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7 déficit de sismicité et caractéristiques physiques

’ Réle des transferts multiples de contraintes, @ 'I'

Ecole et Observatoire

des ruptures sismiques des Sciences de la Terre

RESUME

Cette thése comprend six chapitres qui décrivent les caractéristiques de la tectonique active et du transfert de
contrainte liées aux séismes majeurs. L’ objectif étant une meilleure estimation de 1’aléa et du risque sismique du nord
de I’Algérie et du Maroc. Aprés un chapitre introductif, le chapitre II présente la méthodologie adoptée pour
I’¢laboration des modeles de transfert de contrainte. Le chapitre III traite de I’interaction entre failles dans le Tell
Atlas algérien. Le chapitre [V développe les aspects de transfert de contrainte et de déformation poroélastique dans le
Rif marocain et la mer d’Alboran. Le chapitre V présente la déformation poroélastique sur un plan plus large et les
caractéristiques physiques des ruptures sismiques. Le chapitre VI consiste en une conclusion générale avec
présentation des principaux résultats incluant les perspectives et suites pour cette recherche.

Le chapitre I présente le contexte sismotectonique de notre zone d’étude. La géodynamique a la fronti¢re des
plaques Afrique—Eurasie en Méditerranée occidentale montre que les structures tectoniques actives du Maroc et de
1’ Algérie sont disposées sous forme de blocks rigides dans un milieu crustal a déformation continue (Meghraoui et al ,
1996 ; Morel & Meghraoui, 1996). La région d’Afrique du Nord a connu plusieurs séismes destructeurs, le plus grand
séisme fut celui d’El Asnam (maintenant Chélif) du 10 Octobre 1980 avec une magnitude Mw = 7.1 a 7.3 et ayant une
intensité de X a XI selon 1’échelle d’intensité modifiée de Mercalli. Une grande partie de la sismicité en Afrique du
Nord est liée a la convergence des deux plaques Afrique-Europe se traduisant par la fermeture des bassins néogeéne et
une dynamique dans 1’orogenése de la chaine atlasique. Les données de GPS indiquent des taux de convergence de
3mm/an a Smm/an a travers les zones frontaliéres entre I’Espagne, le Maroc et I’Algérie (Meghraoui & Pondrelli,
2013).

Le chapitre II présente la méthode utilisée. Pour notre travail de modélisation, nous avons choisi d’utiliser la
méthode basée sur la variation de la contrainte de Coulomb ACFF (variation of Coulomb Failure Function). Afin de
représenter la distribution du transfert de contrainte et I’interaction entre failles, nous utilisons le programme Coulomb
3.4 (Toda et al.,, 2011). Le programme est basé sur les aspects fondamentaux de rupture des roches (critére de
Coulomb) ainsi que sur une base de données des caractéristiques géométriques des failles actives et de 1’activité
sismique associée (choc principal et répliques associées).

Une attention toute particuliéres sera accordée au critére de Mohr-Coulomb a la base de la définition de du transfert
de contrainte, ce chapitre sera appuyé par des résultats d’essais de laboratoire sur des échantillons de roches, 1’apport
des fluides sera mis en exergue dans la compréhension des différents processus de ruptures. Enfin, nous détaillerons le
principe de modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb (ACFF) en prenant en compte différentes
configurations de failles, tantot en considérant une faille source ainsi que des géométries fixées de ruptures comme
cibles, ou bien en choisissant une faille source associée a des géométries de failles cibles a orientations optimales. Les
calculs montrent que les modeles a orientations fixés donnent des résultats positifs pour des géométries de failles « en

échelon ». 1




En I’absence d’une connaissance détaillée sur les failles actives, les modéles a orientation de failles optimales
paraissent les mieux adaptés lorsqu’on veut étudier des séries de répliques associées a la rupture principale, surtout
lorsque les bases de données sismiques ne fournissent pas d’informations suffisantes sur la qualité des réseaux
sismologiques.

Le Chapitre III est consacré a une séquence de tremblements de terre modérés a forts, de 1891 a 2003,
avec une magnitude maximale de Mw=7.3 qui s’est produite dans le Tell Atlas algérien. L’analyse
géomorphologique des séismes historiques ainsi que I’analyse des mécanismes au foyer et les données de sismicité
historique donnent des régimes tectoniques en failles inverses. La modélisation ACFF montre une augmentation de la
contrainte de Coulomb de 0.1 bar a 0.8 bar a une profondeur de 7 km, sur la majeure partie des failles-cibles. Le
coefficient de friction effective ' choisi est égal a 0.4 et suggére une augmentation de la pression des pores
probablement associée a des déformations poroélastiques. La modélisation montre aussi, qu’il existe une distinction
dans le déclenchement des tremblements de terre de tailles moyennes et de grandes tailles dans le Tell Atlas.

Le Chapitre IV est consacré a une série de tremblements de terre et a la migration des contraintes dans le Rif
marocain et la mer d’Alboran. Cette séquence sismique comprend trois séismes modérés a fort : le séisme du 26 mai
1994 (Mw 6.0), celui du 24 février 2004 (Mw 6.4) et celui du 25 janvier 2016 (Mw 6.3). Cette séquence a offert la
possibilit¢ de: (i) modéliser 1’évolution de la contrainte de Coulomb en incluant la pression des pores, (ii)
comprendre les mécanismes d’interactions entre ces trois séismes et (iii) analyser la mécanique de rupture et déduire
le temps d’avancement de chaque séisme. La modélisation ACFF et 1’analyse de la sismicité montrent que cette

séquence sismique est apparemment controlée par les propriétés poroélastiques de la couche sismogene.

Le Chapitre V traite du role de la poroélasticité et des paramétres physiques des ruptures sismiques et leurs
contributions dans la déformation active. Notre modélisation montre que la déformation poroélastique reste un

¢lément décisif dans I’enclenchement des séries sismiques dans le Rif, le Tell et dans I’ Alboran.

Le chapitre VI consiste en une conclusion générale qui présente les principaux résultats de recherche. En
premier, nous avons mis en évidence les géométries de failles associées aux séquences sismiques. En deux, la
migration de la sismicité et I’interaction entre faille sismiques. En trois, le facteur temps et la détermination des
temps d’avancement des grands séismes. Par ailleurs, nos travaux ouvrent la voie vers des travaux de recherche et de
modélisation plus développés incluant I’interaction entre failles et 1’analyse des déformations poroélastiques. Les
perspectives qui apparaissent suite a notre recherche sont surtout basées sur I’apport des fluides dans le processus de
nucléation sismique. Cette modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb en incluant 1’effet physique des

fluides pres des grandes villes peut contribuer a une meilleure évaluation de I’aléa et du risque sismique.

Mots-clés : Contrainte de Coulomb, élasticité, faille, fluide, poroélasticité, sismicité. i




SUMMARY

This thesis consists in six chapters that describe the characteristics of active tectonics and stress
transfer related to major earthquakes. The aim of this thesis is a better estimate of the seismic hazard and
risk in northern Algeria and Morocco. After an introduction, Chapter II presents the methodology adopted
for the development of stress transfer models. Chapter III deals with the interaction between faults in the
Algerian Tell Atlas. Chapter IV develops the aspects of stress transfer and poroelastic deformation in the
Rif and the Alboran Sea. Chapter V presents a large development of the poroelastic deformation and the
physical characteristics of seismic ruptures. Chapter VI consists of a general conclusion with presentation
of the main results including the perspectives and futur researchs.

Chapter I presents the seismotectonic context of our study. The geodynamics at the boundary of the
African-Eurasian plates in the western Mediterranean shows that the active tectonic structures of Morocco
and Algeria are represented by tectonic blocks in a crustal environment with continuous deformation
(Meghraoui et al, 1996, Morel & Meghraoui , 1996). The region of North Africa has experienced several
destructive earthquakes, the largest earthquake was that occurred in 10 October 1980 El Asnam (now
Chélif) with a magnitude M = 7.1 to 7.3 and having an intensity of X to XI according to the modified
intensity scale of Mercalli. Much of the seismicity in North Africa is linked to the convergence of the two
Africa-Europe plates resulting in the closure of the Neogene basins and a dynamic in the orogenesis of the
atlas chain. GPS data indicate convergence rates of 3mm / yr to Smm / yr along Spain, Morocco and
Algeria (Meghraoui & Pondrelli, 2013).

Chapter II presents the procedure used in the modeling of fault interaction, we chose a method
based on the variation of Coulomb Failure Function ACFF in order to represent the distribution of stress
and the interaction between faults. We use the Coulomb 3.4 software (Toda et al., 2011) too perform the
modeling. The software is based on the fundamental aspects of rock failure (Coulomb criterion) as well as
a database of the geometric characteristics of active faults and associated seismic activity (main shock and
associated replicates). Particular attention will be given to the Mohr-Coulomb criterion in the definition of
stress transfer, this chapter will be supported by experimental results on rock samples, and the role of fluid
input will be bring out in the understanding of the different rupturing process. Finally, we will detail the
modeling by the Coulomb failure function (ACFF) taking into account different fault configurations, either
by considering a source fault and fixed fault geometries as receiver, or by considering a source fault
associated with optimal orientations of receiver fault geometries. The modeling shows that the fixed faults
planes give positive results for an "en echelon" fault disposition. In the absence of detailed knowledge of
active faults, optimal fault-orientation models appear best suitable for aftershocks studies related to the
mainchocks process, especially when earthquake databases do not provide sufficient information’s about
the quality of seismic networks.

Chapter III describes a sequence of moderate to large earthquakes, from 1891 to 2003, with a
maximum magnitude of Mw = 7.3 which occurred in the Algerian Tell Atlas. The geomorphological
analysis of historical earthquakes, the focal mechanisms analysis and the historical seismicity give reverse
tectonic regimes. The ACFF modeling shows an increase in Coulomb stress from 0.1 bar to 0.8 bar at a
depth of 7 km, over most of the receiver faults. The chosen effective coefficient of friction p ' is equal to
0.4 and suggests an pore pressure increase probably due to the poroelastic deformations. The modeling also
shows that there is a distinction between the size of earthquakes and the triggering process.
Chapter IV is raletd to a stress transfert and the seismicity migration of a seismic sequence in the Moroccan
Rif and the Alboran Sea. This seismic sequence includes three moderate to strong earthquakes: the
earthquake of May 26, 1994 (Mw 6.0), that of February 24, 2004 (Mw 6.4) and that of January 25, 2016
(Mw 6.3). This shallow seismic sequence offers the possibility (i) to model the change in Coulomb
Failure Function (CFF with low u including the pore pressure change) and understand
fault-rupture interaction, and (ii) to analyse the effect of pore fluid on the rupture mechanism,
and infer the clock-time advance. The ACFF modeling and the seismicity analysis show that this seismic
sequence is apparently controlled by the poroelastic properties of the seismogenic zone. iii




Chapter V discusses the contribution of poroelasticity and the physical parameters of seismic
rupture to active deformation. Our modeling shows that the poroelastic deformation remains a crucial
element in the triggering of seismic sequences in Rif, Tell and Alboran sea.

Chapter VI consists of a general conclusion that presents the main results. First, we highlighted the
fault geometries associated with seismic sequences. In two, the migration of seismicity and the fault
interaction. In three, the time delay between earthquakes and the evaluation of the time evolution of the
great earthquakes. In addition, our work open the way for more advanced research and modeling work
including the faults interactions and the analysis of related poroelastic deformations.
The perspectives from our research are mainly based on the contribution of fluids in the seismic nucleation
process. The modeling of the variation of the Coulomb failure function by including the physical effect of
the fluids near the large cities can contribute to a better evaluation of the seismic hazard and the seismic
risk.

Keywords: Coulomb Failure Function, elasticity, fault, fluid, poro-elasticity, Seismicity and tectonics
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CHAPITRE I

INTRODUCTION

M¢éthodologie et contexte de I’étude

I-A. CONTEXTE GENERAL

u cours des dernieres décennies, notre capacité a prévoir les tremblements de terre

a été fortement liée a la compréhension de la facon dont les tremblements de terre

interagissent les uns avec les autres. Cette question critique est nécessaire pour une
évaluation réaliste des risques sismiques et qui dépendra inévitablement des caractéristiques
physique des tremblements de terre. Cette question a permis aux géophysiciens de développer
des outils de calculs basés sur les critéres de ruptures. L’une des fonctions les plus utilisées
dans la compréhension de I’interaction entre failles sismiques est la fonction de rupture de
Coulomb (COULOMB FAILURE FUNCTION ou CFF ; Stein et al, 1997). La variation de
la fonction de Coulomb appelée aussi variation de la contrainte de Coulomb (ACFF) a été
utilisée pendant plusieurs années sur des séquences sismiques majeures en : Californie (USA),

Japan, Turquie, Mexique, Algérie... (Stein et al, 1997 ; Toda et al, 1998 ; Stein, 1999...)

L’une des caractéristiques de cette fonction est sa capacité a représenter le tenseur de
contrainte (ou la variation du tenseur de contrainte) pendant un événement de glissement en
une seule entité. Cette capacité a permettre une représentation en une seule variable permet de

cartographier facilement les variations mécaniques dues a un jeu de faille.

Dans le cas d’une zone de failles a dimensions finies, certains paramétres peuvent fortement
influencer le comportement mécanique au cours d’une crise sismique et donc avoir une
incidence majeure sur la stabilité du glissement sur faille.
C’est le cas lorsque les zones de déformation sont saturées en fluides, engendrant ainsi des
exces de pression dans les parties supérieures de la croute terrestre (profondeur < 15 km) qui
ferons basculer ensuite les régimes hydrostatiques en place (caractérisés par de faibles

conditions de pression et de température) vers des régimes lithostatiques (caractérisés par
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des valeurs ¢élevés de pression). Les fluides peuvent avoir un effet physique pure lors de
I’augmentation de la pression de pores et cela en diminuant la contrainte normale effective
sur le plan de faille favorisant ainsi son glissement, ou par un effet chimique, en modifiant le

matériau géologique lui-méme.

Les analyses de laboratoire montrent que le comportement mécanique dans les zones fragiles
est souvent li€ & un pic de contrainte au moment de la rupture suivis d’une chute de
contrainte au cours d’un épisode de glissement (Byerlee, 1967). A partir des analyses en
laboratoire, Byerlee, (1967) remarqua que le rapport entre la contrainte de cisaillement
maximale nécessaire a une rupture et la contrainte normale, reste inchangé quel que soit le
type de roche (sauf pour certains type d’argiles). Ce rapport est décrit par Byerlee (1967)
comme ¢€tant le coefficient de friction statique d’une roche. Cependant les lois de frottement
tel que formulé par Byerlee, (1967) sont basées essentiellement sur la notion de friction
statique et permettent d’estimer seulement la résistance d’une roche dans des conditions de
pression et de température relativement modérées. La résistance d’une roche peut varier s’il
y a présence de fluides dans les zones de failles (Scholz, 2002), donc une réécriture du

coefficient de friction statique en tenant compte de 1’effet des fluides s’impose.

I-B. METHODOLOGIE ET TRAVAUX INTERNATIONAUX

Jaumé & Sykes, (1992), Reasenberg & Simpson (1992) et Stein et al (1992) ont été les
premiers a introduire la notion de « coefficient de friction effectifyy dans les calculs
frictionnelle, le coefficient de friction effectif tel que formulé par les auteurs est directement
1i¢ aux lois de frottements statiques (par le coefficient de friction interne) et a la variation
de la pression des pores par le coefficient de Skempton (1954). Cette notion de « friction
effective » permet alors une estimation réaliste de la résistance de la roche pour les différents

régimes de surpressurisation dans les couches sismogenes.

La variation de la contrainte de Coulomb peut alors s’exprimer en tenant en compte de 1’effet
de la pression des pores. Jaumé & Sykes, (1992) établirent une relation directe entre le
transfert de contraintes et la redistribution des fluides lors de 1’occurrence de trois séismes
majeurs au Sud de la Californie (Joshua Tree ; Mw=6.1, Landers ; Mw=7.5 et Big Bear ;
Mw=6.4). Jaumé & Sykes, (1992) remarquerent que le coefficient de friction effectif bas
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utilisées lors de la modélisation par ACFF (u’ =0.2) était 1i¢ a un essai de laboratoire ayant
comme valeur un coefficient de friction interne p égale a 0.75 et un coefficient de Skempton

B égale a 0.7.

Simpson & Reasenberg (1994) ont ensuite calculés la variation de la contrainte de Coulomb
statique causée par le séisme de Loma Prieta du 17 Octobre 1989 (M=7.1) en utilisant des
modeles de dislocation élastique tridimensionnels. Simpson & Reasenberg (1994) ont
comparés les résultats de trois modeles de ruptures différents et ont étudiés la redistribution a
long terme des contraintes pouvant accompagner un glissement asismique profond sur une
surface horizontale et verticale. Simpson and Reasenberg (1994) ont déduit par le calcul que
la variation de la CFF (ACFF) liée au séisme de Loma Prieta explique les variations des taux
de microséismes et la variation du taux de fluage sismique liée a ce séisme. Selon Simpson &
Reasenberg (1994), la variation de la contrainte de Coulomb (ou ACFF) est fortement li¢e
aux variations des taux de sismicité. Les auteurs suggérérent par la suite que la fonction de
rupture de Coulomb peut étre utilisée pour modéliser les limites a la rupture d’une faille
sismique. Les mod¢les de transfert de contrainte proposés par Simpson & Reasenberg (1994)
montrérent que les variations de contrainte statique induites par le séisme de Loma Prieta ont
eu un effet négatif sur la faille de Hayward se situant a c6té de la grande ville de San
Fransisco sauf lorsqu’une redistribution des fluides interstitiels dans la zone de faille est
couplée au calcul du transfert de contrainte. Les modeles ACFF de Simpson and Reasenberg
(1994) appuyerent I’hypothése de Jaumé & Sykes (1992) sur le role des fluides dans
I’occurrence des séquences sismiques majeures. Simpson and Reasenberg (1994) conclurent
que le mouvement des fluides fait que la tendance ACFF bascule vers une valeur positive
sur la majeure partie de la faille de Hayward. Ils suggéreérent que les taux de sismicité ainsi
que les taux de fluage sismique en surface sur la faille de Hayward peuvent étre associés a
des phénomenes précurseurs de migration des fluides et devraient étre surveillés autant que

possible.

Avant le séisme d’Izmit qui a affecté le Nord-Ouest de la Turquie le 17 Aout 1999 (
Mw=7.2) et qui couta la vie a 17 480 personnes et fait plus de 23 500 blessés en plus des
milliers d'habitations et d'infrastructures détruites et endommagées, une publication dans le
Geophysical Journal International (Stein et al, 1997) et un article publi¢ dans le Journal of
Geophysical Research par Nalbant et al (1998) avaient déja conclu, en combinant la carte de

la variation de la contrainte de Coulomb avec la carte des failles actives dans le Nord de
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I’Anatolie que les emplacements probables des futurs tremblements de terre associés a la

faille Nord Anatolienne était:

Les failles de la zone actives de la baie d’Izmit
La partie occidentale de la péninsule de Biga.

Le golfe de Saroz

P b=

La partie occidentale de la mer de Marmara.

Stein et al (1997) et Nalbant et al (1998) suggérérent que les régions d’lzmit et la partie
occidentale de la mer de Marmara devraient étre considérées comme les régions représentants
le plus de risque sismique le long de la faille nord anatolienne. King et al (2001) montrérent
que le tremblement de terre d’Izmit de 1999 avait provoqué des ruptures tant a ’est qu’a
I’ouest de la zone de faille. Trois mois apres le séisme d’Izmit de 1999, un séisme de
magnitude 7.2 s’est produit dans la région de Duzce prolongeant la rupture d’Izmit vers I’Est.
King et al (2001) montrérent que les failles de la mer de Marmara ont été chargées avec des
valeurs de la ACFF oscillant entre 1 bar et 5 bar représentant environs 5 a 30 % de la chute de
contrainte sismique totale. King et al (2001) conclurent que 1’occurrence d’un événement
majeur sur une faille de type Anatolienne ne dépend pas seulement des variations positives de
la ACFF causées par un évenement antérieur mais aussi de 1’histoire sismique de la rupture
ainsi que des taux de chargement de contrainte a long terme sur le segment de faille.

Plus de 300 papiers ont été publiés depuis 2007 ayant comme sujet I’interaction entre failles.
Les récentes avancées dans le domaine de la fracturation hydraulique et dans le domaine des
essais de laboratoire montrent que méme si les modeles élastiques répondent en partie au
probléme de I’interaction entre failles, ces modeles restent limités dans la compréhension des
phénomeénes de nucléation sismiques assistés par les fluides ainsi que dans la compréhension
de maniere claire des relations entre les chargements de contraintes et les phénomeénes
précurseurs liés a la migration des fluides. Les modeles de transfert de contrainte simple
prédisent des variations de contrainte négatives dans les zones ou 1’activité sismique est liée a
une surpressurisation des couches sismogeénes. Dans ce cas précis, les modeles élastiques de
transfert de contrainte devraient étre couplés avec les variations de la pression des pores afin
de reproduire des modes de transfert de contraintes réalistes expliquant les déformations
poroélastiques a court et a moyen terme. La modélisation de la déformation poroélastiques
exigerait alors une connaissance particuliere des phénomeénes de nucléation par un effet des

fluides.
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Jusqu’a présent, il n’existe aucun modele poroélastique tridimensionnelle capable de lier la
variation temporelle de la contrainte de Coulomb au mouvement dynamique des fluides
(Segall, 2010).

Les progres dans I’analyse par D’interférométrie Radar montrent que les déformations
poroélastiques tridimensionnelles peuvent étre estimées a partir de modeéles élastiques
simples en faisant seulement varier le coefficient de Poisson (Jonsson et al 2003); le
coefficient de Poisson variera alors selon le mode de drainage ou de non drainage du fluide.
Cette méthode est celle que j’ai choisie en partie pour modéliser la déformation poroélastique
post-sismique liée a 1’écoulement d’un fluide. J’ai ensuite adapté les lois de la variation de la
contrainte de Coulomb aux modes de drainage et de non-drainage du fluide en associant aux

modeles de transfert de contrainte les couplages poroélastiques a court et 2 moyen terme.

I-C. TRAVAUX PRECEDENTS ET NECESSITE EN AFRIQUE DU NORD

En ce qui concerne la modélisation par la ACFF en Afrique du Nord, plusieurs travaux ayant
comme trait le transfert de contrainte ont été publiés durant ces dernieres décennies
(Boughacha, 1999, Boughacha, 2005, Ouyed, 2005, Mahsas, 2008, Lin et al , 2011, Jabour et
al, 2004, Medina, 2015).

Ces démarches ayant comme objectif principale la prévision sismique montrérent une
relation de causalité entre I’initiation de la sismicité et les variations positives de la contrainte
de Coulomb. En prenant la rupture d’El Asnam comme rupture source (1980, Mw=7.2),
Boughacha (2005) et dans sa thése, proposa une modélisation par le transfert de contrainte
pour le Nord de 1’Algérie en analysant la sismicité historique et les mécanismes aux foyers
des séismes instrumentaux.

Boughacha (2005) puis Boughacha & Ouyed (2009) montrérent que tous les
évenements postérieurs au séisme d’El Asnam ont été le sieége d’une ACFF positive.
Boughacha (2005) et a partir d’une série de séismes de 1790 a 2003 montra que I’épicentre du
s¢isme de Zemmouri (21/05/2003, Mw=6.9) ¢était le siege d’une ACFF positive. Néanmoins,
les modeles de Boughacha (2005) et Boughacha & Ouyed (2009) n’ont pas permis d’établir
une relation de causalité entre le déclenchement de la sismicité et le niveau de magnitude seuil
de la contrainte de Coulomb nécessaire a la rupture. En plus, les incertitudes élevées sur les
parametres physiques et géométriques des failles rendent les modeles ACFF proposés par les
auteurs difficiles a interpréter. Les travaux de Boughacha (2005) sont une suite des travaux

déja entamés par le méme auteur en 1999.



CHAPITRE 1

En considérant le rapprochement entre la plaque Afrique et I’Eurasie, Ouyed (2005) donna
une estimation du taux de contrainte pour le Nord de I’ Algérie d’environ 0.04 bar/ an. A partir
de cette estimation, Ouyed (2005) montra qu’un chargement ACFF de I’ordre de 1bar était
capable d’avancer un événement sismique majeur de 28 années. Les modeles d’Ouyed (2005)
donnérent une estimation réaliste de I’impact du transfert de contrainte dans le Nord de
I’Algérie. Une application de la contrainte de Coulomb sur les séquences de répliques du
s¢ismes d’El Asnam (10/10/1980, Mw =7.1) a été faite par Ouyed (2005), néanmoins les
modeles de Coulomb n’ont pas permis d’établir une relation de causalité entre la variation de

la contrainte de Coulomb, la pression des pores et le taux de productivité des répliques.

Durant la méme année, Semmane (2005) proposa un modele de transfert de contrainte pour le
séisme de Zemmouri a partir d’une géométrie de faille complexe. Le modele de dislocation
non uniforme proposé par Semmane (2005) est celui obtenu par le méme auteur (Semmane et
al. 2005a) a partir des inversions des données géodésiques et des mouvements forts. Les
résultats de Semmane (2005) montrérent que la branche Nord-ouest de faille de Thénia située
a I’Est de Zemmouri a été chargée positivement suite au choc principal. En plus, Semmane
(2005) fut le premier et le seul a proposer un modele dynamique de la contrainte de Coulomb
(CFF) a partir de I’analyse des ondes €émises par le séisme de Zemmouri. Néanmoins,
I’interprétation des modeles dynamiques proposée par Semmane (2005) n’ont pas permis de
faire un lien entre la variation de la contrainte dynamique de Coulomb et I’enclenchement de
la sismicité liée au séisme source de 2003, méme si en faisant une relecture fine des résultats
de Semmane ( 2005), la modélisation dynamique montre clairement que la valeur seuils
responsable de I’enclenchement d’une partie de la sismicité est de 1’ordre de 1 bar. Semmane
(2005) utilisa un coefficient de friction effectif égale a 0.4 pour la modélisation statique et

dynamique mais sans donner une interprétation physique a cette valeur.

Lin et al (2011), dans un papier paru dans le Geophysical Research Letter, observerent une
variation positive de la contrainte de Coulomb d’environ 8 bar dans la région de Larbaa-
Blida juste apres le séisme de Zemmouri. Ils estimerent la magnitude de la contrainte de
Coulomb suffisante pour réactiver les systémes de failles de la région a 2 bar. Ils conclurent
que le séisme de Zemmouri de 2003 aurait augmenté la ACFF sur un systeme de failles
juxtaposées a I’est de la zone épicentrale de Zemmouri. Lin et al (2011) furent les seules a
montrer une relation de causalité entre les chargements ACFF et les variations de la pression

des pores en prenant un coefficient de friction effectif égale a 0.4. Bien que les travaux de Lin
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et al (2011) tiennent compte de la complexité des glissements cosismiques, les modeles de
Lin et al (2011) n’ont pas permis de faire un lien direct entre la redistribution des fluides dans
les zones de failles et les processus de rupture sismique. Comme pour les modéles statiques de
transfert de contrainte (Semmane, 2005), ces modeles de Lin et al (2011) n’ont pas permis
d’établir un lien directe entre le choix du coefficient de friction effectif et la variation de la
pression des pores. En plus, les résultats de Lin et al (2011) se limitent a la région de
Zemmouri et n’incluent pas les données de sismicité historique, paléosismologique ainsi que
les données de sismicité instrumentales dans toute la région du Tell Atlas central.

D’autres modeles de transfert de contrainte ont été¢ développés par Mahsas (2009) prenant
comme séisme source celui d’El Asnam de 1980.

Jabour et al. (2004) et a partir d’une analyse sismotectonique et de sismicité historique et
instrumentale dans la région du Rif ont établi un lien entre le sé¢isme d’Al Hoceima de 2004 et
le séisme antérieur de 1994 dans la méme région. Jabour et al (2004) postulérent que le
s¢isme d’Al Hoceima de 1994 (Mw 6.1) aurait chargé la rupture de 2004 (Mw 6.4) et que les
délais de 10 ans entres les deux ruptures sismiques était suffisant pour que le taux de
contrainte cumulé puisse nucléé 1’événement de 2004. Pour Jabour et al (2004), la rupture de
1994 de direction NNE-SSW aurait été stoppé par une structure en barriére et donc il aurait
fallu dix ans d'accumulation de contraintes pour que la rupture brise la barriere et continue sa
progression. Les études menées par Jabour et al (2004) au lendemain du séisme de 2004 sont
remarquables du point de vue de 1’analyse de la mécanique de rupture. Néanmoins, les
hypothéses de transfert de contrainte formulées par Jabour et al (2004) n’ont pas été
appuyées par une modélisation mécanique incluant les géométries de failles actives dans la
région. Aussi, les valeurs seuils de contrainte ne sont pas calculées et les mod¢les élastiques et

poro-¢lastiques ne sont pas incorporées dans 1’¢tude.

Récemment et en combinant les données géodésiques, sismotectoniques et les données de
sismicité instrumentales, Medina (2015) proposa un modele de transfert de contrainte pour la
région du Rif et de I’Alboran incluant les deux séismes de 1994 et de 2004. Néanmoins les
modeles proposés par Medina (2015) n’ont pas permis de faire une corrélation positive entre
la variation de la contrainte de Coulomb, les glissements post-2004 et la variation de la
pression des pores. En plus des incertitudes élevées sur les géométries de failles, les modeles
de Medina (2015) prédisent des valeurs ACFF négatives dans la zone du futur tremblement de

terre de 2016.
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En résumé et au lendemain des séismes d’El Asnam de 1980 (Mw 7.1), de Zemmouri de
2003 (Mw 6.8) et d’Al Hoceima de 1994 et de 2004 (Mw 6.1 et 6.4 respectivement), des
modeles de transfert des contraintes ont été proposés. Les modéles ACFF montrérent des
chargements de contraintes positives sur des zones limitées du Tell Atlas central et du Rif
marocain. La modélisation de la ACFF associée a la séquence sismique de Zemmouri montra
un chargement sur le pli-faille du Sahel. Les travaux de sismotéctonique associés aux
séismes historiques de 1365, 1716 et 1825 (Meghraoui, 1988, Maouche et al, 2011) et les
travaux de la ACFF sur ceux de 1954, 1980, 1989 et 2003 (Boughacha, 2005 ; Ouyed, 2005,
Semmane 2005 ; Lin et al, 2011) attestent de I’existence d’une activité sismique récurrente
pres d’Alger liée au transfert de contrainte. Bien que ’interaction entre failles sismiques dans
la région du Rif fit établie, la modélisation ACFF ne donna pas de résultats positifs en termes

de transfert de contrainte lié a la nature de la déformation active.

Malgré les résultats encourageants obtenus par les différents auteurs, plusieurs questions
restent posées quant au processus de nucléation des sé€ismes dans le Tell et dans la région du
Rif et de I’Alboran et la relation entre le déclenchement des séquences sismiques et la

déformation poroélastique. Ces questions peuvent étre répertoriées comme suit :

1. Existe-t-il une relation entre la nature de la déformation inter séismique, la variation
de la pression des pores et le déclenchement des séquences sismiques d’une maniére
générale ? Si oui, alors comment évoluent temporellement le couplage entre
déformation-diffusion des pressions des fluides et quel est son influence sur les
processus de rupture ?

2. Existe-t-il alors une relation entre la migration des fluides et le déclenchement des
séquences sismiques dans la région du Tell Atlas central et la région du Rif-Alboran?

3. Quel est le role des fluides dans I’évaluation du risque sismique dans la zone de limite
des plaques du Nord de I’ Afrique ?

4. Existe-t-il d’autres mod¢les de transfert de contraintes capables de déterminer au
mieux les couplages poroélastiques liés aux grands s€ismes du Nord de 1’ Algérie et du
Maroc ?

5. En Algérie, comment évolue le pli-faille du Sahel a la lumiére des données de
poroelasticité, de tectonique active et de paléosismologie, et des données de sismicité

historiques ?
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L’analyse de la récurrence des forts sé¢ismes dans la partie Nord-Ouest de 1I’Afrique nécessite
donc de déterminer les caractéristiques physiques des failles actives dans la région et les

périodes de retour associées.

I-D. PLAN DE LA THESE

Notre objectif principal au cours de cette thése est de répondre aux questions précédentes en
poursuivant les travaux déja entamés auparavant par les différents auteurs. La réponse que
nous donnons est basée sur une évaluation fine du réle de la diffusion des fluides sur le
déclenchement des séquences sismiques et ceci en intégrant de nouvelles données de
tectonique active, de paléosismologie et de sismicité historique a la modélisation ACFF ; une
approche comparable est en modélisant de manicre plus robuste les variations de pression des
pores et les circulations des fluides induites par les déformations volumétriques. Les modéeles
ACFF poroélastiques que je propose, permettrons de mieux appréhender la physique du
transfert de contrainte liée aux couplages poroélastiques dans un contexte de failles inverses
«en échelon » et dans un contexte de failles en coulissage « conjuguées », et de progresser

dans les hypotheses de prévision sismique des régions étudiées.

Cette thése comprend six chapitres qui décrivent les caractéristiques de la tectonique active et
du transfert de contrainte liées aux séismes majeurs. L’objectif est une meilleure estimation de
’aléa et du risque sismique du nord de I’ Algérie et du Maroc. Apres un chapitre introductif, le
chapitre II présente la méthodologie adoptée pour 1’élaboration des modeles de transfert de
contrainte. Le chapitre III traite de I’interaction entre failles dans le Tell Atlas algérien. Le
chapitre IV développe les aspects de transfert de contrainte et de déformation poroélastique
dans le Rif marocain et la mer d’Alboran. Le chapitre V présente la déformation poroélastique
sur un plan plus large et les caractéristiques physiques des ruptures sismiques. Le chapitre VI
consiste en une conclusion générale avec présentation des principaux résultats incluant les

perspectives et suites pour cette recherche.

Ce chapitre I présente le contexte sismotectonique de notre zone d’étude. La
géodynamique a la frontiere des plaques Afrique—Eurasie en Méditerranée occidentale montre
que les structures tectoniques actives du Maroc et de 1’Algérie sont disposées sous forme de
blocks rigides dans un milieu crustal a déformation continue (Meghraoui et al , 1996 ; Morel

& Meghraoui, 1996). La région d’Afrique du Nord a connu plusieurs séismes destructeurs, le
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plus grand séisme fut celui d’El Asnam (maintenant Ch¢lif) du 10 Octobre 1980 avec une
magnitude Mw 7.2 et ayant une intensité de X a XI selon I’échelle d’intensité modifiée de
Mercalli. Une grande partie de la sismicité en Afrique du Nord est liée a la convergence des
deux plaques Afrique-Europe se traduisant par la fermeture des bassins néogenes et
quaternaires, comme une contribution a 1’orogenése de la chaine atlasique. Les données de
GPS indiquent des taux de convergence de 3mm/an a Smm/an a travers la zone frontiére de
plaques Afrique—Eurasie entre I’Espagne, Le Maroc et I’Algérie (Meghraoui & Pondrelli,
2013).

Le chapitre II présente la méthodologie utilisée. Pour mon travail de modélisation,
j’ai choisi d’utiliser la méthode basée sur la variation de la contrainte de Coulomb ACFF
(variation of Coulomb Failure Function). Afin de représenter la distribution du transfert de
contrainte et I’interaction entre failles, nous utilisons le programme Coulomb 3.4 (Toda et al.,
2011). Le programme est basé sur les aspects fondamentaux de rupture des roches (critére de
Coulomb) ainsi que sur une base de données des parameétres géométriques des failles actives
et de I’activité sismique associée (choc principal et répliques associées). Une attention toute
particuliéres est accordée au critére de Mohr-Coulomb a la base de la définition du transfert
de contrainte ; ce chapitre est appuyé par des résultats d’essais de laboratoire sur des
¢chantillons de roches, ou 1’apport des fluides sera mis en exergue dans la compréhension des
différents processus de ruptures. Enfin, je détaille le principe de modélisation par la variation
de la contrainte de Coulomb (ACFF) en prenant en compte différentes configurations de
failles, tantot en considérant une faille source ainsi que des géométries fixées de ruptures
comme cibles, ou bien en choisissant une faille source associée a des réseaux de failles a
orientations optimales. Les calculs montrent que les modeles a orientations fixés donnent des
résultats positifs pour des géométries de failles «en échelon». En 1’absence d’une
connaissance détaillée sur les failles actives, les modeles a orientation de failles optimales
paraissent les mieux adaptés lorsqu’on veut étudier des séries de répliques associées a la
rupture principale, surtout lorsque les bases de données sismiques ne fournissent pas

d’informations suffisantes sur la qualité des enregistrements sismologiques.

Le Chapitre III sous forme d’un article original est consacré a une séquence de
tremblements de terre modérés a forts, de 1891 a 2003, avec une magnitude maximale de
Mw=7.3 dans le Tell Atlas algérien. L’analyse tectonique et géomorphologique des séismes
historiques ainsi que I’analyse des mécanismes au foyer et les données de sismicité historique

montrent des régimes tectoniques en failles inverses. La modélisation ACFF montre une
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augmentation de la contrainte de Coulomb de 0.1 bar a 0.8 bar a une profondeur de 7 km, sur
la majeure partie des failles-cibles. Le coefficient de friction effectif p' choisi est égal a 0.4 et
suggere une augmentation de la pression des pores probablement associ¢e a des déformations
poroélastiques. La modé¢lisation montre aussi, qu’il existe une distinction dans le
déclenchement des tremblements de terre de tailles moyennes et de grandes tailles dans le Tell

Atlas. Ce chapitre se terminera par une discussion et une conclusion.

Le Chapitre IV est consacré a une série de tremblements de terre et a la migration des
contraintes dans le Rif marocain et la mer d’Alboran. Cette séquence sismique comprend trois
séismes modérés a fort : le séisme du 26 mai 1994 (Mw 6.0), celui du 24 février 2004 (Mw
6.4) et celui du 25 janvier 2016 (Mw 6.3). Cette séquence sismique nous offre la possibilité
de : (i) modéliser I’évolution de la contrainte de Coulomb en incluant la pression des pores,
(ii) comprendre les mécanismes d’interactions entre ces trois séismes et (iii) analyser le
mécanisme de rupture et déduire le temps d’avancement de chaque séisme. La modélisation
ACFF et P’analyse de la sismicité montrent que cette séquence sismique est apparemment
controlée par les propriétés poroélastiques de la couche sismogene.

Le Chapitre V traite du role de la poroélasticité et des parameétres physiques des
ruptures sismiques et leurs contributions dans la déformation active. Notre modélisation
montre que la déformation poroélastique reste un ¢lément décisif dans 1’enclenchement des
séries sismiques dans le Rif, le Tell et dans 1’Alboran. Une attention toute particuliere sera
consacré aux relations transfert de contrainte- déformation poroélastique; des modéeles
conceptuels de pression des pores serons développés afin de mieux appréhender 1’évolution
de la déformation poroelastique intersismique et post-sismique. Une analyse plus fine des
caractéristiques physiques des ruptures en tenant en compte de [’effet des fluides sera

discutée.

Le chapitre VI consiste en une conclusion générale qui présente les principaux
résultats de recherche. En premier, j’ai mis en évidence les géométries de failles associées aux
séquences sismiques, et en deux, la migration de la sismicité et ’interaction entre failles
sismiques. En trois, je montre I'influence du facteur temps et la détermination des temps
d’avancements des grands séismes. Par ailleurs, ces travaux ouvrent la voie vers des travaux
de recherche et de modélisation plus développés incluant I’interaction entre failles et I’analyse
des déformations poroélastiques. Les perspectives qui apparaissent suite a cette recherche sont
surtout basées sur I’apport des fluides dans le processus de nucléation sismique. Cette

modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb en incluant ’effet physique des
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fluides pres des grandes villes et zones a forte densité de population peut contribuer a une

meilleure évaluation de 1’aléa et du risque sismiques.

Tous les résultats présentés dans les chapitres sont des contributions originales.

Ce travail de thése a fait I’objet de 2 publications :

Kariche, J, Meghraoui, M., Ayadi, A., & Boughacha, M.-S. (2017). Stress Change and
Fault Interaction from a Two Century-Long Earthquake Sequence in the Central Tell
Atlas, Algeria. Bulletin of the Seismological Society of America, 107(6), 2624-2635.

Kariche, J, Meghraoui, M., Timoulali, Y., Cetin, E., & Toussaint, R. (2018). The Al
Hoceima earthquake sequence of 1994, 2004 and 2016: Stress transfer and poroelasticity

in the Rif and Alboran Sea region. Geophysical Journal International, 212(1), 42-53.
https://doi.org/10.1093/gji/ggx385

Outre les deux publications citées, deux articles en préparation traitent de :

- Role de la poroélasticité dans la déformation inter séismique.
- Du déficit de sismicité et du temps d’avancement des séismes dans le Tell Atlas

central.

En outre, ce travail de thése a fait I’objet de plusieurs communications nationales et

internationales dont les plus importantes sont:

Kariche J., Meghraoui M., Ayadi A., Ziyadin C., and Boughacha MS., Fault interaction and
stress transfer along the Algerian plate boundary zone, International Conference on Flow
in Transforming Porous Media, FLOWTRANS 2015. University of Strasbourg, oral
presentation

Kariche J., Meghraoui M., Ayadi A., Ziyadin C., and Boughacha MS., Stress change and
fault interaction in the central Tell Atlas (Algeria), First General Assembly for the
African Seismological Commission, April 2016, Egypt, oral presentation.

Kariche J., Meghraoui M., Ayadi A., Ziyadin C., and Boughacha MS., Stress change and
fault interaction from a two century-long earthquake sequence in the central Tell Atlas
(Algeria), Geophysical Research Abstracts, European Geosciences Union, EGU-Vienna,
April 2017, oral presentation.

Kariche J., Meghraoui M., Timoulali Y., Cetin E. and Toussaint R., The Al Hoceima
earthquake sequence of 1994, 2004 and 2016: Stress transfer and poro-elasticity in the
Rif and Alboran Sea region, 2™ General Assembly of the African Seismological
Comission, AfSC-Al Hoceima, April 2018, oral presentation.
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CHAPITRE 1

LE CONTEXTE SISMOTECTONIQUE DU NORD-OUEST DE L’AFRIQUE

L.LE-1. Généralité

Les régions d’Afrique du Nord et de la Méditerranée sont connues pour étre le siége de
plusieurs tremblements de terre dévastateurs (AD, Pompéi 62, Cyréne 262, Alexandrie 320,
Marmara 358, Crete 365, Sitifis 419, Beyrouth 551, Tunis 856, Rhodos 1303, Alger 1365, Feés
1624 Sicile 1693, 1908, Oran 1790, Djidjelli 1856, Ligurie 1887, El Asnam 1980...) (Harbi et
al, 2018). Ces régions ont été touchées par des séismes modeérés a fort (Mw~ 6,5-7.3). L’étude
des mécanismes aux foyers des séismes instrumentaux en Afrique du Nord (Figure I.1)
montrent des zones a complexité variables. La géodynamique a la frontiere des plaques
Afrique —Eurasie et en méditerranée occidentale montre que les structures tectoniques actives
du Maroc a I’Algérie sont disposées sous forme de blocs rigides dans un milieu crustal a
déformation continue (Meghraoui et al, 1996; Morel & Meghraoui, 1996). Les rotations en
blocs tectoniques ainsi que la nature des couches sismogenes paraissent contrdler les
mécanismes de déformation dans ces régions. Ce chapitre sera consacré a une analyse
sismotectonique de trois régions les plus actives d’Afrique du Nord a savoir : la région du Rif
marocain, la Mer d’Alboran ainsi que la région du Tell Atlas central algérien. Une
importante considération va étre donnée aux mécanismes de déformations controlant

I’occurrence des séismes.

—v— Thrust active fault r"_';
o Nermal active fault

T Quaternary fault

Az -8 & 0° 4 g’ 12
Figure I.1: Carte sismotectonique d’Afrique du Nord (d’aprés Meghraoui, 2018) ; les

données de sismicité historique et instrumentale sont issues des catalogues de : (Benouar,
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1994 ; Ayadi & Bezzeghoud, 2014 ef Harbi et al., 2015). Les données des mécanismes aux
foyers sont ceux du CMT (Centroid Moment Tensor), les lignes en noire indiquent les failles

quaternaires actives.

LLE-2. Contexte Géologique

La géologie de 1’Algérie fait partie de I’ensemble géologique complexe Nord-Africain. Les
¢tudes de géologie structurale montrent deux domaines géologiques principaux (Durand

Delga, 1969):

1. Le domaine Méridional ou le domaine Saharien caractérisé par des affleurements de
socles précambriens au Hoggar et dans les Eglab et une couverture phanérozoique de
la plate-forme Saharienne.

2. Le domaine Septentrional ou la zone atlasique comprenant du Nord au Sud : 1’Atlas
tellien dans le domaine du littorale, les Haut plateaux et 1’Atlas Saharien. Ce dernier
est sépar¢ des autres domaines du Nord par la flexure Sud-Atlasique et qui se
prolonge a L’Ouest par le Haut Atlas marocain et a I’Est par I’Atlas tunisien. Ce
domaine apparait comme un ¢élément de 1’orogenese méso-cénozoique et qui s’étend

des Caraibes a I’Ouest jusqu’a I’Himalaya a I’Est.

Les études géologiques des bassins sédimentaires algériens montrent une géodynamique
complexe ou la tectonique des plaques est définie comme I’¢élément majeur ayant structuré
I’Algérie en deux partie : la partie alpine au Nord qui apparait comme un élément de
I’orogenese méso-cénozoique et qui s’étend des Caraibes a 1’Ouest jusqu’a I’Himalaya a I’Est.
La plateforme Saharienne stable caractérisé par des bassins dont I’orogenése remonte au
Pal¢ozoique et dont les indices sont visibles sur des affleurements attribués aux bassins

entourant la région du Hoggar (Haddoum et al, 2001; Guemache et al, 2010).

Le domaine tellien portant I’empreinte d’une tectonique alpine est définis comme étant un
empilement de nappes mise en place au Miocene inférieur faisant partie de la chaine des
Maghrébides et qui s’étalent du détroit de Gibraltar jusqu’en Sicile. Des bassins néogenes
tardifs comme le Chélif et le Hodna se sont installés sur ces nappes (Durand-Delga &

Fontbote, 1980).

14



CHAPITRE 1

La dynamique actuelle de I’ Algérie du Nord est en concordance avec I’évolution du systeme
alpin de Gibraltar jusqu’a I’Himalaya qui continue son évolution. La tectonique de I’ Algérie
du Nord est trés complexe avec des structures tectoniques en chevauchement se traduisant par
des nappes de charriage au nord. Ces structures résultent des phases de déformation méso
cénozoiques successives de la chaine Alpine d’Afrique du Nord, évoluant vers une tectonique

plus simple au Sud (Delga, 1969) .

Plusieurs similitudes existent entre la géologie variée et complexe de I’ Atlas tellien et celle du
Rif et du Pré-Rif marocain (Figure 1.2 et Figure 1.3). Par exemple, Wildi, (1983) remarqua
que D’intensité de la déformation de la nappe numidienne est trés importante dans le Rif et
en Algérie occidentale ( grande Kabylie) avec un style tectonique comparable. Selon Gélard,
(1979) le taux de déformation élevé des nappes est due essentiellement a sa composition
lithologique et une fréquente indépendance mécanique des grés par rapport au substratum
avec des pivotement et des torsions assez remarquables et qui se font autour d’axes sub-
verticaux. En revanche, la déformation de la nappe numidienne est plus faible en Algérie

Orientale et en Tunisie (Vila, 1980; Rouvier, 1977).

Les failles sont souvent dues a une phase compressive du Miocene supérieur et aux effets
d’une néotectonique post-nappe (Vila, 1980). Le style cassant en écaille observé sur les
unités du Tell (Figure 1.3) serait originaire d’une faible charge associée a une tectonique
tangentielle affectant ¢galement le substratum profond de la chaine tellienne ou les niveaux
lubrifiés (gypses et cargnieules) du Trias auraient joué un réle important. Les structures les
plus profondes voient apparaitre des plans de schistosité associés a un €pi métamorphisme

(Mattauer, 1964).

Les nappes constituant le domaine de I’ Afrique du Nord se divisent alors en trois domaines

paléogéographiques principaux :

1. Le domaine interne, issus de la séparation entre la Sardaigne et I’ALKaPeCa' et qui
marque le début de la formation du bassin algérien.
2. Le domaine externe qui représente la branche de la Téthys (ou marge téthysienne)

associée a I’ Afrique du Nord.

' ALKAPECA composé de « Al » pour 1’Alboran, « Ka » pour la grande et petite Kabylie, Pe pour les monts
Péloritains de Sicile et « Ca » pour la Calabre. est le nom donné au terrane situé il y a 10 millions d'années a
I’intérieur du domaine téthysien, entre les plaques Iberia et Europe au nord, Apulia a I’est et Africa au sud
(Bouillin et al., 1986)
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3. Le domaine des flyschs® représenté par des nappes de charriage et qui se situent entre

les deux domaines suscités (Figure 2).

[ ]Zones externes
[INappes de flyschs
: _ B Dorsale maghrébide
Mesgeta marocaine 0 300 km | Bl Zones internes
H : : E_}wdjum . :
Masdafd Frande Eabplie _, Dors.calc Ep illltra-tellen Flyss b hlEsotell Hautes plaines 3

O flyeschs v Irtf'mTe]l Cletalies Tyfioe,

Figure 1.2 : Carte structurale schématique de la chaine des Magrébides montrant la
disposition des zones internes et externes et coupe simplifiée sur la transversale de la grande

Kabylie, (d'apres Delga & Fontboté, 1960).
LE-2.i. Le domaine interne

Comprenant le socle kabyle cristallin, sa couverture sédimentaire est une chaine calcaire
appelée communément dorsale kabyle ou dorsale calcaire. En Algérie, ces zones internes se
sont développées principalement a I’Est d’Alger ou elles constituent les massifs de grande et
petite Kabylie. A I’ouest le massif du Chenoua et la zone de Ténés font aussi partie des unités
du domaine interne. Le socle Kabyle affleure dans les pointements cotiers des massifs d’Alger
(Bourrouilh et al , 1976) et aussi en mer pres d’Alger, au large de Ain Benian (Yelles et al.,

2009).

? Le flysch est un dépdt sédimentaire détritique constitué principalement par une alternance de grés et de marnes,
qui se sont accumulés dans un bassin océanique en cours de fermeture, dans le cadre d'une orogenése. Ce terme,
d'origine suisse alémanique a été créé par Bernhard Studer a partir du verbe fliessen. 11 fut trés fréquemment
employé dans les Alpes, puis s'est progressivement répandu a travers le monde.
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Les zones internes chevauchent le domaine des flysch et le domaine tellien. En petite Kabylie,
le chevauchement est associ¢ a un métamorphisme éoceéne, appartenant aux unités telliennes
et aux domaines des flysch. Ces formations métamorphisées sont bien visible sous un socle
métamorphique provenant de la fragmentation de I’ALKAPECA a une ou plusieurs dizaines

de kilométres du front de chevauchement.

Les observations de surfaces montrent une similitude entre le Rif et le Tell dans
I’emplacement des nappes de glissement dites ultra (Mattauer, 1964) composées
essentiellement de matériel plastique due a I’expulsion de la partie post jurassique du contenu
du sillon interne fortement tectonisé, caractérisé par la présence de flysch pour venir s’étaler

jusque sur le sillon externe (Figure 1.3).

Au Maroc, les unités du domaine interne sont associées a quatre secteurs principaux :

a. Larégion coticre de Beni Said entre Mellila et Al Hoceima comprenant des terrains
permo-triasiques (Suter, 1980a).

b. La région de Jbel Kebaba, dans le Rif oriental constituée de formations permiennes
et triasiques.

c. Le massif de Bokoya a I’Ouest d’Al Hoceima constitué¢ de deux nappes associées a
la dorsale rifaine elle-méme constituée en une dorsale interne ou les formations sont
d’age Paléozoique, Mésozoique et Tertiaire et une dorsale externe constituée
essentiellement de formations du Trias, du Jurassique carbonaté et du Paléogene
détritiques (Andrieux, 1971).

d. entre Jebha et Sebta on y trouve :

- Les sebtides comportant un socle cristallin ancien formé de péridotites, de
kinzigites, de gneiss et des micaschistes comportant trois nappes a matériel épi
métamorphique d’age Paléozoique et du Trias inferieur.

- Les Ghomarides composées de trois nappes a séries sédimentaires non
métamorphisées.

- La dorsale rifaine composée d’une dorsale calcaire au Sud et de la chaine du
Haouz au Nord de Tetouan. A partir d’une analyse stratigraphique, Wildi,
(1983) constata que la dorsale rifaine constitue un édifice complexe de nappes

avec des variations de faciés importantes.
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Figure 1.3 : coupe géologique schématique du tell et du Rif (d'apres Mattauer, 1964)

I.LE-2.ii. Le domaine externe

Ce domaine correspond au domaine tellien constitué d’un ensemble de nappes découpées
dans des terrains sédimentaires a tendance marneuse ou calcaire issue du crétacé et du
paléogene. La sédimentation est d’age mésozoique et tertiaire. A 1’intérieur de ce domaine
on y trouve des massifs formés de terrains métamorphisés liés a la période Alpine. Ces
unités dérivent d’une ancienne marge africaine de la Téthys. Certaines unités telliennes du
domaine externe sont affectées par un épi métamorphisme tel que dans les Babor (Obert,
1981) et les massifs a schistosité dans le Tell central tel que les massifs de Blida, Bou Maad
et du Cheliff (Kireche, 1993). Le domaine externe tello-rifain est caractéris€ par des
évaporites et perlites d’age Triasique et une sédimentation trés épaisse dans le Rif et dans le
Tell occidental associée a des séries détritiques de cones sous-marins profond (Figure 1.2 et
Figure 1.3), tandis que la sédimentation perd de son épaisseur en allant vers le Tell oriental.
Dans 1’Ouarsenis, un important matériel détritique se dépose au Nord —Ouest de cette zone
sur un cone sous-marin en bordure du continent africain. La période de 1’Eocéne supérieur
au Miocene est caractérisée par une sédimentation détritique et des complexes téctono-
sédimentaires marins variés. Le socle cristallin 1i¢ a la tectonique des unités du domaine

externe est de type continental.
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L.E-2.ii. Le domaine des Flysch

Le domaine des flysch composé essentiellement de dépdts sédimentaires détritiques constitués
d’une alternance de grés et de marnes qui se sont accumulés dans le bassin maghrébin au
cours de la fermeture de la Téthys. Ces dépots se sont mis en place dans un sillon étroit entre
les fragments alkapéciens au Sud de la paléo marge africaine (Bouillin, 1986). Les géologues
s’accordent a dire que le mécanisme contrdlant ces dépdts sédimentaires est un mécanisme
purement géodynamique associé¢ a 1’activité tectonique (Mutti et al, 2009). La chaine tello-
rifaine parait étre connecter a deux type de flyschs : les flysch massylien (ou flysch distral)
représenté par une série fine pérlito-quartzitique en petits bancs du crétacé inférieur auquel
succede un Cénomano-Turonien a phtanites et roches volcaniques (Bouillin, 1986) et les
flyschs maurétanien (ou flysch proximal) représentés par une série comprenant des pélites,
grés et calcaires fins du Néocomien, un terme pélito-gréseux du Néocomien-Albien, des
calcaires microbréchiques et rarement phtanites du Cénomano-Turonien, un ensemble a
microbréches marneuses a lamination gréseuses du Sénonien et enfin une molasse
conglomératique et calcaires organo-détritiques du Paléoceéne. Les flyschs mauritaniens
semblent composés la majeure partie des dépots Kabyle et dans le Rif (Wildi, 1983). Les
affleurements les plus étendus du flysch maurétanien se trouvent sur la transversale du Rif
central, entre Al Hoceima et I’accident de Jebha (Andrieux, 1971). Les flyschs de type
massylien se posent plutot dans les massifs de 1’Ouarsenis (Mattauer, 1958). La nature
océanique du substratum des flyschs semble acquise comme [’attestent les rares
affleurements de basaltes en pillow-lavas, gabbros et serpentites dans le secteur de Rekkada-
Meltine en Algérie (Bouillin, 1986). La mise en place des domaines des flyschs en Afrique
du Nord serait alors indépendante de la lithologie mais caractérise plutot des dépots syn-
orogéniques a facies de turbidite composés de roches sédimentaires mises en place a la suite
d’un écoulement gravitaire s’accumulant dans un bassin océanique et qui s’est renfermé

suite a la convergence des deux plaques Afrique —Europe.

LE-3. Sismicité historique et instrumentale du Nord — Ouest de I’Afrique et de la

Péninsule Ibérique

Au cours des derniéres années, les zones actives d'Afrique du Nord ont subies un niveau de
destructions et pertes économiques sans précédent qui a attiré I'attention des scientifiques et

des communautés locales sur les risques géologiques dans cette partie du continent. La région
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d’Afrique du Nord a connu plusieurs séismes destructeurs, le plus grand séisme fut celui d’El
Asnam (maintenant Chlef) du 10 Octobre 1980 avec une magnitude Mw = 7.1 a 7.3 et ayant
une intensité de X a XI selon I’échelle d’intensité modifiée de Mercalli. Le rapport de la
National Research Council Committee on Natural Disasters et le Earthquake Engineering
Research Institute appartenant tous les deux au département de commerce américain en
collaboration avec I’Organisme de Controle Technique de la Construction d’Alger estime a
5000 jusqu’a 20000 victimes directe associées a ce s€isme, sur une population totale

d’environ 125000 a I’époque du tremblement de terre.

En Algérie, la grande partic de la sismicité est localisée dans le Tell Atlas central (
Figure 1.4 a et b) ou la déformation résulte essentiellement de la convergence des deux
plaques Afrique — Europe, qui se traduit par la fermetures des bassins néogénes et
quaternaires et une dynamique dans I’orogenése de la chaine atlasique (Meghraoui, 1988). La
sismicité correspond aux bordures des bassins subsidents du Néogene, séparée par des zones
de surrection récentes liées aux chaines de 1’Atlas et au socle Kabyle. Du point de vue
tectonique, les différents ensembles structuraux sont découpés par des accidents NW-SE
(Girardin et al, 1977). Girardin et al, (1977) lient les ruptures sismiques a un réajustement des
contraintes avec pour conséquence la réactivation d’accidents tectoniques préexistants.
Cependant, aucun travail sur les failles actives de 1’Algérie du Nord n’avait été fait d’une
manicre systématique et cohérente avant le séisme de 1980. L’analyse de la sismicité

montre que la sismicité y est pour la plupart superficielle (0 <h < 30km) (Figure 1.4 a et b).

En Afrique du Nord, une sismicité intermédiaire (30 <h < 150 km) est diffuse sur une bande
d’environ 150 km, entre les latitudes 35.5° et 37°, située dans la zone Ouest de la Mer
d’Alboran a I’Est de Gibraltar (Figure 1.4b). On remarque que cette sismicité¢ intermédiaire
disparait en allants vers I’Ouest du Maroc et de I’Espagne pour laisser place uniquement a une
sismicité superficielle. Les enregistrements de séismes (Figure [.4b) montrent qu’une
sismicité profonde est localisée dans la région de Grenade au Sud de la péninsule Ibérique,
cette sismicité est la plus profonde de toute la région de la méditerranée avec des profondeurs
allant de 600 a 620 km. L’origine de cette sismicité reste a débat, cependant plusieurs auteurs
(Hatzfeld & Frogneux, 1981; Buforn et al, 2004) montrent que cette distribution peut étre
corréler a la présence d’une subduction. L’analyse du flux de chaleur dans la partie
occidentale du bassin d’Alboran montre des valeurs anormalement faibles par rapport a la

partie orientale du bassin (Polyak et al., 1996). Les profondeurs focales (> 40 km) et les

20



CHAPITRE 1

valeurs faibles du flux de chaleur ne peuvent pas étre corrélée avec une activité sismique
crustale. Grevemeyer et al, (2015) suggerent que les tremblements de terre intermédiaires
dans cette partie de la méditerranée sont plutdt liés a la subduction d’une micro-plaque
océanique en dessous de I’arc de Gibraltar et de la partie Ouest du bassin de I’Alboran. La
sismicité trés profondes (h > 600km) est quant a elle corrélée a un processus de subduction

ancien (Buforn et al., 2004).

L’Analyse de la sismicit¢ en Afrique du Nord montre que la quasi-totalit¢ des séismes
modérés a fort est plutoét concentrée dans la région du Rif marocain, le Sud de I’ Alboran et le
Tell Atlas central algérien (Figure [.4 a et b). La sismicité y est superficielle marquant ainsi
une activité crustale liée au rapprochement entre les deux plaques tectoniques Afrique-
Europe. La région du Rif et le Tell Atlas central est considérées comme la région la plus
active d’Afrique du Nord. En effet, ces régions frontalieres du Sud de I’Europe et a forte
densité¢ de population ont été le sieges des séismes les plus importants durant ces 60 dernieres
années (Figure 1.4b). La sismicité historique (Figure 1.4a) montre que la région du Tell Atlas
reste la zone qui accommodent le plus de déformation, avec comme conséquence une
sismicité historique et instrumentale concentrée dans la partie Nord de I’ Algérie (Figure 1.4a),
la sismicité est liée a des structures en pli-faille associées aux bassins quaternaires
(Meghraoui, 1988). La déformation crustale dans le Tell s’exprime par le biais d’incréments
de mouvements tectoniques sur les failles actives souvent visibles en surface (Meghraoui et
al., 1996). La sismicité associée aux pli-failles est par conséquent superficielles avec une
profondeur autour de 5 a 15 km. Le comportement des failles sismiques et la répétitivité des
séismes majeurs sont parmi les problemes majeurs pour la compréhension de la
sismotectonique du Tell et de 1’Alboran. Le cycle sismique étant étroitement dépendant des
caractéristiques physiques de la couche sismogene et de la lithosphére ainsi que du taux de
déformation en convergence, il est peu probable que le temps écoulé entre deux événements
sismiques importants soit toujours constant. Je traite dans cette thése la déformation crustale
et le comportement a court et a long terme des failles sismiques en associant a 1’analyse
sismotectonique des modeles de ruptures sismiques associ€és aux domaines ¢€lastiques et
poroélastiques. J’étudie également I’impact des structures sismotectoniques et les parametres
physiques des failles sur I’estimation de 1’aléa et du risque sismiques dans le nord de 1’ Algérie

et au Maroc.
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Figure 1.4 : a) distribution de la sismicité durant la période de 1700 jusqu’a 1960, les
données de sismicité historiques sont ceux de |’ Euro-Mediterranean Earthquake Catalogue
EMEC (Griinthal & Wahlstrom, 2012),de Rothé et al,. (1950), d’ Ambraseys & Vogt, (1988),
de McKenzie, (1972), d'Ambraseys, (1994), de Pelaez et al., (2007), de Benouar, (1994) et
de Girardin et al., (1977). Les magnitudes des séismes historiques pour le Tell Atlas central (
Mw > 6) ont été estimées a partir d’analyse des données de géologie, de tectonique et de
géomorphologie de terrain (Kariche et al , 2017) et des géométries de failles déduites a
partir des mécanismes au foyer en utilisant les relations empiriques de Wells & Coppersmith,
(1994). Les magnitude des séismes historiques pour la péninsule Ibérique ont été obtenues a
partir de la conversion des intensités épicentrales en utilisant la formule Mw = 0.6 Imax +
0.96 (Pelaez et al., 2007). L’estimation de la magnitude du séisme d’Oran de 1790 (Mw =
7.3) est obtenue par analyse des données de terrain, des données macrosismiques et des
données de modélisation statique et dynamique de Tsunami (Meghraoui & Kariche , article
en préparation). b) distribution de la sismicité durant la période de 1970 jusqu’a 2017
obtenue a partir des données de I'ISC et, du NEIC. Les solutions sont représentées en
fonction de la profondeur focale selon différentes gammes de couleur ; les rectangles en
violet correspondent aux régions d’études. Les étoiles en jaunes correspondent aux séismes
de M> 6 recensés dans la région Ibero-Maghrebine durant la période allant de 1970 a 2017.
Les séismes majeurs sur les cartes A et B représentés par des étoiles en jaune sont tous

superficiels excepteé le séisme de Grenade dans le Sud de I’Espagne du 11/04/2010 (Mw=6.3).

L’analyse géomorphologique et tectonique liée aux séismes historiques montre que la plupart
des séismes forts & modérés ont un mécanisme en faille inverse (Meghraoui, 1988). La
plupart des données historiques sont issues des évaluations des intensités de séismes. Nous
avons estimé la magnitude du séisme de 1891 de 1910 et de 1922 (Figure 1.4a) a partir des
rapports des dommages maximum établis par différents auteurs (Vogt & Ambraseys, 1991;
Ambraseys & Bommer, 1991; Ambraseys, 2009; Benouar, 1994; Maouche et al, 2008) en
utilisant les échelles macrosismique Européenne (EMS) et de Medvedev—Sponheuer—Karnik
(MSK). Les données d’intensité macrosismique ont ét¢ complétées par les analyses des traces
de failles en surfaces (Aoudia & Meghraoui, 1995) et les données de souleévement cotier pour
les séismes de 1891 et de 1922 (Aoudia & Meghraoui, 1995). Les magnitudes des séismes
d’Alger de 1716 (Mw6.4) et d’Orleansville de 1854 (Mw6.7) ont été estimées a partir de la
relation empirique de Mw = 0.6 /max + 096 (Peldez et al, 2007), les données
macrosismiques sont celle d'Ambraseys & Vogt, (1988) et de Harbi et al, (2010). La
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magnitude du séisme d’Oran de 1790 (Mw7.3) est estimée a partir des données de
géomorphologie, de tectonique active, d’analyses des données historiques et macrosismiques
et des données de modélisation statique et dynamique de Tsunami ( Meghraoui & Kariche,

article en préparation).

Les données de magnitude pour la région Ibéro-maghrébine (Figure 1.4b) ont été converti en
magnitude de moment Mw a partir des magnitudes Ms en utilisant les relations de magnitudes

pour le Sud de I’Europe (Bungum et al, 2003; Griinthal & Wahlstrém, 2012):

{MW = 0.796 M + 1.280 si M, > 5.4
M,, = 0.585 M, + 2.422 si M < 5.4

Méme si la carte de sismicité historique élaborée reste incomplete (Figure 1.4 a) surtout pour
les séismes de petite et moyenne magnitudes, nous considérons que les séismes majeurs dans
les zones d’études ont bien été répertoriés dans le catalogue de sismicité. On remarquera que
la sismicité historique est quasiment absente dans la région du Rif marocain (Figure 4a), les
données de sismicité historique issue des différents catalogues (ISC ; EMEC; Cherkaoui & El
Hassani, 2012; Pelaez et al., 2007) ne donnent aucun sé¢ismes modérés dans la région du Rif.
Le seul séisme majeur est celui de I’Alboran du 16 Juin 1910, la magnitude de volume
associée a ce séisme a été estimée a Mb = 6.3 a partir des échelles MSK par Karnik (1971).
La magnitude de moment pour ce sé¢isme est similaire et égale 8 Mw =6.3 (Morales et al,
2003; 003 Mezcua, et al, 2011). Ce séisme a été relocalisé par Mezcua et al. (2013); la
meilleur solution donne un épicentre de (36,715 ° N, 3,02 ° W) situé dans la partie Nord de la
mer d’Alboran (Figure 1.4a). L’épicentre est situé dans la branche Sud associée au
prolongement Nord de la dorsale d’Adra le long d’un systéme de failles senestres disposées
sur plus de 60 km de longueur (Ibanez et al ,2007). Un autre séisme modéré a été recensé en
I’an 1801 dans la région d’Al Hoceima par El Mrabet, (1991). Dans sa theése, El Mrabet,
(1991) classe ce séisme comme un sé¢isme modéré. Jabour et al , (2004) observent que
I’activité sismique liée a ce séisme avec des périodes d’occurrence de répliques d’environ 2
années était largement supérieures a celle d’El Hoceima de 1994. Ils conclurent que la
magnitude de ce séisme é€tait probablement plus importante que la magnitude du séisme de
1994 estimée a Mw = 6.0. L’ Analyse de la sismicité instrumentale (Figure 1.4b) montre que
les structures du Rif et de I’Alboran sont actuellement trés actives avec une activité sismique

modérées liés aux failles quaternaires (Gracia et al., 2006; Mezcua et al, 2013).
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Pour la partie Sud de I’Europe, la sismicité historique liée a la péninsule Ibérique se distingue
par trois séismes modérées : (i) le séisme de Montesa de 1748 ( Mw = 6.0) qui causa des
dégats importants dans la ville de Jativa et au chateau de Montesa au Sud de Valence. La
distribution spatiale de I’accélération au sol donne une rupture inverse bilatérale (Buforn et al
, 2015) a géométrie tres similaire a celle du séisme de Zemmouri de 2003 (Mw6.9). Outre les
caractéristiques géométriques, ces deux séismes ont été associés a des régions considérées
comme ayant un risque sismique faible. (i) le s€¢isme du 27 Octobre 1806 de Grenade (Mw
7.0) (source IGN, "Terremotos mds importantes (En Espafia)", en Espagnol) dont I’épicentre a été
localisé au Nord-Est du bassin de Grenade, (@ii) le séisme de Durcal en Andalousie du 29
Mars 1954, ressenti a Madrid, Grenade, dans le golf du Cadiz en Espagne et a Tanger et
Casablanca au Maroc. Ce séisme, conséquence d’une sismotéctonique complexe causa des
dégats a Malaga, la profondeur de ce séisme a été estimée a 640 km (Lopez Sanchez et al.,
article en préparation). Les données de sismicité historique pour la péninsule Ibérique sont
ceux de 'IGN, de Solares, (2003) et de Peldez et al, (2007), les donnes des magnitudes de
volume mb sont issues du catalogue de I'IGN. Ces magnitudes ont été converties en
magnitude de moment Mw en utilisant le formalisme empirique d’Utsu, (2002): Mw = 8.17

— SQRT(42.04 — 6.42 mb).

En résumé, L’analyse de la sismicité dans la région Iberique-Nord Afrique montre que la
limite des plaques Afrique-Europe est réguli¢rement le siége des séismes forts et modérés
(ex : El Asnam, 1980 Mw7.3 ; Zemmouri, 2003 Mw6.8 ; El Hoceima de 2004 Mw6.4). Cette
sismicité indique qu’une partie importante des mouvements de convergence Afrique - Eurasie
sont accommodés dans I’Atlas Tellien algérien et au Rif marocain. Les vitesses de
convergence estimées par les mesures GPS et les modéles globaux atteignent les 5 mm/an
entre I’Ibérie et les hautes plaines algériennes et ~ 4.7 mm/an au niveau de Gibraltar, et de 2.7
a 3.9 mm/an dans I’Atlas Tellien (Meghraoui & Pondrelli, 2013). La sommation des moments
sismiques a I’Ouest de 1’Atlas Tellien comparée au raccourcissement tectonique NNW-SSE
(parallele au vecteur mouvement des s€éismes) montrent un taux de convergence de 2.2 mm/an
(Meghraoui, 1988). Etant le moteur de I’activité sismique, la déformation continentale
détermine la distribution et la répétitivité des tremblements de terre majeurs (M>6.0) dans le
nord de 1’Algérie et au Maroc. La déformation crustale dans les régions d’études s’exprime
par le biais d’incrément de mouvements tectoniques sur les failles actives souvent visibles en
surface. La sismicité associée est par conséquent superficielles avec une profondeur le plus

souvent autour de 10 — 15 km (Figure [.4 a et b). Comme mentionné¢ précédemment, le
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comportement des failles sismiques et 1’analyse des périodes de récurrences des forts sé¢ismes
sont parmi les problémes majeurs en sismotéctonique. Le cycle sismique étant étroitement lié
aux caractéristiques physiques de la couche sismogéne et de la lithosphére, ceci aura comme
incidence des périodes de retour de grands séismes différents. Une partie de thése sera
consacré a I’analyse de la déformation crustale et au comportement a long terme des failles
sismiques a travers notamment des modéles de ruptures sismiques. J’étudierais €¢galement
I’impact des structures sismotéctoniques et les parameétres physiques des failles sur

I’estimation de 1’aléa et du risque sismiques dans le nord de 1’ Algérie et au Maroc.

1.LE-4. Sismotectonique et géodynamique des régions du Tell, du Rif et de la mer

d’Alboran

La sismicité dans le tell, dans le Rif et dans la Mer d’Alboran est associée a la convergence
entre la plaque Afrique et la partie Ibérique de la plaque Europe. Méme si la distribution des
¢épicentres permet d’établir les limites de plaques (Figure 1.4), I’analyse de la sismicité reste
limitée a la compréhension des déformations et des mouvements relatifs entre plaques
tectoniques. De nombreux travaux en tectonique active considerent les régions du Tell Atlas,
du Rif et de I’Alboran comme des limites de plaques (McKenzie, 1972; Tapponnier, 1977) a
partir d’analyses néotectoniques Morel & Meghraoui, (1996) montrent que la distribution des
structures depuis le haut fond de Goringe jusqu’aux montagnes du Tell Atlas correspond a
une bande de déformation orientée Est-Ouest que les auteurs nomment Goringe-Alboran-Tell
(GALTEL). La disposition en echelon des principales structures tectoniques en plis-failles
du Pliocéne et du Quaternaire dans le Tell Atlas central appui la détermination d’une

compression Nord-Sud a Nord-Ouest -Sud Est (Morel & Meghraoui, 1996).

Les ¢tudes sismotectoniques locales et régionales récentes (Meghraoui et al., 1996;
Meghraoui, 2018) suggerent que la tectonique en contraction associé¢ aux unités d’Afrique du
Nord est souvent accompagnée d’axes de plis en echelon dextres et de décollement de base a
géométrie de failles inverses avec des structures imbriquées appartenant a la crolte
supérieure. Meghraoui (2018) montre que la corrélation entre la faille dextre de Yussuf située
au Sud de I’Alboran et les plis-failles en echelon dans le bassin du Chellif implique une
déformation crustale découplée et une dissimulation des failles dextres d’orientations E-W
a I’Ouest du Tell Atlas (Figure 1). Méme si la tectonique active actuelle dans le Tell Atlas

soit principalement exprimée par les pli-failles actives d’orientation NE-SW, la déformation
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quaternaire active indique que les structures en extension et les failles décrochantes dextres

sont aussi associées a la tectonique active du Tell et du Rif (Figure 1.5 a et b).

focal mechanism
breakout:
drill. induced frac.
borehole siotter
overcoring
hydro. fractures

geol. indicators
Regime:
ONE # 55 @TF
Quality:
A

[
all depths.

Figure L.5 : a) mécanisme au foyer des séismes importants durant la période de 1970 jusqu’a

2016, les solutions focales sont ceux du CMT, la lignes et les fleches en noir représentent la

27



CHAPITRE 1

limite des plaques Afrique-Europe et le taux de convergence des deux plaques en mm/an

selon Koulali et al.(2011), b) orientation des contraintes horizontales maximales (SHmax)

dans la région Ibero-Maghrebine (https://doi.org/10.1144/GSL.SP.2003.212.01.07), les

données SHmax ont été compilées a [’aides du programme CASMO [Heidbach & Hohne,
2008], les lignes en couleurs représentent les directions SHmax issues des modelisations In-
Situ des déformations en trou de forage, des analyses des pressions aux puits a l’aide d’outils
HDT et CHDT de Schlumberger, d’analyses des fracturations hydrauliques au puits ,
d’inversions formelles des mécanismes au foyers (

http://www.seismology.harvard.edu/projects/CMT ) et des analyses de contraintes tectoniques de

terrain sur des failles quaternaires actives. Les couleurs indiquent les régimes de
contraintes, les lignes en bleu sont associées aux failles inverses (TF), les lignes en rouge
indiquent les failles en extension(NF) et les lignes en vert représentent les failles en
coulissage (SS). Les différents régimes sont obtenus a partir des analyses des directions de
contrainte horizontales maximales et minimales, a partir de différents indicateurs de
contrainte (Sperner et al., 2003 ; Fernandez-Ibariez., & Soto, 2007 ; Heidbach & Hohne.,
2008). Les fleches en noir représentent les données des contraintes maximales issues des
analyses des ruptures forages profonds. La taille des symboles refletent la qualité de la
donnée. Les cercles en magenta indiquent l'emplacement des forages profonds fait par le
programme océanique de forage (ODP) et les cercles en noir indiquent [’emplacement des

forages profonds en mer réalisés par la Sonatrach.

La premicre analyse publiée des mécanismes aux foyers dans la région Ibero-Maghrebine fut
¢tablis par McKenzie (1972); les résultats des mécanismes aux foyers des forts sé€ismes
depuis 1908 jusqu’a 1980 montrent une variation des régimes tectoniques allant d'une
tectonique en coulissage dextre dans la zone des Azores-Gibraltar vers d'une tectonique en
faille inverse dans la zone du Tell. L’analyse des déformations tectoniques montre que la
vitesse de convergence entre la plaque Afrique et la Plaque Europe varient de 4 mm/an dans

la zone de Gibraltar 4 5 mm/an dans I’ Atlas tellien (Meghraoui et al , 1996).

A partir des données de paléosismologie et de 1’analyse de la tectonique active dans la zone
centrale du Tell Atlas. Meghraoui et al (1993) estimeérent le taux de raccourcissement de la
partie orientale du bassin de Chellif a 2.2 mm/ an avec une vitesse moyenne des mouvements

verticaux de 0.6 a | mm/an. Les analyses des déformations plio-quaternaires de 1’Ouest de
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Gibraltar jusqu’a 1’Atlas tellien montreérent plusieurs similitudes dans 1’histoire de la

tectonique récente (Meghraoui et al., 1996).

L'étude des résultats des champs de vitesse GPS montre que la partie centrale du Rif se
déplace vers le Sud-Ouest avec une vitesse qui varient entre 3.5 et 4.0 mm /an (Koulali et al.,
2011). Koulali et al (2011) interprétent les mouvements différentiels mesurés par GPS dans le
systéme Rif-Alboran comme une combinaison des processus de surface liée a la convergence
oblique des plaques Afrique-Europe et des processus dynamiques profonds associés a la
longue histoire (depuis I'Eoceéne) de la subduction de la lithosphére océanique (Royden,

1993).

La géologie locale et régionale montre que les structures tectoniques actives du Tell et du Rif
sont disposées sous forme de blocks rigides dans un milieu crustale a déformation continue
(Meghraoui et al , 1996 ; Morel et Meghraoui, 1996). L’étude des mécanismes aux foyers des
séismes instrumentaux (Figure [.5a) donnent des zones a complexité variables, avec une
gamme de régimes tectoniques qui, a priori, différent selon des systémes liés aux rotations
des blocs tectoniques tel que formulés par Morel & Meghraoui, (1996). Les rotations en bloc
ainsi que la nature des couches sismogeénes paraissent controler les mécanismes de
déformation dans les régions du Rif et du Tell Atlas (Morel & Meghraoui, 1996 ; Meghraoui
& Pondrelli, 2013).

L’analyse de la sismicité récente et des mécanismes aux foyers dans le Nord de 1’ Afrique et
dans le Bassin méditerranéen montre une interaction le long de la limite de plaques Afrique
et Europe (Figures 1.4b et 5a). Cette limite de plaques est complexe et sa dynamique est une
conséquence de 1’ouverture de 1’Océan atlantique et la fermeture de la mer Méditerranée
(Udias, 1985). Les limites de plaques associées aux bassins algériens montrent des régimes
tectoniques essentiellement inverses avec la présence de failles en coulissage dans les limites
des bassins du Chellif (Figure 1.5 a et b). On notera aussi la présence de failles en extensions
de directions comparables aux failles inverses (Figure I.5b). Les régimes extensifs
disparaissent en allant vers I’Est lorsqu’on atteint les limites de I’ Algérois. Les régions du Rif
et de I’ Alboran sont plutot marquées par des régimes en coulissage avec une densité de failles
en extension assez remarquable (Figure 1.5b). Du Rif a L’Alboran, la composante de la
contrainte horizontale maximale subit une rotation horaire visible en allant du Sud vers le

Nord (Figure 1.5b).
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L’¢étude de la géodynamique des bassins sédimentaire en Afrique du Nord montre que le
bassin algérien est en continuité avec le bassin de I’ Alboran a I’Ouest lui-méme associé a I’arc
de Gibraltar représentant 1’une des ceintures orogéniques les plus actives au monde. Le
bassin oriental de 1’Alboran se distingue par une crolte continentale amincie (<15 km), la
croute continentale disparait au profit d’une nature océanique en allant vers le Bassin algérien
(Mauffret et al, 2004). Les bassins sédimentaires de 1’Alboran sont trés épais, les
accumulations maximales de sédiments dépassent les 3 km d’épaisseur dans les parties Sud de
I’Alboran et arrive a 2-3km dans la partie orientale du bassin qui marque la transition vers le

bassin algérien (Mauffret et al, 2004).

La corrélation entre les bassins sédimentaires du Rif, de I’Alboran et les bassins algériens
montrent une évolution téctono-sédimentaire comparable (Meghraoui et al, 1996). Les
données de forages (ODP 977, ODP 978 et ODP 976) faits par le programme océanique de
forage (ODP) et les données de forages profond réalisés par la Sonatrach (sites Habibas HBB-
1 au Sud Est de I’Alboran, et a ALG-1 au Nord du plis failles du Sahel) (Figures 1.5b)
montrent que la séquence sédimentaire la plus profonde du bassin algérien représente une
succession d'unités typique des bassins de la Méditerranée occidentale (Medaouri et al., 2014;
Comas et al, 1999). Le socle métamorphique est généralement considéré le méme pour les
unités du Tell et du Rif (Medaouri et al., 2014; Comas et al, 1999). Les épaisseurs des dépots
sédimentaires du Mioceéne jusqu’au Quaternaire dépasse les 2000 metres (Comas et al, 1999).
L’analyse des exces de porosité sur le site de 979 situ¢ entre la mer d’Alboran et les
montagnes du Rif (Figure [.5b) montre une valeur élevée du coefficient de compaction
sédimentaire (Revil et al , 1995). Les données de forage indiquent la présence de zones a
fluides supressurisées résultant d’une compaction en déséquilibre (Revil et al, 1995). Les
domaines de fracturation son associés a des dépots de sédiment non-consolidés. Les niveaux
de pression lithostatique sont atteints rapidement et augmentent linéairement en profondeur
(Revil et al 1999). L’analyse des Log-composites de la porosité neutron et le Gamma ray
montrent que les taux de porosité élevés sont associés a la présence de gaz (Revil et al, 1995).
La variation des taux de surpressuristation due a la pression des fluides corroborent
parfaitement avec la variation des taux de sédimentation en profondeur. Les résultats des
analyses géochimiques sur le site de ODP 976 montrent que le haut degré de salinité et de
chlorinites des séries sédimentaires peuvent étre fortement liées a des piéges a fluides ou
bien a une migration latérales des fluides en profondeur sur des séries sédimentaires épaisses

(Bernasconi, 1999). Les résultats des forages dans les parties sud de L’Alboran (ODP 976)
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suggerent que la plupart des eaux interstitielles n'est pas associée a la dissolution d’évaporites,
mais plutot associée a la présence de résidus d’eau de mer profonde. (Bernasconi, (1999).
L’¢étude des variations chimiques de la composition des eaux interstitielles dans 1’Alboran
montre que le processus de diffusion des fluides est associé¢ soit a un transfert de chaleur ou a
un transfert de masse dans des sédiments marins profonds. Les résultats de forage montrent
que I’eau salée (peut-étre d’age Messinien) s’est infiltrée dans les sédiments sous-jacents et
qu’elle a été piégée lors d’une compaction rapide des sédiments durant le Pliocéne —

Pléistocéne, c’est-a-dire a la fin de la crise saliniénne messinienne (Bernasconi, 1999).

En plus d’une tectonique en compaction, 1’influence possible d’une activité¢ hydrothermale
n’est pas a exclure, étant donné I’activité volcanique signalée dans le bassin d’Alboran
(Medaouri et al., 2014) . En plus, 1’analyse des processus de rupture et des micro-
fracturations internes sur roches indiquent la présence de dykes remplis de sédiments dans la
partie supérieure de la croute. Le processus de sédimentation en présence de dykes prouve
que la dilatation et la fracturation dans le domaine fragile se sont produite dans un
environnement sous-marin. Les injections de sédiments observées dans les fractures en
extensions et la dolomitisation omniprésente dans les tissus cataclastiques indiquent des

processus de déformation active assistés par les fluides (Comas et al, 1999).

Les conditions de supresurisation s’étendent probablement au-dela de 2 km de profondeur
dans 1’Alboran. Récemment, et a partir d’une modélisation de la pression des pores basée
essentiellement sur une analyse détaillée des magnitudes de contrainte maximale et minimale
issues des données de forages industriels et des données de mécanismes au foyer dans la
partie occidentale de la mer d’Alboran, Fernandez-Ibanez & Soto, (2017) montrérent qu’au-
dela de 5.7 km de profondeur les conditions de pression et de température font que 1’eau
contenue dans des sédiment épais augmente en volume ce qui aura comme conséquence
majeure une augmentation considérable de la pression des pores. Si la matiére organique est
présente et que les températures dépassent 100°C, la production d'hydrocarbures peut

contribuer a augmenter la pression des pores a des niveaux de profondeur élevés.

On verra au cours de cette thése que nos modéles de transfert de contrainte basés sur le
couplage poroélastiques a court et @ moyen terme montrent qu’a des niveaux de profondeur
d’environ 07 km, I’interaction entre failles et la migration des fluides jouent un réle crucial

dans I’augmentation de la pression des pores des zones surpressurisées, ce qui aura une
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incidence directe sur les délais de ruptures des séquences sismiques du Tell, du Rif et de

I’ Alboran.
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Chapitre 11

CARACTERISTIQUES PHYSIQUES DES RUPTURES SISMIQUES

M¢ethodologie et principes du transfert de contraintes

II - 1. Généralité

L’interaction d’un corps dans un milieu est définie comme étant 1’effet des forces que les
autres corps voisins exercent sur lui. Cet effet est gouverné par les lois fondamentales du
mouvement. Dans leur énoncé de la mécanique des roches, Jaeger & Cook (1969)
mentionnent que ce concept doit étre Iégerement modifié afin de tenir compte de la variation
des forces d’un point a 1’autre de la masse rocheuse donc la représentation des forces telle
qu’utilisée en mécanique des particules parait ne pas répondre a tous les problémes
rencontrés dans le domaine de la mécanique des roches et des ruptures sismiques.

Par conséquent il est préférable d’introduire le concept de force par unité de surface ou

contrainte

owim) = fim, 7 dF

Ou o (x; n) représente le vecteur traction au point x = (x, y, z), d4 représente un élément de
surface et dF représente la force appliquée.

Comme la contrainte varie généralement avec I’orientation de la surface sur laquelle elle agit,
elle est le plus commodément représentée sous forme tensorielle connue sous le nom de
tenseur de contrainte 0.

Bien que le tenseur de contrainte répond aux problémes posés en mécanique des roches. La

représentation de tous les ¢léments du tenseur en une seule entité capable d’expliquer a elle
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seule le bilan des moments et des forces s’exergant sur le corps est une tache difficile. L’une
des représentations simples souvent utilisée dans ce cas est la représentation de Mohr (1900)

cette représentation offre la possibilité de montrer I’état de contrainte a la rupture en une seule

entité qui combine contrainte normale O, et contrainte de cisaillementT.

Dans ce chapitre, je présente la théorie de base conditionnant la limite de rupture d’un

matériau géologique.

La représentation des critéres de ruptures sous forme de I’enveloppe de Mohr est définis

comme la partie fondamentale en mécanique des roches (Jaeger & Cook, 1969). Cette

approche est proposée ici pour deux raison principales:

i) La représentation sous forme de cercle de Mohr fournis des informations précieuses sur
les valeurs des contraintes normales et tangentielles suffisantes pour rompre un équilibre
mécanique.

ii) La modélisation par le transfert de contrainte ACFF s’inspire essentiellement d’une
représentation de type Mohr incluant une relation linéaire entre la composante normale et
tangentielle du tenseur de contrainte nécessaire pour la modélisation du transfert de
contrainte et qu’on verra durant les autres chapitres de these.

Ce chapitre sera largement aid¢ par des exemples d’essai de laboratoire pour expliquer le role

de la déformation ¢lastique et poro-€lastique dans les processus de rupture sismique

(Sammonds et al, 1992; Lockner & Byerlee, 1995; Lockner& Beeler, 2002; Cuss et al, 2016).

On s’apercevra que la représentation par le cercle de Mohr permet non seulement une

représentation de 1’état de contrainte mais aussi une évaluation de la pression des pores li¢e

aux processus de déformations sismiques. Je traiterai a la fin la définition de la variation de la
contrainte de Coulomb utilisée essentiellement pour modéliser le transfert de contrainte et

expliquer I’interaction entre failles sismiques.
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II — 2. Critére de Rupture de Coulomb

A la fin du XVIIle siécle, C.A. Coulomb (1736-1806) postula qu'une rupture se
produit dans un matériel isotrope, si la contrainte maximale de cisaillement est atteinte. Ce
premier critére de rupture est associ¢ a une contrainte de cisaillement maximale par les

formulations suivantes :

TmaX:GI_GS’/z (1)
Celle-ci est complétée par la loi d’Amonton

T= UGy @)

u représente le coefficient de friction (angle de friction interne ou angle de repos) de la roche.
Dans (1), T max représente la contrainte de cisaillement maximale et o; et 63 les contraintes

principale géométrique maximale et minimale issue de la diagonalisation du tenseur de
contrainte. Dans (2), le coefficient de friction étant L = T/G, caractérise la rhéologie et

définie par la méme la résistance au cisaillement du milieu. Généralement le critére de rupture
apparait comme une valeur absolue de la contrainte de cisaillement puisque le signe de cette
méme contrainte affecte seulement la direction de glissement aprés rupture. Le signe de la
contrainte de cisaillement est ignoré en (1) mais pris en charge en (2) lors de la représentation
du critere de rupture (Figure 11.1)

L’équation (1) définit une droite dans I’espace de contrainte (o, T) qui coupe I’axe ten

Tmax (Figure Il.1a) et définit la rupture. Si les contraintes principales sont telles que le cercle

touche la droite de rupture, la roche rompt en cisaillement (Figure II.1b), les points P + et P —

sur les figures II.1a et II.1c représentent I’état de contrainte sur le plan de rupture. o désigne
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I’angle par lequel le plan de rupture est orientée par rapport a la direction de la contrainte

principale c1. Pour une rupture a cisaillement maximal, a est égale a + 45°.

Toes P* Failure b

s N
“9@ j " - \a=45°

T4

A\

Tol Co C(p)T

Figure 11.1 : Représentation des ruptures dans les roches sous forme d’enveloppes de Mohr-
Coulomb, les figures de gauches représentent l’espace de contrainte alors que celles de droite
représentent l’espace physique définissant ['orientation des plans de rupture dans les tests de
fracture en laboratoire. a, b représentent le critere de contrainte de cisaillement maximum,
¢, d le critere de fracture de Coulomb et e, f, le critere de Mohr généralisé. Les zones

ombrées représentent le régime de rupture des roches (d’aprés Zang & Stephansson, 2010)

Les plans de ruptures que peut produire une telle expérimentation sont appelés plans de
rupture conjugués, cette situation est réalisée en laboratoire (sous éprouvette) mais souvent
dans la nature un seul plan de rupture est produit. Lorsqu’une limite de rupture est atteinte
(voir Figure II.1 b et II.1 ¢), les fractures pré-existantes dans une roche jouerons un role clé en

tant qu’éléments concentrateur de contrainte et donc initiateur du future plan de rupture.
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Néanmoins, dans certains cas liés a I’environnement géologique et tectonique, des séismes
peuvent donner lieu a des ruptures en failles conjuguées ((Hudnut, Seeber, & Pacheco,
1989a))

L’enveloppe de Mohr permet de distinguer entre 1’état des contrainte quand une roche est
intact et I’état des contraintes quand la roche est en rupture (Figure II.1, Figure I1.2a). Le
second critére qui lie la contrainte de cisaillement T a la contrainte normale ¢ est appelé

critere de Mohr-Coulomb et il est définit par :

T=poc +C 3

ou C est une constante qui représente la cohésion du matériel. Il est utile de mentionner que la
cohésion est grande quand la rupture est nouvelle et nulle quand la rupture est préexistante.
Des valeurs faibles de cohésion peuvent étre associ¢es dans la nature a des zones de failles
perméables laissant circuler les fluides. Dans cette deuxiéme loi on a introduit aussi une
constante importante appelée p qui définit le coefficient de friction interne de la roche

L’équation (3) donne lieu a une droite dans I’espace de contrainte (o, T) et qui coupe 1’axe t
en C, dans ce cas p représente la pente de cette droite, I’angle ¢ que fait la ligne de rupture
avec I’axe des contrainte ¢ est connue sous le nom d’angle de friction interne (Figure

I1.2b), il est reli¢ au coefficient de friction interne p par la relation :

¢ =tan” pu (4
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a) b)

angle de friction interne —e—

Angle de friction interne ¢ (°)

’m

113
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g _."-‘ Coefficient de friction interne p
& t )angie de friction interne @
%‘ x C_’,-' = Figure 11.2 : a) diagramme representant le critére de
% \yc ruputure de Mohr-Coulomb pour un regime en coulli-
3 “ 7z sage, le cercle A represente I’etat des contrainte dans un
% P l O regime stable, la rupture se produit lorsque la contrainte
" differentielle 1-03 augmente jusqu’a ce qu’elle
cercle B atteignent la droite de Mohr-Coulomb , I’angle
de friction interne g est I’angle que fait la droite de
I Gs Mohr-Coulomb avec ’axe des contraintes principales,
oo JUCTEEE la variation de la contrainte differentielle peut etre liée
‘-'Uh“i‘"j, X o k. | a une variation des taux de deformations ou biena une
y - T _." variation de la pression des fluides dans le volume
o \ g rocheux, la meme representation peut etre faite pour

une faille inverse avec o3 comme contrainte princi-
pale maximale et o1 comme contrainte principale
G- O3 rupture Gi Gt_rupure Contrainte principale minimale, b) variation de I’angle de friction
interne en fonction de la variation du coefficient
de friction interne

En tenant en compte 1’angle de friction interne dans le processus de rupture d’une roche, une
rupture de type cisaillement se produira si la ligne de rupture est tangente au cercle défini par
les contraintes principales (Figure II.1.c, Figure I1.2a). Par conséquent, I’angle a par lequel le
plan de rupture est orienté par rapport a la direction de la contrainte principale maximale est

associ¢ a quatre possibilités de fracture (de 1 a 4), il est donnée par :

al-d=x(n/d+ ¢/4) ®)

L’équation (4) donne naissance a quatre angles de fractures, comme expliquée dans

I’hypothese de Mohr (Figure II.1), ’orientation de la fracture est inclinée d’un angle a par
rapport 3 6 1 et égale a :

ol=45°-¢/20ua3=-45°+ @ /2 (cas des ruptures conjuguées)
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Ou tan @ est la pente de la surface de rupture dans 1’espace de Mohr (Figure II.1 .c, Figure

II.2a)
Ces paires d’angles de fracture sont valables pour un état de contrainte compressif et essai tri-

axial (c’esta dire 6 1> o 3, voir Scholz, 1990 pour plus de détails).

Puisque I’enveloppe de Mohr est une fonction continue qui décrit une transition d’un état
de contrainte en compression vers un état de contrainte en traction (Figure II.1 .c et II.1.e),
Paterson and Wong (2005) développérent une autre paire d’angles de fractures qui équivaux
a 02=45°+¢/2eta4=-45°- ¢ /2 pour des régimes en traction (c 1 < o 3) (Ramsey &
Chester, 2004) ont exploré les changements d’orientation des fractures dans un régime en

transition d’une zone de contrainte en extension vers un régime en compression. Il existe donc

une relation directe entre les angles de fractures et le coefficient de friction interne [ d’une

roche, pour des valeurs de [lcomprises entre 0,5 et 1 (voir tableau 1.a), les plan de fractures

dans une roche rompt pour des orientation o comprises entre 22° et 32° avec une valeur

prédominante de o égale a 30° qui correspond a un coefficient de friction interne p ~ 0,58,

ces plan de fracture sont définis dans le cas du transfert de contrainte comme étant des plans

de rupture « optimaux ».
Deux remarques importantes peuvent étre extraites de la représentation du tenseur de
contrainte sous forme de représentation de Mohr-Coulomb :

1. L’orientation des plans de ruptures telle qu’énoncée en équation 5 est souvent utilisée en
géologie structurale et en tectonique afin de distinguer la cinématique et le mécanisme de
faille.

2. L’angle de rupture (équation 4) est obtenu uniquement par le coefficient de friction interne
qui est représenté par une constante dans le critére de Coulomb; ainsi 1’orientation du plan

de faille pour des ruptures optimales est indépendante de la contrainte lithostatique.
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Cependant, des essais de laboratoire montrent que des ruptures a orientation non-
optimales apparaissent lorsqu’on augmente la pression lithostatique.
Par conséquent, dans certains cas une modification du critere de Coulomb en tenant en

compte du phénomeéne de surpressurisation est nécessaire (Tableau 1).

a)

Type de roche Coefficient de friction |Cohesion, C (MPa) Pression, P (MPa)
interne, [t

Calcaire 0,53 105 <100

Marbre 0,62 28 6260

Gres 0,88 37 <100

Granite 1,03 70 80a 150

b)

Minéral Quartz Calcite Biotite Talc Muscovite | Serpentinite

u (sec) 0,11 0,14 0,31 0,36 0,43 0,52

p (humide) 0,42 0,68 0,13 0,16 0,23 0,29

Tableau 1 : a) Coefficient de friction interne u, et cohésion C de différentes roches (d apres
(Landolt-Bornstein, 1951), b) coefficients de friction (sec et humide) de

certains minéraux (d apres Horn & Deere, 1962)
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Dans le but de corriger ces paramétres, Mohr (1900) suggéra que le critére de rupture de
Coulomb doit étre remplacé par une fonction plus générale qui décrit au mieux la non-
linéarité de la rupture qu’on appellera critére de rupture de Mohr généralisé et qui s’écrit sous
la forme suivante :

T =f(on) 5)

F (61,63)=0 6)

Cette courbe est définis expérimentalement comme étant 1’enveloppe de tous les cercles de
Mohr qui correspondent a 1’état de contrainte générant une rupture (Figure Il.1.e ; Figure

11.3)

Figure 113 a) : courbe de rupture non linéaire (ou courbe intrinséque), définie comme étant
l'enveloppe de Mohr-Coulomb de tous les cercles de Mohr qui provoquent une rupture, b) :
La construction du cercle de Mohr montrent que, selon I'hypothese de Mohr, la contrainte
principale intermédiaire n'influence pas sur le processus de rupture (d’apres Jaeger & Cook,

1969 et Jaeger et al, 2009)

La modélisation de la fonction de Coulomb est une partie fondamentale de ce travail de

thése; elle permet d’établir la relation entre les contraintes principales géométriques 61, 62 et
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o3 avec les contraintes physiques normale 0, et tangentielle T (ou de cisaillement). Ce modele

est basé sur la non-linéarité de la fonction de rupture f (équations 6), et de ce fait, une rupture
n’est possible que si I’un des cercles de Mohr touche la courbe définit précédemment.

Comme on vient de le voir, la rupture se produit essentiellement pour un cercle définit
par ol et o3 (Figure II.3), et ou la contrainte intermédiaire o, est neutre (voir Figure3 et
Jaeger & Cook, 1969). De plus, I’état de contrainte au point de contact entre le cercle de Mohr
et la courbe de rupture représentant la contrainte appliquée au plan de rupture (Figure 11.4)
prédit que le plan de rupture traverse la direction de la contrainte principale intermédiaire et
que son vecteur normal fait un angle § avec la direction de la contrainte principale maximale,

comme le stipule la théorie de Coulomb.

Plan de faille

Figure 11.4 : Représentation géométrique des contraintes principale sur le plan de faille, la
fonction de rupture de Coulomb nommée CFF n’est alors que la combinaison entre la
contrainte normale o, multipliée par le coefficient de friction u et la contrainte de

cisaillement (ou tangentielle) t
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Expérimentalement, le critere de Coulomb peut étre déterminé en tragant tous les cercles
de Mohr pour différentes valeurs de contraintes, comme cela a été constaté dans une série
d'essais effectués sous des contraintes lithostatiques différentes par Jaeger (1971). Le cercle
de Mohr-Coulomb sera alors représenté par I'enveloppe de ces cercles (Figure 2). En utilisant

le concept Mohr — Coulomb, il est possible de relier les contraintes principales géométriques

01, 07 et 03 avec les contraintes physiques T et G, par le biais du coefficient de friction | =

T/G, qui caractérise la rhéologie du milieu. (Jaeger, 1971) a définis le cercle de Mohr par une

courbe « intrinseque » ; dans la plupart des cas, cette courbe prend parfois une forme
parabolique telle-que sur la 3

Une autres alternative a cette représentation est proposées par (Lockner & Beeler, 2002)
ou les contraintes de ruptures sont tracées dans le plan {c 3, o 1} (Figure IL.5) générant ainsi
une analogie avec la fonction de rupture non linéaire (Equations 5 et 6), une telle loi peut étre
adaptée pour tous types de roche. D’autres formes de criteéres de rupture contenant un ou deux
parameétres variables ont étés développées par (Andreev, 1995) et (Sheorey, 1997) de fagcon
empirique pour une représentation des données de rupture sur une faille. Indépendamment de
la forme spécifique prise par la courbe de rupture, il n’existe pas d’ambiguité sur le fait que la
théorie de Mohr prédit l'orientation du plan de rupture a partir de la représentation des
contraintes principales maximales et minimales (Figure I1.3). Dans le domaine de la

modé¢lisation de la contrainte de Coulomb par dislocation ¢élastique, le critere de rupture de

Coulomb n'est qu'une combinaison lin€aire de la contrainte normale G, et de la contrainte de

cisaillement T ( ou tangentielle) appliquées sur le plan de la faille, cette approche qui est la

plus utilisée pour représenter le critére de rupture sous forme de cartes de champ de contrainte
est facile a représenter dans le domaine de la géologie, et c’est celle qu’on adoptera pour nos

modeles tout au long de cette thése.
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II — 3. Modé¢le conceptuel d'une rupture dans le domaine cassant

Pour une modélisation réaliste, il est plus plausible de considérer qu'un séisme se
produit sur une zone de déformation avec des failles pré-existantes, donc ayant une cohésion
treés faible ou nulle. Cependant, (Lockner, 1995) indique que 1’analyse d'un processus de
rupture doit contenir aussi bien des roches pré-fracturées que des roches intactes (i.e., a fort
coefficient de cohésion). Méme si la croute supérieure contient généralement des séries de
joints et de fractures de type préexistantes, on ne sait pas quel est le taux de s€ismes qui se
produit sur une faille préexistante et qu'elle est le taux de séismes qui présente une nouvelles
surface de rupture, en particulier pour les tremblements de Terre qui rompt sur des segments
de failles incluant aussi bien, roches intactes et roches préexistante. Argumentant ce fait,
(Lockner, 1995) montra qu'il existe plusieurs similitudes entre la forme physique d'une
déformation incluant une roche intacte et une déformation sur une roche fracturée.

La micromécanique des fractures et glissements sur une faille impliquent dans les deux
cas une rupture granulaire (Lockner, 1995 et Lockner & Beeler, 2002), la rotation des grains
et la propagation des fractures sont issues dans de nombreux cas des mécanismes de
déformation plastiques (Figure IL5). Le passage des fluides modifie les matériaux qui
composent la zone de faille, mais ce qui est apparent d’aprés Lockner & Beeler (2002) est que
ce processus se produit aussi dans des roches intactes.

Aussi, dans des cas de tremblements de Terre avec des cycles intersismiques élevés, on
pourra s'attendre a ce que les ruptures se compactent et se renforcent de matiére, ce qui
donnera ensuite des limites de ruptures proches de ceux rencontrées sur une roche intacte ;
une réévaluation des frictions dans les roches incluant un réexamen de la fracturation
rocheuse impliquant I’effet des fluides est nécessaire dans ce cas. Beaucoup d'études

conjointes ont ét¢ faites dans ce sens faisant une réévaluation des ruptures rocheuses, des
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mécanismes de failles et de la rhéologie du milieu ( (Handin, 1969), (Jaeger & Cook, 1969),
(Bock & Cook, 1978), (Larma & Vutukuri, 1978), (Lambe & Whitman, 1969); (Kirby &
McCormick, 1984), (Mandl, 1988), (Lockner, 1995), ( Scholz, 2002) (Paterson & Wong,
2005),...). Ces études donnérent une idée assez claire sur le processus de déformation d’une
roche le long de failles préexistante et une évaluation réaliste du processus de rupture.

Lockner (1995) proposa une relation simple entre 1'angle d'orientation d'une
faille nommé B, l'angle normale a la faille y et les composantes de contrainte principale
compressive : maximale (o) et minimale ( g3) :

T ="% (01- g3)sin2 P (7a)

on="2[ (01t 03)-(01-03)cos2B ] (7b)

Comme indiqué sur la Figure I1.3 ainsi que I'équation 7 (a et b) I'orientation du plan de rupture
est indépendante de la contrainte principale intermédiaire.

On a vu précédemment que les tests de rupture en laboratoire sous différentes conditions
peuvent étre utilisés pour construire l'enveloppe de rupture, définit comme étant les points
séparant I'espace de contrainte normale et tangentielle (Figure I1.5). L'essai de laboratoire le
plus simple est celui fait sous une charge compressive uni-axiale (oy=0., g,= 03= 0)
conduisant a un état de contrainte en « U » (Figure I1.5a) et une charge uni-axiale en tension
( 01= 0,=0, 03= 0;) representé par état de contrainte en « T » (Figure I1.5b). La rupture en
tension se produit dans des fractures orientées perpendiculairement a la direction de contrainte
maximale (en tension, B =90°), Tandis qu'une rupture en compression implique un
cisaillement sur une faille inclinée d'un plus faible pendage B (a une valeur typique comprise

entre 20° et 45°)
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Figure 11.5: a) Relation entre les contraintes principales lors d’une rupture, b) l’enveloppe
de Mohr représentant la relation entre les contraintes et les parametres de ruptures d’une
roche. L’angle p =(- (w/2) - ) désigne [’angle entre la surface de rupture et la direction de

la contrainte maximale compressive a, (Lockner & Beeler, 2002)

. Cependant, des essais de ruptures plus complexes doivent étre envisagé pour expliquer des
déformations crustales impliquant des ruptures de failles « mal orientées », ces essais
requierent, contrairement aux premiers essais, des valeurs spécifiques de contraintes normales
et des variations de contraintes indépendantes l'une par rapport a l'autre. Pour des
applications dans le domaine des sciences de la Terre, il est souvent supposé et observé que la
rupture survient lorsque I'équation 1 est d'abord satisfaite sur le plan le plus favorablement
orienté appelé aussi plan optimal. Cette hypothése conduit a ajouter quelques conditions aux

limites a I'état de contrainte et a l'orientation des ruptures :
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gi=tan 'y =-—28  (8)

tan2p = #l )

i

2
01 =0+ [(.ULZ + 1)V + ﬂi] gz (10)

Ces relations sont appelées : relations Mohr-Navier-Coulomb

IT — 4. Effet des fluides
Les parties précédentes sur les limites de rupture des roches ne traitent pas, pour la

plupart, le fait que certaines roches sont typiquement poreuses. En effet, le fluide contenu
dans les pores est habituellement de I'eau, mais peut étre du pétrole, du gaz ou un fluide due a
la fonte des roches lesquels pour la plupart jouent un rdle trés important dans le processus de
rupture.
Le fluide poreux peut affecter la rupture d'une roche de deux fagons:

a) Par un effet purement mécanique di a la pression des pores.

b) Par interactions chimiques entre la roche et le fluide.
L'effet mécanique de la pression des fluides s’exerce sous forme de pression interstitielle qui
agit «vers l'extérieur» a partir de l'espace poreux, comme une contrainte en traction. En
effet, Cuss et al., (2016) suggerent par une étude expérimentale assez détaillée (Figure I1.6)
que D’écoulement du fluide dans la zone de fracture restent inchangé que ce soit en
chargement ou déchargement de contrainte. Le processus entraine un flux semblable a celui
du chargement, ce qui a conduit (Cuss et al., 2016) a dire que les épisodes de chargement et
déchargement observés en laboratoire sont similaires au rebond poro-élastique classique

observé en mécanique de la rupture. En outre, dans une roche isotrope, cet effet doit étre le
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méme dans les trois directions orthogonales oy, d,, d5. Nous verrons au cours de cette these,
que notre modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb est en accord avec les
résultats obtenus par Cuss et al (2016), et montre que nos résultats sont significatifs

notamment par la modélisation du rebond poro-¢élastique.

Vertical load Assumed radial
and load cell ﬂqw frqm
central injection port
Water e AL ']l
bath B ¥ A
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. L
o
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: ! L
Direct A
b shear 4 PN\\
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gouge €«——> «—60 mm——— pressure
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Plan view of slip-plane

Figure 11.6 : Essai par Chaine a cisaillement angulaire ( Angle Shear Rig-ASR) (d’apres
Cuss et al, 2016) : [’essai est composé d’un corps rigide con¢u pour se déformer aussi peu
que possible durant l'expérience, d’un systeme de charge verticale comprenant une rame
hydraulique de type Enerpac controlée a l'aide d'une pompe a seringue de type Teledyne /
ISCO 260D , d’un cadre de chargement rigide et un bloc de poussée supérieure ayant une

capacité maximale de 20 MPa avec une force verticale qui équivaux a 72 kN).

En 1925, Terzaghi, proposa un modele de dislocation controlé par des «contraintes

effectives» définissant au mieux les contraintes principales et cela en associant la pression des

fluides a I’analyse des contraintes principales c'est-a-dire :
o,/=0,—-P;0,,=0,—P;03' =05—P (11)

Ou P désigne la pression des pores, g;, 05, 03 désignent les contraintes principales

effectives affecté par la pression des pores (dans un régime humide) et oy, 0;, g3 représentent
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les contraintes principales dans un régime sec. Afin représenter de facon réaliste la
déformation poro-elastique les valeurs de P doivent étre multipliées par ce qu'on appelle le
coefficient de Biot (1941) nommé aussi comme coefficient de contrainte effective a. La
plupart des expériences sur des roches confirme que la loi de contrainte effective s'applique
pour un coefficient de contrainte efficace unitaire. Malgré de nombreuses tentatives afin
d’obtenir une loi de contrainte effective unifiée pour les différents cas de ruptures, ces
tentatives ont été considérées comme peu concluantes, ainsi la loi de Terzaghi (1925) est
considérée comme une loi empirique. Cependant, cette loi est compatible avec 'hypothese
selon laquelle les ruptures en zone de faiblesse sont contrélées par les concentrations de
contraintes aux angles des microfissures minces (Cuss et al, 2016). Comme indiqué sur la
Figure 11.6, ces concentrations de contraintes sont en effet proportionnelles a la différence
entre la contrainte en champ lointain et la pression des fluides dans la fissure. La contrainte
normale est alors directement proportionnelle a la pression des pores par la loi de Terzaghi.
Dans 1'hypothése de Mohr, remplacer la contrainte o par la contrainte effective o' revient
a translater tous les cercles de Mohr « vers la gauche » d'une valeur de pression des fluides P
(Figure I1.7). On notera aussi que la forme du Cercle de Mohr reste inchangée mettant en
¢vidence le fait que la pression des fluides n’influe pas sur le champ de contrainte régionale,
néanmoins le role des fluides dans le processus de rupture reste crucial et peut engendrer une

rotation de la composante principale de la contrainte.
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(T

(a) (b)

Figure 11.7: a) état de contrainte pre-rupture, b) l'application de la pression des pores met
les contraintes appliquées dans un état de contrainte effective qui, selon le principe de
Terzaghi (1925) décale les cercles de Mohr vers la courbe de rupture (Jaeger & Cook,

1969) .

La contrainte hydrostatique additionnelle -P/ ou [ représente la matrice identité
n'entraine aucune contrainte de cisaillement sur aucun plan, de sorte que les contraintes de
cisaillement efficaces sont identiques aux contraintes de cisaillement réelles. Une
conséquence de ce fait est que le long de plans de failles a orientations différents, la
condition pour que le glissement ait lieu en présence d'un fluide poreux est (Jeager & Cook,
1969 ; Detournay & Cheng, 1995):

Izl = C+ u(o, — aP) 13)
Ou |t| désigne la valeur absolue de la contrainte de cisaillement, o,, désigne la contrainte
normale, u le coefficient de friction interne de la roche, C la cohésion du du milieu, a le
coefficient de Biot, P définira la pression des fluides. La valeur de a choisie est égale a 1,
cette valeur est associée a un fort couplage poroelastique (Detournay & Cheng, 1995) et

définit une gamme de porosité qui tend a faciliter la migration du fluide par effet de
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compaction. L’équation 13 servira d’équation de base a 1’évaluation de la variation de la
contrainte de Coulomb en fonction de la variation des contraintes de cisaillement, des
contraintes normales et la variation de la pression des fluides.

Une interprétation physique simple de cette condition est, tandis que la contrainte
normale tend a renforcer la faille, en pressant sur les deux faces rocheuses opposées de facon
a les sceller, la pression du fluide agit dans le but d'affaiblir la faille en écartant les deux faces
rocheuses opposées. L'expression 13 a été vérifiée expérimentalement par Byerlee (1967) sur
des échantillons de laboratoire de granite. Certaines applications géologiques de cette
expression ont été discutées par Secor (1965) et Hubbert & Rubey (1959 et 1961). Ce
formalisme physique sera le principe fondamental dans I'analyse du transfert de contrainte des
chapitres III et IV Toutefois une modification de cette loi liée a la nature de la rupture
sismique et de sa géométrie a été prise en considération pour notre modélisation du
changement de contraintes (voir prochaine section).

La résistance des roches peut aussi étre influencée par les interactions chimiques entre la
roche et le fluide contenu dans les pores (Paterson & Wong, 2005). Ceci est vérifiable dans la
plupart des roches riches en quartz, mais aussi en calcaires. Paterson & Wong (2005)
constatérent que la résistance diminue si la roche est en contact avec I'eau. Cet effet a été
vérifié pour les grés par Jaeger (1943), pour le charbon par Price (1960), pour les roches
riche en calcite par Rutter (1974). La résistance a la traction du calcaire quand elle était
saturée en eau ¢tait d'environ 25% inférieure a celle de l'alcool éthylique et environ 30%
inférieure a la valeur extrapolable des données pour un fluide poreux hypothétique avec une
tension superficielle nulle.

L'effet pore-fluide peut également influer la résistance de la roche a travers le mécanisme de
la rupture par corrosion sous contrainte (Atkinson, 1979). Dans les roches riches en quartz, la

rupture se produit par rupture des liaisons Si-O a la pointe de la fissure, cette rupture est
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accélérée lorsque les liaisons sont soumises a de fortes contraintes extérieures.
Le taux de croissance des fissures peut étre modélis¢é comme une fonction de plus en plus
croissante de la contrainte appliquée en champ lointain, comme une fonction exponentielle
ou loi de puissance (Wiederhorn & Thomson, 1980). Ojala et al (2003) effectuerent des essais
de compression triaxiale standard sur un grés de Locharbriggs composé de quartz a 88% et de
feldspath K a 3%, tout en faisant circuler de l'eau a travers 1'échantillon a raison de 30 ml / h.
La concentration de silice dans I'échantillon s'est révélée corréler avec les différentes étapes
du processus de déformation, c’est-a-dire : fermeture de la fissure, élasticité linéaire et
durcissement de la déformation. Atkinson & Meredith (1981) montrérent que cette limite
d'¢lasticité augmente avec l'augmentation du taux de déformation, ce qui est compatible avec
l'i"dée qu’a des vitesses de déformation plus élevées, les fluides ont moins de temps pour
réagir. Cet état de fait est remarquable pour des processus de ruptures co-sismiques ou le
fluide est en mode de non-drainage. Les effets d’interactions roche / fluide sur les ruptures

ont été¢ examinés en détail par (Atkinson & Meredith, 1981).

IT — 5. La variation de la contrainte de Coulomb ACFF : Principes de la

modélisation

IT — 5. A. Interaction entre failles dans un milieu homogéne et isotrope

Un séisme peut étre assimilé a une rupture en double couple, et modélisé sous la forme
d’une dislocation principale, c’est-a-dire une discontinuité de déplacement d’amplitude Au,
sur un plan de faille. L’énergie libérée provient d’une accumulation d’énergie €élastique issue
du milieu environnant (tectonique régionale) et qui se met en place progressivement au cours

du temps.
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La théorie de la dislocation peut étre décrite comme une partie de la théorie de
I’Elasticité, qui étudie la déformation des roches et des surfaces a travers lesquelles le champ
de contrainte est variable. A 1’origine et suite au développement de la théorie de la mécanique
des milieux continus (Prager, 1961), les travaux sur les champs de déplacements et de
contrainte ont permis de présenter la théorie de la dislocation initiée par Lamb, (1904), qui a
¢été développée ensuite par (Volterra, (1907 ) et Love, (1920). La notion actuelle des tenseurs
des contraintes remonte a Cauchy (1827); cependant, Nakano (1923) est le premier a
reprendre la théorie de la dislocation dans 1’¢tude des radiations des ondes P. Suite a 1’analyse
des mécanismes au foyers causés par un sé¢isme, il conclura qu’une dislocation associée a une
rupture sismique équivalait a un double couple en termes de radiation d’énergie (équivalent
aux déplacements sur des ruptures conjuguées en mécanique des roches). (Keylis-Borok,
1950) et (Vvedenskaya, 1956) appuyerent par la suite les résultats de Nakano (1923) qui ont
¢té utilisés par la suite par (Steketee, 1958 a et b) dans deux publications phares afin de
déterminer la variation de la déformation statique qui accompagne le mouvement d'une faille.
Par la suite, (Chinnery, 1963) et (Chinnery, 1961) utilisa les travaux de ces derniers pour le
calcul du champ de déplacement d'une facon analytique et pour une géométrie de faille de
type coulissage. Enfin, (Okada, 1985) et (Okada, 1992) généralisa les expressions des champs
de déplacement et de déformation dans un demi-espace homogene et isotrope et pour
n’importe quelle géométrie de failles. Les résultats des calculs analytiques ont été présentés
sous forme de sub-routines fortran appelée DC3D par Okada (1992).

Les modeles de transfert de contrainte utilisés durant cette theése sont basés sur le calcul
des déplacements par mode analytique tel que proposé par (Okada, 1992). La loi de Hooke a
¢été utilisée pour générer le tenseur de contrainte a partir des déformations obtenu par le code

DC3D (Okada, 1992) a I’aide du code COULOMB 3.3 (Toda, 2005).
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Néanmoins et pour les travaux de cette thése, je propose une amélioration des codes de
calculs en tenant en compte de I’effet des fluides et cela en intégrant la variation de la
contrainte moyenne associée au couplage poro-¢élastique dans le code de base de COULOMB
3.3 (ANNEXE B)

Auparavant, le calcul de la variation de la contrainte de Coulomb ¢lastique ACFF
s’expose comme suit :

I1-5.B Concept de la modélisation par le transfert de contrainte

Un nombre importants de critéres peuvent étre utilisés pour représenter un tenseur de
contrainte en sismologie (Bird & Kong, 1994, Célérier, 1995, Simpson, 1997, Scholz, 1998,
King, 2007). Le critere le plus connu et le plus couramment utilis¢ dans le domaine du
transfert de contrainte est celui de la variation de la contrainte de Coulomb ACFF. Ce critere
est basé¢ sur la représentation du tenseur de contrainte en une composante normale et
tangentielle.

La rupture se produit sur un plan de faille quand la valeur de la composante en
cisaillement est supérieure a la composante normale (Coulomb, 1776), telle que :

CFF=t1+pn(c+P)>0 (1)
ou: p représente le coefficient de friction interne d’une roche, T et o représentent les
contraintes tangentielles et normales. P représente la pression des pores. La cohésion dans ce
cas est supposée nulle.

Cependant et en tenant compte des glissements sismiques et de la géométrie des plans de
ruptures, les valeurs de CFF peuvent étre positives ou négatives sur chaque plan de faille.
Nous pouvons appeler les plans de ruptures qui fournissent des valeurs positives de CFF
comme plan de rupture optimaux, les plans de ruptures qui fournissent des valeurs négatives

seront définis comme des plans de rupture non optimaux ou mal orientés
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Figure I1.8 : a) Représentation de la variation de la contrainte de Coulomb ACFF sur une
faille réceptrice, la zone de nucléation est supposé la ou la ACFF atteint sa valeur maximale,
le rectangle en rouge représente le plan de faille sous forme d’une dislocation rectangulaire ,
b)  Représentation des parameétres geométriques des contraintes principales o; et o3
(modifiée apres Stein et al , 1992), o, et T représentent les contraintes normale et tangentielle
(ou de cisaillement) selon le critere de Coulomb, ) represente [’angle entre [’axe des x et le

plan de rupture, 0 est [’orientation de la contrainte principale o; suivant I’axe des x.

Les données tectoniques et 1’é¢tude des mécanismes aux foyers contraignent la géométrie
des plans de faille et de ce fait Iévent I’ambiguité qui existe entre les plans de ruptures réelles
et les plans de ruptures hypothétiques (appelés aussi plans auxiliaires).

Un calcul de la contrainte de Coulomb sur des plans a orientation fixes est envisageable dans

ce cas.

En résumé, le calcul du transfert de contrainte peut étre fait en deux modes (King et al, 1994)
1. Sur des plans de rupture a orientation fixes.

2. Sur des plans de rupture a orientation optimales.

II - 5.C. ACFF pour des failles a orientations fixées
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Stein et al (1992) puis King et al. (1994) et King (2007) montrérent que la contrainte
appliquée sur un plan supposé¢ vertical dans un repere orthonormé xyz, orienté par rapport a

I’axe des x, peut étre déduite a partir de la forme générale du tenseur de contrainte :

011 = OxxCOS?Y + 20y, sinp cosy + oy, siny (2)

033 = OxxSIN*Y — 20y, sin P cos P + oy, cos%yY  (3)

1 :
Ti3 =3 (ayy — axx) sin 2y + Ty, cos 2y (4)

A partir des expressions précédentes, la contrainte de Coulomb nommée CFF pour des

régimes en coulissage dextre et senestre s’exprime comme suit (King, 2007) :
CFF' = 113+ p' o335 (5)
R _ R /
CFF™ = 113+ p 033 (6)

Ou CFFL et CFFR désignent la contrainte de Coulomb pour des ruptures en coulissage

senestre et dextre respectivement, T3 représente la contrainte de cisaillement, o33 représente
la contrainte normale et i’ le coefficient de friction effectif incluant la pression des pores. Le

coefficient de friction effectif dépend du coefficient de friction interne U ainsi que du

coefficient poro-¢lastique nommé coefficient de Skempton B selon la relation suivante

(Skempton, 1954):

W= wu (1-B) (D

Les essais de laboratoire donnent une gamme de valeurs de friction interne entre 0.2 et 0.8, la
valeur de u pour la plupart des matériaux géologiques est comprise entre 0.6 et 0.9 (Byerlee,
1968). Rice & Cleary (1976) proposerent ensuite une relation simple liant le coefficient de
Skempton B a la variation de la pression des pores engendrée par une chute de contrainte

Aoy lors d’un séisme:
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AP = —B 2% (3)

Les valeurs de B ont été définis comme étant comprissent entre 0.5 et 1 (Rice & Cleary,
1976 ; Roeloffs, 1983 ; Roeloffs & Rudnicki, 1985 ; Green & Wang, 1986 ). Pour des
rhéologies simples ou 1’anisotropie dans la zone de faille peut étre considérée comme
négligeable, la variation de la contrainte normale est la méme en terme de magnitude de
contrainte, ¢’est-a-dire :

Aoyy = Aoy, = Aozz  (9)
De ce fait la variation de la pression des pores sera proportionnelle a la contrainte normale

suivant la relation :
AP = —BAo (10)

Ceci implique que la contrainte normale peut étre proportionnelle a o33. A partir de cette
proportionnalité et des expressions du transfert de contrainte pour des régimes en coulissage,
d’autres expressions peuvent étre déduites a partir des équations 5 et 6 et pour des régimes en
inverse et normales. Ceci est possible en représentant le plan de rupture sur une coupe
orientée suivant le plan xz. La forme générale du tenseur de contrainte sera exprimée comme

suit (King, 2007):

011 = 0y COS*Y + 20, siny cos P + a,,sin*y  (11)
033 = O, Sin’Y — 20, sin cos P + o,,cosy (12)

T13 = 2 (0 — Ox) SIN 20 + Ty cOS 205 (13)

A partir des expressions précédentes, la contrainte de Coulomb pour des régimes en failles

normale et inverse se traduisent comme suit :
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CFFNorm _— Tivgorm + ‘u/ 033 (14)

CFFRev = Rev 4 gy (15)

Ou CFFNo™ ot CFFReY désignent la contrainte de Coulomb normales et inverse, T)2"™ et

TR€Y représente les contraintes de cisaillement pour des ruptures normales et inverse
respectivement.
La variation de la contrainte de Coulomb ACFF lors d’un sé€isme peut étre généralisée

sur n’importe quel plan de rupture en appliquant la relation générale suivante (Reasenberg &

Simpson, 1992; King et al., 1994) :

ACFF = At — u' Ao, (16)

Les valeurs de At et Ao, peuvent étre calculées pour n’importe quelle géométrie de faille
cible en utilisant les modeles de dislocation élastiques appropriés (Chinnery, 1961 ; Chinnery,
1963 ; Okada, 1985, 1992). La variation de la contrainte de Coulomb (équationl6) stipule
qu’a partir d’une certaine valeur seuil de 7, ou At > u' Ag, , la variation de la contrainte de
Coulomb est positive et donc la rupture est initiée. Réciproquement, quand cette valeur est
négative la rupture est retardée (Figure I1.8a). Cette relation est importante du point de vue de
la contribution de la pression de pores, et en considérant les équations 7 et 16 et les valeurs
des coefficients de friction internes tels que mesurées en laboratoires, et dans beaucoup de
cas, la nucléation se produit lorsque le fluide est répartie dans la zone de faille, c’est-a-dire
quand les valeurs du coefficient de friction effectif est minimale (u’< 0.4), par conséquent
li¢ a un coefficient de Skempton B élevé. Dans ce cas, la modélisation par le transfert de
contrainte associe I’effet de la pression des pores a la nucléation sismique (voir Cocco &

Rice, 2002, et chapitre IV pour plus de détails).
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IT - 5.D . ACFF pour des failles a orientations optimales

Les calculs présentés précédemment ont été déduits lorsque la géométrie des plans de rupture
est connue. Par exemple, lorsqu’on étudie I’interaction entre deux séismes majeurs dont la
géométrie de faille peut étre facilement déterminée a partir des déformations mesurées en
surface, des études tectoniques et géomorphologiques, ou bien par I’analyse des mécanismes
aux foyers des séquences sismiques. Cependant, ce genre de calcul peut étre difficile a faire
lorsque les plans de ruptures présentent une géométrie limitée ou bien lorsque le réseau
sismologique n’arrive pas a bien couvrir I’événement sismologique. Le fait que de
nombreuses zones sismiquement actives ne sont quasiment pas couvertes par un réseau
sismique engendre des solutions focales de qualité pauvres, surtout lors de 1’étude des
séquences de répliques causées par un s€¢isme modéré a fort (Mw > 6). Aussi, il est plus facile
d’admettre qu'un changement de contrainte due a un séisme, est forcément reli¢ au champ de
contrainte préexistant. Les plans de ruptures dans ce cas ne sont pas spécifiés a priori, mais
sont obtenus en tenant en compte I’interaction entre la contrainte régionale tectonique et la
contrainte induite par le glissement sur la faille émettrice.

Les directions optimales pour des failles réceptrices sont alors déterminées par la

variation du champ de contrainte associ€ a un tremblement de Terre noté Ag;; et la contrainte

régionale tectonique préexistante noté a[j (Stein et al., 1992 ; King et al., 1994 ; King, 2007) :
t _ r

ou ait]- représente la contrainte totale calculée pendant le séisme.
L’orientation des axes principaux de rupture est obtenue en dérivant la contrainte totale:

t
6 == tan™! (%) (18)

xx~ Oyy
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ou 6 est I’orientation d’une des contraintes principales suivant ’axe des x (figure 11.8), I’autre
contrainte est supposée orthogonale, donc correspondant a une valeur de 8 = + 90°. Stein et
al., 1992, King et al. (1994) et King (2007) ont définit 1’angle de rupture optimum p,comme
¢tant ’angle de la contrainte compressive maximale 6; + . Les écarts positifs et négatifs de
B (figure 8b) signifient que 1’écart est positif pour une faille en glissement senestre, et négatif
pour un glissement dextre. Pour un glissement en inverse ou normale il suffit de changer le
plan de représentation horizontale xy par une coupe selon xz.

Pour cette hypothése de modélisation, la géométrie des plan optimaux est directement
dépendante de la contrainte totale O'itj , tandis que la contrainte normale et de cisaillement
dépend seulement de la variation du champ de contrainte pendant le s€isme Aoyj, ceci est
vrais puisque la magnitude de la contrainte régionale n’affecte pas la modélisation car la
chute de contrainte pendant le séisme a elle seule arrive a contrdler le mode de rupture en
champ proche.

Pour un régime en coulissage, la variation de contrainte sur un plan optimale s’écrit

comme suit (King et al., 1994 ; King, 2007):

033 = Oy SiN? Py — 2 0,1, sin g cos Py + a0y}, cos® Py (19)

T3 = % (a;ly — fx) sin 2y, + r,‘jy cos 2y, (20)

A partir des relations précédentes, la variation de la contrainte de Coulomb sur les plans

de rupture identiques et égale a (King, 2007):
t
CFFfOp = T13 + ,11'0'33 (21)

Cette expression a été¢ déduite a partir des plans de rupture optimaux pour des régimes en

glissements senestre et dextre. Cette forme mécanique de la déformation a été généralisée a
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partir des expressions d’Okada (1992) par Stein et al (1992) puis par King et al (1994) sur
n’importe quel plan de glissement.

I est important de noter que le calcul de la variation de la contrainte de Coulomb pour
des plans optimaux est obtenu apres un tremblement de terre, ou le champ de contrainte de
référence doit inclure la contrainte tectonique régionale ambiante. La variation de la
contrainte de Coulomb associée a une rupture sismique est résolue en prenant en compte les
orientations optimales des plans de ruptures. De ce fait, puisque I’orientation des contraintes
principales peut €tre non négligeable pour des séismes forts, les plans de ruptures peuvent
avoir des orientations et des régimes de contrainte différents en champ proche. Cette
observation est valable dans la nature puisqu’une grande rupture peut occasionner une série
de répliques présentant des géométries et des mécanismes de rupture différents (King et al,

1994; King, 2007).

At/ 6"=1.0 At/ 6"=01

Change in Coulomb stress (bars) on
optimal right-lateral faults (black)

o " oriented N7°E, u=0.4 -1.0 -08 -06 -04 -02 00 02 04 06 08 1.0

Figure 11.9: Variation de la contrainte de Coulomb pour différentes magnitudes de la

contrainte régionale. L’'image a gauche montre la variation de la contrainte de coulomb
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d’une faille ayant une chute de contrainte égale a la magnitude de la contrainte régionale.
L’image de droite montre le méme calcul mais avec une chute de contrainte 10 fois inférieure
a la magnitude de la contrainte régionale. On voit que [’orientation des plans optimaux
(lignes en noire) subit une rotation en champ proche contrélées par la magnitude de la

contrainte locale. En Champ lointain, les plans optimaux suivent [’orientation du champ

régional (King, 2007).

Les modéles conceptuels illustrés sur les Figures I1.10 et I1.11 représentent la variation
de la contrainte de Coulomb causée par le jeu d’une faille inverse et en coulissage
respectivement. Le calcul de la variation de la contrainte de cisaillement, normale ainsi que la
variation de la contrainte de Coulomb a été réalisé en utilisant la subroutine DC3D (Okada,
1992). Cette subroutine transforme les champs de déplacements causés par une dislocation
rectangulaire en champ de déformation. Le champ de contrainte est alors calculé a partir de la
loi de Hooke qui lie le tenseur de déformation au tenseur de contrainte, les composantes des
contraintes normales et de cisaillement sont déduites a partir du tenseur de contrainte. Le
coefficient de Poisson utilisé pour les modeles (Figure I1.9, Figure I1.10 et I1.11) est fixe et
égale a 0.25 tandis que le module de Young est égale 2 8 X 10° bar. Afin de modéliser les
valeurs de ACFF, la variation de la contrainte normale est multipliée par un coefficient de
friction effectif p’ égale a 0.4 (Figures I1.10 et I1.11) ; cette valeur est associée a un coefficient
de friction interne p €gale a 0.75 ainsi qu’une valeur fixe du coefficient de Skempton B égale
a 0.47. Les figures 10 et 11 ont étés obtenus pour des dislocations simples en milieu
homogene et isotrope. Pour la figure 10a, la modélisation a été faite pour un faille émettrice
et des failles réceptrices ayant une géométrie ‘en échelon’ similaire a celle rencontrées dans le
Tell Atlas algériens (Strike/Dip/Rake = 235°/70°/90°). Les figures I.10b et II.11b

représentent la méme modélisation mais sur des plans de failles optimaux (lignes en gris et
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noir), la contrainte régionale maximale ¢été choisie comme étant orientée N145° avec une
magnitude égale a 100 bar (Ibanez et al, 2007, Oussadou et al, 2014).

Les calculs montrent que les mod¢les a orientations fixés (Figures I1.10a et II.11a) donnent
des résultats positifs pour des géométries « en échelon ». Par contre, il est difficile de trouver
une corrélation ACFF entre un séisme et ses répliques en champ proche pour ce genre de
configuration.

En I’absence d’une connaissance détaillée sur les failles actives, les modeéles a
orientation de failles optimales (Figures II.10b et II.11b) paraissent les mieux adaptés
lorsqu’on veut étudier des séries de répliques associées a la rupture principale, surtout lorsque
les bases de données sismiques ne fournissent pas d’informations suffisantes sur la qualité

des réseaux sismologiques.
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Figure 11.10 : Modélisation du transfert de contraint sur des systémes « en échelon » : a) ACFF causé par une faille inverse sur des plan d’orientation fixés (Strike/-
Dip/rake = 235°/70°/90°). La figure a gauche représente la variation de la contrainte de cisaillement, la figure au milieu la variation de la contrainte normale et la
derniere figure représente la variation de la contrainte de Coulomb résultante. b) Transfert de contrainte causé par une faille inverse sur des plans d’orientation opti-
males, la contrainte régionale choisi pour ces modéle( fleches en noir) est a 145°N (Oussadou et al, 1994), les lignes coloriées représentes les contrainte principales :
o_1 (enrouge), c 2 (en bleu), o 3 (en vert), Les axes ne sont pas mis & I'échelle par leurs amplitudes de contraintes, car trop d'entre elles seraient invisibles. Notez
que les axes tournent en 3D, pas seulement dans le plan horizontal, ainsi 63 dévie de la vertical prés de la source, a cause des changements de stress provoqués par le

tremblement de terre. Cela signifie que 63 peut étre vu aux limites de ruptures, le coefficient de friction effective est le méme pour a) et b) est égale a 0.4.
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Figure I1.11 Concept de transfert de contraint sur des systémes « en échelon » et a orientations optimales : a) ACFF causé par une failles en coulissage «

dextre » sur des plan d’orientations fixés ( Strike/Dip/rake = 235°/70°/180°) , la figures a gauche représente la variation de la contrainte de cisaillement , la
figure au milieu la variation de la contrainte normale et la derniére figure représente la variation de la contrainte de Coulomb résultante, b) transfert de
contrainte causé par une faille en coulissage « dextre » sur des plans d’orientation optimales, la contrainte régionale choisi pour ce modéle ( fleches en noir)
est la meme que celle de la figure 10, les lignes coloriées représentes orientation des plans optimaux ( noir pour une faille dextre, gris pour une faille

senestre), le coefficient de friction effective est le méme pour les deux cas de figure et égale a 0.4
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Chapitre 111

INTERACTION DE FAILLES DE L’ATLAS DU TELL CENTRAL (ALGERIE)

Transfert de contraintes li¢ a une s€quence sismique

III - 1. Introduction

Une série de tremblements de terre modérés a forts, de 1891 a 2003, avec une magnitude
maximale de Mw=7.3 s’est produite dans le Tell Atlas algérien. Les mécanismes aux foyers
ainsi que les données de sismicité historique donnent des régimes tectoniques en failles
inverses.

A partir des géométries des failles et des données de glissements co-sismiques, nous avons
pu calculer le niveau de chargement de contrainte favorisant I'occurrence des s€ismes relatant
cette séquence, en tenant compte des parametres de failles, de leurs incertitudes, de la
migration sismique, du taux de séismicité et de la déformation inter-séismique. Pour cela,
nous avons choisi d’utiliser la modélisation par la variation A de la contrainte de Coulomb,
nommée ACFF (Coulomb Failure Function). La modélisation par la ACFF montre une
augmentation de la contrainte de Coulomb de 0.1 bar a 0.8 bar a une profondeur de 7 km, sur
la majeure partie des failles-cibles. Le coefficient de friction effectif p' choisi est égal a 0. 4 et
suggére une augmentation de la pression des pores associée a des déformations
poroélastiques. La modé¢lisation montre aussi, qu’il existe une distinction dans le
déclenchement des tremblements de terre de tailles moyennes et de grandes tailles dans le Tell
Atlas. Sur un autre registre, les données des systemes de positionnement global (GPS), le
radar interférométrique a synthése d'ouverture (InSAR), les études de nivellement et les
données de sismicité montrent que le moment sismique associé a la relaxation post sismique

du séisme de Zemmouri de 2003 (Mw 6.9) représente une valeur anormale de 17 % par
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rapport au moment sismique total, ce qui appuie I’idée d’un possible rebond poroélastique.

En plus, la présence de fluides est considérée comme un autre parametre favorisant

l'augmentation de la contrainte de Coulomb sur les failles actives de la région.

Ce chapitre sous forme d’un article paru dans la revue Bulletin of Seismological Society of

America axé essentiellement sur 1’analyse fine des déformations crustales avec évaluation du

transfert de contrainte sur les systemes en échelon du Tell Atlas comprend les points

suivants :

1.

Des travaux de recherche sur 1’application du modéle de Coulomb (CFF) aux failles
actives du Tell Algérien et 1’analyse de la relation entre I’état de contraintes dans
I’Atlas du Tell et le facteur tectonique controlant la sismicité. Une modélisation du
couplage ¢lastique entre failles actives du Tell central algérien par le calcul des
variations de la contrainte de Coulomb.

Une analyse de la sismicité et du déficit de sismicité en fonction des caractéristiques
tectoniques. Ce travail comprend également une prise en compte du cycle sismique
avec intégration de la composante intersismique ( paléosismologique), cosismique
( sismicité historique) et postsismique ( suite notamment aux séismes d’El Asnam de
1980 —Mw 7.3 et Zemmouri de 2003-Mw 6.8) dans le calcul de la contrainte de
Coulomb.

L’étude de la distribution spatio-temporelle des séismes du Tell Algérien. Cette
analyse est accompagnée d’une évaluation du taux de sismicité en fonction de la
modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb.

Des traitements physiques de la déformation sismique continentale incluant 1’effet
poro ¢lastique ainsi que les caractéristiques des zones sources de grand séisme le long
de la cote Algérienne. L’interprétation des résultats est accompagnée d’une analyse

sismotectonique avec modélisation de I’interaction entre failles.
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D’autre part, la modélisation par le transfert de contraintes a été testée et comparée a plusieurs
autre travaux (exemple : séisme de Northridge de 1994, Mw=6.7). Les données de sismicité
acquises a partir des différents centres sismologiques ( CSEM, ISC et USGS) combinées au
catalogue de Ayadi et Bezzeghoud (2015) ainsi que les travaux de Beghoul et al (2010) ont
permis d’évaluer les taux de contrainte présismique, cosismique et postsismique sur chaque
zone et de modéliser les taux de chargement critiques nécessaires a I’enclenchement des

grand séismes dans le Tell.

Le présent chapitre est exposé sous forme d’un article originale publi¢ dans le BSSA

&3



Bulletin of the Seismological Society of America, Vol. 107, No. 6, pp. 2624-2635, December 2017, doi: 10.1785/0120170041

Stress Change and Fault Interaction from a Two Century-Long

Earthquake Sequence in the Central Tell Atlas, Algeria

by Jugurtha Kariche,” Mustapha Meghraoui, Abdelhakim Ayadi,
and Mohamed-Salah Boughacha

Abstract A sequence of major seismic events reaching M, 7.3, with thrust faulting
mechanisms, occurred from 1891 to 2003 in the central Tell Atlas of Algeria located
along the Africa—Eurasia plate boundary. Previous neotectonic investigations show
that earthquake faults of the central Tell Atlas have the potential to generate large
magnitude earthquakes. We calculate the level of stress change that promotes the oc-
currence of a seismic sequence, taking into account the earthquake fault parameters,
their uncertainties, the eastward earthquake migration, the seismicity rate change, and
the interseismic strain accumulation. The computed coulomb failure function (ACFF)
includes the seismicity rate and the stress transfer with fault interaction. The ACFF
modeling shows 0.1-0.8 bar increase on fault planes at 7 km depth with a friction
coefficient ' = 0.4 with stress loading lobes on targeted coseismic fault zone and
location of stress shadow across other thrust-and-fold structures of the central Tell
Atlas. The coulomb modeling suggests a distinction in earthquake triggering between
moderate-sized zones and large earthquake rupture zones. Following the 2003 earth-
quake, Global Positioning System, Interferometric Synthetic Aperture Radar, leveling
studies, and aftershocks show that postseismic cumulative moment release amounts to
17.08%, which suggests an additional static stress change. In addition, the presence of
fluid and related poroelastic deformation is considered as another parameter that fa-
vors stress increase and fault interaction. Modeling the stress change and fault inter-
action near major cities may contribute to a better constraint of the seismic-hazard
assessment and risk mitigation in northern Algeria.

Electronic Supplement: Figures of coulomb failure function (CFF) and seismic-
ity rate change.

Introduction

The active tectonics along the Africa—Eurasia plate boun-
dary in the western Mediterranean is associated with shallow
large earthquakes (M, >6.5) and stress distribution on fault
ruptures. The north-northwest—south-southeast to northwest—
southeast-trending convergence between the tectonic plates
reaches 4-5 mm/yr and at 2-3 mm/yr are accommodated
across the Tell Atlas of Algeria (Serpelloni et al., 2007; Megh-
raoui and Pondrelli, 2012). Although the east-west-trending
seismicity may seem diffuse, large and moderate earthquakes
(with M, >5.5) in the Tell Atlas can be localized on fold-
related faults visible at the surface (Fig. 1; Meghraoui, 1988;

*Now at Université des Sciences et de la Technologie Houari Boumediene
(USTHB), Laboratoire de Geophysique, B.P. 32 El Alia, 16111 Bab Ez-
zouar, Algiers, Algeria.

Benouar, 1994; Ayadi and Bezzeghoud, 2015). These earth-
quake ruptures can be driven by the stress transfer and inter-
action between faults that typically result in the occurrence of
earthquake sequences. The Zemmouri earthquake (21 May
2003, M,, 6.8) correlated with an offshore reverse fault re-
vealed an average 0.5 m coastal uplift (Meghraoui et al.,
2004) and afterslip that brought coulomb failure to the nearby
active faults (Lin er al., 2011; Cetin et al., 2012). Previously, it
was calculated that the stress on the east section of the Sahel
fold increased by 0.4 bar, which may be considered as a suf-
ficient accumulated loading for promoting an M, > 6.8 earth-
quake (Lin ef al., 2011). A major issue for the seismic-hazard
assessment is whether the Sahel-fault-related fold is an analog
to the El Asnam structure and may hence generate a large
earthquake following the 2003 Zemmouri event.
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Figure 1.

Seismotectonic map of the Tell Atlas in the north-central Algeria where black lines indicate late Quaternary and active faults

(Meghraoui, 1988) and seismicity comes from the earthquake catalog of Ayadi and Bezzeghoud (2015). Box is the study area characterized
by major earthquakes in circles (M >6.0). Focal mechanisms are from Global Centroid Moment Tensor (Table 1; see also Data and Re-
sources) dominated by reverse faults that illustrate the converging active tectonics along the Africa—Eurasia plate boundary (Meghraoui and
Pondrelli, 2012). The color version of this figure is available only in the electronic edition.

The coulomb modeling may help in understanding the
stress distribution and explain the fault interaction and impli-
cations for the seismic hazard of the central Tell Atlas. The
fault interaction also depends on the inherited regional stress
built up from the tectonic background and faulting system in a
deformation zone. Early studies proposed the theory of static
stress transfer and earthquake interactions as a triggering
mechanism of earthquakes (e.g., Das and Scholz, 1981; Re-
asenberg and Simpson, 1992; Stein, 1999). The application of
coulomb static stress modeling benefited from significant re-
sults on strike-slip faulting (Stein et al., 1997), but studies on
stress transfer with results on reverse faults remain limited. In
their stress transfer study of south California, Bowman and
King (2001) fix 0.4 bar as a minimum static stress-change
of sufficient value able to trigger the 1994 Northridge earth-
quake (M, 6.7). Among the sequence of large earthquakes of
the Tell Atlas, the 10 October 1980 El Asnam event (M, 7.1)
revealed ~36 km long thrust faulting and coseismic folding
(Fig. 1; Ouyed et al, 1981; Philip and Meghraoui, 1983).
The sequence ends with the 2003 Zemmouri earthquake
and related seismicity east of the Mitidja basin, but left the
Sahel thrust fault segment as a seismic gap (Ayadi et al.,
2008). Maouche et al. (2011) describe the extent of active de-
formation of the ~60-km-long Sahel fold and estimate
1-2 mm/yr rate of vertical movements during the Late Pleis-
tocene. Other active faults with seismogenic potential have
been identified in the Tell Atlas in relation with historical
earthquakes (Meghraoui, 1988).

In this work, the sequence of main historical earth-
quakes with M, >5.5 is presented along with thrust fault
parameters of the central Tell Atlas of Algeria. The stress
change is based on the earthquake locations and their uncer-
tainties and calculated with regard to parallel and en echelon
known thrust faults. The coulomb modeling is performed for
each seismic event, taking into account the coseismic and

significant postseismic deformation along rupture planes
of large earthquakes. The results of stress transfer, fault in-
teraction, and related uncertainties are discussed, taking into
account the rupture parameters and the elastic characteristics
of coulomb modeling. The stress transfer results are pre-
sented to be incorporated in a realistic assessment of the seis-
mic hazard and risk in northern Algeria.

Seismotectonics and Fault Parameters

The seismicity catalog of northern Algeria includes
numerous earthquakes of magnitude M, >5.5 over the last
decades (Benouar, 1994; Ayadi and Bezzeghoud, 2015;
Fig. 1). This activity mostly shows reverse rupture mecha-
nisms located in the central Tell Atlas specifically associated
with faults in Quaternary basins. In this context of conver-
gence along a plate boundary, en echelon fault-related folds
related to shallow seismicity can be interpreted as a transpres-
sion deformation with clockwise block rotation (Fig. 2;
Jackson and Molnar, 1990; Morel and Meghraoui, 1996). Kin-
ematic modeling (bookshelf) with clockwise block rotation
upon a vertical axis and paleomagnetic results illustrate crustal
deformation with simple pure shear tectonic pattern that ap-
plies to oblique plate convergence in western Mediterranean
(Derder et al., 2011; Meghraoui and Pondrelli, 2012).

The seismic sequence investigated in this study includes
the following earthquakes (Fig. 1): 1891 (M,, 6.5), 1910
M, 7.0), 1922 (M, 6.1), 1934 (M, 5.5), 1954 (M,, 6.7),
1959 (M, 59), 1980 (M, 7.1), 1988 (M, 5.6), 1989
(M, 6.0), and 2003 (M, 6.8). Most of these earthquakes have
been the site of tectonic investigations and seismic data analy-
sis that allow for a better accuracy of the epicentral locations
and related fault-rupture characteristics (Fig. 3 and Table 1).

The 15 January 1891 Montebourg (now Gouraya) earth-
quake was first studied by Rothé (1950) and more recently
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Figure 2. Conceptual model of a computed coulomb failure

function (ACFF) calculated on an en echelon thrust fault system
(1, 2, and 3) comparable to the active structures of the Tell Atlas
(see the Seismotectonics and Fault Parameters section for details).
The kinematic of faulting and related block model is detailed in
Meghraoui and Pondrelli (2012). The thin line indicates the fault
tip, and the thick line is the intersection between the fault surface
and the plane. Inset shows the stress loading on the fault plane, with
0.8 m average slip in agreement with an M, 6.5 earthquake. The
computation is made at 7 km depth with 235°60%70° as strike/
dip/rake and i’ = 0.4 effective friction coefficient. The color version
of this figure is available only in the electronic edition.

by Maouche et al. (2008) from contemporaneous reports that
indicate the zone of maximum damage (IX European Macro-
seismic Scale). Rothé (1950) reports coseismic surface
breaks that consist of ~40-cm-wide rupture striking
northeast—southwest crossing the Montebourg coastal village
showing more than 30 & 10 cm coastal uplift, measured
from a white strip of algae (similar to those observed after
the 2003 Zemmouri earthquake, Meghraoui et al., 2004). In
their tectonic and geomorphologic investigations, Maouche
et al. (2008) observe a ~20-km-long and northeast-south-
west-trending thrust fault zone oblique to the coastline
and dipping southeast in agreement with the coastal uplift.
Although with uncertainties, the 20 £ 2 km fault length
estimated from the size of the Quaternary basin, shallow
hypocenter (~10 km) from the severe damage distribution,
and inferred ~1.2 m slip at depth imply an estimated M, 6.5.

The 24 June 1910 earthquake that severely damaged the
city of Aumale (now Sour El Ghozlane; see Fig. 3) was
affected by an M, 6.6 event. The magnitude determination
was obtained from teleseismic amplitudes and period read-
ings, a teleseismic epicenter relocation obtained from con-
temporary bulletins of 22 FEuro-Mediterranean seismic
stations and damage distribution from press reports to define
a VIII Medvedev—Sponheuer—Karnik (MSK) zone of maxi-
mum damage (Ambraseys et al., 1991; Benouar, 1994;
Table 1). The 1910 earthquake occurred southeast of the
Blida thrust-and-fold system and can be considered as
an off-sequence seismic event. Our field investigations in
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tectonic geomorphology show a minimum 38-km-long and
east-northeast—west-southwest-trending, north-dipping fault
plane with reverse mechanism (Figs. 1 and 3). Using the
Wells and Coppersmith (1994) relations, we obtain M, 7.0
and infer an average 2.2 m coseismic slip at depth, and
12-km-wide rupture comparable to other large earthquakes
of the Tell Atlas.

The 25 August 1922 Tenes-Abou El Hassan earthquake
was studied by Rothé (1950) from contemporaneous scien-
tific and press reports that describe the maximum damage
area with isoseismals reaching VIII MSK at the Cavaignac
village (now Abou El Hassan located ~14 km southwest of
Tenes city). The earthquake epicenter relocated by
Benouar (1994) a few kilometers east of Cavaignac is in
agreement with the location of the northeast—southwest-
striking, ~10-km-long reverse fault scarp (Aoudia and
Meghraoui, 1995). The fault zone is related to an active fold
and displays a maximum 1 m vertical offset of alluvial ter-
races and ~0.6 m average vertical slip along strike that
correspond to M,, 6.1 (Table 1).

Using seismic records of nine stations and the standard
Prague formula, Benouar (1994) calculates the M, 5.1 event
and relocates the epicenter of the 7 September 1934 earth-
quake (Table 1). The earthquake epicenter is located at
3 km northeast of the Carnot village (now El Abadia), which
is located at the northeastern end of the 1980 El Asnam earth-
quake fault (Fig. 3). Although fault parameters are difficult to
determine for moderate earthquakes (M,, <6), we estimate
0.25 £ 0.1 m coseismic slip on an ~5-km-long, north-
dipping fault plane from field observations of the flexural
slip faulting (Meghraoui et al., 1986). The damage distribu-
tion testifies for the shallow hypocentral depth (~5 km) from
which we estimate M, 5.5 (Table 1).

The 9 September 1954 Orléansville (named ElI Asnam
after July 1962 and now Ech Chelif) earthquake occurred on
a blind fault and caused extensive damage (I, IX MSK;
Rothé, 1955) in the region. Benouar (1994) calculates the
magnitude M, 6.7 from surface waves of 17 stations and
fixes the epicentral location (given by the Bureau Central de
Sismologie de Strasbourg, Table 1) based on the secondary
surface breaks and area of maximum damage mapped by
Rothé (1955). The focal mechanism with east-northeast—
west-southwest-trending and north-dipping reverse fault
given by McKenzie (1972) is in agreement with the relocated
72 earthquake aftershocks (with M >4.5 from 1954 to 1987)
combined with mainshock focal mechanism and M, 6.4 pro-
posed by Dewey (1991). In addition, the coseismic geodetic
(leveling) investigations and related dislocation model sug-
gest M, 6.7 (M 1.1 x 10" N-m, Table 1) on a 21 & 2-km-
long fault, striking 217°, dipping 67°, and with 3 £ 0.2 m
coseismic slip (Bezzeghoud et al., 1995).

The 7 November 1959 Bou Medfaa earthquake is mod-
erate with My, 4.9 (from body waves) but reaches the inten-
sity VIII MSK (Benouar, 1994). However, along with the
strike-slip focal mechanism determination, Girardin er al.
(1977) estimated a larger magnitude M 5.9 in accordance
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Figure 3. Cumulative changes in coulomb failure stress calculated from model rup-
tures of the major earthquakes between 1891 and 2003 (Benouar, 1994; Ayadi and Bez-
zeghoud, 2015) in the study area (box in Fig. 1). Dark areas indicate regions of increased
stress loading (see the Earthquake Sequence and Static Stress Change in the Central Tell
Atlas section and Table 3 for model details). Thick lines are mapped active faults including
the Sahel fault (Meghraoui, 1988). Small circles indicate seismicity from the earthquake
catalog of Ayadi er al. (2008) spanning the time frame from 1900 to 2013. Note that the
modeling indicates increased stresses (0.1-0.4 bar) on the Sahel and Blida regions (see
also Fig. 5). The computation takes into account fault geometries of the earthquake se-
quence (Table 2), and the receiver planes are related to the fault parameters as obtained
from focal mechanisms. The computed cumulative ACFF solutions are stable and admit
40.01 bar uncertainty including 200°-240° varying strikes for the Sahel thrust fault. The
color version of this figure is available only in the electronic edition.
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The 30 October 1988 Oued Djer earth-
quake is in the same region and comparable
to the 1959 earthquake. Fault parameters
are obtained from the focal mechanism sol-
ution (Global Centroid Moment Tensor
[CMT]) with northeast—southwest-striking
rupture and M,, 5.6, which results in 5-
km-long and wide fault dimension, and
0.12 £ 0.05 m slip (Table 1).

The 29 October 1989 Tipaza earth-
quake reached intensity VIII (MSK) with
minor surface breaks, magnitude M,, 6.0,
and reverse fault mechanism from the read-
ing of P-wave arrivals (Meghraoui, 1991)
similar to the Global CMT solution. The re-
located epicenter is from near-field stations,
and fault parameters with 0.4 + 0.1 m
average slip distribution is obtained from
coseismic surface ruptures and seismic
source analysis (Table 1; Meghraoui, 1991;
Bounif er al., 2003).

The 21 May 2003 Zemmouri earth-
quake has been the site of numerous studies
that document the mainshock and after-
shock epicenter locations (using near-field
seismic stations) and the thrust fault mecha-
nism. The inferred ~50-km-long fault and
1.4+ 0.1 m average slip were obtained
from modeling of coseismic and postseismic
deformation using Interferometric Synthetic
Aperture Radar (InSAR; Table 1; Delouis

with the level of damage distribution. Inferred from the focal
mechanism solution and the extent of the damage zone, the
fault parameters show ~9-km-long east-southeast—west-
northwest-trending reverse fault and ~7-km-long fault width
associated with 0.5 &= 0.1 m left-lateral slip, which result in
M., 5.9 (Table 1).

The 10 October 1980 El Asnam earthquake has been the
site of numerous studies with extensive documentation on
the magnitude determination, epicentral location, and surface
faulting (e.g., Ouyed et al., 1981; Philip and Meghraoui,
1983; Bezzeghoud et al., 1995; Table 1). Because of the large
earthquake magnitude (M, 7.1), aftershocks distribution,
and geodetic analysis (Bezzeghoud et al., 1995), fault param-
eters are well constrained (Table 1) and the mainshock epi-
central location is with limited error range (less than 1 km;
Ouyed et al., 1981; Yielding et al., 1989). On the basis of
earthquake-faulting mechanisms and relocated 72 earth-
quakes (with M >4.5 from 1954 to 1987) made by Dewey
(1991), and geodetic data with dislocation modeling pro-
vided by Bezzeghoud et al. (1995), it is concluded that the
1954 and 1980 earthquake ruptures may have occurred on
two different and nearly parallel fault planes with ~6 km off-
set that also corresponds to the distance between the two
earthquake epicenters (Fig. 4a).

et al., 2004; Meghraoui et al., 2004; Ayadi et al., 2008; Mahsas
et al., 2008; Belabbes et al., 2009; Cetin et al., 2012).

The seismic sequence described above shows an earth-
quake migration probably governed by fault interaction and
stress transfer comparable to other seismogenic fault zones
(Stein et al., 1997, Fereidoni and Atkinson, 2015). Previous
coulomb modeling in northern Algeria shows the increase of
stress perturbation and takes an average coefficient of friction
u = 0.4 for thrust faults that promotes earthquake triggering
(Lin et al., 2011). Indeed, the static stress change is computed
on fixed fault planes due to the well-constrained earthquake
fault geometries of the thrust fault system of north-central
Algeria (McKenzie, 1972; Ouyed et al., 1981; Meghraoui,
1988; Bezzeghoud et al., 1995; Meghraoui et al., 2004; Ayadi
et al., 2008; Mahsas et al., 2008; Belabbes et al., 2009; Cetin
et al., 2012).

Static Stress Modeling and Fault Interaction

The static stress change is computed on fixed receiver
faults. Tables 1 and 2 summarize the fault source parameters
(i.e., fault geometry and dimensions, average slip, and mecha-
nism) used as an input to calculate the stress change. The com-
puted coulomb failure function (ACFF; Reasenberg and
Simpson, 1992) is expressed by
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Table 1
Fault Parameters of Significant Seismic Events of North-Central Algeria, as an Input for the Coulomb Stress Transfer

Modeling

Earthquake  Longitude (°)  Latitude (°) My (x10'8 N-m) M, U (m) Average L (km) W (km) Strike (°)  Dip (°)  Rake (°)

1891 1.8 36.5 7.1 6.5 1.2 £ 02 20 = 2 10 60 60 90
1910 3.7 36.3 30 7.0 22 =03 38 £4 12 255 60 90
1922 1.3 36.4 1.7 6.1 0.6 = 0.1 10 =1 8 240 60 90
1934 1.7 36.3 0.18 55 025 = 0.1 5=*05 5 258 70 90
1954 1.47 36.28 11 6.7 3.0 £ 02 21 =2 5 217 67.5 90
1959 2.55 36.38 0.84 59 0.5 = 0.1 9+1 7 65 70 90
1980 1.36 36.18 60 7.1 3.1 £ 02 40 = 4 15 230 60 90
1988 2.63 36.44 0.33 56 012 = 0.05 505 5 201 79 36
1989 2.44 36.67 13 6.0 04 = 0.1 12 = 1.5 8 246 56 86
2003 3.65 36.83 27 6.9 14 = 0.1 50 =5 11 54 50 90

Coseismic slips are estimated from field investigations or from geodetic or seismic source modeling. Fault length and fault width are estimated
from active tectonics and coseismic rupture observations or from dislocation modeling (e.g., Meghraoui et al., 2004). Focal mechanisms of major
earthquakes (see also Fig. 1) are from Global Centroid Moment Tensor solutions (see Data and Resources) showing reverse faulting. The fault
parameters of the 1891 earthquake are in Maouche et al. (2008), and fault parameters of the 1922 earthquake are in Aoudia and Meghraoui (1995).

ACFF = A7z — u(Ac, — AP) (1)

ACFF = At — ' Ao, (2)

in which 7 is the shear stress, o, is the normal stress (com-
pression positive), AP is the pore pressure change, and u
and ' are the coefficient of friction and the effective compo-
nent, respectively. Previous studies suggest that y is 0.6-0.9
for most geological materials (Byerlee, 1978), and the appar-
ent friction coefficient used in triggered seismicity is defined
by the combination of pore pressure and friction coefficient

. AP
po= ﬂ(l Aan) (3)
(Beeler et al., 2000). The static stress-change modeling for
earthquake triggering was studied by Reasenberg and Simp-
son (1992) and Stein e al. (1994) where 0.1-0.8 bar were
obtained from their elastic dislocation models and considered
as sufficient values promoting failure in a seismogenic crust.
Furthermore, Stein et al. (1994) point out that the 1-bar stress
change corresponds to more than a decade of secular stress
build up in the greater Los Angeles area; they calculate that
the 1933 M 6.4 Long Beach and 1952 M 7.3 Kern County
shocks raised the coulomb stress at the site of the 1971
San Fernando (M, 6.5) and 1994 Northridge (M, 6.7) earth-
quakes by at least 0.1 bar.

Rupture characteristics are incorporated in our ACFF
modeling to test different values of the effective friction co-
efficient ¢'. The ACFF modeling with ' = 0.4 applied to all
fault ruptures provides the optimum stress loading associated
with the earthquake sequence. Jaumé and Sykes (1996) and
Cocco and Rice (2002) explain the low value of effective
friction coefficient in the presence of high fluid pressure
P. As shown by Lin ef al. (2011) in their modeling following
the 2003 Zemmouri earthquake, the use of a relatively low
effective friction coefficient 4 = 0.4 implies a high Skemp-
ton coefficient and high pore pressure change.

The earthquake migration and possible related fault in-
teraction in the central Tell Atlas can be modeled to compute
the stress transfer. We use coulomb 3.4 software (Toda et al.,
2011) based on the conversion of dc3d code (Okada, 1992)
in MATLAB functions to calculate the ACFF. For the mod-
eling procedure, we assume a 0.25 typical value of
Poisson ratio with 8 x 103 bar for the Young’s modulus
and 3.3 x 10° bar shear modulus in the seismogenic layer
(1015 km thickness). The ACFF is computed on rectangu-
lar dislocations with uniform slip in homogeneous and iso-
tropic media. The computation also includes a nonuniform
slip model for the 2003 Zemmouri fault rupture (see below).
A fault database with specific format was prepared to test the
modeling with fixed oriented planes (see Tables 1 and 2)
and related slip per event inferred from the seismic moment
for each earthquake. The slip is an average estimate that
matches the fault length according to Wells and Coppersmith
(1994). For each earthquake fault and computed stress
change, a mid-distance location in the seismogenic zone
(7 km depth) is determined as appropriate for an optimum
ACFF calculation (Table 3). A selected area of
400 km x 200 km dimension is gridded every 1 km and em-
ployed for the best-fit interpolation of the ACFF modeling.
The dislocation model (Okada, 1992) using a selection of
source ruptures and receiver en echelon faults allows us to
identify regions of stress loading and of stress shadowing
(Reasenberg and Simpson, 1992; Figs. 2 and 3).

Earthquake Sequence and Static Stress Change in the
Central Tell Atlas

Among the largest earthquakes (M, >6) that affected in
sequence the central Tell Atlas, the 1954 Orléansville
M, 6.7), 1980 El Asnam (M, 7.1), 1989 Tipaza (M,, 6.0),
and 2003 Zemmouri (M, 6.8) seismic sequence suggest the
northeastward migration (Fig. 1 and Table 1). In comparison
with the stress transfer between juxtaposed strike-slip faults
(Stein et al., 1997), the earthquake activity in the central Tell
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Considering the 1954 stress loading
only, the ACFF modeling at 7 km depth
suggests a static stress load higher than
2 bar as sufficient to trigger the subsequent
M, 7.1 El Asnam 1980 earthquake rup-
ture (Fig. 4a,b and € Figs. S3 and S4).
As put forward by Dewey (1991)
and Bezzeghoud ef al. (1995), the occur-
rence of the large 1954 earthquake and the
existence of two different seismogenic
fault segments implies a significant stress
loading on the 1980 fault zone (7.9 bar in
Table 3; see also the Seismotectonics and
Fault Parameters section).

The cumulative stress loading caused

0.5 1‘ 1.‘5 é
Longitude (°)

25 by the 1954 M, 6.7 and 1980 M, 7.1 earth-
quakes may be at the origin of the northeast-

Down-dip distance (km)

ward earthquake sequence migration and
the occurrence of the 1959 M, 5.9, 1988
M, 5.5, the 1989 M,, 6.0, and the 2003
M,, 6.8 earthquakes (® Fig. S5). Consid-
ering the trending earthquake sequence,
the 1954, 1959, 1980, and 1988 earthquakes
are taken as source faults and 1989 and
2003 as the receiver faults. The ACFF com-
putation denotes a positive loading value
reaching 0.3 bar in the epicentral area of

20 25
Distance (km)

Figure 4.

version of this figure is available only in the electronic edition.

Atlas also appears to be controlled by the en echelon pattern
of fault-related folds (Fig. 2). Here, we assume that the north-
eastward earthquake migration in the central Tell Atlas is due
to the fault rupture interaction and related stress transfer.
In our study region, the onset of major earthquakes in the
sequence are the 1954 M, 6.7 and the 1980 M, 7.1 earth-
quakes that occurred in the Chelif basin. Previously, two
significant earthquakes, the 1891 earthquake M, 6.5 and
the 1922 M, 6.1 earthquake that occurred along the coastline,
can be responsible for the increased stress loading (> 0.1 bar)
further south in the Chelif basin (Figs. 1 and 3). The stress-
change modeling shows that the 1891 and 1922 earthquakes
occurred on fault sources that favor the stress transfer on the
1954 and 1980 fault-plane receivers. Indeed, the ACFF mod-
eling of the 1891 and 1922 earthquake ruptures at 7 km depth
indicates a cumulative stress loading on the 1954 fault plane
with values >0.1 bar (see Table 3 and () Figs. S1 and S2,
available in the electronic supplement to this article).

Cross section of the ACFF modeling calculated at 7 km depth of the 1954
and 1980 El Asnam fault. The coulomb stress modeling after the 1954 seismic event
shows the loading at 7 km depth (dashed line) and the interaction with the 1980 earth-
quake fault located 6-10 km further south. The ACFF computation is reached as fixed
receiver planes (strike/dip/rake = 235°/60°/70°; see also Table 3). Thick lines in the cross
section indicate the source (small line) and receiver (large line) fault positions. The color

the 1989 earthquake fault (E) Fig. S4).
The stress loading reaches 0.2 bar for the
modeled receiver plane when considering
the 1959 and 1988 earthquake ruptures,
whereas the limit value to rupture for the
1989 earthquake average 0.6-0.8 bar. Con-
sidering the cumulative stress and the cou-
lomb stress drop acting before and after an
earthquake comparable to the 1989 seismic
event, these stress loading values are in good
agreement with those obtained for moderate earthquakes
(M >5.5) in the southern California region (Jaumé and Sykes,
1996; Bowman and King, 2001).

The large 2003 Zemmouri earthquake is the most recent
seismic event of the sequence in the central Tell Atlas (Fig. 1).
Our ACFF calculation includes all historical seismic events
(see Table 1 and (E) Fig. S6) in addition to the large earth-
quake of 24 June 1910, M, 7.0 (Table 1). Here, the stress-
change computation also takes into account the nonuniform
coseismic slip obtained from the inversion of coastal uplift,
Global Positioning System (GPS), and strong-motion inver-
sion data ((€) Fig. S7). The slip distribution is based on 128
rectangular patch dislocations, 3 m maximum slip, and 5.9 x
10" N-m (M, 7.1) seismic moment (Semmane et al., 2005).
The ACFF calculations for uniform and nonuniform slip (see
Fig. 5) indicate comparable stress loading reaching ~1 bar
covering the 2003 epicenter area (Fig. 6). Although the epi-
central region of the 1910 seismic event occurred at ~40 km
south of the Zemmouri region on a comparable east-north-
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Table 2
Rupture Parameters of Significant Earthquakes Used for the Coulomb Stress Transfer Modeling
Top Bottom Reverse Right-Lateral
Earthquake  Long_c (°)  Lat_c (°) Depth (km)  Depth (km) L (km) W (km) Strike (°) Dip (°) Slip (m) Slip (m)
1891 1.79 36.54 0.00 8.00 20.00 9.24 60 60 1.200 0.000
1910 3.7 36.3 0.00 10.00 37.48 15.56 255.17 40 2.200 0.000
1922 1.27 36.45 2.54 9.46 10.41 8.00 240.15 60.0 0.654 0.000
1954 1.49 36.25 1.67 6.43 20.75 5.15 217.52 67.5 3.100 0.000
1959 2.56 36.44 1.71 9.29 9.09 7.00 65.00 70.0 0.416 0.000
1980 1.50 36.18 0.00 12.99 40.00 15.00 230.20 60.00 3.10 0.000
1988 2.63 36.44 0.00 491 5.00 5.00 201.62 79.0 0.245 —0.338
1989 242 36.62 2.68 9.46 12.00 8.18 246.09 56.0 0.564 —0.040
2003 3.54 36.91 0.00 9.01 50.35 11.76 54.20 50.0 1.400 0.000

L is fault length and W is fault width. The latitude and longitude indicate the center of the dislocation model at the surface.

Table 3

Coulomb Parameters for Failure Function Associated with Significant Recent Earthquakes of North-Central Algeria

Calculated Location

Receiver Plane (°)

Stress Computation (bar)

Earthquake (SF-RF)  Longitude (°)  Latitude (°)  Z (km) Strike Dip Rake Shear Normal Coulomb
1891 (SF) 1.751 36.462 7.000 245.1 43.00 71.70 5.844 + 0.3 6.989 = 0.5 8.640 £ 04
1922 (RF) 1.299 36.475 7.000 245.1 43.00 71.70 0.051 = 0.02 —0.046 = 0.02 0.033 = 001
1922 (SF) 1.266 36.458 7.000 217.0 67.50 70.00 —7.605 * 3.39 2.886 + 1.97 —-6.451 + 4.18
1954 (RF) 1.550 36.351 7.000 217.0 67.50 70.00 0.021 = 0.07 0.258 *= 0.06 0.124 = 0.05
1934 (SF) 1.735 36.292 7.000 217.0 67.50 70.00 0.606 = 0.07 0.970 £+ 0.1 0.994 + 0.1
1954 (RF) 1.595 36.348 7.000 217.0 67.50 70.00 0.106 = 0.01 —0.084 = 0.007 0.073 = 0.005
1954 (SF) 1.366 36.205 7.000 2350 60.00 70.00 1912 £ 0.2 1.387 £ 0.9 2.467 = 0.6
1980 (RF) 1.525 36.214 7.000 235.0 60.00 70.00 10.259 + 2 -5.689 + 1 7984 + 2
1980 (SF) 1.366 36.205 7.000 212.0 40.00 90.00 7275 £ 0.2 -8.415 = 09 3.909 = 0.6
1989 (RF) 2.439 36.657 7.000 212.0 40.00 90.00 0.100 = 0.02 —0.100 = 0.01 0.100 = 0.01
1989 (SF) 2.485 36.657 7.000 54.0 40.00 70.00 —0.259 + 0.2 2776 £ 0.2 0.851 = 0.3
2003 (RF) 3.340 36.748 7.000 54.0 40.00 70.00 0.003 = 0.001 —-0.003 = 0.001 0.002 = 0.001
1910 (SF) 3.785 36.346 7.000 54.0 40.00 70.00 -8.514 =2 1.957 £ 1 -7.731 £ 2
2003 (RF) 3.467 36.794 7.000 54.0 40.00 70.00 -0.519 = 0.01 0.495 = 0.01 —0.321 £ 0.01

SF, source fault; RF, receiver fault.

east-west-southwest-trending fault zone (Benouar, 1994; see
also the Seismotectonics and Fault Parameters section for
earthquake location), the ACFF modeling shows that it con-
tributes to the loading of the Mitidja region. Our predictive
model for stress loading takes into account the tensorial ap-
proach applied in southern California (Jaumé and Sykes,
1996; Bowman and King, 2001) and the clock time advance
based on the ratio of the maximum static stress change com-
puted on a receiver fault and the stressing rate (Stein ez al.,
1997). In our case, the stress loading value necessary for trig-
gering the 2003 earthquake reaches 1.4 &= 0.2 bar (Fig. 5 and
® Fig. S7) taking into account the ~375 yrs recurrence time
necessary to nucleate an event of magnitude M, ~ 7 in the
central Tell Atlas (Beghoul ef al., 2010).

From the tectonic point of view, the 2003 epicentral re-
gion limits to the east the Kabylia block, to the west the Mi-
tidja basin and Sahel anticline (Ayadi et al., 2008), and to the
southwest the Blida fold-and-thrust system (Figs. 3 and 5).
The fault interaction and stress change indicate a clear influ-
ence of the western section of the 2003 aftershock sequence
(Fig. 3 and ) Fig. S7) on the Mitidja region and specifically
on the Blida fold-and-thrust structure which generated large

(M, 6.5 in 2 March 1825 in Ayadi and Bezzeghoud, 2015)
and moderate earthquakes (M,, >4.5). For comparison,
moderate-magnitude earthquakes in the central Apennines
(Ttaly) significantly increase (by 40%—110%) the probability
of occurrence of a large earthquake on nearby seismogenic
fault zones (Pace et al, 2014). In fact, the long-term
background seismicity of the Mitidja region may explain the
seismic gap between the 1989 and 2003 earthquakes (Megh-
raoui, 1988; Maouche et al., 2011; Ayadi and Bezzeghoud,
2015; Fig. 5 and () Fig. S8a). The 60-km-long Sahel-
faulted fold being a major potential source for a large mag-
nitude event (M, >7; Maouche et al., 2011), our ACFF
modeling shows a positive loading that requires a higher
coefficient of friction (u > 0.4) for reactivation.

The Postseismic Stress Change

We also explore the impact of the postseismic stress
change of the most recent large earthquakes that occurred in
Tell Atlas (1980 and 2003; see Table 1, Fig. 5, and (®
Fig. S4). More specifically, we estimate the 2003 cumulative
aftershock seismicity (Ayadi et al., 2008), where the after-
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Figure 5.  ACFF of fixed planes in the Mitidja region with the 1910, 1989, and 2003
earthquakes loading the Blida thrust-and-fold structure and the Sahel anticline. Seismic-
ity data are from Ayadi et al., (2008). The postseismic stress change from 2003 to 2010
due to the afterslip model as obtained from Interferometric Synthetic Aperture Radar
time-series analysis (Cetin ef al., 2012) indicates 17% additional loading. The receiver
faults are the same as in Figure 3. The color version of this figure is available only in the
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by bootstrapping (Fig. 7) using Zmap soft-
ware (Wiemer, 2001). The seismicity rate
change represents the ratio calculated be-
fore and after the 2003 mainshocks, where
the red zone in (E) Figure S8b indicates
3% increase in seismicity after the 2003
earthquake, in good agreement with the
postseismic stress change.

Discussion and Conclusion

The seismotectonics and stress trans-
fer study in north-central Algeria shows a
predominantly northeastward migrating
sequence from the 1891 to 2003 earth-
quakes. Our ACFF modeling shows that
the seismic sequence is apparently con-
trolled by thrust fault interaction in the Tell
Atlas. The seismotectonic analysis indi-
cates that the uncertainty in the earthquake
sequence locations is relatively low depth
error range (ERH < 1 km) for the 1980,
1989, and 2003 earthquakes (Ouyed et al.,
1981; Yielding et al., 1989; Bounif et al.,

electronic edition.

shocks data are converted into cumulative seismic moment to
obtain the postseismic strain release; in addition, we use the
results of permanent scatterer InSAR (PS-InSAR)-GPS
analysis and slip model of Cetin et al. (2012) as applied
to the 2003 Zemmouri earthquake (M, 2.4 x 10!° N-m) to
model the postseismic stress field. The InSAR time series
(Cetin et al., 2012) and maximum line of sight displacements
are calculated from 2004 to 2010, and compared with
the coseismic displacements (Belabbes er al., 2009). We
observe that the postseismic cumulative moment release
amounts to 9.16% when considering the aftershock events
but reaches 17.08% when taking into account the postseismic
geodetic results which suggests an additional static stress
transfer. A similar comparison of seismic activity between
mainshock and aftershocks of the 1980 El Asnam earth-
quake (M, 5.94 x 10'° N-m) indicates 9.59% for the post-
seismic moment release. A calculation of the background
seismicity rate change for the area of the 2003 Zemmouri
earthquake (from 2003 to 2015) provides a maximum of
2 earthquakes/yr/100 km?> (® Fig. S8a), comparable to
the results obtained by Lin et al. (2011). We compute a seis-
micity rate change by combining Ayadi er al. (2008) and
Berkeley catalog from the period 1964-2015 (€ Fig. S8b).
In addition to the earthquake catalogs of Benouar (1994) and
Ayadi and Bezzeghoud (2015), we took into account the
Berkeley catalog data (1964-2015) in readable format to cal-
culate the cumulative seismic moment and the background
seismicity rate. The magnitude of completeness is 3.6 (maxi-
mum-likelihood estimation) with 0.19 uncertainty obtained

2003; Ayadi et al., 2008). As for the 1954,

1959, and 1988 earthquakes, the Algerian
seismological network admits a relatively low error range in
the epicentral location (ERH < 2 km; Ayadi and Bezze-
ghoud, 2015). Using P-wave arrivals reported in the
International Seismological Bulletin and zones of maximum
damage distribution, the uncertainty of the 1910, 1922, and
1934 earthquake locations cannot exceed 5 km (Benouar,
1994). The macroseismic intensity distribution and related
surface faulting and uplifted coastal region suggest a
5-10 km error range for the 1891 earthquake epicenter (Rothé,
1950). Although all seismic events are predominantly shallow,
a remaining significant uncertainty that may reach 5 km is
linked with the hypocentral depth, mainly for the pre-1988
earthquakes. Uncertainties in earthquake location and fault
strike, dip, and dimensions are reduced, taking into account
previous results on surface faulting for the 1891 earthquake
(Maouche et al., 2008), the 1922 earthquake (Aoudia and
Meghraoui, 1995), the 1954 earthquake (Rothé, 1950; Be-
nouar, 1994, Bezzeghoud et al., 1995), the 1934 and 1980
earthquakes (Philip and Meghraoui, 1983; Meghraoui e al.,
1986), and the 1989 and 2003 earthquakes (Meghraoui, 1988;
Belabbes et al., 2009).

In our study, we assume a simple rectangular dislocation
with uniform slip in a homogeneous medium (with typical
shear-modulus and Poisson-ratio values) for all earthquake
ruptures that subsequently reduces uncertainties in the cou-
lomb modeling. The comparable results of computation of
static stress change for the 2003 earthquake rupture reaching
1 bar for nonuniform and uniform slip may well be valid for
the other earthquake ruptures of the seismic sequence. As
shown in Figures 3 and 5 and (B Figure S7, the influence of
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Figure 6. (a) Stress loading on the Sahel fault (see also Fig. 5)

as calculated from the 2003 earthquake area (and further west) using
different effective friction coefficient 4. The ACFF modeling infers
a 0.2-0.4 bar as maximum stress load (at a distance >5 km) and
earthquake triggering along the fault; the fault dip of the receiver
plane is fixed on 55°, the mean strike of the receiver Sahel fault
is 250°, and the mean rake is equal to 70°. (b) Stress loading on
the Sahel fault calculated using different fault dips (30°-70°).
The ACFF modeling predicts a minimum 0.05-0.27 bar stress load-
ing and earthquake triggering for various fault dip along the fault;
the effective friction coefficient is fixed for 0.4 (see the Static Stress
Modeling and Fault Interaction section for explanation). The color
version of this figure is available only in the electronic edition.

the nonuniform slip model can be considered as minor with
regard to the uniform slip solution. Although the 15 &2 km
thickness of seismogenic layer is relatively well constrained,
thanks to the seismicity distribution for major earthquakes
(i.e., 1980, 1989, and 2003 earthquakes), we assume that
the coulomb modeling performed at 7 km depth corresponds
to a realistic solution for the mechanical problem of the seis-
mogenic crust. As thrust faults are the predominant earth-
quake mechanism, we use published fault parameters to
calculate the coulomb stress imparted in the central Tell Atlas
region. Fault geometries being well mapped and rupture
parameters well constrained from field investigations in epi-
center areas, we observe that uncertainties of fault parameters
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do not change much of the coulomb modeling results. We also
note that the change in fault dip (from 30° to 70°) does not
affect the amount of stress loading (ACFF = 0.2-0.3 bar)
for any receiver fault (Fig. 6a,b).

Among the main historical and recent earthquakes, the
coulomb modeling at 7 km depth indicates that the 1980 ma-
jor seismic event (M, 7.1) significantly changes the stress
field in the central Tell Atlas. The structural characteristics
of tectonic blocks limited by active and seismogenic faults
with en echelon geometry provide the pattern for the stress
transfer modeling. A remaining question, however, is the role
of fluid migration following the occurrence of large thrust
earthquakes, and the study of the poroelastic deformation us-
ing constitutive equations (such as Biot’s law) that may con-
strain the effective stress near the fault zones. Jaumé and
Sykes (1992) suggest that one explanation for the apparently
low value of i would be the presence of high fluid pressure.
In our study, we show that the coulomb modeling requires an
effective friction coefficient of 0.1 < /4' < 0.4, which im-
plies a ACFF = 0.2-0.3 bar for most receiver faults (Fig. 6a
and (B) Fig. S6) that may explain the earthquake triggering in
the sequence.

The earthquake sequence does not move further east or
west in the central Tell Atlas and the coulomb modeling in-
dicates an increased static stress in the Mitidja region and in
particular on the 60-km-long Sahel fold-related fault.
Although the seismic sequence starts with the initial west-
ward migration of 1891 M,, 6.5 and 1922 M,, 6.1 coastal
earthquakes that loaded further south of the El Asnam
(Orléansville) faulting area, we consider that the impact of
the 1954 M, 6.7 and 1980 M, 7.1 major earthquakes with
northeast migration that includes 1959, 1988, 1989, and
2003 is predominant in the static stress change (see also
Table 3 and (B Fig. S5) and northeastward earthquake
migration on the earthquake fault system of north-central
Algeria. The occurrence of the off-sequence 1910 M, 7.0
earthquake, which is apparently not consistent with the seis-
mic sequence and related northeastward seismic migration
could not be neglected; its ACFF helps us understand the
state of stress in the Mitidja region, Blida thrust system, and
Sahel-faulted fold structure (see Fig. 3). Indeed, the occur-
rence of the 1910 earthquake adds to the cumulative ACFF
and its impact on the seismic hazard of the north-central
Algeria region. Stein (1999) estimated that during an earth-
quake, ~80% of the energy is released as seismic waves,
whereas the remaining ~20% is merely stored and trans-
ferred to different locations along the fault leading to specific
regions becoming more susceptible to future earthquakes.
Considering the 2003 postseismic strain release where the
geodetic moment (that may include aseismic poroelastic and
viscoelastic deformation) is twice the aftershocks moment
release, the static stress increases from 0.2 to 0.4 bar on the
Sahel and Blida thrust faults located in between the 1910
M, 6.5,1989 M, 6.0, and 2003 M, 6.8 earthquakes (Fig. 5).
Our ACFF modeling indicates a significant seismic hazard
and risk as the Sahel and Blida faults have the potential
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Figure 7.  Cumulative number of earthquakes versus magnitude using different cat-
alogs (Benouar, 1994; Ayadi and Bezzeghoud, 2015) using Zmap software (Wiemer,
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(FMD, rectangles) to constrain the magnitude of completeness. The color version of
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failure along the Sahel thrust fault is a ma-
jor outcome for the earthquake-hazard
evaluation in the Mitidja region.

Data and Resources

Seismicity data used in this article
came from published sources listed in the
references. MATLAB functions are from
www.mathworks.com/products/matlab (last
accessed January 2016). The Global Cent-
roid Moment Tensor (CMT) Project data-
base was searched using www.globalcmt.
org/CMTsearch.html (last accessed October
2015). Some plots were made using the
Generic Mapping Tools (GMT) v.4.2.1
(www.soest.hawaii.edu/gmt, last accessed
January 2016; Wessel and Smith, 1998).

this figure is available only in the electronic edition.

to generate a large magnitude earthquake near the capital city
Algiers (Maouche et al., 2011).

The seismic migration that occurs along the en echelon
thrust fault geometry of the Algerian section of the Eurasia—
Africa plate boundary is not surprising. Our static stress-
change modeling shows a causative relation between the
observed migration of earthquakes, the triggered seismic
events, and the positive stress-change computation (see (€
Figs. S1-S8 for more details). Although the en echelon tec-
tonic structures are complex, King (2007) suggests that the
stress change calculated on well-identified fixed fault planes
provides better modeling than when using optimal rupture
planes. In our study, the stress transfer analysis using the
earthquake sequence and related fault parameters con-
strained from field investigations provides a better constraint
on fault interaction and related failure threshold. This ap-
proach based primarily on combined geologic and seismo-
logical data is critical for the seismic-hazard evaluation
(Meghraoui and Atakan, 2014).

Because the El Asnam and Sahel thrust-related fold
present comparable geomorphological and tectonic features
(thrust system with flexural slip folding and bending-mo-
ment normal faulting), one may also consider a comparable
long-term seismogenic behavior associated with 1-2 mm/yr
contraction rate across the Blida and Sahel fault systems
(Meghraoui and Pondrelli, 2012). The poroelastic rebound
for thrust fault mechanisms in far-field domains is generally
associated with fluid migration (i.e., pore pressure change;
Whitcomb et al., 1973) and implies the ACFF computation
as a time-dependent phenomenon. The coulomb modeling
shows that the Blida and Sahel fault regions are trapped by
the positive stress loading of the earthquake sequence (Figs. 3
and 5). The static stress change and increase of promoting
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Supplemental Material

Stress change and fault interaction from a two
century-long earthquake sequence in the central Tell
Atlas (Algeria)

J. Kariche, M. Meghraoui, A. Ayadi,
and M. S. Boughacha

Figures S1 to S5 of the Supplemental Material illustrate the ACFF of each historical
earthquake and show receiver faults. Note that Figure 5 in manuscript shows the Coulomb
modelling of the 2003 earthquake, which is the more recent in the earthquake sequence of the
central Tell Atlas (see also Figure 3). Figure S6 presents all fault ruptures and includes the
calculated stress change for each earthquake. Figure S7 shows the background seismicity rate
change following the large 2003 earthquake, and the seismicity rate change. Characteristics of
earthquake ruptures are in Table 1, fault mechanisms and rupture parameters are in Table 2,
and Coulomb modelling parameters for receiver planes and for stress computations are in
Table 3. Figure S8 present the Coulomb modelling of the 1989 and 2003 earthquake takin into
account the complexity of the 2003 rupture, the receiver fault as the same as in Figure 5 in
manuscript.

List of Figure Captions

Figure S1: ACFF modelling of the 1891 earthquake, the white box indicate the source fault
and the transparent boxes indicate the receiver faults.

Figure S2: ACFF modelling of the 1922 earthquake, the white box indicate the source fault
and the transparent boxes indicate the receiver faults.

Figure S3: ACFF modelling of the 1954 earthquake, the white box indicate the source fault
and the transparent boxes indicate the receiver faults.

Figure S4: ACFF modelling of the 1954 and 1980 earthquakes added with the postseismic
stress change, and where the white boxes indicate the source faults, and the transparent
boxes indicate the receiver faults.

Figure S5: ACFF modelling of the seismic sequence from 1891 to 1989 showing the stress
interaction with the white boxes indicate the source faults and the transparent boxes
indicate the receiver faults. Note the northeastward migration with in particular the
loading of west Mitidja basin.

Figure S6: Size and maximum stress change on fault ruptures of the seismic sequence
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computed using dislocation modeling before each earthquake.

Figure S7: Calculated Coulomb stress changes at depth of 7km caused by the 1989 Tipaza
and the 2003 Zemmouri earthquakes along the Sahel receiver fault, the slip variable
model of  the 2003 earthquake can be downloaded on
(http://www.seismo.ethz.ch/static/srcmod/Homepage.html) , the blue star indicate the
2003 hypocenter.

Figure S8: (a) Background seismicity rate change following the 2003 My 6.9 Zemmouri
earthquake. (b) Seismicity change (1964-2015) based on different catalogs (Benouar,
1994; Ayadi and Bezzeghoud, 2015; Berkeley-Advanced National Seismic System
[ANSS] catalog, see Data and Resources).

Data and Resources

Seismicity data used in this electronic supplement came from published sources listed in the
references. The Global Centroid Moment Tensor Project database was searched using
http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html (last accessed October 2015). The coulomb data
are from http://pubs.usgs.gov/of/2011/1060/ (last accessed October 2015). MATLAB func-
tions in http://www.mathworks.com/products/matlab (last accessed February 2017). Some
plots were made using the Generic Mapping Tools v.4.2.1 (http://www.soest.hawaii.edu/gmt,
last accessed January 2016; Wessel and Smith, 1998). The other data are obtained from the
finite-source rupture model database available at
http://www.seismo.ethz.ch/static/sccmod/Homepage.html (last accessed October 2015). Ber-
keley-Advanced  National Seismic System [ANSS] catalog is from
http://www.quake.geo.berkeley.edu/anss/catalog-search.html (last accessed October 2015).
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CHAPITRE 111

III - 3. Conclusion

L'étude de la sismicité et 1’étude du transfert de contrainte dans la région du Tell Atlas central
algérien montrent une migration de la sismicité vers le Nord-Est entre la période de 1891 et
de 2003. Notre modélisation ACFF montre que la plupart des sé¢ismes forts a modérés sont
apparemment contrdlés par l'interaction entre failles. L'analyse sismotéctonique indique que
l'incertitude dans les localisations de séismes est relativement faible (ERH <1 km) surtout
pour les séismes de 1980, 1989 et 2003 (Ouyed et al., 1981, Yielding et al., 1989, Bounif et
al., 2003). Ayadi et al., 2008). En ce qui concerne les tremblements de terre de 1954, 1959 et
1988, le réseau sismologique algérien a admis une plage d'erreur relativement faible (ERH <2
km, Ayadi et Bezzeghoud, 2015). En utilisant les temps d’arrivées des ondes P mis a notre
disposition par le Bulletin sismologique international et les zones de distribution maximale
des dommages, l'incertitude des localisations des séismes de 1910, 1922 et 1934 ont été
estimées a un ERH =+5 km. La distribution des intensités macrosismiques ainsi que les
soulévements cotiers suggerent une plage d'erreur de 5 a 10 km pour le séisme de 1891
(Roth¢, 1950). Bien que tous les événements sismiques soient principalement peu profonds,
une incertitude significative restante pouvant atteindre £ 5 km est liée aux profondeurs
focales, principalement pour les séquences sismiques d'avant 1980. Les incertitudes sur les
localisations des tremblements de terre et sur les géométries de failles sont réduites en tenant
compte des résultats antérieurs et les analyses de surface (Maouche et al., 2008, Aoudia et
Meghraoui, 1995, Rothé, 1950, Benouar, 1994, Bezzeghoud et al., 1995, Meghraoui et al.,
1986 et Meghraoui et Philip, 1983 ,Meghraoui, 1989).

Dans notre étude, La plupart des modeles de transfert de contrainte sont performés en
supposant une dislocation rectangulaire simple avec un glissement uniforme dans un milieu

homogéne. Les séquences sismiques sont étudiées en tenant en compte du fait qu’il appartient

103



CHAPITRE 111

a un méme systéme mécanique. Les résultats des calculs de la variation de la contrainte
statique de Coulomb pour un glissement non-uniforme (séisme de 2003) montrent des
similitudes de chargements ACFF (~1 bar) avec le modéle ACFF a glissement uniforme. De
ce fait, l'influence du modé¢le non uniforme peut étre considérée comme mineure par rapport
aux solutions générales du transfert de contrainte.

Bien que I'épaisseur de la couche sismogénique (ou sismogéne) est de 15 + 2 km, nos modeles
de transfert de contrainte montrent une profondeur optimale de chargement estimée a 7 km.
Cette profondeur est considérée comme étant réaliste dans 1’analyse mécanique de la crofite
sismogéne. Les failles inverses étant le mécanisme au foyer prédominant des séquences du
Tell Atlas, ceci nous a incités a utiliser les parametres de failles publiées pour modéliser le
transfert de contrainte au lieu d’aller chercher les solutions sur des plans de failles optimales.
Les géométries des ruptures étant bien définis et les parameétres de rupture bien contraint par
les mesures de terrain, ce qui fait que les incertitudes liées aux parametres de failles
modifient peu les résultats de la modélisation par la variation de la contrainte de Coulomb.
Nous avons noté également que pour des pressions de pores €levées, la variation des pendages
des ruptures (de 30° a 70°) n'affecte pas la modélisation ACFF. Parmi les principaux
tremblements de terre historiques et récents, la modélisation par le transfert de contrainte
indique que 1'événement sismique majeur de 1980 (Mw 7.1) a modifié¢ significativement le
champ de contrainte dans toute la région du Tell I'Atlas central. Les caractéristiques
structurales en blocs tectoniques limités par des failles actives a géométrie en échelon
fournissent une base mécanique solide pour la modélisation du transfert de contrainte. Une
autre question demeure en suspens : quel est le role de la migration des fluides dans les
processus de ruptures suites a ces grands tremblements de terre ? une réponse sera donnée au
cours du chapitre V et cela a partir d’études fines des différents processus de déformations

poro-¢lastiques en intégrant des équations constitutives afin d’apprécier la contrainte
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effective pres des zones de failles. Jaumé & Sykes (1992) suggerent qu'une explication de la
valeur apparemment faible de p’ serait la présence d'une pression de fluide élevée dans la
zone de faille. Dans notre étude, nous avons montré que la modélisation par le transfert de
contrainte nécessite un coefficient de frottement effectif p ' variant entre 0.1 et 0.4 qui
implique une ACFF de l'ordre de 0,2 a 0,3 bar pour la plupart des failles réceptrices.
Nos modeles ACFF montrent aussi que la séquence sismique dans 1'Atlas central migre en
fonction de la migration de la ACFF et indique une concentration de contrainte statique
¢levée dans la région de Mitidja et en particulier sur la faille du Sahel dont la longueur atteint
les 60 km. Bien que cette séquence sismique commence par les séismes de 1891 (Mw 6,5)
et de 1922 (Mw 6,1), nous considérons que l'impact des s€¢ismes de 1954 (Mw 6,7) et de
1980 (Mw 7.1) reste le plus prédominant dans la variation de la contrainte statique et dans la
migration de la sismicité vers le Nord-Est.

La modélisation par le transfert de contrainte et 1’analyse de l'interaction entre failles pres
des grandes villes peut contribuer a une meilleure évaluation des risques sismiques aidant a la

réduction des risques dans le nord de I'Algérie.
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Chapitre IV

LES SEISMES D’EL HOCEIMA DE 1994, 2004 ET 2016 : ROLE
DE LA PORO-ELASTICITE

IV-1 Introduction

Ce chapitre sera consacré a une série de tremblements de terre dans les montagnes du Rif
marocain et la mer d’Alboran. Cette série comprend trois séismes forts: le sé¢isme du 26 mai
1994 (Mw 6.0), celui du 24 février 2004 (Mw 6.4) et celui du 25 janvier 2016 (Mw 6.3). Cette
séquence sismique nous a offert la possibilité de : (i) modéliser 1’évolution de la contrainte de
Coulomb en incluant la pression des pores, (ii) comprendre les mécanismes d’interaction
entre ces trois séismes et (iii) analyser la mécanique de rupture et déduire le temps
d’avancement de chaque séisme. La modélisation ACFF et 1’analyse de la sismicité montrent
que cette s€quence sismique est apparemment controlée par les propriétés poroélastiques de la

couche sismogene.

La variation de la contrainte de Coulomb statique influence de maniéere directe les ruptures
principales, les répliques et les lobes positifs de la ACFF associés au sé¢isme de 2004 montrent
une variation positive de la contrainte de Coulomb de 0,7 a 1,1 bar sur la majeure partie des
répliques. De méme, le choc principal et les répliques de 2004 indiquent des zones de
chargement supérieur a 0.25 bar incluant aussi la rupture de 2016. Le taux de déformation
de 19 4 24 nanostraine yr™' est obtenu a partir du catalogue de sismicité du Maroc. Ce taux est
comparable au moment sismique de 5.0 x 10" N.m™ calculé pour les montagnes du Rif.

Notre analyse ACFF montre que cette séquence sismique est apparemment controlée par les
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propriétés poroélastiques de la couche sismogene et qui dépend a fortiori des conditions de

drainage et de non drainage du fluide.

La courte période inter-séismique entre les chocs principaux et le taux élevé de répliques,
avec des magnitudes relativement grandes (4 <Mw <5,5) impliquent un effet physique du
fluide suivant différents modes d’écoulements. Le taux de contrainte se situe entre 461 et 582
Pa an’ et qui correspond & une ACFF oscillant entre 0.2 et 1.1 bar. Le décalage d’horloge sur
les ruptures atteint des valeurs de 239+ 22 an en accord avec les délais de ~ 10 ans entre les
chocs principaux. La variation de la contrainte de Coulomb suivant les différents modes
d’écoulements du fluide impliquent des chargements ACFF de I’ordre de 0.9bar a 1.3 bar sur
la majeure partie des failles cibles de la région. La modélisation par la contrainte de Coulomb
en incluant ’effet physique des fluides pres des grandes villes peut contribuer a une meilleure

évaluation des risques sismiques.

Ce chapitre sous forme d’un article paru dans la revue Geophysical Journal International est
ax¢ essentiellement sur : (i) I’analyse de la déformation poroélastique par la variation de la
contrainte de coulomb suivant les modes de drainage et de non drainage du fluide, (@)
I’analyse de I’effet des fluides sur les séquences de répliques (iii) 1’analyse de la probabilité

d’occurrence d’un séisme modéré dans le Rif et la Mer d’Alboran.
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SUMMARY

The 2016 January 25 earthquake (M,, 6.3) follows in sequence from the1994 May 26 earth-
quake (M, 6.0) and the 2004 February 24 earthquake (M, 6.4) in the Rif Mountains and
Alboran Sea. The earlier two seismic events which were destructive took place on inland con-
jugate faults, and the third event occurred on an offshore fault. These earthquake sequences
occurred within a period of 22 yr at ~25 km distance and 11-16-km depth. The three events
have similar strike-slip focal mechanism solutions with NNE-SSW trending left-lateral fault-
ing for the 1994 and 2016 events and NW-SE trending right-lateral faulting for the 2004
event. This shallow seismic sequence offers the possibility (i) to model the change in Coulomb
Failure Function (ACFF with low u’ including the pore pressure change) and understand
fault-rupture interaction, and (ii) to analyse the effect of pore fluid on the rupture mechanism,
and infer the clock-time advance. The variation of static stress change has a direct impact on
the main shock, aftershocks and related positive lobes of the 2004 earthquake rupture with a
stress change increase of 0.7—1.1 bar. Similarly, the 2004 main shock and aftershocks indicate
loading zones with a stress change (>0.25 bar) that includes the 2016 earthquake rupture. The
tectonic loading of 19-24 nanostrain yr~! obtained from the seismicity catalogue of Morocco
is comparable to the 5.0 x 107 N-m yr~! seismic strain release in the Rif Mountains. The
seismic sequence is apparently controlled by the poroelastic properties of the seismogenic
layer that depend on the undrained and drained fluid conditions. The short interseismic pe-
riod between main shocks and higher rate of aftershocks with relatively large magnitudes
(4 < My, <5.5) imply the pore-fluid physical effect in undrained and drained conditions. The
stress-rate ranges between 461 and 582 Pa yr~! with a ACFF of 0.2-1.1 bar. The computed
clock-time advance reaches 239 + 22 yr in agreement with the ~10 yr delay between main
shocks. The calculated static stress change of 0.9—1.3 bar, under pore-fluid stimulus added
with well-constrained geodetic and seismic strain rates are critical for any seismic hazard
assessment.

Key words: Seismicity and tectonics; Dynamics: seismotectonics; Fractures, faults, and high
strain deformation zones; Neotectonics.

2009), indicate that the 1994 and 2004 events occurred on NNE—

INTRODUCTION SSW and NW-SE trending conjugate strike-slip faults, respectively.

Three significant earthquakes have occurred on 1994 May 26 (M,,
6.0), 2004 February 24 (M,, 6.4) and 2016 January 25 (M,, 6.5) in the
Rif Mountains of Morocco and southern Alboran Sea area within a
period of 22 yr (Fig. 1). The earlier two earthquakes caused severe
damage due to their location inland, but the third offshore event was
only felt on the nearby Moroccan coastline. Aftershock distribution
(El Alami et al. 1998; Bezzeghoud & Buforn 1999) and surface
deformation as deduced from Synthetic Aperture Radar Interfero-
gram (InSAR) (Akoglu et al. 2006; Cakir et al. 2006; Tahayt et al.

The 2016 event located about 20 km offshore is associated with a
NNE-SSW trending rupture with a similar mechanism to the 1994
event. This seismic sequence is unusual in the North Africa active
zones because earthquake ruptures are within ~25 km distance and
the time interval between main shocks is about 10—12 yr.

In this paper, we first present the seismic sequence and suggest a
fault-rupture interaction using Coulomb modeling on fixed planes.
Secondly, the computation using optimally oriented planes is added
to constrain aftershocks distribution. The three main shocks and

42 © The Authors 2017. Published by Oxford University Press on behalf of The Royal Astronomical Society.
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Figure 1. Seismicity of the Al Hoceima region showing the seismic sequence of 1994 May 26 (El Alami ez al. 1998), 2004 February 24 (Tahayt ef al. 2009)
and 2016 January 25 (CSEM, http://www.emsc-csem.org/#2). The 1994 aftershocks are in green, the 2004 aftershocks are in blue and 2016 aftershocks are in
grey. Focal mechanisms are Harvard—-CMT (Table 1). Inset represents the plate boundary in the Alboran Sea with convergence rate in mm yr~' (Koulali ef al.

2011).

related aftershocks appear to be closely related and their location
implies a stress transfer with triggering. We show that the mod-
eled stress distribution and seismicity rate change suggest a pore-
fluid effect correlated with elastic dislocation in undrained and
drained conditions. The Coulomb Failure Function change (ACFF)
and pore-fluid flow seem to control the 10—12 yr recurrence of main
seismic events with a clock advance. The plate boundary tectonic
condition, the seismicity rate change and poroelastic properties of
the seismogenic crust seem to play a significant role in the triggering
of earthquakes in the Rif Mountains and Alboran Sea.

SEISMOTECTONIC SETTING

The seismicity of the Rif Mountains and Alboran Sea is due
to the convergence between Africa and Eurasia (Iberia) in the
western Mediterranean. The E-W trending Rif Mountains run
along the northern coast of Morocco forming the southern branch
of the Betic-Rif arc that includes the Alboran Sea and belongs to
the transpression plate boundary system in the Western Mediter-
ranean region (Morel & Meghraoui 1996; Meghraoui & Pondrelli
2012). Tahayt et al. (2009) interpret the region as a transrotational
regime applied to the Oriental Rif block with a clockwise rotation.
This complex tectonic domain also results from a Neogene subdued
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subduction zone with lithospheric delamination where the Alboran
Sea appears as an oceanic microplate (Calvert et al. 1997).

As indicated by the three main shocks (Fig. 1 and Table 1),
the present-day tectonic framework of the Al Hoceima region is
dominated by a strike-slip fault regime where moment magnitudes
do not exceed 6.5. Limited fault-rupture dimensions are likely due to
the local structural geology made of overthrusting nappes on highly
deformed continental crustal rocks (Chalouan et al. 2008; Timoulali
et al. 2014). Because of the limited number of local seismic stations
in the Rif, the location of aftershocks of the 1994 and offshore 2016
earthquakes are poorly resolved, which is not the case for the 2004
earthquake (Tahayt et al. 2009).

Several authors have studied the seismicity and suggested mo-
ment tensor solutions of major earthquakes showing a NNW-SSE
contraction stress regime in a predominantly strike-slip faulting do-
main associated with normal and thrust mechanisms (Hatzfeld et al.
1977; Cherkaoui et al. 1990; Medina 1995; Stich et al. 2006, 2010;
Palano et al. 2013). Although the seismicity may appear diffuse in
the Rif-Alboran Sea, the 1994, 2004 and 2016 seismic events reveal
a clear migration of earthquake ruptures (Fig. 2). The seismicity
and tectonics of the region indicate a clear correlation between con-
tinental and offshore faults from both the Betics and Rif Mountains
towards the Alboran Sea (Grevemeyer ef al. 2015). From detailed
bathymetry and seismicity distribution, Gevemeyer et al. (2015)
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Table 1. Physical characteristics of the earthquakes used in this study, and from Harvard CMT solutions (see also Fig. 1).

Earthquake Long. Lat. M, (10'8 nm) My U (m) L (km) W (km) Strike Dip Rake
1994 May 26 -3.99 35.28 1.01 6.1 0.8 16 10 17 85 =7
2004 February 24 -3.99 35.142 3.0 6.4 1.0 19 16.5 340 87 —16l
2016 January 25 —3.70 35.67 4.69 6.5 0.8 25 13.5 214 78 19
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Figure 2. (a) Calculated ACFF with the 1994 source fault, and related aftershock distribution (see the text for explanation) and the 2004 as a receiver fault
(strike/dip/rake = 340°/87°/—161°), the blue, white and black stars are epicentres of the 1999, 2004 and 2016, respectively (same symbols in figures b—d).
(b) Computed ACFF with the 2004 as a source fault and the 2016 as a receiver fault (strike/dip/rake = 195°/78°/19°), and related aftershock distribution (see
the text for explanation). (¢) Computed ACFF with the 2016 source fault for fixed planes (strike/dip/rake = 195°/78°/19°), and related aftershock distribution
(see the text for explanation). (d) Computed cumulative ACFF with the three source faults on a fixed planes (strike/dip/rake = 195°/78°/19°), and related
aftershock distribution (see the text for explanation). The 1994 and 2004 mapped fault ruptures are from Akoglu ez al. (2006), the 2016 fault-rupture model is
from M. Vallée (http://geoscope.ipgp.fr/index.php/en/catalog/earthquake-description?seis=us10004gy9).

identify a fault zone crossing the Alboran ridge at the location of
the 2016 January 25 earthquake (M, 6.5). Using InSAR, Cakir
et al. (2006) and Akoglu ef al. (2006) constrain the coseismic earth-
quake surface deformation and provide the rupture parameters of the
N23° E trending 1994 and N45° W trending 2004 earthquakes using
elastic dislocations. They suggest that the two main shocks occurred
on blind and conjugate strike-slip faults, with left- and right-lateral
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slip, respectively. The time-series analysis of SAR data (Envisat) for
7 yr following the 2004 earthquake shows that post-seismic defor-
mation reaches up to 4 cm at the surface and infers 0.3 m displace-
ment at shallow depth (<7 km), mainly above the high coseismic
slip patches which can be explained by 5.0 x 10'7 N-m (M,, 5.73)
cumulative moment release (Cetin 2015). The 2016 earthquake rup-
ture, located about 20 km further north, is modeled for the source



time function to obtain a strike-slip faulting mechanism with a
NNE-SSW main rupture in agreement with aftershock distribution
(Vallée 2016). The three focal mechanism solutions and the 1994
and 2004 rupture geometries inferred from surface deformation are
used as an input for the ACFF modeling (Table 1).

MODELING AL HOCEIMA SEQUENCE
BY COULOMB FAILURE FUNCTION

The Rifregion of northern Morocco experienced a seismic sequence
with three moderate to large earthquakes within 22 yr. The sequence
suggests earthquake triggering, fault interaction and stress transfer
as observed in other earthquake areas (Hudnut ef al. 1989; Stein
etal. 1997). The case study uses the applied stress change calculated
as ACFF (Reasenberg & Simpson 1992; King et al. 1994) expressed

by:
ACFF = At — u (Ao, — AP) )

ACFF

At — u'Ao, ?2)

where t is the shear stress, o, is the normal stress (compression
positive), P is the pore-fluid pressure, i and p” are the coefficient
of friction and effective coefficient of friction, respectively and A
refers to changes during the earthquake.

The apparent friction is given by (Reasenberg & Simpson 1992)

w=pu( =B 3)

where B is the Skempton coefficient which defines the relation
between the stress change and pore pressure change (Beeler ef al.
2000)

AP AP

AO’m Aakk ( )

where Ao, is the mean stress change and Aoy, is the sum over
the diagonal elements of the stress tensor. It is important to note
that for an isotropic model, the apparent friction coefficient used in

Table 2. Rupture parameters of significant earthquakes from

(http://geoscope.ipgp.fr/index.php/en/catalog/earthquake-description?seis =

Lat_c indicate the centre of each dislocation.
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triggered seismicity is defined by the combination of pore pressure
and friction coefficient:

— (1 —A—P) )
Ao,

Substituting eqs (5) and (4) in eq. (2), we obtain
ACFF = At + pn (Ao, — BAoy,) (6a)

Beeler et al. (2000) suggest that due to the pore-fluid effect and for
an isotropic poroelastic model, the two expressions defined in eqs
(2) and (6a) yield different results in some modeling configurations.
The variable effective friction coefficient related to the variation of
the Skempton coefficient B and the pore pressure change along
the fault zone gives more realistic solutions especially at high pore
pressure change than the imposed constant effective friction com-
monly used in the Coulomb stress modeling (see Appendices A and
B for more details). The variation of B must be considered when
different porosity and different diffusive processes are present in
the fault zone (Scholz 1990). From the structural point of view,
fluid migration in the host rock may occur on nearby subsidiary
fractures linked to bounding faults directly related to earthquake
and aftershock behaviour (Kirkpatrick ez al. 2008).

The cumulative moment for Al Hoceima region (inland and off-
shore) reaches 1.1 x 10" N-m, since 1994, and the seismic strain
release tested on a fault network reveals a low effective coefficient
of friction on the fault (<0.2) to model the slip rates (Negredo
et al. 2002). In order to model the active tectonics of the Ibero-
Maghrebian region, a strain rate of 15-40 nanostrain yr~ is obtained
using slip rates on faults and Global Positioning System (GPS) data
(Negredo et al. 2002; Koulali et al. 2011; Palano et al. 2013). In
their calculation of frictional strength, Negredo et al. (2002) assume
no cohesion in the media.

In our work, the modeling is performed using Coulomb 3.4 soft-
ware (Toda et al. 2011) based on the conversion of DC3D sub-
routines (Okada 1992) to calculate the ACFF. The static stress
change is computed on both fixed receiver earthquake ruptures and
optimally oriented faults using an effective coefficient of friction
u' = 0.4, and fault parameters summarized in Table 2. The com-
puted stress changes are presented in Table 3, where the value of

InSAR  results (Akoglu et al. 2006) and source time function
us10004gy9) used for the Coulomb stress transfer modeling. Long_c and

Mo
Top-depth  Bot-depth Rev.slip Right_lat.  (dyne-cm)
EQ Long.c (°) Latc(®) (km) (km) L (km) W (km) Strike (°) Dip (°) (m) slip (m) x10%
1994 —4.01 35.17 1.00 11.00 16.00 10.04 17 85 —0.04 —0.32 1.7
2004 —-3.97 35.13 1.00 16.00 20.63 15.02 340 87 —-0.22 0.63 6.6
2016 —3.84 35.5 1.00 14.47 28.70 13.50 205 86 0.2 —0.57 7.5

Table 3. Shear, normal and Coulomb stress change for the major earthquakes. Fault geometries used in the Coulomb stress modeling are defined in Table 2.

SF and RF are the source and receiver faults, respectively.

EQ (SF-RF) Calc_Location Receiver faults (°) Stress computation (bar)

Long (°) Lat (°) Z (km) Strike Dip Rake Shear Normal Coulomb
1994(SF) —4.010 35.166 7.00 340 87 —161 1.997 —8.547 —1.422
2004(RF) —3.931 35.088 7.00 0.656 1.104 1.062
1994(SF) —3.987 35.131 7.00 195 78 19 —8.146 —1.227 —8.637
2016(RF) —3.870 35.429 7.00 0.093 0.048 0.112
2004(SF) —4.008 35.166 7.00 195 78 19 —4.594 —11.509 —9.198
2016(RF) —3.870 35.429 7.00 0.228 0.033 0.241
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Figure 3. (a) ACFF for various effective friction coefficients (')
along the 2004 rupture (strike direction) as receiver fault with
strike/dip/rake = 340°/87°/—161° at 7km depth. The profiles start at the
intersection of the two cross faults and terminate at the end of the aftershock
sequence (SE of epicentre area). The increases of pore pressure could trig-
ger events in regions where reduced Coulomb stress predict and absence of
activity. We show that at the epicentre area, the rupture nucleation occurs
when pore fluids are redistributed, the value of 1’ < 0.4 seems to be more
adaptable for a chosen receiver fault geometry. The computation is based on
the effective constant friction model. (b) Stress change caused by the 1994
earthquake (source fault) along the 2004 fault zone due to (1) coseismic
stress change due to elastic dislocation (red line), and (2) stress change due
to the coupled poroelastic effect (green line). The maximum stress load on
the 2004 fault zone are given for an isotropic model when " < 0.4 that im-
plies Skempton coefficient B = 0.9 near the 1994 rupture and for u’ = 0.4
with B = 0.47 far from the 1994 rupture.

static stress change according to the receiver fault represents the
ACFF,,,, and also expresses the Coulomb stress drop on the source
faults.

In the ACFF modeling computed with fixed strike-slip receiver
fault plane, the correlation between loading lobes and aftershock
distribution suggests a close interaction between the 1994, 2004
and 2016 earthquake ruptures (Figs 2a—c, 3a and Table 3, and Figs
Sla and b, S2 and Table S1, Supporting Information). Unlike the
2016 earthquake epicentre which is clearly within positive CFF
lobes, the 2004 earthquake location given by the InSAR analysis
(Akoglu et al. 20006) is at the transition from negative to positive
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ACFF lobes. Taking the 1994 as a source fault and the 2004 rupture
as a receiver fault, and using a low friction coefficient (1’ < 0.4 and
for isotropic models, Figs 3a and b), our ACFF modeling show the
2004 fault rupture clearly located in a loading zone with positive
stress change.

The cumulative ACFF from 1994 to 2016 (Fig. 2d) explains the
present day and most important part of the seismicity and aftershock
distribution and Coulomb stress drop in the Al Hoceima region. In
order to analyse, the relationship between the main shocks and after-
shocks distribution in detail, we model a static stress change caused
by the 2004 and the 2016 earthquakes on some major aftershocks
(see Table S1, Supporting Information). The modeling on fixed re-
ceiver planes suggest a stress load range between 0.5 and 0.8 bar
for 2004 aftershock sequences with an optimal strike and dip value
ranging between 207° and 298° and 66° and 84°, respectively. For
the 2016 earthquake, major aftershocks are reached by a positive
ACFF ranging between 0.1 and 0.4 bar, with an optimal value of
[250°-260°] for strike and [40°—45°] for dip.

In order to take into account all aftershock sequences, we com-
pute a static stress change on optimally oriented fault planes as this
approach does not need to include the focal mechanism of each
rupture. As obtained by previous works on the northern Morocco
tectonics (Medina 1995; Akoglu et al. 2006; Fernandez-Ibanez et al.
2007), a regional stress field (with a NW-SE principal stress direc-
tion as o1) is added as a pre-existing stress field on the stress
modeling. Based on the seismic tensor inversion and GPS data,
the inferred stress field and maximum horizontal stress for Al-
Hoceima—Alboran region is in good agreement with convergence
models along the plate boundary (Demets et al. 2010; Meghraoui
& Pondrelli 2012). Note that the magnitude of the principal pre-
existing stresses does not change the static coulomb stress model-
ing, because the stress levels are largely dominated by the coseismic
rupture process in the near field.

At seismogenic depth and for optimal failure planes, the static
stress change modeling due to the 2004 earthquake on optimally
oriented fault planes suggest that ~30 per cent of aftershocks
hypocentres were pushed closer to failure for high effective friction
coefficients (Figs S2c and d, Supporting Information), while this
percentage rises to ~90 per cent when pore fluid are redistributed
(Figs S2a and b, Supporting Information).

The elastic modeling in Fig. 3(a) represents the stress change
caused by the 1994 earthquake along the 2004 fault zone (with
strike-slip mechanism, see also Table 3). The ACFF profiles are con-
strained by the aftershock distributions and the computation is per-
formed for receiver faults with strike/dip/rake = 340°/87°/—161°.
For the modeling procedure, we assume a 0.25 typical value of Pois-
son ratio with 8 x 10° bar for the Young modulus and 3.3 x 103 bar
for the shear modulus in the seismogenic layer (5—15 km thickness).
Here, the ACFF modeling require a low effective friction coefficient
(1’ < 0.4) denoting a pore-fluid effect. At the 2004 epicentre area,
the modeling suggest that the rupture nucleation occurs when pore
fluids are redistributed, with ' < 0.4 considered as an optimal value
also explains the nucleation process for a chosen receiver fault ge-
ometry. The increase of pore pressure may trigger seismic events
in regions where reduced Coulomb stress due to the high effective
friction coefficient predict and absence of activity (see also Fig. S2,
Supporting Information). In fact, the low friction coefficient implies
an optimum value of stress loading where the pore-fluid component
takes an important role in stress transfer and earthquake triggering.
The earthquake triggering caused by the 1994 seismic event results
from 0.1 to 1.0 bar ACFF at the 2016 and 2004 receiver faults,
respectively (Fig. 3a and Table 3). The ACFF modeling show that



the stress transfer due to the 1994 earthquake promotes the 2004
earthquake failure (Figs 2a and 3 and Table 3, and Fig. S1a, Support-
ing Information), and both 1994 and 2004 earthquakes promote the
failure of the 2016 earthquake (Figs 2a and b and Table 3, and Fig.
S1b, Supporting Information). The cumulative post-seismic defor-
mation due to the elastic dislocation increases the stress loading on
the 2016 rupture from 0.24 to 0.3 bar.

ROLE OF PORE FLUID IN THE
EARTHQUAKE SEQUENCE

A stress change may result from pore-fluid diffusion. If
the stress field satisfies the strain compatibility equation

%[% P + 0]=0(Rice & Cleary 1976; see also appendix

A for more details) and if we consider the boundary condition (pore
pressure is neglected far from the fault), a simple solution is given
by Bosl & Nur (2002):

o (v, —v)
o (1—v)(1+v,)

where o is the change in the stress field due to the pore-fluid diffu-
sion, oy, 18 the initial stress induced by the coseismic dislocation
and v, and v are the undrained and drained Poisson ratios, re-
spectively. This relation also shows the correspondence between
the post-seismic mean stress change induced by pore pressure
relaxation and the mean stress caused by the initial dislocation.
Taking into account the Rice & Cleary (1976) and Bosl & Nur
(2002) solutions, the short-term poroelastic deformation is defined
as a diffusive process and can be interpreted as a linear combination
of pore pressure and mean stress changes.

The drained and undrained Poisson ratios used in the coupled
poroelastic stress modeling are 0.25 and 0.3 1, respectively (Fig. 3b);
these values are typical in unconsolidated sedimentary aquifers and
water saturated rocks in the upper few kilometres of the seismogenic
zone (h < 15-km depth). Our coupled poroelastic modeling suggest
a value of short-term post-seismic stress equal to 0.6 bar due to the
coupled poroelastic effect for 1’ = 0.4 related to a an internal friction
coefficient of u = 0.75 and Skempton coefficient B = 0.47. The
u' < 0.4 effective friction coefficient gives a value of u = 0.75 and
Skempton coefficient B = 0.9. The variation of B at the intersection
of the two ruptures to the end of the 2004 rupture zone can be
interpreted as a variation of porosity and the diffusive process along
the fault zone (Scholz 1990).

The same phenomenon is observed in reservoir induced seismic-
ity where the elastic and the coupled poroelastic effects are consid-
ered instantaneous (Scholz 1990). The diffusive process from the
reservoir is associated with the fluid migration at short time delay,
and moving from a region with a high B to a region with a low
B, indicating a short-time poroelastic rebound where the fluid flow
transfer from the 1994 and 2004 rupture zones can be considered
as reservoir induced seismic activity.

Taking into account the time of occurrence of aftershocks and
the short-term post-seismic stress change induced by the mainshock
using the Bosl & Nur hypothesis (2002), we note that the stress load
occurring 10-100 d after the 2004 main shock is far more important
than the stress load due to the several years of post-seismic deforma-
tion computed by InSAR time-series (PS and SBAS, Cetin 2015).
The comparable computations take into account the 2004 rupture as
source fault and 2016 rupture as receiver fault, and the post-seismic
deformation added as a cumulative moment is incorporated into the
elastic dislocation modeling.

(6b)

Downloaded from https://academic.oup.com/gji/article-abstract/212/1/42/4157796

by guest

on 13 November 2017

The Al Hoceima earthquake sequence 47

Due to the absence of pore pressure in-situ data and difficulty
to perform a 3-D model of stress change and related poroelastic
dislocation, we use eqs (2) and (6a and b) to evaluate the stress
and pore pressure changes related to the Al Hoceima earthquake
sequence. The apparent constant friction model (eq. 2) and vari-
able (or isotropic) friction model (eq. 6a and in appendix B) are
considered as parameters able to improve our knowledge on the
pore-fluid effect in the Al Hoceima-Alboran region. Nevertheless,
the isotropic poroelastic model appears to be the most appropriate
for modeling the short-term diffusive process in a complex fault
zone.

The low value of ' (<0.4) at the intersection between the 1994
and the 2004 fault (Fig. 4) implies that the first shock reduces the
pore pressure along the 1994 rupture, while it increases along the
2004 rupture. The low value of 1’ also implies high values of stress
change due to the short-term coupled poroelastic effect (Fig. 3b).
Fig. 4 shows how the pore pressure can affect the triggered seismic-
ity when hydrological processes are coupled to the rupture process.
The large pore pressure change associated with the volumetric strain
corresponds to fluid migration close to and from the 1994 rupture
to the 2004 rupture zone (Fig. 4). Das & Scholz (1981) suggest
that the stress effect on the fault might be enhanced as P (see eq.
1) and restored on the main fault, causing fluids to migrate into
the receiver fault. The same observation is also made by Jonsson
et al. (2003) for the M,, 6.5 2000 June earthquake of SW Iceland
showing an increasing water level change associated with high pore
pressure change in unconsolidated sedimentary aquifers. The eval-
uation of pore pressure change at depth in Fig. 4 is resolved for
a homogeneous elastic half-space using the theory of linear elas-
ticity (Rice & Cleary 1976); eq. (5) (see also Appendix AS5) is
used to evaluate the pore pressure change by computing the mean
stress change due to the 1994 earthquake for a constant Skempton
coefficient.

The successive earthquakes in the Al Hoceima region may be are-
sponse to stress loading in the Rif Mountains and related pore-fluid
diffusion in the upper crust. The coupling between crustal deforma-
tion and pore-fluid effect imply that the pore pressure may decrease
the rock strength by reducing the effective stress and creating a
slip-instability that favours earthquake triggering. The seismicity
rate change following the 2004 earthquake shows additional after-
shocks (see relative rate fluctuations in Fig. 5a), which cannot be
explained as aftershock rate decrease as predicted by the Omori
law (Utsu, 1969). As the afterslip along seismic ruptures and re-
lated post-seismic deformation (Cetin 2015) may have enhanced
the pore-fluid flow and contributed to the earthquake triggering in
the Rif-Alboran region, in our case, we include a coupled poroelas-
tic component in the ACFF modeling and analyse the post-seismic
stress transfer and related effective friction coefficient (1’ < 0.4).
The ACFF due to the full poroelastic relaxation is simply computed
from a dislocation in a homogeneous elastic half-space using both
undrained and drained Poisson’s ratios and obtain the difference as
seen in Fig. S3 in the Supporting Information.

The pore-fluid flow in drained condition should reduce the nor-
mal stress o, (eq. 2) and favour significant additional aftershocks
able to affect the relative seismicity rate change (Nur & Booker
1972; Cocco & Rice 2003). In our case, the deep-seated water
flow in the flysch units of the fold-and-thrust Rif Belt and substra-
tum metamorphic complex (Chalouan et al. 2008) can be consid-
ered as another mechanism responsible for the seismicity increase.
Piombo et al. (2005) suggest that for significant earthquakes with
M,, > 6, the stress transfer may occur under a fluid diffusion within
a 10-20km radius. The temporal evolution of seismicity within
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Figure 4. Calculated pore-pressure change based on the coseismic volumetric strain and theory of linear poroelasticity (Rice & Cleary 1976) following the
1994 earthquake. The 1994 and the 2004 rupture are represented by black lines (see also Fig. 2d). The 1994 coseismic slip create a high pore pressure zone in
the rupture nucleation zone of the next 2004 earthquake, according to Terzaghi (1925) definition of effective stress, the increase in pore pressure diminishes

the normal stress acting on the fault and promote the 2004 failure.

individual fractures takes 10—12 yr to travel up to 20 km (5-6 km
yr~') in our case as well as in other case studies (e.g. Pytharouli
etal 2011).

Taking into account the complexity of aftershock sequences, a
realistic representation of the temporal post-seismic factor, the mod-
ified Omori Law (Utsu 1969) or Omori-Utsu Law (Narteau et al.
2009) can be expressed as:

k

M= oo %)
where A is the aftershock frequency within a given magnitude range,
tis the time from the main shock triggered event, k is the productivity
of aftershocks that depends on the total number of events, x is the
power law exponent and c is the time delay before the onset of the
power-law aftershock decay rate and is dependent on the rate of
activity in the earlier part of the seismic sequence. The change of ¢
values characterizes the aftershock sequence and can be correlated
with the stress field orientation (Narteau et al. 2009). Guo & Ogata
(1997) obtain a range of ¢ value between 0.003 and 0.3 d for various
carthquake datasets. In our case, the ¢ value has to be the lowest
possible and is fixed as 0.01 d, in order to obtain sufficient aftershock
productivity. Note that the ¢ value is often retained connected to the
incompleteness of seismic catalogues soon after strong earthquakes.

For aftershocks, the seismicity decay requires a time-dependent
process that is much faster than the large-scale tectonic loading and
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much slower than the propagation of elastic waves (Nur & Booker
1972). In our application, we observe that immediately after the
2004 main shock, the aftershock rate decays by % while it becomes

equal to % in subsequent months. It appears that the decay rate is
due to fluid flow in the crust by means of a diffusion process that
contributes to the aftershock sequence (Fig. 5b). Similar results are
obtained by Shapiro et al. (1997) for the events related to pressure
changes in operation wells and recently by Turkaya et al. (2015) in
laboratory experiments.

THE CLOCK-TIME ADVANCE
AND PERIODIC FREQUENCY

The Al Hoceima earthquake sequence shows about 10 and 12 yr
recurrence with an aftershock distribution and stress loading that
correlate with the location of earthquake ruptures (Figs 2d and
Figs S2a and S3, Supporting Information). The mechanism con-
trolling the dependence time of earthquake ruptures, aftershocks
and related stress change is complex. The well-resolved 2004 after-
shock distribution during a short time interval (100 d; Tahayt ez al.
2009) confirms our observation that a significant seismicity rate
change is observed 50 d after the main shocks (see Fig. 5a); the pos-
itive change in seismicity is correlated with the positive aftershock
productivity due to pore-fluid diffusivity (Fig. 5b).
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Figure 5. (a) The seismic frequency and relative seismicity rate following the 2004 main shock (blue line) and cumulative number of seismic events (green
line). The fluctuation in the seismicity rate change shows additional aftershocks possibly due to pore-fluid diffusion in the upper crust. The relative rate change
is obtained from changes in slope of the cumulative number curve using a Habermann function regardless to the time of greatest change and comparing the rate
in the two parts of the period (before and after the division point) by appropriate time windows function (Wyss & Habermann 1988; Wyss & Viemer 2000).
The time variation function defines the local time variation between the rate before and after. (b) The seismicity rate change versus time in the Al Hoceima
region. We show the complexity of aftershocks sequences as a realistic representation of the temporal post-seismic effect.

To study the influence of the coseismic stress change on a recur-
rence time interval, Chéry et al. (2001) point that a positive shear
stress change on a fault plane should advance the time of the next
earthquake on this fault. Here, we consider that the nucleation will
occur where the ACFF has a maximum value (Console ez al. 2010).
The clock-time advance and related recurrence time (in years) de-
pends on the stressing rate in the positive ACFF expressed by the
linear equation (Stein et al. 1997):

Tt = Tr — ACFF/z, ®)

where Tr’ is the calculated recurrence time, At = ACFF/7 is the
clock-time advance (7 is stressing rate) and Tr is the mean recur-
rence time before the earthquake. The stressing rate is computed
from the strain rate which is derived from the seismic moment fol-
lowing the equation: M = 2u X Wé/k, where p is the shear mod-
ulus, X is the surface area of the region, ¥ is the seismogenic
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thickness, & is the strain rate and parameter 4 is a dimensionless
constant that adjusts for the inefficiency of randomly oriented faults
to accommodate strain. Note that Kostrov (1974) chooses £ = 1,
while Anderson (1979) chooses &k = 0.75, and using their relations,
our calculated strain rate gives 19 and 24 nanostrain yr~!, respec-
tively (see Table 4). These strain rate values are comparable to the
Negredo et al. (2002) and Palano et al. (2013) results and stressing
rate of 461 and 582 Pa yrfl, respectively. Hence, for the 1.1 bar
maximum stress change obtained from the Coulomb modeling on
the 2004 receiver rupture (Table 3), the clock-time advance Af for
the 2004 receiver source able to generate a significant earthquake
with M, > 61s 239 = 22 yr using the Kostrov (1974) relation and
189 £ 17 yr using the Anderson (1979) relation.

From the seismicity catalogue, the conditional probability for a
specified time interval depends only on the time interval between
large earthquakes A7, and the long-term regional seismicity rate.
The conditional probability for earthquake triggering with M,, > 6
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Table 4. Clock-time advance (A?) associated with the ACFF and corresponding strain rate in the vicinity of the 1994 source rupture, and for the 2004 and
2016 receiver faults in the Al Hoceima region. £ = 1 and 0.75 are the values used by Kostrov (1974) and Anderson (1979), respectively; to compute the strain
rate and the conditional probability Pc is calculated over 10 yr for earthquakes with M, > 6.

Seismic Strain rate T stress rate ACFFpax Pc no stress Pc with stress
ruptures (nanostrain yr—!) (Payr~!) (MPa) At = @(yr) change (pre-1994) change (post-1994)
2004 19 (k= 0.75) 461 0.11 239 £22 12 per cent 55 per cent
2004 24(k=1) 582 0.11 189+ 17

2016 19 (k= 0.75) 461 0.02 21 +£02

2016 24(k=1) 582 0.02 17+£02

for the Al Hoceima region is given by (Cornell 1968): ©' = 0.4 in fault zones with limited diffusivity (Fig. 3b). The stress
Po— | — e AT ©) change and related pore-fluid diffusion may explain the ~10-12 yr

where A is the seismicity rate with magnitude M > 6, and AT is
the elapsed time since the most recent large earthquake (M > 6)
obtained from the Moroccan seismicity catalogue (Jabour, per-
sonal communication, 2014). The value of X is obtained from the
Gutenberg—Richter (G-R) law constrained by the parameters a and
b. Here, we also observe that A is different before and after the 1994
stress perturbation (A ranges between 0.012 and 0.09 following the
1994 earthquake). Based on Cornell & Winterstein (1988) hypothe-
sis, the conditional probability related to seismic recurrence models
appears to be the most appropriate (i) where the hazard is dominated
by the nearest fault segment, and (ii) in the absence of slip rate and
strain rate on each fault segment.

We show in Table 4 that after the 1994 earthquake, the 2004
earthquake fault is under a high value of clock-time advance, for
example, At = 239 £ 22 yr or At = 189 £ 17 yr according to
Kostrov (1974) and Anderson (1979) formula’s, respectively. How-
ever, the conditional probability for a specified time interval of
10 yr to have an earthquake with M,, > 6 rises from 12 per cent
to 55 per cent (from eq. 9, see also Table 4), in agreement with
the seismic rate activity. The change in pore-fluid pressure along
ruptures induced by successive earthquakes results in a cluster of
large seismic events (M,, > 6) during a short period of time (~22
yr).

The conditional probability Pc is similar in the 2004 and the
2016 seismogenic areas, since we consider the regional probability
condition. In his study of the 1992 Landers California earthquake
(M,, 7.3), Hardebeck (2004) shows no significant difference in the
uncertainty between the conditional probability obtained from stress
change and that based on the G-R distribution. In our case, Pc
depends only on the G-R seismicity temporal distribution, while
other studies use different approaches based mainly on stress drop.

DISCUSSION AND CONCLUSIONS

A sequence of three earthquakes occurred in the Rif Mountains and
nearby Alboran Sea in 1994 (M,, 6.0), 2004 (M,, 6.4) and 2016
(M,, 6.5). The static stress change modeling (ACFF in undrained
condition) suggest a fault-rupture interaction with stress loading
located on the selected receiver faults. The poroelastic relaxation
(drained condition) and the coupled short-term poroelastic stress
transfer help us to understand the seismic migration induced by the
pore-fluid diffusion. Aftershock sequences of the three earthquakes
correlate well with the ACFF distribution which confirms the role
of pore fluid in the triggering of post-1994 earthquakes (Figs S2 and
S3, Supporting Information). Besides the fault-rupture complexity,
the modeling parameters require two levels of friction coefficient
with u’ < 0.4 correlating with significant pore-fluid diffusivity, and
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interval and the seismic sequence migration. The role of strain rate
and its impact on stress change and pore-fluid diffusion combined
with the permeability along fault-rupture zones in the Al Hoceima
region is crucial in the comprehension of the time delay between
the earthquake sequences.

The 1994 and the 2004 earthquake ruptures illustrate the stress
level change, related value of friction coefficient and role of pore-
fluid diffusion in conjugate fault geometry. Although the accuracy
in location of the 1994 and 2016 aftershocks is limited due to the
azimuthal gap and absence of near-field seismic stations, the distri-
bution of seismic sequences concurs with the ACFF and cumulative
loading areas (Fig. S3, Supporting Information). However, the in-
complete seismicity catalogue with precise earthquake locations in
the Al Hoceima region prevents a suitable study on the role of fluid
pore pressure before the 1994 earthquake sequence.

The earthquake fault locations inland retrieved from the InNSAR
analysis of coseismic and after slip surface deformation agree with
the aftershock distribution. The limited distance between earthquake
ruptures (<25 km) and fault geometries with strike-slip mechanisms
also promote the stress transfer and failure on fixed fault planes.
Earthquake faults in the Al Hoceima region are blind with basically
no geomorphological signature at the surface (Tahayt e al. 2009).
Therefore, fault parameters such as slip-per-event; long-term active
deformation and slip rate are missing in our study.

The static strain release by the 1994 event induced a high pore
pressure change with fluid flow on the 2004 rupture area. This
hydrological phenomenon affects the fault zone permeability and
promotes the failure of the 2004 event. Wang (2000) uses the cor-
relation between fluid migration and rock permeability to explain
the link between the two phenomena; he points out that if the pore
pressure becomes too large, earthquakes occur and will increase
permeability with groundwater fluid flow.

For a strain rate ranging between 19 and 24 nanostrain yr~!
(Table 4), we observe that the regional aftershock frequency fol-
lowing the 2004 earthquake (Fig. 5b) is in good agreement with the
simulated aftershock frequency based on the pore-fluid diffusion
hypothesis (Bosl & Nur 2002). Pore-fluid effects comparable to our
case study at the intersection between the 1994 and 2004 ruptures
(Fig. 4) are also observed for conjugate earthquake ruptures dur-
ing the Superstition Hills earthquakes (Hudnut et al. 1989; Scholz
1990). In addition, the decay in the 2004 aftershock activity includes
variable seismicity rate probably due to the pore-fluid diffusion. A
similar behaviour is observed during the 1966 Parkfield-Cholame
earthquake where aftershock productivity and related fluid pore
pressure have a direct effect on rock strength (Nur & Booker 1972).

Depending on the geological structures, substratum permeability
and seismicity rate, the 2004 and 2016 earthquakes could have
been predictable by the Coulomb modeling taking into account the



pore-fluid effect (undrained and drained conditions). In fact, the
occurrence of the 2016 January 21 M,, 5.0 foreshock (4 d before
the main shock) may have allowed the fluids to migrate across the
epicentral area promoting the 2016 earthquake rupture. Comparable
phenomenon with foreshocks and fluid migration across a fault zone
is described for the L Aquila earthquake sequence (Lucente et al.
2010).

The timescale of post-stress redistribution for the 1994, 2004
and 2016 Al Hoceima earthquakes is larger, for instance, than the
~11 hr Superstitions Hills sequences (M, 6.2 and 6.6), suggesting
different diffusion processes probably controlled by the permeabil-
ity along the fault zone. Following the 1994 earthquake sequence,
the probability for triggering an M,, > 6 earthquake within 10 yr
interval increases to 55 per cent with respect to the 12 per cent pre-
1994 period (Table 4). With the computed 239 + 22 yr clock-time
advance for large earthquakes (M,, > 6) on the 2004 rupture, the
seismic strain rate and ACFF explains the 10-12 yr delay and the
55 per cent probability of promoting failure in the Rif Mountains.
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Figure S1. (a) ACFF modeling on the 2004 fault plane due to the
1994 fault rupture, the computation are made for ' = 0.2, the black
stars indicate the 2004 hypocentre, (b) ACFF modeling on the 2016
fault plane due to the cumulative 1994 and 2004 earthquake, the
grey stars indicate the 2016 hypocentre, note that the receiver planes
are tapered to 40 fault patches system.

Figure S2. ACFF modeling on optimally oriented fault planes
caused by the 2004 earthquake at depth range [5—15km] for: (a)
uw =02,(b)u’ =04, (c) ' =0.6and (d) u’ = 0.8, the aftershocks
distributions are represented by black circles, the white star repre-
sents the 2004 epicentre and the grey star is the 2016 epicentre.
The increase of pressure could trigger events in regions where the
Coulomb stress predict and absence of activity.

Figure S3. Full poroelastic relaxation of the 1994 and the 2016
earthquakes from the undrained state to the fully drained state, the
computation is obtained by linear elasticity theory with appropriate
values of undrained and drained Poisson ratio: (a) full poroelastic
relaxation due to the 1994 earthquake on the 2004 fault rupture with
a typical sedimentary undrained and drained Poisson ratios, respec-
tively, (b) full poroelastic relaxation due to the 1994 earthquake
on the 2004 fault rupture with an extreme undrained and drained
Poisson ratios, respectively, according the Bosl and Nur hypothesis,
this value might be typical for upper crust when fractures exists,
(c) ACFF (red + green) and AP/B profiles along the 2004 rupture
related to the full poroelastic relaxation of the 1994 earthquake, a
significant change of AP/B is obtained for (vu, v) = (0.31,0.15),
the yellow stars indicate the 2004 epicentre location on the axe,
(d) full poroelastic relaxation due to the 2016 earthquake on fixed
planes strike/dip/rake = 195°/78°/19° for (vu, v) = (0.31,0.15) and
(e)full poroelastic relaxation due to the 2016 earthquake on fixed
planes strike/dip/rake = 195°/78°/19° for (vu, v) = (0.31,0.25).
Note that the white stars indicate the 2016 epicentre location, and
the black circles indicate the aftershock distribution following the
2016 earthquake.

Figure S4. Angular relationship between pre-seismic local stress
field and the 2004 fault plane acting on the central Rif block, the
maximum horizontal stress (green) and the minimum horizontal
(yellow) stress directions acting of the 2004 rupture at depth are
obtained from stress estimation based on inversion of focal mech-
anism and GPS data obtained by several authors (Akoglu et al.
2006; Fernandez-Ibanez et al. 2007; Tahayt et al. 2009), o and t
denote the normal and shear stress according to the state of stress,
the red black and the red line indicates the SS surface fault of
the 1994 and 2004 earthquakes, respectively, the tectonic mod-
els used for this study are from Tahayt et al. (2009), where ar-
rows indicate the relative movements of these blocks with respect
to Africa plate, the 1994 and the 2004 rupture are from Akoglu
et al. (2006). The majors reverse faults trace are represented by an



appropriate symbol and the major strike-slip fault traces represented
by lines.

Table S1. Coulomb stress change caused by the 2004 and the 2016
earthquakes on aftershocks planes for u’ = 0.4, the strike/dip/rake
represent the best geometry related to the optimally oriented ACFF
loading. SF represents the source fault.

Appendix A: Constitutive equations of poro-elasticity.
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Appendix B: Relationship between the poro-elastic model and the
2004 earthquake triggering.
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Supplemental Material

The Al Hoceima earthquake of 25 January 2016: Stress

transfer and poro-elasticity in the Alboran Sea region

J.Kariche ., M. Meghraoui., Y.Timoulali.,
E.Cetin and R. Toussaint

Figures S1 of the Supplemental Material illustrate the ACFF on 2004 and 2016 planes induced
by the 1994 and the cumulative 1994 and 2004 respectively Figure S2 represents the Coulomb
stress change computed on optimally oriented fault planes induced by the 2004 rupture, the
static stress change are correlated with the seismicity, the Figure S3 represent the stress
change at 7km depth on the 2004 and the 2016 fault rupture planes due to the full poro elastic
relaxation and using different drained process. Figure S4 shows the angular relationship
between stress directions and the 2004 fault plane, this figure as considered as an input to the
computation of stress change on the 2004 rupture due to the poro-elastic (or isotropic) model
as expressed by Beeler et al (2000).

The Appendix A represent the full constitutive equations used to represent the poro-elasticity
at Al Hoceima- Alboran zone, the Appendix B details the relationship between the weakness
of the Al Hoceima faults system and the stress triggered rely on a fault failure model for an
varying effective friction coefficient model, the variable isotropic model are compared to the
constant effective friction model in term of stress contribution.

List of Figure Captions

Figure S1: a) ACFF modelling on the 2004 fault plane due to the 1994 fault rupture, the computation
are made for pu’ =0.2, the black stars indicate the 2004 hypocenter, b) ACFF modelling on the
2016 fault plane due to the cumulative 1994 and 2004 earthquake, the grey stars indicate the

2016 hypocenter, note that the receiver planes are tapered to 40 faults patches system.

Figure S2: ACFF modelling on optimally oriented fault planes caused by the 2004 earthquake at
depth range [Skm-15km] for : a) p’ =0.2, b) p’=0.4, ¢) p’ =0.6, d) p’ =0.8, the aftershocks
distributions is represented by black circles, the white star represent the 2004 epicenter and the
grey star represent the 2016 epicenter. The increases of pressure could trigger events in regions

where the Coulomb stress predict and absence of activity.
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Figure S3: Full poro elastic relaxation of the 1994 and the 2016 earthquakes from the Undrained

state to the fully drained state, the computation is obtained by linear elasticity theory with
appropriate values of undrained and drained Poisson ratio : a) full poro elastic relaxation due to
the 1994 earthquake on the 2004 fault rupture with a typical sedimentary undrained and
drained Poisson ratio respectively , b) full poro-elastic relaxation due to the 1994 earthquake on
the 2004 fault rupture with an extreme undrained and drained Poisson ratio respectively,
according the Bosl and Nur hypothesis, this value might be typical for upper crust when
fractures exists, ¢) ACFF ( red + green) and AP/B profiles along the 2004 rupture related to the
full poro-elastic relaxation of the 1994 earthquake, a significant change of AP/B are obtained
for (vy,v) = (0.31,0.15), the yellow star indicate the epicenter of the 2004 earthquake., d)
full poro-elastic relaxation due to the 2016 earthquake on fixed planes strike/dip/rake =
195°/78°/19°  for (v, ,v) = (0.31,0.15), e) full poro-elastic relaxation due to the 2016
earthquake on fixed planes strike/dip/rake = 195°/78°/19° for (v, ,v) = (0.31,0.25), note

that the white stars indicate the 2016 epicenter location.

Figure S4: Angular relationship between preseismic local stress field and the 2004 fault plane

acting on the central Rif block, the maximum horizontal stress ( green) and the minimum
horizontal ( yellow) stress directions acting of the 2004 rupture at depth are obtained from stress
estimation based on inversion of focal mechanism and GPS data obtained by several authors (
Ibanez et al , 2007., Tahayt et al., 2009., Akoglu et al., 2006), ¢ and t denote the normal and
shear stress according to the state of stress, the red black and the red line indicates the SS
surface fault of the 1994 and 2004 earthquakes respectively, the tectonic model used for this
study are from Tahayt et al (2009) where arrows indicate the relative movements of these blocks
with respect to Africa plate, the 1994 and the 2004 rupture are from Akoglu et al (2006). The
majors reverse faults trace are represented by an appropriate symbol, the majors strike slip faults

trace represented by lines.

Table S: Coulomb stress change caused by the 2004 and the 2016 earthquakes on aftershocks planes

for w> = 0.4, the strike/dip/rake represent the best geometry related to the optimally oriented
ACFF loading. SF is the source fault.

Appendix A: Constitutive equations of poro elasticity.

Appendix B: Relationship between the poro-elastic model and the 2004 earthquake triggering.
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Table S1: Coulomb stress change caused by the 2004 and the 2016 earthquakes on aftershocks planes

for p’ = 0.4, the strike/dip/rake represent the best geometry related to the optimally oriented
ACFF loading. SF is the source fault.

Source Year month day hour min | Long Lat Depth Mag. Strike Dip Rake Shear Normal Coulomb
Fault © © (km) © ©) © (bar) (bar) (bar)
2004 02 25 12 44 -4.11 35.28 10.10 5.23 207 66 -1 0.65 1.47 0.79
2004 2004 02 26 12 7 -4.18 35.23 10.8 4.93 298 84 -154 0.45 0.04 0.45
SF
2004 03 7 6 37 -4.02 35.04 0.00 5.05 178 43 -43 -0.42 0.39 -0.38
2016 01 25 5 54 -3.77 35.48 10.00 5.38 290 82 -128 0.22 0.34 0.26
2016 02 22 3 46 -3.51 35.74 10.00 5.2 252 44 86 0.1 -0.01 0.1
2016
SF 2016 03 11 4 16 -3.60 35.70 10.00 5.0 250 43 85 0.18 0.02 0.2
2016 03 15 4 40 -3.63 35.69 10.00 5.3 260 43 95 0.4 -0.1 0.4
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Figures S1 aand b
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Appendix A: Constitutive equations of poro-elasticity

Based on the fracture mechanical model of fault propagation, Rice and Cleary (1976)
rewrite the Biot equations (1941) of linear elasticity takin into account the rupturing solid and
its pore fluid component.

In order to solve the equation governing the response to initial stress created by the
dislocation of a porous solid, the linearized relation for a fluid saturated porous elastic solid is
formulated first by Biot (1941, 1955) who coupled the diffusive aspect of a single phase fluid
in a porous medium to the mean stress. The poro-elastic time-dependant equation is
formulated in terms of coupled pore pressure and mean stress (Rice and Cleary, 1976; Bosl
and Nur, 2002) as following:

B(6P+Baa)_ d K ()6P A1
ot " 7o) T ax "0 oy (A4

B = |2 Q) (Cf + Cr)
where p is the fluid viscosity, @ is the porosity, Cr and C, are fluids and rock compressibility

. . .. Okk .
respectively. P is the pore deviation from the reference pressure, 0 = 3 is the mean

stress deviation from a reference mean stress state (With 0 = Ototqr — Orer), B is the

Skempton coefficient, and k;; (x) is the spatially variable permeability tensor.

The equilibrium equation must be solved from the linear isotropic expression for strain
compatibility (¢;;) under isotermal condition as postulated by Biot (1941) :

ZGSU = (O'l'j + PSL]) -

v 2G (1 1

1+V(O-kk+3P)O-ij+_ E_E

: ) P oy (A2)

Where H is the poro-¢lastic expansion coefficient, « = K/H is the Biot-Willis coefficient,
G,v are shear modulus and poisson ratio, respetively.

Simultaneous change of stress Ag;; induced by pore pressure change AP is written by
Rice and Clearly (1974) as:

Where §;; is a known Kronecker Delta.

The relation that governs the poro-elastic deformation is in the simple form (Rice and
Clearly., 1976):

AP Ay = AP
V=