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La topographie de la surface peut générer une fcaplon du mouvement du sol sous
sollicitation sismique. La prédiction du coeffictatiamplification topographique par stratégie
numerique donne de bons résultats qualitatifs heaisoefficients simulés sous-estiment les
coefficients observés. Cette thése propose uneoagtbgie pour caractériser objectivement
I'effet de site topographique. Nous identifions gpurs facteurs a l'origine de la disparité
entre coefficients simulés et observés. (1) Lesothgses des méthodes employées pour
estimer le coefficient d’amplification sont diffiement vérifiables en milieu montagneux
notamment la notion de site de référence. Nousgsams d’utiliser une approche statistique
des rapports spectraux dont les hypotheses sofftegérlorsqu’elle est appliquée sur des
reliefs. (2) L'usage de la 3D permet de représdateomplexité tridimensionnelle du relief.
Les amplifications calculées sur ces modeles 3D gonctuellement plus élevées que sur les
modeles 2D. (3) La distribution spatiale et frédiedle de I'amplification topographique
dépend de la configuration de la source par rapuormassif. Il est nécessaire de modéliser
toutes les sources potentielles au site étudié géfimir la probabilité d’occurrence de I'effet
de site topographique. (4) La structure interne ndassif peut aggraver I'amplification
sommitale. Nous abordons l'imagerie du massif pa expérience in-situ et proposons un
protocole adapté aux dimensions du site étudié.dutds géophysiques doivent permettre
d’élaborer des modéles a une résolution suffisamnédevée pour simuler les effets
indissociables de la géologie et de la topographie.

The surface topography can generate amplificatddtise ground motion due to the incidence
of seismic waves. The numerical prediction of tlopographic amplification factor is
gualitatively good but the predicted amplificati®vels often underestimate the observed
levels. In this thesis we develop a methodologylectively characterize the topographic
site effect. We identify several parameters exptgithe discrepancies between predicted and
observed amplification levels. (1) The hypotheshibd the methods used to estimate the
amplification factor are hardly verifiable in moamtous areas, in particular the reference site.
We suggest the use of a statistical approach daftigpeatios, which conditions are satisfied
when applied on topographies. (2) The 3D modelitgra representing the tridimensional
complexity of the relief. The 3D amplifications grenctually stronger than the equivalent 2D
amplifications. (3) The spatial and frequency dsttion of the topographic amplification
depends on the configuration of the source relatetthe geometry of the topography. It is
necessary to model all the potential sources atsthdied site to define the occurrence
probability of the topographic site effect. (4) Theernal structure of the mountain can
increase the topographic amplification. An in-@tperiment helps us to explore the imagery
of a mountain and thus we propose a protocol addptée site dimensions. The geophysical
tools must allow constructing models at a high-gmotesolution to simulate the combined
effects of the geology and topography.
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Introduction générale






Depuis que des observateurs témoignent des désqrareoqués par les ondes émises
lors des tremblements de terre, des anomaliesldaépartition des dégats sont régulierement
décrites. En 1909 un important séisme ébranle dadPice et entraine des destructions dans
I'Est du département des Bouches-du-Rhéne. Angadiq)let Spiess (1926) font état d’une
localisation singuliere des dégats : les désorsasoncentrent sur les hauteurs isolées, sur les
collines allongées et étroites. Les dégats sorammaient considérables dans le village de
Rognes. Toute la partie haute de I'agglomératiétiebd 323 m de hauteur sur la colline du
Foussa, est ravagée. Les habitations situées etmelbas sont par contre relativement
épargnées. Tres tot la topographie est donc suspd&voir joué un réle dans I'amplification
des dommages.

A partir de cette époque, de nombreuses obsergasigite & d’autres séismes de part le
monde confirment qu’il existe une concentration dégats plus importante au sommet des
reliefs qu’a leur base. L'idée s’est donc prognemsient forgée que la géométrie de la surface
affecte le mouvement du sol et peut générer dedifarafions importantes. Dans le méme
temps, la géologie et la rhéologie du sous-solnfuégalement identifiées comme facteurs

gouvernant les amplifications observées.

Ce phénoméne de modification du signal sismiquedémt par les conditions
géologiques et topographiques locales est appédé @é site. On distingue classiquement
deux types d’effet de site : le premier est lié ptopriétés rhéologiques des terrains (on parle
d’effet de site lithologique ou géologique), le @ed integre la géométrie de la surface (on

parle alors d'effet de site topographique).

L'un des principaux enjeux actuels de la préventsismique est la prédiction de
'amplification causée par les effets de site. DEnsas de l'effet de site topographique, la
guantification du phénomene pose plusieurs prokdenila mesure in-situ est, par la nature
méme du terrain, un processus délicat a mettrdame @t qui exige des moyens humains et
logistiques importantsjif les hypotheses a la base des méthodes emplogaeggiimer le
coefficient d’amplification, validées en milieu afifié plat (par exemple un bassin
sédimentaire), sont difficilement vérifiables enlieti montagneux, notamment la notion de
référence.

Additionnés a ces problemes, deux grands facteerment troubler la réponse de la

topographie et accroissent la difficulté a défumrcoefficient d’amplification :



- La distribution spatiale et fréquentielle de l'aifipation a la surface topographique
dépend directement de la configuration de la sopererapport a la géométrie du
relief ;

- Les propriétés rhéologiques et la structure intetnemassif ont également un
impact sur le champ d’onde incident et modifiensilgnal sismique au méme titre
gue le fait la topographie. Un couplage des efjétdogiques et topographiques doit
donc nécessairement étre pris en compte, ce qumientg la difficulté a comprendre

ces phénomenes lorsqu’on les considere séparément.

Dans ce contexte, nous proposons de développexxpéoration numérique en milieu
tridimensionnel une méthodologie qui permet de atéraser objectivement l'effet de site
topographique. Nous abordons ces problématiques paint de vue meéthodologique en
apportant des éléments qui permettront d’améliteerprédictions réalistes du coefficient

d’amplification topographique.

La premiere partie de ce travail porte sur le digyaément méthodologique.

Dans le chapitre 1, nous décrivons le comporterdenteffet de site topographique et
celui des facteurs qui viennent le modifier subése d’'une analyse bibliographique ; nous
soulevons les différents problémes méthodologigyes pose I'estimation du coefficient
d’amplification topographique et que nous explorpasla suite. La conclusion de ce chapitre
conduit a une discussion sur les éléments qui tatrétre impérativement pris en compte
pour réaliser une prédiction réaliste du phénomeéne.

Dans le chapitre 2, nous proposons d’utiliser uppr@che statistique des rapports
spectraux pour calculer les coefficients d’ampdifion en milieu montagneux. Différents tests
numeriques sont réalisés et confirment que les thgges de cette méthode sont vérifiees
lorsqu’elle est appliquée sur des reliefs.

La seconde partie de ce travail porte sur des@gifuins de la méthodologie.

Dans le chapitre 3, nous abordons par une expériersitu I'aspect imagerie de la
structure interne du massif. La connaissance dehé&ologie est fondamentale pour
comprendre et modéliser correctement la réponseeliief. Nous proposons un protocole
adapté aux dimensions du site étudié. La mesur@rogsiétés rhéologiques et I'imagerie de
la géométrie interne du massif devraient devenie wtape indispensable dans la

meéthodologie de détermination de la réponse topbimae. Les outils géophysiques mis en



ceuvre doivent permettre la construction de mod&akstes a une résolution suffisamment
élevée pour simuler correctement les effets cougda géologie et de la topographie.

Enfin dans le chapitre 4 nous explorons les difftyebiais qui viennent affecter
'estimation par stratégie numérique du coefficiefdmplification topographique. Jusqu’a
présent les coefficients prédits sont systématigumemsous-évalués par rapport aux
coefficients observés sur le terrain. Nous appertdes €léments permettant de réduire cet

écart.






L’effet de site topographique






Le 9 février 1971, un séisme de magnitude 6.6 débrdm Californie, et plus
particulierement la vallée de San Fernando predade Angeles. L'enregistrement de ce
séisme prés du barrage de Pacoima est remarguatdem niveau d’accélération horizontale
exceptionnel : prés de 1.25 g sur les deux compesdrorizontales, un record a I'époque
[Bouchon, 1973 ; Anooshehpoor & Brune, 1989]. Twda et Hudson (1971) ont confirmé
gue ces enregistrements étaient bien représentiifsaccélération véritable du sol. La
localisation de la station sismologique correspotelasur I'aréte d’'un éperon rocheux, a
amene les auteurs a évoquer une possible ampbficdtt mouvement par ce relief [Trifunac
& Hudson, 1971 ; Boore, 1972 ; Bouchon, 1973].

L’effet d’amplification d0 aux topographies fut ente couramment observé lors des
séismes majeurs. On peut citer les séismes suigargzemples documentes :

San Fernando, Californie, 1971sM 6.6 [Trifunac & Hudson, 1971]
Les sismologues ont défini la notion « d’effet de ®pographique » a partir des
observations faites lors de ce séisme ; Boore (L8Xglique dans sa conclusion que
les dépdts de sédiments a faible vitesse sismigqu meconnus pour étre
responsables de grandes amplifications, toutefes structures placées sur des
reliefs composés de roches consolidées ne sonfopaément plus protégées des
fortes accélérations.

Coalinga, Californie, 1983, § 6.5 [Celebi, 1991]

Centre du Chili, 1985, M= 7.8 [Celebi, 1987]
A Canal Beagle, les immeubles construits dansnd fiun canyon n’ont pas subi
trop de dégats, tandis que ceux construits subteds supérieurs du canyon ont été
fortement endommages.

Superstition Hills, Californie, 1987, & 6.6 [Celebi, 1991]

Whittier Narrows, Californie, 1987, M= 5.9 [Kawase & Aki, 1990]
Kawase et Aki (1990) suggérent que I'effet combiméa topographie et d’ondes SV
d’incidence critique est responsable des forts dages observés suite a ce s€isme
dans Whittier Village.

Loma Prieta, Californie, 1989, W= 6.9 [Hartzellet al, 1994]



Northridge, Californie, 1994, M= 6.7 [Spudichet al, 1996 ; Bouchon &
Barker, 1996]
Des détails sur les observations faites pendasiteme sont donnés a la partie 11.2.
Athénes, Gréce, 1999,d# 5.9 [Assimakiet al, 2005a ; Assimalket al, 2005b]
Ce séisme a montré que les conditions du sol aidagraphie associés jouent un
réle important dans I'amplification du mouvemergnsique, et que les variations
spatiales des dégats peuvent ainsi étre trés rapadiesein d’un espace restreint.
Armenia, Colombie, 1999, §k 6.2 [Restrepo & Cowan, 2000]

Ces effets de site sont remarqués par leur sintuldans la distribution des dégats
autour de I'épicentre. Dans certaines zones biémitées, les dégats ne peuvent s’expliquer
simplement par une faible distance épicentrale.é@#ement on observe que ces zones
restreintes forment des anomalies ponctuelles gggrart au reste du territoire ou les déegats
diminuent avec la distance (voir par exemple Kawasgki (1990), Assimaket al. (2005b)).
Les cartes d'intensités macrosismiques présenenipdtchs isolés ou l'intensité locale est
supérieure a celle de leur environnement (un exe®gtl donné sur la Figure 1-1). Ces zones,
bien que plus éloignées, affichent une intensithparable a celles des sites proches de
I'épicentre. S’y concentrent des dommages fortslesibatiments, indiquant la présence de
facteurs additionnels qui causent une amplificationale du mouvement du sol. Les
conditions lithologiques, l'effet de la topographie direction de la rupture (effets de
directivité notamment) et des particularités dansttucture du sous-sol sont les facteurs qui
peuvent contribuer a produire ces zones de fonsnuges [Celebi, 1987 ; Assimadd al,
2005a]. Ces facteurs peuvent intervenir séparémeantassocier.

Bard et Méneroud (1987) décrivent deux types déetas locaux identifies comme
responsables de la modification du signal vibratoile premier est lié aux caractéristiques
physiques des terrains (rigidité ou impédance dmue, le deuxieme est lié a la géométrie
du site (topographie souterraine ou aérienne).

Les observations documentées sur des dégats ppmtants au sommet qu’au pied
d’'un relief sont nombreuses [Bard & Méneroud, 19&&lebi, 1987 ; Hartzekt al, 1994 ;
Assimaki et al, 2005a]. Par exemple, lors du séisme provencalad® la répartition des
désordres était visiblement fonction des proprigt&smétriques de la topographie : les dégats
ont été surtout concentrés sur les hauteurs isoteéesur des collines allongées et étroites

[Bard & Méneroud, 1987].



Ces observations conditionnent souvent le choixetieslacements des stations dédiées

a I'enregistrement des répliques [Celebi, 1987ri2ddl et al, 1994].

Figure 1-1 : Intensités macrosismiques (échelle de Mercalli nfag) dans la zone de Los Angeles pour le séisme de
Whittier Narrows, 1987 d’aprés Kawase & Aki, 1990]. Le point noir est liépntre du choc principal. La zone d'intensité
VIII est située sur un relief.

Des études ont été conduites afin de mieux compeemguantifier et prévoir ce
phénomene. L'effet de site topographique se traslitun relief par une modification en
amplitude et en fréquence du mouvement du sol pgnolaévénement sismique [Assimaki
al., 2005a]. Ainsi le phénoméne d’amplification (ousaenplification) est dépendant de la
frequence [Davis & West, 1973 ; Bard & Méneroud8719 Celebi, 1987]. La bande de
fréquences d’intérét concerne les fréquences neisgeu dans les études parasismiques (1 a
20 Hz) [Celebi, 1991].




Les enregistrements du mouvement sismique sur elesfsr sont relativement peu
courants, a cause du nombre limité de réseaux slémstallés sur des topographies [Bard &
Méneroud, 1987 ; Poppeliers & Pavlis, 2002]. Latiplitation des sites d’observation est a
envisager, mais également le nombre de points drin@esur chacun de ces sites, car la
distribution spatiale de I'amplification sur uniegln’est pas clairement définie [Griffiths &
Bollinger, 1979 ; Hartzellet al, 1994 ; Poppeliers & Pavlis, 2002]. En effet, uaege
majorité des expériences menées sur le terraiiseutiin nombre de stations assez faible
(Figure 1-2). Pour la méme raison il n'existe padbservation claire quant a savoir si la base
d’une topographie subit ou non une désamplificafigard & Méneroud, 1987].

Les dispositifs souvent rectilignes traversenbfzographie étudiée [exemples : Chavez-
Garciaet al, 1996, Figure 1-3]. Cette disposition particuliémgplique une vue 2D de la
réponse du relief. Peu d’expériences jusqu’a ptéssneu une approche 3D pour observer et

mesurer cette réponse (Figure 1-3).

Figure 1-2 : Nombre de stations sismiques utilisées dans lepafigifs dédiés a observer I'effet de site topodrajie tels
gue décrits dans la littérature. Références utisséDavis & West (1973), Rogegt al. (1974), Griffiths & Bollinger (1979),
Tuckeret al. (1984), Bard & Méneroud (1987), Celebi (1987), Umetal. (1987), Celebi (1991), Hartzedt al. (1994),
Pedersemt al. (1994b), Nechtscheiet al. (1995), Chavez-Garckt al. (1996), Spudiclet al. (1996), Gaffeet al. (2000),
Poppeliers & Pavlis (2002).

Les sources sismiques de ces expériences sonatgment 1) les répliques d’'un grand
séisme qui a provoqué des désordres élevés sun plusieurs reliefs, 2) la sismicité locale,
tres rarement forte, voir des sources d'origindaqtique (Figure 1-4). Les téléséismes sont

tres peu utilisés car aux distances télésismigesspndes apportent peu d’énergie dans les



fréquences d'intérét parasismique. Ainsi les doardeterrain sont fréquemment obtenues a

partir de réponses en mouvement faible, et rareerentouvement fort.

Figure 1-3 : Dispositifs des réseaux sismiques dédiés a obsdieiet de site topographiqueels que décrits dans la
littérature. Références utilisée®avis & West (1973), Rogert al. (1974), Griffiths & Bollinger (1979), Tuckest al.
(1984), Bard & Méneroud (1987), Celebi (1987), Umetlal. (1987), Celebi (1991), Hartzadt al. (1994), Pedersest al.
(1994b), Nechtscheiet al. (1995), Chavez-Garckt al. (1996), Spudictet al. (1996), Gaffeet al. (2000), Poppeliers &
Pavlis (2002).

Figure 1-4 : Origine des sources utilisées dans les expériertztiées a observer I'effet de site topographigilegpres la
littérature. Références utilisée®avis & West (1973), Rogert al. (1974), Griffiths & Bollinger (1979), Tuckest al.
(1984), Bard & Tucker (1985), Bard & Méneroud (198Z&lebi (1987), Umedet al. (1987), Celebi (1991), Hartzedt al.
(1994), Pedersest al. (1994b), Nechtscheiet al. (1995), Chavez-Garckt al. (1996), Spudiclet al. (1996), Gaffeet al.

(2000), Poppeliers & Pavlis (2002).



Malgré ces difficultés, les enregistrements suffiseent abondants démontrent
I'existence d’'une amplification spécifiquement liée l'irrégularité topographique. Deux
exemples classiques sont particulierement bien rdeatés : (1) le PGApgak ground
acceleration de 1.25 g enregistré sur une ride étroite predalvage de Pacoima, évoqué
précédemment, pendant le séisme de San Fernandb, (9= 6.6) et, (2) le PGA record de
1.8 g mesuré au sommet plat de la petite collinéateana, pendant le séisme de Northridge
(1994, M5 =6.7).

[I.L1 Un enseignement des enregistrements au barragée Pacoima

lors du séisme de San Fernando en 1971

Les fortes accélérations au barrage de Pacoima ébét enregistrées par un
acceélérographe placé sur une ride étroite dansagien au relief complexe et trés accentué
(Figure 1-5 et Figure 1-6) [Trifunac & Hudson, 197Bouchon, 1973]. Cette station
sismologique se trouvait a 8 km de I'épicentrel etst a noter que la surface de rupture du
séisme passait sous le site [Trifunac & Hudson11®Bouchon, 1973].

Figure 1-5 : Carte topographique schématique de la zone autoutbdrrage de Pacoima, Californigl’apres Boore,
communication personnelle pour Bouchon, 1973]. lt&ispatiale est en pieds.

Ces enregistrements (Figure 1-7) montrent plusipizss a haute fréquence (environ 10
Hz) dépassant 1 g, et une énergie prédominantarads 2 Hz [Boore, 1972 ; Bouchon,
1973]. L'accélération maximale atteint 1.25 g ®& dleux composantes horizontales et 0.70 g

sur la verticale [Trifunac & Hudson, 1971]. Ces mieres remarques illustrent le



comportement typique de I'effet de site topographiql’énergie est préedominante dans une
bande de fréquences comprise entre 1 et 10 Hze#etld’amplification est observé

principalement sur les composantes horizontales.

Figure 1-6 : Site de I'accélérographe du barrage de Pacoima, @atiie, placé sur une aréte rocheuse et ayant enstg@
un niveau d’accélération record lors du séisme denS-ernando en 1971d’apres Trifunac & Hudson, 1971]. Un
éboulement rocheux de 5 & 18 produit suite au séisme est visible au pied dusifiasonstitué de granodiorite gneissique.

Les dimensions tres resserrées de la ride surllacgetrouve le capteur (Figure 1-6)
suggerent une réponse topographique a trés hatgaeince, bien plus haute que 10 Hz;
toutefois cette ride est elle-méme incluse dansautne relief de dimensions plus larges
(extension verticale de 500 m, longueur de 800aenigpde 30°), et qui correspondraient a la
bande de fréquences centrée autour de 2 Hz ou lifazafion est observée [Boore, 1972].
Cela illustre la problématique fondamentale assoaié&a définition d’'un relief complexe apte
a prédire efficacement la fréquence ou la topogeaptoduira un effet maximum sur le signal

sismique.

En 1994 suite au séisme de Northridge, la stat@RPacoima enregistre a nouveau un
niveau d’acceélération trés élevé par rapport auxeatstations (Figure 1-8). A cette époque,
une seconde station était opérationnelle dansnia da canyon prés du barrage. La Figure 1-9

compare les sismogrammes obtenus a cette statencawux obtenus sur I'éperon rocheux :



'écart d’amplitude est flagrant. Cette nouvellesetvation montre que l'effet de site

topographique est reproductible d'un séisme a raumnais également gu’en milieu

montagneux ife. milieu a topographie accentuée et fortement vha)able niveau

d’accélération peut varier fortement sur une tmsgte distance.

Figure 1-7 : Accélérogrammes enregistrés au barrage de Pacoimar p® séisme de San Fernando, Californie, 1971
[d’aprés Trifunac & Hudson, 1971]. La premiere réple est visible.



Figure 1-8 : Accélérations horizontales en fonction de la distznau plan de faille enregistrées lors du séisme de
Northridge, Californie, en 1994 sur les sites au twr [modifié d’aprés Chang et al., 1996]. La loi d’atiéation utilisée
provient de Idriss (1991).

Figure 1-9 : Accélérogrammes enregistrés prés du barrage de Raadbrs du séisme de Northridge, Californie, en 1994
a la station placée sur un éperon roche(ixaut) et a celle installée dans le fond du cany(as) [modifié d’aprés Shakal et
al., 1996].



[I.2  Un enseignement des enregistrements a Tarzahars du seéisme
de Northridge en 1994

Le séisme de 1994 a Northridge, Californie, pratluise des plus fortes accélérations
enregistrées (1.78 g sur les composantes horiesntal un site placé sur le sommet d’'un
relief a 18 km de I'hypocentre [Spudieth al, 1996]. Le niveau d’accélération dans toute la
région de Los Angeles était assez élevé, plusistiations ayant enregistré des accélérations
atteignant 0.8 a 0.9 g, mais seules deux statiophermregistré un niveau dépassant 1 g : celle
sur la colline de Tarzana (Figure 1-10) et a nouwasle pres du barrage de Pacoima (Figure
1-8) [Bouchon & Barker, 1996 ; Shaketl al, 1996]. Ces deux stations sont installées sur un
relief.

Le site de Tarzana avait déja enregistré le septusl fort pic d’accélération lors du
séisme de Whittier Narrows en 1987, malgré la geatistance épicentrale (45 km) [Shadal
al., 1988].

Figure 1-10 : Accélérations horizontales en fonction de la distanau plan de faille enregistrées lors du séisme de
Northridge, Californie, en 1994 aux sites sur sol oi#e [modifié d’aprés Chang et al., 1996]. La loi d’atidation utilisée
provient de Idriss (1991).

Quelgues jours aprés le séisme en 1994, un réssanolsgique fut installé sur la
colline de Tarzana pour I'enregistrement des r@elsq Spudictet al. (1996) remarquerent
gue le mouvement du sol était conséquemment agmpidiur les stations situées prés du

sommet comparativement a celles installées en bapedte (Figure 1-11), d’'un facteur



variant de 1.5 a 4.5 selon la fréequence considétrée direction du mouvement. Ces auteurs
ont pu définir une fréquence fondamentale d’oswdiiatransverse du massif de 3.2 Hz ; ils

ont également observé une rotation de la polanisati mouvement de particules depuis la
base vers le sommet.

Figure 1-11 :Sismogrammes d’une réplique du séisme de Northridt@94, enregistrés aux stations déployées sur la
colline de TarzangSpudich et al., 1996]. Composante Nord-Sud.

Ces observations sont d’autant plus remarquables side phénoméne d’effet de site
topographique était déja identifié a I'époque, gmorait que des reliefs de petites dimensions
pouvaient générer de tels niveaux d’amplificatibn. effet la colline de Tarzana n’est haute

gue de 18 m, ces pentes sont douces pour une landaes00 m et une largeur de 130 m
(Figure 1-12) [Bouchon & Barker, 1996].

Figure 1-12 :Topographie de la colline de Tarzana, CaliforniBouchon & Barker, 1996]. Unités en metres.

Bouchon et Barker (1996) modélisent numériquememéponse de cette colline a des

ondes S d’'incidence verticale. lls observent ge@iffement, malgré ses faibles dimensions,



ce relief produit une amplification au sommet capsmte dans la bande de fréquences
d’intérét parasismique, de 45 a 100 % selon laugége considérée.

Ces données calculées reproduisent assez corredtégaeobservations d’un point de
vue qualitatif ; toutefois I'amplification calculéeu sommet n’atteint pas le trés haut niveau
observé dans les enregistrements.

Catchings et Lee (1996) analysent la structurernetede la colline par sismique
réfraction ; Les vitesses obtenues sont trés faifile 200 a 600 m/s pour les ondes S). De
plus une zone a faible vitesse des ondes S estv@lessous le sommet, anomalie qui peut étre
en partie responsable des fortes amplificationsvéels en surface. Catchings et Lee (1996)

décrivent cette zone lente comme une zone fortesantée en eau.

Ce second exemple illustre le comportement paif@tendu que I'on peut observer
sur un relief. Ici le fort niveau d’amplificationamit difficilement justifié par les faibles
dimensions du relief ; La lithologie et la présenteau semblent étre les causes les plus

probables. Il apparait rapidement & la communatightifigue que la réponse du relief (en

tant qu'irréqularité topographiqgue de la surfadard) est difficilement dissociable de la

réponse due a la structure interne du massif. Aetuent il n'existe aucun consensus sur

I'intégration de la structure interne comme paramde 'effet de site topographigue.

1.3  Autres observations, autres enseignements

Il existe peu d'autres cas aussi documentés sfiiet'ale site topographique en
mouvement fort. Quelques années avant les obsangafaites pendant le séisme de San
Fernando en 1971, les premiers concepts de l'imgacelief sur le signal sismique étaient
posés suite aux essais nucléaires [Davis & West3]1%Par exemple, certaines stations
sismologiques installées au sommet des montagnesepoegistrer une explosion nucléaire
auNevada Test Siten 1968, montrent des amplitudes plus élevéegegjles situées dans les

plaines.

Les mesures instrumentales indiquent systématigoemme amplification du
mouvement sismique sur les topographiques conyerdimes et rides), une désamplification
dans les formes topographiques concaves (canyohasetle pente), tandis que le schéma

amplification/désamplification se complexifie sas Ipentes [Assimalet al, 2005a].



La Figure 1-13 expose le cas classique des traiggpolés sur un relief : 3 stations,
placées au sommet, a mi-pente et en bas de pentg. dbserve nettement I'effet de la
topographie sur les ondes S, dont 'amplitude espldis en plus élevée a mesure qu’on
s’éleve sur le massif. Des changements de fréquiomoénante sont également visibles sur la

station au sommet.

Figure 1-13 :Composante radiale de sismogrammes en vitesse estrégiau sommedhaut), a mi-pentgmilieu) et a la
base(bas)du Mont Butler, Nevada, suite a I'effondrement die cavité[d’aprés Davis & West, 1973].

Quelgues expériences de terrain montrent toutefoes la station la plus proche du
sommet n'est pas forcément la plus amplifiée dueaés [Chavez-Garciaet al,
1996]. Néanmoins il est difficile d’interpréter urielle information car de nombreuses
explications peuvent justifier ce phénomene: viams lithologiques sur les pentes,
anomalies géologiques ponctuelles sous la staticidence du champ d’onde, topographie
complexe,etc Nous reviendrons sur ces différents aspects quivgnt complexifier la
réponse d’'un relief.

L'observation de l'effet de site topographique nmentoute la complexité de ce

phénomeéne ; La compréhension des processus en geu ire acquise a l'aide des

modélisations numériques, mais une étape d'imagduianilieu doit précéder I'étape de




modélisation pour identifier et représenter cogprint les facteurs qui influent sur I'effet de

site topographique.

1.4  Des accélérations verticales dépassant celle th gravité

Figure 1-14 :Rochers déplacés suite au séisme de Nagano, Japot984[d’'apres Umeda et al., 1987]. En haut : ce
rocher, dont le poids est estimé a 5 tonnes, aépéacé d'1.2 m. En bas a gauche : ce rocher diegdd été sorti de son
emplacement initial sans en abimer les bords, ¢cengmtre qu’il a été soulevé en hauteur plutét geeouler au sol. En bas
a droite : ce rocher, précédemment enterré de Z0 am de hauteur, a brisé les branches prés dessole a une hauteur de
70 cm au-dessus des racines.

Un phénomene assez spectaculaire a été observéuptufois au sommet de certains
reliefs lors de forts séismes. Umeda al. (1987) mentionnent la présence de gros blocs
rocheux déplacés et/ou retournés au sommet d'utite pelline (100 m de haut, 500 m de
large), suite au séisme a I'Ouest de Nagano en (Pigdre 1-14). Le déplacement de ces
rochers nécessite des accélérations verticales cworsommun, supérieures a 1 g. Boore
(1972) mentionne également deux grands séismesédsrgiels ce phénoméne a été observé :
prés du lac Hebgen en 1959 et lors du séisme de-8arando en 1971. Ces observations

montrent I'existence d’accélérations verticalesadsant localement celle de la gravité ; dans



les cas mentionnés, ces rochers retournés onteétiuderts sur des crétes ou des sommets
[Boore, 1972 ; Umedat al, 1987].

Nous avons vu précédemment que I'effet de siteggphique amplifie principalement
les composantes horizontales ; ces exemples dersodBplaceés sur les crétes montrent que la

composante verticale peut aussi étre largementtaée

L'effet de la topographie est assez sensible auactéristiques du champ d’onde
incident, c’est-a-dire le type d’onde, I'angle dlidence et 'azimut de propagation [Assimaki
et al, 2005a]. Selon Bard (1999), I'effet de la topodpiapest déclenché par trois phénomeénes
physiques :

1. La sensibilité du mouvement du sol avec I'angledtence, particulierement pour

les ondes SV prés de lI'angle critique (Figure 1iEmgle critique est I'angle
pour lequel est égal au rapport de la vitesse des ondes B sitesse des
ondes P). Les variations de pente sur les relredsisent des variations d’angle
d’'incidence, et donc affectent significativement fr@uvement en surface en
provoquant une amplification tres localisée. Unregke est donné a la Figure 1-35,
ou la localisation des dommages sur la pente d’assifipar rapport au foyer du
séisme correspond a I'angle critique, selon Kaveageki (1990).

2. La concentration et la dispersion des ondes sissiqeéfléchies sur la surface
topographique. Toutefois les preuves instrumentdéese phénomene ne sont pas
claires, principalement a cause de la rareté dhame® sismologiques enregistrant
des mouvements forts dans le voisinage des reliefs.

3. La diffraction des ondes de volume et de surfacesgpropagent vers le bas et vers
'extérieur a partir d'un relief topographique, @i conduisent a des schémas
d’interférence entre les ondes directes et diférest Toutefois ces ondes diffractées
ont une amplitude bien plus faible que celle dedesrde volume directes. De telles
interférences ont été observées par Pedessal. (1994b) a partir d’'un réseau
d’enregistrement en Gréce, ou I'amplitude des ondiffsactées se propageant

depuis le relief était a peu pres un cinquiemeataplitude de I'onde originelle.



Figure 1-15 : Sensibilité du mouvement sismique en surface avandle d’incidence, pour des ondes planes SV
incidentes(coefficient de Poisson= 0.25) [d’aprés Assimaki et al., 2005a].

Davis et West (1973) font remarquer que la duréesignal est considérablement
allongée au sommet d’'un relief en comparaison designal enregistré a son pied (voir
Figure 1-16). Cet allongement de la durée du sjgbghlement observé par Rogetsal.
(1974) et Gaffeet al. (2000), peut étre causé par un phénoméne de @somrau sein du
relief, ou par les réflexions et réfractions dedesde volume dans le massif [Davis & West,
1973 ; Pedersest al, 1994a].

Figure 1-16 : Composante nord-sud de sismogrammes en vitesseg@trés au sommedhaut)et a la basébas)du Mont
Kagel en Californie, d’apres une réplique (magnitu@e6) du séisme de San Fernando en 19@hpres Davis & West,
1973].



IV.1 Un exemple d’expérience simple dans la vallée la Roya, Alpes

Maritimes, France

Bard et Méneroud (1987) décrivent une série d’@stegnents realisés sur un site
topographique trés accentué dans la vallée de Yya Rlpes Maritimes, France). Le profil
étudié, décrit sur la Figure 1-17, comporte deuisfeeliefs séparés par une vallée profonde.
Une premiére station sismologique a été placéehateau de Piene (CDP), construit sur une
aréte rocheuse marquée et étroite (35 a 40 m de)lata deuxieme station a été installée
dans le fond de la vallée (ROYA) et la troisieme e croupe de l'autre rive (JASTEVE)
(Figure 1-17). Le site étant relativement homoggares sa lithologie (calcaires et marnes), les
auteurs considerent que seule la topographie ag@nfluence notable sur la modification du
signal vibratoire [Bard & Méneroud, 1987].

Figure 1-17 :Profil topographique avec 3 stations d’enregistremigexpérience décrite par Bard et Méneroud (1987).

Les sources sont des séismes locaux de faible tndgnexceptés quelques événements

plus lointains et plus énergétiques. Pour déceserhouvements a ces stations, les auteurs



utilisent une méthode couramment employée dangrésédentes publications traitant de
I'effet de site topographique : en domaine fréqigdnon calcule la fréquence d’amplification
maximale et la valeur maximale des rapports detggeentre les stations [Bard & Méneroud,
1987].

Figure 1-18 :Exemple de rapports spectraux entre deux statiossmsilogiques, Roya / Chateau de Piéne (Alpes
Maritimes, France), pour le séisme du 24 février ¥983:55 situé a 20 km de distanfiapres Bard & Méneroud, 1987].

On observe sur la Figure 1-18 un exemple de ragpexttral entre la station au chateau
de Piene (sur l'aréte rocheuse) et la station Rdgas le fond de la vallée) pour un séisme
local. Sur les voies horizontales les rapports sonfaveur du chateau de Piéne (au sommet)
dans la bande de 1 & 10 Hz, principalement suoika est-ouest ou le rapport spectral atteint
jusqu’a la valeur 100. En revanche pour la compesagrticale les rapports sont voisins de 1

jusqu'a 15 Hz.



Les caractéristiques entre les stations Jastevdgstroupe) et Roya (fond de vallée)
sont gqualitativement semblables a la comparais@céoiente, sans toutefois atteindre des
valeurs aussi tranchées [Bard & Méneroud, 1987].

Cette expérience met en évidence une grande aohplossible du rapport spectral.
Mais quelles sont les interactions entre les difiées parties du relief ? Les effets de site
topographique provoqués par ces deux montagnelgsaateragissent-ils ? Cette interaction
ne peut étre mise en évidence avec un aussi fadlohdre de stations.

IV.2 La méthode classique des rapports spectraux ae¢ station de

référence

Dans l'idéal, pour isoler I'effet d’une topographikes autres effets influencant la
propagation de I'énergie sismique, il faut avoiuxienregistrements du mouvement du sol
dont la seule différence est la présence ou I'alesele I'objet topographique, tous les autres
facteurs restant constants [Davis & West, 1973ti €st difficilement réalisable en pratique :
sur le terrain il faut faire une approximation omieable en sélectionnant judicieusement les
conditions d’'une expérience.

Selon Davis et West (1973), I'amplitude du sped&d-ourier du mouvement sismique

enregistré a une statiorsur la composaniepour une sourck peut étre définie comme :

ou est la fonction source du séisme, la fonction associée a la propagation
dans la Terre et la fonction représentant les effets de site da@osi.

La fonction peut étre elle-méme définie comme :

ou est la fonction de site topographique et la fonction de tous les autres
effets de site dus a la nature de la roche (liielostructure, teneur en eau, etc.) sous la

stationi.



Ainsi le coefficient d’amplification topographique a une stationp sur la

composantg pour une sourck est approximé par :

quand : , et

» 1 [Davis & West, 1973].

Par définition le coefficient d’amplification topmphique est toujours décrit en
fonction de la fréquence. La statiogf est considérée comme une référence non affectée pa
un effet de site topographique, ou la compositiorsdus-sol est la méme que sous la station
p, et de fonctions source et propagation identicuexlles a la statiop pour un séisme
donné.

Si la distance séparant les stations est petitardda distance a la source, on peut
raisonnablement accepter que la fonction associ@égeopagation terrestre est la méme aux
deux stations [Davis & West, 1973]. Pour que leacfmns et soient
equivalentes, les deux statiomef(et p) doivent présenter des conditions géologiqueddsca
identiques. Ces termes sont délicats a mettre a&re phais doivent étre respectés avec le
maximum de précaution.

Davis et West (1973) considérent que la stateinpeut étre placée a la base de la
topographie pour représenter le mouvement du stbalesence du relief (affirmation qui sera

fortement contestée par de nombreux auteurs, noexgndrons au paragraphe XI.1).

Gaffetet al. (2000) ajoutent un termea cette opération pour éviter une surévaluation
de I'amplification causée par un possible dénorewmatde faible énergie. Le coefficient

d’amplification topographique devient alors :

La valeur 20 a été déterminée expérimentalemel®, eslt adaptée car elle préserve
'amplitude du rapport dans la bande de fréquertesgétiques, tandis qu’elle permet au

rapport de diminuer dans les fréquences ou I'éaagigimique diminue.



D’'importantes difficultés pratiques surviennent paespecter les conditions de la
méthode classique des rapports spectraux lors @xpérience sur le terrain. De trop grandes
approximations faites sur le signal utilisé comnefemrence peuvent avoir un impact
considérable sur I'évaluation du coefficient d’aifiphtion. Le choix du site de référence, qui
doit étre a la fois proche du site étudié (poupeeter les conditions suivantes :

: : ) et suffisamment loin pour ne pas
subir I'influence du relief (condition a respecter » 1), est la principale difficulté

rencontrée lors de I'application de cette méthadendieu montagneux.

IV.3 lllustration du choix de la référence a CanalBeagle, Chili

Celebi (1987) expose les résultats obtenus paréseau sismologique spécialement
déedié a la description de I'amplification topograqpte a Canal Beagle, Chili. Optant pour la
meéthode classique des rapports spectraux, 'awtilise une station de référence placée sur
un site rocheux. La répartition des autres statesietudiée pour échantillonner des formes
de topographie représentatives, rides, canyonsnetngets de colline. Elles sont placées dans
un périmeétre restreint (500 m maximum, except@&farence située a 6500 m des autres). La
Figure 1-19 montre un ensemble de sismogrammes yo@venement enregistré a Canal
Beagle et a la station de référence. La simplerghten des amplitudes (affichées a la méme
échelle) permet de distinguer une amplificationlsarsites topographiques comparativement
aux stations dans le canyon (CBA) et a la referéWed., d’autant plus marguante que cette
station est la plus proche de I'épicentre).

Les stations CBA et VAL sont de fait deux candidapmtentielles pour servir de
référence. La station VAL n'est placée sur aucursractéristique lithologique ou
topographique apparente, mais elle est distanfdudteurs kilometres des autres stations du
réseau. La station CBA est dans le périmetre désaau, mais elle est installée au fond d’un
canyon ou on ne connait pas la réponse du soinfiuénce de la topographie voisine. Ceci
illustre la difficulté de définir a priori un poirde référence idéal lors d’une expérience de
terrain. De nombreuses expériences incluent deatioss de référence au lieu d'une (par
exemple Gaffeet al. (2000)), un principe de précaution qui permetaleefle choix une fois

les données acquises.



Figure 1-19 : Séisme du 29 juillet 1985 enregistré au réseaursifogique de Canal Beagle, Chili'aprés Celebi, 1987].
Les stations CBB, CBC, CBE et CBF sont situées suiogegraphies. La station CBA est située au fona danyon,
tandis que la station VAL est placée sur un sitdeaix considéré comme référence. La station VAla gdtis proche de
I'épicentre du séisme.

Quelgues auteurs ont pointé ce défaut de la métbladsique des rapports spectraux :
la référence idéale n'existe pas sur le terrainsiBlrs arguments sont avancés, le principal
étant la proximité de la référence au réseau cérnsidt donc au relief étudié, proximité
nécessaire pour avoir la méme lithologie et la mémetion source, mais impliquant de fait
gue la référence subit également un effet de laog@phie (en amplification ou
désamplification) [Chavez-Garcé al, 1996, 1997]. Ces auteurs se sont donc tournés ver

des méthodes n'utilisant pas de station de référenc

IV.4 La méthode du rapport spectral horizontale surverticale

Chavez-Garciat al. (1996) proposent d'utiliser la méthode des ragpspectraux H/V
pour quantifier I'effet de site topographique. d leur fut toutefois pas possible de comparer
directement les résultats obtenus par cette méthvee ceux obtenus en rapports spectraux
classiques : aucune station du réseau n’a enré@dists les séismes pour servir de référence.

La méthode H/V consiste simplement a diviser lecspede la composante horizontale
par le spectre de la composante verticale enrégisbtius deux a une méme station [Chavez-
Garciaet al, 1996].



Traditionnellement utilisée pour mesurer les effiits aux sédiments meubles dans les
bassins, cette méthode permet d’identifier la fedmpe de résonnance d’'une colonne de sol,
voir d’en estimer le niveau d’amplification asso¢Makamura, 1989]. La fiabilité de la
guantification de I'amplification est toutefois res® en question, car elle montre de forts
désaccords avec d’autres moyens de mesure [Kud&).1% capacité de la méthode H/V a

déterminer la période dominante de la colonne tdestgar contre jugée fiable [Kudo, 1995].

Chavez-Garciat al. (1996) testent la capacité de la méthode H/V atifiex I'effet de
site topographique a partir de données simuléggdimontrent que la fonction de transfert
verticale obtenue sur la topographie est moyennémiade 1 (pour une onde SV incidente)
ou autour d’'un facteur constant (pour d’autres syge source d’incidence variable) quelque
soit la fréquence considérée. La réponse vertidalda topographie étant ainsi proche de
lunicité, elle peut étre utilisée pour mesurericgftement la réponse horizontale. En
conséguence, les auteurs obtiennent un bon acotmal la fonction de transfert horizontale
moyennée et le spectre H/V. Un écart d'amplitudestant sur le spectre peut toutefois étre
observe.

Quelgues problémes surviennent pour le cas ou levement vertical se rapproche de
Zéro, cela induisant forcément de grandes valdggantes.

Concernant les données réelles, Chavez-Gatch (1996) observent une assez bonne
corrélation entre la méthode H/V calculée a pakipetits séismes locaux et a partir du bruit
ambiant ; les amplitudes fréquentielles sont begmmaduites.

En comparant les résultats obtenus par la méthdde sdr données réelles et sur
données synthétiques, Chavez-Gastial. (1996) considéerent que le facteur d’amplification
maximale est assez bien déterminé, mais les teadaaton la fréquence ne sont pas toujours
bien reproduites (le procédé semble fonctionnearéirpgd’ondes SV incidentes, mais pas SH).
Comparer données réelles et synthétiques restefdmiun exercice périlleux, car plusieurs
facteurs non compris dans les simulations numésiqaspects tridimensionnels, structure

interne du relief) peuvent affecter le résultat.

En résumé, la fiabilité de la méthode H/V pour &kation de l'effet de site
topographique repose sur l'unicité de la composaetticale. Trop peu d'études se sont
penchées sur cette caractéristique pour la valider’invalider. L'influence de certains
facteurs locaux, comme l'asymétrie d’'un relief @s kconditions géologiques au sein de la

topographie, n'a pas été abordée. Peut-on considgre la composante verticale n’est



porteuse d’aucun effet de site ? Les exemplestdé&cia partie 11.4 montrent au contraire que

la composante verticale peut parfois étre largeratactée.

IV.5 L’inversion généralisée

Une autre méthode sans station de référence pauntitjer I'effet de site topographique
est testée par Chavez-Garetaal. (1997) : la technique d’inversion généralisée gnése par
Boatwrightet al. (1991). Le spectre d'un événemegrenregistré au site # $ , peut étre
décomposé dans le domaine fréquentiel comme leujirdd trois termes : la sourée$ |, le

trajet $ etleffet de site $ . On peut donc écrire [Chavez-Garetaal, 1997] :

&# $ &% $ & $ & $°

Si un grand nombre d’événements est enregistr@mpgrand nombre de stations, il est

possible d’inverser les observations pour retroleginconnues de I'équation ci-dessus.

Chavez-Garciat al. (1997) caractérisent le terme de la source pans@au spectral a
basse fréquence et sa fréquence-coin. Le termet &rsj modélisé par un facteur d’expansion
géomeétrique en fLket deux parametres d’atténuation : un facteurudditg régional dépendant
de la fréquence et un terme d’atténuation préesédepteur. Ainsi apres inversion on peut
retrouver le terme effet de site. Des détails stimpphtaires sur la procédure sont donnés par
Field et Jacob (1995).

La dispersion des difféerentes fonctions de siteolfiennent Chavez-Garciet al.
(1997) est assez restreinte en chaque point dadsen, illustrant ainsi la robustesse de ce
procédé. La Figure 1-20 compare les fonctions tieaitenues pour 6 stations d’'un réseau
placé sur une topographie, a partir de deux méthedes site de référence : la méthode H/V
et I'inversion généralisée. L'accord obtenu entes deux méthodes est plutét bon et les

tendances générales sont respectées, exceptéediggsence [Chavez-Garatal, 1997].



Figure 1-20 :Comparaison de fonctions de site obtenues a partirdéux méthodes sans site de référefetapres
Chéavez-Garcia et al., 1997], en gris par la procésldiinversion généralisée, en blanc par la méthdéé. Composante
nord-sud pour un réseau de stations placé sur apedraphie (la station 1 est au sommet). Les ligimmegras indiquent la

réponse moyenne obtenue pour chacune des deuxgeebnles zones grisées représentent I'intenddleonfiance a 95%.

IV.6 La méthode statistique des rapports spectraux

Wilson et Pavlis (2000) introduisent une approdatistique a la méthode classique des
rapports spectraux, basée sur I'exploitation deédiane des spectres de toutes les stations du
réseau. Cette méthode consiste a calculer les mapppectraux entre tous les couples
possibles de stations, quelque soit leur locatisatie coefficient d’amplification a la station
considérée est déterminé statistiquement en calcldavaleur médiane de tous les rapports
spectraux entre cette station et toutes les a(itrelsiant le rapport avec elle-méme). L'effet

de site topographique-, , ala station sur la composaniedepuis une sourdedevient :

-
_ 012-345 6 >
b 7 8919:9; ,,< 7y

ou est 'amplitude du spectre de Fourier du mouvenssinique enregistré a la

station considérée et, le nombre de stations dans le réseau qui ont istné&dévénemenk
[Wilson & Pavlis, 2000].



Cette approche statistique supprime le choix défirence, puisque toutes les stations
du réseau sont considérées pour définir un niveaéférence. La référence devient le spectre
meédian du réseau et par conséquent ne reposeuplus site unique. Une application sur une
pente artificielle réguliere est présentée par Bbhgrs et Pavlis (2002), mais leur réseau ne
couvre gu’'un faible dénivelé de 10 m. Cette méthn@epas encore été employée sur des
topographies complexes.

Nous démontrerons au chapitre 2 l'intérét et laftité de cette approche statistique
pour estimer l'effet de site topographique a l'aid&pplications numeériques sur une

topographie accentuée.

IV.7 Exploitation des données de terrain

De toutes ces méthodes précédemment décrites, tlodeé classique des rapports
spectraux avec site de référence est la plus lageuiilisée par la communauté scientifique

(Figure 1-21) pour traiter les données réelles.

Figure 1-21 :Méthodes utilisées pour le traitement des donnéssles acquises sur des topographtelsque décrit dans la
littérature. Références utilisée®avis & West (1973), Griffiths & Bollinger (1979)uckeret al. (1984), Bard & Méneroud
(1987), Celebi (1987), Umeds al. (1987), Celebi (1991), Hartzedt al. (1994), Pedersest al. (1994b), Nechtscheiet al.
(1995), Chavez-Garckt al. (1996), Spudiclet al. (1996), Chavez-Garckt al. (1997), Gaffeet al. (2000), Poppeliers &
Pavlis (2002).



Quelgue soit la méthode choisie, certains factpuspres aux données acquises sur le
terrain doivent étre considérés lors du traitemees acquisitions. Ces facteurs peuvent
compliquer la compréhension des données réellesgpansition aux données synthétiques.

Par exemple, Chavez-Garcé al. (1996) évoquent un aléa expérimental qui peut
affecter le bon déroulement d’'une expérience deiter il est possible d’avoir une forte
disparité du nombre d’événements enregistrés dstet@on a I'autre (notamment dans le cas
de déclenchement par seuil), d’'ou la difficulté ltemir un set de données abondantes et
communes a toutes les stations du réseau. Or gettele données est strictement nécessaire
pour mettre en place la méthode classique des mapppectraux, ou la station considérée

comme référence doit avoir enregistré les mémexesuue les stations étudiées.

La sélection du train d’onde utilisé pour le calda I'amplification topographique est
variable selon les auteurs. Chavez-Gaetial. (1996) utilisent 10 secondes de signal centrées
sur les plus fortes amplitudes des sismogrammederBenet al. (1994b) travaillent sur
'onde S et sa coda, en utilisant une durée vaiablon le rapport signal sur bruit (de 8 & 20
secondes). Nechtscheat al. (1995) utilisent 7 secondes a partir de I'ondes8ffet et al.
(2000) utilisent 8 secondes. Poppeliers et Pad30Z) utilisent des fenétres de temps
variables, de longue durée pour couvrir tout l@eaigou de courte durée centrée sur une onde
particuliere. Concernant I'enregistrement du bdet fond, la durée du signal est de 4 a 5
secondes selon Chavez-Gareial. (1996).

Nechtscheiret al. (1995) utilisent également le train d’onde de dlerP pour faire une
comparaison de l'effet de site calculé sur 'ondevec celui calculé sur I'onde S ; cette
manipulation n’est toutefois possible qu’a partrskismes régionaux suffisamment éloignés
pour avoir deux trains donde distincts (distangagicéntrale supérieure a 100 km)
[Nechtscheiret al, 1995]. La comparaison des résultats obtenusrgig 8 et sur onde S sera

discutée au paragraphe IX.

Certains auteurs [Assimalat al, 2005a, 2005b] émettent des réserves quant a la
capacité des mesures basées sur des données eenmeotifaible ou sur le bruit ambiant a
décrire I'effet de site topographique en cas dedéisme ; Les mouvements forts sont en effet
considérés comme devant étre associés a des phée®nmen-linéaires.

Gaffetet al. (2000) tentent de déterminer 'origine de la idoia des dégats observés
entre les villages de Colle et Curasci en Italitgesaux séismes d’Umbria-Marche en 1997.

Bien que de construction similaire, de distanceeérale comparable, et tous deux placés sur



les flancs d'un relief, le village de Colle est &@ment endommagé tandis que Curasci est
laissé intact. Des mesures d’effet de site somgaux deux lieux, mais n’ont pas permis de
distinguer un comportement du sol différent d'ufiage a l'autre. Les sources de cette
expérience étaient de petites répliques, ce qunanteGaffetet al. (2000) a conclure que les
mouvements faibles ne peuvent reproduire les phénem liés aux mouvements forts,
notamment le diagramme de radiation du séisme naliget son interaction avec les
hétérogénéités du relief.

Les expériences de courte durée ne sont pas adaptle mesure de l'effet de site
topographique : il est préférable que les expéasramient déployées sur le long terme pour
enregistrer des sources de positions, mécanismemgtitudes variées, afin de prendre en
compte l'impact de la variabilité de la source Isffet de site topographique.

Les tentatives pour reproduire numeriquement legsebbserveés sur le terrain montrent
généralement un bon agrément qualitatif mais pastgatif [Griffiths & Bollinger, 1979 ;
Geli et al, 1988 ; Bouchon & Barker, 1996 ; Ashford & Sitd897]. La bande de fréquences
dans laquelle se place I'effet topographique olisest dans I'ensemble bien prédite par les
simulations numériques [Gedi al, 1988 ; Bouchon & Barker, 1996].

Il est communément admis, suite aux enregistremamtséismes et aux simulations
numériques, qu’une topographie a un effet maximumles mouvement du sol quand les
longueurs d’ondes incidentes sont comparables awmergions des irrégularités du relief
[Boore, 1972 ; Bouchon, 1973 ; Rogeatsal, 1974 ; Wong & Jennings, 1975 ; Ohtsuki &
Harumi, 1983 ; Anooshehpoor & Brune, 1989 ; Hatteehl, 1994 ; Duranctt al, 1999].

Inversement, l'effet de la topographie est néglideaguand les longueurs d’ondes
incidentes sont bien plus grandes que les dimessles irrégularités du relief [Boore, 1972 ;
Davis & West, 1973 ; Wong & Jennings, 1975].

Globalement les simulations numériques montrent e ondes sismiques sont
amplifiées prés des sommets et désamplifiées @diondl des canyons, par comparaison avec

le mouvement sur une topographie plate [Bouchon3JL9



La Figure 1-22 illustre les amplitudes relativear(papport a une topographie plate)
calculées sur un relief asymétrique a partir d’'en@ d’incidence verticale. On peut y
observer, pour différentes fréquences expriméefomction de la hauteur du relief, que la
topographie influence fortement 'amplitude du signMéme pour des longueurs d’onde
atteignant 30 h (h étant la hauteur du relief)ydaiation d’amplitude atteint encore 10 %
[Bouchon, 1973]. On observe également que le moaween surface est treés variable d’une
fréquence a une autre. En un méme point, la topbgrapeut provoquer soit une
amplification soit une désamplification selon laquence considérée (par exemple : Figure 1-
22, ou voir les résultats au sommet sur la Figu?d)1[Bouchon, 1973 ; Bouchon & Barker,
1996].

La Figure 1-23 est une autre illustration d’un namérique simple : pour un relief 2D
symétrique et une onde P ou SV incidente, la Oistion des amplifications/désamplifications
reste cohérente quelques soient le type d’'ondargjlé d’incidence [Bouchon, 1973]. Dans
ce cas précis, I'amplification maximum (100%) edttemue avec une onde SV a 35°
d’'incidence. Une zone de désamplification est nett& visible sur les flancs du relief
(Figure 1-23).

Une caractéristique est commune a toutes les fnegged’intérét parasismique et a tous
les types d'onde incidente: le sommet du relief #sijours affecté par une zone
d’amplification dont I'emplacement peut toutefo@rier sur toute la zone sommitale (Figure
1-22 et Figure 1-23) [Bouchon, 1973 ; Rogetrral, 1974 ; Gelet al, 1988].

Figure 1-22 : Amplitude normalisée du déplacement en surface pdifférentes longueurs d’onde a partir d’'une ondgH
d’incidence verticale sur une topographie asymétregjd’apres Bouchon, 1973].



Figure 1-23 : Amplitude normalisée du déplacement en surface pone onde P ou SV d’incidence verticajeaut)ou de
35° d'incidence(milieu) sur une topographie symétrigye’apres Bouchon, 1973].

Figure 1-24 :Réponse sismique de la colline de Tarzana a difféesrfréquences pour une onde S incidente polarisée
perpendiculairement au sens d’élongation du rel{&fouchon & Barker, 1996]. L’échelle de couleurs régente
I'amplitude du mouvement du sol normalisée au ca®pographie plate.



Quelques auteurs décrivent cette distribution depilification comme étant complexe
[Boore, 1972 ; Rogerset al, 1974], notamment par un phénomeéne oscillatoire
d’amplification/désamplification sur les flancs delief [Bard, 1982 ; Geliet al, 1988 ;
Durandet al, 1999], voir méme une désamplification possibls@mmet pour des incidences
différentes de la verticale. Ce genre de démomsirabien que principalement basée sur des
simulations numériques (le phénomene est rarementrénsur le terrain car les antennes
déployées sur des topographies échantillonnentpeopes flancs), incite a ne pas généraliser

le phénoméne d’amplification a tout relief.

V.1  Des disparités entre observé et simulé

Geli et al. (1988) (réactualisé par Bard (1999)) produisentrésumé des études
numériques réalisées jusqu’a cette époque : exelmgEnt en milieu 2D élastique homogene,
'effet de site topographique n’était décrit quer e représentation simplifiee d’'une ride
isolée en 2D. Toutes ces études basées sur cdgpagtudépart ont abouti a des résultats
comparables : le coefficient d’'amplification maximu la créte n’excédait pas 2, que ce soit
dans le domaine temporel ou fréquentiel (voir pegngple Boore, 1972, 1973 ; Bouchon,
1973 ; Rogerset al, 1974 ; Wong, 1982 ; Kawase & Aki, 1990 ; Pederstml, 1994b ;
Bouchon & Barker, 1996 ; Assimaldgt al, 2005a, 2005b). Toutefois ces résultats sous-
estiment considérablement I'effet observé surreie, qui provoque une amplification de 2 a
10, et pouvant atteindre 30 [Davis & West, 1973g&set al, 1974 ; Griffiths & Bollinger,
1979 ; Tuckeeet al, 1984 ; Geliet al, 1988 ; Umedat al, 1987 ; Bard & Méneroud, 1987 ;
Celebi, 1991 ; Hartzebt al, 1994 ; Spudiclet al, 1996 ; Gaffeet al, 2000]. Bard et Tucker
(1985) montrent que les amplifications calculéesit sdavantage large bande que les
amplifications observées.

Geli et al. (1988) ont alors proposé d’analyser une configomaplus complexe, avec
une geéologie a couches et des rides successiveséae que Bard et Tucker (1985)). Ils ont
toutefois abouti a des résultats proches des peétésl études. Les lithologies considérées
aggravent effectivement le facteur d’amplificatioomparé a un milieu homogene, mais les
valeurs obtenues restent inférieures a 3. lls cemtldonc que les études futures devront
inclure le champ d’onde complet et des configuratiayéologiques et topographiques
complexes en 3 dimensions (mémes conclusions pogerRet al. (1974), Bard & Tucker,
1985 ; Hartzelkt al. (1994), Bouchon et Barker (1996), Spudathal. (1996)).



Anooshehpoor et Brune (1989) expliqguent commefitek¢opographique enregistré au
barrage de Pacoima a été simulé en 2D en décontplasdaopographie réelle par deux
modeéles topographiques 2D simples et distinctscaleyon du barrage a grande échelle, et
I'éperon rocheux ou est située la station a plugepéchelle [Boore, 1972, 1973 ; Bouchon,
1973]. Les auteurs rappellent que la topograplakerétant bien plus complexe, la facon dont
ces approximations 2D affectent les résultatsresininue. lls suggérent donc un recours a la
modélisation 3D pour rester le plus fidéle poss#la topographie réelle.

Bard et Méneroud (1987) concluent pour leur pag ga n’est pas tant le caractére
tridimensionnel d’un relief qui va influencer sgpo@ise que la nature des ondes qui I'excitent

et la présence ou non d’autres reliefs a proximite.

Quelgues simulations numeériques 2D ont abouti a fdeseurs d’amplification
dépassant 2 et atteignant 4, mais ces coefficientsété obtenus dans des conditions
particuliéres de type d’onde et d’angle d’'incideficbavez-Garciat al, 1996]. Nous verrons
plus loin que les caractéristiques de la source wmd influence sur I'amplification
topographique, qui peut étre ponctuellement unes élevée si certaines conditions sur la
source sont réunies.

Il est également possible d’obtenir des coeffiget’amplification élevés en
augmentant I'accentuation du relief (rapport hautelargeur > 0.7), mais les topographies

nécessaires a ces forts coefficients sont petstésljGeliet al, 1988].

Assimakiet al. (2005a) mentionnent un bon accord entre leurdtedsunumériques et
les observations tirées de I'enregistrement deqégs. Ces données en mouvement faible ont
pu étre numériquement reproduites a partir de sitimuis 2D en éléments finis, en utilisant
un modele décrivant completement les conditionaléscde stratigraphie et d’hétérogénéités
des matériaux. Néanmoins ces données en mouveaiklat fie se sont pas avérées efficaces
pour décrire les effets topographiques associgsrmauvement fort. Les auteurs imputent ce
probleme a la non-linéarité du comportement du sol.

Ainsi certains cas ou les mesures de terrain qooregent bien aux résultats numériques
ont été reportés [Rogeet al, 1974 ; Pederseat al, 1994b]. Par exemple, Rogees al.
(1974) exposent le cas d'un relief ou les ampliftozs observées a la créte sont de trés faible
amplitude et donc concordent avec les valeurs akegenumeériqguement. Le relief en question

a une géométrie assez simple et réguliere (a naweefois que les auteurs obtiennent leurs



coefficients en domaine temporel, qui s’averentgsiinférieurs a ceux équivalents dans le
domaine fréquentiel [Geét al, 1988]).

Ces quelques études, bien que minoritaires, mdrgenl’amplification topographique
n‘est pas systématiquement forte sur le terrairr @emple Pedersept al. (1994b)

n’obtiennent qu’un facteur maximum égal a 3).

Si le calcul du coefficient d’amplification est eftué par la méthode classique des
rapports spectraux, le choix de la référence p#liar sur les valeurs obtenues ; Gatlial.
(1988) parviennent a obtenir des facteurs sommitatigignant 10 sur des bandes de
fréquences tres étroites, a partir de la simulaén de rides successives contenant des
couches superficielles a faible vitesse sismiqueitéfois ils interprétent ces grandes valeurs
comme étant la marque de la référence située aili dam creux topographique, et donc
affectée par une désamplification de méme ampleer Igamplification au sommet (des
conclusions semblables a partir d’'une ride homoggmée sont données par Pederseal.
(1994b)).

Chavez-Garci&t al. (1996) poursuivent cette idée afin d’expliquemrauvais accord
guantitatif entre observeé et simulé : la plupad eepériences sur le terrain étant traitée par la
méthode classique des rapports spectraux aveorstddi référence, il est possible que les
différences proviennent de la référence (raremiemtilée telle que sur le terrain), plutét que
de la complexité de la structure topographiqueéelagique autour et sous le site étudié. La
station de référence peut étre affectée par un @dfesite non connu ; rares sont les études ou
une investigation géologique poussée a pu étretafe a la référence afin d’écarter toute
possibilité d'effet de site relatif a la référengléee-méme, quelque soit son origine [Steatl|
al., 1996].

V.2 Les méthodes numériques appliquées aux effetse dsite

topographique

La prédiction des effets de site nécessite 'atilen de modeles intégrant une forte
complexité structurale. Seules les méthodes d’'aealpumeérique discréte permettent
I'utilisation de modeles arbitrairement hétérogépas rapport aux solutions continues. Elles
sont donc mieux adaptées a I'étude des effetsteleai elles peuvent prendre en compte leur
complexité [Chaljubet al, 2010]. Toutefois la taille du probleme peut rapieent dépasser



les capacités de calcul disponibles au momentéatedé [Wong, 1982]. C’est la la principale

limite a l'utilisation de modeles réalistes en learésolution.

Le pas spatial de la grille humérique est un patemg@ont la bonne évaluation est
indispensable a la précision du calcul. En effettdpographie doit étre spatialement
suffisamment échantillonnée pour représenter ctemaent les détails voulus dans la gamme
de fréquences d'intérét pour I'effet de site. Pque la surface libre ait un aspect « lisse »
dans les fréquences que I'on souhaite modélisgpasespatial doit étre bien inférieur aux
longueurs d’'ondes considérées [Pedeeteal, 1994a] (particulierement dans les méthodes
en différences finies). Une numérisation haute ltéiem de la topographie réelle doit donc
étre disponible. Afin de tester si le pas spatslseiffisant pour assurer un calcul stable dans
les fréquences voulues, on peut tester le mémeuwasrique avec un pas spatial inférieur : si
les résultats sont identiques entre les deux stionk le pas spatial supérieur est suffisant
[Boore, 1972].

Figure 1-25 :Comparaison d’amplitudes calculées a partir d'un mémmodele topographique et de méthodes numériques
différentes : FD) différences finies 2[[d’aprés Boore, 1972]AL) Aki-Larner 2D [d’aprés Aki & Larner, 1970]
Amplitudes a 5 Hz. N est le nombre d’ordres deat&pn dans la méthode AL. L'abscisse est la distdmorizontale au
centre du relief.

Quelgues auteurs ont conduit des études compasatwire différentes méthodes
numeriques speécifiquement appliquées sur des notgpegraphiques. Par exemple, Boore
(1972) compare la méthode 2D en différences fiaiex la méthode 2D d’Aki-Larner ou les
éguations sont résolues dans l'espace des nombtwesed [Aki & Larner, 1970]. Le

comportement des amplitudes est semblable surplagtaphie, mais les valeurs différent



d’environ 15% (voir Figure 1-25). L’auteur rejette cause sur la différence entre les deux
méthodes pour décrire la surface topographiquege®ux points nodaux : pente a 45° pour
la méthode en différences finies de Boore, et amedsinus pour la méthode d’Aki-Larner).

Pederseret al. (1994a) comparent leurs résultats avec ceux de ¢éual. (1990),
chacun utilisant une variante de la méthode intBrdes éléments frontieres (IBEMdirect
Boundary Element MethpdL’accord est globalement tres bon, mais degqsetiifférences
sur le niveau d’amplitude apparaissent a haute uééce. Ainsi méme avec des
meéthodologies analogues, des écarts mineurs peapgatraitre suite aux différences dans
limplémentation des méthodes de résolution. Néansmde comportement général du
mouvement sismique a la surface libre topograph&gtetout a fait similaire, et les écarts

d’amplitudes calculées restent faibles.

Les codes de propagation des ondes en milieu tapbmgjue 3D sont accessibles depuis
un peu plus d’'une décennie [Duraetdal, 1999]. Ces méthodes numériques évoluent avec les
ressources informatiques disponibles, conduisal@isamodélisations de plus en plus réalistes
(c’est-a-dire avec des représentations du milieleda source de plus en plus réalistes).

lls existent de nombreuses meéthodes différentes. i@éthodes varient dans leur
formulation des équations du mouvement, dans lesgion des conditions aux frontiéres et
dans la discrétisation du modeéle [Chalgtlal, 2010]. Chaque code propose une balance qui
lui est propre entre la précision du calcul effigeicité informatique (c’est-a-dire ses besoins
en mémoire vive et temps de calcul) [Chalgtkal, 2010]. Les avantages et désavantages de
chaque méthode dépendent de I'application considéré

Leeet al. (2009a) présentent des simulations en milieu bgétre 3D par la méthode
des éléments spectraux afin de modéliser I'impast rdliefs de grandes dimensions sur le
signal calculé dans les zones basses environnéfitpge 1-26). Ces simulations couvrent
une grande superficie (environ 87102 km?2) pour étudier I'interaction entre les efdiet le

bassin adjacent, et par conséquent la fréquencemakxne dépasse pas 1 Hz.



Figure 1-26 :Capture d’écran du champ d’onde a la surface libre simulation 3D aprés 14 s de propagation et PGV
calculé pour une source ponctuelle explosive daadNlord de Taiwarimodifié d’apres Lee et al., 2009a].

Dans un exercice ultérieur, Lee al. (2009b) tentent cette fois une modélisation a plus
hautes fréguences (maximum 10 Hz) mais en utilisaninodéle topographique a trés haute
résolution (2 m) et de plus petites dimensionsienv4d” 4 km2). Cet exemple montre qu'il
est encore difficile a I'heure actuelle de modéliss fréquences supérieures a 1 Hz qui sont
celles concernant justement les effets de sites daa modeles de grandes dimensions.

Les travaux de Leet al. (2009b) illustrent clairement comment la topogiapte la
surface aggrave la complexité du mouvement du aolrgpport au cas d’'une surface libre
plane (Figure 1-27).

Chaljub et al. (2010) modélisent en 3D la propagation des ondarigues dans la
vallée de Grenoble, France, en prenant en comptgptamraphie environnante et la structure
des sédiments dans le fond de la vallée. Pour ice, fies auteurs utilisent trois codes
différents : une méthode de type Galerkin discant{arbitrary high-order derivative
discontinuous Galerkin methpdet deux implémentations différentes de la méthdde
eléments spectraux. Leur objectif principal estffd@uer une comparaison des résultats
calculés par ces trois méthodes. L'accord est tgolent excellent jusqu'a 1 Hz, et se
dégrade progressivement avec la fréquence (2 hiaaximum). Ces écarts a haute fréquence
refletent les différences dans la stratégie dulaggl dans la dispersion numérique et dans

limplémentation des propriétés de I'atténuatiom@ubet al, 2010].



Figure 1-27 :Captures d’écran de la propagation d'un champ d’ondéa surface libre planégauche)kt a la surface
topographique(droite). Modélisations 3D sur la composante Nocatt$modifié d'aprés Lee et al., 2009b].

Les conclusions principales de ces auteurs sont :
Il n'existe actuellement pas de méthode numériquie pgurrait étre considérée

comme la meilleure a la fois sur la précision etles performances informatiques.

Aucune méthode n’est capable de répondre avec ileeune efficacité pour toutes

les configurations possibles du milieu et de laseu



- La principale recommandation a faire aux utilisedgpour obtenir des prédictions
numériques fiables du mouvement du sol est d'etilidu moins deux méthodes

différentes ayant la méme précision pour consoliolgie analyse numérique.

V.3  Simulations analogiques de I'effet de |la topogphie

Des simulations analogiques de I'effet topographigat également été réalisées. On
peut citer par exemple Anooshehpoor et Brune (19f8)ont mis au point des modeles
analogiques en moussefam rubber»). Ces modeles ont I'avantage d’étre en 3D et tre
détaillés : ils reproduisent une topographie ré&ale/ec la plus grande fidélité (Figure 1-28).
Afin de mieux comprendre I'effet de site au barrdgePacoima en Californie, ces auteurs ont
élaboré deux modeles : le premier représente lagtaphie réelle autour de I'accélérométre
qui a mesuré l'effet de site, et le second, a togquige plate, représente la référence. Les
dimensions de ces modeles analogiques sont de Zm> 2.5 m. Des lois d’échelle sont
établies avec le matériau utilisé pour relier lEqfiences propagées dans le modele avec
celles propagées dans la Terre, le but étant diupeoun signal dans les fréquences d’intérét
(entre 1 et 15 Hz dans la réalité). Toutefois &effie la topographie produit par ces modéles
analogiques est considérablement moindre que lifiogilon observée sur le terrain, et
difféere a peine du modele référence plat [Anooshehp& Brune, 1989]. Les auteurs
concluent que leur modele topographique ne permetdexpliquer les fortes accélérations

enregistrées au barrage de Pacoima.

Figure 1-28: Construction d'un modele 3D analogique de topographiéaliste (A), représentant le relief autour du
barrage de Pacoima en CaliforniB) [d’aprés Anooshehpoor & Brune, 1989]. Le barragéfaguré au centre du modéle.



Suite a linstrumentation de trois montagnes diség, Davis et West (1973) constatent
gue la maniere dont le mouvement sismique est @it différente pour chacun de ces
reliefs. La fréquence et la dynamique de ces armoglibns sont différentes d'un relief a
lautre. Ces montagnes ont pourtant une forme coa® un méme rapport largeur sur
hauteur, et ont la méme pente ; toutefois leur dsimm générale varie. Ces auteurs
remarquent que la montagne de plus petite dimenmiovwoque une amplification dans une
bande étroite de fréquences, tandis que la plusdgraffecte un spectre de fréquences plus

large.

VI.1 Influence de I'accentuation du relief

Bouchon (1973) montre en simulation 2D commenaldeaur de la pente affecte I'effet
de site topographique. En considérant trois difftretypes de topographie (ride, vallée,
plateau) et une source en ondes SH d’incidencécaksrtou oblique, I'auteur fait varier la
hauteur du relief et donc la raideur des pentes.

Concernant la ride, le schéma d’amplification réstméme quelque soit la pente, avec
une amplification au sommet et une désamplificasionles flancs, mais le contraste entre ces
deux zones augmente avec la pente. Dans le cas dhwidence oblique, la zone
d’amplification se rapproche du sommet quand lagpangmente.

Concernant la vallée, pour un encaissement failde sthéma amplification-
désamplification n’est pas bien défini ; le fondldesallée peut aussi bien étre affecté d’'une
légere amplification que d’'une légére désamplifmatQuand I'encaissement augmente, une
zone d’amplification apparait au sommet des flagicane zone de désamplification au fond
de la vallée. Les valeurs atteintes dans ces dausszaugmentent avec la pente.

Enfin concernant le plateau, les conclusions s@st mémes que dans les cas
précédents : le schéma amplification-désamplificatevient d’autant plus clair que le relief

est marqué, pour ressembler a celui d’'une ride.



Ces observations sont généralisées par Bard (19899): [I'amplification
topographique est grossierement fonction de I'acedion du relief ; plus la pente moyenne

est forte, plus I'amplification sommitale est élevé

VI.2 Vers I'élaboration de lois géométriques ?

Quelgues études ont visé a établir une relationedat frequence de I'amplification
maximale observée ou calculée et des facteurs géqoes décrivant le relief (pente, largeur,
hauteur, etc.) [Davis & West, 1973 ; Sanchez-SeslB&5]. Par exemple Ashforet al.
(1997) montrent que I'amplification a la créte dupente précédant un plateau se place a une
fréquence normalisée oulH£ 0.2, avec H le dénivelé de la penté da longueur d’'onde du
mouvement. Assimalet al. (2005b) trouvent a partir de simulations numérgggee la zone
sommitale affectée par I'amplification topograplregest de méme dimension que la longueur

de la pente.

Ces études sont réalisées sur des cas géométsiquass, et peuvent s’aveérer difficiles
a mettre en place lorsque l'utilisateur est cortiéanune topographie réaliste 3D composée de
reliefs croisés, de vallons perchés, ou de piedget¢e chaotiques. Par exemple, la hauteur
d'un relief ne peut étre déterminée avec la prénigiécessaire que s'il est entouré d'une
plaine parfaitement plane. La description quamat d’'un relief se complique
considérablement lorsqu’il est de grande dimensitm pente principale peut alors étre
jalonnée de vallons et de crétes, qui vont égalemerduire un effet a haute fréquence. Ce
phénomene peut éventuellement dominer le signaigpgort a I'effet basse fréquence di a la
dimension au premier ordre du relief.

Ainsi ces lois basées sur des caractéres simplasdsdicilement reproductibles en
dehors de I'étude pour laquelle elles ont été i&sbtar l'incertitude sur les dimensions du
relief peut étre trés élevée dans les zones a tapbig complexe.

Il apparait néanmoins assez clairement que la é&écpl dans laquelle va se placer
l'effet de site topographique est directement lg&x dimensions de la topographie :
globalement les reliefs de larges dimensions progngun effet large bande tandis que les
reliefs de petites dimensions ont un effet surharede de fréquences étroite.



La focalisation de I'énergie sismique dans lesefslipositifs a certainement une
influence notable dans les effets d’amplificatiopdgraphique observés, tel que le montrent
les modéles théoriques. Toutefois les écarts dgadifdi entre la théorie et les observations

suggerent qu’il ne s’agit pas du seul phénomensigbg en jeu [Rogeset al, 1974].

L'un des obstacles a la compréhension de I'effdadepographie tient a la difficulté a
différencier sur le terrain les influences respagide la géologie et de la topographie.

Hartzell et al. (1994) concluent par exemple que le facteur d’#moation de 1.5 a 4
dans les fréquences 1 a 3 Hz qu’ils observentrg une créte ou des dommages ont été
importants, est di a la fois a la lithologie coniemans le massif et a sa géométrie. Celebi
(1991) conseille de définir précisément [I'enviromemt géologique des stations
d’enregistrement (y compris la station de référgrafen d’éviter toute conclusion erronée

dans les mesures d’effet de site.

Figure 1-29 :Photographie d’un affleurement montrant la litholdg (dép6ts alluvionnaires) des reliefs urbanisés de
Canal Beagle, qui ont subi de lourds dégéats matérlels du séisme du 3 mars 1985 au Cljdiapres Celebi, 1987].

Les reliefs ne sont pas toujours constitués deemahdurées, bien que ce soit le cas

pour la majorité d’entre eux. Les sédiments a éaNitesse sismique dans les bassins sont



connus pour amplifier considérablement le mouvenssinique, mais des topographies
peuvent également étre composées de dépdts mdubles-igure 1-29 et Figure 1-30 en

exemple).

Figure 1-30 : Types de roches constituant le relief sur lequel ééployé le réseau sismique d’observation de &effe site
topographiquetels que décrits dans la littérature. Référencdgsées :Davis & West (1973), Griffiths & Bollinger (1979),
Tuckeret al. (1984), Bard & Tucker (1985), Bard & Méneroud (1987¢lebi (1987), Umedet al. (1987), Kawase & Aki
(1990), Celebi (1991), Pedersetnal. (1994b), Nechtscheiet al. (1995), Chavez-Garckt al. (1996), Spudiclet al. (1996),
Gaffetet al. (2000), Poppeliers & Pavlis (2002), Assimakil. (2005a, 2005b).

Ashford et al. (1997) s’intéressent au cas particulier d’'une @dntte précédant un
plateau (qui est simulé comme un demi-espace hameygelliée a un sol meuble (décrit par
une densité et des vitesses P et S correspondanéssgtudes de ce type sont a rapprocher
des observations de mouvements de terrain au sodeseetliefs lors des séismes majeurs.

Il leur est possible de distinguer les influencespectives de la pente et de la lithologie
sur 'amplification a la créte. Il s’avére que ddes conditions simulées numériquement, la
fréquence de résonnance due a la lithologie dotaingponse du sol par rapport a I'effet de la
pente (situé éventuellement a une autre fréqueecgui permet de les distinguer) [Ashfetd
al., 1997].

Assimaki et al. (2005a) montrent que la stratigraphie du sol et kétérogénéité
peuvent influencer I'amplification du mouvement stopographie : les multiples réflexions
et réfractions produites entre la surface et uterfecce sédiments/rocher placée sous le relief
peuvent aggraver ou décroitre I'effet topographi¢mémes conclusions pour Rogeitsal.

(1974)) ; ils suggerent donc qu'il est nécessagrembdéliser en méme temps la géométrie de



la topographie et son contenu géologique pour abtdes niveaux d’amplification

comparables entre ceux simulés et ceux observes.

Figure 1-31 :Snapshots d’'une onde SV traversant deux configuragscstratigraphiques a deux couches sous une pente a
30° [d’aprés Assimaki et al., 2005a]. A gaucheg; WVs,= 0.5 ; A droite : \4;/ Vs, = 2.0 (avec ¥, vitesse dans la couche
supérieure, Y, vitesse dans la couche inférieure).



Les caractéristigues du sous-sol sont en effetnreges pour avoir une influence
importante sur le niveau d’amplitude, la fréquemtela durée du mouvement sismique
[Assimakiet al, 2005a]. La topographie influence le mouvemenadaéme facon, aussi une
combinaison des deux effets, lithologique et toppbrque, n'apparait pas incompatible
[Rogerset al, 1974].

La Figure 1-31 [Assimalket al, 2005a] montre lesnapshotsuccessifs d’'une onde SV
se propageant dans un milieu 2D topographique éhesu Dans le cas ou la vitesse sismique
dans la couche supérieure est deux fois plus fajoke celle dans la couche inférieure,
'énergie incidente est piégée dans la couche eafiacgu et les réflexions multiples
interagissent avec les ondes de surface généréds pain topographique [Assimakt al,
2005a]. Dans un cas lithologique contraire (unecheue vitesse rapide en surface), I'énergie
incidente est presque completement réfléchie defface séparant les deux couches et

s’échappe plus rapidement du massif (droite degaré 1-31).

Assimakiet al. (2005a) observent également que I'accélératioticade en surface est
particulierement affectée par un milieu a couchasésous une topographie, ceci pour des
hautes fréquences capables de voir la couche éenseirface. Les amplitudes en accélération
verticale sont 25% plus grandes que le mouvemégrterice (obtenu a une distance de 300 m

de I'objet topographique étudié).

Afin de persévérer dans la compréhension des effaiplés de la géologie avec la
topographie, Assimaket al. (2005a) procédent & une série de modélisationke anilieu
hétérogéne varie aléatoirement. La topographidiest(une créte précédée d’'une pente a
30°), ainsi que la vitesse moyenne du milieu hégéme et la source (onde SV d’incidence
verticale). Des anomalies de tailles, d’amplitudesle localisations variées sont déterminées
aléatoirement. Un set de quarante modélisationseabsé. Assimaket al. (2005a) résument
ainsi les conclusions de ce travalil :

1. La durée du mouvement calculé a la surface esomgéke (par rapport a une
modélisation équivalente en milieu homogéne) aeaes nombreuses réflexions et
réfractions sur les hétérogénéités ;

2. La valeur moyenne des pics d'accélération horidenest |égerement réduite a

cause de la diffusion de I'énergie incidente etadarréduction de sa focalisation ;



3. La composante verticale dans le domaine frequeasielargement affectée par les
propriétés aléatoires du sol. La résultante est wariable, les hautes et basses
fréquences peuvent étre tour a tour augmentéesaratiyement au cas homogene.

Assimakiet al. (2005a) concluent que les différences constatatre ées prédictions

des modéles théoriques et les observations peldtemtpartiellement expliquées par les
variations spatiales des propriétés du sol, toatigiement dans les hautes fréquences. Les
conditions locales du sous-sol affectent largemlkentdistribution spatiale, le niveau
d’amplification et le contenu fréquentiel de la @@pe du sol proche de la créte. Ainsi les
caractéristiques du mouvement enregistré au-detsge type de sol hétérogéne ne peuvent

étre comprises sans connaitre le milieu traversé.

D’autres essais numériques réalisés par Assiratildl. (2005a) afin de reproduire
spécifiguement les effets observés lors du seisitheéhes en 1999, a partir d'un milieu
hétérogéne et d’'une excitation sismique réaligtesfirment que la réponse verticale est plus
affectée par la stratigraphie du sol que la réptiesizontale. Ceci est toutefois a vérifier pour
des événements proches ou le champ incident peit awe inclinaison plus rasante, car

Assimakiet al. (2005a, 2005b) n’ont testé que l'incidence veltica

Geli et al. (1988) remettent en cause la possibilité d’unelidicgtion élevée a la créte
due a une difféerence lithologique entre le somnteeepied du relief ; L'existence d’'une
couche a faible vitesse sismique placée sous ta oréis inexistante en pied de pente ne leur
parait pas réaliste.

Toutefois d’autres scénarios géologiques peuvestifigr des vitesses sismiques faibles
en une zone trés restreinte n'affectant que le samou massif. Les conditions
hydrogéologiques du sous-sol peuvent étre égalestmgidérées. Selon Catchings et Lee
(1996), une zone fortement saturée placée sousrimst (traduite par une chute de la vitesse
des ondes S et un coefficient de Poisson élevé) g@tee responsable d’'une aggravation
conséquente de l'amplification observée en surf&mudichet al. (1996) conseillent de

considérer la structure interne du massif, au-delk lithologie visible en surface.

Nechtscheinet al. (1995) décrivent deux expériences dans l'arriergspde Nice,
France : 'une a Castillon, village séverement emaagé lors du séisme ligure de 1887
(Figure 1-32a), et l'autre a Piene, ou une prédederpérience avait démontré I'important

effet de site topographique au chateau (Figurec)-ard & Méneroud, 1987]. Les auteurs



expliqguent que ces deux zones sont spécialemensiebopour leur lithologie locale,
composée de calcaires homogenes, et qui ne deaziavoir d’influence sur la réponse du
sol. Nechtscheiet al. (1995) souhaitent ainsi pouvoir examiner directeintenfluence de la
topographie seule.

Concernant Castillon, les résultats de Nechtscéeal. (1995) sont en accord avec les
observations faites suite au séisme de 1887 :ngditades les plus fortes sont obtenues au
sommet du relief, la ou les dégats ont été majelas amplitudes les plus faibles se placent
sur un replat du col, la ou I'église du villageva# par contre subi aucun dégat.

Concernant Piene, Nechtscheinal. (1995) observent bien une amplification maximale
au sommet, mais la succession d’amplification/d¢dification sur les pentes montre que la
réponse du relief n’est pas réguliére. Le site mémeillage (Figure 1-32d) montre un effet
de site moindre, voir inexistant [Nechtschetral, 1995].

Les auteurs évoquent finalement des hétérogéneéitéates dans la constitution du sol
pour expliquer ces variations. lls reviennent agsila relative homogénéité du sous-sol aux
sites choisis : stratification verticale et fraetion locale (Figure 1-32b) sont évoquées
comme étant des facteurs potentiellement aggravidethtscheiret al. (1995) suggerent que
les sites ou des coefficients raisonnables sonurésgpar exemple les cas présentés par
Pedersert al. (1994b)) ont une morphologie uniforme. Dans leda<astillon et Piene, les
forts coefficients obtenus atteignent la valeursi@gérant I'influence d’autres facteurs que la

topographie.

Outre ces structures géologiques aggravant l'amoglibn au sommet, d'autres
structures ont le potentiel de provoquer une déBfacagpion du mouvement sismique :
Spudichet al. (1996) montrent la forte atténuation des ondesau@e zone de failles. Le
mouvement sismique enregistré a 'aplomb de cefite 2st considérablement atténué. Selon
ou est située cette zone, soit 'amplification tg@phique au sommet peut étre compensée
(voir masquée), soit le site de référence peut éésamplifié amenant a surévaluer les

facteurs aux autres stations.



Figure 1-32 :Les sites de I'ancien Castillon et Piene Haute, Alpdaritimes, France(photographies Maufroy E., mars
2007) ; a) La colline de I'ancien village de Cagtil, détruit en 1887 suite au séisme ligure, dantlénes sont encore
visibles ; La photographie est prise depuis le atpll I'église n'a pas souffert du séisme ; b) ®ication verticale et

fracturation du calcaire constituant la colline tiancien village de Castillon ; c) L’arréte rocheupertant le chateau de

Piene Haute ; a noter I'étroitesse du relief congtide calcaire a strates verticales ; d) Le vidlade Piene Haute s'étendant
sur une arréte étroite vu depuis le chateau.

Bard et Tucker (1985) prétendent que la prédicéfiitace du niveau d’amplification
sur un relief est possible avec un modéle incllemtdpographie voisine du point d’intérét et
la structure en vitesse sismique proche de la seirfidlais obtenir un tel modele exige une
connaissance détaillée et poussée de la géologpdelfBard & Tucker, 1985], ce qui n'est
pas un processus réalisé systématiguement (Fig882. Nechtscheiet al. (1995) concluent
gue des imageries géophysiques couplées a desatsiongl dans un modéle complexe
représentant les hétérogénéités du milieu réel suitessaires pour améliorer la

compréhension globale du phénomene.



Figure 1-33 :Pourcentage d’expériences dédiées a mesurer I'edfesite topographique ou les vitesses sismiques da
massif sont décritedRéférences utiliséedavis & West (1973), Griffiths & Bollinger (1979)uckeret al.(1984), Bard &
Tucker (1985), Bard & Méneroud (1987), Celebi (19&Medaet al. (1987), Kawase & Aki (1990), Celebi (1991),
Pedersemt al. (1994b), Nechtscheiet al. (1995), Chavez-Garckt al.(1996), Spudiclet al. (1996), Gaffeet al. (2000),
Poppeliers & Pavlis (2002), Assimaddi al. (2005a, 2005b).

Spudichet al. (1996) remarquent que la réponse de la collinaraaha, Californie, est
assez différente d'un séisme a l'autre. Si une Hicgtion est toujours observée, sa
magnitude est trés variable : évaluée a un fact®uipour le choc principal (séisme de
Whittier Narrows en 1987) a seulement 2 pour Ig8iqees. Les auteurs s’interrogent sur
cette disparité d'un séisme a l'autre. Grace arégistrement des répliques du séisme de
Northridge en 1994, ils obtiennent une variété dlansations du mouvement sismique et
peuvent tester son impact sur le facteur d’amglifom. Leurs résultats sont résumés sur la
Figure 1-34. La valeur de I'amplification en un m&point topographique est trés variable
selon la polarisation du mouvement sismique. Gettdance est également variable selon la

fréquence considérée.

La polarisation du mouvement sismique interagicdaegéométrie tridimensionnelle du
massif : la Figure 1-34 montre que certaines fragee sont amplifiees quand I'axe principal
de la polarisation du mouvement sismique est peélipelaire a la direction d’élongation de la
colline, tandis que d'autres fréquences sont aesctquand le mouvement est paralléle,

causant ainsi une large variation du coefficienangplification en un méme point



topographique. D’un séisme a l'autre, voir mémendiain d’onde au suivant, la valeur de

I'amplification topographique peut changer sigratigement.

Figure 1-34 :Facteur d’amplification topographique au sommet de ¢olline de Tarzana, Californie, en fonction de ke
principal de la polarisation du mouvement sismig{tapres Spudich et al., 1996]. Les fréquences siesireprésentent
des fréquences de résonnance potentielles.

Lee et al. (2009a) montrent également a partir de simulatimnm®ériques 3D que les
effets de la topographie sur le mouvement du seénben fonction du processus de rupture

de la source et de sa position.

VIIL.1 Influence de I'azimut et de I'incidence desondes sismiques

Certaines observations sur le terrain suggerernt existe une variation de la réponse
topographique en fonction de I'azimut de propagagbde I'angle d’incidence des ondes par
rapport au relief [Hartzelet al, 1994]. D’aprés Bard (1982), I'amplification aunsmet
diminue quand l'angle d’incidence augmente (se magpe de I'horizontale). Quelques
auteurs ont méme démontré par simulation numérequ’a la fois amplification et
désamplification peuvent avoir lieu a la crétepsdlangle d’'incidence de I'énergie sismique
qui peut créer des zones d'ombre [Boore, 1973 ;d&an& Aki, 1990 ; Chavez-Garcéd al,
1996]. Cela se vérifie d’autant mieux lorsque I'enidcidente est une onde SV proche de
I'angle critique (environ 33°) : la zone d’amplidiion se place alors dans la pente opposée a
I'énergie incidente, tandis que le sommet du redigdit une désamplification [Kawase & Aki,
1990].



Apres le séisme de 1987 a Whittier Narrows, Califar Kawase et Aki (1990) ont
remarqué une concentration singuliere des dégats qente d’'un relief (Figure 1-35). Bien
gu'on ait pu s'attendre a ce que les dégats seemiapréférentiellement sur la créte
sommitale, les cheminées des maisons construiterunet n'ont pas bougeé, tandis que
beaucoup ont été détruites dans la pente. A notdrstpgit de la pente opposée a I'énergie

incidente.

Figure 1-35 :Carte topographique de la zone des forts dommagesdo séisme de Whittier Narrows en Californie, 1987
[d'aprés Kawase & Aki, 1990]. Les lignes en grasregment les lignes isoséistes de la Figure 1-1.daésts noirs
représentent les batiments fortement endommagkes points blancs les canalisations d’eau rompu&picentre est situé
au nord-nord-ouest de la zone représentée. L'enkechbterritoire présente une densité uniforme lfigiments.

D’autres simulations 2D [Bouchon, 1973 ; Kawase &i,A1990 ; Pederseet al,
1994a] montrent que I'amplification maximum se plax la créte opposée a l'azimut des
ondes incidentes. Ceci est illustré sur la FiguB$ Jour des ondes SH d’incidence oblique :
la zone d’amplification est placée sur la pentelalegide opposée a l'arrivée des ondes
incidentes (démontré également par Sanchez-Se®88)(&t a partir d'ondes SV par Kawase
& Aki (1990)).

Dans le cas d'un canyon, I'amplification maximum stie a la créte du flanc du
canyon le plus prét des ondes incidentes [Pedetsan 1994a].

Ces différentes observations reviennent a dird’qo®lification maximum se place sur

le plan/coin topographique le plus exposé aux omugdentes, la ou I'énergie incidente par



unité de surface est la plus élevée [Bouchon, 19X3]contraire I'autre coté du relief, la ou
I'énergie incidente est minimum, est une zone deaaplification (Figure 1-36) [Bouchon,
1973 ; Kawase & Aki, 1990].

Figure 1-36 : Sismogrammes théoriques calculés le long de ladace d’'une ride asymétrique pour des ondes SH
d’incidence obliqueld’aprés Bouchon, 1973].

Toutefois lors des observations de terrain, le memtiévénements enregistrés est
souvent trop faible pour que I'on puisse étudianflience des paramétres reliés a la source,
comme l'azimut ou la distance focale [Bard & Ménatpl1987 ; Hartzelkkt al, 1994].

Bard et Méneroud (1987) observent simplement surdalief tres marqué que les
amplifications sont plus fortes pour les séismegore@aux que pour les séismes locaux. lls
estiment que ce phénomeéne est en grande partiei@ssda présence ou non d'ondes de
surface, qui sont plus importantes pour les séigggienaux distants de 100 a 200 km.



Les simulations 2D homogenes exécutées par Aslefo8itar (1997) montrent que les
ondes S ayant une incidence orientée dans le smrigaice de la pente provoquent une
amplification & la créte plus importante (x2) qaaslle cas d’'une incidence verticale. L'effet
peut méme étre atténuant pour des incidences darseris de la pente. Toutefois ces
hypothéses n’ont pu étre reproduites en modeélerdg&#ée, ou l'influence de la géologie
choisie était prépondérante [Ashford & Sitar, 199FFgst envisagé que I'ampleur de I'effet
associé a l'incidence des ondes n'est pas suf@isgour étre un facteur dominant de
'amplification topographique, mais il a néanmoifs potentiel, dans des conditions
favorables (orientation et inclinaison des ondesidintes), d'augmenter de facon

conséquente cette amplification.

VII.2 Influence du contenu fréquentiel de la soure

Assimakiet al. (2005a) montrent, a partir du modéele numériquae’pente a 30°, que
la localisation du pic d’accélération horizontale sommet est contrélée par la longueur
d’'onde dominantel() du mouvement incident et est systématiquemenergés a une
distance de la crétenax = 0.21 o (Figure 1-37 haut). Ainsi les hautes fréquenceslantes
tendent a placer le pic d’accélération horizontples prés de la créte que les basses
fréequences. Ceci est également vérifié pour lajaccélération verticale, mais dans une zone

plus étroite (Figure 1-37 bas) [Assimaitial, 2005a].

Celebi (1991) conseille de bien décrire la soureantitout calcul d'effet de site. Il
démontre que les enregistrements en mouvement faildonnent pas les mémes résultats
gu’en mouvement fort ; il suggére que cela estwidifférences de contenu fréquentiel, les
mouvements faibles n’excitant pas toutes les frege® significatives de I'effet de site. Un
effet peut étre completement invisible s’il N’y aspassez d’énergie vibratoire a la fréquence
concernée [Celebi, 1991]. De méme un effet esttdfauplus fort qu’il existe de I'énergie

vibratoire a la fréquence principale de I'amplifioa topographique [Rogegt al, 1974].



Figure 1-37 :Pic d’accélération normalisé sur I'horizontaléhaut) et la verticalglbas) calculé a la surface en arriere de
la créte d’'une pente & 30°, pour différentes fréaques relatives dominantes du pulse incid€at) [d’aprés Assimaki et al.,
2005a]. La créte est localisée a x = 300 m. Lanéfiée est 'accélération obtenue a une distanc8@fem de I'objet
topographique étudié.

VII1.3 Mais une influence pas toujours confirmée !

Toutefois quelques auteurs mentionnent certainoouad&ffet de la topographie n’est
gue faiblement, voir pas du tout variable quelga# Bazimut, la distance et la taille de
'événement sismique. C’est le cas par exemple pawker et al. (1984) lors de leur
observation de la réponse d'une ride de petite déoa. L'influence de l'origine de la

source, bien gu’existante, est d’amplitude néglima Malgré une bonne couverture



azimutale, Pedersezt al. (1994b) ne parviennent pas non plus sur le teaagaterminer une
variation notable de la réponse topographique ection de l'origine du séisme. Bard et
Tucker (1985) observent également que la répoqextaphique de la ride gu’ils étudient est
insensible a I'angle d’incidence. lls expliquentaceomme étant di a une couche de basse
vitesse sismique en surface, qui stabiliseraifdtabbservé a un niveau systématique.

Il serait nécessaire de vérifier cette hypothése&régsante. L'imagerie haute résolution
de la zone associée aux mesures d'effet de sitmgbeait de décrire l'influence de la
géologie de la sub-surface qui peut potentiellensamtuler I'effet de la variabilité de la

source sur 'effet de site topographique.

De nombreuses études mentionnent que I'effet taplagraphie est prédominant sur les
composantes horizontales (mouvements de 'ondeaSjgpport a la verticale (mouvements
de I'onde P) [Griffiths & Bollinger, 1979 ; Bard982 ; Geliet al, 1988 ; Nechtscheiet al,
1995]. Il est méme possible de n'observer aucuet efé site sur la composante verticale
[Pederseret al, 1994b ; Nechtscheiet al, 1995]. Selon Ashford et Sitar (1997), la réponse
verticale au sommet d’'un massif est d’ailleurs pélwencée par la direction et I'inclinaison
des ondes incidentes.

Cela ne se vérifie pourtant pas dans tous les cagains auteurs signalent un effet
aussi important sur la verticale que sur les hotaax, bien que la bande de fréquences

concernée peut varier d’'une composante a I'autedf¢®et al, 2000].

Dans la continuité, il est parfois mentionné quedeposante de vibration horizontale
perpendiculaire a I'axe de la ride est plus ang#ifque la composante paralléle [Nechtschein
et al, 1995; Spudichet al, 1996]. Bouchon et Barker (1996) observent d’agezgs
modélisations numériques que la réponse du redieples importante quand I'axe principal
de la polarisation des ondes S incidentes est tériperpendiculairement a la direction
d’élongation du relief. Quelques observations deaite ne confirment pas cette hypothése
[Chavez-Garciat al, 1996, 1997].



D’autres études montrent également que 'amplibcatopographique est plus faible
pour des ondes P incidentes que pour des ondesideries (selon les études théoriques
résumées par Getit al. (1988)). De méme I'amplification est plus forteupdes ondes SV
gue pour les ondes SH [Gelial, 1988].

Mais sur ce point également des observations atisget ces affirmations :
Nechtscheiret al. (1995) calculent I'effet de la topographie a pade I'onde P, puis de
'onde S distincte : les facteurs d’amplificatiomtenus sont tout a fait comparables et
concernent les mémes fréquences.

L’incidence des ondes SH a été plus souvent étudiémuse de son expression
mathématique simple similaire au cas acoustiquisgpa la réflexion et la diffraction des
ondes SH en 2 dimensions ne conduisent pas a desresmns dans d’autres types d’onde et
peuvent donc étre analysées séparément des anttes de volume [Bouchon, 1973 ; Wong,
1982 ; Sanchez-Sesma, 1985 ; Assinedkil, 2005a].

Au contraire, les ondes P et S produisent des csioves de I'une en l'autre qui
aboutissent a des valeurs d’amplification dépasesalés des ondes SH [Assimadi al,
2005a], eta minima des valeurs difféeremment distribuées dans |'esgadenensionnel
[Boore, 1972].

Buchbinder et Haddon (1990) décrivent I'impact detdpographie sur la variation
azimutale de l'arrivée des ondes, cet effet pouard notable, surtout si topographie et
couche superficielle a faible vitesse sont supérges

En examinant I'anisotropie des ondes S, ils obsgrgee I'azimut apparent des ondes P
est souvent dévié d’'une quantité notable de l'atiaftendu. Sur certains réseaux, cette
déviation peut s’expliquer par la présence de discoités verticales dans la structure
crustale, mais cette explication ne semble passjilkupour tous les cas [Buchbinder &
Haddon, 1990]. Le relief étant conséquent autosrrdseaux considérés, ils estiment que la
topographie de surface peut étre un facteur noligeddple de cette déviation.

Pour confirmer leur hypothése, ils confrontent temnées observées aux données
théoriques. lls remarquent tout d’abord que latiegorévoit que cet effet est largement plus
fort sur 'onde P (plusieurs dizaines de degrés) sur 'onde S, ou il est presque insignifiant
(moins de 5°). La Figure 1-38 montre I'exemple @ustation étudiée par Buchbinder et
Haddon (1990), ou les données observées s’accoadeat bien avec les données théoriques
prédites sur un modele a surface inclinée. L'amtjiecidence réel sous la station diminue

dans le cas d'une couche superficielle a faibleseé (qui a tendance a redresser les rais



sismiques), ainsi cette figure illustre commentdeiplage entre cette couche superficielle et
une surface pentée amene a une déviation plus famerde I'azimut de 'onde P. Méme en
I'absence de vitesses lentes et/ou d’'un angle idémce faible, la pente suffit a elle seule a

justifier une déviation de I'azimut dépassant 18%. 1

Figure 1-38 :Déviation de I'azimut apparent de I'onde P a la 8tan S17 ou la surface libre présente une pente3®8
[d’aprés Buchbinder & Haddon, 1990]. Déviations ebges a la station (croix), déviations théoriquakulées pour un
angle d’incidence de 20° (ronds blancs) et pourangle d’incidence de 40° (carrés noirs). En abseisazimut de la source
a la station ; En ordonnée : déviation obtenuel@azimut apparent.

Spudichet al. (1996) observent sur la colline de Tarzana suiterépliques du séisme
de Northridge en 1994, que I'axe principal du maonegat du sol subit une rotation de la base
de la topographie a son sommet. La quantité de oettion dépend de la direction originelle
du mouvement incident ; le mouvement au sommet &estbrienter sur I'axe transverse a
I'élongation de la colline. Ces observations somhfcmées en simulation numeérique par
Bouchon et Barker (1996).

Est-il possible que la topographie agisse commefiltne polarisant sur les ondes
sismiques ? Ce filtrage pourrait étre d’origine métrique et provoqué par la forme du relief.
Il pourrait également provenir d'un processus datropie structurale par la fracturation
interne du massif. Nous n’aborderons pas ces qusstians ce travail, mais ce comportement

est typique de l'effet de site topographique etramument observé sur le terrain.



Un relief sous sollicitation sismique se comportemme une source d’énergie
secondaire ; en effet Getit al. (1988) rappellent que toutes les simulations niqués
réalisées en milieu topographique montrent la pgapan d'ondes s’échappant des
irrégularités du relief.

Pedersemt al. (1994a) démontrent, quand le champ d’onde incidentle déplacement
que sur les axeg et z, que le champ émergeant a la surface topograplugsente quand
méme des déplacements importants sur I'a&xd.’expérience menée sur le terrain par
Poppeliers et Pavlis (2002) montre que le mouverdestparticules observé sur une pente
pour une source explosive a une forme elliptiqup@osée a la forme rectiligne observée hors
relief. Une part significative de I'énergie des eadde volume est diffractée en ondes de
surface [Poppeliers & Pavlis, 2002]. Ce phénomesieégalement observé numériquement
[Ohtsuki & Harumi, 1983 ; Gaffedt al, 2000].

La Figure 1-39 illustre le champ d’onde calculéngifieu homogéne dans le voisinage
d’'une créte précédée d’'une pente a 30°, pour ude 8K d’incidence verticale. On y observe
les différentes ondes directes et diffractées : &Wes SV directes, R1) ondes de Rayleigh
géneérées au coin inférieur de la pente, a la lienitee la zone éclairée et la zone d’'ombre, se
propageant le long de la pente et changeant detidimede propagation en arrivant au coin
supérieur, R2) ondes de Rayleigh rétropropagégéreirées pareillement que R1, SP) ondes
de surface générées le long de la pente et segwapta peu prés a la vitesse de I'onde P,
elles arrivent dans le voisinage de la créte puatigent en méme temps que I'onde SV directe
[Assimaki et al, 2005a]. Cette figure montre qu'une onde frappeamticalement la surface
d’'une pente a 30° (on se trouve la dans des condipproches de I'angle critique), provoque
la transformation de pratiquement toute I'énergieidente en ondes de surface qui vont

interférer avec la propagation des ondes direéssifnakiet al, 2005a].



Figure 1-39 : Accélérogrammesynthétiques horizontauxhaut) et verticaux(bas)sur une pente a 30fd’apres Assimaki
et al., 2005a]. La source est une onde SV d'inaidererticale. La créte est localisée a 300 m.

La Figure 1-40 illustre comment une onde P ou Baitience verticale se réfléchie a la
surface libre lorsque celle-ci est affectée d’'umaatche » (verticale ou pentée) [Boeteal,
1981]. Dans le cas d’'une pente verticale, le coférieur de la pente est le plus efficace a la

réflexion de lI'onde P (Figure 1-40a). L'interactiale I'onde P incidente avec I'onde P



descendante apres sa réflexion a la surface prdduk ondes P et de Rayleigh d’a peu prés
la méme amplitude mais de polarité inversée [Babral, 1981]. En revanche, c’est le coin
supérieur de la pente qui est le plus efficace &fexion de I'onde S (Figure 1-40b),
notamment par la production d'ondes de Rayleigfode amplitude.

Dans le cas d’'une pente a 45° et d'une onde Peantid le coin inférieur est moins
efficace que dans le cas précédent (Figure 1-40a).contre, le coin supérieur produit des
ondes de surface de grande amplitude et se prapafgedong de la surface supérieure.
Concernant I'onde S, les réfléchies qu’elle prodmiht de méme amplitude quelque soit la
pente (Figure 1-40d). Cette amplitude est suffisamtmmportante pour avoir un impact
notable en terme d’effet de site [Bo@teal, 1981].

Le phénomene de désamplification a la base deptagtaphie serait relié a I'interaction
destructive entre les ondes directes et les oniffeactiees par le relief [Rogert al, 1974 ;
Bard, 1982].

Les simulations numériques de Pederseal. (1994b) montrent que cette focalisation
de I'énergie n’a pas toujours lieu a la surfacesdmmet, mais peut se placer a une certaine

profondeur au coeur du massif.

Les modélisations de I'effet de site topographicgadisées jusqu’a présent ont eu pour
but de décrire les phénomenes en jeu dans I'arcgtiifin sommitale. Toutefois la description
des zones désamplifiées et de la focalisation efopdeur n’est que Iégerement abordée ; Ce
sont néanmoins des aspects caractéristiques dietl'de site topographique et qui
représentent également un enjeu important pouékdagion parasismique.



Figure 1-40 :Formes d’ondes calculées de la réflexion d’une orlane a la surface libre présentant un dénive& pour
une onde P d'incidence verticale et une pentecegdgj b) pour une onde S d’incidence verticaleret pente verticale, c)
pour une onde P d’incidence verticale et une pa&°, d) pour une onde S d’incidence verticaleret pente & 45°
[d’aprés Boore et al., 1981]. Le sismogramme déneiice est tracé a I'extréme droite, il est calaléés un modele a
topographie plane.
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Notre facon d’aborder le phénomeéne requiert lexclddine référence. En quantifiant
I'effet de site topographique par un facteur angdieur, on s'impose dans le méme temps a
définir un niveau de base qui est celui a la réféeest non affecté par la structure locale dont
on veut étudier I'impact.

Pour étre efficace, la description de la référaedaeétre aussi précise que la description
du site étudié lui-méme. Ainsi le choix de cettéém@énce peut s'avérer crucial selon la

configuration géologique du sous-sol [Steathl, 1996].

Xl.1 La base de la topographie comme référence ?

Une référence courante dans les expériences dantest la base de la topographie, a
laquelle on va comparer les mouvements du sol &trég au sommet adjacent [Celebi,
1991 ; Hartzellet al, 1994]. De précédentes études ont montré queaig nlest pas le plus
judicieux [Spudichet al, 1996].

Par exemple, Pedersen al. (1994b) s’intéressent a la réponse d’'un relietaiad et
disposent de 5 sismomeétres pour réaliser leur éludecapteur est placé au sommet de la
topographie, un a mi-pente, un en pied de falaisdeux autres en arriere du relief (Figure 1-
41A). La comparaison entre le capteur au sommetlei a mi-pente montre clairement une
amplification a la créte (Figure 1-41B). Mais it ssrtout observé une amplification bien plus
conséqguente sur les trois capteurs placés en bpsentie. Ces capteurs sont installés sur une
lithologie différente des deux autres, et on obsdivalement que I'effet de site lithologique
dd aux sédiments non-consolidés est ici plus inapbrjue I'effet de site topographique. Ce
dernier ne peut plus étre quantifié en choisissamtme référence une station en bas de pente.
On voit aisément les erreurs d’interprétation passi si la nature du sous-sol n’est pas

connue, aussi bien sous les stations d’étude quelagéférence.



Figure 1-41 :Coupe géologique du Mont St Eynard dans les Alpes {raises(A) et exemples de sismogrammes en vitesse
(B) obtenus aux stations indiquées par des trianglasla coupe[d’apres Pedersen et al., 1994b]. Composante vedica
pour un événement de magnitude Mb = 1.4 situé alistence de 45 km.

Les simulations numériques sont capables de mogirene zone de désamplification
existe dans les vallées étroites et les canyonsadaegéométrie du relief. Par exemple, la
Figure 1-42 illustre le cas d’'une dépression 2@’enhdes P, SV ou SH d’incidence verticale.
Dans toutes les situations, une zone de désanapiific s’étend dans le fond de la vallée et
méme jusqu’a la partie inférieure de la pente [Baug 1973]. Cet effet est principalement
visible pour les ondes S, mais existe également [fmde P.

A noter également qu’'une amplification prend plageles bords supérieurs de la vallée

gu’on peut considérer comme des reliefs positifs.



Figure 1-42 : Distribution spatiale de I'amplitude synthétiquaudiéplacement horizontal et vertical pour des ondResSV
ou SH d’incidence verticale sous une vallgBapres Bouchon, 1973].

Ainsi choisir le fond d’'une vallée encaissée ounddanyon comme référence, référence
qui se situe dans une zone désamplifiée, impliguee Igmplification calculée sur un relief
par comparaison avec cette référence est surestibhe®e résultats de Bouchon (1973)
montrent que cette désamplification dans le forgl\ddlées est d’'une ampleur comparable a
I'amplification sur les sommets, ce qui rend cergm@ene impossible a négliger.

Comme exemple de confusion possible, on peut exanigxpérience réalisée dans la
vallée de la Roya par Bard et Méneroud (1987),igéprécédemment (voir Figure 1-17 et
Figure 1-18). Si on considere comme référencedtost placée au fond de la vallée de la
Roya (Figure 1-17), le rapport spectral calcul@ a&thtion située en hauteur au chateau de
Piene donne un coefficient d’amplification maximaon sommet atteignant la valeur 100 sur
la voie est-ouest entre 4 et 5 Hz (Figure 1-18)pbssibilité d’'une telle valeur est lourde de
conséguences pour les prévisions parasismiques.

Si toutefois une désamplification géomeétrique extistn fond de cette vallée encaissée,
on pourrait conclure que cette valeur extrémewstssimée [Nechtschegt al, 1995].

Dans la continuité, Celebi (1991) s’étonne du coefiit d’amplification tres élevé

(jusqu’a 20) obtenu au sommet d'un relief de faipknte (6%) et composé de roches



granitiques. Ce fort coefficient est calculé erisant une référence placée sur le flanc de ce
relief. Ni la faible accentuation du relief ni latare des roches sous-jacentes ne permettent de
justifier un tel niveau d’amplification ; Il est sez difficile de déterminer si la station de

référence est judicieusement placée ou si ellosed en zone désamplifiée.

XI1.2 Laréférence idéale existe-t-elle ?

Celebi (1987) choisit d'utiliser une station deéréhce installée sur un site rocheux
constitué d’amphibolites. Cette station (VAL) egdtante de 6500 m du réseau sismologique
dedié a I'effet de site topographique, réseau tlantpleur ne dépasse pas 500 m. Toutefois
au sein méme de ce réseau, une autre station ptautipllement étre la référence. Il s’agit
d’'un capteur placé au fond d’'un canyon (CBA). Ueraple de sismogrammes acquis lors de
cette expérience est donné a la Figure 1-19. Lporagspectral entre ces deux stations de
référence possible (voir Figure 1-43) montre desatians parfois importantes selon la
fréequence considérée. L'auteur estime que cesseeatte les deux stations sont dus a des
différences géologiques entre les deux sites. @i $'intéresse uniguement a l'effet de la
topographie, par conséquent le choix de la référeraca la station CBA qui serait sur le
méme sous-sol que les autres stations du résedeb[CEI87]. Les rapports spectraux entre
les stations en hauteur et cette référence saustrifls sur la Figure 1-44. Les coefficients
obtenus atteignent et dépassent facilement la vdl@wselon la fréquence considérée. Plus
particulierement, on remarque une forte amplifmatsur la composante N-S autour de 8 Hz
visible sur chacune des 4 stations étudiées. Qetiactéristique est répétée pour d’autres
événements sismiques [Celebi, 1987]. Toutefois@nparant la Figure 1-44 avec la Figure
1-43 qui montre aussi un comportement particulieB &z, on peut s’interroger si cette
caractéristique appartient a tous les sites tophigaes considérés ou si elle provient du site
de référence CBA. Est-il possible qu'une fréquemamplification topographique soit
commune a tous les sommets d’'un méme ensembleraggogue, indépendamment de leurs
formes et dimensions ? Ou s’agit-il d’une signatgologique non identifiée sous la
référence ? Il n'est pas possible de répondre &uwestions sans une reconnaissance du sol a
chacune des stations considérées.

Cet exemple montre que si un site de référenceeddter, sa signature doit étre définie
et comprise par des moyens d’exploration géologigtiegéophysique afin d’interpréter

correctement les coefficients calculés. Celebi {98écise que les rapports spectraux entre



les sites topographiques et l'autre référence plesgstation VAL) ont une allure assez

différente (non illustré ici).

Figure 1-43 :Rapports spectraux pour le séisme de 1985 au Chiliefes stations CBA (réseau situé a Canal Beagle) et
VAL [d’aprés Celebi, 1987]. CBA est placée au fond dtanyon, VAL se trouve sur un site rocheux constitué
d’amphibolites.

Figure 1-44 :Rapports spectraux entre les stations du réseau deaCBeagle placées sur des reliefs et la station de
référence CBA située au fond d’'un canyon, pour le sgesde 1985 au Chilid’apres Celebi, 1987].

Dans la quantification des effets de site lithodpg dus aux sédiments meubles, la
station de référence est traditionnellement plaa@eun site rocheux a proximité. C'est un

choix adéquat puisque la radiation de l'effet d& a@diments meubles est spatialement



réduite [Chavez-Garciat al, 1996]. Mais dans le cas des effets de site t@pbggue, la
station de référence devrait étre installée suragher plat a une distance d’au moins deux
fois la dimension horizontale de l'objet topograple étudié [Pederseet al, 1994b ;
Chavez-Garciat al, 1996]. Toutefois sur le terrain il est expérinsement difficile de
remplir cette condition, car soit les surfaces ptaadjacentes sont recouvertes de sédiments,

soit la zone est saturée de reliefs [Chavez-Gatcd, 1996].

Une solution alternative est proposée par Tuakerl. (1984) qui utilisent comme
référence une station placée dans un tunnel solpdgraphie étudiée. Toutefois le champ
d'onde réfléchi a la surface et se propageant Verdas, ainsi que les interférences
destructives qui en résultent, doivent étre pris@msidération [Tuckeet al, 1984 ; Steidkt
al., 1996]. Ces interférences peuvent affecter I'estiom de I'amplification spectrale, qui
peut étre surestimée ou sous-estimée d’'un factieig@ant 3 selon certaines fréquences

reliées a la profondeur du tunnel [Tuckerl, 1984].

Sans reconnaissance géophysique appropriée aulesit@férence, on ne peut pas
supposer qu’un site rocheux hors topographie ns&aupe réponse particuliere [Celebi, 1991 ;
Wilson & Pavlis, 2000]. La saturation du sous-dolaefracturation locale sont deux facteurs
diminuant la vitesse sismique et affectant le mowat du sol dans la bande de fréquences
d’intérét parasismique [Catchings & Lee, 1996 ;idtet al, 1996]. De telles confusions,
générées par la non prise en compte de la struictierme du massif et de la topographie a la
référence, peuvent mener a sous-estimer le risign@ogie au site d’étude [Tucket al,
1984].

XI1.3 Quelques exemples de références proposées ptes simulations

numériques

Pour une large majorité d’auteurs [Boore, 1972,31.9Bouchon, 1973 ; Booret al,
1981 ; Wong, 1982 ; Bouchon & Barker, 1996 ; Duraha@l, 1999 ; Leeect al, 2009a ; Lee
et al, 2009b], la référence pour définir I'effet de sitgographique a partir de simulations
numeriques est le mouvement calculé sur une topbgraglane. Deux simulations sont donc

nécessaires pour une étude : une avec l'objet tapbgjue étudié et I'autre sans ce relief,



tout en conservant la méme source et le méme ndl@s les deux cas. Les amplitudes sont

ensuite comparées entre les deux simulations.

Mais si cette référence peut étre décrite commelabsson équivalent dans la nature
est délicat a définir, car I'existence d'un terrgilat a la fois proche du relief de méme

lithologie et suffisamment loin pour ne pas subimn ;xfluence semble peu probable.

Geli et al. (1988) utilisent quant a eux la base de la tog@geacomme référence, afin
de se référer au maximum aux études de terraina@esirs remettent en cause eux-mémes le
bien fondé d’'une telle référence : les coefficiaditamplification obtenus sont surévalués car
ils combinent amplification a la créte et désanmaiion a la base.

Assimakiet al. (2005b) proposent comme référence numerique dés qudmment le
« champ lointain » (far field »). Il s’agit d’un point situé sur une topograppiane a 300 m
de I'objet topographique étudié, tel que décritlauFigure 1-45. Les auteurs considérent que
cette distance est suffisante pour que les effeta tbpographie y soient négligeables dans ce
cas précis. L'intérét d’'une telle référence repmsedes simulations en milieu stratifié : I'effet
de la stratification étant la méme au site d’étetl@u site de référence, on peut découpler
I'effet de la topographie tout en étudiant les wsfiéhologiques et topographiques combinés.

A nouveau I'équivalent sur le terrain de cette néfiée est délicat a déterminer.

Figure 1-45 :Dimensionnement du site de référence numérique pbétude d’'une pente topographique’apres
Assimaki et al., 2005b], ou la référencgeest proposée a 300 m de la créte et du pointid&g, .



Il est plus sdr de construire sur des sites rocteaiRs que sur des matériaux non-
consolidés, afin de mieux se préserver des mouvisni@rns en cas de sollicitation sismique.
Toutefois choisir un site rocheux sur un relieftptugu’un site alluvial dans une vallée peut
ne pas améliorer, voir aggraver, le risque sismiduebatiment construit [Davis & West,
1973]. En effet les amplifications du mouvementnsigie observées au sommet des
montagnes peuvent étre de méme amplitude que lpkfiaations observées a I'aplomb des
sols meubles [Davis & West, 1973 ; Nechtschatial, 1995].

L’influence de la lithologie du sous-sol sur le maement sismique est bien
documentée, intensivement étudiée, et donc incldaes la majorité des normes
parasismiques disponibles dans le monde.

En revanche I'expérience acquise sur l'effet de ®ipographique, bien qu’également
conséquente comme nous venons de le voir, ne pastencore suffisamment pour étre
incorporée dans les méthodes de prévision sismiglaggré I'importance de cet effet qui
confirme la nécessité de le prendre en compte Ensormes [Davis & West, 1973], la
difficulté a paramétrer un coefficient d’amplifiGa ralentit son intégration dans les
stratégies parasismiques [Bard & Méneroud, 1987].

Les normes européennes de construction parasisraguezode 8 (EC8) propose un
facteur de correction topographique adapté auxegeet aux rides (voir Figure 1-46). Ce
facteur est défini en fonction de la hauteur H elief et du degré de pentell est important
de remarquer que ce facteur est indépendant dédaence, et qu’il est considéré négligeable

guand H <30 m ou quand i < 15°.

Les normes francaises de construction parasismig862 proposent un facteur
topographique similaire basé sur la géométrie dperge brisée en deux sections, H étant la
hauteur du changement de pertda pente inférieure et la pente supérieure telles que

décrites sur la Figure 1-47.



La valeur du facteur obtenu, est limitée a un intervalle compris entre 1.01et.

L’effet de la topographie est considéré négligepoler des pentes inférieures a 22°.

Figure 1-46 : Coefficient d’amplification topographique f,, décrit par les normes parasismiques européennes EC8

Figure 1-47 : Coefficient d’amplification topographique décrit par les normes parasismiques francaises P.S9

Ces restrictions, qui considerent négligeablegetafe la topographie pour des pentes
faibles (< 15°) ou des petites hauteurs (< 30 ma)sont pourtant pas justifiables quand on
examine certains cas, comme par exemple celui deollmme de Tarzana en Californie
[Bouchon & Barker, 1996]. Ces auteurs confirmerg da fortes accélérations (1.78 g dans ce
cas precis) peuvent étre genérées sur un religibles dimensions (ici une hauteur de 18 m
et une pente de 10°).

Toutefois ces mémes auteurs ne parviennent pastiigiuune telle amplification par
l'influence de la topographie seule. Leurs simolagi en milieu homogéene n’aboutissent pas a

des facteurs d’amplification aussi élevés [Bouc&dBarker, 1996].



Les restrictions imposées dans les normes paragissipeuvent étre justifiees si elles
ne font que décrire I'effet de la topographie seBleurtant les coefficients obtenus par calcul
numérique sur la topographie a Tarzana atteigreritde méme la valeur 2 dans certaines
fréquences, valeur uniquement imputable a la gétendd relief local et déja supérieure au

seuil maximum recommandé dans les normes parasiss\gyésentées ci-dessus.

Néanmoins, dans un effort pour améliorer les méthade prévision sismique, deux
parametres peuvent étre inclus dans les futures@sparasismiques pour mieux prendre en
compte les phénomenes observés sur les reliefs :

1) Un facteur d’amplification topographique fonctioa k& fréquence ;

2) Le couplage avec la morphologie du sous-sol salget topographique.

Assimaki et al. (2005b) proposent un facteur d’amplification topgahique TAF
(« Topographic Aggravation Facto¥) dépendant de la fréquence et variable danpdtes
basé sur les résultats de leurs simulations nuoesigD (voir Figure 1-48). Multiplié par un
spectre spécifiqgue a la lithologique en préseneespectre durAF prend en compte les
diffractions des ondes et le phénomene d’interiggeronstructive observé sur les reliefs. Un
tel spectre est adapté a des conditions géologingiesogenes sous la topographie [Assimaki
et al, 2005b]. Toutefois les auteurs rappellent que debre limité de configurations
géologiques et de mouvements incidents modélisépenmet pas de généraliser leurs

propositions qui de ce fait comportent de granaegdtions.

L'effet de site topographique constitue un chalkengnportant pour le microzonage
sismique ; La sensibilité aux variations de perifeuede morphologie du sous-sol implique
une variabilité spatiale trés rapide. L'effet detdg@ographie peut radicalement changer (en
amplification et désamplification) sur une distartogs courte. Nechtscheigt al. (1995)
mentionnent des distances inférieures a 200 m. i€ped al. (1996) donnent une variation
spatiale du mouvement sur les reliefs de I'ordrés@em, causée par les interférences entres
les ondes sismiques et la forme complexe du rdiiaftzellet al. (1994), ainsi que Bouchon
et Barker (1996), descendent méme jusqu’a queldjzaghes de metres.

Spudichet al. (1996) concluent que « bien que nos yeux soieméatpar les sommets
les plus élevés, les effets de site topographigsi@lus importants peuvent étre associés avec
des reliefs de dimensions modestes sur les flaessaliefs majeurs, et sont dépendants de la

vitesse superficielle des ondes S ».



Figure 1-48 :Proposition de spectre pour le facteur d’amplifiéam topographique, k. que multiplie le spectre de
réponse du sol lithologique tel que fourni par leermes parasismiques (a), afin de prendre en conijgtiet de la
topographie combiné aux effets lithologiquéaprés Assimaki et al., 2005b]. La position x =0rrespond a la créte
topographique.
(b) Moyenne et écart-type du TAF (Topographic Aggtian Factor) sur 'ensemble des simulations regdis par Assimaki
et al. (2005b) correspondant a des sols de typssel® selon les normes EC8.
(c) idem que (b) pour la classe C selon les norn@8.E
(d) Variation spatiale du pic d’accélération horiztale normalisé, d’aprés toutes les simulationdiséas par Assimaki et
al. (2005b). L'axe horizontal est normalisé padimension latérale de I'objet topographique L.



L’effet de site topographique est un phénomene optiissance a été remarquée lors
des grands séismes. La magnitude de cet effeuffisasnment haute pour qu’il soit visible
dans les intensités macrosismiques [Kawase & A3901L Assimakiet al, 2005b], ou qu'il
se détache des lois d’'atténuation [Chagigal, 1996]. Les accélérations enregistrées au
sommet des reliefs pendant les grands séismes mem@me dépasser 1 g [Trifunac &
Hudson, 1971]. La découverte de l'effet de siteogpphique a fait prendre conscience a la
communauté scientifiqgue que les installations goitss sur des roches consolidées n’étaient
pas forcément a I'abri de destructions majeuref801972]. Effectivement I'effet de site
topographique peut étre de méme ampleur que I'eléesite lithologique [Davis & West,
1973 ; Nechtscheinet al, 1995]. L'amplification topographique est potehément
reproductible d’un séisme a l'autre, aussi la cahpnsion de ce phénomeéne dans les zones

déja touchées par le passé s’avere-t-elle nécessair

La topographie modifie I'amplitude du mouvement dol en provoquant des
amplifications ou des désamplifications du mouvemeércident selon la fréquence
considérée. L’amplification topographique est gresnent fonction de l'accentuation du
relief : plus la pente moyenne est élevee, pluspldication sommitale est élevée [Bard,
1999]. La bande de fréquences affectées couvreemestt les fréquences d'intérét
parasismique (1 a 20 Hz) [Celebi, 1991]. De pludueée du signal est allongée sur les reliefs
par les nombreuses réflexions, interférences &tdifons au sein du massif [Davis & West,
1973 ; Gaffeet al, 2000].

La principale problématique posée par ce phénoroéneerne le mauvais accord entre
les observations de terrain et leurs reproductimmsériques. Les simulations permettent
assez bien de déterminer les frequences conceshierepartition spatiale de I'amplification,
mais la valeur du coefficient d’amplification maydta est systématiquement sous-évaluée par
les simulations numériques [Geli al, 1988 ; Bouchon & Barker, 1996]. Ces simulatiors n
donnent pas de coefficients supérieurs a 2 (100aamlification), tandis que les coefficients
observés dépassent freqguemment ce niveau et peattemdre 10. Plusieurs causes sont a

I'origine de cette disparité.



Tout au long des chapitres suivants, nous alloésgmter une méthodologie globale de
caractérisation de I'effet de site topographiguatdmbjectif est de réduire I'écart entre les
coefficients d’amplification topographique simukisobservés.

XIll.1 Un phénoméne complexe

La fréquence de I'amplification maximale est rel@ex dimensions du massif, mais |l
est difficile d’établir une loi géométrique car lediefs sont complexes et I'effet maximum
peut provenir des petits reliefs inclus dans lesnds [Boore, 1972]. La distribution de
'amplification est effectivement compliquée : aifiphtion ou désamplification peuvent
avoir lieu en un méme point selon la fréquence idénée [Bouchon & Barker, 1996]. La
valeur de l'amplification varie sur toute la sudasommitale, tandis que les flancs sont

affectés par un phénoméne oscillatoire.

L'effet de la structure interne du massif s’assozid’effet de la topographie pour
aggraver I'amplification du mouvement sismique s reliefs [Assimakiet al, 2005a,
2005b]. Effectivement la morphologie du sous-st#ce I'amplitude, la fréquence et la durée
du mouvement sismique [Assimagt al, 2005a] comme le fait la topographie, aussi une
combinaison des deux effets ne parait pas impes$ibbgerset al, 1974]. Par exemple
'effet provoqué par une zone saturée sous le sdanvwaese coupler avec l'effet de la
topographie pour aboutir & un coefficient d’ampltion plus élevé en surface [Catchings &
Lee, 1996]. Les effets de la géométrie du reliefletla structure interne du massif sont

difficilement dissociables, ce qui ne facilite pagompréhension de ces phénomenes.

Ainsi la réponse du relief est-elle considérableinteyublée par plusieurs facteurs : les
variations lithologiques, les anomalies géologigymmctuelles (cavités, failles, zones
saturées, fracturées, poreuses, stratificationicaés), I'incidence du champ donde, le
processus de rupture de la source et la complexiggraphique [Catchings & Lee, 1996 ;
Spudichet al, 1996 ; Assimakiet al, 2005a]. Concernant l'influence de lincidence du
champ d'onde, elle n'est pas toujours vérifiée Isuterrain [Pederseant al, 1994b], aussi
considére-t-on que I'ampleur de cet effet n’est paffisante pour étre un facteur dominant
mais a le potentiel d’aggraver 'amplification tapaphique dans des conditions favorables
[Tuckeret al, 1984].



La réponse du massif peut étre differente d’'unnse€is l'autre : une amplification
sommitale est toujours observée mais elle est deumpariable, car la valeur du coefficient
d’amplification est fonction de la direction du nvement sismique par rapport a la géométrie
du relief [Spudichet al, 1996]. Comme regle générale, on retient que |ldiTgtion
maximum se place sur le plan/coin opposé aux omdédentes, la ou I'énergie incidente par
unité de surface est la plus élevée [Bouchon, 1¥a&vase & Aki, 1990]. Cette zone n’est

donc pas forcément exactement au sommet, bienlgeielsoit toujours proche.

En conséquence le coefficient d’amplification st@v&omplexe a paramétrer, ce qui
ralentit son intégration dans les normes parasisesig Les régles de construction
parasismique européennes (EC8) et francaises (R8a)nisent I'utilisation d’'un coefficient
assez faible (1.4 au maximum), valable pour toldssfréequences et négligeable pour des
reliefs de petite hauteur et/ou de faible pentefaitde coefficient invariant selon la fréquence
reflete peu les caractéristiques de I'effet de wfmgraphigue que nous avons détaillées. Il
s’agit du coefficient démontré a I'unanimité pas Bmulations numériques 2D sur des reliefs
simples et isolés ; toutefois au regard des obsengsm[Spudichet al, 1996 ; Gaffetet al,
2000], il est considéré comme un coefficient minimde prise en compte de l'effet de la

topographie.

Outre le paramétrage du coefficient d’amplificatitan variabilité spatiale de I'effet de
site topographique représente un défi considéaile le microzonage sismique. Cet effet est
fortement sensible a la moindre variation de petfieu de morphologie du sous-sol. Ainsi en
milieu montagneux le niveau d’accélération varie de tres courtes distances, évaluées a

guelques dizaines de métres [Bouchon & Barker, L1996

XIll.2 Une vision limitée par l'utilisation de moyens minimalistes

La complexité des parametres influencant la distidm de [I'amplification
topographique, ainsi que sa variabilité spatigiede, incite & multiplier le nombre de points
de mesure dans les réseaux dédiés a son obseryatppeliers & Pavlis, 2002]. Cette
recommandation n’est encore que minoritairementiesuiet finalement relativement peu

d’enregistrements de cet effet sont disponiblemsttallation d’un réseau dense sur un relief



accentué présente en effet des difficultés tecksiqqui ne facilitent pas le suivi de cette
recommandation.
Outre le faible nombre d'observations denses, leggistrements sont rarement en

mouvements forts.

Jusqu’a trés récemment, la communauté scientifigqueu une approche presque
exclusivement 2D pour étudier I'effet de site topaghique. Les réseaux d’observation sont
souvent installés le long d'une ligne traversantdief, sans prendre en considération les
autres axes représentatifs de la géométrie du frj@svez-Garciaet al, 1996]. Les lois
géométriques proposées jusqu’a présent ne prepasrégn compte I'aspect 3D du massif, car
elles se résument a des parametres trop simplate(malargeur, pente moyenne) [Sanchez-
Sesma, 1985]. Les simulations numériques ont lomgseété réalisées en 2D sur des coupes
topographiques tres simplifiees [Geli al, 1988]. Cette vision 2D est considérée par un
grand nombre comme étant la raison majeure a lpadié entre données observées et
simulées [Bouchon & Barker, 1996]. Avec les métmodetuelles d’analyse numérique
discrete en 3D qui permettent un niveau de détadisriguement illimité, vient I'utilisation de
modeles réalistes, mais ces travaux sont encoseréeents [Leest al, 2009a, 2009b ;
Chaljubet al, 2010].

XIII.3 Des désaccords méthodologiques

Si on considére que les données réelles et sygtiadtiseront de plus en plus précises, il
n’existe aucun consensus dans la communauté dicjgatisur la méthode a employer pour
guantifier I'amplification topographique a partie @es données. La méthode classique des
rapports spectraux avec station de référence aritage d’étre simple, et elle est donc utilisée
par le plus grand nombre. Toutefois & son désagantle nécessite le choix d’'un site de
référence.

Le phénomene de désamplification en base de lagtapbie n’est pas clairement
observé sur le terrain. Les simulations le monteentevanche trés nettement, et son ampleur
est aussi importante que I'amplification au somnuat, qui rend cette désamplification
impossible a négliger [Bouchon, 1973]. Afin de ghenen compte ce phénomene, utiliser la

base de la topographie comme site de référencepdsgsecommandé [Spudiehal, 1996].



Le choix d'un site de référence pose de nombreaklpmes en milieu montagneux. La
référence doit présenter des conditions géologidqiestiques au site d’étude et une méme
fonction source que les autres stations ; elle dioitc étre suffisamment proche. Toutefois il
est recommandé que la station de référence saiégla au moins deux fois la dimension
horizontale du relief pour ne pas subir son infaeefPedersert al, 1994b ; Chavez-Garcia
et al, 1996]. Ces conditions s’averent difficiles a néwsur le terrain, ou les surfaces planes
adjacentes sont couvertes de sédiments (et présettec une lithologie différente du site
d’étude), quand la zone n’est pas saturée en selief définition d’'un site de référence en
milieu montagneux est donc tres délicate [Chavesi@at al, 1996, 1997].

De plus méme les sites rocheux peuvent présenteréponse sismique particuliere
[Wilson & Pavlis, 2000]. Une reconnaissance géojfujues appropriée au site en question
s’avere nécessaire pour garantir la référence p;el®91]. Ne pas connaitre la morphologie
du sous-sol sous la référence mene a sous-esemegle sismique au site étudié [Stetl
al., 1996]. Mais rares sont les études avec une iigadisin géologique poussée a la référence
afin d’écarter toute possibilité d’effet de sitadidl et al, 1996].

Plusieurs auteurs préférent donc se tourner vexrsn#¢hodes sans site de référence : le
rapport spectral H/V ou l'inversion généralisée §&éz-Garciat al, 1996, 1997].

La méthode du rapport spectral H/V impligue qu'llexiste aucun effet sur la
composante verticale. Effectivement [I'amplificatiortopographique prend place
principalement sur les composantes horizontales ntuvement du sol. Mais une
amplification de la composante verticale sembleledgant possible, car les sommets des
reliefs subissent parfois des accélérations vdeicdépassant celle de la gravité [Umetla
al., 1987]. Certains auteurs n’observent aucun etfetias verticale [Pedersest al, 1994b],
tandis que d’autres observent une amplificatiorsiaimsportante sur la verticale que sur les
composantes horizontales [Gaffet al, 2000]. Outre par la topographie, I'accélération
verticale en surface est particulierement affee@ecas de milieu stratifié dans le massif
[Assimakiet al, 2005a].

La procédure d’inversion généraliségefieralized Inversion Schejrest la méthode la
plus complexe a mettre en ceuvre [Chavez-Gatcid, 1997]. Elle exige que l'utilisateur soit
capable de bien définir les fonctions source girdpagation terrestre. Elle nécessite un grand
nombre d’événements enregistrés par un nombreatlerst suffisant, deux conditions qui ne

facilitent pas son utilisation [Chavez-Gar@gal, 1997]. Le peu d’applications en milieu



montagneux ne permet pas de juger de ses avargageapport aux autres méthodes plus

simples.

La méthode statistique des rapports spectraux meedavantage d’étre aussi simple
gue la méthode classique avec station de référelwt, elle est simplement une variante
statistique [Wilson & Pavlis, 2000]. Elle facilimonsidérablement le choix de la référence
puisque I'ensemble du mouvement sismique couvertepeéseau est utilisé pour définir un
niveau médian de référence, qui sépare les staéinrisois catégories : désamplifiées, non
affectées, amplifiees. Cette méthode présente ism@nvégerement différente du niveau de
référence. Toutefois elle est encore trop peu é@éalgour juger de son efficacité en milieu
montagneux [Poppeliers & Pavlis, 2002]. Nous mantie justement au chapitre suivant ses

apports et avantages dans I'estimation des coafitieid’amplification topographique.

Peu d'évaluations de lincertitude relative a cherude ses méthodes existent.
L'incertitude sur le coefficient d’amplification pographique calculé par la méthode
classique des rapports spectraux avec stationfdenée est évaluée a 2 (ou 100 %) par
Chavez-Garciat al. (1990). C’est une incertitude du méme ordre dedgar que les valeurs
obtenues. Dans le chapitre suivant nous allonsrégpane évaluation de cette incertitude par
exploration numérique et comparer sa valeur pourxdméthodes : rapports spectraux

classiques avec site de référence et rapportsrapggiar approche statistique.

Xlll.4 Des moyens a la hauteur de la complexité dphénoméne

Le mouvement au-dessus d’un sol hétérogene neébeuicompris sans connaitre le
milieu traversé. Il ne faut pas se limiter a lalg§@ vue depuis la surface, mais il faut
considérer toute la structure interne du massi§ iD®geries géophysiques couplées avec des
simulations en modéle réaliste (donc complexe) soétessaires pour améliorer la
compréhension globale du phénoméne [Nechtsatedh, 1995]. Afin d’obtenir des niveaux
d’amplification simulés comparables aux niveauxeshss, il est indispensable de modéliser
en méme temps la géométrie réelle de la topogragitien contenu géologique [Assimaki
al., 2005a]. Nous aborderons I'imagerie d’'un objetogmaphique a I'échelle hectométrique
au chapitre 3, et explorerons numériquement l'ipdes hétérogénéités latérales sur

I'estimation du coefficient d’amplification topograique au chapitre 4.



Quant a insérer l'effet de site topographique den®PR (Plan de Prévention des
Risques) d’'une commune présentant un aléa sisnmigpyen a fort, la stratégie qui doit étre
adoptée de préférence, mesures de terrain ou siomdanumeriques, reste difficile a
déterminer car dans les deux cas les dispositdsssaires sont assez colteux.

Concernant les simulations numériques, leur utibsaest possible sous réserve de la
disponibilité d’'un modele numérique haute résolutilo terrain. De plus la taille du probléme
peut rapidement dépasser les capacités de cakpdrdbles, ce qui impose des limitations en
fréquence, surtout pour les grands modeéles hétéesg@ Hz pour Leet al, 2009a ; 2 Hz
pour Chaljubet al, 2010 ; avec une superficie de seulement 16 kne?dteal. (2009hb)
parviennent & monter jusqu’a 10 Hz). Des machimesalcul intensif sont-elles disponibles
pour les communes qui souhaitent améliorer leur EiBRique ?

Concernant les mesures de terrain, nous avons v guand nombre de stations est
préférable pour prendre en compte toute la comi@lehi phénoméne. Chaque relief a un
comportement propre et doit étre couvert par I'elgpee. Toutefois les enregistrements du
mouvement sismique en milieu urbain restent déiéatause du fort niveau de bruit. Il est
préférable que le matériel mobilisé le soit a loeigne pour enregistrer plusieurs sources de
différentes origines et magnitudes.

Dans les deux cas connaitre la structure internmaksif est préférable, mais c’est un
processus codteux et interdisciplinaire qui nétedsntervention de différents spécialistes

(géologues, hydrogéologues et géophysiciens notamme

Si la caractérisation de l'effet de site topogrgphki est accessible aux grands sites de
recherche ou de production nucléaire, elle ne pastencore a I'échelle d'une commune. Les
coefficients d’amplification topographique précasslans les normes parasismiques doivent
étre considérés comme une prise en compte minik@léeffet. Pourtant de nombreux
exemples existent ou des communes implantées @éumilontagneux ont eu a souffrir de ce
phénomene lors des grands séismes. Lors du sépune tle 1887, les villages de Castillon
(France) et de Bussana Vecchia (ltalie) tous dastallés au sommet d’'une colline, ont subi
des dégats si lourds que la reconstruction de ilages a été fortement remise en question
[Laurenti, 1998]. Dans les deux cas, les habitaatsont déplacés en contrebas. Le village de
Rognes (France), affecté par le séisme provencab@e, est une illustration intéressante de

la destruction croissante des habitations avewpegraphie. Si ces exemples sont bien



connus et les villages en question désormais pesteg’en est-il des nouvelles implantations
urbaines en hauteur, faute de place dans les pl@ine

Un effort de la communauté scientifique doit émé €&n faveur d’'une caractérisation
efficace de l'effet de site topographique avec neg/ens simples et peu colteux. En cela
'approche géométrique présentée dans les nornmrasipaiques est d’'un grand intérét. Mais
une définition simplifiee du phénoméne permettanprotocole d’investigation aisé a mettre
en place sur le terrain ne pourra étre efficacendemnée que lorsque tous les facteurs

affectant 'amplification topographique seront itBés, assimilés et prévisibles.






Apports de la methode statistique des rapports
spectraux a la détermination de I'effet de site

topographique






Nous avons vu dans le chapitre précédent les prasdéau niveau de la méthodologie a
employer pour I'estimation du coefficient d’ampdifition topographique. Il n'existe pas a
'heure actuelle d’accord sur la méthode la pluicafe pour mesurer l'effet de site
topographique. Une large majorité d’auteurs utililes méthodes basées sur la description
d’'un site de référence. La détermination du coigffitd’amplification topographique se fait
en comparant le mouvement du sol au site étudié eskli enregistré a la référence. Cette
facon de procéder, simple et intuitive, n'est pastversée a partir du moment ou la
référence est judicieusement choisie.

Toutefois, déterminer un site de référence adéqemtiert certaines conditions qui
s’averent difficiles a respecter dans un milieu tagneux (voir conclusion du chapitre 1).
Dans la perspective de parer a ce probleme, napmopons de tester la méthode statistique
des rapports spectraux décrite par Wilson et Pg2@0) sur un milieu topographique
complexe. Cette méthode a été auparavant utilis@e gbtenir la réponse d’un sol rocheux
plat [Wilson & Pavlis, 2000] ou d’'une pente réguaieartificielle ou le réseau sismique ne
couvrait que 10 m de dénivelé [Poppeliers & PadiX)2]. Cette méthode propose une vision
différente de la référence : plutdét qu'un site weigil s’agit la de déterminer de maniere
statistiqgue un niveau de référence lié a 'enserdbkdonnées récoltées par le réseau.

Cette facon de définir la référence nous semble plsée a mettre en ceuvre dans un
milieu montagneux que de choisir un site uniqueal pour tout le spectre de fréquences
considérées. Pour tester lefficacité et découles avantages de cette méthode a la
détermination de I'effet de site topographique, s1auons recours a une stratégie numérique.
La simulation numérique 3D de la propagation degesrsismiques nous permettra d’associer
une topographie réaliste en trois dimensions aesaéseaux de configuration variable. Nous
testerons ainsi la stabilité de I'approche stafistides rapports spectraux et comparerons son
efficacité avec celle de la méthode classique bag€éen site de référence unique.

Dans le méme temps, nous évaluerons l'apport deslaiions 3D par rapport aux

simulations 2D sur I'estimation des coefficientamplification topographique.



1.1 Le code en différences finies SHAKE3D

Nos simulations numeériques du mouvement du sol swligitation sismique sont
réalisées a l'aide du code en différences finies guilles partiellement en quinconce
SHAKE3D écrit par Victor M. Cruz-Atienza [Cruz-Atiea & Virieux, 2004 ; Cruz-Atienza,
2006 ; Cruz-Atienzeet al, 2007a, 2007b]. Ce code séquentiel permet la gedjpan de
champs d’'ondes complets dans un milieu 3D arb#naémt hétérogene comprenant des
interfaces et surfaces libres de géométries coraplf@ruz-Atienzaet al, 2007b]. Il offre la
possibilité d’étudier I'influence de différentesigttures 3D et de la variation des parametres
rhéologiques (¥, Vs, Qr, Qs et la densité) sur la réponse sismique en surécen
profondeur.

Le code est basé sur la discrétisation en diff@efinies des équations viscoélastiques
avec pour variables le tenseur des contraintes\atdteur vitesse. Ces derniers sont sépares et
décalés spatialement I'un par rapport a I'autresddeux grilles en quinconce [Saengeal,
2000]. Cette approche partiellement en quincont@résise et peu colteuse pour simuler la
propagation des ondes en présence d’'une topogrdphiggométrie quelconque [Saenger &
Bohlen, 2004 ; Bohlen & Saenger, 2006].

Le modéle est discrétisé de maniere réguliére tlaspace, ou chaque interface est
décrite en attribuant correctement les valeurspdegriétés rhéologiques a chaque nceud de la
grille numeérique [Cruz-Atienza, 2006]. La surfagbré est réalisée par l'attribution des
propriétés du vide au-dessus de l'interface, cgpguinet de vérifier la condition de contrainte
normale nulle. L'interface entre un solide et uguide est représentée de facon similaire
[Cruz-Atienzaet al, 2007b].

Afin d’éviter les réflexions parasites aux limitestérieures du domaine de calcul, des
conditions d’absorption de I'énergie sont appliquélans une couche extérieure sur tous les
bords du modele. Cette couche, appelée PNRerféctly Matched Layerdéveloppée
initialement par Berenger, 1994), simule un denpiaes infini en dissipant I'énergie et en

evitant son retour vers l'intérieur du modéle [GAtenza, 2006].



Le code SHAKE3D opere au deuxieme et au quatriehe @le précision dans lI'espace
pour les milieux infinis hétérogenes. Dans le cas demi-espace, les conditions a la surface
libre forcent I'utilisation d’'opérateurs d’ordre we afin de préserver la stabilité du calcul
[Cruz-Atienza, 2006].

Trois types de source sismique sont possibles solitce isotrope (explosive), 2/
dislocation du milieu (double couple) et 3/ foraksvolume. Dans tous les cas la source est
ponctuelle et appliquée a l'intérieur du domainedieul sur un support spatial gaussien.

1.2  Détermination de la frequence maximale des siaux calculés

Pour assurer la stabilité du calcul, les méthodeméniques discrétes requiérent un
nombre minimal de nceuds de grille par longueur déomoulue, nombre qui difféere selon la
méthode et son implémentation. Ainsi le pas deriéegest soit défini par I'utilisateur en
respectant des conditions telles que celles décadit@&essous, soit directement calculé en
entrée du code.

Concernant le code SHAKE3D, le nombre de nceudfopgueur d'ondeN;,) doit étre
égal a 60 si la surface présente une topographrguda (contre seulement 30 pour une
surface plane) [Bohlen & Saenger, 2006 ; Cruz-Adsest al, 2006].

Ainsi pour une simulation en milieu topographiqgleepas spatiatix est fonction de la

fréquence maximale voulue selon I'équation suivante :

ou correspond a la vitesse sismique minimale contdans le modéle (hormis la vitesse
nulle exprimant le vide), soit logiguement la véesninimale des ondes S.

Le pas temporaldt doit quant a lui respecter I'équation suivante :

ou correspond cette fois-ci a la vitesse maximaldezare dans le modéle.



L'utilisateur doit donc calibrer les caractéristegudu modele pour que le calcul soit
stable dans la bande de fréquences voulues. Gaitielie fréquences est fonction de I'écart
maximal entre les vitesses du milieu, des dimemssitnmodéle et du pas spatial:

ou = 60 (surface topographique), et correspond a la dimension minimale du modéle

en points de grille.

Par exemple si l'utilisateur souhaite obtenir deédtions du mouvement du sol
jusqu'a 5 Hz, pour un milieu homogene opl?/5000 m/s et Y= 3000 m/s, le pas de la grille

numeriquedx doit étre égal a 10 m :

Pour conserver la méme fréquence maximale mais @veco/itesse minimum égale a
500 m/s, le pas de la grille doit descendre a mdénd m.

Diminuer le pas de la grille, méme si cela est sgaiee pour simuler dans les
frequences concernant les effets de site, n’est yraschoix anodin car il augmente
considérablement les besoins en mémoire vive sumichines de calcul. Par exemple pour
le code SHAKE3D qui utilise une grille régulierayider le pas spatial par deux revient a
augmenter les besoins en mémoire vive d’'un fad&par rapport aux besoins initiaux.

Classiquement, la fréquence maximale n’est pas déiegée pour les simulations

utilisant des modeles de grandes dimensions. Qeglexemples :

- Chaljubet al. (2010) ~28 28" 35knT frnax» 2 Hz
- Leeetal.(2009a) ~102 88" 100 kn? max= 1 Hz
- Cruz-Atienzaet al.(2007b) 20 20" 15 kn? fax» 1 HZ

Pour étudier l'effet de la topographie sur le moueat du sol, il est nécessaire de

simuler les fréguences supérieures. eeal. (2009b) parviennent a obtenir une fréquence



maximale de 10 Hz, mais le modéle utilisé est aeedisions bien inférieures aux exemples

qui viennent d’étre donnés : ~ 44" 10 knr.

Figure 2-1 : Captures d’écran successives de la propagation é@'wmde P depuis une source isotrope dans un relief
conique 3D a fortes pente€alcul réalisé avec le code Shake3D dans un mil@ndygene.



Figure 2-2 : Captures d’écran successives de la propagation @'wmde P depuis une source isotrope dans un rediefa
sommet platCalcul réalisé avec le code Shake3D dans un miliendgéene.



La Figure 2-1 et la Figure 2-2 montrent deux exe&wpme la propagation des ondes
calculée par SHAKE3D dans un milieu 3D ou la forsiraple de la topographie permet de
distinguer les différentes ondes propagées etadiffies par le relief. Le premier exemple
illustre la propagation des ondes dans une topbgragnique : de nombreuses diffractions
prennent place a I'intérieur du relief et sontaifjine de I'effet de site topographique (Figure
2-1). Le second exemple représente la propagat@eroddes dans une topographie conique a
sommet tronqué. On voit nettement I'effet de sdpographique a partir de 1.035 s de
propagation : I'énergie maximum est concentréeomonset du relief (Figure 2-2). A partir de
1.26 s I'énergie maximum provient d’'une zone dalisation en profondeur provoquée par la
géométrie de la surface. Cette représentation maqifun effet de site géométrique peut

également prendre place en profondeur au coeur dsifma

L # s

La plupart des applications numériques qui vontreuont été réalisées sur le modéle
topographique de la Grande Montagne de Rustrelchdae. Ce relief (Figure 2-3) est situé a
'aplomb de la galerie souterraine du LSBB (Laboirat Souterrain a Bas Bruit de Rustrel —

Pays d’Apt).

Figure 2-3 :Le lieu-dit « la Grande Montagne » & Rustrel, Vauske.La galerie souterraine du LSBB (Laboratoire
Souterrain a Bas Bruit) se situe a 500 m de profamdous le sommet principal. L'entrée au labonaae trouve dans la
Grande Combe (vallon & droite de la photographggurce : LSBB].



Ancien site militaire converti depuis 1997 en laioire de recherche académique, le
LSBB (http://Isbb.oca.eu) est une plateforme d&eethe transdisciplinaire bénéficiant d’'un
environnement naturel avec un faible impact antlguog L'infrastructure du laboratoire
permet d’accéder conjointement au sein d'une mateé carbonatée, analogue des champs
pétroliferes du Moyen-Orient, et a la zone nonretuwu karst de I'aquifére de Fontaine-de-
Vaucluse. Le LSBB est labellisite instrumenté en Terre Interpar I'INSU depuis 2009. II

est possible d’y mener des expériences a diffésgatafondeurs et en surface.

Figure 2-4 :Modele topographique de la Grande Montagne, Vaudulsa structure en noire représente la galerie
souterraine du LSBB. La distance verticale entediignes de niveau est de 20 m.

Le modéele numérique de cette topographie est dislgoavec au mieux une résolution
a 4 m dans la partie la plus proche du laboratdieerelief considéré dans les simulations
numeriques qui seront présentées (Figure 2-4) eourne variété de formes topographiques :

des zones élevées (la Grande Montagne, le Pointe,d&but du plateau d’Albion au Nord-



Est) et des zones basses (la Grande Combe, lenwld ouras, et le bord du bassin d’Apt au

Sud-Ouest). Ces topographies ont différentes agatans et orientations.
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Abstract

Quantitative predictions of the ground motion aringdition due to surface topography still
present a challenge for the scientific communitgspite numerous studies on this topic, no
consensus exists about the method to use and ldiggrepancies remain between
observations and model predictions. By means oh@Derical simulations we quantitatively
compare amplification assessments yielded by tferdnt approaches: the classical site to
reference spectral ratio method (“Single Referéviethod”, SRM) and the statistical spectral
ratio method (“Median Reference Method”, MRM). Thendamental assumptions of the



SRM are verified for flat ground surface but remaliificult to verify for irregular
topography. Conversely, the assumptions of the M&&valid for irregular topography. We
demonstrate the strong dependency of the SRM sesnlthe choice of a reference site. On
the other hand, we also demonstrate the robustri¢se MRM that remains insensitive to the

number of the observational points.

IV.1 Introduction

Surface topography is known to significantly afféhe ground motion due to the
incidence of seismic waves. Numerous observatiomsgl strong earthquakes have shown a
higher level of damage on the top of hills, as cared to the levels observed on flat grounds
or hollow topographies (Trifunac and Hudson, 19Bdaore, 1972Celebi, 1987; Kawase and
Aki, 1990; Spudictet al, 1996; Bouchon and Barker, 1996; Assimaikal, 2005a). This so-
called topographic site effect has been regulagigorded ever since its first description
(Trifunac and Hudson, 1971). The highest topogm@apbgions are mostly affected by an
amplification of the ground motion in a frequen@nd which depends on the characteristic
dimension of the relief (Boore, 1972, 1973; Bouch@f873; Durandet al, 1999). This
frequency band often ranges from 1 to 20 Hz, thastaining frequencies typically
considered for paraseismic structural design.

This phenomenon is of great concern for the sei$mmard assessment in mountainous
areas. The topographic site effect has been qtinadibawell described. However, quantitative
ground motion predictions including the topograpsiie effects within the proper frequency
band remains a challenge for the research comm(@éij et al, 1988; Bouchon and Barker,
1996; Ashford and Sitar, 1997). Numerous studie® limeen performed on this topic; yet no
general agreement exists about the method to Usevé2-Garciat al, 1996, 1997). There is
also no agreement about the importance of this gghenon: some authors tend to consider
the topographic site effect as a first order onavip and West, 1973; Tucket al, 1984;
Geli et al, 1988; Umedat al, 1987; Bard and Méneroud, 1987; Ga#¢tal, 2000), while
others disagree (Rogezsal, 1974; Pedersest al, 1994).

Such controversy is mainly due to the discrepanostaeen the predicted and observed

amplification levels. Ground motion simulations kvibpography have been conducted since



the phenomenon was first described in 1972 (Bot8%2). Nevertheless, the predicted
amplification levels often underestimate the obatons (Geliet al, 1988; Bouchon and
Barker, 1996; Sanchez-Sesma and Campillo, 1991plification is commonly expressed in
terms of the spectral ratio between the waves anadiat the top (assumed as maximal) and
at the bottom (assumed as not amplified) of a hillthe frequency band of interest, the
calculated ratios rarely exceed 2 (Boore, 1972;dRon, 1973; Wong, 1982; Kawase and
Aki, 1990; Pederseat al, 1994; Bouchon and Barker, 1996; Assimakal, 2005a, 2005b),
while the observed ratios very often exceed thiedimold and may reach up to 10 (Davis and
West, 1973; Gelet al, 1988; Umedaet al, 1987; Bard and Méneroud, 1987; Ga#e¢tal,
2000). Some authors attributed such discrepanciéiset fact that the medium was described
in 2D (Geliet al, 1988; Bouchon and Barker, 1996). The 3D grountlanaalculations tend
to decrease the disparity between the calculatedodrserved spectral ratios (Le¢ al,
2009a, 2009b; this paper).

Despite all previous investigations, it is stilffaiult to compare topographic site effect
assessments for different study cases. The strateggt commonly used to calculate the
topographic site effect is the site-to-referencecsal ratio methodSingle Reference Method
SRM) (Davis and West, 1973; Tucketr al, 1984; Bard and Méneroud, 1987; Celebi, 1987,
Umedaet al, 1987; Pederseet al, 1994; Nechtscheiat al, 1995; Gaffeet al, 2000). This
method is easy and fast, adequate to real datadeesh’'t need a high number of stations.
The spectral ratio can be directly used for thems& hazard parameterization.

However, this method requires the definition oéBerence site, which is not affected by
site effects. Some authors point out that the periference site does not exist (Tuc&eal,
1984; Chavez-Garciat al, 1996; Steidlet al, 1996). Numerous studies use the foot of the
hill as the reference site (Bard and Méneroud, 1983i et al, 1988; Pederseet al, 1994),
but other studies show that this region is affeddgda deamplification (Bouchon, 1973;
Nechtscheiret al, 1995). The choice of the reference site is @ititf not suitable, it can lead
to overestimation or underestimation of the amgifiion at the top of the topography (Tucker
et al, 1984; Geliet al, 1988). Since each study has its own refereneg isits difficult to
compare the estimates of the topographic site edigtained for different regions of interest.

To overcome this problem, some authors performechemgal simulations of the
ground motion considering the outcome seismograam & flat topography as the reference
(Boore, 1972; Bouchon, 1973; Boogeal, 1981; Wong, 1982; Bouchon and Barker, 1996;



Lee et al, 2009a, 2009b). This reference can be considesembsolute but is strictly non-
realistic. Therefore comparison between the obskeanel predicted data remains impossible.
Wilson and Pavlis (2000) have introduced a stafstspectral ratio methodvigdian
Reference MethgdVIRM). The reference is no longer a specific ditet the whole studied
area. If the area contains a wide variety of topppic featurese(g. hills, slopes and
hollows), the reference becomes a regional mea®nethnat can be considered as the median
ground motion of the mountainous area. Site effacés thus present in specific subareas

where the amplitude of the ground motion diffemirthe median reference one.

Wilson and Pavlis (2000) used the MRM on a flatdhaock site, while Poppeliers and
Pavlis (2002) applied this statistical approachaanartificial regular slope, covered with an
array extending for only 10 m along the verticalediion. The array used by Wilson and
Pavlis (2000) was composed of 36 stations distethudver the area of 1225 m2 with an
interspacing of 7 m, whereas Poppeliers and P§i62) used 35 stations distributed over
the area of 2400 m2 with an interspacing of 10 mesE authors showed the efficacy of the
MRM applied to regular dense arrays with a very Isagaerture. While we agree that these
dense arrays are of major utility for site effem$sessments, we estimate that the MRM can be
as well useful when applied to sparse and irregataays. In this study we present more
insights on this method. We show that the MRM igat value for site effect assessments
on complex and steep topographies, particularlynmie definition of a reference site is
difficult or arbitrary.

This method can be applied to field experimentsalt also be applied to numerical
simulations, depending on the availability of bathigh-resolution digital map of the surface
topography, and some estimation of the near-sudarsgnic velocity structure.

In this study we assess the site effect in diffetepographic models by using both the
SRM and MRM. We show that the latter method reprissa very robust strategy allowing
the comparison of site effects between differentlgtcases. Estimates of the deviation from
each method are given, confirming the higher stglof the MRM. We use both methods to
illustrate as well the advantages of this morelstatatistical approach that makes the choice

of a reference significantly easier.

All the results presented in this paper correspmnground motion simulations due to

isotropic sources in a homogeneous halfspace agdryean irregular topography.



Our simulations were done with the SHAKE3D finitéfetence code (Cruz-Atienzet
al., 2007a, 2007b), which allows modeling the propagadf seismic waves in a complex 3D
heterogeneous media with realistic surface topdgray/e used a high-resolution digital map
of the ground topography of the area in which thtertDisciplinary Underground Science
and Technology Laboratory (LSBB, France, http:blsioa.eu) is located. A temporary
seismic array is being used for imaging the medtonbuild a heterogeneous 3D model
(Maufroy et al, subm. 201D The LSBB facilities will shortly allow us to mekthe

comparison between the real and predicted seisaté d

IV.2 Two methods to estimate the topographic sitefiect

IV.2.A  The Single Reference Method (SRM)

The most classical and commonly used method totyahe topographic site effect
function is the site-to-reference spectral raticdhod (Borcherdt, 1970), hereafter referred to
as the SRM.

To isolate the effect of the topography from otledfects affecting the seismic
wavefield, recordings in two separated sites aguired. The SRM assumes that the only
difference between these recordings is due tofteetef the topography. It also assumes that
one of the sitesi.e. the reference site) is not affected by this effedt other factors

determining the wavefield are constant (Davis aresiV1973; Field and Jacob, 1995).

Following Davis and West (1973), the seismic grouration recorded at a statioron

the componentfrom a sourc& may be defined as:

where is the source function, is the Earth propagation transfer function between
the source and the region of interest, is the topographic site effect function and

is the rest of near-surface effects at the statchre to the local geology.



By assuming that , : and
» 1 (Davis and West, 1973), the topographic siteatffunction atp can
be approximated by:

where the subscriptéf means “at the reference site”. Conditions mergtbabove may be
satisfied when using small-aperture arrays, extmpthe following two local conditions: 1)
, which requires the reference site to be closeugimao p; and 2)

, Which requires that the reference site does xyergence the effect due to the
topography present gt Both conditions may not be compatible since #mad one requires
the reference site to be far away frpnfPederseret al, 1994; Chavez-Garciet al, 1996).
Such experimental configuration is certainly unljkéo exist in the field. The hypotheses
behind the SRM thus require exceptional experimaaafigurations so that both antithetic

conditions are satisfied simultaneously.

IV.2.B  The Median Reference Method (MRM)

Wilson and Pavlis (2000) introduced a statistiggdraach involving the median of the
spectral ratios for a given station array. Spectiibs are calculated for all possible couples
of stations, disregarding their locations. A statédly determined amplification factor at a
given station may be thus obtained by calculatimgrhedian value of all ratios between this
station and all the others (including itself). Tiog@ographic site effect function at a

stationi on the componeijtfrom a sourcé is then expressed as:

where is the number of the stations in the seismic atiay recorded the evektWilson
and Pavlis, 2000).

The MRM simplifies the choice of a reference siallestations are taken into account.
The reference becomes the median spectrum of thg and is no more a subjectively chosen

single site. In the following we illustrate the acacy of this statistical approach. We’'ll see as



well that the site effects estimated from both MieM and SRM become strictly equivalent

when the reference site is correctly chosen irSiR#.

IV.3 3D finite-difference modeling of the topograplic site effect

Simulations in this study were done using the SHAREpartly-staggered finite-
difference code (Cruz-Atienza, 2006), initially @éésped to simulate the dynamic rupture of
earthquakes in complex media (Cruz-Atiertaal, 2007a). The code simulates an infinite
halfspace by applying Perfectly Matched Layer (PMibsorbing boundary conditions in
every external limit of the computational domairedgsCruz-Atienza, 2006 and references
therein). To integrate the surface topography insimulations we use the vacuum-formalism
technique at the top of the model, which verifiexumately the free-surface boundary
conditions provided that 60 grid points per minimwavelength are guaranteed everywhere
over the surface topography (Bohlen and Saeng@6)20he elastic and isotropic medium is
entirely described in every grid point by the densi and both the P- and S-wave speeds,
denoted as ¥and \k respectively. We considered isotropic seismic ceslir{.e. explosive
sources) with a Gaussian-like time evolution byiagdhe equivalent distribution of body

forces to the equation of motion (Cruz-Atieretaal,, 2007Db).

For all simulations we assume the same homogenelagic model with properties
given by Wb = 5.0 km/s, ¥ = 3.0 km/s and = 2.6 g/cm. The model surface geometry
corresponds to the high-resolution topographic alens of the LSBB site. The model is
discretized with a grid size of 10 m, which yieldsfrequency resolution of 5 Hz. Wave
propagation simulations were run in a model witmelisions 5 5 7 kn? and the
propagation time of 5 s. They required 12 Gb of RAMmMory and the computational time
ranging from 20 to 72 hours depending on the coergquawer.

The choice of both a homogeneous model and isatsapirce excitations was made in
order to isolate the topographic site effect sa theould be objectively analyzed. Therefore,
in our model we only consider incident P-waves bath P and S reflected waves that may
generate non-dispersive Rayleigh trains along the surface. In this specific model, the
topographic site effect is only dependent on therc®mtopography configuration. Figure 1

shows the model topography along with some syrthvediveforms recorded in four different



but closely located sites. Note the strong diffeemnin peak velocities and waveforms that are
essentially due to the surface topography. Thedgmmhic site effect is thus clearly observed
in the amplitudes, which may differ by a factortbfee between two neighboring stations
(Figure 1c). In both couples of the closely locastations, A-B and C-D, we find that the
higher is the site elevation, the higher is thekpesocity. Our results at the station A (Figure
la) illustrate furthermore the possibility of olptiaig relatively smaller amplitudes at a site

located in an overall elevated region, but withsnaaller scale valley (see Figure 1b).

Figure 1 : Sample waveforms calculated with the SHAKE3D finite-@iftnce code for an array of 400 stations covering
the area of the LSBB Underground Laboratory sifEhe 3D digitalized topographic surface of the sites used in the
calculations. The positions of the stations argdated in (b) by the black dots. The waveforms, need at two pairs of the
stations specified in (b) by the circles, are conegao illustrate the topography impact on the wiave amplitudes (a and
). The isotropic source is located in the southerestorner of the model, at 5 km depth. Equidistamiccontour lines is

20m.

IV.4  Analysis of a study case to assess the topopglac site effect

Figure 2 presents the site effect assessments plyirzgp both the SRM and MRM
strategies. To this purpose we consider a densengearray consisting of 400 equidistant
stations covering a variety of topographic featufelck dots on Figure 2a), including
elevated areas and valleys surrounding the LSBE. diinay thus partly covers the Albion
plateau and the Apt basin edge. Such topographiifes have different orientations and
steepness. The source (indicated by the red @rcleigure 2a) is located to the southwest of

the array at 5 km depth.



Figure 2 : (a) LSBB topographic model covered by the dense squarayeof the stations indicated by the black dots.
Contour lines represent elevation with 20 m equidista The isotropic source (indicated by the redle)rdetonated
southwestward at 5 km depth. Mistribution of the spectral ratios extracted fohtee array stations R, V and §pecified
in (a) by the green dots. Amplification factorssayed as colored pixels) are calculated with tHeNiAfor the arrays
consisting of (c) all 400 stations, (d) 100 stai@nd (e) 25 stations. Arrays used in (d) and (egwenstructed from the
full array by retaining 1 station out of 4 and a@ft16 stations respectively. MRM calculation isfpemed for the frequency
of 3 Hz along the Y component.

IV.4.A MRM site effect estimates

The distribution of the single-reference spectratior values i(e. SRM estimates,
equation 1) over the whole array for three selesttions is illustrated in Figure 2b. The
panels in this figure are constructed by usingstia¢ion R, V or S as the sipein equation 1
and the 400 stations alternately as thersiteFigure 2b shows the number of ratios calculated
in this way (with a total of 400 ratios) versusithelues at 3 Hz on the Y component. The
distribution obtained at the stations located ithridge and a valley (see stations R and V)
is not Gaussian and can be considered as a Welistrilbution. Such a distribution requires
using the median rather than the average when iagptiie statistical amplification factor

technique ile. MRM estimates) at a given location. The mean wadrestimate the MRM



amplification factors. On the other hand, statidmsated in non-amplified areas typically
present a well defined unimodal distribution, withost of the amplification factors

concentrated between 1.0 and 2.0, and similar loantties for the other ratios in the whole
range of possible values (see station S on Fighyewhich implies a median equal toike(

no amplification effect).

To analyze the robustness of the site effect esdgsnasing the MRM (equation 2) we
performed calculations for the three regularly sobarrays consisting of 400 stations (Figure
2c), 100 stations (Figure 2d) and 25 stations (feigee). In order to better appreciate the
ground motion behavior in the whole area, the MRipkfication factors at 3 Hz computed
in each case are superimposed on the topography.

Figure 2c clearly reveals a spatial correlationveein the MRM amplification factor
pattern and the topography. In general, high amptibn factors cover elevated areasy(
ridges) while low factors coincide with lower ardagy.valleys). In this particular simulation,
the MRM factors can reach the values of up to &8l remain typically around 2.5 in the
amplified areas. These values are in the same rasghose obtained from other studies
(summarized in Gelket al, 1988). Deamplifications are observed along tHeeys and are of
the same order as the amplification in the ridges.

Figure 2 also shows that the amplification pattexmains stable independently of the
number of the stations considered in the calculatitsee Figures 2d and 2e). Figure 3
presents the MRM amplification factors in 25 stai@omputed with the three different array
densities. Discrepancies between estimates ifalktations are within the 5% of the values
obtained in the case of 400 stations, demonstratiagobustness of the MRM technique in
assessing the topographic site effect. If the anas/a good coverage of the studied area, the
stations density has a weak influence on the MRMpldication factor estimates. A high-
density array may be useful to obtain a high-resmiumap of the MRM amplification factors
(Figure 2c). A lower amount of stations leads tova-resolution map (Figure 2e), which still

contains the reliable information on the topograysiie effect, as demonstrated by Figure 3.



Figure 3 : The MRM amplification factors obtained for 25 testatiations by using the median calculated on 25 istas
(dotted line) 100 stationgdashed linepnd 400 stationgsolid line)

Our results suggest a new methodological appraoadield experiments, in which the
station density is never as high as in simulati®mevided that a good knowledge of the near-
surface geology underneath the area of interesaaogography map are available, the MRM
amplification factors obtained from the field datey be used to calibrate the numerical
modeling. Once the calibration is done, the usa synthetic denser array allows obtaining a

higher resolution map of the amplification factorghe field.

IV.4.B Comparison between the SRM and MRM

To compare the performance of the MRM and SRM tegles, let us consider an array
with a number of stations comparable to the numidgch is commonly found in the field.
The number of stations may be small. Thereforeydetonsider only 8 stations. The stations
are located in our topographic model in a suitatdy to sample an a priori interesting ridge
effect (Figure 4). As reference sites we will calesithe stations lying within a valley.

In order to apply the SRM to these data, we mufihele reference site. This is not
intuitive since, a priori, at least two referenées seem to be appropriate, namely station 4,
located between the two hills at the central parthe bottom of the area of interest, and
station 1, located at the foot of the Albion plateahich is the main topographic feature in

the area (Figure 4).



Using station 4 as the reference site, the SRMligidte results indicated by the circles
in Figure 5. They predict a maximum amplificaticactor of 2.4 at station 6 located on a
sharp crest. When station 1, located at the fodh@fAlbion plateau, is used as the reference
site (triangles in Figure 5), calculations predid deamplification i(e. all amplification
factors are bigger than one). At the same timdiost® exhibits an amplification factor of
3.68, which is by 53% higher than the value obthiméhen station 4 was taken as the
reference. Station 7, located on a slope 140 mvwbéihe top of the mountain, also appears
amplified.

These results, which strongly depend on the choicide reference site, are not that
intuitive and clearly illustrate the difficultiesherent to the SRM technique. Interpretations
thus may significantly change when changing therszfce site. In this particular case, a
reference site chosen in a deamplified area wilidtdo overestimate the absolute

amplification.

Figure 4 : Full synthetic seismic arraysmall black dotsyuperimposed on the LSBB topographic madalso indicated by
the numbered black circles are 8 test stationschvkere used in the study to compare the SRM ankliRid.



Figure 5 : Comparison of the amplification factors obtained ftine 8 stationgshown in Figure 4yvith the SRM
(diamonds: using station #1 as reference, circlesng station #4 as referencaid the MRM(squares: median on those 8
stations, dots: median on 400 stations).

Results yielded by the MRM using the same 8 statiare displayed in Figure 5
(squares). They confirm the robustness of this @ggr when compared with those obtained
with the same technique but using the 400 stafjblagk dots). Despite the drastic diminution
of the stations density, the amplification valuesain comparable and stable. Even if neither
of both arrays covers the same area, their geomaptures the essential topology of the free
surface, sampling the whole variety of positive amebative topographic features. This
condition makes the MRM more robust than the SRMcaiculating amplification factors.
Furthermore, it can be easily done even with ag&@ations.

Due to the statistical basis of the MRM, this methwrks best when the amplification
level of 1 is covered by the station array, and nvtilee number of the deamplified stations is
about the same as the number of the amplified ohles.best choice to design the array
geometry is to cover the valleys, the slopes amrdstimmits with approximately the same
number of the stations. As pointed out earlier,ittagor difficulty of the SRM is to choose the

reference site correctly; while in the MRM, theemefnce level is determined statistically.

To compare the stability of the two methods, wdqgrar a test under drastic conditions.

We quantify the capacity of each method by estingatine factor between a random



amplitude ranging from 0.1 to 10 and an absolukreace level equal to 1. To keep the same
conditions as in common field experiments, onlymphtudes (.e. 7 stations) are used for the
calculation. All the seven amplitudes are randoilnes so the distribution between amplified
and deamplified values may not be equal. The reteraite for the SRM is randomly chosen
among these 7 stations. We performed 1000 randgerigrated trials, each one based upon a
different set of seven amplitudes. Despite sucl banditions, the average deviation between
the MRM factor and the absolute amplification fact®+ 30 %, while the corresponding
deviation for the SRM amplification factor exceed$00 %. This shows that even if the best
conditions are not met, the MRM has a better dtgkithan the SRM when the user has no
validated data to unambiguously define a referesiitee

Chavez-Garciat al. (1990) determined that the total uncertainty ieitfSRM results
from a field experiment was about a factor of 2isThigh value is equivalent to our estimate
of the SRM deviation exceeding 100%.

IV.5 Influence of topographic roughness

Patterns of the MRM amplification factors may sfgaintly change depending on the
roughness of the topography. These patterns anelyrdgtermined by the surface steepness
and differential elevations along with the wavefiflequency content. Figure 6 illustrates the
strong impact of these factors on the seismic respaver the LSBB topographic model for
the same source location considered in Section gcaling factor is applied on this relief to
smooth (Figures 6b and 6c) or accentuate (Figuyeh@eoriginal LSBB topography (Figure
6d). The amplification factors have different magdes from one model to another, even if
amplification always occurs on the positive religfhile deamplification occurs on the
negative reliefs. Smooth slopes and low altitudesipce no or weak effects, while strong
slopes and high altitudes produce medium to steonglification effects. The same pattern is
observed for the deamplification in the valleys.efidiore, the location of the MRM
amplification factors is coherent with the topodrgpshape. As expected, the maximum
amplification is frequency and component dependEmi result is in perfect agreement with
the previous field and numerical studies (Boucht®y/3; Geliet al, 1988; Bouchon and
Barker, 1996; Durandt al, 1999).



Figure 6 : The MRM amplification factors for homogereous models with realistic topography derived fronthe
original LSBB model: a) first order slope, and real topography witstaling factor equal to b) 0.1, c) 0.5, d) 1.02.€)on
the topography level. Receivers are spread witherstiuare area whose borders are indicated by tie livies on the
topographic model in column b, with one stationrgvi®0 m. Isotropic source is located in the soettern corner at 5 km
depth. The maximum frequency of these simulatisrisHz. Equidistance of contour lines is a) 20 p2®dm, c) 20 m,
d) 20 m, e) 40 m.

To illustrate the advantages of 3D calculationsr@@, Figure 6a shows the MRM
amplification factors obtained on the first ordéope of the Albion plateau with the inner
valleys not taken into account. This simplifieddgpaphy can be considered as a 2.5D model.
Only a weak amplification is observed along the madge, with the MRM amplification
factors not exceeding values of 2.0 at 3 Hz aldregx component. Such a small level of

amplification is typically observed in 2D calcutats (Geliet al, 1988). 2D simulations can



be useful to determine roughly the frequencies amanponents of the maximum
amplification. However, in this case the amplifioat pattern is not as accurate as the one
obtained with the 3D calculations, which provide renodetails and slightly larger
amplifications at the most accentuated topographints. As suggested by Geli al. (1988)
and Bouchon and Barker (1996), the 3D simulatidiisvamuch more reliable amplification
estimates that are closer to the levels observedaihdata. Furthermore, our results obtained
with the MRM do not contradict those calculatedhviie SRM in the previous studies.

IV.6 Influence of source location

The MRM amplification patterns obtained for the LEBBopography (Figure 6) may
also significantly change depending on the sourcation. This dependence on the geometry
of the incident wavefield is not easy to understamdase of such an intricate relief. In order
to simplify the analysis, instead of the LSBB topgghic model we use a simpler model
described by a cone stretched along the y dire¢kagure 7). Because of its oval horizontal
cross section, this cone has a variety of slopgbatove expect different amplification levels
depending on the azimuth of the incident wavefiéldyure 7 shows the results for three
different source-topography configurations. Incases, the maximum MRM amplification of
the ground motion occurs at the crest on the sgosite to the upcoming waves. This
waves-incidence effect was already shown in 2D lopdBon (1973), and can also be
observed in our 3D simulations.

Our simplified model allows demonstrating the fumdsmtal behavior of the
topographic effect as a function of the sourcetiooaa halo with an alternating sequence of
amplification/deamplification on the slopes is prodd by the seismic waves propagating in a
positive relief. The characteristic size of thidohés frequency dependent: the higher the
frequency, the smaller the halo size (compare itee &f the maximum amplified area at the
top of the cone between 2 Hz and 3 Hz in Figure @Wonsecutive halos with decreasing
intensity are observed as the distance from theotdpe relief increases. See Figure 7b at 3
Hz for example, where two amplification zones oe thlief are separated by a thin line of

deamplification.



Figure 7 : The MRM amplification factors for three ground motiosimulations with the same topographic model and
three different source location§ndicated by the red circles in the left panelsptropic sources are at 2 km depth.
Topography maximum altitude is 700 m and the spateeen receivers is equal to 150 m.

This behavior can be observed due to simplicitthefmodel. The realistic topography
of the LSBB site, displayed in Figure 6, leads torenintricate seismic responses. To
characterize the amplification pattern irrespedyive the source location, we carried out a
large amount of simulations using the LSBB topograpmodel with different isotropic
source locations. The whole set of sources coverentire range of possible back azimuths
with a Gaussian distribution of incidence anglesteed at 35° (incidence angles smaller
than 12° and greater than 47° are poorly repredgnide results from 200 simulations are
summarized in Figure 8. The values are expressddrins of probability of exceeding a
chosen value of the MRM amplification factor ofl2.the case of the LSBB topography, the
maximum probability to overcome an amplificatiorcttar of 2 is only 30%. Note how the
highest probabilities always lie over ridges andnsuts, especially in the horizontal
components. However, the detailed spatial locatiaihe spots, where these maximum values
concentrate, changes depending on the frequencthargtound motion component. This can



be clearly seen for different frequencies in theoynponent. The higher the frequency, the
smaller should be the characteristic length of \emiridge to amplify the ground motion.
These maps help to define the areas where the faraptin due to the topography is more
likely to occur, even though this effect is farrfrdeing systematic. The 200 simulations we
analyzed show that the site effect always occurdhat scale of the most prominent
topographic features, and never at the scale glesiobservational points. The location and
size of the amplification areas as well as the camept of ground motion where the

amplification occurs depend on both the sourcetiocand its frequency.

Figure 8 : Probability of exceeding the MRM amplification fact@f 2.0 on the LSBB topography from 200 randomly
positioned isotropic sourced he results are frequency and component dependent

Our numerical tests show that the amplificatiorelam a given site may be significant,
but only for specific sources. In the case of t8B topography, 30% of the 200 sources we
tested had the potential to exceed an amplificaaeotor of 2, while only 12% could exceed a
factor of 3. This demonstrates that such a souepeident variability should be considered



as a statistical parameter which can be used tafisantly improve the reliability of the

topographic site effect assessments.

IV.7 Conclusions and perspectives

The results of our numerical tests are in genegatement with those obtained in
numerous studies (Geéit al, 1988; Kawase and Aki, 1990; Bouchon and Bark€&g61
Chavez-Garciat al, 1996; Duranckt al, 1999; Gaffetet al, 2000; Assimaket al, 2005a,
2005b). The range of amplification values foundhwite MRM is also coherent with the
values most commonly reported in the literature. Ndge demonstrated that this statistical
method provides reliable characterization and dfieation of the topographic site effect. In
addition, it remains robust regardless of the arh@iravailable stations and significantly
simplifies the choice of a reference. To guaranbteequality of the results, the topography
within the area of interest should be sampiesl (hstrumented) properly so that the seismic
stations are deployed at the summits, in the valbeyd on the slopes. A correct sampling of
the topography implies including sites with a coetplrange of amplification/deamplification
site effects. Under this condition, the amplificatifactor of 1 corresponds to no site effect.
Numerical simulations generated from real topogeplare the best way to design the

sampling strategy to be deployed in the field.

Our results show that the number of stations iscnotal when using the MRM, which
remains stable and thus presents interest forighe éxperiments. While the choice of the
reference station has strong implications on thé1SRtimates, the MRM yields estimates
which are very close to the reference ones obtaiviid the same number of stations. The
location of the no-effect level may vary dependamgthe frequency, making it impossible to
define a unique reference site valid for the whatefield frequency band. The MRM has a
better ability to solve that problem. Using the MRdcompute the topographic amplification
factors brings the possibility of comparison betweédferent study cases, since the reference

is no more a specific point but the median groumdion in the area of interest.

Numerical simulations in case of the high-resolutitopography of the inter-
Disciplinary Underground Science and Technology dratory (LSBB) show that the
topographic site effect is systematic at the sadldills, but due to the source location



variability it is never systematic at the scalesioigle observational points. Indeed it has been
observed that a station located at a summit casilggsrecord very different levels of
amplification between two strong earthquakes (Sguet al, 1996). We express this source-
dependant variability as a statistical parametaheftopographic site effect. Our simulations,
performed for the LSBB site, show that for an adry source location there is a 30%
probability to exceed an amplification factor ofahd a 12% probability to exceed a factor of
3.

One of the purposes of numerical simulations ishélp understanding the ground
motion in areas where the hazard is imminent. T® ¢hd, the numerical predictions should
be as close as possible to the real data. The eamplof the near surface geology may
completely modify the pattern of site effects, éample due to seismic waves channeling,
scattering or amplification over low velocity sedints. Therefore, the realistic 3D velocity
models are fundamental to perform the reliableeditects assessments. A good knowledge of
the propagation medium at the LSBB site, includieglogic, hydrologic and seismic data, is
required. Recently, Maufrogt al. (subm.2010) performed a tomographic seismic imaging
study at a hectometric resolution scale. As a st, we plan to integrate this information

into the 3D topography model of the LSBB site aadgout new improved simulations.
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Description hectométrique d’un milieu terrestre a
topographie marquee
proposition d’'un protocole pour une imagerie
sismique adaptée et préparation a la construction

d’'un modele 3D héterogene réaliste






Les précédentes études sur les effets de site legurntvpographique montrent que la
géologie de subsurface peut avoir un impact masurél’amplification du mouvement
sismique dans la bande de fréquences d’intérésisanajue (1 & 20 Hz) [Rogees al, 1974 ;
Nechtscheiret al, 1995 ; Catchings & Lee, 1996 ; Ashfoedl al, 1997 ; Assimakiet al,
2005a]. Nous avons vu qu'il est souvent difficike différencier I'influence de la géologie de
l'influence de la topographie, ce qui participe ampliquer la compréhension des effets de
site en milieu topographique.

Les objets géologiques évoqués sont assez valié&gsots meubles au sommet [Celebi,
1987] ou sur les pentes [Ashfoed al, 1997], dépbts volcaniques [Umeda al, 1987],
verticalité de la stratification [Nechtschea al, 1995], fracturation locale [Nechtschesh
al., 1995], ou encore milieu hydraté sous le sommegfRset al, 1974 ; Catchings & Lee,
1996]. Toutes ces caractéristiques affectent dineent la vitesse des ondes sismiques
[Barton, 2007], et par conséquent affectent l'atodi, la fréquence et la durée du
mouvement en surface [Assimagtial, 2005a].

Ces objets hétérogenes sont « visibles » au sematicaissant lorsqu’ils présentent un

contraste de vitesse sismique marqué avec I'erv@ment [Assimaket al, 2005a].

Dés lors qu'une combinaison des effets géologiguidéspographiques est possible (car
chacun affecte le signal sismique), les caracigues du mouvement du sol au-dessus d’un
milieu hétérogene ne peuvent étre comprises sansatice le milieu traversé. Afin de
traduire ces hétérogénéités en termes de contidestatesse sismique, une imagerie sismique
de la subsurface s’avére nécessaire.

Toutefois I'imagerie sismique d’'un milieu terreséréopographie forte reste un procédé
difficile a mettre en ceuvre sur le terrain. L’insi@n tomographique des temps de trajet est un
procédé ordinairement réalisé a I'échelle pluriki&irique ou la topographie est de faible
ampleur par rapport aux dimensions de la zone exploet ou les hétérogénéités
correspondent a des grandes structures tectoriDessaet al, 2004].

Nous proposons de tester I'application de cettehaus a un milieu ou la pente de la
topographie influence fortement la géométrie dedtasition et a une échelle inférieure au

kilomeétre. L'objectif est de discerner les conteastle vitesse sismique provenant d’objets



géologiques dont les dimensions sont comparablda wariation spatiale typiqguement
observée de l'effet de site topographique. Un mat expérimental adapté au milieu
terrestre topographique et dédié a une imagerigehi@golution sera défini.

En juin 2006, une expérience d’'imagerie sismiquea2l®chelle hectométrique a pris
place sur la Grande Montagne surplombant le LSB&bg@atoire Souterrain a Bas Bruit,
Rustrel, France). Cette expérience, nommée Intgema006, a pour objectif d'imager un
milieu karstique non saturé sur un profil de 800denlong et 500 m de profondeur. Les
moyens mis en ceuvre pour la réussite de cetteierpérsont décrits dans ce chapitre, ainsi
gue le protocole mis en place et son évolution sgaiee pour de futures expériences de
méme nature, depuis l'acquisition, en passant patrditement des données, jusqu'a la
validation de I'image finale.

L’'image 2D obtenue participera a I'élaboration dimodéle 3D hétérogene réaliste du
milieu entourant le LSBB. Ce type de modele peu¢ &tilisé pour la simulation de la
propagation des ondes sismiques dans un miliete&fanes géologiques et topographiques
complexes. Ces simulations peuvent ensuite étréares a des données reelles, en vue

d’améliorer la compréhension des effets de sitéog@pues et topographiques associés.

L’expérience Interimages 2006 a proprement parlerisaplace sur le terrain du 5 au 8
juin 2006. Les installations souterraines du LSBBgermis d’ajouter I'imagerie sismique en
transmission. Les ondes émises depuis les souncesrface vont traverser le milieu imagé

jusqu’aux capteurs placés en surface et dansdgigalouterraine.

Le matériel nécessaire a I'expérience a été appartées participants suivants :
Les capteurs de surface proviennent du parc IHRe&eé pour I'lmagerie Haute
Résolution, équipement national de I'INSU) (voigtie 3-1) ;
Les capteurs sismiques verticaux installés en igalent été fournis par les
universités de Pau, Orsay, Grenoble et Toulouse ;

L’antenne sommitale a été fournie par le CETE Mgdiinée.



Le support financier provient : du PPF LSBB (a leautde 15000 €), du BOQR UNSA (a
hauteur de 20000 €), du laboratoire Géoazur (aebaute 15000 €), et du groupe Seiscope (a
hauteur de 5000 €).

Le traitement des données de I'expérience poutdittiopn d’'une image sismique, ainsi
gue son utilisation pour la caractérisation defdetle site topographique, ont été réalisés au

laboratoire Géoazur, Université de Nice Sophia-palis.

Figure 3-1 : Station d’acquisition du parc IHR (Imagerie Haute Rékition) [source : LSBB]. La station est composée
d’un capteur central a 3 composantes, et de 6 captannexes monocomposante verticale.

[I.L1  Acquisition

Une des propositions originales de I'expériencedestéaliser une imagerie sismique
2D a partir de deux lignes de récepteurs (au lienedseule). Le systeme d’acquisition profite
de la configuration particuliere disponible au LSBIBes sources sont toutes placées en
surface, le long de la pente surplombant la gatengerraine. Une premiére ligne de capteurs
de 800 m de long est installée dans la galeriecipéte du LSBB, ce qui permet de
contraindre l'imagerie en transmission, depuisdesrces en surface jusqu’aux capteurs en
profondeur. Une seconde ligne de capteurs d’env@0d m d’extension est installée en
surface, a I'aplomb de la premiére, sur la mémeeligue les sources (voir Figure 3-2). Cette
seconde ligne d’acquisition permet d’enregistrersdan dispositif de réflexion sismique les

trajets surface a surface.



Figure 3-2 : Systeme d’acquisition de I'expérience Interimage308.Les sources et récepteurs sur la surface
topographique sont placés a I'aplomb des réceptmsgtallés dans la galerie souterraine. Le profl) ®btenu est d’axe
Nord-Sud.

Le profil 2D ainsi échantillonné, d’axe Nord-Sudgesare 800 m de long sur une
profondeur variant de 500 a 200 m. Le déniveléwefase sur ces 800 m de long est de 300
m, ce qui en fait une pente assez forte de 37%(€ig-3).

27 stations sont installées sur cette pente eracirfces stations sont composées
chacune de 7 voies verticales (Figure 3-1), ceafaitit a un total de 189 capteurs pour le set
d’acquisition en surface. Cette ligne en surfatesibsee exactement a I'aplomb de la ligne en
profondeur. 150 récepteurs sont installés au pthfte la galerie souterraine pour former le
set d’acquisition en transmission.

103 tirs explosifs ont éte effectués a la surfamer gclairer le milieu entre les deux sets
d’acquisition. Parmi ces tirs, 94 sont réaliséslsyrofil sismique utilisé pour I'imagerie. Au
total, 15 kg de dynamite ont été nécessaires perisgurces explosives.

La densité des points sources et récepteurs egtleeéée afin de correspondre a la haute
résolution voulue. En surface, on trouve un capteus les 4 metres et un tir tous les 8
metres, avec deux capteurs placés entre deuwkfirgalerie on trouve un capteur tous les 5

metres.



Figure 3-3 :Installation des capteurs en forte pente pour I'eédjence Interimages 200Bource : LSBB].

1.2  Prétraitement

II.2.A  Précision des positions GPS

Pour procéder a linversion tomographique, il edtessaire d’avoir les positions les
plus précises possibles des stations et des solraes le cas de I'imagerie haute résolution
présentée, la grille représentant le milieu estllégaitous les deux meétres. Les positions
doivent donc étre données a une précision supéri®aur cela, tous les emplacements des
stations et sources sur le profil ont été mesurésde d’'un GPS dans un repere relatif. La
précision ainsi obtenue est inférieure au décimétre

Une attention particuliere est portée aux positimesticales des sources et des
récepteurs en surface. En effet, ceux-ci ne doigasatse trouver au-dessus de la surface dans
la grille numérique d’entrée au programme d’invamsisous peine de produire des artefacts
locaux dans l'image obtenue. Chaque position \adgicest contr6lée manuellement et

éventuellement ramenée sous la surface topogramhiqu



[I.2.B  Tri des traces sismiques

Les données brutes sont extraites au format SE®@&savoir corrigé la dérive horaire
des numeériseurs. Chaque tir est visualisé puigé&au écarté selon le bon fonctionnement de
'acquisition (sont écartées les traces saturéesxgsassivement bruitées). Les polarités sont

vérifiées, et inversées si nécessaire.

1.2.C Pointés manuels des ondes P

Obtenir le temps de propagation des ondes sismidapsis la source jusqu’a un
récepteur nécessite d’avoir une connaissance téessp du temps initial, autrement dit de
'horaire précis ou a eu lieu le tir explosif. Pant I'expérience Interimages 2006, nous
savons que 3,95 ms sont nécessaires a l'appaecifp@gyir donner l'ordre de tir aprés
I'émission du top GPS. Le tir s’exécute 1 ms aprdre de tir. Ainsi il s’écoule précisément
4,95 ms entre le top GPS et le temps initial. Cealdge connu associé au top GPS utilisé
pour dater les traces sismiques enregistrées pediobtenir les F exacts des tirs qui

conditionnement les temps de propagation.

Le pointé manuel de la premiére arrivée des ondest Realisé a I'aide de I'application
Matseis sous le logiciel Matlab. Cette applicatimgrmet I'intégration de traces sismiques
dans une base de données. Il est possible de iseuaks traces, de facon individuelle ou
groupée (Figure 3-4), puis de leur appliquer daiseiments (par exemple filtres en fréquence,
gains) qui vont ensuite faciliter le pointé des g@®a Les temps pointés sur la trace sont

stockés dans la base de données.

Le pointé manuel est facilité par la qualité dup@p signal sur bruit (voir Figure 3-4).
Les premiéres ondes arrivées sont nettement ineisleat pour une grande partie des
enregistrements, le pointé est précis au pas dditlbanage prés. Les incertitudes sont donc
définies a partir de ce pas d’échantillonnage, egti de 0.0005 s pour les données en
transmission échantillonnées a 2000 Hz et 0.0Qus lps données en surface échantillonnées
a 500 Hz. Ces fréquences d’enregistrement sonisaoffnent élevées pour échantillonner
correctement les formes d’onde issues des sourqesseves, qui émettent des fréquences

comprises entre 20 et 200 Hz. L'incertitude minimsun le temps d’arrivée est de 4 points



d’échantillonnage sur les données en transmissiaoih §.002 s) et 2 points d’échantillonnage

sur les données en surface (soit 0.004 s).

Figure 3-4 : Captures d’écran de I'application Matseis sous tgiciel Matlab, permettant le pointé manuel des @sc
différents niveaux de zoonT.outes les traces d’'un méme tir sont affichéegé@dn, ce qui facilite le pointé.



Le faible écart d’incertitude entre les deux setsldnnées permet de ne pas privilégier
les informations d’un set sur a l'autre. Ces vaeminimales peuvent varier, par exemple
selon la distance source a récepteur : plus ceftande augmente, moins la premiére onde
arrivée est en impétus, rendant le pointé pluscdéf Les différentes incertitudes attribuées

aux données sont discutées dans la partie suiargale I'inversion tomographique.

Les temps de propagation obtenus sont validés mé&lprésentent pas une anomalie
extréme par rapport a I'ensemble des données (caladfe de plusieurs secondes par
exemple, imputable a I'acquisition et qu’on ne pguantifier avec exactitude). Une fois
écartés les tirs défectueux ou non acquis, on comsgn nombre de données largement
satisfaisant : 90 sources effectives (contre ®eiplosifs réalisés sur le profil sismique), et

21706 pointés du temps de premiere arrivée, dddita &n transmission.

1.3 Validation des données

II.3.A  Mise en évidence d’hétérogéneéités au seinudi milieu relativement
homogéene

La lithologie entre la surface et la galerie pnrade du LSBB est constituée
principalement de calcaires, hors quelques bargggadseurs centimétriques remplis d’argile.
Il est raisonnable de considérer ce milieu comnamtéglobalement homogene a I'échelle
kilométrique ; toutefois notre intérét portant dlimfluence des structures géologiques de
subsurface sur le mouvement du sol, il est esdaidig@pouvoir décrire ces structures a une
échelle inférieure. On s’attend a ce que les olgétdogiques affectant le signal sismique
dans la bande de fréquences d'intérét parasism{ilua 20 Hz) soient de dimension
équivalente aux longueurs d’onde concernées. tldanc imager les hétérogénéités du sol a
I'échelle hectométrique, voir décamétrique.

La tomographie sismique offre la possibilité deétéw la présence d’hétérogénéités
dans un milieu globalement homogene, comme par pieedes failles et des cavités. Au
préalable on peut examiner les temps de propagailmtenus pour évaluer le degré
d’homogeénéité du milieu. Cet examen permet égalemhers’assurer que des hétérogénéités
sont bien présentes avant de procéder a I'invetsimographique.



On calcule des temps de propagation théoriques ikeunmomogene pour un set de
données semblable au set de données en transmigs&me positions des sources et
récepteurs). Ces temps de trajet théoriques sompaes aux temps de trajet observés, et I'on
définit la vitesse homogéne globale comme étanitésse sismique qui minimise les écarts
entre théoriques et observés.

Pour le set en transmission d’Interimages 200Gg catesse homogéne globale des
ondes P est égale & 4960 m/s. L'écart-type estide%4.

La Figure 3-5 compare les temps de trajet obsewgdsemps de trajet calculés dans

un milieu homogéne oupE 4960 m/s. Les deux sets présentent un bon accord

Figure 3-5 : Temps de trajet en transmission de I'onde P pappart a I'angle de propagation, pour A) les données
observées d’Interimages 2006, et B) dans un mili@ntogene ou ¥ = 4960 m/{Yméme set d’acquisition). L'angle de
propagation est I'angle entre la verticale versles et 'axe source-station. Cet angle est positifrjes rais se propageant
vers le bas de la pente, et négatif pour les raiprepageant vers le haut de la pente.

Ainsi I'environnement géologique du LSBB peut égproximé au premier ordre par
un milieu globalement homogéne. Mais le point eskerest de déterminer si des



hétérogénéités sont présentes au sein de ce nhibenbgene et si leur importance est
suffisante pour étre remarquée dans les tempsopagation.

On cherche a dégager les données qui correspoledentins a la propagation dans un
milieu de vitesse homogene globale égale a 4960 lma/$igure 3-6 est une représentation
des axes source-station sur lesquels I'écart dptrgps de propagation observé et temps
calculé comme précédemment dépasse 5% en valesluak@utrement dit dont I'écart est
supérieur a I'écart-type). Nous considérons ces apenme marquant le passage ou les rais

sismiques ont rencontré des hétérogénéites aulgemilieu calcaire homogene.

Figure 3-6 : Tracés des axes source-station ou le temps résidngie le temps de propagation observé et le tedgs
propagation calculé dans un milieu homogéne a 4960s est A) inférieur a -5%, B) supérieur a +5% du testhéorique.
Ainsi la figure A montre les axes le long desqleeistesse apparente de propagation de I'onde Fpkst rapide que 4960

m/s ; 8.7 % des rais en transmission sur Interinga?@06 sont concernés. La figure B montre les aida vitesse
apparente est plus lente que 4960 m/s, ils reptésed0,6 % des rais en transmission.

La Figure 3-6A montre les axes source-station ovitesse apparente de I'onde P est
plus rapide que 4960 m/s. Ces axes concernent amétés de sources en surface mais se
focalisent tous sur une partie seulement des réagegptsitués dans la partie Nord du profil
jusqu’a environ 400 m sur I'horizontale. lls sesermblent en un patch placé en profondeur,
dont les limites latérales ne s’étendent pas jusqus le sommet ni en bas de pente.

La Figure 3-6B montre les axes ou cette fois-coritasse apparente est plus lente que

4960 m/s. Tous ces axes se concentrent nettemesntalpartie Sud du profil.

Sur I'ensemble des rais en transmission d’Interesa2006, 8.7 % se propagent a une
vitesse apparente supérieure a la vitesse homagebale, tandis que 10.6 % se propagent a
une vitesse apparente inférieure. Ainsi une largmrté de rais, 80.7 %, présente une vitesse

apparente trés proche de 4960 m/s, ce qui conflemeelative homogénéité du milieu.



Néanmoins on peut observer que cette vitesse hormaoglebale est remarquable de par sa
valeur élevée a faible profondeur (0-500 m).

La gamme de vitesses des ondes P dans les calesiiress large a cause des variations
importantes de densité et porosité dans ces makdgarton, 2007]. Les calcaires les moins
rapides présentent une vitesse des ondes P vdga2®00 a 3000 m/s, tandis que les plus
cristallins ont une vitesse sismique qui peut dega$000 m/s [Press, 1966 ; Griffiths &
King, 1987]. La vitesse moyenne observée aux aleatde 5000 m/s classerait donc les
calcaires du LSBB parmi les plus denses. Mais ge'srl aux échelles hectométriques et

décamétriques ?

La Figure 3-6B dévoile la présence d’'un compartimermplus faible vitesse dans la
partie Sud du profil, en bas de pente. Les vitesggsiques apparentes sont plus élevées en
dehors de ce compartiment (Figure 3-6A). On s’dti@nsi a ce que l'inversion des temps de
propagation en transmission révéle un fort gradienizontal de la vitesse des ondes P. Reste
a définir la nature géologique du passage entre@eas zones.

L’étude geéologique préliminaire au percement degéderie souterraine du LSBB
[S.S.B.S. program, 1965] montre la présence spraf d’'une faille normale a fort rejet : un
décalage vertical de 50 a 100 m sépare les fornmtie part et d’autre de cette faille
pratiguement verticale. L'image tomographique ob&epermettra de calibrer la position de
cette faille vis a vis des compartiments de vitessemiques différentes.

Toutefois on remarque sur la Figure 3-6A que de&s davitesse apparente élevée se
propagent a partir de sources placées dans le comeat lent ; soit ces rais acquiérent leur
forte vitesse une fois passés dans l'autre zonkjl sxiste a cet endroit un passage rapide.

Ces deux hypothéses seront discutées a partimagle tomographique obtenue.

Pratiguement 20% des temps de propagation en trsgism portent la trace
d’hétérogénéités dans le milieu imagé ; Nous cameits cette quantité suffisante pour
procéder a I'inversion tomographique en vue d’obtienlocalisation des contrastes de vitesse

sismique.

[1.3.B Onde réfractée visible dans les données sade a surface

L’hodochrone des temps de trajet surface a surias pas une droite absolue (Figure

3-7). Lorsque la distance source a récepteur augmknvitesse apparente est plus rapide.



Ceci signifie que pour les plus grandes distanaessiples sur le profil, les rais sismiques

empruntent un trajet plus rapide en profondeurlgurajet en surface.

Figure 3-7 :Hodochrone des trajets de surface a surface.

Ce set de données en surface contient donc plasigormations sur le milieu, au-dela
de la vitesse sismique de surface. Ces informations venir s’ajouter a celles obtenues en
transmission et vont permettre de mieux contrain@sestructures sur la verticale, comme

décrit dans la partie suivante.

.4  Préparation des données a l'inversion des tengpde trajet de
'onde P

Le code d’inversion que nous utilisons est dévedopar Stéphane Operto [Desdal,
2004]. Ce code recherche le meilleur modele poqudkles temps de trajet théoriques
coincident avec les temps observés. Une foncti@ntifiant I'ajustement entre les temps

théoriques et observés est minimisée par la résoldu probleme inverse. La stratégie pour



résoudre ce probleme inverse garantit une conveeganchaque itération en utilisant une
approche linéarisée.

La grille des temps de trajet théoriques est cé&ylour chaque tir en tout point du
modele par la résolution en différences finies’é@guation eikonale [Vidale, 1988 ; Podvin &
Lecomte, 1991 ; Hole & Zelt, 1995]. Pour un coupbeirce-récepteyr le temps de trajet est
décrit par :

ou suit la géométrie du rai le long duquel le temgtsr@egre et le modele de lenteur.

Il est alors possible d’obtenir le tracé des raiarpchaque couple source-récepteur par
rétro-propagation discréte en suivant la directipposée au gradient des temps. Les tracés
obtenus pour tous les couples source-récepteurgterm de définir la matrice des dérivées
de Fréchet. On calcule en chaque cellule du maddélengueur du segment du rai qui la

traverse. En considérant ce segment de rai, I'equptécédente devient :

oui est I'index des segments du rai etla lenteur au milieu de chacun de ces segments. En

dérivant cette équation on obtient :

Le calcul de ces dérivées donne la matrice desé@kside Fréchet qui correspond a la
matrice des longueurs de rais.

Dans le probleme inverse, le modele de lenteunrextifié a chaque itération pour
rapprocher les temps théoriques aux temps de thgErvés. Résoudre le probléme inverse
revient a résoudre le systeme linéaire suivant fif@get al, 1994] :



dans lequel et , sont des matrices de lissage gaussien horizontadrécal [Toomeyet
al., 1994], est la matrice de covariance des incertitudedesutemps observeés, et
sont des scalaires qui contrdlent I'équilibre emdérdissage et I'ajustement des donnégs,
représente les petites perturbations du modéest I'index de I'itération.

Ce systeme est résolu itérativement au sens desdresi carrés avec un algorithme
LSQR [Paige & Saunders, 1982].

Cette technique de tomographie peut étre considéo@éeme objective et robuste,
I'erreur sur les temps observés étant la seuleceadierreur dans les données [Destal,
2004]. Aucune connaissance sur le milieu initigst’donc requise. En contrepartie seules les
premiéeres arrivées sont considérées, ce qui coadtonstruire une image lisse du milieu ou

la résolution est limitée a la largeur de la prem#one de Fresnel [Williamson, 1991].

Une fois les données validées, un fichier d’actjoisiest généré au format requis par le
programme d’inversion. Le modele initial est unienilhomogéne ou /= 4000 m/s. Une
vitesse tres faible est insérée au-dessus de dgrayphie pour simuler l'air, et la topographie
de la surface est explicitement décrite en entvgerdgramme d’inversion.

Le maillage du modele est a 2 m. Ce maillage finme¢ de prendre en compte toutes
les fréquences émises par les sources explosives.

La résolution obtenue avec notre dispositif perg évaluée en calculant la largeur de la
zone de Fresnel possible dans ce milieu avec datrage (la zone de Fresnel décrit
'atténuation donnée par un obstacle a la propagatiune onde vibratoire). Ainsi les
fréquences émises par les sources (fréquence leeatra00 Hz, on obtient du signal en
transmission de 20 a 200 Hz maximum sur les diswles plus courtes), propagées sur les
distances possibles dans le profil, permettent atjen des structures de 80 a 100 m en

moyenne, jusqu’a 50 m au mieux.
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Abstract

A 500 m x 800 m tomographic P-wave velocity modeinferred from a ground level-to-

gallery vertical seismic experiment conducted atititer-Disciplinary Underground Science
and Technology Laboratory (LSBB, France) that iste@ in fractured — porous carbonates.
94 shots on the surface were recorded by a ling&88f seismometers on the topographic
surface and by a line of 150 geophones in a 80@nyg, 1250-500 m depth gallery. The P-
waves velocities inferred from first-arrival trav@he inversion display a relatively large set

of values in 4000-6000 m/s range. Such Wariations correlate well with the 5 to 20%



porosity variations between the main geologicatauthat consist of two sedimentary facies
affected by a complex cemented fault zone.

Taking advantage of the known geology of the shes study explores the influence of the
acquisition geometry and of the near-surface weatheone onto the shallows-\Yomography
resolution ability. Considering the mesoscopic sadlthe targeted medium, reliable imaging
of hectometric geological bodies with 10% contrastporosities can be achieved only with
the simultaneous association of (i) a high densitgources and receivers in the monitoring
array geometry, and (ii) the consideration of thdace-to-surface first-arrival travel times as

an essential constraint to correctly image the dyitg structures.

[11.1 Introduction

Obtaining high resolution images from ground leeeb00 m depth is a major challenge
of modern geophysics because of the extreme vhtyabf the near-surface. This is mainly
related to contrasting weathering grades of geoldgnaterials and to a velocity gradient that
is extreme to anything found at greater crustatiiepvhere consolidation effects smooth out
some of the differences (Barton, 2007). Some ottia@lenges may be the dynamic response
of the near-surface rocks to seismic waves (theafled site effects, Bouchon and Barker,
1996), the geotechnical stability problems fromniels to dams and the karst phenomena in
limestones (Sjogren, 2000). A wide variety of crbste and between-gallery seismic
experiments has been performed for many years velo@ velocity models of the near
surface heterogeneities and eventually relate tlvesacities to rock properties. A strong
variability between P-wave estimations is obserdspending on the method (seismic
refraction, downhole logging, cross-hole and swefagploration, Ebiset al, 1992) which
results from the strong scale dependency of seiproigerties in the near surface. Among the
various effects that affect seismic velocitieshia hear-surface, complex stress effects related
to topography and weathering are usually considasggredominant. Indeed, it is well known
that there is a compressive stress concentratitiredoot of a slope and an extensive stress at
the top and that, in high compressive zones whatk voids are in general more closed, the
average seismic velocity is higher than in the resitee zones where voids are wide opened.
Adding to stress effects, weathering can extenddepth through high permeable

heterogeneities, generating large karstic zondéisestones for example. Such zones are low



to no-velocity (hence vacuum) zones that lead sbr@eng attenuation of the high frequency
part of the wavefield. This will cause an apparéetrease in velocity of the high velocity
layers with increasing separation of the borehatesvhich the tomography is conducted
(McCannet al, 1975). As a result, downhole sonic probe willeggsmall-scale and usually

higher velocity than the averaged cross-hole result

In the near-surface zone, the main problem is tteerestimate how accurate a
tomographic image is, given the geometry of thema layout, the rock geology and the
extent of the weathering zone.

From laboratory experiments, it is now well knowratt rock geology described by
mineralogy, cracks and pores, saturation condifidlusd characteristics, temperature and
formation pressure all have a role in velocity aaans (Spencer and Nur, 1976; Dvorlkin
al., 1999 for ex.). It is even more complex in situendrmetric to plurimetric joints and large
voids will modify seismic waves attributes and sets ray paths. Among many rock
geologies, carbonates strongly challenge tomogcaptethods from the laboratory to the
massif scale because they can display sharper -swale variations in their physical
properties related to much more complex diagemeticesses than in any other rocks (Eberli
and Baechle, 2003). Relating those propertiesigmse velocities is a big challenge because
carbonates host large natural resources (watemo#nahile their complex weathering can

cause tremendous geotechnical problems.

The aim of the tomographic experiment presentedhia paper is to couple 3D
numerical modeling of seismic P-waves propagatidh an integrated geological analysis of
a complex carbonate 500 m thick series. The exmatiniakes advantage of the high
technology facilities of the inter-Disciplinary Uejround Science and Technology
Laboratory (LSBB, http://Isbb.oca.eu) which is Itmh in Southern France. Laboratory
facilities are nested 500 m below ground surfaca lImestone massif. The experiment was
carried out in 2006 along a NO° oriented verticeEng bounded by two lines of seismic
sensors set in a 800 m long tunnel and at the grsurface 500 m above. In this study, we
first discuss how the imaging protocol can affée &ccuracy of the seismic image in such a
near-surface relatively small dimension tomograplagout. Secondly, the seismological
observations are interpreted with the geological petrophysical data collected on the site,
highlighting the scale and accuracy of rock phygosperties that can be estimated when

performing a cross-hole tomography in such a hgreous fractured-porous limestone.



1.2 LSBB geology and Interimages 2006 experimengetting

The galleries of LSBB are buried in the south folthe Albion plateau which is a 1000
m thick karstic unit located in the Southern Freidps and drained by the Fontaine-de-
Vaucluse spring located 30 km west of the site. [Hb®ratory is nested in the unsaturated
zone of the karst, the aquifer water table beingkaiut 100 m depth below the galleries
(Gaffetet al, 2003; Couturaud, 1993). LSBB is a National Undeugd Facility dedicated to
multi-physics environmental researches, in paricaoupled thermo-hydromechanical and
chemical effects related to rainfall infiltrationdiseismo-electro-magnetic waves propagation

in the unsaturated zone.

LSBB is nested in the 1000-1500 m thick successiohower Cretaceous carbonates
(Fig. 1A-B). Sedimentary facies are highly contedsfrom the bottom to the top of the
succession characterized by a progressive evoliditmn basin carbonates (Hauterivian to
Middle Barremian) to platform carbonates (Urgonitaties from Upper Barremian to
Aptian). Basin carbonates display a 600 m thicltregly homogenous succession of clayey
and shaly limestones. They can be characterizeda-lBss-than-5% porosity. Platform
carbonates display a wide variety of facies that@mnsidered a perfect analogue to current
middle-eastern oil reservoirs with porosity varyihgtween 10 and 20% (Jurgawczynski,
2007). The three urgonian sedimentary units Ul,ddd U3 can be individualized from
bottom to top (Masse, 1993a). Unit 1 is made of58 fio 200 m pile of bio-calcarenitic
carbonates with an average porosity of 10%. Umit 2 150 m thick succession of carbonates
containing ruddists and intercalated coral reefh \worosities of 15-to-more-than-20%. Unit
3 is a 50 m thick succession of calcarenitic casbes with shales and an average porosity of
10% similar to that of U1.

Regional tectonic structure of LSBB is charactatibg a fractured monoclinal oriented
N80°E and dipping 10 to 20° to the South from thauntain top to the valley floor (Fig. 1A).
The site is cut by two main sub-vertical fractuneectional families, respectively N120°E and
N20°E (Fig. 1C). The N120°E family is characterizgdtwo pluri-kilometric normal faults
respectively with 50 and 100 m vertical offsets letthe N20°E family corresponds to strike-
slip hectometric to kilometric faults (S.S.B.S. gram, 1965). Petrophysical facies of the

faults are much contrasted. Normal faults are ataraed by a 5 to 15 m thick damage-core



that is cemented by calcite cements related tccitteellation of diagenetic fluids within the
fault zone. The cemented zone extends from the faule towards the sedimentary layers
giving the fault zone the final aspect of a “trdeelgeometry” zone characterized by a less-
than-5% porosity (Fig. 1A). Strike-slip faults disp a 5 to 10 m thick damage zone with
metric to plurimetric secondary faults along whialge pluricentimetric voids or clay fillings
can be observed. The result is that the N20°Edaah be considered as highly porous zones
in LSBB area.

Figure 1 : A) Schematic NO°E geological cross section of LSBB sitéwtihe seismic tomographic zone superimposed in
grey, B) Lithostratigraphic succession and porosity variati@f the carbonate rocksC) Structural map of LSBB area
with the location of the Interimages 2006 surfademae line.



The Interimages 2006 experiment is located in thgaturated area of the cretaceous
reservoir, between LSBB galleries and the topographrface (Fig. 1A and C). The area
explored by the experiment covers one major varidd20°E normal fault, a N20°E strike-
slip fault and the two sedimentary facies, respetti the platform and basin carbonates
facies (Fig. 1A). 150 vertical geophones (14 Hzyemgistributed along the roof of a 800 m
long tunnel and 189 seismometers (0.1 Hz Ageco®4pisvere aligned on the steep
topographic surface of the massif (30% slope), Q0 200 m straight above the gallery line.
94 shots (150 g equiv. TNT) were used as seismicces buried 1.5 m below the surface
along the surface line. In the gallery, one sensaet every 5 m. On the surface line, one
sensor is set every 4 m and one shot is interchatery 8 m. Waveforms samples obtained
from the Interimages 2006 experiment are showriguréd 2.

The measure of the initial time for each shot igegi by a top GPS. 3,95 ms are
necessary for the electronic control to give thet sitrder. Another 1 ms is required for the
detonation. This way we know that the initial timel.95 ms later than the top GPS. After the
data quality control and processing for seismicgimg, the P-wave first-arrival travel times
were manually picked-up using ©Matseis application ©Matlab. P-wave velocity model
was inferred from least-squares first-arrival ttatreme inversion based on a classic local
optimization. The tomography approach used forghisly was previously described in Dessa
et al, 2004.

The under-km scale dimensions of the presented goapbic layout is not usual in
seismic tomography approach; however the high #aqu content of the explosive sources
(20 to 150 Hz), together with the high densityedeivers, allows the use of this method.



Figure 2 : A) Waveforms samples of the Interimages 2006 d@taot #29) from the gallery receivers; B) Zoonfiga
consecutive receivers (black waveforms) showing ddlayrivals and lower frequency content, indicatife strong wave
attenuation zone 500 m away from the top of maileggalC) Waveforms samples from the surface sereoay (same shot
as A).



1.3 Sensitivity analysis of the first-arrival tra vel time tomography

[11.3.A Footprint of the acquisition geometry and regularization

We performed a simple test to estimate the effefctee sensors array geometry on the
seismic image accuracy and resolution. We generatsginthetic travel time dataset in a
homogeneous medium computed for the acquisitiormgéy of the Interimages 2006
experiment. The travel time inversion is then agaplio this synthetic dataset, using the same
travel time uncertainties and smoothing regulaiorathat are used for the processing of the
real dataset. If the acquisition system providesféiciently-dense ray coverage of the target,
the final result of this inversion should be a hgaeous medium. This is nearly the case for
our data. However some weak variations can be wedgFig. 3C/D/F/H). Those variations,
that we call “model errors”, can be visualized bjptsacting the homogeneous velocity from
the true velocity model. The errors are plotted percentage of the velocity in the
homogeneous model. All tests performed from therimages 2006 data lead to variations
under £ 5%, which means that the acquisition systamproduce an acceptable and reliable
imaging of LSBB medium.

This simple homogeneous test also helped to edirhat best regularization for the
inversion. The smoothing parameters were considardoe high enough when the model
error pattern does not exhibit sharp patches andostrongly reflecting in the final model
deduced from real times inversion (examples arevshon figure 3C for an incorrect
homogeneous test and 3D/F/H for accepted test®.shioothing parameters were varied
from 400 different sets of values and the chosass avere selected when the best agreement

occurred between the homogeneous test and a loM&nRlue.



Figure 3 : P-velocity profilegC, D, F, H)from travel time inversion of data with different ggiisition sets A)
transmission-only, and G) transmission + surfacgusition set. Different ray densities (B, E) ateatested for models on
C, D, F. Model errors from homogeneous calculatesét time inversion (see text) display positive eedrs when a ¥
higher than the homogeneous velocity was obtainted iafversion, and negative blue errors for a smaWe. Spatial unit is
in meter.

[11.3.B  Homogenization of the ray density

The velocity model obtained from the transmissiapegiment by first-arrival travel
time tomography (Fig. 3D right), shows a high vépenarked rectilinear structure, spread
along a diagonal of the profile. The location aétstructure correlates with the location of the
maximum ray density (Fig. 3B). This leads us to demwhether this feature is an artifact
resulting from the non homogeneous ray coveragethef target, despite the correct
homogeneous test (Fig. 3D left).



In order to make the ray density more uniform, @ggr uncertainty is associated with
particular propagation angles. Picks uncertainty floe transmission data is assigned
according to the source-receiver distance; unceytas increased with distance, with values
respectively of 2 to 6 ms (2 ms being 4 samplingsd. The uncertainty is raised to 8 ms for
rays with over-sampled propagation angles.

120 £ 5 rays/node are kept with a low uncertaieggept on the profile’s sides where
the ray density is inevitably lower and near theereers where some data are missing when a
loss of acquisition occurred. RMS from inversiontioé transmitted travel times is equal to
2.4 + 0.3 ms. However testing ray density variaidnd not change much this RMS value,
which as a result cannot be considered very hetpfdietermine which model is the best. As
an example, the two profiles shown on figure 3D &8kdare both valid only considering the

RMS value although they display very different fimaages.

In all cases, the seismic velocities always appepo®rly defined at the extreme sides
of the tomographic image. This is due to the wegkaoverage that cannot be improved. This
ray coverage contrast produces large patch adithet can be clearly observed in the model
errors and reflected on the final model. Therethie was not considered for the parameters
determination.

The model obtained from rays with uncertaintiesebdasn propagation angles (Fig.
3E/F) is very different from the first one (Fig. &B: the location of the highest velocity
patch varies, from in-depth near the undergroutigéryafor model D to the surface for model
F.

[11.3.C  Effects of a weathered layer close to thedpographic surface

The apparent velocity for direct P-wave propagatiores corresponding to surface-to-
surface propagation paths appears much slowertligaone estimated from gallery-to-gallery
propagation paths, respectively of 3000-4000 m/s5@00-5500 m/s. The slow surface
velocities are explained by surface alterationhef inountain slope that is characterized by 2
to 10 m thick screes deposits and metric wide opp&aestified fractures.

When such a low velocity weathered zone, well cams¢d by surface-to-surface
acquisition, is introduced in the input travel ten@ig. 3G), the level of confidence into the

in-depth location of the higher velocities areasnireased and mainly constrained by the



transmission data. A high velocity patch systenadliicappears at the gallery level between
points [distance 150 m, depth 500 m] and [distad0@ m, depth 500 m], whatever

uncertainties are affected to the full data actjoisiset (Fig. 3H right). This high velocity

patch shows an elongation along the diagonal oftdhgographic image that still remains
despite any data perturbation tests, higher smogtbr higher uncertainties settings on the
diagonal travel times. This zone appears more ss lgronounced and never joins the
topographic surface. Hence it can then be congidemesxisting rapid path.

.4 Final Vp image and near-surface rock properties of the
carbonates

Figure 4 : A) Input of checkerboard test; B) Outputobieckerboard test for the final seismic profilehown on figure 3D
right).



The final model (Fig. 3H right) includes all suda@and transmission rays with
uncertainties varying only with the distance andosthing parameters chosen to keep
unmarked model errors. RMS values are of 6.0 xn@s2 The resolution given by classical
checkerboard resolution tests is good at the ceftire profile and bad on both northern and
southern sides (Fig. 4). This resolution patterstisngly related to the ray density that is low
on the southern and northern sides given the gegroéthe seismic array (Fig. 3B). Given
this resolution pattern, the velocity features wgile a very low resolution imaging of rock

heterogeneities at the seismic image sides.

When compared to the computed transmission P-wal@city of the homogeneous
case (\bp characterized by a velocity of 4960 + 248 m/s, fihal Ve tomography displays a
relatively large range of pvalues between 4000 and 6000 m/s (Fig. 5A).

At depth, there are two blocks located in the remthand the southern parts of the
image and characterized by averagaaspectively of 5000 and 4500 m/s. A sharp hotialon
Vp gradient marks the transition zone between theltlwoks at point [distance 400 m, depth
500 m] in the gallery (Fig. 5A). From surface tqtle a sharp vertical gradient characterizes
the northern velocity block with a pvincrease with depth from 4000 to 5500 m/s. This
gradient is not observed in the southern bloc. ®® geological cross section that is
superimposed to the seismic image (Fig. 5), itrbfesppears that the separation between the
two velocity blocks is the major N120°E normal ta@Fig. 5B). The sharp vertical pv
gradient observed within the northern bloc corresisao the transition between the urgonian
platform carbonates and the barremian basin catbsrigig. 5A). The low ¥ average value
of 4500 m/s above the 300 m depth characterizesethBvely high average 13 % porosity of
platform carbonates. The high-¥verage value of 5500 m/s below 300 m depth cltenaes
the less than 5 % porosity of basin carbonates. @#). The \b contrast between the two
blocks is related to the vertical shift of the facbmpartments. The southern compartment is
lower and the tomographic layout only illuminatkese tow-V, platform carbonates.

In the southern block, very slowsWalues of 3900 m/s are observed at point [distance
500 m, depth 500 m] in the gallery. These valuesespond to shots seen from 5 consecutive
sensors (Fig. 2B) that display relatively slow, Yow amplitudes and frequencies of the first
arrival wave, characteristic of an attenuation zthreg is about 25 m thick. This attenuation
zone can be identified in the gallery as a N20°Eltfaone with plurimetric fractures,

displaying clay infillings or large voids (Fig. 5&nd B).



A) Final Vp image with the main velocities units superimpos@&) Geological and petrophysical interpretative
cross-section

In the shallow 100 m thick layer close to the tapgdpic surface that is characterized by
Vp of 4000 m/s, a vertical higherp\zone of 4500 m/s with a 25 m thickness is located
between topographic poinfdistance 400 m, depth 200 m] afdistance 425 m, depth 200
m]. This noticeable feature seems to correlate nwodel error patch roughly placed at point
[distance 500 m, depth 200 m] (Fig. 3H), which lesdto question the reliability of this
higher b surface zone. Such a model error patch indicdtas the inversion process
produces an amplification artifact of the final gty around point [distance 500 m, depth

200 m], which is ~75 m apart from the point of net&t. This feature is persistent on every



generated model, even after the addition of suffacirface ray paths. Hence we consider
that this high ¥ surface zone is a real feature located betweantpfiistance 400 m, depth
200 m] and [distance 425 m, depth 200 m], but whossge and exact velocity value are
affected by the acquisition geometry.

This zone stands right above the tvansition zone observed at point [distance 400 m,
depth 500 m] in the gallery (Fig. 5A). The contiyubetween the two zones is characterized
by a heterogeneous patch of high velocities withaisions of 200 x 200 m that is roughly
centered at a point [distance 350 m, depth 400mdroaxis linking the surface high-¥Yone
with the gallery 4 transition zone (Fig. 5A). Such apVmage could reflect the complex
structure of the N120° normal fault that is chasaeed by a highly cemented low porous
thick layering with some decametric extensions I tadjacent porous layers. Large
cementing of the fault zone and adjacent protadittuspected to significantly lower the local

Urgonian facies porosity responsible of the obsgggincrease (Fig. 5B).

[11.5 Discussion and conclusion

[1.5.A Towards a near-surface imaging protocol

We showed the ability of the P-wave first-arrivedviel time inversion to image the
seismic properties of an under-km scale topographédium. In this particular setting,
checkerboard resolution tests and RMS values waremhelpful to understand and validate
the images obtained after travel time inversione Key question was to distinguish real
seismic patches from artifacts produced by the iatoqpn array geometry. Indeed, it was
shown how the travel time inversion process caaterstrong artifacts when reproducing a
homogeneous medium with a complex acquisition agaymetry. The imaging was made
easier thanks to the gallery where the seismicivere were installed. However, gallery
receivers and surface sources were not enought ta gf@bilized profile. Horizontal seismic
gradients appeared well defined at the center @fitledium, but the vertical gradients were
spread along the ray paths from the surface tobtittom. The slightest change in the
acquisition parameters greatly affected the vdrtgradients without changing the RMS
value.

More receivers installed at the surface straigbtvatihe underground ones proved to be

very helpful to stabilize the final p/image. Then, the problem inherent to the tomogcaph



layout was easily attenuated by choosing adaptedrtainties and smoothing parameters to
process the inversion. The best model was obtaoed an acquisition set that minimized
model errors from the homogeneous test, while kepfhe lowest possible RMS value. The
introduction of surface-to-surface travel timeghe acquisition set helped to improve the ray
coverage, to increase the in-depth resolution kindi low velocities at ground level, and

finally allowed to constrain thepdmage at depth.

[1.5.B Contributions to the seismic imaging of fractured-porous

carbonates

This experiment shows that matrix porosity is adprainant property that influences
the seismic ¥ propagation in the near-surface. Indeed porostytrasts of 10 % induce
velocity contrasts of 500 m/s which surprisinglyrespond to classical results obtained in the
laboratory when acoustic velocities vessels ar@ tiseconfine the samples under relatively
high states of stresses. Certainly, the interpoetaif such a result is complex if we consider
in more details the porosity variations between s$kdimentary facies in the lithological
succession and the metric to plurimetric fractiihe$ cannot be seen with such an experiment
(but that could also play a role in the observednsie velocities contrasts). Large scale
(kilometric) faults were individualized but the cphaxity of such faults in carbonates was
pointed out. Indeed, one interesting result isMh@nage of fault cementation related to fluid
circulations that do not only localize in the famdtne but also spread in adjacent sedimentary
layers. This phenomenon gives to the seismic inwdgke fault the complex appearance of a
patch of high ¥ rather than the “usual” fault image of a thickelior a layer. This is of
importance in carbonate reservoir applications esisach cemented zones can act like
impervious barriers to fluid circulations and inisseic tomography methods where such

complex geological bodies will strongly influenaasnic waves propagation.
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IV.1 Vers I'élaboration d’'une image haute résolutim par I'inversion

des formes d’'ondes

L’'image que nous avons obtenue par inversion depdede trajet n’est pas I'image
définitive du milieu, mais plutdét une image prélivaire qui sera utilisée comme modele
initial pour procéder a l'inversion des formes dies.

La méthode que nous avons utilisée pour inverseelaps de trajet de 'onde P aboutit
a une image lisse du milieu [Dessiaal, 2004]. Son grand avantage est qu’elle ne néeessit
pas de connaissance a priori sur le milieu : un éfedhitial homogene peut étre utilisé
[Dessaet al, 2004]. Nous n’avions pas de connaissance pré@sevitesses sismiques entre
la surface et la galerie souterraine du LSBB aVarpérience Interimages 2006 ; aussi cette
étape préliminaire d’'imagerie par inversion despende trajet était nécessaire avant de
procéder a l'inversion des formes d'ondes, qui dansontinuité de I'imagerie précédente
permettra de construire une image haute résol@iomexploitant le champ d’'onde complet

[Brossieret al, 2009]. L’organisation que nous suivons est décrita Figure 3-8.

Figure 3-8 : Organisation de I'imagerie du milieu topographigue la Grande Montagne de Rustrel avec les données de
I'expérience Interimages 2008.es zones vertes représentent le travail dégckfé et les zones oranges les travaux a venir.



La résolution de notre image actuelle se rappraehk largeur de la premiére zone de
Fresnel (voir explication a la partie 11.4 du pnéisehapitre). On obtient ainsi une résolution
moyenne comprise entre 80 et 100 m d’apres la é&gcpi centrale émise par les sources
(environ 100 Hz). Pour les frequences les plusdsa@nviron 200 Hz) que I'on parvient
encore a voir sur les capteurs placés dans laigaleuterraine pour les trajets les plus courts,
on envisage une résolution maximum a 50 m. Ce#eluion ne concerne toutefois pas
'ensemble du milieu imagé. Pour estimer la cagadit procédé d’inversion des temps de
trajet a résoudre des structures de 50 m aveadisitign d’Interimages 2006, nous procédons

a un test en damier classique en insérant dedesetle 50 m de cété.

Figure 3-9 :Résultat du test en damier avec des cellules de Zume profil de I'expérience Interimages 20@8) et

image en vitesse des onde¢B) avec superposition de la zone résoltiace noir).



Les résultats de ce test sont illustrés a la Figd#& La résolution a 50 m est
effectivement satisfaisante dans une zone cerdédimitée par un trait noir sur la figure. Au-
dela de cette zone il y a une perte progressiva desolution a 50 m jusgu’a une perte totale
sur les bords du modeéle. On voit lI'importante pdet la zone éclairée qui n’est pas
correctement imagée (environ les deux tiers). @mesque seul le tiers central du profil est

interprétable.

Il est possible d’augmenter cette résolution (afiaffiner le contour des objets
géologiques, notamment la zone de failles centrateji’étendre I'espace ou l'on image
efficacement les structures en ayant recours aelgion des formes d’ondes qui va prendre
en compte le champ d’'onde complet [Brossier, 2009].

Les données de la campagne Interimages 2006 swdllament triees et assemblées
pour former un set de données directement utikspblr pratiquer cette inversion. Avant de
procéder a cette nouvelle étape, il est préférdialeoir également une image préliminaire de
la vitesse des ondes S dans le massif, qui sdigeatcomme modéle initial en vitesse des
ondes S conjointement avec le modele initial er{Rigure 3-8). Les données de I'expérience
Interimages 2006 montrent une onde S qu’il estiplessle pointer manuellement sur les
sismogrammes acquis en transmission, et ainsialiseéune image préliminaire ery e la

méme maniére que nous avons procédé pour les Bndes

IV.2 Simulation 3D de la propagation des ondes dank modele

préliminaire hétérogeéne

L'image lisse de la vitesse des ondes P entre flacgitopographique de la Grande
Montagne et la galerie souterraine du LSBB a perdaisconstruire un premier modele
hétérogéene. Ce modele est simple, constitué d'wermehble de couches horizontales ou les
vitesses sismiques refletent les connaissancesisasquar ces premiers résultats de
I'expérience Interimages 2006. Ce modele n'a pasitvon a détailler la réalité mais il permet
de faire nos premiers tests pour utiliser le coglenddélisation de la propagation des ondes
SHAKE3D en milieu hétérogéne (ce code est décrarapitre 2).

Ce modele est construit a I'échelle locale comprenme surface de 5 km de coté

centrée sur le LSBB. Il contient 7 objets géologsjule calcaire Barrémien-Hauterivien, le



calcaire Urgonien, la faille normale décalant ceaxdformations, le remplissage du bassin
d’Apt aux altitudes les plus basses, deux couch&#®mdes et une formation superficielle.

Les vitesses sismiques dans ces objets géologaprsapproximées sur la base des
informations acquises lors de I'expérience Integesa 2006 pour les formations les plus
proches de la surface. Nous n’avons aucun rensegmesur les structures profondes et sur
les vitesses sismiques dans le bassin d’Apt.

Un exemple de la propagation des ondes dans celenpd&iminaire est donné a la
Figure 3-10. On peut y observer l'effet de siteogaphique : les signaux calculés aux points
les plus proches de la créte (points 14 a 17) natamplitude plus élevée que les signaux en
bas de pente pourtant plus proches de la sourdet§dba 5). Les formes d’ondes calculées
dans ce milieu a couches (traits pleins) sont qgs&es aux formes d’ondes calculées en
milieu homogene avecp&= 5000 m/s (traits pointillés) a la droite de igufe 3-10. Hormis
un léger déphasage, les résultats de ces deurmiases proches.

Leeet al.(2009a) comparent également les résultats obteracsun modéele homogeéne,
un modele a gradient de vitesse et un modéle ahesuglacés tour a tour sous une méme
topographie 3D réaliste. Dans ces trois modélegidéase des ondes P est toujours supérieure
a 3 km/s. Le mouvement du sol gu’ils obtiennens@riace est tout a fait comparable dans les

trois cas.

Figure 3-10 :Simulation 3D de la propagation des ondes sismiqdass un milieu a couches sous le modele
topographique de la Grande Montagne de Rustied rectangle noir indique 'emplacement de I'expéce Interimages
2006. La source est isotrope et placée a 3 km dfopdeur (rond orange). Les formes d’ondes calaitisns ce modele
sont représentées a droite pour 20 points d'obg@maalignés du bas de la pente au sommet de la@rdiontagne. Les

formes d’ondes calculées en milieu homogéne s@etrgasées (tracé en pointillé).



Nos résultats, ainsi que ceux de leteal (2009a), illustrent le faible intérét de ces
modeles simplifiés a couches ou a gradients repigse de faibles contrastes en vitesse
sismigue. Ces modeles sont trop uniformes pour régpane contribution majeure par
rapport a l'utilisation d’'un milieu homogene.

Nous recommandons d’élaborer des modeles réalesiaplant différentes mesures
géophysiques (vitesses sismiques, densité, saturggar exemple) et figurant I'exacte
ampleur des contrastes observés. A titre d’exengplies milieu réel présente en surface des
vitesses sismiques réduites d’'un facteur 10 pgrarmux vitesses sismiques profondes, ce
contraste doit étre inclus dans le modeéle par €exaaleur des vitesses mesurées. Si un
lissage des contrastes est réalisé, le mouvemergotcalculé ne correspondra pas au

mouvement du sol observé.

IV.3 Un modéele a I'échelle régionale

La simulation précédente utilise un modéle que reqmyselons « a I'échelle locale »,
c’est-a-dire qu’il ne couvre que quelques km? autieila Grande Montagne de Rustrel. Un
modele de cette taille est intéressant pour matéliseffet de structures de dimensions
hectométriques. Il s’agit d’'un de nos objectifs,isnan modele de plus grandes dimensions
présente également un intérét pour étudier la iboiton régionale de l'effet de site
topographique [Schisseét al, 2004, 2005].

Lee et al. (2009a) ont montré que les reliefs de grandes miinas peuvent avoir un
impact non négligeable sur le mouvement du solsutéace d’'un bassin adjacent (de l'ordre
de 50% d’amplification sur le PGVReak Ground Veloci}y La proximité du massif de la
Grande Montagne au bassin d’Apt nous permet égalendiétudier I'impact du couplage
bassin-topographie sur le mouvement du sol. Le meodépographique «a I'échelle
régionale » du bassin d’Apt est illustré a la Fegg8r11l. Ce modele couvre une surface de 30
~ 30 km2. Il est disponible a une résolution de 2%4nm dans le modéle a I'échelle locale).
La topographie a l'intérieur du bassin d’Apt edstintéressante : la terminaison Est de ce
bassin est constituée d’un relief convexe superpogéstructures concaves du bassin. Cette
configuration topographique particuliere se trojiwste au Sud de Rustrel et du modéle a
I'échelle locale (Figure 3-11). Comprendre la rémrsismologique de cette structure
géométrique est un des objectifs de nos futureslations a I'échelle régionale.



Figure 3-11 :Modéle topographique du bassin d’Apt centré sur IBBB. Le carré noir indique I'emplacement du modéle
topographique a I'échelle locale de la Grande Marmta de Rustrel.

Pour comprendre comment ce relief se superposeassirbd’Apt, la géométrie des
couches sédimentaires est obtenue par I'élaboratione coupe géologique a partir des

données inscrites sur les cartes géologiques.

IV.4 Coupe géologique du bassin d’Apt

Les travaux suivants ont été réalisés en collalmoratvec Juliette Lamarche de 'unité
de recherche Géologie des Systemes et des Rése@anibonatés, Université de Provence

Aix-Marseille I.

La Figure 3-12 indique le tracé de cette coupeaggglie Nord-Sud sur le modéle a
I'échelle régionale du bassin d’Apt. L'extrémité idale la coupe est le sommet de la Grande
Montagne de Rustrel (1051 m) et I'extrémité Sudlestommet du Mourre Negre (1124 m)

dans le massif du Lubéron. Le profil mesure 15 lenfothg.



Figure 3-12 : Tracé de la coupe géologique sur le modéle topphique du bassin d’Apt.

Le schéma structural du massif du Lubéron donn@r€i@-13 positionne la coupe
géologique qui débute a son extrémité Nord danschdeaires de I'Urgonien (Crétacé
inférieur), traverse au niveau de Rustrel les matheGargasien (Crétacé inférieur), puis les
formations du Tertiaire qui constituent le reliednd le bassin d’Apt, pour retrouver les
calcaires du Barrémien-Hauterivien (Crétacé intéjiex la terminaison Sud du profil. La
coupe traverse le synclinal d’axe O-E qui constieidbassin d’Apt, appelé synclinal de
Ménerbes a I'Ouest et synclinal de Céreste a I'Bst.observe sur la Figure 3-13 que les
formations du Miocéne viennent recouvrir partielgrnles formations plus anciennes. On
observe une autre discordance de I'Eocene et dgd€Ene sur les formations du Crétace.
Quelgues failles mineures sont présentes sur fd, mlles sont essentiellement décrochantes
ou en jeu normal au bord du bassin. La faille dguRéraiche est de plus grande importance
et décale le Petit Lubéron du Grand Lubéron pajeunsenestre. Cette faille atteint notre
profil dans sa partie Sud, mais on ne s’attendgas grand décalage des structures a sa

terminaison. La coupe s’achéeve a I'amorce de kinal du Grand Lubéron.



Figure 3-13 :Schéma structural du massif du Lubérdmodifié d’aprés Moutier & Balme, 1997].

Notre coupe est élaborée a partir des informatommsenues sur les cartes géologiques
suivantes :

- Carte a 1/100000 du Lubéron [Moutier & Balme, 1997]

- Carte a 1/50000, feuille de Sault-de-Vaucluse [Bletral, 1973]

- Carte a 1/50000, feuille de Reillanne [Dorkehl, 1966]

- Carte a 1/50000, feuille de Cavaillon [Germeiral, 1966]

- Carte a 1/50000, feuille de Carpentras [Blahal, 1975]

Les épaisseurs des formations sédimentaires que aans représentées sont celles
fournies par les notices des cartes géologiquespkeadages des couches sédimentaires sont
extraits des cartes. L’élaboration du log strappique nous permet de définir les couches
dont I'épaisseur est significative et qui serorrésentées sur la coupe. Quelques lacunes
sont a figurer sur notre profil : il n'y a pas dentinuité chronologique entre le Turonien
(Crétacé supérieur) et le Bartonien (Eocéne moymri} entre le Chattien (Oligocene) et le

Burdigalien (Miocene).



Les pendages sont différents de part et d’autréadmurface de discordance entre le
Crétacé et le Tertiaire : une discordance angukspare la série inférieure du Crétacé qui a
subi un plissement synclinal de la série supérielreTertiaire basculée vers le SE (ce

basculement est déduit du sens régional des bisebaixe des formations qui affleurent).

L’ensemble de ces informations a permis d’élabtreoupe géologique présentée a la
Figure 3-14. La forme concave du bassin d’Apt estrite et pourra étre numérisée puis
insérée dans le modeéle 3D a I'échelle régionals.dégies du Crétacé supérieur, de 'Eocene
et de I'Oligocene qui remplissent ce bassin s’eempilpour former un relief convexe au-
dessus méme de la surface concave. La réponsajsesmié cette structure et I'effet de site
topographique associé seront particulierementeésgamts & modéliser.

Le forage pétrolier du Grand Lubéron fournit dessumes de vitesse sismique et de
densité aux pieds du Lubéron prés des communeaideNartin-de-Castillon et Céreste. Ce
forage, réalisé entre 1960 et 1961, a atteint unéopdeur de 5042 m. Les données sont
publiques et disponibles sur le site www.beph.net.

Ce puits d’exploration est a 8 km de notre coup®aggque et fournit des informations
sur les vitesses sismiques a l'extrémité Sud dufilprbes données de I'expérience
Interimages 2006 fournissent ces informations gaxtrémité Nord. La coupe permet de
faire le lien entre ces données aux deux extrémités vitesses sismiques relatives aux

couches géologiques explorées communément corr@spbd’'un point a I'autre.

Les mesures géophysiques sont nécessaires pounirole® valeurs des parameéetres
rhéologiques du milieu ; elles doivent étre suffisaent abondantes pour pouvoir caractériser
tous les objets géologiques qui seront figuréslsumodele 3D reéaliste. L'utilisation de
coupes géologiques permet de construire les fog@emétriques de ces objets. L'intégration
conjointe des données géophysiques et des coupkmygies dans un modele 3D permettra
de construire a différentes échelles un milieu 8Bliste du bassin d’Apt et de la Grande

Montagne de Rustrel en faisant le lien entre tocéssdonnées.



Figure 3-14 :

Coupe géologique du
bassin d'Apt, depuis le
sommet de la Grande
Montagne de Rustrel
(Nord) au sommet du
Mourre Negre (Sud).






Approche numérique de l'effet de site
topographique :
éléments pour une estimation réaliste du

coefficient d’amplification






La stratégie numérique de I'estimation des coeffits d’amplification topographique
est d'un intérét majeur dans les régions ou le sedgrécurrence des grands séismes est long
ou méconnu. Les sources supposées et toutes lamigtions (magnitude, mécanisme,
dynamisme de la rupture) peuvent étre modéliséeslisation des simulations numériques
permet également une grande souplesse dans lgwation du réseau (notamment un grand
nombre de points d'observation et toute géométdssible). Elles sont donc tout aussi
intéressantes pour compléter les données réellasdatteindre une résolution spatiale
supérieure a celle fournie par la couverture daaesnstallé sur le terrain.

Toutefois, nous nous interrogeons sur les différebtais qui peuvent troubler
I'estimation numérique des coefficients d’amplifioa topographique. Nous avons vu dans le
chapitre 1 que plusieurs arguments sont mis entgyaur expliquer la disparité entre les
coefficients théoriques et observés. L'usage dentalélisation 2D pour représenter un
probleme topographique qui est en réalité 3D &mitvent évoqué [Gekt al, 1988]. Les
simulations 3D viennent effectivement réduire I#a@ntre la modélisation et I'observation,
sans toutefois suffire a combler toutes les diffées. La méthode de détermination du
coefficient d’amplification topographique a aust® gemise en cause ; nous avons débattu de
ce probléme au chapitre 2.

Pour rapprocher les coefficients simulés des aweffts observés, il nous parait
nécessaire de mieux prendre en compte toute lalegitg@pdu phénomene. L'effet de site
topographique possede une variance selon la pogigola source (voir chapitre 1 partie
VIIl). Si la source n'est pas modélisée telle ge'elest dans la réalité, I'estimation
numérique du coefficient d’amplification va étraisie. Nous allons tester 'ampleur de ce
phénomeéne a l'aide d’'un grand nombre de simulatminda position de la source varie a
chaque cas.

Un autre aspect qui doit étre pris en compte pwoulsr la complexité de I'effet de site
topographique est I'impact de la structure intedinemassif. La géologie réelle du sous-sol
peut jouer un réle dominant devant la réponse t@pigque. Le mouvement du sol ne peut
plus étre modélisé par la simple approche topoggaghet il devient nécessaire pour le
comprendre d’intégrer les propriétés rhéologiqusrnes au massif dans la simulation (voir

chapitre 1 partie VII). Nous verrons plus loin coemhl’insertion d’une variation latérale des



vitesses sismiques, méme de faible ampleur, peahger I'estimation des coefficients
d’amplification en surface et créer une réponsesammet qui n'est pas celle de la
topographie couvrant un milieu homogeéne.

Mais tout d’abord, un aspect important des simaoiteti numériques susceptible
d’apporter un biais entre les données observésgmetiées est la méthode numérique elle-

méme, utilisée pour simuler la propagation des ssifEmiques.

La stratégie numérique de prédiction du coefficidiamplification topographique
implique forcément les défauts de représentatiotegpropagation numériques des champs
d’'ondes, défauts induits par la méthode discretgimalation du mouvement du sol. Bien que
des codes différents utilisés dans la méme gamnprétesion produisent des signaux dont
les caractéristiques sont comparables, il exisremdant des écarts qui peuvent devenir
importants lorsque la fréquence augmente [Chagulal, 2010]. Ces écarts proviennent
principalement des différences de représentatiomitiau (c’est-a-dire le type de maillage) et

de la dispersion numérique propre a chaque code.

Nous cherchons ici a estimer le biais d0 a la nughdiscrete sur la quantification du
coefficient d’amplification topographique.

Pour ce faire, nous comparons deux codes que nauns @ notre disposition utilisant
deux méthodes différentes mais a des précisionsalgotes : le code en différences finies
SHAKE3D précédemment utilisé (voir chapitre 2) €p&r Victor Cruz-Atienza, et le code en

eléments finis GEODG3D écrit par Vincent Etienne.

1.1  Le code en éléments finis GEODG3D

Le code parallele GEODG3D simule la propagation dedes dans un milieu 3D
élastique arbitrairement hétérogéne en termes t@sses de propagation et de densité. Ce
code est basé sur une méthode aux éléments finigpdeGalerkin discontinu (DG-FEM,

discontinuous Galerkin finite-element methaestec une formulation en vitesse-contrainte et



des ordres d’interpolationoPP; ou B [Etienneet al, 2010]. Le milieu est discrétisé par un
maillage tétraédrigue non structuré, ce type ddlagai permettant de prendre en compte des
géométries complexes (topographies et interfacetconiques). Il est possible d'adapter la
discrétisation spatiale en fonction des propriét@smilieu (« h-adaptivité »). De plus la
méthode DG-FEM permet d'adapter l'ordre d'intetpmiaspatiale au niveau de chaque
élément (« p-adaptivité »). La discrétisation temefle repose sur un schéma saute-mouton
d'ordre 2. Le parallélisme est réalisé via un partnement du maillage et des
communications MPlentre les sous-domaines.

Les conditions aux limites permettent de représeselicitement la surface libre ou
d’'insérer des couches d’absorption de I'énergieMCPConvolutional Perfectly Matched
Layer [Komatitsch & Martin, 2007]) pour simuler un denmdpace infini en évitant les
réflexions sur les bords du modéle.

La source est décrite par les composantes du tedesumoments sismiques.

Cette méthode aux éléments finis permet une grar@esion du calcul tout en limitant
son co(t. Ceci est particulierement vrai dans legétes topographiques hétérogenes, car le
maillage s’adapte a la topographie (Figure 4-2awet contrastes de vitesse méme élevés
[Etienneet al, 2010].

[I.2  Comparaison dans le cas d’'une topographie réste

Un cas-test est mis en place, ses caractéristisprestraduites de facon équivalente
dans chacun des deux codes. Le modéle topograpkigua Grande Montagne (LSBB,
Rustrel) utilisé pour cette comparaison, ainsi emplacement des points d’observation,
sont illustrés & la Figure 4-1. La taille du modékt de 5 5° 6.2 kn?. Le calcul est
paramétré pour obtenir 5 secondes de signal. Lceasotrope est placée dans le coin Sud-
Ouest du modéle a 5 km de profondeur. Le fichieurs® fourni en entrée du code
GEODG3D est celui directement généré par le cod8KE3BD. Le milieu est complétement
homogéne avecp/~ 5000 m/s, ¥ = 3000 m/s et = 2.6 g/cn.

1 MPI : «Message Passing Interfacedéveloppé en 1994 pour augmenter la performdeseodes pouvant se
dérouler de facon massivement parallele adaptée tachnologies mises en places avec les nouveaux
calculateurs paralléles et autres clusters deostatle travail.



Figure 4-1 :Modele topographique de la Grande Montagne et engglment des 400 points d’observatifgoints noirs).
Taille du modele : 5 5 kmz2.

Les statistiques sur le dimensionnement informaticpliatif a ce test sont données dans

le tableau ci-apres pour chacune des deux méthodes

Simulation avec Simulation avec
GEODG3D SHAKE3D
Nombre de cellules 3224812 182 585 000
Min./Max. taille cellules 19/185m 10 m
Nombre d’inconnues 290.90 1605.16
Nombre de pas de temps 14 989 3333
Pas de temps 0.0003336 s 0.0015 s
Nombre de CPU 32 1
Temps de calcul ~10h ~70h
RAM 5 Go 12 Go




Figure 4-2 : Maillage tétraédriqgue du modele topographique deGaande Montagne utilisé dans le code GEODG3a
topographie est discrétisée par des triangles neglas. Sud vers le bas.

1.3  Ecarts obtenus sur l'estimation du coefficientd’amplification

topographique

Les signaux calculés par chacun des deux codedrsitgs de facon identique avec la
meéthode statistique des rapports spectraux déaie chapitre 2. Les coefficients
d’amplification topographique sont ensuite compaeésle biais entre les méthodes de
modélisation est directement estimé a partir déérdnces obtenues.

Au premier ordre, le comportement du mouvementalwssr la topographie est tout a
fait comparable d’une simulation a I'autre (Figdr8). Les zones amplifiées et désamplifiées

se placent aux mémes endroits quelles que soiémdigaence et la composante considérées.



La déviation sur I'estimation des coefficients dfaification topographique est calculée
a partir de I'écart obtenu entre les coefficientédiis par chacune des deux méthodes
discréetes. Cet écart est ensuite converti en %odtficient d’amplification prédit par le code
SHAKES3D. L’écart est positif quand le code GEODG@a@dit une amplification plus élevée
gue le code SHAKE3D.

Cette déviation est représentée par rapport aplagtaphie sur la colonne droite de la
Figure 4-3. Les écarts de prédiction sont treddailh 1.5 Hz et augmentent progressivement
avec la fréequence. Plus la fréquence est haute |gduecarts sont localisés et importants.

Les écarts, qu’ils soient positifs ou négatifs,tqmncipalement corrélés avec les zones

en désamplification (Figure 4-3).

Le meilleur accord entre les deux simulations séotit sur les coefficients
d’amplification supérieurs a 1 (autrement dit ddes zones affectées par I'amplification
topographique). Par exemple & 3 Hz, I'écart maxinsumles amplifications horizontales ne
dépasse pas 15% de la valeur (Figure 4-4). Aingstime que le coefficient d’amplification
topographique dans les zones amplifiées est predd une déviation numeérique acceptable.

Les plus forts écarts s’obtiennent dans les zonedesamplification (Figure 4-3). Ces
écarts peuvent atteindre 100% de la valeur dés @idare 4-4). Par conséquent on juge que
'ampleur de la désamplification dans les vallées @utét mal prédite par les méthodes
numeriques, du moins pour les deux méthodes wdiséa disparité des résultats en zone de
désamplification peut s’expliquer par le fait qu'oompare des amplitudes trés faibles dans

les zones désamplifiées.



Figure 4-3 : Coefficients
d’amplification médians obtenus sur le
modéele topographique du LSBB a
partir des formes d’onde calculées en
différences finies et en éléments finis.
La déviation est I'écart en % des
résultats obtenus a partir des deux
méthodes. Les déviations sont positives

guand I'amplification prédite par
éléments finis est supérieure a celle
prédite par différences finies.



Figure 4-4 : Pourcentage d’écart sur le coefficient d'amplifidan médian calculé d’aprés les formes d’onde prédipar
deux méthodes numériques : différences finies (c&¢AKE3D) et éléments finis (code GEODG3Mpes déviations sont
positives quand le facteur prédit par élémentssfest supérieur a celui prédit par différencesdini

Les differences obtenues entre les deux méthoadsegplicables par plusieurs causes,
mais il n'est pas possible de déterminer quellehou# est plus précise que l'autre. Les
conditions aux limites a la surface libre sont désrde fagon implicite dans le code
SHAKE3D, ou le vide au-dessus de la topographieremtésenté par I'attribution de ses
propriétés a tous les points de la grille situéslessus de la surface. En revanche la surface
libre est décrite explicitement comme une interfpadiculiere dans le code GEODG3D, ou
le maillage du modéle s’adapte a la forme de ladogphie et ou I'air au-dessus n’est pas

représente.

Une erreur de 15% sur I'estimation du coefficieansl les zones d’amplification

topographique provenant du code de simulation nigméreste cependant inférieure



a I'erreur de 30% estimée dans le chapitre 2 etdiéa configuration du réseau elle-
méme. Ce résultat est donc suffisamment satisfajganr justifier 'usage de la
stratégie numérique pour prédire les coefficierasnglification topographique a des
fréquences inférieures a 4 Hz ;

En revanche nos essais numériques ne permettedepmamclure que les prédictions
numeriques sont fiables pour estimer les coefftsiethe désamplification. Si le
comportement global est comparable d’'une simulaBiotiautre et si les zones
désamplifiées le sont dans les deux cas, la gi@iitfn de cette désamplification
comporte une erreur atteignant 100% dans les frémse affectées par la
topographie ;

Enfin, a 5 Hz, fréquence maximale simulée par ldec& HAKE3D dans le cas
présent, la déviation sur les coefficients d’anidifion topographique varie de 30%
pour les amplifications les plus élevées jusqu'@5ibur les amplifications les plus
basses. Cette différence d’estimation entre les dedes est significative et illustre
comment la prédiction numérique de l'effet de sitgpographique a hautes
fréequences (ici supérieures a 4 Hz) est encore tiépendante du code de
modélisation. Bien que les comportements quaktatdient tout a fait comparables
quelque soit la fréquence considérée, nous ne dénesons pas les fréquences

supérieures a 4 Hz dans la suite de ce travail.

Nous avons vu dans le chapitre 1 que I'effet detsipographique observé sur le terrain
est généralement variable en fonction du champd#ancident. La gamme de variation de
'amplification sommitale change d’'un séisme a ffau[Spudichet al, 1996]. La réponse
topographique est donc dépendante de l'inclinaetotle I'azimut de propagation des ondes
incidentes [Hartzellet al, 1994]. Ce phénomeéne est effectivement reprodait lps
simulations numériques [Lext al, 2009a].

Ainsi la position de la source influe significatment la prédiction du coefficient
d’amplification topographique. Lorsque le but estpédire I'effet de la topographie associé

a un séisme réel, il est donc fondamental de rejm@de séisme avec la plus grande fidélité



(par la position de I'hypocentre bien sir, maissapsr le contenu fréquentiel, voir méme le
processus complet de la rupture).

Quelle plage de variation du coefficient d’ampétiilon topographique observe-t-on et
faut-il attendre lorsque la position de la sour@ies? Sur un ensemble de sources de
positions variées, I'effet de site topographiqueilesystématique, et comment s’organise-t-
il?

Afin d’apporter des éléments de réponse a ces iqnesinous avons réalisé un grand
nombre de simulations ou la topographie et lestpaliobservation étaient constants, tandis
que la position de la source variait aléatoirentiamis I'espace disponible.

L’approche aléatoire ne permettant pas d’obtenie wépartition réguliére et une
couverture complete des azimuts et des anglesidénce possibles, les résultats suivants ne
représentent donc pas un comportement absolu, ihastrent la méthodologie pour
déterminer les caractéristiques de la réponse fapéeide la topographie de la Grande
Montagne dans le cas d’une distribution particelides sources.

[1.1 Configuration des modeéles de calcul, des pota d’observation et

des 400 sources aléatoires

La taille maximale que peut atteindre le modéle @tigue est imposée par les
ressources en mémoire vive disponibles sur la madaie calcul. Le modele utilisé dans cette
étude est ainsi limité & des dimensions maximurs'd& " 6.2 knt avec un pas spatial de 10
m (12 Go de mémoire vive sont nécessaires).

Sur la base de cette limitation numérique, afirptiaiser 'espace de calcul et donc la
variété des back-azimuts et des angles de propaga&iprésentés, 9 modeles numériques de 5
" 5’ 6.2 kn?, appelés blocs 1 & 9, sont générés par glissepoentcouvrir 'ensemble des
configurations topographiques disponibles dans tmleéte numérique de terrain complet

représentant 6.7 6.7 kmz2 (Figure 4-5 et Figure 4-6).



Figure 4-5 : Surface topographique utilisable autour du LSBB, éafitdllonnée & 10 mLes 576 points d’observation des
400 cas a source aléatoire sont représentés papdass noirs a la surface.

Pour chaque simulation, on détermine quel blocespond a la position de la source
permettant les plus grandes distances de propagatobloc est alors utilisé pour le calcul
(par exemple pour une source située au Nord-Ouesteseau, le bloc n°2 sera utilisé).
L’ensemble des blocs permet ainsi d’obtenir desrcgsu distribuées dans un plus grand
espace que si un seul modeéle de taille réduite @ihsé ; méme faible cette stratégie permet

d’augmenter la dimension du modele d’environ 15%.

Lors de la détermination aléatoire de la positi@nla source dans le modéle, une
distance minimale entre cette source et le réssaungosée pour minimiser l'effet de
'expansion géométrique sur la surface du réseatteGlistance est choisie empiriguement
dans I'espace disponible. Elle est dans un pretamaps fixée a 4.5 km. Si une telle distance
permet de couvrir 'ensemble des back azimutsgeocethdition impose des sources toutes
placées en profondeur et de ce fait une faibleétéades angles d’'incidence. Afin d’améliorer
ce point, la distance minimale a été ramenée a J&om un quart des sources aléatoires.
L’expansion géométrique de la source n’est pasigeggble sur la surface du réseau pour des
sources si proches, néanmoins la réponse topographast toujours dominante dans les

fréquences considérées.



Figure 4-6 : Décomposition de la surface topographique autour d8BB en 9 modéles numériques dé'% km2.La
surface totale est illustrée a la Figure 4-5. Ledtlans lequel le calcul aura lieu est choisi emctn de la position de la
source. Les 576 points d’observation des 400 casuéce aléatoire sont représentés par les poinisnbnité spatiale en

points (pas spatial = 10 m).

400 sources ont été générées: 200 sources solusiers (isotropes), 200 autres
sources ont un mécanisme double couple détermé@atoalement. Chaque source est placée
aléatoirement autour du réseau en respectant tefitioms décrites ci-dessus. La répartition

ainsi obtenue est illustrée a la Figure 4-7.



Figure 4-7 : Répartition 3D des 400 sources a position aléatdaercles bleusautour du réseau considérées 576 points
d’observation sont représentés par les points neirsurface.

Figure 4-8 : Répartition azimutale des 400 sources de positickasbire Calcul effectué au point central du réseau
d’observation.



La Figure 4-8 montre la distribution des back azsmde ces 400 sources. Toutes les
valeurs sont couvertes mais une part plus impatald@ sources se place suivant les
diagonales du modéle numérique. Ceci provient d@emaition imposée sur la distance source
a récepteurs, qui est statistiquement plus souespectée dans les plus grandes dimensions

du modeéle.

Figure 4-9 : Distribution (A) et répartition(B) des angles d’incidence représentés par les 400ceside position aléatoire
Calcul effectué au point central du réseau d’obsgova L’angle d’incidence est I'angle entre la viedle vers le bas et
I'axe source — stations.

La distribution des angles d’incidence des 400 ggmiest illustrée a la Figure 4-9. Les
angles compris entre 15° et 45° sont mieux reptéseque les autres angles. Cette
distribution est imposée par la taille maximalengodele numeérique.

La distribution des back azimuts et des anglescillance représentés conserve le
méme aspect si I'on sépare les 200 sources isatagre200 sources en double couple.

La réponse topographique est calculée a chaqueparasa méthode statistique des
rapports spectraux (voir chapitre 2) a partir diéseau de 576 points d’observation, tel
gu’illustré a la Figure 4-5.

1.2 Occurrence de l'amplification topographique a la Grande
Montagne de Rustrel



Nous avons montré au chapitre 2 que modifier laitiposde la source change
significativement la position de I'amplification monitale. Si le sommet est toujours affecté
par une amplification topographique, la localisatppécise de cette amplification peut varier
sur toute la surface sommitale, parfois de plusieaantaines de metres si le relief est de
grande dimension. Ces observations ont amené d&agtrestions : notamment, existe-t-il des
zones qui subissent systématiquement une ampidfic&pographique quelque soit I'origine

de la source ?

L’effet de la variabilité de la position de la soeirest considéré ici comme un parametre
statistique. Ainsi pour un ensemble de sourcegydbabilité en % de dépasser une valeur
choisie du coefficient d’amplification est calculée chaque point d’observation.

L’ensemble des 200 sources isotropes nous perragamiiner 'impact de la variation
de leurs positions seule. La Figure 4-10 montrrizbabilité de dépasser un coefficient
d’amplification topographique égal a 2 sur le medde la Grande Montagne pour la
distribution des sources isotropes telle que d&priécédemment.

Un premier résultat important est que si cette nfagi®n est faite en décomposant la
réponse selon la fréquence et la composante, il augun point avec une probabilité
supérieure a 30% de dépasser un coefficient d’éicgilon égal a 2. Ainsi lorsque la position
des sources est tres variable, il est peu probgidele méme schéma d’amplification soit

reproduit sur les mémes fréquences et pour la nodm@osante d’une source a l'autre.

Un second résultat important concerne les lieulaqarobabilité d’occurrence de I'effet
de site topographique est la plus élevée. Les zoamsernées se trouvent toutes sur des
sommets, des crétes ou des pentes convexes (Hgldg. Méme si l'occurrence d'un
coefficient d’amplification supérieur a 2 est relament peu élevée sur cette figure, le
nombre de points concernés est statistiquemeng.élexs fonds de vallée et les pentes
concaves sont en revanche tres peu affectés. Oervebggalement que l'effet de site
topographique est moins courant sur la composanteale (Z) que sur les horizontaux dans

la gamme de fréquences présentéee entre 2 et 4 Hz.



Figure 4-10 :Probabilité d'atteindre ou de dépasser un coeffitiel’amplification topographique égal a 2 sur le rdéle
topographique de la Grande Montagne, pour 200 s@s@xplosives.

L'utilisation de sources en double couple permassocier la variabilité du mécanisme
au foyer (et donc du diagramme de radiation) aal@abilité de la position de I'hypocentre.
Les mouvements générés par ces sources émettad Bnet ondes S sont plus variés et plus
réalistes que dans le cas précédent avec les sasotmpes.

Les résultats obtenus (Figure 4-11) avec I'ensendale sources en double couple
présentent plusieurs différences comparativementesultats précédentsi) (es probabilités
sont équivalentes et concernent les mémes zonéscagmzones se concentrent difféeremment
selon la fréquence et la composante, iigtlés zones concernées sont plus nombreuses,

notamment sur la composante verticale.



Figure 4-11 :Probabilité d’atteindre ou de dépasser un coeffidiel’amplification topographique égal a 2 sur le rdéle
topographique de la Grande Montagne, pour 200 s@sen double couple.

Les figures suivantes montrent la probabilité dpadéer respectivement le coefficient
d’amplification 3 (Figure 4-12) et 4 (Figure 4-18partir de I'ensemble des sources en double
couple. Les probabilités d’occurrence chutent trégidement quand on considere des
amplifications plus importantes. Les zones ou ilstex une probabilité de dépasser le
coefficient 3 se concentrent uniquement sur lesnsets et les pentes les plus raides, sans
dépasser une probabilité d’occurrence supérieli@a (Figure 4-12). Peu de points ont une
probabilité de dépasser le coefficient 4 : seudssemmets sont concernés, sur une surface
tres restreinte avec une probabilité inférieur&@a(bigure 4-13).

Aucun point de ce relief ne présente une probabille dépasser un coefficient

d’amplification topographique supérieur ou égalobr I'ensemble des sources représentées.



Figure 4-12 :Probabilité d’atteindre ou de dépasser un coeffitiel’amplification topographique égal a 3 sur le rdéle
topographique de la Grande Montagne, pour 200 se@se&n double couple.

Figure 4-13 :Probabilité d'atteindre ou de dépasser un coeffitiel’amplification topographique égal a 4 sur le rdéle
topographique de la Grande Montagne, pour 200 s@se&n double couple.

Lorsqu’on considére la valeur maximale obtenue pioutes les fréquences et les trois
composantes, I'occurrence de I'amplification to@gmique apparait tres fréquente (Figure 4-
14). Cette figure est obtenue en retenant pour ughgmpint d’observation le coefficient

maximal sur un ensemble de fréquences modélisdes &bis composantes. De cette facon,



'occurrence d’un coefficient d’amplification top@phique supérieur a 2 atteint 90% sur les
sommets. Cette illustration, si elle n'indique fmkargeur de la bande de fréquences affectées
et la direction préférentielle de I'amplificatiomontre néanmoins qu’'une amplification aura
tres souvent lieu sur les reliefs convexes. Lesgsemien que dans une moindre mesure, sont
egalement largement affectées par une probabditgégasser le facteur 2 atteignant 40%. On
remarque que seul le fond de la vallée principalme probabilité quasiment nulle de subir

une amplification topographique.

Figure 4-14 :Occurrence de I'amplification topographique sur lreodéle topographique de la Grande Montagne, pajr
200 sources explosives, @200 sources en double couplg.F. : coefficient d’amplification.

Cette représentation ne permet pas de différenaigr amplification qui affecte
largement les fréquences et les trois composantegaalivement du sol d’une amplification
restreinte en fréquence et en composante. Maisrallgre que la topographie a toujours un
impact sur le mouvement du sol. Il faut simplemenhsidérer que la distribution de
'amplification dans l'espace et dans les fréqusenearie a chaque configuration source-
topographie différente.

Néanmoins aucun point du modele topographique, aosnfiguration d’étude de la

Grande Montagne, ne montre une probabilité atteigh@0% de dépasser le facteur 2 quelles



gue soient la frequence et la composante consglgpéer 'ensemble des sources que nous

avons modélisées.

La distribution des 200 coefficients maximums d’difigation topographique obtenus
pour les 200 sources double couple est différegittnd’emplacement du point d’observation
considéré. La Figure 4-15 donne la distribution ppeo a 4 points topographiques
représentatifs : (a) un point placé sur la penitecjpale, (b) un point au sommet de la Grande
Montagne, (c) un point dans le fond de la Grandenko et (d) un dernier sur la créte du

Pointu.

Figure 4-15 :Distribution des coefficients maximums d’amplificain topographique obtenus sur 4 sites représentatif
pour 200 sources double couple a position et mésare au foyer aléatoires.e maximum est déterminé sur un ensemble de
fréquences modélisées (1 a 5 Hz tous les 0.5 Higsarois composantes du mouvement du sol.

Pour un point placé dans le fond d’une vallée tr(itigure 4-15c), une large majorité
des coefficients maximums sont proches de 1. Celanantre statistiguement aucun effet

topographique, bien qu’'une amplification proche2dmit tout de méme possible dans 5% des



cas. Pour un point placé sur une pente (Figuread;1® distribution comporte également une
grande quantité de coefficients proches de 1, oraspart plus importante aux alentours de 2,
voir méme quelques cas autour de 3. Cette tendsinceentue pour les points placés aux
sommets (Figure 4-15 b et d), ou l'on voit appagatfjuelques cas avec un coefficient

maximal proche de 4.

Figure 4-16 : Distribution des coefficients maximums d’amplificain topographique horizontale obtenus a 3 Hz sur 4
sites représentatifs pour 200 sources double coudppmsition et mécanisme au foyer aléatoires. maximum est déterminé
sur les deux composantes horizontales du mouveinesdl.

L’ensemble des valeurs possibles du coefficieningl#ication topographique observé
a ces 4 points représentatifs est plus large lerskpn considére la fréquence et la
composante. Une telle représentation est donnéexemple a la Figure 4-16, ou est
représentée la distribution du coefficient maximdiamplification horizontale a 3 Hz. On
voit que méme les points placés aux sommets pe@mntaffectés par une désamplification
dans quelques cas. La variété des coefficients glification topographique possibles aux
points les plus affectés par 'amplification topayginique est trés large selon la fréquence et la



composante considérée. En un méme point éleve, emt envisager d’observer une
amplification pour une source a une fréquence denetune désamplification a la méme

fréquence pour une autre source placée différempsntapport a la topographie.

1.3 Une forte variabilité du coefficient d’amplif ication topogra-

phique selon la configuration source-relief

Les observations faites sur 400 sources a posii@atoire, dont 200 a mécanisme au
foyer aléatoire, ont montré la forte variabilité doefficient d’amplification topographique
selon la configuration de la source par rappoat gdométrie du relief. Nous avons proposeé de
décrire cette variabilité comme un parametre siatis : la probabilité en % de dépasser une
valeur choisie de coefficient d’amplification.

Sur le terrain, le nombre de sources possiblesaesinent aussi élevé pour transposer
directement l'approche numérique présentée aux getrements de terrain. Nous
recommandons une approche mixte permettant d’'untedgamodéliser toutes les sources
connues et d’autre part de compléter cet ensemvigle @es sources localisées en dehors des
zones hypocentrales connues pour déterminer auxmnileacurrence de l'effet de site

topographique en un site étudié.

Nous avons identifié quelques limites associéesetée cvariabilité pour le modéle

topographique d’étude de la Grande Montagne avieensemble de sources :

- Nos observations n'ont pas permis de déterminer pomt du modele qui
présenterait un coefficient d’amplification supérieou égal a 2 pour 100% des
sources représentées ;

- Nous n'obtenons pas de coefficient d’amplificatitmpographique supérieur a 5
pour aucune des 400 sources. Toutefois, cette wsinal n’est pas définitive dans la
mesure ou il n'a pas été possible de réaliserdiEsils permettant de modéliser tous
les angles d’incidence, notamment les incidencescaies et horizontales.

Il est intéressant de comparer les résultats drégiare 4-14 avec les recommandations
des normes de construction parasismique francatsesropéennes concernant 'effet de site
topographique (voir chapitre 1). Les normes PS92EEB préconisent un coefficient

d’amplification qui ne peut pas atteindre le factBuDans le cas d’étude considéré, la Figure



4-14 montre la probabilité de dépasser signifieatient cette recommandation pour un
ensemble de sources variées. Méme si dans laérégitsources possibles ne sont pas aussi
variées, les coefficients d’amplification topograple prédits par toutes nos modélisations
sont fréquemment supérieurs a 2 sur les sommelss etrétes. Nous pouvons également
confronter ces résultats a ceux des simulationsd2brits au chapitre 1. Ces dernieres
prédisent rarement un coefficient supérieur a 2i[&eal, 1988], tandis que nos simulations
sur des modeles topographiques 3D le font beauglusgfréquemment.

Nous avons vu dans le chapitre 1 qu’une combinailesreffets de sites lithologiques et
topographiques était possible car ils affectenhtaivement du sol de la méme facon, sur le
niveau d’amplitude, la fréquence et la durée daaifAssimakiet al, 2005a]. La structure
interne du massif peut donc troubler la répons@dmphique. Comment se comporte le
coefficient d’amplification topographique lorsque sous-sol contient des hétérogénéités
affectant les vitesses sismiques ?

Figure 4-17 :a) Emplacement de I'anomalie ovoidale dans le mod&kede la Grande Montagnévoide en noirgthb)
réseau de 441 points d’observatigpoints noirs)placés a I'aplomb de cette anomali@vale orange). La structure de ce
modele 3D a couches est décrite au chapitre 3 @ati2. Dans les exemples suivants, I'épicentriadeurce est placé au
cercle rouge (b) et I'hypocentre est a 5 km degmrdéur.



Nous testons ici I'impact de la variation latérdks vitesses sismiques sur I'estimation
des coefficients d’amplification topographique ersérant une hétérogénéité 3D dans le
modele de la Grande Montagne. Cette hétérogénégtddda forme d’'un ovoide placé au

cceur du relief principal (Figure 4-17).

Cet ovoide mesure 400 m de long, 200 m de lard@@im de hauteur. Le toit de cette
anomalie est a 50 m de profondeur sous le sommgur@- 4-17a). Les 441 points
d’observation sont répartis avec un espacemenOda 8Hans un réseau placé a I'aplomb de
cette anomalie et couvrant une surface suffisaoie présenter efficacement la topographie
du sommet (Figure 4-17b). L'encaissant est le nodétouches décrit au chapitre 3 partie
IV.2 mais ou les 3 couches superficielles conterlzes le massif présentent des vitesses V
= 5000 m/s et ¥= 3000 m/s afin de constituer un encaissant hommgeatour de I'anomalie.
Dans tous les exemples suivants, la position dmlace est fixe et telle que décrite par le

rond rouge a la Figure 4-17. Cette source esegpibsive, soit double couple.

La simplicité de cette hétérogénéité ne rend pagit® de ce que I'on peut observer sur
le terrain ; néanmoins ce cas simple nous permedédmger quelques grandes tendances
guant a linfluence des variations latérales deesde sismique et d’apporter quelques
éléments méthodologiques relatifs a la déterminatie I'effet de site topographique prenant

en compte cette configuration du sous-sol.

Le premier constat concerne la difficulté a consenn signal a hautes fréquences dans
un modéle de dimensions kilométriques ou le cotdraes vitesses sismiques augmente.
Cette difficulté est inhérente a I'utilisation d’'wode en différences finies tel que SHAKE3D
basé sur une discrétisation réguliere du milieu implique que la vitesse minimale du
modéle impacte directement la fréquence maximala stabilité du calcul (voir chapitre 2
partie Il). Cette frequence maximale est définie:pa

La valeur deN,, nombre de nceuds par longueur d’onde, doit éae&y60 dans le cas
d’'une surface libre avec topographiohlen & Saenger, 2006 ; Cruz-Atiengaal, 2004. Nous
souhaitons conserver un modele de dimensions kitamés afin de bien représenter toute la
réponse topographique (celle-ci s’étend dans urorragigal a deux fois la dimension



horizontale du reliefHederseret al, 1994b ; Chavez-Garciet al, 199¢). Pour conserver un
besoin raisonnable en mémoire vive en utilisantmadéle de ces dimensions, la valeur du
pas spatiatix est fixée a 10 m. Dans ces conditiongibset N, ne varient pas, la fréquence
maximale devient directement proportionnelle ailasse minimale insérée dans le modéle.

Nous avons déja vu qu'explorer l'effet de site t@phique dans un milieu 3D
homogene est possible avec un code utilisant uile gkguliére pour discrétiser le milieu.
Sur la base d’'une discrétisation réguliere, I'effetsite lithologique peut étre modélisé dans
une bande de fréquences raisonnable en diminuaaidar dedx et en réduisant la taille du
modele pour limiter les besoins en mémoire vive.

Le véritable probleme se pose lorsque l'utilisateouhaite étudier conjointement les
effets de la topographie et des hétérogénéitésuk+sol.

Les exemples suivants sont des tentatives pouroexpkes effets combinés, mais
I'utilisation d’'un code avec discrétisation régodiedu milieu impose des restrictions sur la
vitesse minimale représentée et sur la fréquenceénmade modélisée, comme nous allons le

VOir.

IV.1 Effet d'un contraste en vitesse

Les vitesses sismiques dans I'encaissant spnt Y000 m/s et ¥ = 3000 m/s. Nous
insérons un contraste de vitesse dans I'anomaliédale : \b diminue a 3060 m/s etdva
1800 m/s. Avec ces vitesses, la fréquence maxideleos modélisations est égale a 3 Hz.

La Figure 4-18 montre les signaux calculés en umtpdiobservation a la surface
topographique et a I'aplomb du centre de 'anoméliait plein). Les signaux calculés au
méme point mais dans un modele sans anomalie sangd en comparaison (trait pointill€).
On remarque que I'anomalie affecte assez peu legpasantes horizontales. Amplitudes et
formes y sont tout a fait comparables. En revatiefffet de I'anomalie est plus important sur
la composante verticale. En présence de I'anonsaliecontient des vitesses sismiques 40%
plus faibles que dans I'encaissant, les amplituvedeBcales sont plus élevées que dans le cas

sans anomalie.



Figure 4-18 : Sismogrammes calculés en surface a I'aplomb d’umemmalie ovoidale présentant un contraste de vitesse
avec l'encaissanftrait gras). Vitesse Mde I'encaissant = 5000 m/s, vitessedans I'anomalie = 3060 m/s. Les
sismogrammes calculés sans I'anomalie sont reptésgrour comparaison (trait pointillé).

Cet effet se traduit également sur |'estimation deefficients d’amplification
topographique, tel que l'illustre la Figure 4-1% @it qu’une légere amplification apparait a
3 Hz au sommet de la Grande Montagne, la ou il eriyavait pas dans le modéle sans
anomalie. Cet effet est uniquement visible sur dengosante verticale, les coefficients
d’amplification horizontale n’étant pas affectés.

La Figure 4-19 montre comment on peut dégagerlWanfce de I'anomalie seule a
l'aide de deux simulations. Une premiére simulati@ti) est réalisée dans un milieu
représentant I'encaissant sans anomalie. Une seaondélisation (#2) utilise exactement le
méme modele et la méme source que dans le casaid emajoutant 'anomalie 3D dans le
milieu. La réponse de cette anomalie seule eshabten divisant pour chaque fréquence les
coefficients d’amplification calculés dans le c@spar les coefficients calculés dans le cas #1.

Ceci est représenté a la droite de la Figure 491Bvoit ainsi apparaitre la répartition
spatiale de l'effet dG a la présence de I'anomaliétalement de I'amplification provoquée
par 'anomalie refléte directement la forme ovoiédde celle-ci. Le gain d’amplification est

maximum a I'aplomb de I'anomalie et diminue progireement en atteignant ses bords.



Figure 4-19 : Coefficients d’amplification verticale générés aH& par une anomalie ovoidale présentant un contede
vitesse avec I'encaissant

Cet effet apparait a 3 Hz sur la composante végtimaiquement, et n’existe pas sur les
composantes horizontales et dans les fréquencésgeinfes. A I'aplomb de I'anomalie, le
coefficient d’amplification topographique est égal dans le cas #1 et augmente a 1.33 dans
le cas #2. Comme les frequences modélisées nepaoogettent pas de voir la décroissance
de cet effet, on ignore s’il est maximum a 3 Hz Ll s'aggrave dans les fréquences

supérieures.

Nous retenons de cet exemple les tendances susvante

- Une zone ou les vitesses sismiques sont diminuéesrgpport a l'encaissant
provogue en surface une aggravation du coeffid&mplification topographique ;

- Nous avons testé d'autres cas ou le contraste @@ssei est moins important :
'aggravation du coefficient d’amplification estaditant plus forte que le contraste
de vitesse avec I'encaissant est élevé ;

- Leffet est suffisant pour troubler la compréhemsidu mouvement du sol au
sommet du relief: une amplification est apparueuvant passer pour une
amplification topographique apparente si I'examgnatne connait pas la structure
du sous-sol ;

- Dans la configuration étudiée, seule la compossaatdcale est affectée par une
amplification, les composantes horizontales neid pas ;

- La répartition en surface de I'effet provoqué pandmalie est directement le reflet

de sa forme.

IV.2 Effet d’'une cavité



Dans I'exemple suivant, nous testons des vitessext Vs nulles au coeur de 'anomalie
ovoidale, ce qui revient a simuler une cavité.iégfience maximale dans ce cas est égale a 5
Hz. La Figure 4-20 montre les formes d’ondes cakesllen surface a I'aplomb de I'anomalie.
On voit en comparant avec I'exemple précédent gtte ¢ois-ci toutes les composantes sont
affectées par rapport au cas sans I'anomalie. Eaepice de la cavité perturbe fortement les

formes d’'ondes.

Figure 4-20 : Sismogrammes calculés en surface a I'aplomb d'waité ovoidaldtrait gras). Les sismogrammes calculés
sans la cavité sont représentés pour comparaisait (ointillé).

Figure 4-21 :Coefficients d’amplification horizontale a 1.5 Hz gérés par une cavité ovoidale

Le phénomene est simple d'aspect une fois traduoittermes de coefficients
d’'amplification (Figure 4-21). A 1.5 Hz, la cavitprovoque une désamplification du



mouvement du sol a I'aplomb de cette anomalie. tQi®@scomportement assez proche de
l'exemple précédent, mais a l'effet inversé ou eefbis-ci I'anomalie provoque une

désamplification plutdét qu'une amplification.

Figure 4-22 :Coefficients d’amplification horizontale générés pane cavité ovoidaleles effets de la cavité sont exprimés
par rapport & la référence (coefficients d’amplifion topographique sans I'anomalie).

Par ailleurs, dans ce cas la présence de la caffééte toutes les composantes. On
observe également que plus on monte en fréquehtelegpcomportement du mouvement du
sol aux environs de I'anomalie devient complexar(garer Figure 4-21 et Figure 4-22). Au-
dela de 2.5 Hz, une amplification apparait a |des@ topographique au-dessus des bords de
'anomalie. L'effet central est toujours en désaifigation, mais une auréole d’amplification
apparait autour de cette zone.

Ce comportement s’'observe également sur la comfesarticale (Figure 4-23). Une
désamplification apparait a 1.5 Hz a I'aplomb dadmalie ; son ampleur augmente a 2.5 Hz
et un petit nombre de points apparait déja en dicgdion sur le bord de la zone désamplifiée.
A 3 Hz, I'effet de désamplification est maximumuete auréole d’amplification se place du
c6té de 'anomalie opposé a l'arrivée des ondeslémtes par rapport a la localisation de la
source. Cette forme évoque un cbne d'ombre (déstirafibn) et une zone étroite de
focalisation (amplification) en arriére de I'anomegbar rapport a I'incidence des ondes.



Figure 4-23 : Coefficients d’amplification verticale a différentefséquences générés par une cavité ovoidale

Le comportement décrit dans le cas d’'une sourdeojse est identique en utilisant une

source double couple.

Nous retenons de cet exemple que :

- Une cavité placée sous la surface provoque unamdisigation du mouvement du
sol & I'aplomb de cette anomalie ;

- Toutes les composantes sont affectées ;

- Au maximum de [leffet, les coefficients d'amplifiten topographique sont
perturbés par la présence de la cavité dans ureekden plus grande que la taille de
I'anomalie (les limites de notre réseau ne nousptent pas de mesurer I'étendue
spatiale de cette influence) ;

- Une amplification apparait a I'aplomb des bordsl'daomalie dans une bande

étroite de fréquences.

IV.3 Effet de la variation du rapport Vp/Vs

Le rapport \WVs augmente quand les ondes sismiques traversentamee fortement
saturée en eau (~ 100% de saturation) : en effeidjla saturation approche 100%, les pores
de la roche sont plus difficiles a comprimer, lgidité augmente et la vitesse des ondes P
augmente [Knightet al, 1998]. En revanche pour un milieu isotrope, ledole de
cisaillement est insensible aux variations de aéitur et par conséquent la vitesse des ondes
S est peu affectée par la présence d’eau dansies Barton, 2007].

Le rapport \WVs est classiquement égal a (~1.73) dans les roches consolidées ol la
porosité est nulle. Il atteint la valeur 2 dansZeses de cisaillement et il est compris entre 1.4

et 2 pour les roches saturées en eau [Barton, 2007]



Catchings et Lee (1996) parviennent a identifiex mone ou le rapportp/ s augmente
sous le sommet de la colline de Tarzana, Califodes auteurs interprétent cette structure en
vitesse comme la marque d’'une zone fortement satiré@pres leurs conclusions, cette zone
saturée aggrave considérablement I'amplificatiopogpaphique mesurée au sommet de la
colline.

Nous ne pourrons pas modéliser des vitesses aassedque celles qu’ils ont mesurées
(inférieures a 600 m/s). Dans le cas de Tarzan@e awun rapport WVs €levé, cette zone
présente également un contraste de vitesse avecai&sant: la vitesse des ondes S est
significativement plus basse. Nous reproduisonsalima semblable, bien qu’a une échelle
différente.

Pour étudier I'impact d’'un rapports¥{/s variable au cceur du relief, il est nécessaire que
la source émette des ondes P et S. Nous utilisoasource double couple placée au méme
endroit que la source des exemples précédents,l@veécanisme au foyer suivant : azimut
315°, pendage 30°, glissement 90°. Ce mécanismésete un glissement en faille inverse
pure.

Le rapport de la vitesse des ondes P avec la gitdes ondes S dans I'anomalie
ovoidale varie de 1.73 a 1.9. La fréquence maxim@lees modélisations est 2.3 Hz.

Les formes d’ondes calculées dans les cas avemstl'anomalie sont comparées a la
Figure 4-24. A nouveau on observe que les compesdrdrizontales sont peu affectées. La

variation du rapport ¥Vs n'a pas non plus d’influence sur ces composantes.

Seule la composante verticale est affectée sigiifiement. Les amplitudes a I'aplomb
de I'anomalie (traits pleins) sont plus élevées tpseamplitudes calculées sans I'anomalie
(traits pointillés). On retrouve le méme comportatrpie dans le premier exemple.

Lorsque le rapport ¥Vs augmente, cette amplification observée sur la csapte
verticale s’aggrave (zone bleue sur la Figure 4-Zgutefois I'influence du contraste de

vitesse avec I'encaissant reste trés nettemefet’ddbminant.



Figure 4-24 : Sismogrammes calculés en surface a I'aplomb d’um®malie ovoidale souterraingsoir description dans le
texte)ou le rapport \b/Vs interne est égal a 1.7@auche)ou 1.9(droite). La zone bleutée montre I'écart d’ampliguehtre
les deux cas sur la composante verticale. Les gjismmames en pointillés sont obtenus sur un modéls aaomalie.

La Figure 4-25 montre comment un rappogt\ks plus élevé provoque une aggravation
significative des coefficients d’amplification tagmaphique calculés en surface. Cet effet
n’est pas tres éleve, mais la fréquence maximust giee de 2.3 Hz ce qui ne permet pas de
décrire toute I'ampleur du phénomene. Le coefficidramplification a 2.3 Hz sur la
composante verticale a I'aplomb de I'anomalie gstl @ 1.02 pour un modéle sans anomalie,
augmente jusqu’a 1.43 pour le premier cas aveottaiie (\b = 2.6 km/s et WVs = 1.73),
et atteint 1.57 pour le deuxiéme cas avec 'ana@r(&h = 2.6 km/s et WVs = 1.9).

Figure 4-25 : Coefficients d’amplification générés par une anomalovoidale présentant un contraste de vitesse dee®
P avec I'encaissant et un rapportX¥/s variable Les effets de I'ovoide sont exprimés par rappdat référence (coefficients
d’amplification topographique sans I'anomalie).

La conclusion principale de cet exemple est quecdatraste de vitesse entre
’hétérogénéité et I'encaissant est le facteur dami a une modification du coefficient

d’amplification. Toutefois il faut distinguer le otvaste provoqué par la variation de du



contraste provoqué par la variation de. \Les deux contrastes ne sont pas forcément
équivalents. Le calcul du coefficient d’amplificati donne donc des résultats différents selon
gue le milieu est affecté par le train d’onde Ppam le train d’onde S ; cette différence est
largement imputable a la polarisation des ondes ig@ragissent differemment avec la
géométrie de la topographie. Une certaine part elée adifférence peut provenir de la
variabilité du rapport WV s dans le milieu.

Ceci confirme la nécessité de connaitre au mieurilieu aussi bien en p/qu’en Vs,

surtout dans les milieux hydratés ou fracturés.

IV.4 Impact des conditions du sous-sol sur I'évalu@n du coefficient

d’amplification topographique

Bien que limités en termes de contrastes de vitedsefréquences et de formes
d’hétérogénéites, les différents cas étudiés peemiede mettre en évidence un comportement
global :

- Une diminution latérale des vitesses sismiques qog une aggravation du

coefficient d’amplification topographique a I'aplbnde cette hétérogénéite ;

- Cette aggravation est d’autant plus importante lgueontraste de vitesse avec

I'encaissant est grand ;

- La composante verticale est la plus affectée ;

- Des vitesses nulles provoquent une désamplificatiteplomb de I'hétérogénéité ;

- La zone dinfluence en surface peut étre plus gragde les dimensions de

'anomalie.

Ces exemples simples ont permis de montrer querdaations latérales de vitesse
méme de faible ampleur peuvent augmenter ou dimitege coefficients d’amplification
calculés en surface d’'une quantité suffisante pmhanger le comportement apparent au
sommet du relief (apparition ou aggravation d’'ung#fication ou désamplification). Au vu
de ces résultats, connaitre le milieu traverséndgpensable pour interpréter des coefficients

d’amplification et déduire leur origine.

Nous avons vu dans les chapitres 1 et 2 que I'eléesite topographique s’exprime
principalement sur les composantes horizontalesmduvement du sol. La composante



verticale est aussi affectée, mais dans une momdsaire. En revanche dans nos exemples, la
composante verticale était systématiquement la affiectée en présence d'une anomalie en
vitesse relativement au méme milieu sans 'anomBla@is n’avons pas pu modéliser de tres
basses vitesses, mais n’y a-t-il pas la une petm@itant de reconnaitre un effet couplé de la
topographie et de la géologie, ainsi que la vditabtemporelle de la réponse du site
lorsqu’une anomalie se met en plaeg. @pport saisonnier d’eau météorique en subsurface)
Assimakiet al. (2005a) ont également conclu a partir de simulatioétérogenes 2D que la
composante verticale est largement plus affectéelgsa propriétés du sous-sol que les
composantes horizontales. Certains auteurs n’obsermpas sur le terrain d’effet de site
topographique sur la composante verticale [Pedetsah 1994b ; Nechtscheiet al, 1995],
tandis que d’autres la trouvent autant affectéelemieomposantes horizontales [Umetlal,
1987 ; Gaffetet al, 2000]. Au vu des travaux de ces différents agteair des résultats
présentes ici, nous suggerons de particuliérenrendpe en compte les variations spatiales et
temporelles des propriétés du sous-sol pour cordpeele mouvement du sol lorsque le
comportement de la composante verticale s’avereptaxa.

L’effet de site topographique est simulé de fag@aliste seulement si la modélisation
prend en compte toute la complexité du phénomene.

Le recours a la simulation 3D représente une awaoagsidérable pour diminuer I'écart
entre les données simulées et observées. Toutafoislésaccord apparait vis-a-vis de
I'estimation du coefficient d’amplification topograique en utilisant différentes méthodes de
modélisation. Ce désaccord s’amplifie dans lesdsafréquences. D’autres tests comparatifs
doivent étre réalisés avec d'autres méthodes prigiger la valeur des déviations, afin de
pouvoir étendre aux plus hautes fréquences l'etitinmadu coefficient d’amplification
topographique.

L’effet de site topographique se répartit de fagisférente sur le relief en fonction de la
position de la source. Nous avons montré que e@tti@bilité est suffisamment importante
pour qu'elle soit prise en compte dans I'estimatidas coefficients d’amplification
topographique. En modélisant toutes les sourcesusa un site donné, I'utilisateur obtient

une évaluation des probabilités de dépasser uraumig@mplification choisi.



Il serait intéressant de parfaire cette étude eéergénant quels sont les azimuts et les
angles d'incidence par rapport a la géométrie 3Dralief qui provoquent le maximum
d’amplification.

Enfin, et il s’agit la du paramétre ayant le pluargl potentiel d’affecter I'estimation du
coefficient d’amplification topographique, la sttuie interne du massif doit étre connue pour
réaliser une simulation réaliste du mouvement du ka proche-surface présente des
variations latérales et verticales des paramelréslogiques qui sont rapides et importantes ;
ces variations affectent le mouvement du sol dansahde de fréquences de l'effet de site
topographique. Nous considérons que ces deux eff@idgraphique et rhéologique sont
indissociables et I'un ne peut étre quantifié samaitre I'autre.

L'utilisateur ne doit pas approximer le milieu saasoir fait de reconnaissance
géophysique appropriée au site d'étude ; le risduect est d’obtenir des coefficients
d’amplification sans rapport avec la réalité. Lepraximations faites sur I'observation des
affleurements en surface peuvent étre erronéesspiet Pavlis (2000) montrent que méme
un site rocheux en apparence sain peut présengereponse propre dont I'extension latérale
est inférieure a la dizaine de meétres.

La stratégie numérique pour estimer les coeffisigiamplification topographique n’est
réaliste que lorsque la structure interne du massi€onnue et représentée dans le modele par
une géomeétrie précise et des variations de méméamgue celles observées sur le terrain.
Nous devons nous donner les moyens de realisexfgerations géophysigues nécessaires a

I’élaboration de modeéles 3D réalistes en hautduéen.

Les codes d’analyse discrete actuellement dispemipermettent d’examiner I'impact
de la variation des vitesses sismiques, de la teaside I'atténuation au sein du massif sur
I'effet de site topographique. Toutefois, un code différences finies tel que SHAKE3D
[Cruz-Atienzaet al, 2007a, 2007b] utilisé dans notre étude ne pepastde tester des écarts
de vitesse sismique trop élevés. Les simulationsdiéiérences finies deviennent trop
colteuses lorsque I'écart entre la vitesse maxirdalanodele et la vitesse minimale est
important, di a l'utilisation d’'une grille régul@mour discrétiser le milieu. Pour simuler
I'effet couplé de la géologie du massif et de laographie, nous conseillons le recours a des
codes utilisant des grilles irréguliéres, telles teéthodes en éléments finis [Etiereteal,

2010] ou volumes finis, voir des méthodes hybrideslis et al, 2008] couplant différences



finies sur la majeure partie du modele et éléemdnis dans des sous-domaines ou les

variations de vitesse sont les plus importantes.



Conclusion générale






Le synoptigue de la méthodologie globale que nousis exposée pour caractériser
I'effet de site topographique est résumé Figure bels zones bleues indiquent les parties
explorées par la communauté scientifique et quhtnfzas été abordées dans ce document ;
Les zones vertes celles auxquelles I'étude préseaté&ontribué ; Les zones orangeées
présentent la perspective et I'articulation desliagfions et du programme de recherche

proposés afin de poursuivre ce travail.

Le premier aspect que nous avons abordé conceméttzode utilisée pour estimer le
coefficient d’amplification topographique. Nous agomis en évidence les avantages de la
méthode statistique des rapports spectraux (MRbYian Reference Methpdoir chapitre 2)
en illustrant le fonctionnement de cette méthodeusie topographie complexe, a partir de
réseaux denses ou non, réguliers ou non. Cetteodethrésente un grand intérét lorsqu’elle
est utilisée en milieu montagneux pour décriredefle site topographique. En effet, grace au
principe statistique de la MRM, la référence paucaractérisation de I'effet de site n’est plus
un site unigue dont la représentativité effectisesmuvent sujette a caution, mais devient le
mouvement meédian du sol enregistré par toutesté®ss du réseau. Nous avons présenté
sur la base d’exemples numériques le gain effegigorté par cette facon de définir un
mouvement de référence qui est moins problématues de choisir un site unique de
référence sur une topographie complexe. Nous aggakement montré, dans le cas ou les
conditions de chaque méthode ne sont pas strictemespectées, que la MRM s’avere
statistiguement plus fiable que la méthode classayec site de référence (voir chapitre 2).

La MRM est efficace quelque soit la topologie deegdi : les résultats varient peu selon
le nombre de stations utilisées et il n'est pasesgaire que leur distribution soit réguliere.
Elle ne demande dautre condition que d'échantiemtoute la variété des structures
topographiques dans la zone d’étude, afin quedetspmédian soit le reflet d’'un mouvement
de référence lisse. Le niveau de lissage du spawdian par rapport aux autres spectres du
réseau permet d’évaluer son efficacité en tantrgfégence [Wilson & Pavlis, 2000].

Nous conseillons donc [utilisation de la MRM powalculer les coefficients
d’amplification topographique lorsque le choix d’'site de référence s’avere difficile, ou

sujet a caution par manque d’information sur laorée du sol a la référence.



Figure 5-1 : Méthodologie globale pour la caractérisation deffet de site topographiqu&ones bleues : parties déja
explorées — Zones vertes : parties ou nous avopsriépune contribution — Zones oranges : partiexglorer, perspectives.



Le recours a la simulation 3D représente une awapdéordiale pour diminuer I'écart
entre les coefficients d’amplification topographegsimulés et observés (voir les applications
des chapitres 2 et 4). La démarche tridimensioardsit s’étendre a I'exploration-situ de
I'effet de site topographique : seuls des réseanses peuvent couvrir la topographie pour
échantillonner au mieux la géométrie tridimensidiengu relief. En conséquence les criteres
utilisés pour décrire la géométrie de la topograptaivent aussi évoluer afin d’intégrer des
parametres plus complexes que largeur, hauteuepie p I'aspect tridimensionnel est mieux
traduit en raisonnant par exemple avec des gradiéatpente, le rayon de courbure, la

convexité du relief ou sa description fractale.

Nous avons illustré le comportement complexe ddfefede site topographique
provoqué par plusieurs phénomeénes indissociables (hapitres 1 et 4). Sa complexité
augmente selon :

- L’hétérogénéité géométrique de la topographie ;

- Les sources potentielles variées auxquelles le &iidieé est exposé (positions,

mécanismes, et/ou magnitudes variables) ;

- L’hétérogénéité de la géologie du massif, d'aufdns que les variations latérales

d'impédance sont rapides.

Cette complexité potentielle doit faire partie grente de la stratégie de caractérisation,
gu’elle soit numérique, d’analyse de données daiteou mixte, pour réaliser une estimation
efficace des coefficients d’amplification topograple. Les diagrammes de radiation des
sources doivent étre représentés de facon réatista;nment grace aux codes de simulation
numerique, et devraient a terme intégrer la dynaeide la rupture de la source [Cruz-
Atienza et al, 2007a]. Concernant la prédiction numérique pouar aas réel, nous
recommandons de modéliser toutes les sources cenpoar obtenir la probabilité
d’occurrence de l'effet de site topographique da studié (voir chapitre 4). Ce protocole
pourrait étre un préalable a l'installation sutderain de stations de mesures pour quantifier
in situ I'effet de site.

L’amélioration des codes de simulation de la prapiag des ondes dans les milieux
arbitrairement hétérogenes se poursuit et permdtyaporter une résolution du probleme
jusqu’a des fréquences atteignant 20 Hz. Nous aglonsé au chapitre 4 une estimation du

biais provoqué par le choix de la méthode discrie les coefficients d’amplification



calculés ; il serait intéressant de préciser laésgntativité de ces écarts en réalisant d’autres

essais avec un plus grand nombre de codes différent

Pour caractériser la complexité de l'effet de sjgographique, les explorationssitu
doivent mobiliser les moyens a la hauteur de cett@mplexité. Seuls les réseaux denses
permettent de rendre compte de la géométrie trisivanelle du relief ou de mettre en
évidence des variations spatiales rapides de tadt far ailleurs, afin de pouvoir évaluer la

variabilité due a la source, ces réseaux devraieatdéployés durablement.

Dans le cadre de I'application sur un cas d’étudkrip de la méthode exposée au
chapitre 2, nous sommes amenés a d’'une part nréatismodéle 3D de terrain et d’autre part
a effectuer un ensemble de simulations sur la dasz modele. Nous avons donc développé
dans le chapitre 3 la problématique de I'imagemelal structure interne du massif de la
Grande Montagne englobant le LSBB a Rustrel (Vag&la I'échelle hectométrique. Cet
aspect est fondamental pour comprendre l'effet itee topographique, car cet effet est
indissociable de celui de la géologie. Nous avdrterau une premiere image lisse en vitesse
des ondes P a I'échelle du massif, depuis la sitizmographique jusqu’a une profondeur de
500 m, par inversion des temps de trajet de I'oRdelLes sources explosives utilisées
(dynamite) et la densité des récepteurs permatfatieindre au mieux une résolution de 50
m dans le milieu calcaire. Certains objets géolegsgcomme les failles, bien que d'une
dimension inférieure a 50 m, apparaissent égaleamnils traversent le cceur du réseau de
stations déployées. L'image obtenue permet de Eaiser les variations de vitesse associées
a la surface et au décalage des niveaux géologmprdaine des failles majeures.

Une résolution de 50 m est-elle suffisante poudiétues effets couplés de la géologie
et de la topographie ? Cette résolution contrai@éthklle minimale de caractérisation
numérique de la variabilité spatiale de I'effetsite. Le déploiement de capteurs sur le terrain
peut cependant étre plus dense et permettre laanigwidence de variations de plus courte
longueur d’onde. Ces variations ne seraient alassppévisibles ni explicables avec le modele
obtenu.

Cette réflexion ne prend donc pas en compte lepadsculier ou la station est placée
exactement a I'aplomb d'une anomalie géologiquextdiesion métrique a pluri-métrique
(telle la zone altérée de la faille par exempleuaoe cavité de petite dimension). Le signal
enregistré a une station installée dans ces conditst largement affecté par ces conditions

geéologiques locales a la station. Pour résoud@seil est nécessaire d’avoir une estimation



du profil de vitesse sismique local a la statioteéchelle globale du modele doit donc étre
affinée localement autant que faire se peut pardaure des propriétés rhéologiques du sous-
sol et imagerie géophysique haute résolution.dégermination de la ¥° (moyenne de la
vitesse des ondes S jusqu’a 30 m de profondeurgsudésormais couramment réalisée aux
points d’installation des stations sismologiquépond donc parfaitement a la problématique
associée a la représentativité locale d’'un pointnésure devant I'échelle globale de la zone
d’étude. La mesure de las¥ devrait également étre systématiquement mise emecpour

les réseaux temporaires dédiés a la mesure dafeite malgré les difficultés inhérentes a la

configuration topographique que I'on rencontre itelMement dans ce type d’étude.

Dans le cas d’étude de la Grande Montagne de Rustieut ultime de I'imagerie de la
structure interne est aussi le développement d'odete 3D haute résolution associé a la
problématique de la simulation réaliste de la pgapian des ondes sismiques dans un
réservoir carbonaté, poreux et fracturé. Ce modééyeloppé sur la base des coupes
géologiques et intégrant les paramétres rhéologigunetamment ¥ et Vs) mesurés par les
expériences géophysiques, devra également intlggrenodeles de densité, d’atténuation et

de saturation en eau.

Pour conclure, nous souhaitons dépasser le cadl@ démarche 3D que nous avons
exploré tout au long de ce travail, vers ce quirgous’appeler une vision 4D de l'effet de
site topographique.

Actuellement I'effet de site topographique estsidéré comme un effet a I'échelle
superficielle. Toutefois la focalisation de I'éniergi’a pas toujours lieu en surface, mais peut
parfois prendre place en profondeur au cceur duihjBeslerseret al, 1994b]. Un tel effet
peut avoir un impact important sur les infrastroesusouterraines, comme les tunnels et
autres zones de stockage de matiére. Les mesutesala, réalisées pour une large majorité
depuis la surface, permettent difficilement d’exaeni une focalisation en profondeur.
L’instrumentation d’infrastructures souterrainegmpettrait d’avoir des mesures innovantes
afin d’accroitre la compréhension de la distribotaes amplifications et désamplifications
jusqu'au cceur des massifs. La majorité des stationséseau sismologique permanent au
LSBB est placée sous la Grande Montaghigute 5-3. Une telle configuration pourrait
€galement étre mise en ceuvre dans d’autres sitgsrsons afin de continuer I'exploration

dans des configurations topographiques et géolegiqiifférentes : citons notamment le



laboratoire de recherche souterrain de Meuse/Hdatee (LSMHM) sur le site de Bure, le

laboratoire souterrain du Mont Terri en Suissée ¢diboratoire DUSEL aux Etats-Unis.

Figure 5-2 : Réseau sismologique permanent dans la galerie soatee du LSBB.Cing stations sont installées sous le
massif de la Grande Montagne, une station est placésurface au sommet [source : LSBB].

Enfin, on ne connait pas encore I'amplitude dapact de la modification de la sub-
surface dans le temps sur l'effet de site topogragh(variation de saturation, instabilité des
masses sur les pentes, phénoménes non-linéai@séssaux mouvements forts) [Gaffeit
al., 2000 ; Assimakiet al, 2005a, 2005b ; Gaffett al, 2010]. Aborder ces phénoménes
demande des moyens in-situ importants et durableimstallés dans un premier temps sur les
sites pilotes, afin de mettre en évidence I'ocaweede ce phénomene puis de l'intégrer dans

le protocole d’étude pour la caractérisation dést®fle site topographique.
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[1] We study the Africa-Iberia plate boundary in the vicinitgreat earthquake (M > 8.5) followed by a tsunami com-
of Gibraltar. Numerous models have been proposed for thidtely destroyed Lisbon in 175B4§ptista et al. 2003].
region throughout the last decades, proposing mechanisntermediate-depth seismicity is observed beneath the
that range widely from continental delamination, convectibraltar Arc, the Gulf of Cadiz, and the western Alboran
removal, to subduction of oceanic lithosphere. To bett®ea Calvert et al, 2000; Casado et aJ.2001], and some
constrain upper-mantle structure under the region, we stalibep earthquakes (550-650 km depth) occur beneath
waveforms of P-waves that traverse the Alboran Sea reggmuthern Spain near Granada, as the 1954 earthquake
between Spain and Morocco. These show dispersiiMdw = 7.8), the most powerful event ever recorded in the
behavior, which, together with early arrival times, confirmarea Buforn et al, 1991; Calvert et al, 2000]. That
the presence of an anomalous upper mantle structure uriahgortant seismicity requires a better understanding of the
the Alboran Sea. The dispersion is consistent with thgitucture of this plate-boundary region. In fact, there is
expected from subducted lithosphere. Waveforms of bocyntinuing debate concerning the location of the 1755
waves therefore provide a way to better constrain the elustagthquake [e.gBaptista et al. 2003; Gutscher 2004].
mantle structure and dynamics of the Alboran Sea regiof4] Regional and global P-wave tomography shows two
Citation: Bokelmann, G., and E. Maufroy (2007), Mantlemain anomalies in the upper mantle under the Gibraltar Arc:
structure under Gibraltar constrained by dispersion of body wavdhere is a low-velocity anomaly down to 100 km depth
Geophys. Res. LetB4, L22305, doi:10.1029/2007GL030964.  beneath the Alboran Sea while there is a high-velocity
anomaly under the Gibraltar arc and Alboran Sea that
1. Introduction extends at dgpth to the east and to the northeas_t_ und(_er
) ) Southern Spain, where the deep earthquakes are initiated in
[2] The European/African plate boundary is one of thee transition zoneBijwaard and Spakmar2000; Calvert
least-understood plate boundaries. A large number of gge-al, 2000]. However the ray coverage at Gibraltar is
logical and geophysical studies have attempted to shed lighiinly in an east-west direction with few rays arriving from
on the nature of this plate boundary in the region arouf@rth and south (Figure 1). This uneven earthquake distri-
Gibraltar [e.g.Michard et al, 2002], but so far there is nopution, as well as the restricted space for seismological
consensus on which process should be invoked to explgiftions hampers tomographic resolution in the area. Reso-
its geological evolution and structure. A variety of tecton|gtion tests done byCalvert et al.[2000] indicate that
models has been proposed to explain the most importgafocity anomalies of any shape under Gibraltar will be
geological and geophysical observations. Currently, thejgverely smeared along the (east-dipping) ray paths. It
are two types of geodynamic models that are dominating #)§pears therefore, that the true geometry of the high-
discussion; we will call these “oceanic” and “continental’velocity anomaly is not yet clear. In addition, tomography
models. The oceanic models explain geological and geemnot easily distinguish between the two types of models
physical observations via subduction of oceanic lithospheggontinental versus oceanic lithosphere), since resolved
either toward the NorthZleck 1996] or by an east-dipping velocity anomalies for continental and oceanic lithosphere
slab that is rolling back to the We&dyden1993;Lonergan gre rather similar.
and White 1997; Gutscher et a).2002]. In contrast, the [5] This suggests to us that the following two questions
continental models propose either convective rem&att] need to be addressed: (1) Is the high-velocity body identi-
and Vissers 1989; Calvert et a_ll, 2000]_ or delar_mnatlon fied by P-wave tomography data really dipping toward
[Seber et a).1996] of the continental lithospheric mantlethe east/northeast, and (2) does this anomaly represent
These different models have beeniillustrated, e.gayert subducted lithosphere (oceanic or continental) or rather
etal.[2000]. It appears that both types of models can explai@lamination/convective removal of continental litho-
the majority of geological and geophysical observations dphere? We propose that both questions may be addressed
the area. by studying the dispersion of body waves, in particular P-

[s] On the other hand, the region between Spain apgves, that traverse the mantle under the Alboran Sea
Morocco is associated with considerable seismic risk:r@yion.

IUniversiteMontpellier 2, Gesciences Montpellier, 34095 Montpellier,z- Waveform CompIeX|ty

France. ot ; ;
2CNRS, Gesciences Montpellier, 34095 Montpellier, France. [¢] A characteristic feature of subduction zones is that

3Now at Gesciences Azur, Sophia Antipolis, Valbonne, France. ~ 9€nerally an entire column of lithosphere is being sub-
ducted. That column has a rather characteristic velocity

Copyright 2007 by the American Geophysical Union. profile including a low-velocity gabbroic crust and a high-
0094-8276/07/2007GL030964$05.00
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the surrounding medium speed. Inspecting waveforms for
dispersion may therefore help to identify the presence of a
low-velocity crust as would be consistent with a subducting
lithosphere.

3. Application to the Alboran Sea

[7] We now apply this approach to the Alboran Sea
region to test the subduction-type model. Data are available
for two stations in Southern Spain (Figure 1), LIJA and the
station CEU (Ceuta, Spain) that is favorably placed above
the axis of the supposed slab, as inferred, e.gGuogcher
et al. [2002]. In the following we will study the dispersion
of P-waves from events that are observed at CEU and LIJA
and at a reference station, MTE (Manteigas, Portugal) that is
located in the stable central Iberian dom&al[meyer and
Marténez Gared 1990].

[s] For this purpose we measure dispersion by character-
izing the dependence of group arrival tigeon frequency

) ) ) ] ] ) in a procedure similar to surface wave analyB&dwonski
Figure 1. Seismological stations used in this study:.CELét al, 1969]. That procedure regarg) for a set of band-
LIJA, and the reference station MTE. The rose diagragass-filtered wave packets, each around a given central
shows teleseismic ray coverage for station CEU for the perﬁagquency_ Not knowing the source-time function, we resort
24 October 2001 to 30 December 2004. Note the goggl comparing the dispersion for observations of the same
coverage of rays arriving from West and East. The maximent at station pairs CEU-MTE and LIJA-MTE, if present.
of t'h_e backazimuthal distribution corresponds to 110 evepigure 2 shows an example of that procedure for two events
arriving at angles between 6and 75, from the East. ~ gpserved at CEU and MTE (for others, see the auxiliary

material)t One is arriving from the west (origin time

15 November 2004, 09:06:56 GMT, latitude 4.698ngitude

77.508, distance 72.8from CEU, magnitude N 7.2)

velocity, low-attenuation “mantle lid”. Since an oceani@nd the other from the east (origin time 17 March 2004,
crust is only a few kilometers thick, such a lithospheri@5:21:00 GMT, latitude 34.589 longitude 23.32§ dis-
profile can generally not be resolved by travel-time tomotpnce 23.45from CEU, magnitude M 6.0). Each of these
raphy, and it can therefore not be distinguished frofwo events has been recorded at the two stations at nearly
continental lithosphere on that basis. However, the partitoe same distance. Figure 2 displays band-pass-filtered
lar velocity profile may give rise to waveform effects fogeismograms as well as “smoothed envelope functions”
waves that propagate nearly parallel to the subducting siéiat were computed in a procedure followiAgers and
Indeed, several studies have found such waveform effeSagker[1996]: they were squared and averaged with a box-
from intermediate-depth earthquakes in the circum-Pacif@ smoothing operator (half-width of 0.5 seconds). The
[Abers and Sarker1996; Abers 2005; Martin, 2005] seismogram observed at CEU on the right-hand side (event
subduction zones where travel times of body waves tliggm the east), and the corresponding envelopes, show a
arrive parallel to the slab seem to depend on frequency. T$tikong dispersion: High frequencies at 4 Hz arrive about
dispersion is often associated with high frequencies arrivihg seconds later than those at 0.5 Hz (‘normal dispersion’).
later than low frequencies, a behavior that is rather differdrtis effect is similar to the one observed for subduction
from that of waves propagating outside of the skabefs zones around the Pacific. However, there is no or little
2005; Martin, 2005], which do not show such dispersiondispersion observed at MTE for the same event. For the
Nature and strength of the dispersion depend on the tra@e¢nt incident from the west (left-hand side), the disper-
distance within the slab plane; delays between low and higjan is nearly identical at the two stations. The difference
frequencies have been found to be between 1 and sevehsierved at CEU thus suggests the presence of an anom-
seconds, for frequencies varying between 1 to 3Akefs alous body in the mantle below and to the east of Ceuta,
and Sarker1996]. Modeling studiesAbers 2005;Martin, the Alboran Sea. Observed first-arrival times at CEU are
2005] have shown that the observed dispersion is consisienagreement with previous tomographic results: residuals
with the presence of a gabbroic low-velocity layer at the tépr seismic rays coming from the East are on average early
of the slab. This low-velocity channel may persist down fy about 1.7 seconds compared with those coming from
100-150 km below which the gabbro-eclogite phase tratige West.
formation is completeAbers and Sarkerl996]. Thickness [9] Dispersion §(f) of P-waves has been characterized for
and velocity contrast with respect to the surroundifgt9 teleseismic and regional events recorded at both sta-
medium control the dispersiorG{ibbins and Sniedgr tions, including 82 at CEU, 115 at MTE, with 48 in
1991; Martin, 2005]. Short wavelengths travel in thecommon, and 64 at LIJA. Figure 3 shows results for stations
subducted plate, following the low-velocity layer that is

too thin to be “seen” by long wavelengths propagating at
1Auxiliary materials are available in the HTML. doi:10.1029/
2007GL030964.

20of5



L22305 BOKELMANN AND MAUFROY: MANTLE STRUCTURE UNDER GIBRALTAR L22305

Figure 2. Waveform examples for two events arriving from west and east at stations MTE and CEU, shown as filtered
seismograms and as smoothed envelopes (see text). Filters are, from top to bottom, <0.05 Hz, 0.05-0.5 Hz, 0.5-1.5 Hz,
1.5-2.5 Hz, 2.5-3.5 Hz, and 3.5-4.5 Hz. Amplitudes are given by numbers. Ticks on time axes give intervals of two
seconds. Dotted lines illustrate the dispersion that occurs in Figure 2d.

CEU and MTE on lower hemispheres. For display purposesents show either no or unclear dispersion, with no clear
the results were classified into three categories, basedspatial organization.

whether dispersion is present, unclear, or not present. The

“unclear” case is indicated if the first arrival is not clear 8§  piscussion and Conclusions

some frequencies, if the signal-to-noise ratio is not good at )

high frequencies, or if arrival times seem very variable[i0] We have searched for other potential effects that
from one frequency to another. All “dispersion presentMight produce a similar dispersion. In essence, these are
measurements correspond to high frequencies at 4 (4}attenuation, (2) scattering due to small-scale bodies, and
being delayed relative to 0.5 Hz by at least 0.6 secon{@) multiple phases. Attenuation is necessarily coupled with
in the sense of “normal dispersion”. For a few events ghspersionlliu etal, 1976]. However, that effect is an order
inverse dispersion seems to be present, simultaneousipfanagnitude smaller than the one observed here, and the
both stations, e.g. the left-hand side of Figure 2. Thedigpersion is in the opposite (inverse) sense. Small-scale
were associated to the “dispersion not present” class asggttering cannot explain the observations neither since it
is the difference between the two stations that matters héRould produce a similar kind of dispersion as attenuation.
Such incidences of “inverse dispersion” are probably ddée other potential effect is that of multiple phases, e.g., the
to the particular source-time function of those earthquakagjval of two phases of similar amplitude within less than
and the effect of attenuation (see below) may also cdWo seconds. However, such an effect is not likely to
tribute somewhat. The range of dispersion at CEU is upRgpduce consistent dispersion effects for a broad distance
2.5 sec, and the distribution of “present” measurementsd8d azimuth range. We are therefore left with the proposi-
1.2 + 0.5 sec. Dispersion of P-waves can be observedi@f of dispersion due to a low-velocity channel in the
station CEU for rays coming from the East, for a wid@antle. A natural explanation of the presence of such a
range of dip angles (distances between 12 and 89 degrd@ygr is in the context of subducting lithosphere east of
and a few coming from the North. No dispersion i§ibraltar. In fact, the observed frequency-dependence of
observed at the reference station MTE, except for twelocity and the mean delay of 1.2 seconds of 4 Hz energy
shallow events coming from the Alboran Sea that traver&gative to 0.5 Hz, is consistent with synthetic seismograms
the same region as the dispersive rays east of CE@quIated for a subducting oceanic lithosphere with the
(distance about 8. Similarly, the Gulf of Cadiz, to the typical crustal thickness of 6 km and a path length of about
west of CEU, does not give rise to dispersion that is n&90 km within the slabAbers and Sarkerl996; Abers

also observed at MTE. On the other hand, paths wiR00; Martin, 2005]. The data may in principle also be
observed dispersion, from the East of CEU, are someting&plained by a somewhat thinned continental crust that
close to paths where dispersion is not observed. \fgllows a previous oceanic subduction, while preserving
tentatively explain this as an interference of the lowehe form of an elongated low-velocity channel. On the other
frequency waves with the subducting slab that hashand, it is not clear how a preserved crust might be
thickness of nearly a wavelength, therefore rendering #@scending into the mantle in the context of convective
dispersion effect sometimes visible and sometimes ni&moval Platt and Vissers1989] and delaminatiorSgber

Results at LIJA are similar to MTE, in that essentially afit al, 1996], and in addition still preserve a simple
elongated shape. Thus, a subduction geometry is required.
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[11] Most of the dispersed rays (for example ray 2 in
Figure 3) arrive at Ceuta from the east, traveling through a
block in the upper mantle that is associated with particularly
high seismicity Calvert et al, 2000]. The agreement with
observed dispersion suggests that that block corresponds
indeed to subducted material, probably of oceanic nature,
but subducted continental lithosphere cannot be ruled out.
The spatial distribution of intermediate-depth seismicity
shows a nearly vertical line dipping steeply southward. It
does not seem to represent the subduction dip since
dispersion is observed from Northeastern azimuths. An
explanation for that strong localized seismicity might be a

L22305

Figure 4. Model explaining the observed difference in
dispersion characteristics between rays arriving from west
and east, as being due to dispersion in a subducting
lithosphere (see text).

slab-tear or breakoff as discussed in the literatCiaerpinati

et al, 2003; Zeck 1996]. Essentially all of the dispersed
waves arrive at CEU from directions within the first
quadrant (North to East). We thus conclude for the presence
of subduction under the Alboran Sea (Figure 4). To con-
strain however, whether the slab is dipping rather toward the
East or the North requires additional data, and especially
from stations that are not yet available to us. A slab possibly
dipping toward the North might explain the observed
dispersion at MTE for the two events from the Alboran
Sea that would attain their dispersion while propagating
down-dip that same slab. On the other hand, tomographic
cross-sections between 45 and 150 Kalyert et al, 2000]
seem to show a lithosphere dipping eastwards.

[12] So far, our observations pertain to the region around
Ceuta, and if the structure of the slab is complex, a
generalization to the entire Alboran Sea region may be
misleading. Indeed, a complex structure with a deformed
slab is likely for this region, due to the tight confinement at
the sides, and the relative motion of Iberia relative to Africa
[e.g., Stich et al, 2006; Fadil et al, 2006]. This complex
structure may also help explain why dispersive and non-
dispersive events arrive from nearly the same directions.
Due to this complexity we do not draw conclusions yet
about the general dip direction of the subduction under the
Alboran Sea. If we may do this with additional stations, that
may help to distinguish the model of a detached north-
wardly subducting slabZeck 1996] from a retreating
subduction model jonergan and White1997] for the
Alboran Sea. On the other hand, there is no compelling
argument for models of delamination or convective removal
in our data, although the data do not disallow those models.
The evidence provided in this paper requires the presence of
subducted lithosphere under the Alboran Sea.
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Figure 3. Results of P-wave di5per5_i0n analysis at statioB§tscher, Greg Houseman, Anne Deschamps, and Marc Grunberg for
MTE and CEU, shown on lower hemispheres (see text). Tdigeussion. We also thank Eugenio Carminati and anonymous reviewers
two events shown in Figure 2 are represented by numbéIPrlthOUthfUI reviews that have improved the manuscript considerably.
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We discuss mantle structure and dynamics under the Gibraltar arc. For that region, a large variety of
geodynamic models has been proposed, and there was, up to recently, no consensus on which of these
models is the best one to describe the geodynamic situation of the region. The key to distinguishing the
different models probably lies in the upper mantle, and we propose two specially adapted seismological

techniques that help to distinguish each of the two models that are more frequently invoked. These are, on
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one hand, the subduction-rollback (SR) model, and on the other, continental delamination or convective

removal (CDCR). The rst technique that we use is based on observations of dispersed P-wavetrains that are
expected for certain ray directions. Observations made on the Gibraltar arc suggest the presence of
subducted oceanic lithosphere under the Alboran Sea. The second technique is based on shear-wave splitting
of SKS phases, and it allows us to look for the radially-oriented
beneath the Alboran Sea, for a CDCR mechanism. There are however no indications of any radial
this point. Both approaches therefore suggest that subduction-rollback is the best model to explain the

ow that must be present in the mantle
ow up to

complex geodynamic situation under the region.

© 2010 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Oceanic lithosphere is recycled into the deep interior of the Earth
at subduction zones. While the general principles of this conveyor-
belt like motion are understood, this question is more open for
continental lithosphere. Itis clear though that continental subduction
exists, for example from high-pressure phases (e.g. Coleman and
Wang, 1995; Yamato et al., 2008 ).

Several models have been proposed to explain how, in which
cases, and where continental recycling takes place. Bird (1979) has
proposed that this occurs via lithospheric delamination, while
Houseman et al. (1981) have proposed convective removal of a
dense overthickened lithospheric root. These two types of models
have been invoked to explain various extensional basins around the
Earth, and particularly extensional basins along the Alpine conver-
gence zone between Europe and Africa, such as the Pannonian basin
and the Alboran Sea basin ( Fig. 1).

In this paper, we focus on the latter region, the Alboran Sea
between Spain and Morocco, also addressed as <Gibraltar arc region .
That region has been much studied, and a wealth of information is
available about its surface tectonics (e.g. Dallmeyer and Martinez

Corresponding author. Fax: +33 4 67 14 36 03.
E-mail address: bokelmann@gm.univ-montp2.fr (G. Bokelmann).

0040-1951/$ ...see front matter © 2010 Elsevier B.V. All rights reserved.
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Garcia, 1990; Garcia-Duefias et al., 1992; Jabaloy et al., 1992; Crespo-Blanc
et al., 1994; Martinez-Martinez and Azafion, 1997; Michard et al.,
2002; Martinez-Martinez et al., 2006; Balanya et al., 2007; Jolivet et al.,
2008, and others), current motion (e.g. Stich et al., 2006), magmatism
(e.g. Turner et al., 1999), and crustal magnetics (see Michard et al.,
2002). In addition, there is considerable information from seismicity
in the region, focal mechanisms (' Stich et al., 2003), as well as petro-
geochemical data from magmatic rocks ( Duggen et al., 2004, 2005),
large-scale mantle outcrops (e.g., Vauchez and Garrido, 2001) and
xenoliths ( Turner et al., 1999).

Nevertheless, this wealth of information has apparently not lead to
a consensus on the type of model that best explains the geodynamic
situation and evolution in the region. In the contrary, there is an
ongoing debate as to that effect ( Gutscher et al., 2002, 2003; Platt and
Houseman, 2003). For resolving structure and dynamics of a region,
much hope is generally attributed to seismic tomography, and that
type of constraint has been extensively used in recent years (e.g.,
Blanco and Spakman, 1993; Calvert et al.,, 2000a; Wortel and
Spakman, 2000). However, ray coverage in the area is not favourable,
and as explained in more detail below, resolution is thus limited. In
addition, seismic tomography cannot distinguish easily between
oceanic and continental lithosphere, since both appear in tomograph-
ic images with similar velocity. In fact, average velocities of the two
types of lithosphere are nearly identical.
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Fig. 1. Map of the Mediterranean region. The box shows the Gibraltar arc around the Alboran Sea. This map gives the spatial extent of the Alpine chain, and the oceanic as well as

extended continental crust (after Comas et al., 1999).

Our approach is instead based on directly testing the geodynamic
models, using adapted seismological techniques. We extract essential
and required features from each model such as associated structure
and mantle ow, and we present two techniques that allow to
critically test each of the two models, and to distinguish them. The key
to understanding the geodynamic situation of the region probably lies
in the upper mantle, and we thus focus our attention on that depth
region, and on the seismic waves that propagate through it. We use
constraints based on observations of P-wave dispersion that are
indicative of anomalous (layered) structure along the propagation
path, and also seismic anisotropy, since it is capable of constraining
the geometry of mantle  ow, which is also rather indicative of the
kind of geodynamic environment.

2. Test case of lithospheric recycling: the Alboran Sea region

The geodynamic situation of the Alboran Sea region is typically
approached by considering one of the two large-scale tectonic processes
that occurred in the Mediterranean area, thatis, a) the Cenozoic opening
of the western Mediterranean, thus addressing the role of the extension
and formation of oceanic lithosphere, and b) the collision of Europe and
Africa, thus addressing the role of the continental lithosphere during the
collision. The many geodynamic models that have been proposed for the
region thus typically fall into one of two categories, either  «oceanic
modelse or «continental models « The ocean models suggest subduction
of oceanic lithosphere that is either ongoing or has ceased its activity.
Different dip directions of the subduction are considered in these
models ( Torres-Roldan et al., 1986; Sanz de Galdeano, 1990; Royden,
1993; Docherty and Banda, 1995; Lonergan and White, 1997; Morales
et al., 1999; Gutscher et al., 2002), but most models assume an
eastward-dipping subduction. On the other hand, <«continental models ¢
propose past or present subduction, delamination, or convective
removal of overthickened continental lithosphere ( Platt and Vissers,
1989; Seber et al., 1996a; Morales et al., 1999; Calvert et al., 2000a ).
These two types of models are illustrated in  Fig. 2.

Geological indications of a westward migration of the orogenic arc
suggested the presence of an «Alboran block ¢ (Andrieux et al., 1971 )
that escaped to the West during the North ..South convergence. An

a) Oceanic model (retreating subduction)

b) Continental model (convective removal)

Fig. 2. (Redrawn from Calvert et al., 2000a): The two types of geodynamic models that
we test in this paper, a) the retreating subduction model of ~ Lonergan and White (1997)
and Gutscher et al. (2002) , and b) the convective removal model of Platt and Vissers
(1989) . For explanations see the text.
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