subcraters (around May 2nd). The periods marked by a
volcanic activity in the northern crater are characterized by explosion quakes located
~ 95 m below the C vent. The LP events related to the deep volcanic activity and
analyzed in this study belong to a single major family of similar events. Their source
positions in the horizontal plane obtained with the seismic triangulation show that
these events are not located below the vents but beneath the south-east volcano
flank (Fig. 15). The estimation of the sources depth shows that the LP events are
generated between 700 m and 1000 m below the surface.

The temporal analysis of the seismicity allowed to relate the LP events and the
explosion quakes. Indeed, 7% of the classified seismicity shows a LP signal occurring
10 to 20 seconds before the beginning of an explosion. Location showed that LP

events are deeper than explosion quakes. Figure 17 displays source locations of a
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LP event and an explosion quake occurring on July 30th, 2008. The LP event is
located ~ 800 m below the east flank whereas the explosion quake, which occurs 17
seconds after, is located ~ 90 m beneath the vent C. This sequence has already been
highlighted in previous studies by Nabyl et al. [1997] and Garaebiti and Nishimura
[2008]. These authors identified signals composed of a low-frequency phase followed
by a second phase containing higher frequencies, including acoustic waves. A compa-
rison with signals analyzed in this work suggests that the first low-frequency phase
probably corresponds to the LP event and the second phase to the explosion quake.
Nabyl et al. [1997] proposed a comparative study between the seismicity recorded
at Yasur volcano and the seismicity recorded at Stromboli volcano to identify the
origin of the low-frequency signals generated by these two volcanoes. The latter
highlighted seismic similarities related to the continuous strombolian activity which
characterizes Yasur and Stromboli. This analogy suggests similar volcanic processes

for the generation of the low-frequency signals.

Eruptive model

Several studies have been realized to understand the volcanic dynamics and the
associated processes linked to the strombolian explosions. Jaupart and Vergniolle
[1988, 1989| proposed a model to explain the strombolian eruptive dynamics. Their
analog experiment, characterizing a magma chamber and a thin pipe, shows the
gas slugs at the origin of the strombolian explosions are formed further by the
coalescence and the collapse of a gas foam at the roof of the reservoir. In order to
identify the processes generating the seismic signals recorded at Stromboli volcano
| Braun and Ripepe, 1993 ; Ripepe, 1996 ; Ripepe et al., 1999|, Ripepe et al. [2001] used
a similar analog experiment on which they integrated two acoustic sensors. They
noticed that the low-frequency signals are generated when the gas bubble begins to
ascent in the pipe. They suggested that the signal is produced by the displacement
of the liquid around the gas slug to fill the empty volume left by the bubble. The
oscillation stops when the slug reaches the equilibrium conditions in the pipe. When
the gas bubble arrives at the surface of the liquid, it explodes generating the high

frequency explosion quake. At Stromboli volcano, estimations of the source depth for
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Figure 17 : Seismogram and sources locations of an explosion quake occurring the
July 30th, 2008 and preceded by a LP event a few seconds before. The origin time
of the seismogram is displayed on the upper left. The time windows selected for the
calculation of the sources positions are represented by color rectangles. The source
location is displayed in red for the LP event and in blue for the explosion quake.
Ellipses indicate the error on the source positions on the horizontal plane given by
the PDFs ps(z,y). The dashed line indicates the position of the vertical section on
which are displayed the sources depth.
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explosions and low-frequency signals were computed. The depth of the explosions
was estimated to approximately 250 meters below the vents [ Chouet et al., 1997,
2003 ; Vergniolle et al., 1996 ; Ripepe, 2001 ; Ripepe et al., 2002|. The source of the
low-frequency signals was estimated by Burton et al. [2007] using the magmatic gas
composition and placed between 0.8 and 2.7 km below the vents. At Yasur volcano,
Oppenheimer et al. [2006] used the FTIR (Fourier transform infrared) sensing to
measure the composition of gas emissions. During the explosions, the SOy/HCI
molar ratios reach values up to ~ 30. Between each explosion, the passive degassing
shows values of ~ 2. Oppenheimer et al. [2006] suggested that this contrast reflects
the different source depths of gas, taking into account the SOy and HCI exsolution
levels (deep level for SO,-rich gas and shallow level for HCl-rich gas). Consequently,
the high values obtained for the explosions suggest the formation of gas slugs at
depth followed by a rapid ascent towards the surface. This interpretation, added to
the seismic similarities highlighted by Nabyl et al. [1997|, allows us to consider an
eruptive dynamics for Yasur similar to the model proposed by Jaupart and Vergniolle
[1988, 1989]. In this case, LP locations suggest the presence of a favorable site for
the coalescence and thus for the formation of gas slugs between 700 and 1000 meters
beneath the south-east flank. Métrich et al. [2011] placed the magmatic chamber of
Yasur at 4-5 km depth. The position of the magmatic reservoir allows us to exclude
it as a potential site for the generation of gas bubbles. Other volcanic structures like
dykes and sills can favor the gas segregation and allow the formation of a magmatic
foam |[Menand and Phillips, 2007|. According to various studies about the dykes
and sills propagation |Lister and Kerr, 1991 ; Kavanagh et al., 2006 ; Taisne, 2008],
the emplacement of these structures needs specific conditions as density variations,
stratified media or the presence of discontinuities. Another process can allow the
formation of gas bubble without particular reservoirs. Variations of the volcanic
pipe geometry can produce variations of fluid velocity and consequently produce
local pressure variations along the conduit walls. These pressure variations can allow
the accumulation of gas and generate slugs which ascent inside the conduit.
Following the model described previously and considering LP event as the be-

ginning and the explosion quake as the ending of the slug ascent, we are able to
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estimate a mean slug velocity inside the conduit. We compute the average time
delay between LP events and explosion quakes for each family. Knowing the mean
source locations, we estimate ascent velocities of gas slugs between 20 and 50 m/s.
According to results obtained on gas velocity by Vergniolle and Jaupart [1986] using
the Stokes formula, this range of values suggests gas slugs with a diameter compri-
sed between ~ 0.30 and 0.70 m. More recently, James et al. |2008] introduced the
conduit radius into the calculation of the slug velocity. Their results obtained with
analog experiments indicate that the smaller conduit radius is, the higher the ascent
velocity is. Ascent velocity reaches values around 30-50 m/s with small gas masses
considering a fluid viscosity of 300 and 500 Pa.s and a density of 2600 kg/m3. Accor-
ding to results obtained by Vergniolle and Jaupart [1986] and James et al. [2008],
and the ascent velocities estimated at Yasur, we can assume that volcanic conduits
have a few meters of radius that would allow the rapid ascent of the bubbles before
they explode.

The foam coalescence model proposed by Jaupart and Vergniolle [1988, 1989
for strombolian explosions can explain only 7% of the seismicity recorded at Yasur
and classified by Battaglia et al. [2008]. This low percentage leads us to consider
another process to understand the eruptive dynamics of the rest of the seismicity
generated at Yasur. The rise speed dependent (RSD) model was proposed to explain
basaltic eruptions. This model suggests that explosions result of the segregation and
the coalescence of gas bubbles during their ascent inside the volcanic pipe | Sparks,
1978 ; Wilson and Head, 1981 ; Parfitt, 2004 ; Dupont, 2010]. Many studies have taken
an interest in this coalescence process to explain the formation of gas bubbles at the
origin of the strombolian explosions. Vergniolle and Jaupart |1986| suggested that
the coalescence can only occur when large bubbles, with a size of 40 mm, rise
fast enough to deform and allow the absorption of small bubbles. Manga and Stone
|1994| showed the coalescence process was possible with bubbles whose radius was
greater than 5 mm. According to Parfitt [2004|, the RSD behavior is coherent with
observations or studies realized on Stromboli volcano by Vergniolle and Brandeis
[1994, 1996 and Vergniolle et al. [1996]. Consequently, the progressive formation of

gas bubble during ascent was suggested to be one of the possible mechanisms at the
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origin of the strombolian activity. Considering the conclusions resulting from studies
mentioned above, we can assume that the RSD model also occurs at Yasur volcano.
It could explain the many explosion quakes that are not preceded by LP events.
Source locations of LP events and explosion quakes therefore allow to advance
additional assumptions about the geometry of the upper part of the volcanic conduit,
i.e. above the area of slugs generation. We have previously established the relation
between LP events and explosion quakes via the strombolian eruptive dynamics. Lo-
cations showed sources of LLP signals are mainly located below the south-east flank
of Yasur, whereas explosions are located beneath the vents. Consequently, these re-
sults suggest that the volcanic conduit should be oblique and inclined towards the
south-east (Figure 18). Locations also showed a clear differentiation between the
southern subcrater activity and the northern subcrater one. Therefore it is reaso-
nable to consider at least two major conduits which supply the vents A and B on
one hand, and the vent C on the other hand. However, we saw that LP source posi-
tions did not seem to be related to the displacements of the explosive activity. This
observation implies that the LP source is common to both subcraters. Thus, we can
assume the plumbing system consists of a main sills zone, where gas bubbles are
formed by coalescence of a magmatic foam, from which one to three oblique pipes
start supplying the subcraters (Figure 18). If we consider a single conduit, we can
suppose that the latter splits at depths larger than those computed for explosion
quakes. Nevertheless, in this work, source locations did not allow us to discriminate

these assumptions.
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3 Conclusions

La localisation des sources des explosions a montré que la majorité de 'activité
explosive du Yasur en 2008 s’est principalement manifestée dans le cratére sud, entre
90 et 600 m sous les évents. L’activité explosive du cratére nord, plus superficielle,
ne s’est manifestée que durant de courtes périodes de temps de quelques jours.
L’activité plus profonde, caractérisée par les signaux LP, a été localisée sous le flanc
sud entre 700 et 1000 m sous la surface.

En considérant que les signaux LP caractérisent le début et que les explosions
caractérisent la fin de I'ascension des bulles de gaz dans le conduit volcanique, plu-
sieurs suppositions sur la dynamique éruptive et la géométrie du conduit peuvent étre
avancées. Les explosions précédées 10 a 20 secondes par un événement LP laissent
supposer un modeéle de formation des bulles de gaz par coalescence d'une mousse
magmatique comme suggéré par le modéle de Jaupart et Vergniolle (1988, 1989).
Dans ce cas, les localisations des événements LP et des explosions, combinées au
temps séparant ces types de signal, ont permis d’estimer une vitesse d’ascension des
bulles dans le conduit entre 30 et 50 m/s. En ce basant sur des études de Vergniolle
et Jaupart (1986) et de James et al. (2008), de telles vitesses d’ascension peuvent
étre atteintes pour des conduits de quelques métres de diamétre.

Dans le cas des explosions non précédées par des événements LP, le modéle de
formation des bulles de gaz par coalescence lors de l'ascension de celles-ci (Parfitt,

2004) peut étre suggéré. N'ayant pas accés a la profondeur de départ des bulles,
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due a l'absence de signaux LP, aucune vitesse d’ascension des bulles ne peut étre
estimées pour ce modéle de dynamique éruptive.

Les localisations des explosions et des événements LP nous permettent également
de suggérer que le conduit volcanique est oblique et incliné vers le sud-est. L'unique
source de signaux LLP implique une zone de coalescence proche ou commune aux trois
évents. Cette hypothése implique alors une séparation du conduit au-dessus de la
zone de coalescence mais en-dessous des localisations des explosions. La position ou la
géométrie exacte de I'embranchement ne peuvent malheureusement étre contraintes

par les localisations réalisées dans cette étude.
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Conclusions générales

L’ensemble de I'étude sismologique réalisée au cours de cette thése avait deux
buts principaux répondant aux objectifs fixés par 'TANR ARC-VANUATU. Le pre-
mier objectif de ce travail a été destiné a I'é¢tude de la structure de I'édifice du
Yasur, et le second a étudier la source des signaux sismo-volcaniques afin de suivre
I’évolution de I'activité explosive mais aussi de comprendre la dynamique éruptive a
I'origine de I'activité strombolienne et de la cyclicité des explosions qui se produisent
au sein du volcan.

Pour atteindre ces objectifs, une année de données sismiques enregistrées en
continu par un large réseau de sismomeétres a été analysée. L’analyse de la sismi-
cité du Yasur a révélé 'existence de dizaines de milliers de signaux transitoires liés
d’une part a l'activité de surface, se manifestant par des explosions générées par
I’activité strombolienne a vulcanienne, et d’autre part a 'activité magmatique plus
profonde, sans manifestation dans le cratére sommital, caractérisée par des signaux
LP. Alors que I'ensemble des signaux LP semblent avoir des formes d’ondes simi-
laires, indiquant un méme processus de formation, les explosions montrent diverses
formes d’ondes impliquant des modes d’oscillation différents. La classification des
explosions, réalisée par Battaglia et al. (2008), a ainsi révélé I'existence de plusieurs
familles, caractérisées par des formes d’ondes bien distinctes. Chacune de ces fa-
milles comprennent des centaines a des milliers de signaux similaires impliquant une

reproductibilité des processus a 1’origine des explosions.

La structure du complexe volcanique

L’étude de la structure du complexe volcanique actif de Tanna, par la construc-
tion des modéles de vitesse des ondes P et S sur sept sites, couplée a I'étude du
systéme hydrothermal réalisée par Chaput et al. (2009), nous a permis de mettre en

évidence différentes structures internes dont certaines sont liées a 1'histoire éruptive
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de I'ile.

1. Les bords de la caldeira de Siwi sont caractérisés par I'accumulation de deux
unités principales, d’importante épaisseur, correspondant probablement a des
séquences ignimbritiques qui se sont mises en place lors de deux événements
majeurs : (1) les ignimbrites de Siwi mises en place lors du dernier événement
éruptif majeur ayant affecté I'lle de Tanna, a l'origine de 'effondrement de
la caldeira de Siwi, et (2) les anciennes ignimbrites de Tanna (OTI) mises
en place durant 'effondrement d'un ancien centre volcanique situé a l'est de
I'ile et totalement immergé de nos jours. Les OTT se seraient déposées sur les
flancs de 'ancien centre volcanique, représentés dans le modéle de vitesse par

le demi-espace.

2. Le bloc résurgent du Yenkahe montre la méme succession de couches, avec des
épaisseurs comparables a celles observées aux bords de la caldeira. L’anomalie
de faible vitesse affectant le complexe du Yenkahe suggére la présence de fluides
dans la structure (systéme hydrothermal), en accord avec les observations de
tomographie électrique et de sondages électromagnétiques.

3. Le cone du Yasur présente une structure différente du bloc résurgent et des
bords de la caldeira, probablement liée & son édification. Celui-ci montre aussi
une anomalie de faible vitesse, moins marquée que 'anomalie observée au

niveau du bloc résurgent, suggérant que des circulations de fluides hydrother-

maux se produisent également au sein de I’édifice.

4. La plaine de Siwi est caractérisée par une importante accumulation de cendres,
provenant directement des panaches de cendres émis lors des explosions ou des
rares effondrements de flancs ayant affecté le Yasur. Comme le cone du Yasur,
les faibles vitesses sismiques marquent la présence de fluides. La comparaison
avec les résultats apportés par Chaput et al. (2009) en tomographie électrique
sur la répartition des fluides dans la structure suggére la présence d’un aquifére

dans la plaine de Siwi.

La construction d’'un modéle de vitesse 3-D de la partie superficielle de la caldeira

de Siwi, par extrapolation des modéles 1-D, nous a donc permis d’identifier les
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principaux ensembles de la structure volcanique dont ceux pouvant générer des per-
turbations sur la propagation d’un champ d’ondes, tels que le bloc résurgent du

Yenkahe, le cone du Yasur et la plaine de cendres.

Le suivi de ’activité explosive du Yasur

L’estimation de la RMS de I’'amplitude du signal sismique ainsi que la localisation
de la source des explosions et des signaux LLP nous ont permis de suivre 1’évolution
de l'activité du Yasur durant 'année 2008. Les valeurs de RMS ont montré une
activité variable du Yasur avec une phase d’activité intense jusqu’en Octobre 2008,
caractérisée par une moyenne de 1 a 3 explosions par minute, puis une phase durant
laquelle I'intensité de 'activité a fortement diminué, pour se stabiliser & un niveau
environ 5 fois inférieur & celui estimé pour la premiére partie de I’année. Les positions
de sources obtenues par les méthodes d’antennes ont montré que l'activité explosive
du Yasur s’est principalement manifestée dans le sous-cratére sud, entre ~ 100 m et
~ 600 m de profondeur sous les évents A et B. Toutefois nous avons pu identifier
quelques périodes de courte durée durant lesquelles 'activité se manifestait soit
dans le sous-cratére nord a ~ 100 m de profondeur sous I'évent C, soit dans les deux

sous-cratéres simultanément.

La dynamique éruptive du Yasur

L’analyse temporelle et la localisation de la source des explosions et des événe-
ments LP nous ont permis de proposer un modéle pour la dynamique éruptive du
Yasur. Les relations explosions / événements LP ont mis en évidence deux types de
comportement de 'activité liée a des types de dynamique éruptive bien distinctes.

Nous avons pu constater dans un premier temps que certaines explosions étaient
précédées de 10 a 20 s par un événement LLP. Cette succession particuliére des si-
gnaux, déja mise en évidence au Stromboli et au Yasur dans les études précédentes,
suggérent une dynamique éruptive basée sur le modele proposé par Jaupart et Ver-
gniolle (1988, 1989) selon lequel les poches de gaz a I'origine des explosions strom-
boliennes se forment par coalescence d’une mousse magmatique au sommet d’un

réservoir ou au niveau d’une irrégularité du conduit (élargissement du conduit ou
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sill). Le signal LP est alors généré lorsque la bulle de gaz commence son ascension
dans le conduit volcanique. [’oscillation sismique est plus particuliérement générée
lorsque le magma se déplace le long de la bulle de gaz pour aller combler le vide
laissé par celle-ci. L’oscillation est entretenue jusqu’a ce que le fluide retrouve un
état d’équilibre. La bulle poursuit son ascension dans le conduit a des vitesses com-
prises entre 30 et 50 m/s avant d’exploser sous l'effet de la pression des gaz. Selon
les tests analogiques réalisés sur les explosions de type strombolien, de telles vitesses
impliquent plusieurs conduits de quelques métres de diamétre.

L’analyse temporelle de la sismicité montre également qu'un grand nombre d’ex-
plosions ne sont pas précédées par un signal LP. La formation et la remontée de
la bulle de gaz se fait alors sans générer d’oscillations dans le conduit volcanique.
Ce phénoméne est envisageable en considérant un modéle de dynamique basé sur la
formation des poches de gaz par coalescence de petites bulles lors de la remontée
vers la surface. Les bulles de gaz se forment alors progressivement dans le conduit,
ne générant aucun signal sismique. Ce type de dynamique éruptive est plus difficile
a contraindre car on ne peut quantifier le point de départ de la bulle. Sans cette
information, il nous est difficile d’estimer des vitesses d’ascension des bulles dans le
conduit.

La position de la source des explosions, & I'aplomb des différents évents, ainsi
que la position des événements LP, entre 700 et 1000 m sous le flanc sud-est du
Yasur, suggere un conduit volcanique oblique incliné vers le sud-est. Les localisations
ne nous ont pas permis en revanche de déterminer a quelle profondeur le conduit

principal se divise pour alimenter chacun des trois évents.

Perspectives

Les travaux réalisés au cours de cette thése se sont focalisés sur 'utilisation
des techniques d’antennes pour I'étude de la structure du complexe volcanique et
I’étude des sources sismo-volcaniques. Plusieurs travaux peuvent étre envisagés pour
approfondir ou conforter les résultats présentés dans ce manuscrit. Le premier serait
I’amélioration du modéle de vitesse du complexe volcanique actif de Tanna. Celle-ci

passe par deux étapes : (1) une meilleure connaissance du modéle de la structure su-
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perficielle et (2) la construction d’un modéle de vitesse de I'ensemble de la structure
a plus grande échelle. Les modéles de vitesse 1-D, présentés dans le chapitre IV, ont
été résolus sur les 200 premiers métres de la structure. Ce manque de résolution en
profondeur est principalement di a la faible ouverture des antennes qui a été limitée
par la longueur des cables utilisés. L’utilisation d’antennes a plus large ouverture
lors de nouvelles expériences sismologiques devrait alors permettre de déterminer
des modéles de vitesse pour des profondeurs plus importantes. L’amélioration du
modéle de vitesse 3-D est également basée sur une meilleure résolution et donc dé-
limitation spatiale des différentes formations pyroclastiques et des circulations de
fluides présents dans la partie superficielle de la structure. Dans le chapitre IV, nous
avons vu que l'extrapolation des modeéles 1-D ne prend pas en compte I’ensemble des
formations pyroclastiques identifiées par le biais de la géologie de surface. En effet,
le Mont Ombus ainsi que les épanchements de lave au sud-ouest de la caldeira n’ont
pas pu étre insérés dans le modéle car aucune antenne n’avait été déployée sur ces
formations. De plus la présence d’'une seule antenne sur le cone du Yasur, sur le bloc
résurgent du Yenkahe ou sur la plaine de cendres de Siwi, n’a pas permis de mettre
en évidence et donc d’inclure des variations d’épaisseur des formations. L’applica-
tion des méthodes SPAC et f-k ne nécessitant que quelques heures d’enregistrement
de bruit, plusieurs sites d’acquisition peuvent étre envisagés sur chaque formation
pyroclastique en utilisant une seule antenne sismique réguliére déplacée et réimplan-
tée. Les sites d’installation des antennes devront étre sélectionnés en fonction des
multiples connaissances précédemment acquises lors des études géologiques et géo-
physiques de la caldeira. De ce fait, plusieurs modéles 1-D pourront étre construits
pour chaque formation géologique permettant ainsi un meilleur controle sur I'extra-
polation et donc de gagner en résolution spatiale. L’obtention d’un meilleur modéle
de vitesse 3-D de la structure superficielle peut étre combinée a la réalisation d'un
modéle de 'ensemble de la structure moins résolu mais estimé pour des profondeurs
plus importantes. La construction de ce modéle, par le biais de la tomographie sis-
mique passive, peut étre réalisée a partir des données enregistrées sur les stations
large-bande. Cependant, plusieurs limitations sont & prendre en compte. La pre-

miére est le nombre de séismes tectoniques utilisables pour la construction de ce
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tomogramme. En effet, peu de séismes tectoniques ont été enregistrés lors de I'expé-
rience de 2008 et peu d’entres eux sont clairement identifiables car ils sont masqués
par Pactivité volcanique du Yasur. La deuxiéme limitation a I'utilisation de la to-
mographie passive est la répartition des sources, qui sont situées a l'extérieure du
réseau, diminuant ainsi fortement la qualité du modéle de vitesse final.

En s’appuyant sur une bonne connaissance du modéle de vitesse, le modéle du
vecteur lenteur peut-étre déterminé pour chaque antenne composant le réseau. Les
vecteurs lenteur sont estimés a partir de synthétiques générés pour différentes po-
sitions de la source en utilisant des techniques d’antennes adaptées telles que la
triangulation sismique, le “Zero Lag Cross-Correlation” ou MUSIC. L’obtention du
modéle du vecteur lenteur permettra (1) de mettre en évidence les zones pouvant
perturber la propagation des ondes dans la caldeira de Siwi, comme le bloc résurgent
du Yenkahe, et (2) d’améliorer la localisation des signaux sismo-volcaniques observés
au Yasur comme réalisé par Almendros et al. (2001) au Kilauea. La construction
du modéle du vecteur lenteur au Yasur est un travail en cours de réalisation. En
effet les synthétiques pour les antennes Y03, Y04, Y05, Y06, Y07, Y10 et Y13 sont
déja disponibles. Il serait également bon d’effectuer des relocalisations en se basant
sur le modéle de vitesse, afin de mieux contraindre la position de la source des si-
gnaux LP; ces derniers pouvant étre plus facilement pointés sur les enregistrements
des différentes antennes a l'inverse des explosions. Ceci permettrait d’obtenir une
meilleure estimation de I’expansion de la zone de coalescence et donc d’obtenir une
meilleure image du conduit volcanique.

L’inversion des formes d’onde pourrait également étre utilisée pour déterminer le
mécanisme a la source des événements LP. Cela permettrait de vérifier si les signaux
LP sont générés par la formation de bulles de gaz au niveau d’un complexe de sills
comme proposé dans le chapitre V. Si tel est le cas, le mécanisme se manifestera par
un crack vertical.

Lors de ce travail, nous nous sommes basés sur la relation temporelle existant
entre les événements LP et les explosions afin de comprendre la dynamique érup-
tive et de contraindre la géométrie du systéme magmatique. Les résultats apportés

reposent sur des études réalisées sur des conduits verticaux. Cependant, les localisa-
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tions montrent qu'une portion du conduit du Yasur est incliné. Des localisations plus
robustes, basées sur le modéle de vitesse, permettraient alors de mieux contraindre la
portion inclinée du conduit volcanique, d’en estimer un angle d’inclinaison moyen et
quantifier les effets d’une telle géométrie sur la dynamique strombolienne du Yasur.

La classification des événements a mis en évidence plusieurs familles d’explosions.
Les localisations ont montré que ces familles se produisent a différentes profondeurs
dans le conduit volcanique. Des études supplémentaires pourraient étre réalisées afin
de distinguer les différents parameétres pouvant étre a l'origine des familles d’explo-
sions (profondeur des explosions, taille des bulles de gaz,...).

Enfin, cette thése faisant partie d'un projet multidisciplinaire, I’ensemble des
résultats obtenus devront étre regroupés afin d’établir un schéma complet sur la

dynamique du Yasur.
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Annexe 1
Création de la base de données "Yasur"

1 Base de Données Sismologique (BDsis)

BDsis est un projet créé dans le but de collecter, traiter, archiver et distribuer des
données sismologiques provenant des réseaux nationaux tels que le réseau Sismob
(parc mobile de 'INSU) et le réseau accélérométrique permanent RAP.

La base de données se compose :

1. de banques de données, c’est-a-dire des enregistrements numériques des mou-

vements du sol.

2. de bases de données relationnelles comprenant des données auxiliaires associées
aux enregistrements, telle que les coordonnées géographiques des sismométres,
les composants de la chaine d’acquisition, les réponses instrumentales et les

localisations des séismes.

La base de données sismologique, centralisée au laboratoire ISTerre (Grenoble,
France), est gérée et réguliérement mise a jour par une équipe de plusieurs membres
parmi lesquels deux chercheurs, deux ingénieurs de recherche, deux ingénieurs d’étude

et un assistant ingénieur.

2 La banque de données “Yasur”

L’équipement sismologique déployé au Yasur, construit par Agecodagis, fournit
des enregistrements bruts au format TITAN. L’obtention d’'une banque de données
utilisable par tous a nécessité un processus de traitement en deux étapes, réalisé
en collaboration avec Catherine Pequegnat (IR CNRS, ISTerre, Grenoble) et Katia
Bourova (IE CNRS, ISTerre, Grenoble).
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2008/08/13-00:00:16 STATUS: 0 11.90 8.43 40.25 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2008/08/13-00:00:16 MemFree: 46652 kB

2008/08/13-00:00:45 GPS: off 0/0 0.000000 0.000000 0 0.00 0.00 0.00 0 0/0 off
2008/08/13-00:01:17 STATUS: -10 11.90 8.43 40.25 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2008/08/13-00:01:17 MemFree: 46424 kB

2008/08/13-00:01:46 GPS: off 0/0 0.000000 0.000000 0 0.00 0.00 0.00 0 0/0 off

2008/08/13-00:17:01 GPS: off 0/0 0.000000 0.000000 0 0.00 0.00 0.00 0 0/0 off
2008/08/13-00:17:58 STATUS: 9 11.90 8.43 40.25 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2008/08/13-00:17:58 MemFree: 46368 kB

2008/08/13-00:18:02 GPS: on 0/11 -19.532082 169.453064 0 0.00 0.00 0.00 0 0/0 waiting
2008/08/13-00:18:19 DISK: NA 7897956 7471932 65280 58880 3371 not_mounted noflush noradio
2008/08/13-00:19:02 CLOCK: 0.4993 5.675780118 3.126746535 0 free free
2008/08/13-00:19:03 GPS: on 10/11 -19.532085 169.453064 285 2.10 0.80 2.00 2 1/1 sync
2008/08/13-00:19:03 STATUS: 10 11.90 8.43 40.25 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2008/08/13-00:19:03 MemFree: 46256 kB

2008/08/13-00:20:02 CLOCK: 0.5007 5.675810158 3.126746535 0 free free
2008/08/13-00:20:04 GPS: on 10/11 -19.532074 169.453064 285 2.10 0.80 2.00 2 1/1 sync
2008/08/13-00:20:04 STATUS: 0 11.90 8.43 40.25 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2008/08/13-00:20:04 MemFree: 46292 kB

2008/08/13-00:21:01 CLOCK: 0.4997 5.675840139 3.126746535 0 free free
2008/08/13-00:21:05 GPS: on 10/11 -19.532085 169.453064 288 2.10 0.80 2.00 2 1/1 sync

Annexe [.1 : Extrait du fichier “osiris.log” pour la journée du 13 Aott 2008, sur lequel
sont surlignées les notifications de synchronisation GPS ainsi que les coordonnées
résultantes pour la station d’acquisition.

1. La premiére étape du traitement a consisté a trier les données TITAN, en
vérifiant que celles-ci n’aient pas été mélangées et donc qu’elles aient bien été
affectées aux bonnes antennes sismiques ou stations large-bande. La réalisation
de cette étape s’est effectuée par vérification de deux fichiers auxiliaires, le
fichier “history” et le fichier “osiris.log”. Le fichier “history”, comme son nom
I'indique, contient I'historique des fichiers TITAN enregistrés ainsi que le nom
de I'antenne. Le fichier “osiris.log” contient les paramétres de I’acquisition des
enregistrements dont les coordonnées géographiques de la station d’acquisition

données par synchronisation GPS (Annexe 1.1).

2. La seconde phase du traitement est réalisée par le biais du logiciel Rtitan2,
mis a disposition par Agecodagis [cf. Liens utiles].
Les fichiers TITAN se présentent sous la forme de petits fichiers d’environ une

minute (Annexe 1.2), contenant les enregistrements de ’ensemble des canaux

composant une antenne sismique.

La correction horaire est extraite via 'option “-time” de Rtitan2. L utilisation

de cette option génére deux fichiers, avec des extensions dt et dft, contenant la
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00.00.45 00.13.05 00.25.15 00.37.31 00.49.34
00.02.02 00.14.14  00.26.32 00.38.39 00.50.49
00.03.21 00.15.29 00.27.45 00.39.46 00.52.05
00.04.31 00.16.39 00.28.56 00.40.57 00.53.24
00.05.41 00.17.54  00.30.08 00.42.10 00.54.44
00.06.50 00.19.07 00.31.24 00.43.27 00.55.54
00.08.10  00.20.25 00.32.42 00.44.35 00.57.07
00.09.23 00.21.37 00.34.04 00.45.55 00.58.21
00.10.34  00.22.51 00.35.12 00.47.09 00.59.33
00.11.50 00.24.00 00.36.21 00.48.26

Annexe 1.2 : Extrait de la liste des fichiers TITAN enregistrés par 'antenne Y05 le
13 Aot 2008.

dérive horaire de la station d’acquisition en fonction du temps (Annexe 1.3).

Durant une période d’environ 6 semaines, les stations d’acquisition de 10 an-
tennes sismiques n’ont pas pu se synchroniser au temps GPS (Annexe 1.4).
Une protection thermique a base d’aluminium avait été disposée dans la caisse
contenant la station d’acquisition et a par la méme occasion masqué I’antenne

GPS.

La dérive horaire étant quasi linéaire (Annexe 1.3), celle-ci a été estimée par
régression linéaire pour la période sans synchronisation GPS. La correction
horaire est appliquée automatiquement aux données par Rtitan2 lors de la
conversion au format Mini-seed ou Sac. La conversion aux formats Mini-seed
ou Sac est réalisée en utilisant les options ““mseed” ou “-sac”. L.’utilisation de ces
commandes générent des fichiers pour chaque canal de I'antenne. Combinées a
Ioption “-ts”, Rtitan2 concaténe les fichiers Mini-seed ou sac pour générer des
fichiers de la durée souhaitée (1h pour les données du Yasur en utilisant “ts

84600” ; Annexe 1.5).

La base de données du Yasur (~ 1 To) se présente alors sous la forme de fi-
chiers de 1h, au format Mini-seed, classés dans des répertoires identifiant la date des

enregistrements en jours julien.
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Annexe 1.3 : Dérive horaire extraite pour la journée du 13 Aoit 2008 a partir des
données TITAN enregistrées par ’antenne Y05.

3 Les métadonnées associées aux enregistrements

Parmi les données auxiliaires associées aux enregistrements du Yasur, BDsis peut

fournir :

1. Les coordonnées géographiques de chacun des capteurs composant le réseau
d’antennes sismiques (Annexe 1.6 et Annexe 1.7) et le réseau de stations large-

bande (Annexe 1.7).

2. Les différents types de capteurs utilisés ainsi que leurs numéros de série |cf.
Table 3.1 pour les antennes sismiques et Table 3.2 pour les stations large-

bande, Chapitre III].

3. Les fichiers de réponse instrumentale de chacun des capteurs (Fig. 1.8).

Liens utiles

http ://www.agecodagis.com/WebData/Software/Public/Rtitan2/
http ://bdsis.obs-ujf-grenoble. fr
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Nom de période sans
I'antenne synchronisation GPS
Y01 2008.03.06 - 2008.04.18
synchronisation : 2008.03.31
Y02 2008.03.05 - 2008.04.19
synchronisation : 2008.03.30
Y03
Y04 2008.03.06 - 2008.04.17
synchronisation : 2008.03.29
Y05 2008.03.07 - 2008.04.17
synchronisation : 2008.03.29
Y06 2008.03.07 - 2008.04.17
synchronisation : 2008.03.29
Y07 2008.03.07 - 2008.04.17
synchronisation : 2008.03.29
Y08 2008.03.08 - 2008.04.16
synchronisation : 2008.03.29
Y09 2008.03.08 - 2008.04.16
synchronisation : 2008.03.29
Y10 2008.03.07 - 2008.04.18
Y11 2008.03.05 - 2008.04.16
synchronisation : 2008.03.30

Annexe 1.4 : Périodes durant lesquelles les stations d’acquisition des antennes sis-
miques ne se sont pas synchroniser au temps GPS.

2008.08.13-00.00.02.Y052.EHZ.sac 2008.08.13-01.00.01.Y051.EHZ.sac
2008.08.13-00.00.04.YO51.EHZ.sac ...
2008.08.13-00.00.09.Y05.EHN.sac

2008.08.13-00.00.12.Y050.EHZ.sac

2008.08.13-00.00.12.Y05.EHE.sac

2008.08.13-00.00.13.Y055.EHZ.sac

2008.08.13-00.00.14.Y054.EHZ.sac

2008.08.13-00.00.16.Y053.EHZ.sac

2008.08.13-00.00.17.Y05.EHZ.sac

Annexe 1.5 : Extrait de la liste des fichiers sac issus de la conversion des fichiers
TITAN présentés dans "annexe 1.2.
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Nom de N° capteur Coordonnées géographiques (degrés décimaux)
I'antenne Longitude (Est) | Latitude (Sud) Altitude (m)
Y01 0 169.48840282 19.54244400 37.009

1 169.48912657 19.54228823 37.009
2 169.48941285 19.54213246 37.009
3 169.48941285 19.54244400 37.009
4 169.48941285 19.54275553 37.009
5 169.48912657 19.54259976 37.009
6 169.48922200 19.54244400 37.009
Y02 0 169.46650991 19.60708235 66.554
1 169.46698216 19.60716080 66.554
2 169.46673924 19.60750684 66.554
3 169.46672200 19.60725000 66.554
Y03 0 169.45624905 19.55240670 68.744
1 169.45630358 19.55211407 69.564
2 169.45655375 19.55231476 68.324
3 169.45681021 19.55251262 65.184
4 169.45649535 19.55261972 66.324
5 169.45617662 19.55271866 66.974
6 169.45643333 19.55245000 67.664
Y04 0 169.42333314 19.54465234 113.188
1 169.42355831 19.54481633 110.578
2 169.42321057 19.54494932 114.958
3 169.42293974 19.54504023 115.338
4 169.42300541 19.54470564 113.068
5 169.42307866 19.54442268 113.208
6 169.42318333 19.54476666 113.878
Y05 0 169.45271446 19.53195566 284.158
1 169.45303560 19.53186447 283.678
2 169.45335189 19.53179374 282.438
3 169.45326594 19.53209465 282.848
4 169.45317660 19.53239705 282.718
5 169.45294577 19.53217428 283.258
6 169.45308194 19.53204880 283.678
Y06 0 169.41493794 19.53003123 121.508
1 169.41488054 19.53033803 121.508
2 169.41462732 19.53013778 121.508
3 169.41437411 19.52993753 121.508
4 169.41468472 19.52983098 121.508
5 169.41499534 19.52972443 121.508
6 169.41475000 19.53000000 121.508

Annexe I.6a : Coordonnées géographiques, en degré décimaux, des capteurs courte-
période composant les antennes sismiques Y01, Y02, Y03, Y04, Y05 et Y06.
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Nomde | N°capteur Coordonnées géographiques (degrés décimaux)
I'antenne Longitude (Est) | Latitude (Sud) Altitude (m)
Y07 0 169.44750515 19.51244661 111.348

1 169.44721951 19.51259260 112.208
2 169.44722508 19.51228333 109.818
3 169.44722107 19.51196401 107.278
4 169.44751293 19.51212616 107.468
5 169.44779774 19.51228333 107.558
6 169.44741666 19.51228333 109.708
Y08 0 169.41273439 19.48626676 243.764
1 169.41244820 19.48642253 243.764
2 169.41244820 19.48611100 243.764
3 169.41244820 19.48579946 243.764
4 169.41273439 19.48595523 243.764
5 169.41302058 19.48611100 243.764
6 169.41263900 19.48611100 243.764
Y09 0 169.37563660 19.49970603 486.126
1 169.37531113 19.49976013 486.126
2 169.37498566 19.49981422 486.126
3 169.37509869 19.49952148 486.126
4 169.37521153 19.49922873 486.126
5 169.37542416 19.49946738 486.126
6 169.37527800 19.49958300 486.126
Y10 0 169.47583716 19.51972200 220.944
1 169.47583716 19.51941046 220.944
2 169.47612341 19.51956623 220.944
3 169.47640966 19.51972200 220.944
4 169.47612341 19.51987776 220.944
5 169.47583716 19.52003353 220.944
6 169.47602800 19.51972200 220.944
Y11 0 169.34717503 19.53719787 487.981
1 169.34654696 19.53719787 487.981
2 169.34686100 19.53668525 487.981
3 169.34686100 19.53702700 487.981
Y12 0 169.36797200 19.62672200 156.153
Y13 0 169.43710272 19.52636425 57.16
1 169.43707128 19.52666064 57.16
2 169.43680712 19.52647542 57.16
3 169.43653688 19.52628938 57.16
4 169.43684135 19.52616611 57.16
5 169.43713175 19.52604381 57.16
6 169.43691666 19.52633333 57.16

Annexe 1.6b : Coordonnées géographiques, en degré décimaux, des capteurs courte-
période composant les antennes sismiques Y07, Y08, Y09, Y10, Y11 et Y13, ainsi
que de la station 3-composantes courte-période Y12.
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Nom de Coordonnées géographiques (degrés décimaux)

la station Longitude (Est) Latitude (Sud) Altitude (m)
Y30 169.45288 19.53494 326.39
Y31 169.44383 19.53178 288.65
Y32 169.45194 19.5255 351.78
Y33 169.46380 19.51689 137.29
Y34 169.48153 19.529 204.97
Y35 169.46558 19.54386 105.50
Y36 169.44141 19.54719 101.60
Y37 169.4205 19.53414 162.69
Y38 169.43991 19.51411 106.61
Y39 169.43127 19.50083 125.47

Fig. 1.7 : Coordonnées

géographiques, en degré décimaux, des 10 stations large-bande

déployées autour du Yasur.

#
#
#
BO50F03
BO50F16
B052F03
B052F04
B052F22
B052F23

H o O H R

BO53F03
BO53F04
BO53F05
B0O53F06
BO53F07
BO53F08
B0O53F09
BO53F14
#

#

<< IRIS SEED Reader, Release 4.7.5.Fels >>

Station: Y05
Network:  ZO
Location: 00
Channel: EHZ

Start date: 2008,023,00:00:00
End date: 2008,239,23:00:00

+ + + +
+ | Response (Poles &Zeros), YO5 chEHZ | +
+ + + +
Transfer function type: B [Analog (Hz)]
Stage sequence number: 1
Response in units lookup: M/S - Velocity
Response out units lookup: V - Volts
A0 normalization factor: 11.6621
Normalization frequency: 1
Number of zeroes: 2
Number of poles: 2
Complex zeroes:
i real imag real_error imag_error

BO53F10-13 0 0.000000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00
BO53F10-13 1 0.000000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00

#
#

Complex poles:
i real imag real_error imag_error

BO53F15-18 0-3.080000E+00 1.190000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00
BO53F15-18 1 -3.080000E+00 -1.190000E+00 0.000000E+00 0.000000E+00

Eo -

BO58F03
BO58F04
BO58F05
BO58F06

+ + + +
+ | Channel Gain, YO5chEHZ | +
+ + + +

Stage sequence number: 1

Gain: 1.920000E+03

Frequency of gain: 1.000000E+00 HZ

Number of calibrations: 0

Fig. 1.8 : Extrait du fichier contenant la réponse instrumentale du capteur n°0 de
I’antenne Y05. Les poles et zéros ainsi que le facteur de normalisation sont affichés.
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Annexe I1

Construction du modéle numérique de terrain de la

caldeira de Siwi

1 Introduction sur la procédure d’extraction du mo-

déle numérique de terrain

La construction du modéle numérique de terrain (MNT) de la caldeira de Siwi
a été réalisée en utilisant le logiciel ENVI. Ce dernier propose un module capable
d’extraire les données d’altitude a partir d'un couple d’images stéréoscopiques. L’in-
formation sur 'altitude est construite a partir du procédé de triangulation des points
homologues présents sur les deux images. On parle également du principe de paral-
laxe. Le processus d’extraction du MNT se déroule en plusieurs étapes (Annexe

I1.1) :
1. Lecture des images stéréoscopiques.
2. Définition des points de contrdle au sol.
3. Définition des points homologues.
4. Définition des paramétres d’extraction.
5. Extraction du MNT

Chacune de ces étapes sera détaillée dans les paragraphes suivants.

2 Lecture des images stéréoscopiques

Un couple d’images stéréoscopiques se compose de deux images de la méme scéne
prises avec un angle de vue légérement différents. Lorsque le projet de construction

du MNT de la caldeira de Siwi a été lancé, aucune image satellite de la zone n’était
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Input Stereo Image pair

|
Define GCPs

Define Tie Points

Specify parameters

Output DEM and
examine results

l
Edit DEM

Annexe II.1 : Schéma du processus d’extraction du MNT [extrait de l'aide fournie
dans le logiciel ENVT; cf. liens utiles|.

disponible. L’obtention de ces derniéres a donc nécessité la programmation du satel-
lite SPOT 5 via le programme ISIS [cf. liens utiles a la fin de I’annexe|. Les images
SPOT, délivrées par I'organisme Spotimage [cf. liens utiles|, ne sont fournies que sur
certains critéres de qualité et de faisabilité. L’acquisition et 'obtention des images
SPOT de la région de Siwi ont été principalement limitées par la couverture nua-
geuse. En effet, Spotimage s’engage a fournir des images satellite dont la couverture
nuageuse représente moins de 10% de la scéne. De ce fait, les images formant le
couple stéréoscopique ne sont pas synchrones, comme il I'est, généralement recom-
mandé pour la construction d’'un MN'T, mais ont des prises de vue espacées de 40
jours. Les annexes I1.2 et 1.3 montrent les images satellite de I'lle de Tanna sé-
lectionnées pour l'extraction du MNT aprés environ 9 mois de programmation de
SPOT 5.

L’annexe I1.4 regroupe les principaux paramétres de prise en vue des deux images

présentées dans les annexes 11.2 et 11.3.
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Annexe II.2 : Vue satellitaire de I'lle de Tanna prise par SPOT 5 le 30 Juin 2009.
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Annexe I1.3 : Vue satellitaire de I'lle de Tanna prise par SPOT 5 le 9 Aott 2009.
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PARAMETRES D'EXTRACTION IMAGE DU 30/06/2009 IMAGE DU 09/08/2009
ID SCENE 5419-388/909/06/3022:36:03 2 T | 5418-388/9 09/08/09 23:07:442 T
DATE / HEURE 2009-06-30 22:36:03;6 2009-08-09 23:07:44.9
INSTRUMENT HRG 2 HRG 2
NIVEAU DE PRETRAITEMENT 1A 1A
INDICATEUR DE LA BANDE SPECTRALE PAN PAN
ANGLE ORIENTATION 14.043121 degrés 12.111929 degrés
ANGLE D'INCIDENCE R 30.008656 degrés L 25.864166 degrés
RESOLUTION 2.5 metres 2.5 métres
POSITION DU CENTRE DE L'IMAGE
LATITUDE $19° 29' 29" $19° 29'39"
LONGITUDE E169° 26' 19" E169° 10' 12"
POSITION DES COINS DE L'IMAGE
COIN 1 $19° 8'24" - E169° 8' 22" $19°9'39" - E169° 53' 40"
COIN 2 S$19°18'43" - E169° 51' 54" S$19°17'59" - E169° 34' 33"
COIN 3 $19°50' 19" - E169° 43' 22" S$19°49' 45" - E169° 27" 35"
COIN 4 $19°39'57" - E169° 59' 42" $19°41' 25" - E169° 46' 34"

Annexe 11.4 : Paramétres d’acquisition des images SPOT de I'lle de Tanna.

3 Définition des points de contrdle au sol

La définition des points de controle au sol, appelés GCPs (Ground Control
Points) sous le logiciel ENVI, permet le géoréférencement des images SPOT. Les
points de controle sont définis intéractivement en sélectionnant avec le curseur un
méme point (ou pixel) commun aux deux images (Annexe I1.5b). Pour chacun de
ces points, les coordonnées géographiques sont précisées (longitude et latitude en
degrés décimaux, altitude en métres). Le nombre et la répartition des points de
controle influera sur la qualité du géoréférencement du MNT. L’annexe I1.5 montre
la répartition des points de controle sur I'image SPOT du 30 Juin 2009. La majorité
des points de controle ont été placés a l'intérieur ou aux alentours de la caldeira de
Siwi. Quelques points de controle ont également été placés le long de la cote ouest

et au centre de l'ile.

4 Définition des points homologues

La définition des points homologues, ou points de correspondance, entre les deux

images est réalisée de la méme maniére que les points de controle au sol. Les points
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Annexe IL.5 : a) Répartition des points de controle (en rouge) placés sur I'lle de
Tanna, b) point de contrdle placé aux environ de Sulfur Bay, a 'E-NE du cone du
Yasur, et vu sur les deux images SPOT.
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communs aux deux images sont sélectionnés intéractivement a 1’aide d’un curseur.
A Tinverse des points de controle, aucune information sur la position géographique
des points homologues n’est a fournir. Plusieurs critéres sont a prendre en compte

dans le choix des points homologues :

1. Le nombre de points de correspondance : plus le nombre de points homologues

est grand, plus la qualité du MNT final sera améliorée.

2. La valeur du “Maximum Y Parallax” qui permet de controler 'erreur globale
induite par la sélection des points homologues. L’erreur maximale autorisée par
le module d’extraction est de 10 pixels, I'objectif étant d’obtenir une valeur

proche de 0.

Le choix des points de correspondance pour 'extraction du MNT de la caldeira
de Siwi, 70 points au total essentiellement répartis dans la zone d’intérét ainsi que
sur la cote ouest de I'ile (Annexe I1.6), a conduit & une valeur de parallaxe en Y de
1,1938, ce qui est une valeur tout a fait acceptable.

Les points homologues sont ensuite utilisés pour générer des images épipolaires.
Les images épipolaires, dont le principe de construction est décrit ci-dessous, dé-
crivent la relation entre les pixels dans le couple stéréoscopiques.

Principe de construction des images épipolaires Si p est la projection sur une

image d’'un point P vu depuis le point O, le point qui lui correspond sur la seconde
image lorsque P est vu au point O’, p’, appartient forcément a la ligne épipolaire.
Les lignes épipolaires sont les traces du plan (O,0’,P) sur les deux images stéréo-
scopiques. Les points e et e’ sont fixes et sont appelés les épipoles (Annexe I1.7).
L’annexe I1.8 montre les images épipolaires contruites a partir des points homo-

logues sélectionnées sur I'lle de Tanna.

5 Deéfinition des parameétres d’extraction du MNT

Le choix des paramétres d’extraction se déroule en deux étapes avec dans une
premier temps la sélection de la zone de I'ile pour laquelle le MNT sera extrait, suivi

de la définition des paramétres d’extraction méme du MN'T.
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Annexe I1.6 : a) Répartition des points de correspondance (en rouge) placés sur 1'lle
de Tanna, b) point homologue placé aux environ de Port Résolution, et vu sur les
deux images du 30 Juin (a gauche) et 9 Aot 2009 (a droite).
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Annexe I1.7 : Schéma illustrant le principe de la géométrie épipolaire.

5.1 La zone d’extraction

La sélection de la zone d’extraction est définie suivant trois parameétres qui sont
les coordonnées géographiques du coin supérieur gauche, la taille des pixels, jouant
sur la résolution finale du MNT et le nombre de pixels a extraire en X (en longitude)
et Y (en latitude). ENVI ayant été placé en degrés décimaux, les coordonnées géo-
graphiques ainsi que la taille des pixels sont entrés dans cette unité. Pour I'extraction

du MNT de la caldeira de Siwi, les critéres suivants ont été choisis :
1. Coordonnées du coin supérieur gauche : E169,416667 ; S19 ;508333

2. Taille des pixels : X=0,000095266 ; Y=0,00009033
Cette taille de pixels correspond a une taille de 10 métres par 10 métres pour

les pixels du MN'T final.

3. Nombre de pixels : X=1050; Y=985

5.2 Les paramétres d’extraction

La définition des parameétres d’extraction influera directement sur la qualité de
I'extraction. Il s’agit dans cette étape de définir plus précisément (1) le minimum
de corrélation, compris entre 0 et 1, & partir duquel deux points sont considérés
comme similaires, (2) la valeur de fond de l'image, (3) le poucentage de pixels a

rogner sur les bords du MNT final, (4) la taille de la fenétre utilisée pour repérer
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Annexe I1.8 : Superposition des images épipolaires (I'une en bleu, 'autre en rouge)
a) de I'lle de Tanna et b) d’une zone au sud-est de I'ille comprenant le cone du Yasur
et Sulfur Bay au nord-est, marquée par le cadre blanc sur la vue globale de 1'ile.
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des points similaires et (5) le niveau de détail du terrain. Ce dernier paramétre
détermine le niveu de détail du MNT et influe donc sur la résolution finale de
celui-ci. En effet, pour un faible niveau, le MNT est calculé a partir de I'image
épipolaire la plus dégradée. Au contraire, un haut niveau permettra I'extraction du
MNT a partir de I'image épipolaire la plus résolue mais augmente en contrepartie
le temps d’extraction du MNT. Il en est de méme pour le choix du minimum de
corrélation. Une faible valeur permettra d’obtenir plus de couples de points mais
réduira la précision du MNT final et inversement une forte valeur de corrélation
réduira le nombre de couples de points similaires mais augmentera la précision du
MNT. Comme pour le choix de la zone d’extraction, les paramétres sélectionnés

pour 'extraction du MNT de la caldeira de Siwi sont :
1. Minimum de corrélation : 0,70

2. Valeur de fond : -100
Le choix de la valeur de fond de I'image doit étre une valeur qui ne contient
pas d’'informations et qui ne doit donc pas correspondre & une valeur d’altitude

possible.
3. Pourcentage de pixel a rogner : 0,10 (soit 10%)
4. Taille de la fenétre : 5x5

5. Détail du terrain : Level 6

6 Extraction du MNT

Dans cette derniére étape, ENVI extrait et géoréférence le MNT a partir des in-
formations choisies dans les étapes précédentes. Apres extraction, le logiciel propose
une étape de vérification du MN'T extrait avant de I'éditer. [L’annexe 11.9 montre

une représentation du MNT extrait et affiché sous le logiciel ENVI.
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Annexe 11.9 : MNT de la caldeira de Siwi, affiché sous le logiciel ENVI, issu de
I'extraction par stéréoscopie a partir du couple d’images présentées dans les annexes
I1.2 et I1.3. Les couleurs sombres correspondent aux basses altitudes et les couleurs
claires aux plus hautes altitudes.

7 Liens utiles

www.isis-cnes. fr
www. spotimage. com

hitp ://www.ittvis.com/language/fr-FR /NosProduits/ENVI/Module DEMEztraction. aspz
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