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Résumé

L’enregistrement d’un signal par un instrument contient toujours du bruit en plus du

signal étudié. Cette thèse porte sur l’étude à la fois d’une partie du bruit et des signaux

eux-mêmes à longue période.

Dans un premier temps, ce travail s’est attaché à étudier plusieurs effets perturbateurs

sur les données sismologiques et gravimétriques dans la bande de fréquences des marées

terrestres. Comme les sismomètres horizontaux sont sensibles à la fois à l’accélération

et à l’inclinaison du sol à longue période, les composantes horizontales sont souvent plus

bruitées que les verticales ; ceci est notamment dû aux effets locaux tels que la topographie,

la géologie locale et particulièrement les effets de cavité (quand les instruments sont installés

dans des tunnels ou des cavités). La plupart de ces effets locaux, et en particulier l’effet de

cavité, se traduisent par un couplage entre le champ de déformation et l’inclinaison. Cette

première partie de l’étude s’est donc intéressée à l’analyse des composantes horizontales

et verticales dans le but de trouver une combinaison minimale des différents observables

(inclinaisons, déplacements horizontaux et verticaux, déformations, gravité) nécessaire pour

expliquer les enregistrements sismologiques, et à considérer la stabilité des résultats d’une

telle analyse à long terme. 4 observables suffisent à reconstruire les perturbations observées.

On obtient ainsi, pour chaque station et chaque instrument, un jeu de 4 coefficients stables

dans le temps. Le produit de ces coefficients par les observables correspondants contient

un mélange de toutes les perturbations entrâınant un couplage entre l’inclinaison et le

champ de déformation, il est donc nécessaire pour interpréter ces coefficients de connâıtre

un minimum la géométrie de la cavité et/ou de la topographie. Une fois déterminés, ces

coefficients offrent l’avantage de pouvoir être utilisés de façon systématique pour réduire

les effets locaux dans les données.

Plus on considère des fréquences élevées, plus l’effet inertiel prédomine, et plus la contri-

bution relative de ces effets locaux diminue. Une question se pose alors : jusqu’à quelles

fréquences ces effets locaux sont-ils observables ? Pour répondre à cette question, on s’est

intéressé à l’étude de ces effets sur les modes propres de la Terre. Ces modes propres de la

Terre sont, entre autres, excités par les séismes, et clairement observables pour des séismes

de magnitude supérieure à 6. Le séisme de Sumatra du 26 décembre 2004 (Mw de 9.1-9.3)

est une opportunité exceptionnelle pour étudier ces effets de cavité sur les modes, car les

modes les plus graves sont clairement visibles sur les composantes horizontales avec un rap-

port signal sur bruit très satisfaisant. Cependant, plus on considère des fréquences élevées,

et plus l’effet des structures 3D de la Terre devient significatif. Il est donc nécessaire de les

prendre en compte dans l’étude des effets de cavité sur les modes porpres.

Enfin, ce travail a permis de montrer ce que peuvent apporter les modes propres de la
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Terre les plus graves à l’étude de la source des séismes de très forte magnitude (Mw > 8).

Les modes propres de la Terre les plus graves ont été observés pour la première fois après

le séisme du Chili en 1960 ; et il a été notamment observé l’éclatement de ces modes, lié,

entre autres, à la rotation et à l’ellipticité de la Terre. Ce sont ces modes propres fortement

éclatés qui sont particulièrement intéressants dans cette étude, on parle dans ce cas de

multiplets éclatés en singlets. La phase des singlets des multiplets les plus graves (tels que

0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0, ou 1S0) permet de contraindre une image globale de la rupture

(la longueur, la durée, et par conséquent la vitesse moyenne de rupture), ceci pour des

séismes de forte magnitude (Mw > 8). Ces phases ont été obtenues à l’aide de 2 méthodes :

un ajustement non linéaire des spectres des données et la méthode de (( singlet stripping

))(méthode largement utilisée dans l’étude de la structure 3D de la Terre). L’analyse de la

phase des modes propres les plus graves a été effectuée plus particulièrement pour le séisme

de Sumatra du 26 décembre 2004, exceptionnel de par son extension à la fois spatiale et

temporelle. Pour cet évènement, on trouve une longueur de rupture de 1250 ±100km, une

durée de source de 550 ± 50s et par conséquent une vitesse moyenne de rupture de 2.3 ±
0.3 km/s.

Mots Clefs : Effets locaux, marées terrestres, oscillations libres de la Terre, pression

atmosphérique, Sumatra, cinématique de la source, phases des singlets.
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Abstract

Low frequency free oscillations and tides. Local heterogeneity
effects and contribution to the source study of large earthquakes.

Instrument recordings of a signal always contain noise in addition to the studied signal.

This thesis focuses on both the study of some noises and some signals at long periods.

First, several disturbing effects observed on seismic and gravimetric data have been

studied in the frequency range of the Earth tides. As horizontal seismometers are sensitive

both to the acceleration and the tilt of the ground, the horizontal components are often

noiser than the vertical ones at long periods ; in particular, this is due to local effects such

as topography, local geology or cavity effects (when instruments are installed in tunnels or

cavities). Most of these local effects, and in particular the cavity effect, imply a strain-tilt

coupling. The first part of this work has been devoted to the analysis of the horizontal and

vertical components in order to find a minimal set of the different observables (tilts, hori-

zontal and vertical displacements, strains, gravity) necessary to explain seismic recordings,

and to consider the stability in time of the results of such an analysis. 4 observables are

sufficient to reconstruct the observed perturbations. Thus for each station and each instru-

ment, we obtain a set of 4 coefficients stable in time. The product of these coefficients by

the corresponding observables contains a mixing of all the perturbations implying strain-

tilt coupling. To explain these coefficients, it is necessary to know the cavity geometry,

and/or the topography. Once these coefficients have been determined, they can be used

systematically to reduce the local effects in data.

As the frequency increases, the inertial effect becomes more and more dominant relati-

vely to the local effects. Thus to determine up to which frequencies these local effects are

observable, we have studied them considering the Earth free oscillations. These free oscilla-

tions are, among others, excited by earthquakes, and are clearly observable for earthquakes

with magnitude larger than 6. The 2004 Sumatra event (Mw de 9.1-9.3) has been a great

opportunuity to study these local effects in the normal mode data, as the gravest normal

modes are clearly observable on the horizontal components with a sufficiently good signal

to noise ratio. However, higher the frequency considered is, and higher the significance of

the 3D structure effects is. Thus it is necessary to take into account the effects of these 3D

structures in the study of the local effects in the Earth free oscillation data.

Finally, in this work, we have shown what the Earth free oscillations can provide useful

information to the source study of very large earthquakes (Mw > 8). The Earth gravest

normal modes have been observed for the first time after the Chilean earthquake in 1960,

and in particular the splitting of these modes due, among other, to the rotation and to the
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ellipticity of the Earth has been well observed. It is these split modes which are particurlarly

interesting in this study ; they are called multiplets split in singlets.

The phase of the gravest multiplet singlets (such as 0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0, or 1S0)

allow us to constrain an overall picture of the rupture (length, duration, and consequently

mean rupture velocity) for earthquakes of large magnitude (Mw > 8). These phases have

been obtained using 2 methods : individual non linear spectral fitting, and singlet stripping

(method largely used to the study of the 3D structure of the Earth). The analysis of the

phase of the gravest free ascillations has been particularly performed for the 2004 Sumatra

event, exceptional by its spatial and temporal extension. For this event, we have found a

rupture length of 1250 ±100 km, a source duration of 550 ± 50 s and consequently a mean

rupture velocity of 2.3 ± 0.3 km/s.

Keywords : Local effects, Earth tides, Earth free oscillations, atmospheric pressure,

Sumatra, source kinematics, singlet phases.
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5 Données et résultats 27

5.1 Instruments et données . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27
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Introduction générale

L’enregistrement d’un signal par un instrument contient toujours du bruit en plus du

signal que l’on cherche à étudier. Il est important de caractériser à la fois le signal lui-même

mais aussi le bruit afin d’en réduire les effets, et ainsi de mieux caractériser le signal que

l’on cherche à étudier. En caractérisant le bruit, d’une certaine façon, on transforme ce

bruit en signal. Dans cette étude, on s’est intéressé aussi bien aux bruits qu’aux signaux

eux mêmes.

A longue période, les enregistrements des sismomètres horizontaux sont beaucoup plus

bruités que ceux des capteurs verticaux ; ceci est notamment lié au fait que ce sont des

capteurs inertiels et qu’ils enregistrent donc en plus de l’accélération du sol, son inclinaison

et les changements de la verticale locale. Un bruit important à longue période est notam-

ment dû aux variations de la pression atmosphérique. Cette différence de bruit à longue

période entre sismomètres horizontaux et verticaux est à l’origine de la faible utilisation

des composantes horizontales. Il semble donc intéressant de caractériser une partie de ces

bruits pour permettre une meilleure utilisation de ces composantes à longue période.

A longue période, le signal est souvent plus prédictible qu’à plus courte période, et les

théories pouvant expliquer ces signaux sont souvent plus simples et bien connues, ce qui

est le cas des marées terrestres et des oscillations libres de la Terre. On peut alors chercher

à caractériser les différences observées entre observations et théorie. Une partie de ce travail

a consisté à caractériser un certain nombre d’anomalies entre observations et théorie de

l’ordre de 5-10% et parfois plus.

Ce travail se place dans un cadre observationnel, c’est-à-dire que l’on va chercher à ca-

ractériser ce qu’on observe à longue période notamment avec les sismomètres.

Dans un premier temps, ce travail s’est attaché à étudier plusieurs effets perturbateurs

sur les données sismologiques et gravimétriques dans la bande de fréquences des marées

terrestres, et notamment des effets locaux (liés entre autres à la topographie, la structure

géologique locale, la géométrie de la pièce dans laquelle l’instrument est installé) et des

perturbations engendrées par les variations de la pression atmosphérique.

Les marées terrestres ont été largement étudiées avec des instruments tels que les gra-

vimètres, les extensomètres ou les inclinomètres ; mais elles peuvent aussi être correcte-

ment enregistrées par les sismomètres large-bande modernes (tels que les STS-1). Ceci est

d’autant plus vrai que les instruments sont installés proprement, sur du matériau stable,

et qu’ils sont isolés au mieux des perturbations environnementales.

Comme les sismomètres sont des instruments inertiels, ils sont non seulement sensibles à

l’accélération du sol mais aussi à toute variation associée à la gravité. En particulier, les sis-

momètres horizontaux répondent à la fois à l’accélération du sol et à l’inclinaison de celui-ci ;
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par conséquent à longue période, les composantes horizontales sont souvent plus bruitées

que les verticales ; ceci est notamment dû aux perturbations de pression atmosphérique et

aux effets locaux tels que la topographie, la géologie locale et particulièrement les effets de

cavité (quand les instruments sont installés dans des tunnels ou des cavités, ce qui est sou-

vent le cas). La plupart de ces effets locaux, et en particulier l’effet de cavité, se traduisent

par un couplage entre le champ de déformation et l’inclinaison. Tous ces effets sont locaux,

systématiques et peuvent engendrer des perturbations importantes. A plus courte période,

l’effet inertiel prédomine, et l’importance relative de ces effets locaux diminue.

Les observations des composantes verticales, généralement moins bruités que les compo-

santes horizontales, sont en bon accord avec les marées terrestres théoriques calculées en

utilisant un modèle élastique avec une surcharge océanique, notamment lorsque des données

de pression atmosphérique sont disponibles et prises en compte. Lorsqu’il y a à la fois un

sismomètre STS-1 et un gravimètre dans les stations considérées, la composante verticale

du sismomètre est aussi en très bon accord avec les données gravimétriques.

Au contraire, les composantes horizontales présentent souvent des différences notables avec

les prédictions théoriques et entre instruments d’une même station ; ceci est notamment dû

aux effets locaux décrits précédemment. Dans la première partie de l’étude, on s’est donc

plus particulièrement intéressé à l’analyse de ces composantes dans le but de trouver une

combinaison minimale des différents observables (inclinaisons, déplacements horizontaux

et verticaux, déformations, gravité) nécessaire pour expliquer les enregistrements sismolo-

giques, et à considérer la stabilité des résultats d’une telle analyse à long terme.

Une autre perturbation significative à longue période est l’effet de la pression atmosphérique

sur les instruments ; ces perturbations sont présentes sur une très large gamme de fréquences

et sont inévitables sur les données. On regardera aussi dans cette première partie, ces effets

sur les sismomètres verticaux et horizontaux.

Dans un deuxième temps, ce travail s’est intéressé à montrer ce que peuvent apporter

les modes propres de la Terre les plus graves à l’étude de la source de séismes de très forte

magnitude (Mw > 8). Le séisme de Sumatra du 24 décembre 2004 ayant excité les oscilla-

tions libres de la Terre avec un rapport signal sur bruit sans précédent, on s’est intéressé

dans cette deuxième partie à voir ce que peuvent apporter ces modes propres à l’étude de la

source d’un tel séisme, exceptionnel de par son extension à la fois spatiale et temporelle, et

plus généralement de séismes de magnitude supérieure à 8. Les modes propres de la Terre

les plus graves ont été observés pour la première fois après le séisme du Chili en 1960 ; et

il a été notamment observé l’éclatement de ces modes, lié, entre autres, à la rotation et à

l’ellipticité terrestre. Ce sont ces modes propres fortement éclatés qui sont particulièrement

intéressants dans cette partie de l’étude, on parle dans ce cas de multiplets éclatés en sin-

glets.
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Chaque mode propre est caractérisé par une fréquence centrale, une amplitude, un facteur

de qualité et une phase. Les fréquences et facteurs de qualité dépendent de la structure in-

terne de la Terre, et sont donc largement utilisés pour contraindre les modèles 3D de Terre.

Quant à elles, les amplitudes et les phases contiennent des informations sur la cinématique

de la source : le mécanisme au foyer du séisme, le moment sismique, la durée et la longueur

de la rupture. Les amplitudes sont largement utilisées dans la détermination des paramètres

de sources des séismes de magnitude supérieure à 5, mais les phases sont rarement explici-

tement utilisées. Or la phase des singlets des multiplets les plus graves (tels que 0S2, 0S3,

0S4, 1S2, 0S0, ou 1S0) permet de contraindre une image globale de la rupture (la longueur,

la durée, et par conséquence la vitesse moyenne de rupture), ceci pour des séismes de forte

magnitude (Mw > 8).

Dans la dernière partie, cette étude s’est aussi attachée à estimer l’importance des effets

locaux, observés sur les marées terrestres (notamment les effets de cavité), à plus haute

fréquence. En effet, plus on considère des fréquences élevées, plus l’effet inertiel domine, et

plus la contribution de ces effets locaux diminue. Dans la bande de fréquences adjacente

à celles des marées se trouve celle des oscillations libres. Ces modes propres de la Terre

sont, entre autres, excités par les séismes, et clairement observables pour des séismes de

magnitude supérieure à 6. Les modes propres les plus graves (tels que 0S2, 0S3, etc) ne sont

observables que pour des séismes de très forte magnitude, lorsque l’excitation de ces modes

est suffisante pour sortir du niveau du bruit d’origine atmosphérique. Le séisme de Sumatra

du 26 décembre 2004 est une opportunité exceptionnelle pour étudier ces effets de cavité

sur les modes ; en effet, ce séisme a une magnitude Mw de 9.1-9.3, et les modes les plus

graves sont clairement visibles sur les composantes horizontales avec un rapport signal sur

bruit très satisfaisant. Cependant, plus on considère des fréquences élevées, et plus l’effet

des structures 3D de la Terre devient significatif. Il est donc nécessaire de les prendre en

compte dans l’étude des effets de cavité sur les modes. Pour cela, on détermine des coef-

ficients linéairement reliés à l’expansion en harmoniques sphériques de la structure 3D de

la Terre, appelés coefficients de structure. Ces coefficients rentrent explicitement dans la

construction des sismogrammes synthétiques, et ils sont communs aux composantes verti-

cales et aux composantes horizontales. Par conséquent, les composantes verticales, n’étant

pratiquement pas perturbées par ces effets locaux, sont utilisés pour déterminer ces coeffi-

cients par une inversion non linéaire itérative. Les coefficients de structures ainsi obtenus

sont ensuite utilisés pour construire les sismogrammes synthétiques des composantes hori-

zontales afin de les comparer avec les données et ainsi estimer un éventuel effet de cavité.
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Première partie

Effets locaux et marées terrestres
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1 Introduction

Il est bien connu qu’à longue période les sismomètres horizontaux sont beaucoup plus

bruités que les composantes verticales (voir par exemple Stutzmann et al., 1990; Berger

et al., 2004). La figure 1 montre très bien cette différence de niveau de bruit entre compo-

santes horizontales (courbes rouge et verte) et composante verticale (courbe bleue) pour

la station de UNM (Mexico) à longue période (partie droite de la figure). Ces différences

de niveaux de bruit sont notamment dues au fait que les sismomètres horizontaux sont

sensibles à la fois à l’accélération du sol mais aussi au tilt. A longue période, le niveau de

bruit est notamment dominé par les perturbations atmosphériques (Sorells, 1971; Sorells

et al., 1971; Müller et Zürn, 1983). Cette différence de niveau de bruit entre composantes

verticales et horizontales est à l’origine de la faible utilisation des composantes horizon-

tales à longue période. Il est donc important de pouvoir réduire les perturbations pour une

meilleure étude de ces composantes.

Dans cette étude, on s’intéressera à plusieurs de ces perturbations pour les périodes

des marées terrestres (diurne et semi-diurne). Il est possible de retrouver des signaux des

marées terrestres de bonne qualité à partir des enregistrements digitaux des sismomètres

modernes large-bande (Pillet et al., 1994). Ceci est spécialement vrai lorsque les instru-

ments sont proprement installés sur un sol stable, et bien isolés des perturbations envi-

ronnementales. La composante verticale est généralement moins bruitée que l’horizontale

et les signaux des marées prédits par la théorie pour un modèle de Terre élastique avec

une surcharge océanique sont en très bon accord avec les observations correspondantes.

Au contraire, les composantes horizontales peuvent présenter des écarts importants par

rapport aux prédictions théoriques et entre instruments proches. L’explication bien connue

de ces différences se trouve dans les effets locaux tels que la topographie, la géologie locale,

et l’effet de cavité quand un capteur est installé dans un tunnel (voir par exemple King

et Bilham, 1973; Baker et Lennon, 1973; Lecolazet et Wittlinger, 1974; King et al., 1976;

Harrison, 1976).

Dans cette étude, on utilise des séries temporelles (de longueur supérieure à un mois

et au maximum de 6 mois) de données de plusieurs stations sismologiques permanentes

large-bande et de gravimètres supraconducteurs du réseau GGP. Les enregistrements sis-

mologiques verticaux reproduisent de façon précise les enregistrements des gravimètres

co-localisés et les prédictions théoriques dans la bande des fréquences diurnes et semi-

diurnes, spécialement quand des données de pression atmosphérique sont disponibles et

incluses dans l’analyse. On a aussi analysé des enregistrements de sismomètres horizon-

taux dans le but d’examiner la contribution dans les données des différents observables

géophysiques suivants : inclinaisons, déformations, gravité. Une attention particulière a été

apportée au problème de trouver un jeu minimal d’observables nécessaire pour ”prédire”
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Fig. 1 – Exemple de courbes de niveau de bruit à la station UNM (Mexico) pour des
périodes de 0.2 à 8000 s pour l’année 2004 (http ://geoscope.ipgp.jussieu.fr/). La courbe
bleue correspond à la composante verticale, la rouge à la composante NS et la verte à
la composante EW. Les niveaux de bruit minimum NLNM (New Low Noise Model) et
maximum NHNM (New High Noise Model) sont présentés en tirets (d’après Peterson,
1993). Les instruments sont des sismomètres STS-1.
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les enregistrements sismologiques et à la stabilité à long terme (années) du résultat d’une

telle analyse. Les perturbations dans les données engendrées par la pression atmosphérique

ont été aussi étudiées.

Dans ce chapitre consacré aux effets locaux (cavité, topographie, géologie locale, . . . )

notamment sur les instruments horizontaux, on utilisera le terme anglo-saxon ”tilt” utilisé

dans la littérature pour désigner l’inclinaison par rapport à la direction définie par la

gravité locale, telle qu’elle est mesurée par exemple avec des inclinomètres classiques ou

des sismomètres horizontaux.

2 Marées terrestres

Les marées terrestres sont des déformations induites par le champ newtonien des astres

du système solaire qui varie dans le temps, et principalement par la Lune et le Soleil dans

le cas de la Terre. La force génératrice des marées résulte d’une différence d’attraction

gravitationnelle exercée par les astres perturbateurs (Lune et Soleil) entre le point d’ob-

servation et le centre de masse de la Terre (par exemple Melchior, 1966; Wilhelm et Zürn,

1984). Et plus précisément, la force génératrice des marées correspond à la différence entre

l’attraction gravitationnelle de l’astre au point d’observation et l’accélération centrifuge

(accélération du centre de masse de la Terre) due au mouvement de la Terre autour du

barycentre du système formé par les deux astres, comme l’illustre la figure 2. Si la Terre

est considérée sphérique, cette accélération centrifuge est égale à l’attraction gravitation-

nelle au centre de masse de la Terre, ce qui n’est plus le cas si on considère le caractère

asphérique de la Terre. Cette force génératrice des marées tend à déformer la Terre en un

ellipsöıde prolate aligné avec l’axe Terre-Lune (comme l’illustre la figure 2, et on aura de

même une déformation ellipsöıdale alignée avec l’axe Terre-Soleil, et la déformation totale

sera principalement la combinaison de ces deux déformations). Comme la Terre tourne

autour de son axe de rotation, les marées sont principalement diurnes et semi-diurnes.

L’attraction newtonienne par la Lune et le Soleil entrâıne à la fois des marées océaniques,

des marées atmosphériques et des marées terrestres. Les marées terrestres sont de l’ordre

de quelques dizaines de centimètres en terme de déplacement, et peuvent atteindre 50 cm

en déplacement vertical et 15 cm en déplacements horizontaux ; les variations de gravité

liées aux marées terrestres sont de l’ordre de quelques centaines de microgals.

On s’intéressera seulement aux marées terrestres et indirectement aux marées océaniques

par la surcharge qu’elles engendrent sur le fond océanique et qui s’ajoute aux marées ter-

restres. Les effets indirects des océans (attraction gravitationnelle par les masses d’eau et

la surcharge induite) ne peuvent pas être dissociés du phénomène principal dans les me-
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Fig. 2 – Principe de bases des marées terrestres induites par un astre (par exemple le Soleil
ou la Lune). Haut : Représentation de l’accélération gravitationnelle ~aP , de l’accélération
centrifuge ~a0 par rapport au barycentre du système Terre-astre et de l’accélération de
marées ~b. Bas : Représentation des accélérations de marées induite par la Lune à la surface
de la Terre. L’axe CC’ est l’axe de rotation de la Terre. Les marées sont symétriques autour
de l’axe AA’, et par rapport à l’axe BB’ et un axe perpendiculaire à ces deux axes. Les
accélérations sont maximales dans la direction définie par les centres de masse des 2 corps.
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sures car les périodes en jeu sont identiques. Les effets océaniques induits sur les signaux

verticaux peuvent atteindre 20% près des côtes.

La force génératrice des marées peut s’écrire sous la forme du gradient d’un potentiel

de marée. Ce potentiel de marée pour un astre perturbateur (le potentiel total s’écrivant

comme la somme des perturbations des différents astres étant donné que les perturbations

sont petites) peut s’écrire comme un développement en harmoniques sphériques de la façon

suivante :

V = G
M

ρ

∞
∑

n=2

(

r

ρ

)n

Pn(cosψ) (1)

où r est la position du point d’observation par rapport au centre de la Terre, ρ la distance du

corps générateur des marées au centre de masse de la Terre, G la constante gravitationnelle,

M la masse du corps générateur des marées, Pn le polynôme de Legendre de degré n,

et ψ l’angle zénithal géocentrique du corps générateur des marées par rapport au point

d’observation. Dans le cas de la Terre, ce potentiel est principalement dominé par le degré

n = 2 (environ 98%) (Melchior, 1966) avec :

V2 = G
M

2

r2

ρ3
(3 cos2 ψ − 1) (2)

On a donc un potentiel qui est proportionnel à la masse de l’astre perturbateur et inverse-

ment proportionnel au cube de sa distance par rapport à la Terre. Ainsi, bien que la masse

du Soleil soit très grande devant celle de la Lune, l’effet de la Lune est le double de celui du

Soleil (pour le degré 2, (MS/ρ
3
L)/(ML/ρ

3
S) = 0.459237, où MS et ML sont respectivement

la masse du Soleil et celle de la Lune, et ρS et ρL sont les distances moyennes Terre-Soleil,

et Terre-Lune).

Or le terme cosψ peut s’écrire de la façon suivante en introduisant la latitude du point

d’observation φ, la déclinaison de l’astre δ et l’angle horaire de l’astre H :

cosψ = sinφ sin δ + cosφ cos δ cosH (3)

En introduisant cette expression dans le potentiel de degré 2, on obtient l’expression sui-

vante (développement de Laplace) :

V2 = G
3M

4

r2

ρ3
(cos2 φ cos2 δ cos 2H + sin 2φ sin 2δ cosH + 3(sin2 φ− 1/3)(sin2 δ− 1/3)) (4)

Cette expression permet de séparer les marées en 3 familles : le premier terme est un terme

sectoriel qui correspond aux marées semi-diurnes, le second terme est un terme tesseral

correspondant aux marées diurnes et le troisième terme est un terme zonal correspondant

aux marées longues périodes (périodes supérieures à la journée).
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Dans cette expression, les termes r/ρ, δ etH varient avec le temps, et donc ce développement

n’est pas suffisant pour séparer toutes les variations temporelles et pour exprimer le poten-

tiel sous la forme d’une somme d’ondes purement sinusöıdales. Ce développement complet

et purement harmonique a été effectué pour la première fois par Doodson (Doodson, 1954).

Le développement en harmoniques sphériques du potentiel pour les degrés 2 et 3 s’écrit

sous la forme :

V (r, θ, λ) =

3
∑

n=2

n
∑

m=0

V m
n (r, θ, λ) (5)

avec :

V m
n (r, θ, λ) =

∑

k

V mk
n (r)Gm

n (θ)

∣

∣

∣

∣

cos
sin

(mλ− Φk) (6)

où n est le degré du potentiel et m est l’ordre azimutal (m = 0 correspond aux ondes

de marées longues périodes, m = 1 aux ondes diurnes, et m = 2 aux ondes semi-diurnes),

(r, θ, λ) sont les coordonnées du point d’observation (avec θ est la colatitude, λ la longitude

et r est la distance au centre de la Terre), k est un indice pour toutes les ondes d’une même

famille (diurne, semi-diurne, ou longue période), Gm
n (θ) est la fonction géodésique (elle est

une fonction des polynômes de Legendre ; quelques exemples de cette fonction sont donnés

dans la table 2 pour n = 2), Φk est une phase qui dépend des éléments orbitaux du Soleil et

de la Lune (le temps solaire, la longitude moyenne de la Lune et du Soleil, la longitude du

périgée de l’orbite lunaire, la longitude du noeud ascendant de la Lune et la longitude du

périhélie). C’est cette phase Φk qui contient la variation temporelle du potentiel de marée.

Due à la rotation de la Terre, on observe principalement des marées semi-diurnes (figure

2). Les ondes semi-diurnes principales sont : M2 onde lunaire principale dont la période

est 12h25, et qui correspond à la composante lunaire due à un astre fictif de la taille de la

Lune évoluant selon une orbite circulaire dans le plan équatorial à une vitesse égale à la

vitesse moyenne de la Lune réelle ; et S2 onde solaire principale dont la période est 12h (la

moitié d’un jour sidéral). Le fait que les corps perturbateurs ne soient pas dans le plan de

l’équateur terrestre introduit des variations diurnes des marées. Ainsi la déclinaison de la

Lune et du Soleil, génère des ondes diurnes dont les principales sont : K1 onde lunisolaire

déclinationnelle dont la période est 23h56m (et qui possède un équivalent semi-diurne :

K2 onde lunisolaire déclinationnelle de période 11h58m), O1 onde lunaire (25h46), P1 onde

solaire (24h04).

Les différentes perturbations d’orbite créent des doublets symétriques par rapport aux

ondes principales. Les ondes principales sont encadrées par plusieurs composantes à varia-

tion elliptique. L’ellipticité de l’orbite lunaire génère de part et d’autre de O1 : Q1 elliptique

majeure (26h52m), ρ1 elliptique mineure (24h51m). Les ondes elliptiques de M2 sont : N2

elliptique majeure (12h39m) (lié à la variation de la distance entre la Terre et la Lune), L2
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elliptique mineure (12h11m).

Le mouvement orbital de la Lune donne naissance à des termes de période 13,66 jours (Mf ,

onde déclinationnelle lunaire semi-mensuelle) et de 27.55 jours (Mm, onde lunaire moyenne

mensuelle). De la même façon, dû au mouvement orbital de la Terre autour du Soleil, on

observe des ondes de période 6 mois (Ssa, onde déclinationnelle solaire semi-annuelle, liée

à la variation de déclinaison du Soleil) et de 365.26 jours (Sa, onde solaire annuelle, due

aux variations de la longitude moyenne du Soleil par rapport à son périgée).

Le tableau 1 présente un résumé de ces quelques ondes principales de marées liées à la

Lune et au Soleil.

La force de marée est le gradient du potentiel de marée. Comme on le verra par la suite,

la composante verticale a la même distribution géographique (en θ et en λ) que le poten-

tiel puisqu’elle s’obtient par une dérivation en r. Les composantes horizontales NS et EW

s’obtiennent respectivement par les dérivations ∂
r∂θ

et ∂
r sin θ∂λ

du potentiel de marée. Les

amplitudes de quelques ondes principales de ces composantes de la force de marée en fonc-

tion de la latitude sont présentées par les figures 3 et 4. Pour la composante verticale, les

ondes diurnes sont maximales aux moyennes latitudes et sont antisymétriques par rapport

à l’équateur, et les ondes semi-diurnes sont minimales aux pôles, maximales à l’équateur et

sont symétriques par rapport à l’équateur. Et les ondes longues périodes sont maximales

aux pôles. Pour les composantes horizontales, il n’y a pas d’ondes longues périodes pour

la composante EW ; les ondes diurnes sont nulles à 45◦ et maximales à l’équateur et aux

pôles pour la composante NS, et nulles à l’équateur et maximales aux pôles pour la com-

posante EW ; et les ondes semi-diurnes sont nulles aux pôles pour les 2 composantes, nulles

à l’équateur et maximales à 45◦ pour la composante NS, et maximales à l’équateur pour

la composante EW.

Le potentiel de marée étant petit devant le potentiel newtonien de la Terre, les déforma-

tions élastiques qu’il génère relèvent d’une théorie linéaire. Pour une Terre sphérique,

élastique et dans une théorie statique (qui est suffisante pour la considération des marées

terrestres, mais qui devient insuffisante dans le cas des marées océaniques pour lesquelles

il est nécessaire d’introduire des effets dynamiques), les marées terrestres peuvent être

représentées par les nombres de Love h et k, et le nombre de Shida l. Et les observations

des marées (tilt, gravité, et déformations) s’écrivent comme une simple combinaison de ces

nombres de Love, comme on le verra plus tard.
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symbole origine période
ondes longues périodes

Sa onde solaire moyenne annuelle 365,26 j
Mm onde lunaire moyenne mensuelle 27,55 j
Ssa onde déclinationnelle solaire semi-annuelle
Mf onde déclinationnelle lunaire semi-mensuelle 13.66 j

ondes diurnes
O1 onde lunaire diurne principale 25 h 49 min
P1 onde solaire diurne principale 24 h 04 min
K1 onde déclinationnelle luni-solaire 23 h 56 min 11s
Q1 onde lunaire elliptique majeure 26 h 52 min
ρ1 onde lunaire elliptique mineure 24 h 51 min

ondes semi-diurnes
M2 onde lunaire semi-diurne principale 12 h 25 min
S2 onde solaire semi-diurne principale 12 h
K2 onde déclinationnelle luni-solaire 11 h 58 min
N2 onde lunaire elliptique majeure 12 h 39 min
L2 onde lunaire elliptique mineure 12 h 11 min

Tab. 1 – Caractéristiques de quelques ondes principales de marée dues à la Lune et au
Soleil.

Fig. 3 – Variation de l’amplitude de quelques ondes principales de marées avec la latitude
pour la composante verticale de la force de marée (Melchior, 1966). La composante verticale
a la même variation géographique (en θ et λ) que le potentiel de marée.
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Fig. 4 – Variation de l’amplitude de quelques ondes principales de marées avec la latitude
pour les composantes EW et NS de la force de marée (Melchior, 1966). Les unités sont des
milli-secondes d’arc (mseca).
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3 Effet de cavité et autres effets perturbateurs

A longue période, comme les sismomètres horizontaux sont non seulement sensibles à

l’accélération mais aussi au tilt du sol, les composantes horizontales sont généralement plus

bruitées que les verticales, et notamment plus perturbées par les effets de cavité (King et

Bilham, 1973; Harrison, 1976) qui impliquent un couplage entre le champ de déformation

et le tilt. Ces effets peuvent être réduits par un choix judicieux de l’emplacement où les ins-

truments sont installés. D’autres effets perturbateurs sont aussi présents dans les données

comme les effets liés à la topographie (Harrison, 1976; Emter et Zürn, 1985) et ceux liés

aux hétérogénéités géologiques (Berger et Beaumont, 1976; Kohl et Levine, 1995), qui im-

pliquent aussi un couplage tilt-déformation. Ces effets sont souvent moins faciles à éviter.

Toutes ces perturbations impliquent un couplage tilt-déformation pour les instruments

horizontaux tels que les sismomètres et les inclinomètres, et se traduisent par un cou-

plage déformation observée - déformation appliquée à la cavité (ici, déformation due aux

marées terrestres) dans le cas des extensomètres. Tous ces effets sont locaux, mais s’ils sont

présents, ils sont systématiques et peuvent produire des perturbations significatives dans

les données.

A ces différentes perturbations s’ajoutent aussi des perturbations d’origines atmosphériques,

hydrologiques et océaniques (principalement pour les stations proches de la mer). Pour les

composantes verticales, la principale cause de déviation par rapport à la théorie est liée à

la surcharge océanique.

Ces effets locaux sont à l’origine de différences importantes des paramètres des ondes de

marées estimés à partir d’enregistrements d’inclinomètres et d’extensomètres (par exemple

Sato et Harrison, 1990; King et Bilham, 1973; King et al., 1976; Itsueli et al., 1975; Emter

et Zürn, 1985).

3.1 Effet de cavité

Les instruments géophysiques sont souvent installés dans des tunnels ou cavités pour

avoir un environnement stable avec le moins de bruit possible et une bonne stabilité ther-

mique. Cependant, les calculs théoriques sont faits en utilisant un demi-espace ou une Terre

sphérique, et la présence d’une cavité dans le milieu modifie les conditions aux frontières

et le champ local de déformations. Ces modifications impliquent des perturbations des

enregistrements des instruments, qui sont communément appelées ”effets de cavité”. Par

exemple, King et Bilham (1973) a montré qu’en présence des déformations régionales, une

cavité de section circulaire est déformée en une ellipse (voir aussi Lecolazet et Wittlinger,

1974) ; des travaux similaires ont été faits sur des cavités de forme ellipsöıdale par Eshelby

(1957), et Harrison (1976). En plus de l’inclinaison régionale, 2 inclinomètres installés de
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Fig. 5 – Deux inclinomètres (ou deux sismomètres horizontaux) installés de part et d’autre
d’un tunnel de section circulaire vont enregistrer des inclinaisons anormales dues à la
déformation de la section du tunnel. La déformation se traduit par un couplage tilt-
déformation (d’après Harrison (1976)).

chaque coté d’une cavité vont subir une inclinaison additionnelle de signe opposé comme

l’a montré Harrison (1976) et comme l’illustre la figure 5 ; ceci est aussi vrai pour 2 sis-

momètres horizontaux. Par conséquence, l’effet de cavité implique un couplage entre tilt et

déformation, et le terme généralement utilisé dans la littérature est ”strain-induced tilt”

(Harrison, 1976). Ainsi, des différences significatives de plusieurs dizaines de % peuvent

être observées entre des instruments mêmes co-localisés (à quelques dizaines de mètres de

distance).

Pour se faire une idée de la façon dont se déforme une cavité, on considère le cas simple

d’une cavité sphérique dans un espace élastique infini soumis à une déformation à l’infini.

Soit σ
(0)
ik le champ de contraintes uniformes qu’il y aurait en l’absence de cavité, u(1) le

déplacement dû à la présence de la cavité qui disparâıt à l’infini. On place l’origine au

centre de la cavité, et donc r représente la distance au centre. Landau et Lifchitz (1967)

ont montré que le déplacement lié à la cavité s’écrit :

u
(1)
i = Aσ

(0)
ik

∂

∂xk

(

1

r

)

+Bσ
(0)
kl

∂3

∂xi∂xk∂xl

(

1

r

)

+ Cσ
(0)
kl

∂3

∂xi∂xk∂xl
(r) (7)

avec A = −4C(1 − ν), B = CR2

5
, C = 5R2(1+ν)

2E(7−5ν)
, ν coefficient de Poisson, et R rayon de la

cavité.

Si on se place sur la frontière de la cavité r = R, on trouve que le déplacement est de
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la forme :

u
(1)
i = R

(

Dkσ
(0)
ik + Fiklσ

(0)
kl

)

(8)

oùDk et Fikl sont indépendants de la distance. Or comme les contraintes sont des combinai-

sons linéaires des déformations (loi de Hooke), le déplacement sur la frontière de la cavité

est proportionnel au rayon de la cavité et à une combinaison linéaire des déformations qu’il

y aurait en absence de cavité. Les contraintes sur la frontière de la cavité sont de la forme :

σik =
15

7 − 5ν

(

(1 − ν)(σ
(0)
ik − σ

(0)
il nlnk − σ

(0)
kl nlni)

)

+
15

7 − 5ν

(

σ
(0)
lmnlnmnink − νσ

(0)
lmnlnmδik +

5ν − 1

10
σ

(0)
ll (δik − nink)

)

(9)

On notera que les contraintes à la frontière de la cavité ne dépendent pas du rayon de

la cavité. Comme le tilt lié à la cavité est une combinaison linéaire des déformations, et

que les déformations et les contraintes sont reliés par une relation linéaire, le tilt va lui

aussi être indépendant du rayon de la cavité. On peut passer au cas du demi-espace en

considérant la contrainte σzz nulle à l’infini, et en considérant les conditions de frontière à

la surface libre. Pour une cavité de forme ellipsöıdale (Eshelby, 1957; Harrison, 1976), le

tilt dépend du rapport de forme de la cavité. En d’autres termes, le tilt dû à la présence

de la cavité dépend de sa forme et non pas de sa taille.

Comme on a rarement des cas simples de géométrie, on peut estimer ces effets de cavité

en utilisant une méthode par éléments finis. Harrison (1976) a regardé le cas d’une cavité

de section carrée, il met en évidence le fait qu’une petite irrégularité dans la surface plane

d’un tunnel de section carrée peut localement engendrer des tilts importants. Pour des

tunnels de longueur finie, les déformations dépendent du rapport diamètre (ou facteur de

forme) sur la longueur du tunnel. Les effets perturbateurs sont les moins importants au

centre du tunnel et loin des extrémités du tunnel (Harrison, 1976; Itsueli et al., 1975). Et

on peut donc réduire ces effets de cavité en plaçant judicieusement les instruments ; ceci

n’est pas le cas pour les effets liés à la topographie ou à la géologie locale.

3.2 Effet de la topographie

La topographie locale de la station est rarement plate, et ceci introduit des perturbations

appelées ”effets de topographie”, qui impliquent elles aussi un couplage tilt-déformation.

Ces effets sont souvent estimés en utilisant les éléments finis ou toute autre méthode

numérique afin de pouvoir prendre en compte la forme complexe de la topographie, et

peuvent être importants en terme de tilt ou de déformation (Harrison, 1976; Emter et

Zürn, 1985).
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En utilisant un problème 2D en élasticité plane pour une topographie de forme arbitraire

mais avec des petites pentes (basé sur les travaux de McTigue et Mei (1981); McTigue

et Stein (1984) sur l’effet d’une surface libre irrégulière sur le champs de contraintes),

Meertens et Wahr (1986) ont montré que si on soumet une topographie à un champ de

déformation à l’infini (dans notre cas celui de la marée terrestre), pour le tilt, le couplage

entre champ de déformation et inclinaison se fait au travers de la valeur de la pente locale

de la topographie ; plus la pente de la topographie est importante et plus le couplage est

important. Ceci est aussi vrai pour les déformations cisaillantes. Et donc pour ces variables,

l’effet est maximum là où la pente est maximale, et cet effet est limité à la zone de topo-

graphie. Pour le déplacement vertical à la surface de la topographie, le couplage avec le

champ de déformation est lié à l’élévation du point (c’est-à-dire à son altitude), et il est

donc aussi limité à la topographie. Pour les déplacements horizontaux et les déformations

horizontales, l’effet est un peu plus étendu spatialement, et n’est pas limité à la topogra-

phie.

En utilisant une topographie 2D simple sinusöıdale, ces auteurs ont montré que la déforma-

tion horizontale axiale est diminuée au sommet de la topographie et amplifiée au pied de la

topographie. Des résultats similaires ont été trouvés par Harrison (1976) par modélisation

par différences finies en considérant des topographies différentes (vallée à fond plat bordée

par des rides, vallée en forme de V, plateau, colline,...), cet auteur trouve toujours une

diminution des déformations sur les flancs des vallées, sur les flancs ou aux sommets des

topographies, et une amplification dans la vallée ou au pied de la topographie, avec une

extension spatiale plus grande que la topographie, jusqu’à une longueur d’onde (de la to-

pographie) au delà de l’extension horizontale de la topographie. Sato et Harrison (1990)

ont trouvé des résultats similaires concernant la topographie à la station Esashi, avec en

plus une amplification des déformations au niveau de l’entrée du tunnel dans lequel sont

installés les instruments.

Ces effets ne peuvent souvent pas être réduits lors de l’installation des instruments, contrai-

rement aux effets de cavités qui peuvent être réduits en plaçant les instruments loin des

parois de la cavité, ou au centre du tunnel et loin de ses extrémités. La topographie peut

avoir un effet allant jusqu’à 50% des marées terrestres, mais dans la plupart des cas, l’effet

de topographie est de l’ordre de 10-25% comme pour les effets liés à la géologie locale

(Berger et Beaumont, 1976).

3.3 Les effets dus aux inhomogénéités du milieu

La présence d’inhomogénéités (fractures, filon,...) induit aussi une modification du

champ local de déformation et donc du tilt. La variation latérale des propriétés élastiques

va aussi avoir un effet. Par exemple, près d’une interface entre 2 types de roches de pro-
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priétés élastiques très différentes, les effets peuvent être importants (Berger et Beaumont,

1976). Ces effets sont souvent plus difficiles à quantifier, du fait d’une mauvaise connais-

sance de ces inhomogénéités et des propriétés élastiques de la croûte autour de la station.

Ces effets sont généralement pris en compte par des méthodes numériques en intégrant,

par exemple, les données sismiques et/ou géologiques disponibles dans les environs de la

station (Sato et Harrison, 1990).

3.4 Les effets dus à la présence des océans

Comme on l’a déjà précisé, dans le contexte de cette étude, le mot tilt est associé à

des mesures d’inclinaison par rapport à la direction définie par la gravité locale, tel qu’elle

est mesurée par exemple avec des inclinomètres classiques ou des sismomètres horizontaux.

Pour ce qui est de l’effet des océans, le tilt mesuré peut avoir deux origines :

– le tilt dû à la déformation de la surface de la Terre sous la surcharge océanique.

– le tilt lié au changement de direction du vecteur de gravité dû à l’attraction gravita-

tionnelle directe des marées océaniques.

L’effet de la surcharge océanique est important sur les tilts pour les stations proches

de la mer ; le tilt peut alors être supérieur au tilt dû à la marée solide. L’effet est moins

important sur la gravité que sur les tilts, cet effet est en général pris en compte en utili-

sant des modèles de surcharges océaniques (par exemple FES99, NAO99, ...). Les sources

d’erreurs de la prise en compte de l’effet océanique par ces modèles de déformation due à

la charge océanique peuvent être liées au manque de détails de la topographie du plancher

océanique et des courants, la limitation de la taille de la grille utilisée pour approximer la

côte pour le calcul.

De plus, les propriétés élastiques de la croûte et du manteau supérieur dans la zone étudiée

déterminent le comportement de la croûte sous l’effet de la surcharge, et donc la connais-

sance insuffisante de ces propriétés peut aussi introduire une imprécision supplémentaire.

On peut utiliser ces surcharges océaniques pour l’étude de ces propriétés (Beaumont et

Lambert, 1972; Baker, 1980), mais ceci n’est pas l’objet de notre étude.

3.5 Les perturbations atmosphériques et hydrologiques

3.5.1 Les perturbations atmosphériques

Aux longues périodes, les perturbations atmosphériques sont relativement importantes.

Les perturbations sont de plusieurs types : la surcharge atmosphérique (qui comprend l’at-

traction gravitationnelle des masses d’air, la flexure du sol et la redistribution de masses à

l’intérieur de la Terre due à cette flexure) et le vent. Des variations de pression ou des vents
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engendrent des déformations à la surface de la Terre, et par là-même peuvent engendrer

des tilts importants.

L’attraction gravitationnelle par les masses d’air est le principal effet sur les capteurs

verticaux ; des contributions complémentaires sont dues au déplacement vertical lié à la

surcharge atmosphérique, et à la variation de la gravité due à la redistribution des masses

dans la Terre sous l’effet de la surcharge atmosphérique (voir par exemple Müller et Zürn,

1983; Rabbel et Zschau, 1985; Neumann et Zürn, 1999). Ces contributions complémentaires

sont de signe opposé à l’effet de l’attraction gravitationnelle.

Une mesure de la pression à l’aide d’un baromètre peut permettre une première correc-

tion de l’effet de la pression sur les données, comme on le verra par la suite. Une simple

admittance entre 3 et 4 nm/s2/hPa est suffisante pour réduire une majeure partie de ces

effets (Crossley et al., 1995) ; une admittance variant légèrement avec la fréquence peut

améliorer un peu la réduction de ces effets dans les données des capteurs verticaux. Ces

corrections sont d’autant plus efficaces que les effets de pression sont importants.

Pour les sismomètres STS-1 horizontaux, une simple admittance n’est plus suffisante

pour réduire de façon significative les effets de la pression atmosphérique ; sauf dans

quelques cas, une admittance peut permettre de réduire une partie de l’effet de la pression

atmosphérique (par exemple Beauduin et al. (1996)). Weise et al. (1999) ont comparé l’ef-

fet de la pression locale et des gradients de la pression (en utilisant 2 stations en Finlande

séparés de 500km), et ils ont observés une meilleure corrélation avec la pression locale, ex-

pliquant ceci par la proximité de l’océan. Dans les régions côtières, il y a une complication

supplémentaire dans la surcharge élastique due à l’interaction entre l’atmosphère et les

océans qui est reliée à l’hypothèse IBO (Inverted Barometric Ocean) (Wunsch et Stammer,

1997).

Zürn et al. (2007) ont utilisé la pression atmosphérique locale pour corriger une partie

des perturbations de pression sur les données horizontales de la station BFO (Allemagne).

Ils utilisent deux modèles simples pour l’atmosphère : un modèle avec une surcharge at-

mosphérique homogène qui varie dans le temps (qui implique une simple admittance entre

pression et accélération horizontale) et un modèle d’un front d’onde plan vertical qui se

propage (ce qui implique une admittance entre le tilt et la transformée de Hilbert de la pres-

sion locale). L’efficacité d’une telle correction dépend des périodes temporelles considérées,

mais une première correction de pression peut être ainsi réalisée comme on le verra plus

tard.

Pour faire une correction de ces effets de façon satisfaisante, il faudra avoir un champ de

pression précis autour de la station, par exemple en installant un réseau de baromètres

autour de la station pour permettre le calcul d’une surcharge atmosphérique.
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Des études utilisant une modélisation par éléments finis, ont étés faites pour essayer de

comprendre les mécanismes de transfert des perturbations de pression atmosphérique sur

les instruments horizontaux (extensomètres et sismomètres). Une bonne compréhension de

ces mécanismes de transfert et de leur importance permettrait une meilleure correction de

ces effets. Kroner et al. (2005) ont montré, entres autres, l’effet important de la topographie

dans le transfert des perturbations de la pression atmosphérique aux instruments.

3.5.2 Les perturbations d’origine hydrologique

D’autres perturbations peuvent être causées par des phénomènes hydrologiques (e.g.

Weise et al., 1999; Zadro et Braitenberg, 1999; Harnisch et Harnisch, 2002). Ces pertur-

bations induites par les effets hydrologiques sur les instruments sont complexes. Ils sont

liés entre autres aux effets induits par les précipitations, par les variations de niveaux des

nappes d’eaux souterraines, et par l’humidité présente dans le sol. Les relations qui existent

entre ces différents paramètres sont complexes, et la plupart du temps non linéaires ; de plus

ces phénomènes dépendent fortement des propriétés des roches et de l’hydrologie locale. A

ceci s’ajoutent des variations hydrologiques plus globales et saisonnières. Ces perturbations

ont donc une large gamme de fréquences de quelques heures à plusieurs années. Ces per-

turbations ne sont pas considérées dans cette étude, mais peuvent probablement expliquer

une partie des signaux présents dans les résidus obtenus dans l’étude qui suit. Seul l’effet

de la pression atmosphérique sera considéré dans cette étude.

4 Rappels théoriques

Le programme de traitement de données de la marée terrestre Eterna (Wenzel, 1996) est

utilisé pour calculer les signaux synthétiques dus aux marées terrestres pour un modèle de

Terre élastique, à symétrie sphérique, sans rotation (SNREI) en considérant un problème

quasi-statique. Le potentiel des marées, la gravité, les inclinaisons, les déplacements ho-

rizontaux et verticaux, et les différentes composantes de la déformation sont calculés en

utilisant le catalogue des marées de Hartman et Wenzel (1995a,b) et un jeu de paramètres

pour les marées (estimés ou observés) pour chaque onde de marée considérée. La figure 6

montre un exemple de ces signaux synthétiques calculés avec Eterna ; tous ces signaux ne

sont clairement pas indépendants temporellement.
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Fig. 6 – Signaux synthétiques de la marée terrestre obtenus avec Eterna à la station BFO (Black Forest Observatory,
Allemagne), pour le mois de janvier 2000.
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On cherche à déterminer parmi ces signaux ceux qui sont indépendants temporellement

(c’est-à-dire ceux qui ne peuvent pas s’écrire comme une combinaison linéaire des autres

signaux).

On a vu dans l’équation (5) que le potentiel de marée V peut s’exprimer comme un

développement en harmoniques sphériques. Dans le cas de la Terre, ce potentiel est princi-

palement dominé par le degré n = 2 (environ 98%) (Melchior, 1966). En effet, si on regarde

l’expression du potentiel de marée donnée par l’équation (1), le terme de degré n + 1 est

plus petit que le terme de degré n par un facteur r/ρ. Donc, à la surface terrestre, un terme

lunaire de degré 3 est environ 62 fois plus petit qu’un terme de degré 2 et un terme solaire

est environ 25 000 fois plus petit qu’un terme de degré 2 ; les termes de degrés supérieurs

sont négligeables, et on les négligera dans cette étude.

Pour un degré n fixé, les signaux observables de marée peuvent s’écrire à partir des

nombres de Love-Shida hn, kn et ln (Melchior, 1966; Wilhelm et Zürn, 1984) ; en effet, les

inclinaisons, les déformations et la gravité sont proportionnelles à de simples combinaisons

linéaires de ces nombres (dans les expressions suivantes, θ et λ sont respectivement la

colatitude et la longitude du point d’observation, et g(r) est la gravité à distance r du

centre de la Terre) :

– déplacement radial :

un(r, θ, λ) =
hn(r)

g(r)
Vn(r, θ, λ)

– déplacements horizontaux :

vn(r, θ, λ) =
ln(r)

g(r)

∂Vn(r, θ, λ)

∂θ
dans la direction NS

wn(r, θ, λ) =
ln(r)

g(r) sin(θ)

∂Vn(r, θ, λ)

∂λ
dans la direction EW

– gravité :

gn(r, θ, λ) = δn(r)
∂Vn(r, θ, λ)

∂r

où δn(r) = 1 +
2

n
hn(r) − n+ 1

n
kn(r) est le facteur gravimétrique

– inclinaison NS :

aNS(r, θ, λ) = γn(r)
1

rg(r)

∂Vn(r, θ, λ)

∂θ

où γn(r) = 1 + kn(r) − hn(r) est le facteur d’inclinaison
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– inclinaison EW :

aEW (r, θ, λ) = γn(r)
1

rg(r) sin(θ)

∂Vn(r, θ, λ)

∂λ

– déformations :

εrr(r, θ, λ) =

{

dhn(r)

dr
+ hn(r)

(

n

r
− 1

g

dg(r)

dr

)}

1

g(r)
Vn(r, θ, λ)

εθθ(r, θ, λ) =
1

r

{

hn(r)

g(r)
Vn(r, θ, λ) +

ln(r)

g(r)

∂2Vn(r, θ, λ)

∂θ2

}

ελλ(r, θ, λ) =
1

r

{

ln(r)

g(r) sin(θ)

(

cos(θ)
∂Vn(r, θ, λ)

∂θ
+

1

sin(θ)

∂2Vn(r, θ, λ)

∂λ2

)}

+
1

r

hn(r)

g(r)
Vn(r, θ, λ)

εrθ(r, θ, λ) =
1

2

{

hn(r) + r
dln(r)

dr
− ln(r)

(

1 +
r

g(r)

dg(r)

dr

)}

1

rg(r)

∂Vn(r, θ, λ)

∂θ

+
1

2

ln(r)

g(r)

∂2Vn(r, θ, λ)

∂r∂θ

εrλ(r, θ, λ) =
1

2

{

hn(r) + r
dln(r)

dr
− ln(r)

(

1 +
r

g(r)

dg(r)

dr

)}

1

rg(r) sin(θ)

∂Vn(r, θ, λ)

∂λ

+
1

2

ln(r)

g(r)

∂2Vn(r, θ, λ)

∂r∂λ

εθλ(r, θ, λ) =
ln(r)

rg(r)

∂2

∂θ∂λ

(

Vn(r, θ, λ)

sin(θ)

)

Dans ces expressions, Vn est une fonction de r, θ, λ et des éléments orbitaux des corps

générateurs des marées (principalement Lune et Soleil). Les variations temporelles sont dues

aux variations des éléments orbitaux du corps perturbateur, et sont incluses dans le poten-

tiel de marée Vn(r, θ, λ). En d’autres termes, la variable temps est ”cachée” dans le potentiel

Vn, et ses dérivées spatiales. Par conséquence, comme on cherche les signaux indépendants

temporellement, il faut étudier l’indépendance des 10 termes suivants : Vn(r, θ, λ), ∂Vn(r,θ,λ)
∂r

,
∂Vn(r,θ,λ)

∂θ
, ∂Vn(r,θ,λ)

∂λ
, ∂2Vn(r,θ,λ)

∂r2 , ∂2Vn(r,θ,λ)
∂θ2 , ∂2Vn(r,θ,λ)

∂λ2 , ∂2Vn(r,θ,λ)
∂r∂θ

, ∂2Vn(r,θ,λ)
∂r∂λ

, et ∂2Vn(r,θ,λ)
∂θ∂λ

.

Comme le montrent ces expressions, les termes aNS(r, θ, λ) et vn(r, θ, λ) ont la même

variation temporelle car ils sont tous les deux proportionnels à ∂Vn(r,θ,λ)
∂θ

. La même remarque
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peut être faite pour les termes aEW (r, θ, λ) et wn(r, θ, λ) qui sont tous les deux proportion-

nels à ∂Vn(r,θ,λ)
∂λ

.

De plus, à l’intérieur de la Terre, le potentiel de marée peut être exprimé de la façon sui-

vante : Vn(r, θ, λ) =
(

r
R

)n
fn(θ, λ), où R est le rayon terrestre.

Ceci implique que ∂Vn(r,θ,λ)
∂r

= n
r
Vn(r, θ, λ), ∂2Vn(r,θ,λ)

∂r∂θ
= n

r
∂Vn(r,θ,λ)

∂θ
, ∂2Vn(r,θ,λ)

∂r∂λ
= n

r
∂Vn(r,θ,λ)

∂λ
, et

∂2Vn(r,θ,λ)
∂r2 = n(n−1)

r2 Vn(r, θ, λ). Par conséquent les termes Vn(r, θ, λ), gn(r, θ, λ), un(r, θ, λ) et

εrr(r, θ, λ) ont tous la même variation temporelle. Le terme εrθ(r, θ, λ) est proportionnel à
∂Vn(r,θ,λ)

∂θ
et a donc la même variation que aNS(r, θ, λ) et vn(r, θ, λ) ; et le terme εrλ(r, θ, λ) est

proportionnel à ∂Vn(r,θ,λ)
∂λ

et a la même variation temporelle que aEW (r, θ, λ) et wn(r, θ, λ).

Dans le cas d’un modèle de Terre élastique et isotrope, les contraintes et les déformations

peuvent être reliées par la loi de Hooke :

σij = λ(εrr + εθθ + ελλ)δij + 2µεij (10)

De plus, à la surface de la Terre, les conditions de frontières σrr = σrθ = σrλ = 0 sont

vérifiés. Ce qui implique d’après la loi de Hooke :

εrθ = εrλ = 0 et εrr = − λ

λ+ 2µ
(εθθ + ελλ) (11)

En conclusion, parmi ces 12 observables, on trouve 5 groupes de variables indépendantes

temporellement (comme mentionné plus haut, ceci est vrai pour le degré 2 des marées).

On peut sélectionner par exemple :























aNS , vn, εrθ

aEW , wn, εrλ

εθθ

ελλ

εθλ

ou























Vn, gn, εrr, un

aNS , vn, εrθ

aEW , wn, εrλ

εθθ

εθλ

Par la suite, il sera utilisé principalement des sismomètres, et on notera donc aZ

l’accélération verticale (ou gravité) au lieu de gn. Le choix des groupes est arbitraire,

mais leur nombre sera toujours le même. Dans la suite de cette étude, on utilise un signal

représentatif par groupe pour construire une base. Le choix de cette base dépend de ce que

l’on cherche à étudier ; on utilisera les 2 bases suivantes : A : (aNS , aEW , aZ , εθθ, εθλ) et

B : (aNS , aEW , εθθ, ελλ, εθλ). Ces 2 bases ne sont pas orthogonales ; on aurait pu les rendre

orthogonales par une procédure de Schmidt, mais on a préféré conserver des signaux ayant

une signification physique.
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5 Données et résultats

5.1 Instruments et données

Les données utilisées dans cette étude proviennent à la fois de sismomètres large-bande

(STS-1), de gravimètres supraconducteurs et d’inclinomètres. Les données de pression at-

mosphérique sont aussi utilisées lorsqu’elles sont disponibles. Les gravimètres et les incli-

nomètres sont largement utilisés pour étudier les marées. Cependant bien que les marées

terrestres soient hors de leur bande de périodes d’utilisation traditionnelle, les sismomètres

large-bande peuvent aussi être sensibles aux périodes des marées terrestres comme l’a

montré Pillet et al. (1994). Ces auteurs ont utilisé le canal POS (qui représente la sortie

de position de la masse et qui est directement proportionnelle à l’accélération du sol à

longue période) pour comparer les sismomètres STS-1 verticaux et les gravimètres dans les

bandes diurnes et semi-diurnes. Les marées terrestres sont correctement enregistrées par les

sismomètres ; mais une fois les marées enlevées du signal, les résidus sont 10 fois plus im-

portants comparés á ceux des gravimètres. On retrouvera cette différence de résidus entre

les sismomètres et les gravimètres dans cette étude et notamment dans la partie concernant

les effets de pression atmosphérique.

La figure 7 montre une comparaison des données de la composante verticale d’un STS-1 (en

utilisant la sortie VBB, proportionnelle à la vitesse) et celles d’un gravimètre supraconduc-

teur à Matsushiro (MAJO au Japon) ; les 2 signaux se superposent presque parfaitement,

la différence des deux signaux est fortement corrélée à la pression atmosphérique comme

le montre la figure 7b (voir aussi Freybourger et al. (1997)).

Dans cette étude, on utilise la sortie VBB des sismomètres STS-1 et non la sortie POS. En

plus de l’accélération du sol, les sismomètres horizontaux enregistrent aussi le tilt dans sa

direction de sensibilité ; et ceci est plus particulièrement vrai à longues périodes, où la com-

posante inertielle devient insignifiante (Rodgers, 1968). La figure 8 montre la superposition

des données d’un inclinomètre et d’un STS-1 horizontal à la station de BFO (Black Forest

Observatory, Allemagne) après avoir corrigé des réponses instrumentales. Les données des

2 instruments sont en bon accord, spécialement pour la composante EW ; les différences

d’amplitude pour la composante NS sont dues à un effet de cavité différent entre les deux

instruments comme on le verra par la suite.

Comme les composantes horizontales des sismomètres sont sensibles à la fois à l’accéléra-

tion du sol et au tilt, elles sont souvent plus bruitées que les composantes verticales. Par

conséquent, les marées sont souvent moins bien retrouvées sur les composantes horizontales

que sur les verticales. Ceci explique pourquoi pour une des stations étudiées (MAJO), une

des composantes a un nombre réduit de séries étudiées, car les séries trop bruitées ont été

supprimées.
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Fig. 7 – (a) Comparaison des enregistrements d’un sismomètre STS-1 vertical et d’un
gravimètre supraconducteur à Matsushiro (Japon). (b) Différence entre les deux enregis-
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Comme les sismomètres ne sont généralement pas utilisés pour étudier les marées, une des

difficultés majeures pour cette étude est de trouver de longues séries temporelles continues,

d’une durée d’au moins 1 mois sans interruption. On a aussi besoin de stations avec un

niveau de bruit suffisamment faible à longue période et si possible des stations où il y a à la

fois des sismomètres STS-1 et un baromètre pour pouvoir faire des corrections de pression

atmosphérique. Certaines stations présentent une composante diurne supplémentaire liée

à la température rendant l’étude des marées impossibles ; ces stations ont été exclues de

cette étude.

Dans cette étude, on a finalement considéré les données des stations suivantes : BFO

(Black Forest Observatory, Allemagne), GNI (Garni, Arménie) et MAJO (Matsushiro,

Japon). On filtre les données des gravimètres, sismomètres et des inclinomètres avec un

filtre passe-bande entre 3 heures et 7 jours. Avant filtrage, la moyenne des signaux est

enlevée et une fenêtre de Hanning est appliquée. Les plus gros séismes sont éliminés des

séries temporelles utilisées.

5.1.1 Gravimètre supraconducteur

Les instruments utilisés sont des gravimètres supraconducteurs du réseau GGP (Global

Geodynamics Project, http ://www.eas.slu.edu/GGP/ggphome.html). Cet instrument a

une faible dérive instrumentale (quelques dizaines de nm/s2 par an) et une grande précision

(de l’ordre de 10−2 nm/s2) ; il utilise une sphère supraconductrice en lévitation dans un

champ magnétique stable crée par deux bobines à induction, plutôt qu’un ressort mécanique

comme pour les gravimètres classiques. Les mouvements verticaux de la sphère, induits par

des variations de la gravité, sont détectés par des mesures capacitives et sont compensés

par l’injection d’un courant dans une bobine d’asservissement ; ce courant est proportionnel

aux variations de la pesanteur. L’état de supraconduction (pas de perte par effet Joule)

est maintenu en plongeant l’ensemble dans un bain d’hélium liquide à une température

de 4.2 K. Le gravimètre supraconducteur couvre une très large gamme de fréquences al-

lant de quelques minutes à plusieurs années, permettant ainsi l’étude, entre autres, du

mouvement du pôle, des marées, des modes propres de la Terre, de l’interaction Terre-

océan-atmosphère.

La réponse est plate en accélération et est définie par une constante (facteur de conversion

entre le voltage et les variations de gravité en microgals) et un déphasage déterminé par

étalonnage.

Différentes études ont été faites sur le niveau de bruit de ces instruments dans les bandes

diurnes, semi-diurnes, subsismiques et dans la bande des modes propres, et plusieurs en

comparaison avec les sismomètres large-bande et notamment les STS-1 (Banka et Crossley,
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1999; Rosat et al., 2002; Widmer-Schnidrig, 2003). Ces études montrent que les gravimètres

supraconducteurs ont un meilleur niveau de bruit que les sismomètres dans les bandes

diurnes, semi-diurnes et subsismiques (1-6h), et ils sont compétitifs avec les sismomètres

STS-1 dans la bande des modes propres, principalement pour des fréquences inférieures à 1

mHz. Pour des périodes supérieures à 1 mHz, les gravimètres supraconducteurs présentent

un niveau de bruit supérieur aux sismomètres les moins bruités.

5.1.2 Sismomètre STS-1

Ce sismomètre (Wielandt et Streckeisen, 1982; Wielandt et Steim, 1986) est un capteur

large bande avec un système d’asservissement qui permet de maintenir la masse proche

de sa position d’équilibre par une force de contre-réaction. Il a une fréquence propre de

360 s. L’étude de Berger et al. (2004) sur le niveau de bruit sismique (sur une année de

données de 118 stations des réseaux sismologiques globaux) a montré que les sismomètres

les moins bruités à longues périodes (supérieures à 100 s) sont les STS-1, comparés aux

autres sismomètres, et notamment comparés aux STS-2 et aux sismomètres large bande

de puits. D’autres études ont aussi montré la qualité de ces instruments à longue période

(par exemple Beauduin et al., 1996; Freybourger et al., 1997).

Comme on utilise la sortie VBB du STS-1, la réponse en vitesse est plate pour des

fréquences au dessus de la fréquence propre (1/360 Hz) et proportionnelle au carré de la

fréquence en dessous ; et la réponse en accélération est proportionnelle à la fréquence à des

périodes supérieures à 360 s (voir Figure 9), et donc aux périodes auxquelles on s’intéresse

ici. Par conséquence, pour retrouver l’accélération vraie, il suffit simplement d’intégrer les

données brutes et de normaliser par la constante appropriée calculée à partir de la réponse

instrumentale. Il est cependant important de retenir que la résolution diminue avec la

fréquence.

Un système linéaire invariant dans le temps (tel qu’un sismomètre) a une réponse qui

peut être décrite par les pôles et les zéros de la transformée de Laplace de sa réponse

impulsionnelle. La transformée de Laplace d’une fonction f(t) est définie par :

f(s) =

∫

∞

0

f(t)e−stdt (12)

Soit x(t) le signal d’entrée du système linéaire ; le signal de sortie y(t) du système s’écrit

sous la forme suivante :

y(t) = x(t) ∗ h(t) (13)

où h(t) est la réponse impulsionnelle du système, et ∗ représente la convolution. Si on prend

la transformée de Laplace de cette relation, on peut écrire la fonction de transfert dans le
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domaine de Laplace :

H(s) =
Y (s)

X(s)
(14)

les fonctions Y (s) et X(s) étant des polynômes de s, on peut les factoriser, on a alors une

fonction de transfert de la forme :

H(s) = K
Πm

i=1(s− zi)

Πn
j=1(s− pj)

(15)

où K est une constante, zi sont les zéros et pj sont les pôles. Comme la réponse est causale,

les pôles sont tels que Re(pj) < 0 (où Re représente la partie réelle). Comme les coefficients

des 2 polynômes sont réels, les pôles et zéros sont soit réels, soit par paires de complexes

conjuguées.

Pour le sismomètre STS-1, la réponse en accélération à longue période (période des marées,

c’est-à-dire ω tendant vers 0) est de la forme :

H(s) = Cs (16)

où C est une constante calculée à partir des pôles et des zéros, et de la constante de gain :

C = K
Πm

i=1zi

Πn
j=1pj

(17)

Donc en pratique à très longues périodes, pour avoir l’accélération, il suffit simplement

d’intégrer le signal VBB et de le diviser par cette constante C.

5.1.3 Inclinomètre

Par définition, les inclinomètres et les sismomètres horizontaux enregistrent la même

chose, c’est-à-dire à la fois l’accélération du sol et le tilt dans leur direction de sensibilité.

Tout capteur horizontal qui utilise g pour définir la verticale est incapable de distinguer

entre l’accélération horizontale du sol et la contribution de g liée au tilt. Quand le sis-

momètre subit un tilt de δψ, l’effet induit est équivalent à une accélération apparente de

g sin δψ, comme le montre la figure 10.

Le tilt est généralement exprimé en radians ou en secondes d’arc ; par la suite, les enre-

gistrements des inclinomètres sont convertis en accélération horizontale pour comparaison

avec les sismomètres horizontaux, en multipliant par la valeur de la gravité locale g (car

les tilts enregistrés sont petits). A la station de BFO, les inclinomètres NS et EW sont des

pendules du types ASKANIA (inclinomètre de puits).



34

Fig. 10 – Effet induit par le tilt d’un capteur horizontal. Un tilt d’angle δψ est équivalent
à une accélération horizontale de g sin δψ (figure extraite de Aki et Richards (1980).

5.2 Analyse des données

On a vu que, si les effets locaux sont présents, ils sont systématiques et impliquent

un fort couplage entre les différents observables du champ de déformation élastique. Pour

mettre en évidence ce couplage, on a modélisé chaque observable (c’est-à-dire l’accélération

verticale, et les inclinaisons EW et NS) comme une combinaison linéaire des signaux

synthétiques qui sont indépendants temporellement :

y(t) =
n
∑

i=1

cibi(t) (18)

où n est le nombre d’éléments de la base (c’est-à-dire base A ou B), y est une série

temporelle des données, bi sont les éléments de la base et ci sont les coefficients recherchés.

Dans la section 4, on a trouvé 5 groupes de signaux qui sont théoriquement indépendants

dans le temps. Dans cette section, on se propose de tester cette indépendance numériquement.

Si on considère les signaux b1, b2, . . . , bp représentés par leurs séries temporelles, ils sont

indépendants temporellement si la relation suivante est vérifiée :

Bc = 0 ⇐⇒ c = 0 (19)
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où les colonnes de B sont les séries temporelles discrètes des données et c est un vecteur de

coefficients. Ceci revient à chercher la non-singularité de BtB (c’est-à-dire det(BtB) 6= 0,

voir annexes).

La figure 11 montre les valeurs propres de cette matrice pour différentes combinaisons

des signaux synthétiques de marée terrestre à la station BFO calculés avec Eterna. Il

peut être noté que pour une base de 5 signaux synthétiques, il y a une très petite valeur

propre. De plus, quand les signaux sont filtrés entre 3 heures et 7 jours (par conséquent

enlevant l’onde de marée de période 13.66 jours), la petite valeur propre devient presque

nulle. Dans ce cas, on trouve 4 groupes de signaux temporellement indépendants ; comme

précédemment, on peut choisir un signal par groupe pour construire une base ; par exemple,

les bases A et B sont réduites à : A : (aNS , aEW , az, εθλ) et B : (aEW , εθθ, ελλ, εθλ). Sur la

base B, l’inclinaison NS et la gravité peuvent s’écrire comme une combinaison linéaire

des 2 déformations horizontales εθθ et ελλ, excepté pour une composante longue période

(environ 13.66 jours), plus grande pour l’inclinaison NS que pour la gravité. On peut faire

la même remarque si on décompose les 2 déformations horizontales sur la base A. Par

conséquent, ces bases expliquent les signaux synthétiques à l’exception d’une composante

longue période (plus grande que 13.66 jours), mais les sismomètres STS-1 sont trop bruités

à ces périodes et limités en résolution pour permettre son observation.

Ce comportement observé à BFO est pratiquement similaire à celui d’autres stations ;

on a toujours une petite valeur propre pour une base à 5 éléments, les autres valeurs

propres pouvant avoir des valeurs différentes en fonction de la latitude de la station (pas

de dépendance en longitude). La figure 12 montre la variation de ces valeurs propres en

fonction de la latitude (de 80◦N à 80◦S par pas de 20◦, sauf à l’équateur où on a considéré

deux points de part et d’autres (±2◦)) ; on a un comportement similaire à ce que l’on a

observé à BFO, sauf lorsqu’on s’approche des pôles et de l’équateur. Ceci est lié à une

différence de la variation des ondes diurnes, semi-diurnes et longues périodes et de la va-

riation de leurs importances respectives en fonction de la latitude.

Comme le montre la figure 3, au niveau de l’équateur, le potentiel de marée (qui a la

même variation géographique que la composante verticale de la force de marée) ne contient

pas d’ondes de marées diurnes, mais des ondes semi-diurnes à leur maximum, bien plus

importantes que les ondes longue période. Or le potentiel de marées s’écrit de façon générale

sous la forme :

V m
n (r, θ, λ) =

∑

k

V mk
n (r)Gm

n (θ)

∣

∣

∣

∣

cos
sin

(mλ− Φk) (20)

où la somme sur k prend en compte les différentes ondes semi-diurnes (m = 2), diurnes

(m = 1) ou longues périodes (m = 0) ; pour m = 0 ou 2, c’est un cosinus qui rentre dans

les expressions et pour m = 1 c’est un sinus. Les expressions de Gm
n (θ) et de ces dérivées
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Fig. 11 – Valeurs propres de la matrice BtB pour différentes combinaisons des si-
gnaux synthétiques des marées terrestres calculés avec Eterna : (a) (aNS , aEW , aZ , εθλ),
(b) (aEW , εθθ, ελλ, εθλ), (c) (aNS , aEW , εθθ, ελλ, εθλ), (d) (aZ , aNS , aEW , εθθ, εθλ), (e)
(aZ , aNS , aEW , ελλ, εθλ), (f) (aNS , aEW , aZ , εθθ, ελλ, εθλ). Chaque couleur correspond à une
période différente de longueur de 1 ou 2 mois entre 1999 et 2002 pour la station BFO
(Black Forest Observatory, Allemagne).
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Gm
n (θ) dGm

n (θ)
dθ

d2Gm
n (θ)

dθ2

m = 0 (1 − 3 cos2 θ)/2 3 sin(2θ)/2 3 cos(2θ)
m = 1 sin(2θ) 2 cos(2θ) −4 sin(2θ)
m = 2 sin2 θ sin(2θ) 2 cos(2θ)

Tab. 2 – Expressions de la fonction géodésique Gm
n (θ) et de ses dérivées première et seconde

pour n = 2, et 0 ≤ m ≥ n.

pour n = 2 sont données dans le tableau 2. On peut remarquer qu’à l’́equateur (θ = π/2),

le potentiel de marées, ses dérivées par rapport à λ et sa dérivée seconde par rapport à θ ne

contiennent que des ondes semi-diurnes et longues périodes et que sa dérivée première par

rapport à θ ainsi que sa dérivée seconde par rapport à θ et λ ne contiennent que des ondes

diurnes. Si on se trouve à l’équateur, ∂2Vn

∂λ2 , qui ne comprend pratiquement que des ondes

semi-diurnes, est proportionnel à Vn car la dérivée seconde d’un cosinus est un cosinus. De

plus, le potentiel de marée vérifie :

△Vn = 0 ⇐⇒ 1

sin θ

∂2Vn

∂λ2
+

cos θ

sin θ

∂Vn

∂θ
+
∂2Vn

∂θ2
= −n(n + 1)Vn (21)

Or comme à l’équateur cos θ = 0, et que ∂2Vn

∂λ2 est proportionnel à Vn,
∂2Vn

∂θ2 est aussi pro-

portionnel à Vn. Il s’ensuit que l’on a seulement 4 éléments indépendants temporellement

à l’équateur (Vn, ∂Vn

∂θ
, ∂Vn

∂λ
et ∂2Vn

∂θλ
) ; mais dans ce cas, si on regarde les expressions des

déformations horizontales, on voit qu’on ne peut plus utiliser à la fois εθθ et ελλ pour

construire une base, car elles ont toutes les deux la même variation temporelle que le po-

tentiel de marée. Ceci explique donc pourquoi dans le panneau (b) de la figure 12, on a

une petite valeur propre proche de l’équateur (correspond aux 2 valeurs propres centrales

(±2◦S)), et on doit dans ce cas remplacer la base (aEW , εθθ, ελλ, εθλ) par (aEW , aNS , εθθ, εθλ).

Pour les autres latitudes, le passage de 5 à 4 éléments dans la base s’explique par le fait

que, dans les différentes expressions, un des termes est petit. En effet, dans l’expression

de la déformation ελλ, le terme 1
sin θ

∂2Vn(r,θ,λ)
∂λ2 est petit devant les autres termes ; on peut

vérifier ceci en prenant comme éléments de la base aZ qui est proportionnel à Vn, aNS

qui est proportionnel à ∂Vn

∂θ
et la déformation ελλ ; or, dans ce cas, si on cherche à vérifier

la non-singularité de BtB, on trouve une valeur propre petite comme le montre la figure

13. La déformation ελλ s’exprime donc pratiquement comme une combinaison linéaire de

Vn et ∂Vn

∂θ
. Ceci explique pourquoi on trouve que le tilt NS aNS s’exprime comme une

combinaison linéaire des deux déformations ελλ et εθθ. La figure 13 montre aussi que ce

terme 1
sin θ

∂2Vn(r,θ,λ)
∂λ2 a une influence croissante en allant de l’équateur aux pôles tout en

restant faible, et donc, avec une base à 4 éléments, on aura des résidus plus importants aux

pôles que proche de l’équateur et donc un 5e élément de base est peut être plus approprié

pour les stations proches des pôles.
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Fig. 12 – Variation en fonction de la latitude des valeurs propres de la ma-
trice BtB pour différentes combinaisons des signaux synthétiques calculés avec
Eterna : (a) (aNS , aEW , aZ , εθλ), (b) (aEW , εθθ, ελλ, εθλ), (c) (aNS , aEW , εθθ, ελλ, εθλ), (d)
(aZ , aNS , aEW , εθθ, εθλ), (e) (aZ , aNS , aEW , ελλ, εθλ), (f) (aNS , aEW , aZ , εθθ, ελλ, εθλ). Chaque
couleur correspond à une latitude différente comprise entre 80◦N et 80◦S avec un pas de
20◦, au niveau de l’équateur deux points ont été considérés (2◦N et 2◦S).
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stations situées à une longitude de 60◦E et à une latitude variant de 2 à 82 par pas de 10◦

(figure de droite).

Par la suite, comme on ne considérera ni de station proche de l’équateur ni proche des

pôles, on utilisera une base à 4 éléments. Finalement on décompose les données sur les

bases suivantes : A : (aNS , aEW , az, εθλ) ou B : (aEW , εθθ, ελλ, εθλ). Les deux bases donnent

le même niveau de résidus après décomposition, comme le montre la figure 14 qui représente

les résidus de décomposition des données de marée terrestre (en bleu : décomposition sur

la base A et en rouge : décomposition sur la base B). La différence observée entre les deux

résidus de la composante NS provient du fait que, pour cette composante, la décomposition

sur la base B ne permet pas d’expliquer une petite composante longue période (de l’ordre

de 15 jours), comme on le verra par la suite. Cependant les niveaux de résidus de la

décomposition sur les deux bases sont comparables, et on peut donc utiliser indifféremment

l’une ou l’autre des bases, en fonction de ce que l’on cherche à étudier.

On cherche 4 coefficients qui caractérisent un instrument dans une station à un empla-

cement donné. En effet, ces coefficients peuvent être différents pour 2 instruments proches

installés dans la même station à cause des effets de cavité, de topographie ou des effets

géologiques (Baker et Lennon, 1973; Baker, 1980; Emter et Zürn, 1985). Ces coefficients

peuvent être utilisés pour enlever ces effets des données, principalement pour les compo-

santes horizontales qui sont plus sensibles au tilt.

Les coefficients sont trouvés par un critère de moindres carrés en minimisant :

∫

(

y(t) −
∑

i

cibi(t)

)2

dt (22)
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Fig. 14 – Comparaison des résidus de la décomposition des 3 composantes (verticale (haut),
EW (centre), NS (bas)) du sismomètre STS-1 à la station BFO (Black Forest Observatory,
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Comme on utilise des séries temporelles discrètes, la solution à ce problème peut s’écrire

de la façon suivante (problème surdéterminé sans information a priori) :

c = (BtB)−1Bty (23)

où c est un vecteur de coefficients inconnus, B est une matrice dont les colonnes sont les

séries temporelles discrètes des signaux constituant la base, et y est la série temporelle

discrète de la composante des données que l’on cherche à étudier.

Les signaux de la base n’ont pas la même unité et pas nécessairement l’unité des données.

Par conséquent pour une meilleure comparaison des coefficients, on a choisi de les norma-

liser ; pour cela, on calcule les différentes séries temporelles nécessaires pour reconstruire

les données et leur importance (norme quadratique) dans le signal total :

cNi =

(

∑

j

(B(j, i) · ci)2

)1/2

(

∑

j

(
∑

k

B(j, k) · ck)2

)1/2
(24)

où l’indice j représente chaque échantillon de la série temporelle discrète. Comme la base

n’est pas orthogonale, la somme des coefficients trouvés n’est pas nécessairement 1 ; mais

dans tous les cas, elle est de l’ordre de l’unité.

La figure 15 montre la décomposition des signaux synthétiques sur les bases A et B pour

des périodes d’une longueur de 2 mois sur 3 années entre 2000 et 2002. Pour les signaux

présents explicitement dans la base, les coefficients sont stables sur toute la période et ont

une valeur de 1, ce qui correspond tout à fait à ce à quoi on s’attend. Pour les signaux

non présents explicitement dans la base, on a une petite variation des coefficients de la

décomposition sur toute la période concernée. Ces petites variations résultent du passage

de 5 à 4 éléments dans la base. L’existence d’une petite valeur propre si on considère 5

éléments dans la base ne permet pas une inversion fiable pour l’obtention des coefficients ;

cependant en considérant seulement 4 éléments dans la base, il y a une petite portion de

signal qui ne peut pas être expliquée par les éléments de la base pour les signaux qui ne

sont pas explicitement dans la base (ce qui est, par exemple, le cas pour le tilt NS ou la

composante verticale si on utilise la base B : (aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour la décomposition.

Cette figure montre aussi les petites variations des coefficients obtenus par décomposition

auxquelles on peut s’attendre en fonction de la présence explicite (ou non) de la composante

étudiée dans la base utilisée.
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5.3 Résultats et interprétations

De haut en bas, les figures 16, 19, 20, 21, 22, 25, 26, 27, 28, et 29 représentent les données

(courbe bleue) avec le résidu de la décomposition (courbe rouge), et la contribution de

chaque composante de la base à la reconstruction des données. Les valeurs des coefficients

c1, c2, c3 et c4 indiquées dans le coin inférieur droit du panneau correspondant sont les

coefficients normalisés obtenus par la décomposition. Les inclinaisons sont multipliées par

g et exprimées en m/s2. Le choix de la base est indiqué en haut de chaque figure.

5.3.1 Station GNI (Garni, Arménie)

Pour cette station, il n’y a pas de donnée de pression atmosphérique disponible, et donc

seulement les données des STS-1 sont utilisées. Cette station est un bon exemple pour com-

prendre le principe de la méthode. S’il n’y a pas d’effets perturbateurs (tels que les effets de

cavité, de topographie, de structures géologiques ou n’importe quel mécanisme impliquant

un couplage tilt-déformation), chaque composante est essentiellement équivalente au signal

synthétique correspondant. Les effets perturbateurs impliquant un couplage entre tilt et

déformation sont introduits comme une combinaison linéaire des autres éléments de la base

dans la reconstruction des données. Par exemple, on choisit la base A : (aNS , aEW , aZ , εθλ).

Dans un cas idéal, le tilt NS doit être décomposée seulement sur le premier élément de

la base avec un coefficient unitaire, le tilt EW sur le deuxième élément de la base, et

l’accélération verticale seulement sur le troisième élément, et rien sur le dernier élément

de la base. Pour la station de Garni, c’est pratiquement le cas, comme le montre la figure 16.
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Fig. 16 – Décomposition des 3 composantes du sismomètre STS-1 (de gauche à droite : tilt NS, tilt EW et accélération
verticale) sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour la station GNI (Garni, Arménie). Le premier panneau de chaque figure
montre les données (en bleu) et le résidu de la décomposition (en rouge), les autres panneaux montrent la contribution de
chaque signal de la base dans la reconstruction des données.
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Cinq périodes d’une durée de 1 à 2 mois ont été étudiées entre 1999 et 2001 ; la figure

17 montre les coefficients obtenus par la décomposition sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ).

En conclusion, il y a peu d’effets perturbateurs (effet de cavité ou topographique, inho-

mogénéités, ...), ou les perturbations ont des effets opposés et s’annulent. L’interprétation

de ces coefficients n’est pas facile quand la géométrie de la station, la position de l’instru-

ment, la topographie et la géologie locale ne sont pas connues ou sont complexes. Dans le

cas de Garni, les sismomètres STS-1 sont installés au centre d’une petite pièce le long d’un

tunnel de 200 m de long (Mori et al., 1994) comme le montre la figure 18 ; comme les ins-

truments sont installés au centre de la pièce, peu d’effets de cavité sont attendus (Harrison,

1976), et cela semble cohérent avec nos observations. Cependant la géométrie du tunnel est

complexe (existence de plusieurs tunnels, d’autres petites pièces à coté de celle contenant

les sismomètres) et la pièce, dans laquelle sont installés les sismomètres, est proche de

l’extrémité du tunnel principal, il est donc difficile d’estimer l’effet de cavité réel. De plus,

l’observatoire de Garni est sur le flanc Nord d’une étroite vallée d’orientation EW avec une

forte topographie, il est donc aussi difficile d’avoir une idée de l’effet réel de la topographie

sans calculs numériques. Cependant, nos observations montrent que ces perturbations sont

petites, ou agissent dans des sens opposés et donc s’annulent. Etant donné l’importance de

la topographie autour de la station, il semble plus probable que les effets perturbateurs se

compensent plutôt que l’inexistence d’effets perturbateurs. Mais cette station a l’avantage

de bien illustrer le principe de la méthode utilisée ici. De plus, on peut remarquer que la

composante EW est plus bruitée que les deux autres composantes. Ceci est peut-être dû à

des perturbations liées à la variation de la pression atmosphérique ou à un couplage entre

pression atmosphérique et topographie, mais sans données de pression, il est difficile de

conclure.

5.3.2 Station MAJO (Matsushiro, Japon)

La station de Matsushiro est à seulement 50 km de l’océan et est donc un bon exemple

pour voir l’effet de la surcharge océanique. Cette station comprend des sismomètres STS-1,

un gravimètre supraconducteur, des extensomètres et des données de pression atmosphérique.

Cette station a un bon rapport signal sur bruit et de longues séries temporelles continues

(entre 1 et 6 mois). Cependant, la composante NS est souvent plus bruitée que les deux

autres composantes ; donc pour toutes les périodes étudiées, seules 2 séries sont conservées

pour cette composante NS, contre 7 séries pour les composantes verticale et EW. Pour

cette station, on a aussi utilisé la base A : (aNS , aEW , aZ , εθλ), comme pour la station de

Garni.

Comme on l’a mentionné plus haut, pour les stations proches des côtes, il y a une impor-

tante perturbation liée à la surcharge océanique. Les océans sont à l’origine de plusieurs

effets : l’attraction des masses océaniques génère une déviation de la verticale, la surcharge
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Fig. 18 – Configuration des tunnels de l’observatoire sismologique de la station GNI. Les
sismomètres sont situés au centre de la pièce indiquée par un J. Le plafond de cette pièce est
à 67 m de profondeur en dessous de la surface du sol. Les longueurs indiquées sont en mètre.
L’altitude de la station est de 1575 m (communication personnelle de Dr. Akhverdian).
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des masses d’eau cause une flexure de la croûte terrestre, et cette déformation crée une

variation de la gravité. La surcharge océanique due aux marées est plus importante sur

les composantes horizontales que sur la verticale. En effet pour les stations proches de la

côte, les effets de la surcharge océanique sur les composantes horizontales peuvent être

plusieurs fois supérieurs aux marées terrestres elles-mêmes, (Beaumont et Lambert, 1972;

Baker, 1980; Weise et al., 1999).

Cependant, comme la surcharge océanique a les mêmes périodes que la marée terrestre,

la plus grande partie du signal lié à la surcharge océanique sera décomposée sur la base.

Dans ce cas, les coefficients ne peuvent pas être interprétés en terme d’effets de cavité, de

topographie ou de géologie, car l’effet de la surcharge océanique est aussi contenu dans

ces coefficients. Les coefficients obtenus avec ou sans correction de l’effet de la surcharge

océanique sont très différents (voir les figures 21, 22 et 23). En effet, le signal dû à la sur-

charge océanique est artificiellement décomposé sur l’inclinaison EW et la gravité dans le

cas des composante EW et verticale. Le calcul des surcharges océaniques inclinométriques

nécessite un modèle précis de la côte en raison de la sensibilité aux propriétés élastiques

de la croûte et de la géométrie de la côte. Dans cette étude, on utilise le modèle de sur-

charge océanique liée aux marées appelé NA099b (Matsumoto et al., 2000) pour corri-

ger les données de ces effets ; le choix du modèle de surcharge océanique provient d’une

étude récente sur la validation des modèles océaniques sur les gravimètres supraconduc-

teurs du réseau GGP (Global Geodynamic Project) (Boy et al., 2003), mais le choix du

modèle océanique a seulement une faible influence sur la valeur des coefficients obtenus par

décomposition ; d’autres modèles donne des résidus de décomposition comparables.

Cependant, si on compare les résidus (courbes rouges) des figures 21, et 22, on remarque

que le résidu de la décomposition est plus petit lorsque les données sont corrigées de la

surcharge océanique avant décomposition. Il y a donc une petite partie du signal de la sur-

charge océanique que l’on ne décompose pas sur la base ; et il est donc préférable d’enlever

la surcharge océanique avant de décomposer, afin d’avoir le moins de résidus possible.

La figure 23 montre les coefficients obtenus pour MAJO. Pour l’accélération verticale, la

composante sur le tilt EW a été réduite par la correction de la surcharge océanique ; comme

les composantes verticales sont peu affectées par les effets de couplage tilt-déformation, les

résidus sur la composante EW doivent être probablement dus à des erreurs de modélisation

de la surcharge océanique. Pour les composantes horizontales, après correction de la sur-

charge océanique, il n’y a pratiquement pas d’effets locaux sur la composante EW, mais il

y a un petit effet (cavité et topographie) sur la composante NS. Pour la composante NS,

le coefficient sur la composante aZ et la réduction du coefficient sur la composante aNS

(ainsi que les deux petits coefficients pour la composante EW sur ces mêmes deux éléments

de base) s’expliquent par une petite contribution des déformations horizontales εθθ et/ou

ελλ), car ces deux déformations se décomposent sur ces deux éléments de base. Comme
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Fig. 19 – Décomposition des données du STS-1 vertical sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour
la station MAJO (Matsushiro, Japon) sans prendre en compte la surcharge océanique.
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Fig. 20 – Décomposition des données du STS-1 vertical sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour
la station MAJO (Matsushiro, Japon) avec prise en compte de la surcharge. La surcharge
océanique à été calculée en utilisant le modèle océanique NAO99.
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Fig. 21 – Décomposition des données du STS-1 EW sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour
la station MAJO (Matsushiro, Japon) sans prendre en compte la surcharge océanique.
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Fig. 22 – Décomposition des données du STS-1 EW sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour
la station MAJO (Matsushiro, Japon) avec prise en compte de la surcharge. La surcharge
océanique à été calculée en utilisant le modèle océanique NAO99.
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Fig. 23 – Coefficients normalisés obtenus par décomposition des données de MAJO sur
la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) avec et sans surcharge océanique. Chaque couleur correspond à
une période différente entre 2000 et 2003.

les instruments sont installés au centre d’une pièce dans un tunnel, peu d’effets de cavité

sont attendus, cependant l’observatoire de MAJO est un ensemble complexe de tunnels

parallèles reliés les uns aux autres (comme le montre la figure 24), il est donc difficile de

connâıtre l’effet réel de cet ensemble de tunnels. La figure 24 montre aussi la complexité

de la topographie autour de la station de MAJO, la station de MAJO est dans une petite

extension EW d’un massif avec une extension générale plutôt NS. L’effet observé sur la

composante NS est donc peut-être lié à un effet de topographie, et plus probablement à

un couplage entre topographie et cavité. La figure 23 montre que la correction de la sur-

charge océanique est nécessaire pour avoir des coefficients significatifs en termes d’effets

de topographie et de cavité. 7 périodes entre 2000 et 2002 ont été étudiées, et la figure

montre les coefficients obtenus avec et sans correction de surcharge océanique. On peut

noter la stabilité de ces coefficients sur toute la période étudiée ; quelques uns varient de

façon significative, mais ont une faible contribution dans la reconstruction des données, et

ceci doit être probablement dû à du bruit dans le signal.

En conclusion, ces coefficients sont représentatifs d’une station et d’un instrument à

une localisation particulière. Ils expliquent non seulement les effets de cavité, mais aussi

toutes les perturbations qui résultent d’un couplage tilt-déformation, et aussi en partie la

surcharge océanique, (ceci est dû au fait que la surcharge océanique a les mêmes périodes

que les marées terrestres). Par conséquence, ces coefficients sont une solution intéressante
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Fig. 24 – Détail de l’implantation de l’observatoire de Matsushiro. Gauche : configuration
des tunnels dans lesquels sont installés les instruments ; le gravimètre est installé à côté
de l’entrée, et est indiqué par un G rouge. Les sismomètres sont installés dans les parties
indiquées en rouge dans les 2 tunnels les plus à l’est. Droite : topographie autour de la
station. L’emplacement de l’entrée est indiqué par une petite flèche noire (communication
personnelle de Dr. Yuzo Ishikawa).
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pour prendre en compte ces perturbations présentes dans les données, sans avoir à calculer

ces différents effets, ce qui est souvent une tâche difficile nécessitant de lourds calculs

numériques (Berger et Beaumont, 1976; Emter et Zürn, 1985; Sato et Harrison, 1990), et

la connaissance de la topographie, des structures géologiques, des propriétés élastiques, et

de la forme de la cavité.

5.3.3 Station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne)

Cette station a un très faible niveau de bruit et a l’avantage d’abriter plusieurs ins-

truments (sismomètres, gravimètre (e.g. Richter et al., 1995; Widmer-Schnidrig, 2003),

inclinomètres (e.g. Zürn et al., 1999, 2000), extensomètres (Widmer et al., 1992b)). Dans

ce cas, la base B : (aEW , ǫθθ, ǫλλ, ǫθλ) est utilisée pour avoir explicitement les 3 déformations

horizontales afin d’étudier le couplage tilt-déformation. Pour la composante NS, il serait

plus facile d’utiliser explicitement aNS dans la base ; mais comme on l’a vu dans la section

5.2, aNS peut s’écrire comme une combinaison linéaire de εθθ et ελλ, à l’exception d’une

composante long terme (environ 13.66 jours). En conséquence, la base (aNS , ǫθθ, ǫλλ, ǫθλ) ne

peut pas être utilisée ; la base A : (aNS , aEW , aZ , εθλ) a explicitement le tilt NS mais elle

ne permet pas la discrimination entre la contribution de εθθ et ελλ dans le terme d’effet

de cavité ou de topographie. Donc la même base B est utilisée pour les 2 composantes

horizontales.

La décomposition des données des sismomètres horizontaux, et de celles des incli-

nomètres montre très bien les effets de cavité (Figures 26, 27, 28 et 29). En effet, les

sismomètres et les inclinomètres ne sont pas installés dans la même pièce, et en supposant

que l’effet de topographie ne varie pas de façon significative entre les différents capteurs (ce

qui semble raisonnable, voir Emter et Zürn (1985)), les différences entre les deux capteurs

sont principalement dues aux effets de cavité.

Si on compare les coefficients non normalisés du tableau 3, on peut remarquer l’impor-

tant effet de la déformation horizontale εθθ sur le sismomètre. Ceci montre un couplage

entre tilt et déformation. On peut aussi remarquer des différences entre le sismomètre et

l’inclinomètre comme le montrent le tableau 3 et les figures 26, 27, 28, et 29. Ces différences

sont plus importantes pour les composantes NS, sur lesquelles il y a un clair effet de cavité.

Pour le sismomètre, ceci peut s’expliquer par le fait que le sismomètre est installé contre

le mur Sud d’une cavité rectangulaire (voir figure 30) ; c’est pourquoi il y a un fort cou-

plage entre la déformation dans la direction NS (εθθ) et la composante NS du sismomètre.

L’inclinomètre NS est plus perturbé avec une composante de déformation cisaillante hori-

zontale ; ceci est peut-être dû à une forme différente de cavité. Emter et Zürn (1985) ont

aussi trouvé un effet de cavité significatif sur leur inclinomètre NS en utilisant des calculs
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Fig. 25 – Décomposition des données de la composante verticale du sismomètre STS-1 sur
la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne). Le
panneau supérieur représente les données (bleu) et le résidu de la décomposition (rouge),
les autres panneaux montrent les contributions de chaque élément de la base dans la re-
construction des données.
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Fig. 26 – Décomposition des données de la composante EW du sismomètre STS-1 sur la
base (aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne). Le
panneau supérieur représente les données (bleu) et le résidu de la décomposition (rouge),
les autres panneaux montrent les contributions de chaque élément de la base dans la re-
construction des données.
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Fig. 27 – Décomposition des données de la composante EW de l’inclinomètre sur la base
(aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne). Le panneau
supérieur représente les données (bleu) et le résidu de la décomposition (rouge), les autres
panneaux montrent les contributions de chaque élément de la base dans la reconstruction
des données.
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Fig. 28 – Décomposition des données de la composante NS du sismomètre STS-1 sur la base
(aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne). Le panneau
supérieur représente les données (bleu) et le résidu de la décomposition (rouge), les autres
panneaux montrent les contributions de chaque élément de la base dans la reconstruction
des données.
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Fig. 29 – Décomposition des données de la composante NS de l’inclinomètre sur la base
(aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne). Le panneau
supérieur représente les données (bleu) et le résidu de la décomposition (rouge), les autres
panneaux montrent les contributions de chaque élément de la base dans la reconstruction
des données.
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Fig. 30 – Configuration de la pièce où sont installés les sismomètres à la station BFO (Zürn
et Emter, 1995). Les sismomètres STS-1 (NS, EW, Z) sont localisés sur le pilier C contre
le mur sud de la pièce. Sur le pilier A sont installés les sismomètres STS-0 (prototype du
sismomètre STS-1), et sur le pilier B est installé un sismomètre STS-2 3 composantes. Sur
le pilier Q est installé un système d’acquisition.

par éléments finis.

La composante verticale est moins perturbée, et est principalement composée des va-

riations de la gravité théorique. En général, cette composante est faiblement affectée par

les effets de cavité et de topographie.

La figure 31 montre que les coefficients obtenus par la décomposition pour les données

de BFO pour différentes périodes entre 2000 et 2003 avec des longueurs de séries comprises

entre 1 et 2 mois. Comme pour MAJO, les coefficients sont stables dans le temps, et ils

peuvent être utilisés de façon systématique pour corriger les données de tous les effets

perturbateurs impliquant un couplage entre tilt et déformation.

Les enregistrements des marées sont aussi contaminés par d’autres signaux météorologiques

ou hydrologiques tels que la température et le niveau des nappes d’eau (par exemple, Weise

et al. (1999); Zadro et Braitenberg (1999) pour les enregistrements inclinométriques). Cet
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Décomposition sur la base (aEW , ǫθθ, ǫλλ, ǫθλ)
pour les données (coefficients normalisés)

Composante Instrument aEW ǫθθ ǫλλ ǫθλ

aEW STS-1 0.9029 0.1352 0.1081 0.1543
inclinomètre 0.9897 0.1220 0.1677 0.0042

aNS STS-1 0.1333 1.0897 0.2019 0.0433
inclinomètre 0.2354 1.0634 0.6270 0.4500

pour les données (coefficients non normalisés)
Composante Instrument aEW ǫθθ ǫλλ ǫθλ

aEW STS-1 1.0377 -0.5080 0.5725 1.4709
inclinomètre 1.2070 -0.5056 0.7901 0.0421

aNS STS-1 -0.1525 -4.2311 1.0625 -0.4778
inclinomètre -0.2888 -4.4344 2.9726 -4.5163

pour les signaux synthétiques (coefficients non normalisés)
Composante aEW ǫθθ ǫλλ ǫθλ

aEW 1.0000 0.0000 0.0000 0.0000
aNS 0.0005 -2.4369 1.1730 -0.0062

pour les signaux synthétiques (coefficients normalisés)
Composante aEW ǫθθ ǫλλ ǫθλ

aEW 1.0000 0.0000 0.0000 0.0000
aNS 0.0008 1.1804 0.4149 0.0013

Tab. 3 – Coefficients obtenus par décomposition des données des STS-1 et des signaux
synthétiques sur la base (aEW , ǫθθ, ǫλλ, ǫθλ), pour la station de BFO (Black Forest Observa-
tory, Allemagne). Les coefficients de décomposition sur les déformations horizontales sont
divisés par g pour une meilleure comparaison avec ceux sur les tilts.



63

c1 c2 c3 c4
0

0.5

1

BFO : coefficients normalisés (base: a
EW

 , εθ θ , ελ λ, εθ λ)

co
m

po
sa

nt
e 

E
−

W

c1 c2 c3 c4
0

0.5

1

1.5

co
m

po
sa

nt
e 

N
−

S

c1 c2 c3 c4
0

0.5

1

co
m

po
sa

nt
e 

ve
rt

ic
al

e

Fig. 31 – Coefficients normalisés obtenus par la décomposition des données de BFO sur
la base (aEW , εθθ, ελλ, εθλ). L’échelle de couleur correspond à différentes périodes (de 1 ou
2 mois) entre 2000 et 2003. Dans cette base, la composante verticale se décompose sur les
2 déformations horizontales (εθθ et ελλ) à parts égales, ce qui est pratiquement le cas.
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aspect n’est pas étudié ici, mais peut expliquer en partie les signaux résiduels obtenus par

la décomposition des données sur les bases. Les signaux de marées sont aussi perturbés par

la présence de la topographie, et ceci complique l’interprétation des coefficients trouvés.

Les effets de cavité peuvent être réduits par une bonne installation (loin des extrémités du

tunnels ou au centre de la pièce (Harrison, 1976)). Cependant les effets topographiques ne

peuvent pas être évités facilement. La présence de la topographie perturbe le champ de

déformation (e.g. Harrison, 1976; Meertens et Wahr, 1986; Sato et Harrison, 1990).

5.4 Effet de la pression atmosphérique

Le signal résiduel de la décomposition des données de BFO (figures 26, 27, 28 et 29)

contient une partie des perturbations induites par la pression atmosphérique. Pour étudier

ces effets de pression, on a calculé la fonction de cohérence entre la pression et le résidu de

la décomposition.

La cohérence entre deux signaux x et y est définie comme suit :

Cxy(f) =
|Pxy(f)|2

Pxx(f)Pyy(f)
(25)

où Pxx et Pyy sont les densités spectrales de puissance des signaux x et y respectivement,

et Pxy est la densité spectrale de puissance de l’intercorrélation entre les signaux x et y.

La densité spectrale de puissance de l’intercorrélation entre les signaux x et y est définie

comme la transformée de Fourier de l’intercorrélation :

Pxy(f) =

∫

∞

−∞

pxy(τ)e
−i2πfτdτ (26)

où pxx(τ) est l’intercorrélation entre le signal x et y :

pxy(τ) =

∫

∞

−∞

x∗(t)y(t+ τ)dt (27)

Les densités spectrales de puissance des signaux x (Pxx) et y (Pyy) sont obtenues de façon

similaire en considérant respectivement l’autocorrélation des signaux x ou y au lieu de

l’intercorrélation entre les signaux x et y.

Pour faire cette estimation, on utilise la méthode de Welch, le signal est divisé en n seg-

ments ayant un recouvrement que l’on a choisi ici de 50%. A chaque segment est appliqué

une fenêtre de Hanning, et pour chaque segment on calcule le périodogramme. La den-

sité spectrale de puissance correspond à la moyenne de tous ces périodogrammes. Lorsque
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l’analyse est faite entre 3h et 7 jours, on prend des segments d’une durée de 7 jours ; lorsque

l’analyse est entre 7 jours et 3 minutes, on utilise 2 longueurs de segments différentes pour

prendre en compte la large gamme de fréquences : 7 jours et 1.5 jours.

Pour la composante verticale, on a trouvé une très bonne cohérence entre ce résidu et la

pression pour des périodes entre 3h et 7 jours (comme le montre la figure 32). Comme

mentionné précédemment dans la section 5.1, un filtrage entre 3h et 7 jours et un fenêtrage

ont été appliqués aux données avant traitement ; donc sur les figures 32 et 34, les courbes

n’ont plus de signification pour des fréquences en dessous de 10−6 Hz. De plus, pour les

périodes de 24h, 12h et 8h, il y a des trous dans la cohérence et des pics dans l’admittance

qui sont dus à des résidus des marées terrestres. On a aussi calculé la densité spectrale de

puissance de plusieurs signaux, et une admittance en divisant la PSD de l’accélération par

celle de la pression.

Pour le STS-1 de BFO, on trouve un facteur pour l’accélération verticale qui est 10

fois supérieur à celui pour les gravimètres à très longue période (supérieure à un jour) ;

en moyenne on trouve une admittance de cp = −3.6 × 10−8 m/s2/mbar pour le sis-

momètre STS-1, alors que pour les gravimètres, la valeur est typiquement de l’ordre de

−3.5 × 10−9 m/s2/mbar (Crossley et al., 1995). Pour confirmer ces observations, on a

filtré les données entre 1 minute et 7 jours et calculé la cohérence et l’admittance pour

une gamme de fréquences entre 10−6 et 10−2 Hz pour 2 jeux de sismomètre vertical et de

gravimètre supraconducteur : le STS-1 vertical de BFO, et le gravimètre supraconducteur

de J9 (Strasbourg) (qui sont à moins de 70 km l’un de l’autre), et le STS-1 vertical et le

gravimètre supraconducteur de Matsushiro. Les résultats sont montrés sur la figure 32. Des

résultats similaires ont été obtenus dans les deux cas : l’admittance pour le STS-1 vertical

est 10 fois supérieure à celle obtenue pour les gravimètres pour des périodes supérieures

à un jour, et l’admittance pour des périodes inférieures à 3 heures est similaire pour les

deux types d’instruments et est proche de la valeur attendue de −3.5 × 10−9 m/s2/mbar.

On peut remarquer aussi que, sur la figure 32, les différences d’admittance entre le gra-

vimètre et le sismomètre résulte de la différence entre les PSD des deux instruments à

longue période (car l’admittance est calculée comme un rapport spectral entre le spectre

des données de l’instrument et celui de la pression qui est identique ou presque pour les

deux instruments (comme le montre la cohérence entre la pression atmosphérique à BFO

et celle de J9 (figure 33)), on observe les mêmes tendances sur le deuxième panneau et le

dernier panneau de la figure, les courbes pour les deux instruments se séparent au même

endroit. Il peut être aussi noté que la cohérence pour le sismomètre STS-1 à BFO est très

élevée au niveau des deux plateaux de l’admittance et moins bonne entre les deux.

Pour confirmer ces observations, la même étude a été effectuée pour plusieurs stations

où il y a la fois des données de pression et des STS-1, ainsi que pour un autre gravimètre

supraconducteur. La figure 34 montre les résultats, et met en évidence la conclusion sui-
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Fig. 32 – Haut : Cohérence entre la composante verticale du STS-1 ou le gravimètre
supraconducteur et la pression atmosphérique. (bleu : sismomètre, rouge : gravimètre,
noir : pression atmosphérique). Milieu : Densité spectrale de puissance pour la composante
verticale du sismomètre, le gravimètre et la pression. Bas : Admittance entre le signal et
la pression. Le panneau de gauche est une comparaison entre le sismomètre STS-1 vertical
de BFO (Allemagne) et le gravimètre supraconducteur de J9 (Strasbourg, France). Le
panneau de droite est une comparaison entre le STS-1 et le gravimètre supraconducteur à
Matsushiro (Japon).
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vante : les gravimètres supraconducteurs ont une admittance pratiquement constante sur

toute la bande de fréquences de l’ordre de −3×10−9 m/s2/mbar, et les sismomètres STS-1

ont la même admittance pour des périodes inférieures à 3 heures, mais ont un changement

de comportement à plus longue période avec une admittance de plus de 10 fois supérieure

à celle des gravimètres. De plus, il peut être noté que, dans le cas de la station BFO en

considérant la figure dans le sens des fréquences décroissantes, l’admittance commence à

augmenter pour des fréquences plus basses que pour les autres STS-1 (autour d’une période

de 1 jour), ceci est dû au fait qu’il existe pour cette station un sas de pression qui diminue

les effets de pression dans la mine, mais ce sas n’a plus d’effet pour des périodes au delà de

36 h, et joue le rôle d’un filtre passe-bas (Richter et al., 1995). Il peut aussi être noté que

pour la station MAJO, il y a une petite descente juste avant l’augmentation de l’admit-

tance, qui est probablement liée à un bruit instrumental du sismomètre. Pour les stations

AAK et BRVK, seule la partie de l’admittance pour des périodes supérieures à la journée

est tracée car pour des périodes inférieures à la journée, la cohérence entre le résidu de la

décomposition et la pression est mauvaise, et donc l’admittance n’a pas de sens.

Les observations de perturbations de pression sur les données peuvent être expliquées par

un effet instrumental, en plus de l’effet de l’attraction gravitationnelle sur les sismomètres

STS-1 (et les gravimètres) qui est lui bien connu. Mais les mécanismes à l’origine de cet

effet instrumental ne sont toujours pas compris ; il semble être corrélé aux variations tempo-

relles de la pression. Des observations un peu similaires ont déjà été faites par Freybourger

et al. (1997) sans corréler la différence de niveau de bruit des 2 instruments à la pression.

Après avoir retiré les marées terrestres, ils trouvent des résidus beaucoup plus importants

pour les sismomètres que pour les gravimètres (environ 10 fois) ; ils n’ont pas comparé ces

résidus avec la pression mais ils ont simplement suggéré une augmentation de la sensibilité

du sismomètre STS-1 à la température comparé au gravimètre supraconducteur, qui est,

par construction, bien isolé en température (capteur dans un bain d’hélium liquide gardé

à une température constante au µK).

La valeur de l’admittance pour les gravimètre, de l’ordre de −3.5 × 10−9 m/s2/mbar,

correspond à une réalité physique ; un simple modèle d’atmosphère (une colonne d’air sta-

tionnaire au dessus de l’instrument) permet d’expliquer cette valeur. Cette variation de g

est liée à l’attraction gravitationnelle par les masses d’air et à la surcharge atmosphérique

(variation de g due à la redistribution des masses dans la Terre et déplacement vertical

de l’instrument dans le champ de gravité). Warburton et Goodkind (1977) ont trouvé une

valeur de −3.7± 0.2× 10−9 m/s2/mbar pour une Terre plate et une cellule atmosphérique

dont la largeur est 10 fois la hauteur caractéristique de l’atmosphère (”scale height”). La

courbure de la Terre influence aussi la valeur de cette admittance (Niebauer, 1988) ; en effet

cette courbure a tendance à réduire légèrement la valeur de l’admittance par rapport au

calcul pour une Terre plate. Merriam (1992) a trouvé une valeur de −3.5×10−9 m/s2/mbar
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pour la cas d’une Terre sphérique et une atmosphère stratifiée verticalement.

La correction de pression sur les composantes verticales à l’aide d’une simple admittance

est efficace à basse fréquence jusqu’à 1-2 mHz (Zürn et Widmer, 1995). Pour des fréquences

supérieures à 2 mHz, la cohérence entre pression atmosphérique et signal diminue, ceci est

probablement lié à l’importance croissante des effets dynamiques atmosphériques, à des

phénomènes dynamiques atmosphériques plus complexes, et/ou à la diminution d’énergie

dans le spectre de la pression atmosphérique. A plus longue période, à partir de données

de gravimètres supraconducteurs, Boy et al. (1998) ont montré que la corrélation entre

la pression atmosphérique locale et l’accélération verticale est bonne jusqu’à des périodes

de 10 jours, et pour des périodes supérieures à dix jours, la corrélation diminue. Les au-

teurs expliquent ceci par un changement de mécanisme d’interaction entre la pression

atmosphérique et la surface du sol ; ce n’est plus la pression locale qui intervient, mais

plutôt une surcharge atmosphérique plus globale.

Pour ce qui est des composantes horizontales, le lien entre la pression locale mesurée

et ces composantes est moins direct. Zürn et Neumann (2002) utilisent 2 modèles quasi-

statiques simples pour explorer le cas de ces composantes (voir aussi Zürn et al., 2007) :

une surcharge homogène de pression qui varie dans le temps, et la propagation d’un front

d’onde plan vertical sur un demi-espace élastique. Le premier modèle implique un cou-

plage direct entre variation de pression et tilt sans déphasage (ou 180◦) ; les corrections de

pression se font au travers d’une simple admittance réelle, indépendante de la fréquence,

mais dépendant de la position et de la direction de sensibilité du capteur ; et le deuxième

modèle met en évidence une admittance avec la pression qui contient 3 termes : l’attraction

gravitationnelle, le tilt et l’effet inertiel. Ces 3 termes sont en phase mais en quadrature

avec le signal de pression. Le terme de tilt correspond à la transformée de Hilbert de la

variation de pression. Aux périodes considérées ici, le terme inertiel est négligeable devant

les 2 autres termes et le terme de tilt est toujours plus grand que le terme gravitationnel.

La transformée de Hilbert du signal est relié au signal par un déphasage de 90◦. La trans-

formée de Hilbert d’un signal x(t) est défini par :

H(x(t)) = x(t) ∗ 1

πt
=

1

π

∫ +∞

−∞

x(τ)

t− τ
dτ (28)

et la transformée de Fourier de la transformée de Hilbert est reliée à la transformée de

Fourier du signal F (f) par :

H(f) = −i sign(f) F (f) (29)

où sign est la fonction signe (=1 si f est positif et -1 si f est négatif).
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On va appliquer ces deux modèles aux composantes horizontales de MAJO et BFO ; on

cherche donc 2 admittances : une avec la pression atmosphérique locale et l’autre avec sa

transformée de Hilbert. Les figures 35 et 36 montrent les corrections de pression appliquées

aux résidus des décompositions. Il peut être noté que pour ces deux stations, les résidus

semblent mieux corrélés à la pression elle-même plutôt qu’à sa transformée de Hilbert pour

les périodes considérées. L’efficacité des corrections de pression est très variable selon les

composantes et les périodes de temps considérées comme le montrent les tableaux 4 et 5

et comme l’ont montré Zürn et al. (2007) dans leur étude. Par rapport à cette étude, les

coefficients d des figures 35 et 36 ont un signe opposé aux coefficients donnés dans leur étude,

mais ceci est lié à la convention de signe pour le tilt. On est dans notre cas à plus longue

période par rapport à leur étude (filtrage des données entre 3h et 7 jours), et les résultats

trouvés ici semblent en accord avec leurs valeurs obtenues dans leur cas appelé ”long term

value” pour lequel ils utilisent des fenêtres d’une longueur de 4 jours. On retrouve aussi la

fluctuation du coefficient avec la transformée de Hilbert pour la composante NS autour de

0 (voir le tableau 4), comme dans Zürn et al. (2007) ; cependant, il semble qu’aux périodes

considérées ici, l’admittance avec la pression locale semble plus stable qu’aux périodes

considérées dans leur étude, mais ceci est peut être lié au nombre plus grand de séries

considérées. Il peut aussi être noté que cette admittance avec la pression locale varie moins

pour la composante EW que la composante NS ; ceci est lié au fait que la cohérence entre

pression locale et signal est meilleure pour la composante EW que pour la composante NS

(comme en témoigne la figure 35).

Pour la composante verticale, l’admittance avec la pression atmosphérique varie autour

d’une valeur de −3.63 10−8 m/s2/hPa pour BFO, et d’une valeur de −4.95 10−8 m/s2/hPa

pour MAJO ; cette variation peut probablement s’expliquer en partie par la variation de

l’étendue spatiale des systèmes atmosphériques mis en jeu (voir par exemple Merriam,

1992). De plus, les valeurs un peu plus élevée pour la station MAJO sont probablement

due à la présence des océans (effet supplémentaire dû à la variation du niveau de l’océan

en réponse à surcharge atmosphérique sur les océans, (voir par exemple Rabbel et Zschau,

1985)).

De plus ces effets de pression sont influencés aussi par les effets de cavité ou de topo-

graphie, et donc on peut avoir des comportements différents entre capteurs d’une même

station (Beauduin et al., 1996). Pour les composantes horizontales, 2 admittances per-

mettent de réduire plus ou moins efficacement les effets de pression sur les données, comme

le montrent de façon plus approfondie Zürn et al. (2007). L’utilisation de gradients de pres-

sion permettrait probablement d’améliorer ces corrections de pression sur les composantes

horizontales étant donné que ce sont ces gradients qui rentrent principalement en jeu dans

le cas des composantes horizontales (e.g. Rabbel et Zschau, 1985). Mais ceci nécessiterait

d’avoir un réseau de baromètres autour de la station.
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Fig. 35 – Correction de pression sur les résidus de la décomposition pour les composantes
NS (haut) et EW (bas) pour la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne) pour
une série temporelle d’une durée de 1.5 mois à partir du 18 septembre 2000. Pour chaque
composante, les courbes représentent de bas en haut : le résidu (rEW et et rNS), le résidu
moins la transformée de Hilbert de la pression (ph) multiplié par une admittance (c =
−0.8373× 10−8 m/s2/hPa pour la composante EW et −0.4130× 10−8 m/s2/hPa pour la
composante NS), le résidu moins la pression multipliée par une admittance (d = −0.9386×
10−8 m/s2/hPa pour la composante EW et 1.8270× 10−8 m/s2/hPa pour la composante
NS), et le résidu corrigé de la pression et de sa transformée de Hilbert. Les courbes bleues
correspondantes respectivement à la pression (p) et sa transformée de Hilbert (ph).
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Fig. 36 – Correction de pression sur les résidus de la décomposition pour les compo-
santes NS (haut) et EW (bas) pour la station MAJO (Matsushiro, Japon) pour une
série temporelle d’une durée de presque 2 mois à partir du 1 février 2000. Pour chaque
composante, les courbes représentent de bas en haut : le résidu (rEW et et rNS), le
résidu moins la transformée de Hilbert de la pression (ph) multiplié par une admittance
(c = −0.7620 × 10−8 m/s2/hPa pour la composante EW et 0.2500 × 10−8 m/s2/hPa
pour la composante NS), le résidu moins la pression multipliée par une admittance
(d = −1.7010 × 10−8 m/s2/hPa pour la composante EW et −1.6270 × 10−8 m/s2/hPa
pour la composante NS), et le résidu corrigé de la pression et de sa transformée de Hilbert.
Les courbes bleues correspondantes respectivement à la pression (p) et sa transformée de
Hilbert (ph).
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composante début d [10−8 m/s2/hPa] c [10−8 m/s2/hPa] R1 R2 Rt

EW 2000.262 -0.8523 -0.8470 0.3244 0.3217 0.6483

2000.208 -1.1710 -0.9770 0.3810 0.2711 0.6523

2000.136 -0.9160 -1.2270 0.2451 0.4386 0.6826

2001.047 -0.9420 -1.0050 0.4292 0.3760 0.7980

2002.319 -0.8570 -0.8552 0.3021 0.2988 0.6093

2003.037 -1.0410 -0.7930 0.3299 0.1939 0.5225

2003.301 -0.7870 -1.0340 0.2662 0.4648 0.7257

NS 2000.262 1.8880 -0.4070 0.6282 0.0302 0.6574

2000.208 1.7320 -0.7360 0.1884 0.0348 0.2231

2000.136 1.4790 -1.8110 0.1121 0.1681 0.2806

2001.047 1.3740 -0.1000 0.5869 0.0024 0.5900

2002.319 1.3290 0.0040 0.1861 0.0000 0.1861

2003.037 1.5310 0.1590 0.3955 0.0045 0.3998

2003.301 2.0009 0.3170 0.3119 0.0086 0.3198

Z 2000.262 -3.2010 –
2000.208 -3.6450 –
2000.136 -4.2222 –
2001.047 -3.5560 –
2002.319 -3.6560 –
2003.037 -3.3760 –
2003.301 -3.7420 –

Tab. 4 – Admittances entre les composantes horizontales (et verticales) et la pression locale
(d) ou sa transformée de Hilbert (c) et valeurs des réductions des résidus correspondantes
(R1 pour la correction de la pression locale, R2 pour la correction de la transformée de
Hilbert de la pression locale et R3 pour les corrections des 2 contributions), pour la station
BFO.
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composante début d [10−8 m/s2/hPa] c [10−8 m/s2/hPa] R1 R2 Rt

EW 2000.032 -1.7010 -0.7620 0.6431 0.1291 0.7715

2000.107 -1.4190 -0.5120 0.4672 0.0605 0.5270

2000.183 -1.6300 0.0810 0.3921 0.0009 0.3931

2001.140 -1.6570 -0.3930 0.4578 0.0256 0.4834

NS 2000.032 -1.6270 0.2500 0.3939 0.0091 0.4031

2000.107 -2.1111 0.0860 0.2426 0.0004 0.2430

Z 2000.032 -4.8590 –
2000.107 -4.0960 –
2000.183 -5.5260 –
2001.140 -5.2610 –

Tab. 5 – Admittances entre les composantes horizontales (et verticales) et la pression locale
(d) ou sa transformée de Hilbert (c) et valeurs des réductions des résidus correspondantes
(R1 pour la correction de la pression locale, R2 pour la correction de la transformée de
Hilbert de la pression locale et R3 pour les corrections des 2 contributions), pour la station
MAJO.
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6 Conclusion

Pour conclure, à longue période (bande de fréquences des marées), les sismomètres, les

gravimètres et les inclinomètres sont perturbés par différents effets locaux (présence d’une

cavité, topographie, pression atmosphérique, etc) ; à plus courte période, l’effet inertiel

proportionnel à ω2 domine et ces effets locaux sont moins significatifs. Un certain nombre

de ces perturbations impliquent un couplage tilt-déformation. Pour caractériser ces effets,

on a trouvé une décomposition sur une base de signaux synthétiques calculés à l’aide du

code de prédiction des signaux de marées appelé Eterna (par exemple : (aNS , aEW , aZ , εθλ)

ou (aEW , εθθ, ελλ, εθλ)), qui produit 4 coefficients par signal, décrivant le couplage entre les

différents observables.

Les résultats pour 3 stations ont été présentés : GNI (Garni, Arménie), BFO (Black Forest

observatory, Allemagne) et MAJO (Matsushiro, Japon). GNI est un bon exemple pour

illustrer la méthode ; s’il n’y a aucune perturbation, chaque composante doit être expliquée

par le signal théorique correspondant. C’est pratiquement le cas pour GNI où il n’y a pas de

perturbation ou des perturbations qui agissent en sens contraire. Pour les stations proches

des océans, un important effet perturbateur est la surcharge océanique, qui est plus impor-

tante pour les composantes horizontales que pour la verticale. Le cas de la station MAJO

au Japon (50 km de la mer) montre l’importance de la correction des données de l’effet de

la surcharge océanique pour avoir des coefficients représentatifs en terme d’effets de cavité

ou de topographie ; la surcharge océanique a la même période que les marées terrestres, et

donc si aucune correction n’est effectuée, les coefficients de la décomposition comprennent

aussi l’effet de la surcharge, et ne peuvent pas être interprétés en terme d’effets de cavité,

de topographie ou géologiques.

Comme le montre l’étude des 2 sismomètres longues périodes aux stations de BFO et

MAJO, les coefficients obtenus sont stables dans le temps ; par conséquent, ils peuvent être

utilisés systématiquement pour réduire ces effets de couplage des données. Ces coefficients

sont difficilement interprétables en terme d’effets de cavité ou de topographie quand la

géométrie de la cavité ou de la topographie n’est pas connue ou est complexe. En effet,

ces coefficients contiennent un mélange des tous les effets perturbateurs impliquant un

couplage tilt-déformation, et l’utilisation de méthodes numériques (telles que les éléments

finis) sont alors nécessaires pour les interpréter.

Les corrections de pression atmosphérique peuvent être faites en utilisant les données ba-

rométriques. Comme il est montré dans cette étude, les signaux résiduels de la décomposition

sont bien corrélés avec la pression, principalement pour les composantes verticales ; le cas

des composantes horizontales est moins clair, car elles dépendent des gradients de pression.
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Un simple coefficient est suffisant pour faire une correction sur la composante verticale.

Pour des périodes supérieures à un jour, on trouve une admittance entre la pression et

les résidus d’environ 10 fois supérieure pour les sismomètres verticaux STS-1 que pour les

gravimètres, environ −35 nm/s2/mbar ; cette observation est probablement être due à un

effet instrumental. On retrouve l’admittance bien connue d’environ −3.5 nm/s2/mbar pour

les sismomètres pour des périodes inférieures à 3 heures. Pour les composantes horizontales

une première correction de pression peut être effectuée à l’aide d’une simple admittance

avec la pression locale et/ou sa transformée de Hilbert ; l’efficacité de la correction dépend

des périodes considérées et peut être influencée par les effets locaux (cavité, topographie,

géologie locale).
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Deuxième partie

Apport de la phase des oscillations
libres de la Terre les plus graves à

l’étude des grands séismes
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7 Introduction

Le séisme de Sumatra du 26 décembre 2004 est le séisme le plus important enregistré

par les réseaux sismologiques globaux depuis le séisme du Chili en 1960 et celui d’Alaska en

1964. Depuis ces deux évènements, la qualité et la quantité des stations géophysiques ont

considérablement augmenté ; le séisme de Sumatra a été remarquablement bien enregistré

de part le monde, et ainsi il fournit une opportunité sans précédent pour l’étude de ces

séismes de très forte magnitude. Ce séisme est à la fois important par la taille de sa rupture

et par sa durée.

Ce séisme a eu lieu à la convergence de la plaque indo-australienne et de la plaque

Eurasienne (qui comprend les micro-plaques Andaman et Sunda). Le mouvement relatif

au niveau de cette frontière de plaque est orienté N10◦E, oblique à la zone de subduction,

et varie en vitesse d’environ 52 mm/an à 2◦N (Prawirodirdjo et al., 2000) à 40 mm/an

dans la partie nord de la subduction (voir la figure 37). Dans cette région, le long de l’̂ıle

de Sumatra, on a une partition du mouvement de la plaque indo-australienne (Fitch, 1972;

McCaffrey et al., 2000) entre les différentes structures : le mouvement est décomposé en

une composante purement convergente perpendiculaire à la subduction qui est absorbée par

la subduction elle-même et une composante décrochante dextre absorbée principalement

par les failles de Sumatra et de Mentawai (faille sous marine entre la subduction et l’̂ıle

de Sumatra) (Sieh et Natawidjaja, 2000). L’obliquité de la convergence augmente du Sud

vers le Nord. Les deux structures sont à l’origine d’une activité sismique importante et

régulière. Dans la partie Nord, dans le bassin Andaman, le mouvement est aussi contrôlé

par de l’expansion arrière arc et un système de failles transformantes ; ceci peut expliquer

la présence de répliques du séisme de 2004 ayant des mécanismes en décrochement ou en

faille normale, localisées autour d’une longitude de 94◦E et entre 7 et 10◦N de latitude. Une

partie de ces répliques en faille décrochante peut aussi être expliquée par le prolongement

de la faille de Sumatra dans le bassin d’Andaman.

Un certain nombre de séismes importants sont connus dans le passé le long de cette zone

de subduction : 2 séismes au Nord (de latitudes 10 − 12◦N) de magnitude M 7.9 et 7.7

respectivement en 1881 et 1941, et 3 gros séismes au Sud de l’épicentre du séisme de

Sumatra en 1797 (M ∼ 8.4), en 1833 (M ∼ 9) et en 1861 (M ∼ 8.5) (e.g. Newcomb et

McCann, 1987; Bilham et al., 2005). Le seul séisme important connu au Nord de l’épicentre

du séisme de 2004, est l’évènement de 1881 avec une magnitude estimée de 7.9. En plus de

ces gros séismes, la sismicité avant le séisme de Sumatra a la particularité de se localiser

dans la zone de subduction à des profondeurs supérieures à 35 km, et une absence de

sismicité significative dans la zone de subduction entre 35km et le bord de la fosse (Lay

et al., 2005; Engdahl et al., 2007), ceci est observable sur la figure 37, la plupart des petits

cercles se localisent au delà de la ligne iso-profondeur de 50 km. Le séisme de Sumatra a
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eu lieu dans cette zone d’absence de sismicité significative, et après le séisme de Sumatra,

la sismicité est principalement localisée dans la zone de rupture du séisme (soit dans zone

de subduction à des profondeurs inférieures à 35 km). Cette absence de sismicité dans la

partie de la subduction de profondeur inférieure à 35 km, a été probablement un signe de

la préparation du séisme lui-même, en ce sens qu’elle traduit probablement un blocage de

cette partie de la subduction pendant toute cette période et donc une accumulation de

contraintes.

Le séisme de Sumatra de 2004 a eu lieu sur une faille inverse peu profonde, avec un épicentre

localisé à une latitude de 3.3◦N et une longitude de 96◦E, et il a une magnitudeMw comprise

entre 9.0 et 9.3. Le séisme du 28 Mars 2005 de Nias a eu lieu juste au Sud de la rupture de

2004 avec une magnitude Mw de 8.6, et a rompu la même zone que l’évènement de 1881.

Il a été étudié avec une large gamme de données : ondes de volumes (Ni et al., 2005;

Lomax, 2005; Vallée, 2007; Ishii et al., 2005), données longues périodes (Park et al., 2005b;

Stein et Okal, 2005; Ammon et al., 2005), GPS (Vigny et al., 2005; Banerjee et al., 2005),

données hydroacoustiques (Guilbert et al., 2005; Tolstoy et Bohnenstiehl, 2005), infrasons,

imagerie satellitaire, etc. La taille de cet événement est tel que le rapport signal sur bruit

est très élevé, permettant l’observation et l’étude de certains effets difficilement observables

avec les grands séismes précédents, et notamment les oscillations propres de la Terre les

plus graves dont l’éclatement est parfaitement observable. Et c’est à ces modes propres

auxquels on s’intéresse dans cette étude.

Les oscillations propres sont largement utilisés dans l’étude de la structure 3D de la Terre

(par exemple Ritzwoller et al., 1986; Woodhouse et al., 1986; Smith et Masters, 1989;

Widmer et al., 1992a). Les oscillations libres avec des périodes entre 50 et 300s sont aussi

utilisées pour étudier les paramètres de source des séismes modérés et larges (par exemple

Dziewonski et al., 1981). Les modes propres les plus graves peuvent aussi apporter des

informations sur le mécanisme au foyer, le moment sismique (Abe, 1970; Geller et Stein,

1977; Kedar et al., 1994; Stein et Okal, 2005), durée de la rupture (Park et al., 2005a).

La phase des ces oscillations libres est rarement explicitement utilisée, sauf pour les modes

radiaux (voir Park et al., 2005a). On montre dans cette partie comment on peut contraindre

l’extension spatio-temporelle de la rupture en utilisant les phases des singlets des multiplets

les plus graves (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0 et 1S0) excités par le séisme de Sumatra 2004.
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Fig. 37 – Contexte tectonique régional des séismes de Sumatra (26/12/04) et de Nias
(28/03/05). Les sphères focales des 2 séismes principaux (Harvard CMT) sont indiquées
en noir et blanc, les sphères focales jaunes correspondent aux évènements de magnitude
Mw supérieure à 5 ayant eu lieu entre les 2 séismes, les sphères rouges aux évènements
de la période après le deuxième séisme jusqu’au 31 décembre 2005. Les cercles blancs
représentent les séismes historiques de magnitude Mw supérieure à 7 entre 1903 et 1985
(Newcomb et McCann, 1987). Les lignes pointillées sont des lignes iso-profondeurs de la
zone de Benioff et les valeurs des profondeurs sont indiquées à l’extrémité la plus au Nord
de ces lignes. Les petits cercles représentent la sismicité instrumentale entre 1964 et 1998
de magnitude Mw ≥ 5.5 du catalogue relocalisé ISC (Engdahl et al., 1998). Les contours
de la subduction proviennent de l’étude de Gundmudsson et Sambridge (1998).
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8 Quelques notions sur les modes

8.1 Généralités

Comme tout corps élastique de dimension finie, la Terre peut entrer en résonance dans

son ensemble à un nombre infini de fréquences discrètes. Une des sources de ces oscillations

libres sont les séismes majeurs ; typiquement on observe ces oscillations pour des séismes

de magnitude supérieure à 6. Mais il existe d’autres sources d’excitation de ces oscillations ;

en particulier il existe une source permanente qui est à l’origine du ”hum” ou ”murmure

de la Terre” ; il a été observé la première fois par Nawa et al. (1998) et Suda et al. (1998)

à partir des données des gravimètres supraconducteurs. Son origine est encore mal connue,

et les principales hypothèses de l’origine de ce ”hum” sont l’atmosphère (par exemple

Kobayashi et Nishida, 1998; Nishida et Kobayashi, 1999; Tanimoto et Um, 1999; Nishida

et al., 2000), et les océans (Rhie et Romanowicz, 2004; Tanimoto, 2005; Webb, 2007). Ici,

on ne considérera que le cas des oscillations libres excitées par les grands séismes.

Une analogie simple de ces oscillations libres peut être faite avec celles d’une corde

fixée à ces deux extrémités et mise en vibrations (figure 38). La fréquence la plus basse

correspond au mode fondamental (n = 0), les modes plus élevés sont appelés harmoniques

(n > 0). Dans le cas de la corde, les caractéristiques de ces modes dépendent de sa longueur,

de son diamètre et de sa composition ; pour la Terre, les caractéristiques des modes propres

vont dépendre de la forme de la Terre, de ses propriétés élastiques et de sa structure interne.

Chaque oscillation libre est caractérisée par une fréquence propre, un facteur de qua-

lité, une amplitude et une phase initiale. Sa fréquence propre et son facteur de qualité

dépendent de la forme et de la structure interne de la Terre. Plus un mode a un facteur

de qualité petit, et plus il sera rapidement amorti ; le facteur de qualité Q est défini tel

que, par exemple, pour Q=10, l’amplitude des oscillations libres diminue d’un facteur 1/eπ

au bout de 10 oscillations. Les modes considérés dans cette étude (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0

et 1S0, la nomenclature de ces modes est indiquée un peu plus bas) ont des facteurs de

qualité entre 5500 et 300. Leur amplitude et leur phase initiale sont des fonctions de la

source d’excitation, soit, dans le cas d’un séisme, de son mécanisme au foyer et de ses ca-

ractéristiques spatio-temporelles (localisation, dimensions spatiales, histoire de la rupture).

Il y a deux types de modes propres :

– les modes sphéröıdaux :

Ils sont notés nS
m
l et sont liés aux harmoniques sphériques Y m

l de degré d’harmonique

l et d’ordre azimutal m (−l ≤ m ≤ l). n est le nombre d’harmonique ; n = 0

correspond au mode fondamental, n = 1 au premier harmonique, et ainsi de suite.

Le degré d’harmonique l contrôle le nombre de noeuds en latitude dans le champs de
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n=0

n=1

n=2

n=3

Fig. 38 – Quelques oscillations libres d’une corde fixée à ces deux extrémités, les ca-
ractéristiques de ces oscillations sont contrôlées notamment par sa longueur. Le mode
n = 0 est le mode fondamental, il ne possède pas de noeud où le déplacement est nul ; les
modes n > 0 sont des harmoniques, et ils possèdent chacun n noeuds.
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déplacement pour le cas m = 0, le nombre de noeuds en latitude dans le cas m 6= 0

étant n − m ; et l’ordre azimutal correspond au nombre de noeuds en longitude.

Le champ de déplacement associé à ces modes est complexe ; il implique à la fois

des déplacements radiaux et tangentiels, et il modifie donc la forme de la Terre et le

champ gravitationnel de celle-ci, et donc ces modes sont observés par les gravimètres,

et par les sismomètres horizontaux et verticaux.

En développant en harmoniques sphériques vectorielles le champ de déplacement, on

peut écrire la fonction propre associée à ces modes sphéröıdaux sous la forme :

ns
m
l (r, θ, φ) = r̂nUl(r)Y

m
l (θ, φ) +n Vl(r)∇sY

m
l (θ, φ) (30)

où nUl(r) et nVl(r) sont les fonctions propres radiales du mode considéré, Y m
l l’har-

monique sphérique de degré harmonique l et d’ordre azimutal m, r la position par

rapport au centre de la Terre, θ et φ respectivement la colatitude et la longitude du

point d’observation, r̂ est le vecteur unitaire dans la direction radiale et ∇s est le

gradient surfacique.

Le cas particulier l = 0 implique seulement des déplacements radiaux, et par consé-

quence ces modes sont aussi appelés modes radiaux. Le mode radial fondamental

(généralement appelé mode de respiration de la Terre) a une période de l’ordre de

20.5 min. La figure 39 présente quelques uns de ces modes pour m = 0, dont le mode

radial fondamental 0S0, et le mode 0S2 (appelé aussi mode ”football”, car la Terre

prend la forme d’un ballon de football américain) de période de 53.9 minutes, qui est

le mode de plus basse fréquence.

0
S

0 0
S

2

Fig. 39 – Exemples de modes sphéröıdaux fondamentaux pour m=0 : le mode radial
fondamental 0S0 de période de 20.5 minutes, et le mode 0S2 de période de 53.9 minutes.
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– les modes toröıdaux :

Ils sont notés nT
m
l . Pour ces modes, l’index d’harmonique n correspond au nombre

de noeuds selon le rayon, ainsi 0T2 n’a pas de noeud selon le rayon, et 1T2 en a un.

Ces modes impliquent seulement des déplacements tangentiels et donc ne modifient

ni la forme de la Terre, ni la distribution radiale de sa densité, ni son champ de

gravité. Par conséquence, ces modes sont seulement observables avec les instruments

horizontaux ; ceci n’est pas tout à fait vrai car un couplage entre modes sphéröıdaux

et toröıdaux notamment lié à la rotation de la Terre permet aussi leur observation

sur les composantes verticales (par exemple Zürn et al., 2000).

De la même façon que pour les modes sphéröıdaux, en développant le champ de

déplacement en harmoniques sphériques vectorielles, on peut écrire la fonction propre

associée à ces modes toröıdaux sous la forme :

ns
m
l (r, θ, φ) =n Wl(r)[−r̂ ×∇sY

m
l (θ, φ)] (31)

où nWl(r) la fonction propre du mode et Y m
l l’harmonique sphérique de degré harmo-

nique l et d’ordre azimutal m. Le champ de déplacement toröıdal est donc purement

tangentiel (r̂·s(r) = 0), et sans déformation volumique (divergence nulle, ∇·s(r) = 0) ;

il n’y a donc aucune perturbation du champ de gravité ou de la distribution radiale

de la densité. La figure 40 présente quelques un de ces modes, dont 0T2 de période

43.8 minutes et 0T3 de période 28.5 minutes.

0
T

2 0
T

3

Fig. 40 – Exemples de modes toröıdaux fondamentaux pour m=0 : le mode 0T2 de période
de 43.8 minutes et le mode 0T3 de période de 28.5 minutes.
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Dans ce chapitre, Y m
l représente l’harmonique sphérique complexe de degré l et d’ordre

azimutal m (−l ≤ m ≤ l) complètement normalisé (Edmonds, 1960) :

Y m
l (θ, φ) = (−1)m

[

2l + 1

4π

]1/2 [
(l −m)!

(l +m)!

]1/2

Pm
l (cos θ)eimφ (32)

où θ est la colatitude, φ la longitude et Pm
l les polynômes de Legendre.

Chaque fréquence propre d’une Terre sphérique sans rotation est dégénérée avec un es-

pace associé de dimension 2l + 1. Le groupe constitué par les 2l + 1 oscillations ayant la

même fréquence dégénérée est appelé multiplet et chaque oscillation de ce multiplet est ap-

pelée singlet. La source de cette dégénérescence provient de l’exacte symétrie sphérique du

modèle de Terre utilisé. N’importe quelle déviation par rapport à cette symétrie, telle que

la rotation de la Terre, l’ellipticité ou les hétérogénéités latérales, lève cette dégénérescence

et entrâıne un éclatement des multiplets en singlets distincts.

8.2 Equations caractérisant les modes propres pour un modèle

de Terre SNREI

Considérant une Terre initialement en équilibre hydrostatique, comme les déformations

sismiques sont de faible amplitude, les équations de l’élasto-gravité pour un champ de

déplacement s harmonique peuvent être linéarisées. Cette théorie linéaire des oscillations

libres de la Terre est traité de façon complète par différents auteurs, et notamment Dahlen

et Tromp (1998) dont on suivra largement les notations ici.

Pour une Terre sphérique élastique isotrope sans rotation (SNREI modèle), les équations

linéarisées au premier ordre pour le champ de déplacement s d’un mode propre s’écrivent

de la façon suivante dans le domaine fréquentiel :

−ρ0ω
2s = (κ+

1

3
µ)∇(∇ · s) + µ∇2s + (∂rκ− 2

3
∂rµ)(∇ · s)r̂ (33)

+ 2∂rµ[∂rs +
1

2
r̂ × (∇× s)] − 4πGρ2srr̂ − ρ∇φ (34)

− ρg[∇sr − (∇ · s + 2r−1sr)r̂) (35)

∇2φ = 4πG∇(ρs) (36)

où s est le champ de déplacement, κ et µ l’incompressibilité isentropique et la rigidité

respectivement, ρ et g respectivement la densité non perturbée et la gravité non perturbée,

ω la fréquence propre dégénérée, φ est la perturbation du potentiel gravitationnel. Ces

équations sont accompagnées d’un certain nombre de conditions aux limites au niveau des

discontinuités (interfaces internes et surface libre) : continuité de s aux interfaces (pour les

interfaces fluide-solide, seul n̂ · s a besoin d’être continu), continuité du vecteur traction
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t (= n̂ · T où n̂ est la normale de l’interface non perturbée, T le tenseur des contraintes)

à toutes les interfaces déformées et annulation du vecteur traction en surface, continuité

de φ à toutes les interfaces, continuité de la perturbation du potentiel n̂ · ∇φ à toutes les

interfaces, φ = 0 à l’infini, et s et t sont réguliers à l’origine.

Il s’agit d’un problème aux valeurs propres de la forme Hs = ω2s avec H opérateur intégro-

dérivateur hermitien auto-adjoint dans le cas d’un modèle SNREI de Terre. Pour le cal-

cul des fonctions propres et des fréquences propres dégénérées des modes, ces équations

linéarisées et ces conditions aux limites sont converties en un système d’équations différen-

tielles ordinaires du premier ordre couplées (Takeuchi et Saito, 1972). Ceci peut être fait

soit en utilisant une représentation classique en harmoniques sphériques des grandeurs

scalaires et vectorielles, soit en utilisant une représentation d’un champ tensoriel par des

harmoniques sphériques généralisées, ou soit en utilisant le principe de Rayleigh. Les fonc-

tions propres et fréquences sont ensuite généralement calculées numériquement pour des

modèles de Terre réalistes ; dans cette étude, on utilise le programme MINOS (Woodhouse,

1988) développé par F. Gilbert, G. Masters et J. Woodhouse pour le calcul des fonctions

propres et des fréquences propres pour les modes étudiés. Le modèle de Terre utilisé est

PREM (Dziewonski et Anderson, 1981), qui est un modèle de Terre élastique transversa-

lement isotrope.

L’introduction de la rotation de la Terre dans le problème introduit un effet lié à la force de

Coriolis et un effet lié à la force centrifuge ; l’introduction de ces effets se fait en effectuant

le changement suivant dans l’équation (36) :

−ρ0ω
2s ⇐⇒ −ρ0ω

2s+ 2iωρ0Ω × s+ ρ0Ω × (Ω × s) (37)

Le deuxième terme correspond à la force de Coriolis. Si on considère une oscillation de

la forme s = Seiωt, le rapport entre ce terme et le premier, est de l’ordre de 2Ω/ω (avec

Ω = 11.6µHz, et ω = 1.9433mHz pour le mode le plus grave 0S2, ce rapport est de 0.012),

plus la fréquence du mode augmente et plus l’effet de la rotation diminue. Ceci montre

que l’effet de la force de Coriolis est important seulement pour les modes les plus graves et

dans quelques cas de couplage entre modes, sinon dans la plupart des cas, il est négligeable.

Le troisième terme correspond à l’effet de la force centrifuge, ce terme est en Ω2 et par

conséquent il peut souvent être négligé.

8.3 Eclatements des modes propres (”splitting”)

Pour un modèle de Terre à symétrie sphérique élastique sans rotation (SNREI : Sphe-

rical non rotating elastic isotropic Earth), on a une dégénérescence des fréquences propres

avec un espace associé de dimension 2l + 1 ; c’est-à-dire que tous les singlets nS
m
l (ou

nT
m
l ) avec −l ≤ m ≤ l d’un multiplet nSl ont tous la même fréquence propre. Mais dès
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0S3

modèle de Terre SNREI modèle réaliste de Terre

Fig. 41 – Illustration de l’éclatement d’un multiplet en 2l + 1 singlets distincts à partir
du moment où le modèle de Terre n’est plus à symétrie sphérique, et notamment ici par
l’introduction de la rotation, de l’ellipticité ou des structures 3D.

que l’on perturbe cette symétrie sphérique, on lève partiellement ou complètement cette

dégénérescence, et par conséquent les singlets d’un même multiplet auront des fréquences

propres distinctes. La figure 41 illustre cet éclatement pour le multiplet 0S3, à cause par

exemple de la rotation. Les causes de splitting sont principalement la rotation, l’ellipticité,

et la structure 3D de la Terre ; la rotation lève complètement la dégénérescence, tandis que

l’ellipticité ne la lève que partiellement.

Pour les modes les plus graves, le splitting est suffisamment important pour que les

différents singlets soient observables dans les spectres après les grands séismes, et c’est à

quelques uns de ces modes auxquels on s’intéresse dans cette étude. Cependant pour la

plupart des modes, le splitting n’est pas observable dans les spectres individuels car le

splitting est du même ordre de grandeur que la largeur des singlets liée à l’atténuation des

modes, et ces multiplets sont observés comme un seul pic dont la fréquence centrale et la

largeur dépendent de sa fréquence propre dégénérée, de son facteur de qualité et de son

splitting.

Le splitting des oscillations libres de la Terre a été observé pour la première fois après le
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séisme du Chili de 1960 (Benioff et al., 1961; Ness et al., 1961; Alsop et al., 1961). La rota-

tion et l’ellipticité de la Terre contribuent significativement au splitting et au couplage des

oscillations les plus graves. Les hétérogénéités latérales élastiques et l’anisotropie contri-

buent aussi au splitting des modes propres, et d’autant plus que les fréquences propres des

modes augmentent.

L’effet au premier ordre de la rotation sur les modes propres d’un modèle sphérique

de Terre est d’éclater une fréquence propre dégénérée de degré harmonique l en 2l + 1

singlets. Cette effet est similaire à l’effet de Zeeman des niveaux d’énergie quantique de

l’atome d’hydrogène dans un champ magnétique (les perturbations en fréquence sont uni-

formément espacées, δωm = mχΩ (où χ est le coefficient de splitting de Coriolis) et cet

effet au premier ordre de la rotation ne modifie pas la fréquence du singlet m = 0.). Suite

au séisme du Chili de 1960, Backus et Gilbert (1961) ont calculé le splitting dû à la force

de Coriolis en utilisant une théorie des perturbations au premier ordre en Ω/ω. L’effet au

second ordre de la rotation et l’effet de l’ellipticité d’un multiplet isolé a été introduit par

Dahlen (1968). Dahlen (1969) et Luh (1973) ont regardé le cas des multiplets non isolés

dans le domaine spectral, dont le splitting est modifié par le couplage avec les modes voi-

sins. L’importance du couplage dépend non seulement de la proximité en fréquence, mais

aussi de règles de sélection géométrique, de l’atténuation relative des modes impliqués, et

des noyaux des différents modes.

Pour un multiplet isolé dans le domaine spectral, les perturbations en fréquence des

différents singlets d’un multiplet éclaté intégrant les perturbations au premier et au deuxiè-

me ordre de la force de Coriolis et au premier ordre de l’ellipticité et de la force centrifuge

peuvent s’écrire sous la forme (Dahlen, 1968) :

δωm = ω0(a+ bm+ cm2) (38)

où a, b et c sont les coefficients de splitting, et ω0 est la fréquence propre dégénérée du

multiplet considéré et m est l’ordre azimutal et δωm la perturbation en fréquence du singlet

m.

La force de Coriolis au premier ordre introduit une perturbation symétrique des fréquences

propres (terme en bm) par rapport à la fréquence propre dégénérée, alors que l’ellipticité

et la force centrifuge introduisent des perturbations asymétriques (terme a + cm2). Les

perturbations en fréquences ne sont donc plus symétriques mais asymétriques par rapport

à la fréquence dégénérée du mode, à partir du moment où l’effet de l’ellipticité n’est plus

négligeable devant l’effet de la rotation.

L’importance de la rotation de la Terre dans le splitting est reliée au rapport (fréquence du

mode/fréquence de rotation de la Terre), l’effet de la rotation est donc le plus important

pour les modes les plus graves. La rotation suffit à lever complètement la dégénérescence
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des fréquences, on parle alors de multiplets comprenant 2l+1 singlets ayant une fréquence

différente.

La figure 42 montre un calcul théorique de la séparation entre les différents singlets d’un

même multiplet pour plusieurs des modes les plus graves, et il peut être observé que les

modes les plus graves ont une distribution de singlets pratiquement symétrique (0S2, 0T2,

2S1 et 0S3). Plus la fréquence dégénérée des multiplets augmente et plus la distribution des

singlets est asymétrique et resserrée, et d’autant plus pour les modes toröıdaux que pour

les modes sphéröıdaux. On verra par la suite en quoi ceci peut poser certains problèmes

dans le cadre de cette étude.
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Fig. 42 – Distribution en fréquence des singlets de plusieurs multiplets (0S2, 0T2, 2S1,

0S3, 0T3, 0S4, 1S2 et 0T4). Il peut être observé que lorsque les fréquences augmentent, la
séparation entre les singlets diminue et plus dramatiquement pour les singlets avec +m
pour les modes toröıdaux. Les amplitudes sont arbitraires, et normalisées à 1 pour tous les
singlets. Tous les panneaux de la figure ont la même échelle de fréquence, soit une largeur
de 0.02 mHz centrée sur la fréquence dégénérée du multiplet.
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Dans cette étude, on utilisera le formalisme de Dahlen et Sailor (1979) pour calculer les

fréquences des singlets des différents multiplets étudiés, qui introduit l’effet de la rotation

au second degré et l’effet de l’ellipticité au premier degré.

8.4 Modes propres excités par un séisme

A longues périodes, un sismogramme peut être facilement représenté par une somme

de modes propres (somme d’oscillations décroissantes) de la forme :

a(x, t) =
∑

k

Ak cos(ωkt+ φk)e
−γkt (39)

où Ak et φk sont l’amplitude et la phase initiale (liée à la source), ωk est la fréquence propre

du mode k et γk est son taux d’atténuation.

Pour voir ces modes individuellement, il est plus facile de travailler dans le domaine

fréquentiel ; et notamment pour les modes propres les plus graves qui sont facilement

séparables dans le spectre. Par la suite, on s’intéressera au spectre en accélération d’un

certain nombre de multiplets bien isolés dans le domaine spectral lié soit à une source

ponctuelle instantanée, soit à une source de dimension et de durée finie. En effet, dans cette

étude, on cherche à déterminer l’influence de la finitude spatio-temporelle de la source sur

le spectre.

8.4.1 Source ponctuelle instantanée

Pour un point source instantané, la transformée de Fourier de l’accélération d’un mul-

tiplet isolé de degré harmonique l à une station q peut s’écrire comme une somme de

Lorentziens (Dahlen et Tromp, 1998) :

aps
q (x, ω) =

∑

m

aps
qm(x, ω) =

∑

m

[

(M : ε⋆
m(xps)) sm(x)

2(γm + i(ω − ωm))
+

(M : εm(xps)) s
⋆
m(x)

2(γm + i(ω + ωm))

]

(40)

où l’indice ps représente un point source, m est l’ordre azimutal, ωm la fréquence centrale

du singlet, M le tenseur des moments sismiques, εm(xps) la déformation pour le singlet

m évaluée à la position de la source xps, sm(x) la fonction propre du singlet m évaluée

à la position de la station x, et γm son taux d’atténuation, relié au facteur de qualité

Qm (γm = ωm/(2Qm)). Le symbole ∗ représente le complexe conjugué, et : représente la

contraction tensorielle. Le second terme de la sommation correspond à la contribution à

la fréquence ωm du Lorentzien centré en −ωm ; cette contribution dépend de Qm, car plus

le facteur de qualité est élevé et plus le lorentzien est étroit, et donc plus l’influence du

lorentzien centré en −ωm sur le lorentzien centré en ωm diminue. Dans le cas Qm >> 1, le
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Fig. 43 – Gauche : Anatomie d’un Lorentzien Cm = 1/2(γm + i(ω − ωm)) centré en +ωm.
Droite : Exemple de spectre d’accélération synthétique pour 0S2 (5 singlets). De haut en
bas, les panneaux représentent l’amplitude (courbe bleue), la partie réelle (courbe rouge)
et la partie imaginaire (courbe verte). Les amplitudes sont normalisées.

chevauchement des pics centrés à la fréquence propre positive et négative est négligeable, ce

qui est effectivement le cas pour les modes considérés dans cette étude (cette contribution

représente moins de 0.1% de l’amplitude totale). Pour plus de clarté dans les expressions

suivantes, ce second terme sera omis, mais l’expression complète est utilisée dans les calculs

numériques effectués.

Dans l’équation (40), le terme (M : ε∗(xs)) dépend essentiellement de la localisation de

la source et du mécanisme focal, le terme sm(x) dépend principalement de la position de

la station, et γm et ωm sont des fonctions de la structure interne de la Terre.

La figure 43 présente l’anatomie d’un Lorentzien Cm = 1/2(γm + i(ω − ωm)) centré en

+ωm, et un exemple de spectre synthétique pour le multiplet 0S2, qui comprend 5 singlets,

et qui est donc la combinaison de 5 Lorentziens pondérés par des coefficients complexes

qui dépendent du mécanisme au foyer du séisme et de la position de la source et de la

station. La largeur à mi-hauteur de l’amplitude du Lorentzien correspond à 2γk, et donc

par conséquent plus un mode a un facteur de qualité élevé et plus le Lorentzien est étroit.

Pour le calcul des spectres, une fenêtre d’apodisation est souvent appliqué pour minimiser

le ”spectral leakage” ; le fenêtrage ainsi que la longueur de la série temporelle utilisée pour

calculer le spectre vont avoir une influence sur la largeur du pic à mi-hauteur qui n’est plus
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simplement liée au facteur de qualité. Pour le spectre de 0S2 de la figure 43, une fenêtre

de Hanning et une série temporelle de 18 jours ont été utilisées pour le calcul du spectre.

8.4.2 Source finie

Pour les séismes importants avec une longueur de rupture de plusieurs centaines de

kilomètres, il est nécessaire de prendre en compte la finitude spatiale et temporelle de la

source lors du calcul des amplitudes et des phases théoriques des multiplets. Pour prendre en

compte une source de longueur finie, il suffit de remplacer le terme source (M : ε∗(xs)) par

son intégrale le long de la faille, la transformée de Fourier de l’accélération d’un multiplet

supposé isolé de degré harmonique l peut alors s’écrire (Lambotte et al., 2006a) :

afs
q (x, ω) =

∑

m

[

1/L
∫ L

0
(M : ε⋆

m(xps)) (ξ)e−iωmτ(ξ) dξsm(x)

2(γm + i(ω − ωm))

]

(41)

Chaque terme de cette expression peut s’écrire sous la forme :

afs
qm(x, ω) = aps

qm(x, ω)Fm avec Fm ≡
∫ L

0
(M : ε∗m) (ξ)e−iωmτ(ξ) dξ

L(M : ε∗m(xps))
(42)

où aq(x, ω) est le spectre en accélération pour une source finie à la station q, aps
qm est le

spectre d’un singlet m à la station q pour un point source, Fm est le terme de finitude de

la source, L est la longueur de la rupture, et τ(ξ) représente le délai de la rupture au point

ξ. τ(ξ) décrit l’histoire de la rupture et peut être plus ou moins complexe en fonction de

la source. L’intégrale dans le terme Fm peut être calculée de différentes façons. Pour des

modèles de source simples (faille linéaire, dislocation uniforme, rupture unilatérale), il est

possible de l’évaluer analytiquement en choisissant un repère de référence dans lequel la

faille cöıncide avec l’équateur (Dziewonski et Romanowicz, 1977), et en appliquant les ma-

trices de rotation de Wigner (Feynman et al., 1965, p. 18-9 - 18-13) au résultat pour revenir

dans le repère géographique. Cette approche suppose une approximation en utilisant des

fonctions propres d’ordre zéro et les fréquences propres d’ordre un (Stein et Geller, 1977).

Dans cette étude l’intégrale Fm a été calculée numériquement directement dans le repère

géographique, car cette approche permet l’utilisation de modèles de source arbitrairement

complexes.

Ben-Menahem et Singh (1980) ont dérivé une expression analytique simple pour le

facteur de finitude Fm, dans le cas, d’une propagation de la rupture unidirectionnelle,

d’une dislocation uniforme et d’une rupture à vitesse constante :

Fm =
sinXm

Xm
e−iXm , où Xm =

L

2Vr

(

ωm +m
Vr sin φ̂

r0 sin θ0

)

(43)
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où r0 est le rayon de la Terre, θ0 la colatitude de l’épicentre, φ̂ l’azimut de la faille, et Vr

la vitesse de rupture. Le premier terme de l’expression de Xm dépend de la durée de la

source et pratiquement pas de m car ωm varie peu avec m dans un multiplet. Le deuxième

terme dépend de la longueur de la source L et est linéairement dépendant de m. Xm peut

s’écrire sous la forme :

Xm = aTr + bL (44)

où a et b sont des facteurs, Tr est la durée de la rupture et L est la longueur de la rupture.

La phase Xm est donc la somme d’une contribution provenant de la durée de la source

et d’une contribution venant de la longueur de la rupture. On peut donc déterminer de

façon indépendante la durée et la longueur de la source, et en conséquence obtenir une

vitesse moyenne de la rupture. En effet, pour m = 0, la phase contient des informations

uniquement sur la durée de la rupture, et pour m 6= 0, la phase contient des informations à

la fois sur la durée et la longueur de la rupture, mais si on considère les singlets par paires

(soit ±m), Xm + X−m contient des informations sur la durée de la source et Xm − X−m

contient des informations sur la longueur de la rupture.

Cependant, l’équation (43) est une approximation car les variations latitudinales dans

l’expression M : ε⋆
m ont été négligées, et donc cette équation est seulement valable pour

les modes radiaux ou pour les failles d’orientation purement EW. Cette expression ap-

prochée peut être biaisée significativement pour certains singlets ; un exemple remarquable

est donné par 0S3 m = ±2 ; dans ce cas les équations (42) et (43) donnent des valeurs très

différentes (plus de 10◦ de différence pour les phases) pour une configuration de rupture

similaire à celle du séisme de Sumatra. Par conséquent par la suite, tous les calculs sont

effectués en considérant l’expression exacte (42), mais l’expression (43) est simple et per-

met de faciliter la compréhension et l’interprétation de la relation entre phases et longueur

et durée de la rupture.

Cet effet sur la phase des modes propres n’est pas autre chose que l’expression à très

longue période de la directivité des sources finies bien connue et étudiée avec les ondes de

volume et les ondes de surface pour les grands séismes, comme un résultat de leur taille

finie et de la vitesse de rupture. Un exemple extrême est donné par le séisme d’Alaska de

1964 (Kanamori, 1970).
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9 Données et traitements des données

9.1 Données utilisées

Dans cette étude, on a utilisé des données de sismomètres large-bande (principalement

des STS-1) de plusieurs réseaux sismologiques permanents (IRIS-GSN, Geoscope, IU, Ber-

keley et IC), mais aussi des données de gravimètres supraconducteurs du réseau GGP (Glo-

bal Geodynamics Project, Crossley et al. (1999), http ://www.eas.slu.edu/GGP/ggphome.

html). Pour les données des gravimètres supraconducteurs, la pression atmosphérique est

utilisée pour corriger les données au travers d’une admittance de l’ordre de −3 nm/s2/mbar

(Crossley et al., 1995). La figure 44 montre toutes les stations utilisées dans cette étude,

la plupart des stations sont localisées aux moyennes latitudes dans les deux hémisphères,

avec peu de stations autour de l’équateur et proches des pôles.

Fig. 44 – Carte des stations utilisées dans cette étude. Les différents symboles corres-
pondent au différents réseaux sismologiques et gravimétrique auxquels appartiennent les
stations. La localisation du séisme de Sumatra est indiquée par un triangle noir.

Les données sont filtrées avec un filtre passe-haut de fréquence de coupure 4h pour

enlever l’effet des marées terrestres ; ce filtrage n’a pas d’influence sur le spectre des modes

propres considérés ici. On applique aux données une fenêtre de Hanning et on calcule la

transformée de Fourier pour obtenir le spectre pour chaque station et chaque multiplet

considéré. Le signe des phases obtenues dépend de la convention utilisée. On considère la
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convention suivante pour la transformée de Fourier :

F (x, ω) =

∫ +∞

−∞

f(x, t)e−iωt dt (45)

Les données sont converties en accélération et la réponse instrumentale est prise en compte ;

une procédure qui est particulièrement simple dans le cas des gravimètres supraconducteurs

car les gravimètres donnent directement l’accélération (réponse plate en accélération) et il

suffit d’appliquer une simple correction de phase et de multiplier par une constante. Aux

fréquences considérées, pour les sismomètres STS-1, la réponse en accélération est linéaire

avec la fréquence.

On applique une fenêtre d’apodisation pour minimiser le ”spectral leakage” ; le choix de

la fenêtre utilisée est un compromis entre efficacité à réduire l’effet des lobes secondaires

introduits par la fenêtre, avoir des pics les plus étroits possibles pour conserver une bonne

résolution en fréquence, et ne pas trop réduire l’énergie du signal. Dans cette étude, on

utilise la fenêtre de Hanning qui est un bon compromis. Harris (1978) est une bonne revue

des fenêtres en usage.

La figure 45 montre un exemple de spectres pour les modes propres les plus graves ob-

servés avec le sismomètre STS-1 vertical à la station d’Obnisk (OBN, Russie), et avec le

gravimètre supraconducteur à la station J9 du réseau GGP (Strasbourg, France) ; pour

chaque station, le panneau supérieur représente le spectre entre 0.2 mHz et 1 mHz, et les

3 panneaux inférieurs sont un zoom sur quelques-uns des modes les plus graves (0S2, 0S3,

et 0S4 et 1S2). L’éclatement des singlets est clairement visible pour 0S2 et 0S3 ; et quand

la fréquence augmente, les singlets deviennent plus proches et sont de moins en moins

facilement résolus (c’est le cas par exemple 0S4). Cet exemple montre bien la nécessité de

longues séries temporelles pour la séparation des différents singlets d’un même multiplet,

et que la séparation des singlets est de plus en plus difficile au fur et à mesure que la

fréquence augmente.

Pour les sismomètres, les composantes horizontales sont souvent plus bruitées à longues

périodes que les verticales, principalement à cause des perturbations atmosphériques. Dans

cette étude, on n’a considéré les composantes horizontales que pour le séisme de Sumatra

2004 et non pas pour le séisme de Nias 2005, car les composantes horizontales ont un

rapport signal sur bruit trop faible pour cet évènement.

La figure 46 montrent deux exemples de spectres horizontaux : la composante EW de

la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne) et de la station MAJO (Matsu-

shiro, Japon) pour le séisme de Sumatra. Le niveau de bruit est clairement plus élevé pour

ces composantes que pour les verticales (figure 45 pour comparaison). Ces composantes

horizontales sont plus bruitées que les composantes verticales, dû au fait qu’en plus de

l’accélération, les composantes horizontales sont aussi sensibles au tilt du sol. En particu-

lier, ces composantes sont sensibles aux variations latérales de la pression atmosphérique
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Fig. 45 – Exemples de spectres pour les modes les plus graves obtenus pour un sismomètre
vertical à la station d’Obnisk (OBN, Russie) et pour un gravimètre supraconducteur à la
station J9 (Strasbourg, France). Pour chaque station, le panneau supérieur représente le
spectre en accélération entre 0.2 et 1 mHz, et les 3 panneaux inférieurs sont respectivement
des zooms de 0S2, 0S3 et 0S4 et 1S2. La longueur des séries temporelles est de 20 jours. Pour
le gravimètre supraconducteur, les données sont corrigées des perturbations de la pression
atmosphérique à l’aide d’une admittance de −3nm/s2/mbar. L’éclatement des multiplets
est particulièrement observable pour 0S2 et 0S3. Les unités sont des m/s2∗s.
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Fig. 46 – Exemples de spectres horizontaux : la composante EW de la station BFO (black
Forest Observatory, Allemagne) (panneau supérieur) et de la station MAJO (Matsushiro,
Japon) (panneau supérieur) pour le séisme de Sumatra. La longueur des séries temporelles
est de 15 jours. Les unités sont des m/s2∗s.
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Fig. 47 – Spectre des modes propres les plus graves de la Terre (f ≤ 1mHz) pour le
séisme du Pérou du 23 juin 2001 de magnitude Mw = 8.4 à la station BFO (composante
verticale). Haut : spectre sans correction de pression, bas : spectre avec correction de
pression (admittance = −3nm/s/hPa). La longueur de la série temporelle utilisée pour
calculer le spectre est de 18 jours. Les unités sont des m/s2∗s.

(gradients horizontaux). Les corrections de la pression atmosphérique peuvent être facile-

ment effectuées en utilisant une admittance pour les composantes verticales ; cependant,

faire de telles corrections sur les composantes horizontales nécessiterait des mesures de

pression tout autour de la station pour pouvoir calculer des gradients (e.g Lambotte et al.,

2006b; Zürn et Neumann, 2002; Zürn et al., 2007). Une simple admittance pour la correc-

tion de la pression sur les composantes horizontales peut, dans certains cas, permettre une

réduction du niveau de bruit, comme on l’a vu dans la première partie sur les effets de

cavité sur les données de marées terrestres.

Par conséquent, les composantes horizontales sont utilisées seulement pour le séisme de

Sumatra de 2004 et seulement pour obtenir les phases de 1S2, tous les autres résultats

proviennent des composantes verticales des sismomètres et des gravimètres.

La figure 47 montre l’effet de la correction de pression pour la composante verticale du

STS-1 de la station BFO pour le séisme du Pérou du 23 juin 2001 de magnitude Mw = 8.4.

Dans ce cas, la correction de pression permet de voir correctement le mode 0S3 dans le
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spectre et de deviner le mode 0S2. Une correction de pression est appliquée à l’aide d’une

simple admittance pour les gravimètres supraconducteurs pour lesquelles les données de

pression sont systématiquement disponibles, et pour les quelques stations où les données de

pression atmosphériques sont disponibles, afin de réduire le niveau de bruit au maximum

quand c’est possible.

Les données pour tous les gravimètres et quelques sismomètres sont saturées au début

du séisme. Par conséquent, dans l’étude suivante, pour tous les multiplets, on utilise la

même fenêtre temporelle commençant 2 heures après le temps de nucléation du séisme,

évitant ainsi tout problème lié à la saturation éventuelle des instruments. Toutes les phases

mesurées par la suite sont corrigées de la phase introduite par ce délai ; ainsi toutes les

phases estimées dans cette étude ont comme temps de référence, le temps de nucléation

(PDE) du séisme, soit le 26/12/2004, 00 :58 :50.0 TU.

9.2 Choix de la longueur des séries temporelles et ”Q-cycle”

La notion de ”Q-cycle” a été définie par Dahlen (1982). Un ”Q-cycle” est défini comme

le temps t = π/γ (avec γ = ω/(2Q)) nécessaire pour l’amplitude du signal de décrôıtre d’un

facteur exp(−π). Le tableau suivant présente le ”Q-cycle” pour différents modes propres

utilisés dans cette étude.

Mode fréquence [mHz] facteur de qualité ”Q-cycle” [jours]

0S2 0.30928 509.7 19.074

0S3 0.46856 417.5 10.313

0S4 0.64707 373.1 6.674

0S5 0.84042 355.6 4.897

1S2 0.67985 310.4 5.284

0S0 0.81431 5319.1 75.602

1S0 1.63134 1499.3 10.637

2S1 0.40396 396.8 11.369

0T3 0.58616 240.0 4.739

0T4 0.76566 228.2 3.450

0T5 0.92824 216.4 2.698

Tab. 6 – Estimation du ”Q-cycle” pour différents modes propres (en jours). Les facteurs
de qualité et les fréquences sont celles du modèle PREM (Dziewonski et Anderson (1981)).

Le choix de la longueur du signal analysé est un compromis entre résolution et rapport

signal sur bruit. Ce problème a été largement discuté par Dahlen (1982). Pour avoir une

résolution suffisante pour séparer les singlets d’un multiplet, il faut de longues séries tem-

porelles ; cependant prendre de longues séries implique une diminution du rapport signal
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sur bruit, car l’amplitude des oscillations libres diminue avec le temps. Dahlen (1982) a

montré que, pour une fenêtre de Hanning, la longueur de signal optimal est de 1.1 Q-cycle

pour l’estimation des facteurs de qualité et les fréquences, et de 0.5 Q-cycle pour l’estima-

tion des amplitudes et des phases.

Une autre limitation dans le choix de la longueur du signal est la difficulté à trouver de

longues séries de données continues.

Dans l’analyse suivante, on utilise deux méthodes pour obtenir les phases des singlets

d’un certain nombre de multiplets : un ajustement non linéaire des spectres individuels

des stations, et la méthode du ”singlet stripping”. Ces méthodes seront présentées plus

loin ; cependant, la première méthode nécessite une séparation des singlets d’un multiplet

dans les spectres individuels des stations, et donc elle nécessite une résolution en fréquence

élevée. Pour cette méthode, on a choisi des longueurs de signal entre 15 et 20 jours pour

les modes considérés pour permettre une séparation des différents singlets. Cette méthode

nécessitant la séparation des singlets d’un multiplet, et donc se limite aux multiplets les

plus graves. Pour avoir une meilleure estimation des paramètres de 0S0 et 1S0 il faudrait de

plus longues séries temporelles, car ils ont des facteurs de qualité élevés de respectivement

environ 5000 et 1500 (voir la valeur des Q-cycles pour ces deux modes dans le tableau 6).

Une longueur de signal de 20 jours correspond à un Q-cycle pour 0S2, comme l’a défini

Dahlen (1982). La deuxième méthode utilise les spectres de toutes les stations disponibles

pour séparer les singlets d’un multiplet, et dans ce cas, on n’a plus besoin de séparer les

singlets dans les spectres individuels, et donc on n’a pas besoin d’avoir une résolution en

fréquence aussi élevée que pour la première méthode. Par conséquent, on a choisi d’utiliser

comme longueur des séries temporelles le ”Q-cycle”. Et donc cette méthode permet à la fois

d’utiliser plus de stations, car on a besoin de moins longues séries temporelles continues (ce

qui est plus facile à trouver), et elle permet donc d’étudier des modes ayant des fréquences

un peu plus élevées que dans la méthode précédente et notamment 0S4.

9.3 Réponse d’un sismomètre idéal

Comme un sismomètre est un instrument inertiel, il n’enregistre pas seulement l’accéléra-

tion du sol. Mais aussi tout ce qui est équivalent par le principe d’équivalence. Quand il

y a mouvement du sol, le sismomètre se déplace dans le champ de gravité, il peut y avoir

inclinaison de la surface du sol, et le mode d’oscillation lui-même perturbe le champ gra-

vitationnel et donc modifie l’accélération enregistrée à la station. En terme d’accélération,

la réponse d’un sismomètre vertical inertiel est de la forme (Gilbert, 1980; Wahr, 1981;

Dahlen et Tromp, 1998) :

Av = −ν̂ · (∂2
t s + 2Ω × ∂ts + ∇φ) + s · ∇g0 (46)
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où s est le déplacement du sol, ν̂ est le vecteur polarisation du sismomètre (vecteur unitaire

dans la direction de sensibilité du capteur), φ est le potentiel gravitationnel perturbé, g0

la gravité non perturbée, et Ω la vitesse angulaire de la Terre. Cette expression montre

qu’en plus de l’accélération du sol ∂2
t s, l’instrument de polarisation verticale répond aussi

à l’accélération de Coriolis 2Ω×∂ts, à la perturbation du potentiel gravitationnel ∇φ (due

à la redistribution des masses dans la Terre liée au déplacement), et à la variation à l’air

libre dans le champ de gravité s · ∇g0.

Celle d’un sismomètre horizontal est de la forme :

Ah = −ν̂ · (∂2
t s + 2Ω × ∂ts + ∇φ−∇(g0 · s)) (47)

Cette expression montre qu’en plus de l’accélération du sol ∂2
t s, l’instrument de polarisation

horizontale répond aussi à l’accélération de Coriolis 2Ω×∂ts, à la perturbation du potentiel

gravitationnel ∇φ, et au tilt de la surface du sol ∇(g0 · s).
Pour tenir compte de ces différents effets, il suffit de remplacer les fonctions propres sk (où

k est l’indice du multiplet considéré) de la façon suivante (Gilbert, 1980; Dahlen et Tromp,

1998) :

sk → sk − 2iω−1
k Ω × sk − ω−2

k (∇φ− ν̂sk · ∇(ν̂ · g0) − ν̂(ν̂ − ĝ0(ν̂ · g0)) · ∇(g0 · sk)) (48)

Pour un mode propre de la Terre particulier, à la surface, la perturbation φ vérifie l’équation

de Laplace :

φ(r) = φ(rs)
(rs

r

)l+1

(49)

et
dg0

dr
(rs) = −2g0

rs

(50)

L’accélération verticale peut donc s’écrire sous la forme :

Av = ω2sr +
l + 1

rs

φ(rs) + sr
2g0

rs

(51)

où sr est la composante radiale de s.

Pour un mode sphéröıdal, le déplacement radial est donné par r̂ nUl Y
m
l nAl où nAl est

un facteur d’excitation (lié à la contribution de la source), l’accélération enregistrée par le

sismomètre est donc r̂ nClY
m
l nAl avec :

nCl =n ω
2
l nUl(rs) +

2g0(rs)

rs
nUl(rs) +

l + 1

rs
nφl(rs) (52)

Pour un mode sphéröıdal, le déplacement horizontal est proportionnel à nVl ν̂ · ∇sY
m
l , et

donc l’accélération horizontale peut s’écrire :

Ah = ν̂ · (nω
2
l nVl(rs) −

1

rs
nφl −

g0(rs)

rs
nUl(rs)) ∇sY

m
l (53)
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Et l’accélération enregistrée par le sismomètre est de la forme nDl∇sY
m
l nAl avec :

nDl =n ω
2
l nVl(rs) −

g0(rs)

rs
nUl(rs) −

1

rs
nφl(rs) (54)

Et donc, la prise en compte de la contribution de ces différentes perturbations, peut se

faire en remplaçant les fonctions propres radiales des modes sphéröıdaux U et V par :

Ut = U + Ufree + Upot et Vt = V + Vtilt + Vpot (55)

où Ufree = 2g0(rs)

rs nω2

l

nUl(rs) représente la contribution due au déplacement à l’air libre dans

le champ de gravité, Upot = l+1
rs nω2

l

nφl(rs) et Vpot = − 1
rs nω2

l

nφl(rs) les contributions liées à

la perturbation du champ gravitationnel par la redistribution de masses à l’intérieur de la

Terre, et Vtilt = − g0(rs)

rs nω2

l

nUl(rs) la contribution du tilt du sol.

Les modes toröıdaux n’engendrent ni de déplacement vertical, ni de tilt, et ne perturbent

pas le champ gravitationnel ; il n’y a donc pas de terme supplémentaire pour les modes

toröıdaux.

La figure 48 représente l’importance de ces différentes contributions respectivement par

rapport à U ou à V. Il peut être noté que ces perturbations sont importantes pour les

modes les plus graves, la contribution totale pour U pour 0S2 est de l’ordre de 20% et

diminue assez rapidement, la contribution du tilt est importante même pour des modes

intermédiaires (voir figure 48 (c)). Or comme on regarde dans cette étude les modes propres

les plus graves, il est important de prendre en compte ces contributions dans le calcul des

synthétiques pour comparaison avec les données.

10 Obtention de la phase des singlets

Comme on l’a déjà signalé précédemment, deux méthodes ont été utilisées pour détermi-

ner la phase des singlets des différents multiplets étudiés : une première consistant en un

ajustement non linéaire des spectres des multiplets pour obtenir les différents paramètres

caractéristiques de chaque singlet, et une deuxième utilisant une méthode appelée le ”sin-

glet stripping” largement utilisée pour l’étude des structures 3D de la terre.

10.1 Ajustement non-linéaire des spectres

A partir des expressions (40) et (42), la transformée de Fourier de l’accélération du sol

pour un multiplet peut aussi s’écrire sous la forme :

afs
q =

l
∑

m=−l

Ame
iφm

2(γm + i(ω − ωm))
(56)
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Fig. 48 – Amplitude relative des contributions inertielle, liée à la variation à l’air libre,
du tilt et de la variation du potentiel gravitationnel pour les multiplets spheröıdaux fonda-
mentaux pour l entre 2 et 10. La figure (a) correspond au cas d’une composante verticale,
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(b) pour les multiplets 0S3 à 0S10.
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où Am et φm sont respectivement l’amplitude et la phase du singlet m.

Par conséquent, le spectre complexe de chaque singlet à chaque station est caractérisé par

4 paramètres : amplitude, phase, fréquence centrale et facteur de qualité. Pour décrire un

multiplet d’ordre azimutal l, on a donc besoin de déterminer 8l + 4 paramètres. On peut

réduire le nombre de paramètres recherchés en considérant le fait que les fréquences et

les facteurs de qualité sont indépendants de la station ; les phases et les amplitudes sont

différentes pour chaque station. En considérant toutes les stations disponibles, on cherche

donc à déterminer 2(2l + 1)(ns + 1) paramètres (où ns est le nombre de stations), par

ajustement simultané des spectres de toutes les stations et de tous les singlets du multiplet

considéré. On néglige l’interaction entre multiplets, c’est-à-dire que chaque multiplet est

considéré comme isolé dans le spectre.

On a réalisé une première estimation des différents paramètres caractérisant un multiplet en

utilisant un algorithme standard d’ajustement non linéaire (dit de Levenberg-Marquardt,

Marquardt (1963)) pour ajuster le spectre observé (à la fois la partie réelle et la partie ima-

ginaire) à chaque station ; en d’autres termes, on estime un jeu composé de Am, φm, ωm et

Qm;m = −ℓ . . . ℓ, par station. Pour cela, on considère une étroite bande de fréquence autour

du multiplet. La fenêtre d’apodisation est prise en compte dans le processus d’ajustement,

c’est-à-dire qu’au lieu d’ajuster les spectres par la transformée de Fourier de l’accélération

d’un multiplet donnée par l’équation (42), on ajuste par une fonction étant la convolution

entre la transformée de Fourier de l’accélération du multiplet et la transformée de Fourier

de la fenêtre d’apodisation considérée. Une fois les paramètres obtenus pour chaque singlet

et chaque station, on calcule une estimation préliminaire commune des fréquences et des

facteurs de qualité en prenant la médiane des valeurs obtenues pour toutes les stations ; on

les appellera par la suite Q̄m et ω̄m.

Pour avoir une meilleure estimation des fréquences et des facteurs de qualité, on réalise

une recherche par grille. Pour chaque valeur de m, on réalise une recherche par grille

sur les 2 paramètres ωm et Qm, en choisissant des gammes et des pas appropriés. Pour

chaque point de la grille, on fixe ωm et Qm aux valeurs de la grille, et on réalise un ajus-

tement des spectres pour retrouver les amplitudes et les phases, ω et Q étant fixés (à

ω̄−l, · · · , ω̄m−1, ωm, ω̄m+1, . . . , ω̄l et un choix similaire pour Q). La qualité de chaque point

de la grille est définie comme la moyenne quadratique de la différence entre les spectres ob-

servés et calculés évalués pour toutes les stations. On définit alors une nouvelle estimation

de ωm et Qm comme étant le point de la grille ayant le meilleur ajustement. Après avoir

répété cette procédure pour toutes les valeurs de m, un jeu complet pour les fréquences

et les facteurs de qualité est disponible. Pour estimer les barres d’erreurs associées aux

fréquences et aux facteurs, on estime la dispersion des fréquences obtenues à chaque sta-

tion par rapport aux valeurs obtenues par le processus de recherche par grille.

Finalement, une fois que les fréquences et les facteurs de qualité sont estimés, on cherche

4l + 2 paramètres pour chaque multiplet (c’est-à-dire une amplitude et une phase par
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singlet) et pour chaque station. Pour obtenir ces paramètres, on fait un ajustement non-

linéaire des spectres du multiplet considéré en fixant les fréquences et les facteurs de qualités

aux valeurs estimées précédemment.

La figure 49 montre des exemples d’ajustement de spectres pour 4 stations (ARU (Arti,

Russie), YSS (Yuzhno Sakhalinsk, Russie), KMBO (Kilima Mbogo, Kenya) et CB (Can-

berra, Australie, gravimètre supraconducteur)), et pour 2 modes 0S2 et 0S3. La courbe

bleue correspond au spectre des données et la courbe rouge au spectre synthétique calculé

à partir des résultats du processus d’ajustement ; le panneau du haut correspond au spectre

en amplitude, le panneau central à sa partie réelle et le panneau inférieur à sa partie ima-

ginaire. La petite ligne bleue dans le coin supérieur droit, représente la vraie résolution en

fréquence avant padding des séries temporelles. Les spectres des données et ceux obtenus à

partir des résultats du processus d’ajustement sont en très bon accord. L’amplitude relative

des singlets d’un multiplet dépend du mécanisme au foyer de la source, de la localisation

de la source et de la station ; tous les singlets ne sont pas également excités, introduisant

des différences importantes dans le rapport signal sur bruit. Par exemple, pour la station

KMBO, les singlets m = ±1 ne sont pratiquement pas excités, alors que les singletsm = ±2

et m = 0 sont très clairement au dessus du niveau de bruit. Dans l’étude suivante, on n’a

considéré que les singlets ayant un rapport signal sur bruit d’au moins 3.

10.2 Méthode de ”stripping” des singlets

Pour prendre en compte le fait que parmi les paramètres caractérisant un multiplet que

l’on cherche à déterminer, les fréquences propres et les facteurs de qualité des différents

singlets sont indépendants de la station, on utilise pour obtenir les phases une méthode

largement utilisée par ceux qui étudient la structure 3D de la Terre à partir des oscilla-

tions libres de la Terre (par exemple Gilbert et Dziewonski, 1975; Ritzwoller et al., 1986;

Widmer, 1991; Widmer et al., 1992a).

10.2.1 Méthode du stripping

La méthode du stripping permet de mettre en évidence les fonctions d’excitation (ou de

résonance) de chaque singlet d’un même multiplet. Dans le domaine fréquentiel considérant

les équations (40) et (42), la réponse en accélération d’un multiplet isolé pour une station

p donnée peut s’écrire (Ritzwoller et al., 1986; Dahlen et Tromp, 1998) :

ap(x, ω) =
∑

m

Rpmηm(ω) (57)
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Fig. 49 – Exemples de résultats du processus d’ajustement pour 2 multiplets 0S2 (colonne
de de gauche) et 0S3 (colonne de droite). Dans le cas de 0S2, les données proviennent de
sismomètres STS-1 verticaux à 2 stations : ARU (Arti, Russie), KMBO (Kilima Mbogo,
Kenya) ; et dans le cas de 0S3, elles proviennent d’un sismomètre STS-1 vertical et d’un
gravimètre supraconducteur : YSS (Yuzhno Sakhalinsk, Russie), CB (Canberra, Australie).
Dans chaque panneau, la courbe bleue correspond au spectre des données et la courbe
rouge au spectre synthétique calculé à partir des résultats du processus d’ajustement ; le
panneau du haut correspond au spectre en amplitude, le panneau central à sa partie réelle
et le panneau inférieur à sa partie imaginaire. La petite ligne bleue dans le coin supérieur
droit, correspond à la vraie résolution en fréquence avant padding des séries temporelles.
Les amplitudes sont normalisées.
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où ηm = 1
2
[γ0 + δγm + i(ω − ω0 − δωm)]−1 est la fonction d’excitation du singlet m, Rpm

correspond à l’amplitude complexe de chaque singlet.

Considérant un grand nombre de stations et/ou de séismes et une étroite bande de fréquences

autour du multiplet étudié, on peut former l’équation matricielle suivante :

a(ω) = Rη(ω) (58)

où

a =







...
ap
...






, η =







...
ηm
...






, et R =







...
· · · Rpm · · ·

...






(59)

ap sont les spectres complexes observés pour les différentes stations et éventuellement

pour les différents séismes, et Rpm sont les amplitudes spectrales théoriques. Les fonctions

d’excitation des singlets ηm sont déterminées par une inversion du système précédent. Les

fréquences, les facteurs de qualité et les amplitudes complexes de chaque singlet sont ensuite

estimés en effectuant un ajustement non linéaire de ces fonctions ηm.

Pour résoudre ce problème inverse surdéterminé, on a utilisé l’approche de Tarantola (1987)

sans a priori sur le modèle de départ, qui permet de prendre en compte les incertitudes sur

les données :

η(ω) = (RtC−1
d R)−1RtC−1

d a(ω) (60)

Le rôle de la matrice Cd est de pondérer les données en fonction de leur qualité estimée à

partir du niveau de bruit autour du multiplet considéré à chaque station. On construit un

matrice diagonale en utilisant la fonction de poids définie par Ritzwoller et al. (1986) :

wp =
(1 − āp/amax)

āp

(61)

où āp et amax sont les valeurs moyennes et maximales du spectre en amplitude dans une

étroite bande de fréquence de part et d’autre du multiplet considéré à la station p.

Pour que cette méthode soit efficace, il faut une bonne couverture spatiale pour les stations,

et appliquer un poids à chaque spectre en fonction du rapport signal sur bruit.

10.2.2 Application de la méthode à notre étude

Cette méthode a été largement utilisée pour la détermination des hétérogénéités latérales

de la Terre (Gilbert et Dziewonski, 1975; Ritzwoller et al., 1986; Widmer et al., 1992a).

Nous l’utilisons ici dans un autre but, celui de déterminer la cinématique au premier ordre

de gros séismes (MW > 8).
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Dans le cas de l’étude des structures 3D, le ”strip” (qui correspond à la fonction ηm(ω))

n’est pas supposé contenir des informations sur la source, car la source est supposée bien

prise en compte et elle est considérée dans les synthétiques ; dans notre cas, les ”strip”

comprennent à la fois les informations sur la source et sur la structure 3D, mais comme les

modes les plus graves ne sont pratiquement pas perturbés par les structures 3D, les strips

contiennent essentiellement des informations sur la source. Dans notre cas, le spectre de

l’accélération d’un multiplet isolé peut s’écrire (voir équation (42)) :

afs
q (x, ω) =

∑

m

afs
qm(x, ω) =

∑

m

(M : ε⋆
m(xps)) sm(x)

2(γm + i(ω − ωm))
Fm =

m=l
∑

m=−l

aps
qm(x, ω)Fm (62)

La matrice R dans notre cas contient les amplitudes complexes pour une source ponctuelle,

en négligeant les effets de la structure 3D, c’est-à-dire δγm = δωm = 0) ; les fonctions

d’excitation sont alors de la forme :

η′m(ω) =
Fm

2(γm + i(ω − ωm))
(63)

Une fois les fonctions d’excitation obtenues pour chaque singlet, on fait un ajustement non-

linéaire de ces fonctions pour extraire la phase et l’amplitude du facteur de finitude Fm

de la source, la fréquence et le facteur de qualité des différents singlets. L’ajustement non-

linéaire se fait simultanément pour tous les singlets d’un même multiplet ; une différence

importante par rapport à la méthode précédente est que, dans ce cas, on obtient une seule

phase et une seule amplitude par singlet de chaque multiplet et non pas une phase par

singlet et par station.

Les figures 50 et 51 présentent respectivement les spectres des données pour 3 multiplets

(0S2, 0S3 et 0S4) et les strips des singlets obtenus à partir de ces séries de spectres pour le

séisme de Sumatra du 26 décembre 2004. Pour ce séisme, les strips des singlets sont très

bien retrouvés, et on a un pic clairement défini pour chaque singlet.
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11 Phases initiales et extension spatio-temporelle de

la source

Les phases obtenues à partir du processus d’ajustement ou de la méthode du stripping

décrits dans la section précédente contiennent des informations sur la cinématique de la

source. Dans cette section, on montre comment la longueur et la durée de la rupture peuvent

être déduites des phases des singlets d’un multiplet.

11.1 Définition de la phase initiale

Pour l’estimation des phases, il est nécessaire de considérer un temps de référence ; on

a choisi de considérer le temps de nucléation de la rupture comme temps de référence, car

c’est un paramètre robuste évalué à partir des temps d’arrivée des ondes de volume.

On définit la ”phase initiale” comme suit :

Φinitiale = φmes − φref (64)

où φmes est la phase obtenue à partir des données par l’un des processus décrits dans

la section précédente et φref est la phase calculée en utilisant le mécanisme de la source

ponctuelle et instantanée de référence (on utilise comme référence le mécanisme CMT de

Harvard (Centroid Moment Tensor, http ://www.globalcmt.org/CMTsearch.html). L’avan-

tage d’une telle définition est que la phase initiale Φinitiale est indépendante de la station et

dépend seulement de la cinématique de la source. On compare ces phases initiales avec les

prédictions obtenues à partir de l’expression de Fm dans (42) pour déterminer la longueur

et la durée de la rupture. Pour les calculs théoriques, on a utilisé le modèle PREM (Dzie-

wonski et Anderson, 1981), et on a pris en compte la rotation de la Terre et l’ellipticité

mais pas les hétérogénéités latérales, car les modes considérés sont faiblement affectés par

les hétérogénéités. Les fonctions propres et les fréquences propres dégénérées sont calculées

en utilisant le code MINOS (Woodhouse, 1988), et les fréquences éclatées sont calculées en

utilisant les expressions de Dahlen et Sailor (1979). Dans le calcul des synthétiques, tous

les termes jusqu’au second ordre en rotation et au premier ordre en ellipticité sont inclus.

Chaque multiplet est traité comme s’il était bien isolé dans le domaine fréquentiel. On

calcule les amplitudes et les phases (Dahlen et Tromp, 1998; Stein et Geller, 1977) pour

un point source instantané en utilisant le mécanisme de Harvard (CMT) comme référence

(voir am
ps dans les équations (40), (42), et (43)).
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11.2 Inversion de la source

Une fois les facteurs de finitude Fm obtenus (phases et amplitudes), on les utilise pour

contraindre la cinématique globale de la source. L’expression de Fm donnée par l’équation

(42) peut être utilisée pour construire un problème inverse dont les phases sont les données

et les paramètres de la source (en particulier longueur L et durée T ) sont les inconnues.

Pour résoudre ce problème, on réalise une recherche par grille en calculant Fm pour une

large gamme de longueur et durée de rupture pour trouver la solution optimale, qui mini-

mise la fonction d’ajustement G suivante :

G =
1

∑

k,mwkm

∑

k,m

|φobs
km − φcal

km|wkm (65)

où k est l’index du multiplet, φobs
km et φcal

km sont respectivement les phases observées et cal-

culées du facteur de finitude Fm et wkm sont des poids pour prendre en compte la qualité

des mesures de phase pour chaque singlet.

Pour le séisme de Sumatra, on a considéré une rupture unilatérale avec une vitesse de

rupture constante (inconnue) Vr ; dans ce cas, dans l’expression de Fm, l’histoire temporelle

de la rupture s’écrit : τ(ξ) = ξT/L, où T est la durée de la rupture et L sa longueur (voir

l’équation (42).

Pour le séisme de Sumatra, on a réalisé deux inversions différentes : la première en utilisant

une dislocation uniforme tout le long de la rupture, et la deuxième en autorisant une

variation de la dislocation le long de la rupture, on a considéré dans ce cas une augmentation

linéaire de la dislocation jusqu’à un maximum, puis un retour à zéro (fenêtre spatiale

triangulaire dont le sommet est positionné à différents endroits le long de la faille). Dans

ce cas, on introduit dans la recherche par grille un troisième paramètre qui est la position

du sommet de la fenêtre le long de la faille. Ce fenêtrage spatial est introduit pour une

meilleure représentation de la complexité de la distribution du glissement le long de la faille

obtenue par d’autres études (par exemple Ammon et al., 2005).

Pour la première méthode (ajustement non-linéaire des spectres), cette détermination

des paramètres de la source a été effectuée indépendamment pour chacun des multiplets

étudiés (ou paires de singlets considérés). Dans ce cas, on trouve des résultats légèrement

différents pour les différentes paires de singlets considérés, ce qui traduit une complexité

non prise en compte par les modèles simples considérés dans cette étude. Pour la deuxième

méthode (méthode du stripping), les phases de tous les singlets étudiés ont été utilisées

simultanément dans une seule inversion pour déterminer les paramètres de la cinématique

de la source. Pour l’inversion dans le cas d’une variation de la dislocation le long de la

rupture (fenêtrage spatial triangulaire), seules les phases obtenues par la deuxième méthode

ont été utilisées.



118

11.3 Résultats et discussions

11.3.1 Le séisme de Sumatra-Andaman du 26 décembre 2004

Les figures 54, 55, et 56 montrent les résultats des deux méthodes de déterminations

des phases initiales. Sur chaque figure le panneau de gauche représente les phases initiales

obtenues pour chaque station, et le panneau de droite est un histogramme des phases obte-

nues par la première méthode, le résultat de la deuxième méthode est indiqué par la ligne

pointillée. Chaque figure, présente les phases par paires de singlets, les singlets de valeur

+m et −m sont indiqués en rouge et en bleu respectivement. Les barres d’erreurs sont

estimées à partir des barres d’erreur estimées pour les fréquences.

Comme on a supposé pour ce séisme une rupture unilatérale, les phases initiales des

modes radiaux sont directement reliées à la durée de la rupture. L’hypothèse d’une rupture

unilatérale est une bonne approximation pour ce séisme, pour lequel il n’y a pratiquement

pas de glissement au Sud de l’épicentre, comme le montre la position des répliques par

rapport à la position de l’épicentre sur la figure 37, et comme le montrent les différents

modèles de distribution du glissement (par exemple Ammon et al., 2005). Pour 0S0 (Figure

54), la phase moyenne obtenue est -67.6◦ (-65.2◦), ce qui correspond à une durée de rup-

ture d’environ 460 s (445 s). Pour 1S0 (Figure 54), la phase moyenne obtenue est -120.7◦

(-118.4◦), ce qui correspond à une durée de rupture d’environ 411 s (403 s). Ces valeurs sont

très similaires aux durées de rupture de 450 s et 394 s respectivement obtenues par Park

et al. (2005b) pour ces mêmes modes. Le signe de ces phases est contrôlé par la convention

de la transformée de Fourier utilisée, donnée par l’équation (45) pour cette étude.

Pour les autres multiplets (m 6= 0), on considère les phases initiales de chaque paire de

singlets : +m et −m. Comme on l’a vu dans la section 8.4.2, la longueur et la durée de la

rupture peuvent être estimées à partir des phases d’une paire de singlets, si l’estimation de

la latitude de l’épicentre et de l’azimut de la faille est connue. Dans la suite, on considère

une latitude de 3◦N et un azimut pour la faille de 330◦ (Lay et al., 2005).

En principe, une station est suffisante pour estimer la durée et la longueur de la rupture.

La figure 56 montre les phases obtenues pour 0S3 m = ±2 qui sont respectivement de

-24.7◦pour m = −2 et -63.8◦ pour m = +2 (pour la première méthode), ce qui donne une

estimation de 511 s pour la durée de la source et 1190 km pour la longueur de la rupture.

Contrairement aux autres paires de singlets étudiées la phase du singlet avec m > 0 est

plus petite que celle pour m < 0. Cette paire de singlets est un bon exemple de la limitation

de l’approximation de Ben-Menahem et Singh (1980), (voir équation (43)).

Le tableau 7 résume les résultats obtenus pour les phases de quelques unes des oscil-
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lations libres les plus graves de la Terre pour les 2 méthodes (ajustement spectral non

linéaire individuel, et ”singlet stripping”). Pour la première méthode, les valeurs moyennes

sont une longueur de rupture de 1220 ±100km et une durée de source de 500±50s, et donc

une vitesse moyenne de rupture de l’ordre de 2.4 ± 0.4km/s.

En utilisant le méthode du stripping, l’inversion sans fenêtrage spatial donne une lon-

gueur de rupture de L = 1150±100 km et un durée de T = 500±50 s. Les résultats obtenus

pour l’inversion avec le fenêtrage triangulaire sont un peu plus élevés, avec une longueur

de rupture de L = 1250 ± 100 km et une durée de T = 550 ± 50 s. Ces résultats sont en

accord avec les autres études du même évènement utilisant les données courtes périodes

(par exemple Lomax, 2005; Ni et al., 2005), les données longues périodes (Ammon et al.,

2005), les données GPS (Vigny et al., 2005), ou les données hydroacoustiques (Guilbert

et al., 2005).

En utilisant ces valeurs de longueur et de durée de la rupture, on peut alors en déduire une

vitesse moyenne de rupture d’environ 2.3±0.3 km/s aussi bien dans le cas ”avec” que dans

le cas ”sans” fenêtrage spatial. Par conséquence, la vitesse moyenne de rupture semble être

un paramètre plus robuste que la longueur L et la durée T de la rupture, qui sont plus

dépendants du modèle considéré. La solution optimale est obtenue pour une fenêtre dont

le sommet est centré à environ 375 km de l’extrémité sud de la faille, ce qui correspond

à environ 5.8◦N. Cette position est en accord avec la distribution du glissement obtenue

par d’autres études détaillées (Ammon et al., 2005; Vigny et al., 2005; Ishii et al., 2005;

Chlieh et al., 2006; Rhie et al., 2007), et particulièrement avec la position de glissement

maximum le long de la faille, dans la partie sud de la rupture comme le montre la figure 57.

La vitesse de rupture obtenue dans cette étude est en bon accord avec d’autres études ;

Ammon et al. (2005) ont trouvé une vitesse de rupture de l’ordre de 2.5 km/s, Guilbert

et al. (2005) ont une vitesse de rupture variant de 2.7 à 2.0 km/s du Sud vers le Nord, Vallée

(2007) a trouvé une vitesse de rupture moyenne de 2.1 km/s avec une vitesse atteignant 2.5

km/s dans la partie Sud de la rupture. Cependant, Ishii et al. (2005) ont trouvé une vitesse

de rupture de l’ordre de 2.8 km/s, ce qui est un peu plus élevé que les valeurs obtenues dans

cette étude ; ceci peut être lié au fait qu’ils ont utilisé des données courtes périodes pour

leur étude. Tsai et al. (2005) ont aussi des vitesses de rupture plus importantes variant

entre 4.1 km/s et 2.0 km/s entre les différents segments de leur modèle du Sud vers le

Nord. Il faut cependant noter que la rupture a une certaine courbure et que, dans cette

étude, on a considéré une rupture rectiligne ; par conséquence, si on considère une durée

similaire et que l’on considère soit la rupture courbe soit une rupture rectiligne reliant les

deux extrémités de la rupture courbe, on obtiendra une vitesse moyenne de rupture plus

élevée dans le premier cas que dans le deuxième. Ceci peut aussi expliquer les différences
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de vitesses entre cette étude et les résultats de Ishii et al. (2005).

Comme on utilise les oscillations libres les plus graves, on obtient ici seulement une

image globale de la rupture. Des modes propres de fréquence plus élevée pourraient ap-

porter des informations complémentaires sur l’histoire temporelle de la source ; mais pour

prendre en considération ces modes propres, il faut introduire les effets de la structure

3D de la Terre, qui ne peuvent plus être négligés. On verra dans la dernière partie une

méthode pour prendre en compte ces effets de la structure 3D de la Terre dans le calcul

des sismogrammes synthétiques.

Les deux méthodes utilisées donnent des résultats comparables en termes de longueur

et de durée de la rupture. Cependant, la deuxième méthode permet de prendre en compte

plus directement et facilement le fait que les fréquences et les facteurs de qualité sont

indépendants des stations utilisées ; on obtient alors une seule phase par singlet à partir

des données de toutes les stations disponibles, et non pas une phase par singlet et par

station comme avec la première méthode. De plus, cette méthode du stripping permet

aussi d’obtenir des phases même si la résolution spectrale n’est pas suffisante pour séparer

les différents singlets dans les spectres individuels, car elle permet par recombinaisons des

données de retrouver les fonctions d’excitation des singlets. On peut donc considérer des

multiplets un peu plus haute fréquence, comme c’est le cas pour 0S4. Cette méthode permet

donc d’obtenir plus de phases initiales, comme le montre la table 7.
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Mode m période
ajustement des spectres individuels Singlet stripping

(Lambotte et al., 2006a) (cette étude)

Φ Tr (s) L (km) Φ
Inversion globale

sans fenêtrage avec fenêtrage

1S0 0 612.9 −120.7◦ 411 — −118.4 ± 1◦

0S0 0 1227.5 −67.6◦ 460 — −65.2 ± 0.5◦

1S2 0 1469.5 — — — −56.4 ± 3◦

1S2 -2 1484.1 −63.1◦
483 1243

−62.6 ± 2◦

1S2 +2 1459.5 −55.8◦ −55.3 ± 2◦

0S4 -4 1558.2 —
— —

−66.2 ± 2◦
T = 550 s

0S4 +4 1535.4 — −50.8 ± 2◦

0S3 -1 2143.7 —
— —

−46.4 ± 2◦
T = 500 s L = 1250 km

0S3 +1 2123.9 — −36.1 ± 2◦

0S3 -2 2154.5 −27.4◦
511 1190

−23.3 ± 2◦
L = 1150 km sommet de la fenêtre

0S3 +2 2115.0 −63.8◦ −68.4 ± 3◦
à 375 km de

0S3 -3 2166.2 −48.9◦
500 1210

−47.6 ± 2◦
l’extrémité sud.

0S3 +3 2106.5 −35.0◦ −35.6 ± 1◦

0S2 0 3233.3 −28.2◦ 512 — −28.5 ± 1◦

0S2 -1 3282.1 —
— —

−38.7 ± 3◦

0S2 +1 3185.6 — −18.9 ± 3◦

0S2 -2 3334.0 −34.6◦
532 1254

−32.9 ± 2◦

0S2 +2 3140.3 −24.4◦ −24.6 ± 1◦

Tab. 7 – Phases mesurées et résultats de l’inversion pour le séisme de Sumatra. Une comparaison entre les deux méthodes
utilisées (ajustement individuel des spectres (Lambotte et al., 2006a) et singlet stripping). Pour chaque mode, la phase
initiale mesurée est donnée, ainsi que la longueur de la rupture L et la durée Tr obtenus par inversion. Les phases pour

1S2 sont obtenues à partir des données des composantes horizontales. Pour l’inversion avec une fenêtre triangulaire, la
meilleure solution à un sommet à 375 km de l’extrémité sud de la faille, ce qui correspond à une latitude d’environ 5.8◦N.
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11.3.2 Le séisme de Nias du 28 mars 2005

L’évènement de Nias du 28 mars 2005 a eu lieu immédiatement au sud de la rupture

du séisme de Sumatra du 26 décembre 2004, le long de la zone de subduction. Il a une

magnitude MW de 8.6 et a rompu la même région que le séisme de 1861 (l’hypocentre est

localisé à 2.1◦N et 97◦E à une profondeur d’environ 30 km avec un pendage de 7◦ et un

azimut de 329◦ (Harvard CMT)). La figure 37 montre la localisation du CMT de Harvard

(la sphère focale noire et blanche la plus au sud), et la localisation des répliques qui ont

eu lieu jusqu’à la fin du mois de décembre 2005 (sphères focales rouges). Les répliques

s’étendent sur une zone de plus de 300 km de long. Pour cet évènement, l’extrémité sud de

la rupture est localisée près de la ”Investigator Fracture Zone” qui subducte sous Sumatra,

et précisément où un séisme de magnitude Mw 7.7 a eu lieu en 1935 (Rivera et al., 2002).

Cette structure agit comme une barrière qui a stoppé la propagation de la rupture du

séisme de Nias en 2005, et a probablement joué un rôle similaire en 1861.

La rupture de cet évènement est bilatérale, de façon prédominante vers le sud. La

longueur du segment nord (Ln) est d’environ 100 km et le segment sud (Ls) d’environ 200

km (Ammon et al., 2005; Walker et al., 2005; Konca et al., 2006; Briggs et al., 2006). Walker

et al. (2005) ont utilisé les données de GSN (Global Seismic Network) et Hi-net (Japanese

Hi-sensitive Seismograph Network) pour contraindre la cinématique de la source. Ils ont

mis en évidence une rupture qui a commencé à se propager vers le nord, et après un délai

de 40 s, un second front de rupture s’est propagé vers le sud. D’autres études (Konca et al.,

2006) ont trouvé une rupture qui se propage à la fois vers le sud et le nord simultanément.

La table 8 est une collection des mesures de phases effectuées pour cet évènement, et

la figure 58 représente les phases obtenues par les deux méthodes pour les deux modes

radiaux 0S0 et 1S0. Etant donnée une rupture bilatérale, même le modèle le plus simple

(sans fenêtrage spatial) nécessite 5 paramètres (Ln, Ls, Tn, Ts, τ (délai)), et ni la quantité de

données ni la qualité ne nous permet de faire une inversion. On a donc simplement considéré

des modèles simples à partir des modèles des études citées précédemment. Un modèle noté

A dans lequel les 2 segments (Ln=100 km et Ls=200 km) rompent simultanément vers

le sud et vers le nord, à une vitesse de rupture uniforme de 3.0 km/s. On a aussi testé

un modèle B avec la même géométrie et la même vitesse de rupture que pour le modèle

A, mais avec un délai de τ = 40s comme dans le modèle de Walker et al. (2005). Pour

chacun de ces modèles, on calcule un jeu de phases prédites et à partir de là l’erreur

moyenne d’ajustement (voir l’équation (65)). Les résultats sont respectivement GA = 8.2◦

et GB = 2.8◦ pour les modèles A et B. Etant données les erreurs de mesures des phases

(voir tableau 8), on conclut que le modèle B, qui inclut un délai de 40 s, prédit le mieux

les mesures de phases réalisées dans cette étude.

Concernant l’extension spatiale de la rupture, il y a deux inconvénients pour cet évène-
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Fig. 58 – Phases initiales pour les deux modes radiaux 0S0 et 1S0 (m = 0) par rapport à
un point source et par rapport au temps de référence (temps de nucléation (PDE)) pour le
séisme de Nias. Chaque point correspond à l’estimation par la première méthode pour une
station. L’axe horizontal correspond au nom des stations considérées. Les diagrammes de
droite montrent la distribution des phases initiales, et les lignes pointillées correspondent
à la phase obtenue par la deuxième méthode (méthode du ”singlet-stripping”).
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ment. D’une part, pour une rupture bilatérale, l’effet de la finitude spatiale des 2 segments

tend à s’annuler l’un et l’autre (les contributions spatiales respectives de 2 segments dans

la phase sont de signe opposé), ce qui implique un fort ”trade-off” entre la longueur des 2

segments. D’autre part, on peut utiliser la relation (43) pour estimer l’ordre de grandeur

de l’effet sur la phase (φT et φL) associé à la durée et la longueur de la source. Si on utilise

T = 100 s, et L = 200 km comme étant représentatifs du cas de ce séisme, on obtient

8◦ ≤ φT ≤ 30◦ et −1.5◦ ≤ φL ≤ 1.5◦ pour les singlets disponibles. Les valeurs pour φL sont

clairement comparables aux erreurs de mesures des phases. Par conséquent, pour le séisme

de Nias, on ne peut pas proprement contraindre les dimensions spatiales de la rupture et

donc la vitesse moyenne de rupture.

Multiplet m période Φ méthode 1 Φ méthode 2

1S0 0 612.9 −35.4◦ −34.6 ± 1◦

0S0 0 1227.5 −20.9◦ −20.9 ± 1◦

0S3 -1 2143.7 — −12.6 ± 2◦

0S3 +1 2123.9 — −10.4 ± 2◦

0S3 -3 2166.2 −12.0◦ −11.3 ± 1◦

0S3 +3 2106.5 −14.4◦ −14.9 ± 2◦

0S4 0 1544.9 — −9.5 ± 3◦

0S4 -2 1551.1 — −10.4 ± 4◦

0S4 +2 1539.7 — −9.9 ± 4◦

0S4 -4 1558.2 — −8.7 ± 2◦

0S4 +4 1535.4 — −14.5 ± 2◦

Tab. 8 – Phases mesurées pour le séisme de Nias du 28 mars 2005 par les 2 méthodes
(ajustement spectral non linéaire individuel et ”singlet stripping”). Pour chaque paire de
singlets, les phases initiales Φ sont données.

11.3.3 Le séisme du Pérou du 23 juin 2001

Le séisme péruvien du 23 juin 2001 de magnitude Mw 8.4 a eu lieu dans la partie sud de

la subduction du Pérou, dans la zone rompue par le séisme de 1868 de magnitude estimée

Mw 8.8-9.0. L’épicentre de ce séisme a une latitude de -17.28◦N, une longitude de -72.71◦E

et une profondeur d’environ 29.6 km (Harvard CMT). Ce séisme a eu lieu à la convergence

de la plaque de Nazca sous la plaque de l’Amérique du Sud, et le taux de convergence

est de l’ordre de 79 mm/an dans une direction N55◦E (DeMets et al., 1990). Des séismes

importants ont eu lieu au siècle dernier dans la partie sud de la subduction du Pérou : 3

octobre 1974 (Mw = 8.0), 12 novembre 1996 (Mw = 7.7) et 24 août 1942 (Mw = 7.9− 8.2)

(Beck et Ruff, 1989; Swenson et Beck, 1999, 1996). Et plusieurs séismes historiques ont eu
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lieu tout au long de la subduction du Pérou (tous avec un mécanisme en faille inverse et

des ruptures de plus de 250 km de long) : 1604, 1687,1796, 1868, 1877 (Beck et Ruff, 1989).

Les répliques du séisme du 23 juin 2001 sont réparties sur une zone d’environ 320 km ×
100 km, avec deux essaims dont un dans le premier tiers nord de la zone et le deuxième

dans le dernier tiers vers l’extrémité sud de la zone définie par les répliques (Bilek et Ruff,

2002; Giovanni et al., 2002). Peu de répliques ont été observées dans la partie centrale.

Une réplique importante de magnitude Mw = 7.6 a eu lieu le 7 juillet 2001 à l’extrémité

sud de la rupture principale. La rupture principale est unilatérale vers le sud-est.

Bilek et Ruff (2002) ont trouvé pour ce séisme une longueur de rupture d’environ 180 km

et une durée de rupture de l’ordre de 120 s à partir des ondes de surfaces et les ondes de

volume. Giovanni et al. (2002) ont trouvé une rupture d’environ 130-140 km de long et

d’une durée d’environ 110 s à partir de l’étude des ondes de volume. Ces deux études ont

toutes les deux mis en évidence que la majeur partie du moment sismique provient de la

rupture de l’extrémité sud de la faille. Il y a pour ce séisme une différence entre la longueur

de rupture obtenue par inversion et la longueur de la zone où sont localisées les répliques.

On a appliqué à ce séisme la première méthode (ajustement non linéaire des spectres

individuels), la figure 59 montre les résultats des estimations de phases pour 3 multiplets

(0S0, 1S0 et 0S3). On suppose une rupture unilatérale vers le sud-est. Bien que le séisme

du Pérou ait une magnitude inférieure à celle du séisme de Nias, il a l’avantage d’avoir une

rupture unilatérale, et donc on a moins de paramètres à déterminer à partir des phases

initiales mesurées que dans le cas d’une rupture bilatérale. Pour l’estimation des phases

initiales, le temps de référence considéré est toujours le temps de nucléation de la rupture,

qui est dans ce cas : 20 h 33 min 14.10 s TU. Le tableau 9 présente un résumé des phases

estimées, ainsi que les résultats obtenus par inversion. On trouve une durée de l’ordre de

146 s et une longueur de rupture de l’ordre de 320 km. On trouve donc une durée de rupture

un peu plus longue que les deux études citées précédemment et une longueur de source qui

est de l’ordre de la longueur de la zone où se localise les répliques et non pas de l’ordre des

longueurs trouvées dans ces deux études.

11.4 Comparaison des résultats du séisme de Sumatra avec d’au-

tres modèles

11.4.1 Modèle de Tsai

Le modèle de Tsai et al. (2005) comprend 5 points sources avec les caractéristiques

précisées dans le tableau 10. Ces sources ont une très faible composante non double-couple.

Tous les points sources ont une profondeur fixe de 25 km, la durée des sources est fixée à
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Fig. 59 – Phases initiales pour les deux modes radiaux 0S0 et 1S0 (m = 0) et pour 0S3

m = ±3 par rapport à un point source et par rapport au temps de référence (temps de
nucléation (PDE)) pour le séisme du Pérou de 2001. Chaque point correspond à l’estimation
par la première méthode pour une station. L’axe horizontal correspond au nom des stations
considérées. Les diagrammes de droite montrent la distribution des phases initiales.
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Mode m Xm Tr (s) L (km)

1S0 0 −41.4◦ 141 —

0S0 0 −21.4◦ 146 —

0S3 -3 −8.9◦
152 319

0S3 +3 −17.0◦

Tab. 9 – Phases mesurées pour le séisme du Pérou du 23 juin 2001 à l’aide de la première
méthode (ajustement spectral non linéaire individuel) et résultat de l’inversion. Pour
chaque pair de singlets, la phase initiale Φ mesurée, ainsi que la longueur L et la durée de
rupture Tr obtenues par inversion sont données.

t = 2.2× 10−8 × (M0)
1/3 où t est en seconde, et M0 en dyne-cm. Ces sources sont calculées

avec des données filtrées entre 200 et 500 s. Le moment total correspondant à ces 5 sources

est 1.17 × 1030 dyne-cm, ce qui équivaut à un magnitude MW =9.3.

Source lat N lon E δt M0 strike dip rake ǫ durée
(◦) (◦) (s) (1030 dyn-cm) (◦) (◦) (◦) (s)

1 3.27 94.60 93.0 0.318 318 6.4 94 0.00 150.2
2 5.39 93.16 162.6 0.387 345 6.3 109 0.00 160.3
3 8.39 91.91 281.2 0.275 343 5.8 95 0.02 143.1
4 11.19 91.30 378.5 0.105 15 8.4 132 0.04 103.8
5 13.29 92.14 490.4 0.081 35 8.1 155 0.01 95.2

Tab. 10 – Paramètres des sources du modèle de Tsai et al. (2005). δt correspond au
décalage temporel de la source par rapport à 0 h 58 min 53.5 s TU. ǫ décrit l’importance
relative du caractère non double-couple des sources, il est définit par −e2/max(|e1|, |e3|)
où ei sont les valeurs propres ordonnées du tenseur des moments.

11.4.2 Modèle de Ji Chen

Un des modèles préliminaires à celui-ci a été publié dans Ammon et al. (2005). Ce

modèle est constitué de 843 points sources. Le moment sismique total est de 8.8 1029

dyn.cm, ce qui correspond à une magnitude Mw de 9.2. L’azimut et le pendage des sources

sont déterminés par la géométrie de la subduction, le glissement et le rake sont déterminés

par inversion des données sismologiques. Chaque source est caractérisée par son décalage

temporelle par rapport au PDE, la demi-durée de sa source, sa latitude, sa longitude, sa

profondeur, et son tenseur de moment sismique. La figure 61 montre la position des sources

ainsi que le moment sismique associé à chacune d’elles.
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Fig. 60 – Modèle de Tsai comprenant 5 points sources ; chaque source est représentée par
son mécanisme au foyer. Les paramètres de ces 5 sources sont détaillés dans le tableau 10.
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Fig. 61 – Distribution géographique du modèle de Chen comprenant 843 points sources ;
chaque source est représentée par un point dont la couleur correspond à la la valeur de son
moment sismique M0.
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Pour prendre en compte chacune de ces sources, on construit un facteur source à partir

de ces sources :

Fkm =

n
∑

j=1

M j : εj∗
km(xj

s)
(

sinc
(ωkτj

2

))2

exp(−iωktj) (66)

où Fkm est le facteur source pour un multiplet k et un singlet d’ordre azimutal m, n est le

nombre total de sources, M j est le tenseur des moments sismiques de la source j localisée à

la position xj
s, ε

j
km(xj

s) est la déformation à la source j, et le terme sinc(ωkτj/2)2 exp(−iωktj)

est la prise en compte de l’histoire temporelle de la source j. On a considéré ici des triangles

de demi durée τi et de décalage par rapport au PDE de ti. Pour les modes considérés ici,

le fait de prendre un triangle ou un Dirac ne change pas significativement le résultat étant

donné les périodes des modes par rapport à la durée des sources. Ce facteur est calculé pour

chaque singlet considéré. Ce facteur est ensuite utilisé pour construire les sismogrammes

synthétiques nécessaires. On a un seul facteur par singlet et par multiplet qui permet

de prendre en compte cette source complexe. Ce facteur permet de prendre en compte

simplement des sources complexes ; en effet, pour construire des sismogrammes pour ce

modèle composé de 843 points source, il est nécessaire de calculer un seul sismogramme à

partir de ce facteur, comme si c’était une source ponctuelle, et on évite ainsi la superposition

des sismogrammes de toutes les sources.

11.4.3 Comparaison des 3 modèles

La figure 62 présente la comparaison du facteur de finitude du modèle de Chen (cercles),

du modèle de Tsai (carrés) et celui obtenu dans cette étude (barres d’erreurs ou étoiles).

Pour cette étude, on a seulement tracé les valeurs du facteur de finitude qui ont été estimées

à partir des données et en utilisant la deuxième méthode. Chaque couleur correspond à un

multiplet différent et chaque point correspond à la valeur d’un singlet dont l’ordre azimutal

est indiqué en ordonnée, les panneaux supérieurs et inférieurs donnent respectivement les

phases et les amplitudes du facteur de finitude.

Globalement, les résultats trouvés dans cette étude sont plus proches des valeurs du modèle

de Chen, notamment en terme de phase. Ceci est moins clair pour les amplitudes. La

différence de phases entre les modèles de Chen et de Tsai correspond principalement à une

décalage global de 30 s (ce déphasage a été corrigé pour tracer la figure 62) ; les différences

de phases entre les résultats de cette étude et le modèle de Chen sont beaucoup plus

irrégulières et ne correspondent pas à un décalage temporel global, les phases des singlets

d’ordre azimutal +m sont en bon accord avec le modèle de Chen, mais les phases pour −m
sont en moins bon accord.

Pour les amplitudes, les écarts les plus importants entre les 3 modèles sont observables

pour 0S2 m = ±1, 0S3 m = 0 et 0S4 m = ±1 qui correspondent à des singlets faiblement



135

−90 −80 −70 −60 −50 −40 −30 −20 −10
−5
−4
−3
−2
−1

0
1
2
3
4
5

comparaison des phases des différents modèles
or

dr
e 

az
im

ut
al

 m

phase [°]

0 0.5 1 1.5 2 2.5 3 3.5 4 4.5 5 5.5
−5
−4
−3
−2
−1

0
1
2
3
4
5

comparaison des facteurs d’amplitude des différents modèles

or
dr

e 
az

im
ut

al
 m

facteur d’amplitude

Chen
Tsai
cette étude

Chen
Tsai
cette étude

Fig. 62 – Comparaison des résultats obtenus en termes de phase et de facteur d’amplitude
pour les modes 0S2 (en rouge), 0S3 (en vert) et 0S4 (en bleu). Les symboles carrés corres-
pondent au modèle de Tsai et al. (2005), les cercles au modèle de Chen et les astérisques
et les barres d’erreur aux résultats de cette étude. Les phases correspondant au modèle de
Tsai ont été corrigées du déphasage de 30 s mentionné dans le texte.

excités à cause de la position quasi-équatoriale de l’épicentre (et c’est notamment pour cela

que certains de ces singlets n’ont pas pu être analysés dans cette étude et sont absents du

tableau 7).

12 Amplitudes et moment sismique M0

Le moment sismique M0 est associé à la limite fréquence nulle du spectre, il semble donc

naturel de l’estimer en utilisant les oscillations libres de la Terre les plus graves. Cependant

pour la plupart des séismes, ces modes sont trop faiblement excités par rapport au niveau de

bruit élevé à ces fréquences. Une difficulté majeure pour l’estimation du moment sismique
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pour les séismes peu profonds est connue depuis longtemps (Kanamori et Given, 1981),

et elle résulte des conditions limites à la surface libre imposées sur les déformations, qui

peuvent être écrites de la façon suivante pour un modèle de Terre élastique et isotrope :
(

κ +
4

3
µ

)

εrr +

(

κ− 2

3
µ

)

(εθθ + ελλ) = 0 (67)

εrθ = εrλ = 0 (68)

L’équation (67) et la forme du terme d’excitation M : ε impliquent une indétermination

entre Mrr, Mθθ et Mλλ, qui est généralement levée en supposant que la trace du tenseur des

moments sismiques est nulle (c’est-à-dire que la source n’a pas de composante isotrope).

L’équation (68) implique que la contribution dans (M : ε∗) de Mrθ et Mrλ devient de moins

en moins importante au fur et à mesure que la source se rapproche de la surface et d’autant

plus à longue période ; par conséquence ces deux termes du tenseur du moment sismique

ne peuvent pas être bien contraints. Mais ceci implique aussi qu’un séisme peu profond,

dont le tenseur du moment sismique contient essentiellement des termes en Mrθ ou Mrλ,

sera peu efficace pour exciter les modes car les déformations εrλ et εrθ sont petites proches

de la surface.

Pour illustrer tout ceci, on considère deux sources :

– une source A dont le tenseur des moments sismiques et le moment sismique sont les

mêmes que pour le séisme de Sumatra 2004 (mécanisme de Harvard). La source est

considérée instantanée, et la profondeur de l’épicentre est la même que le séisme de

Sumatra. Le tenseur des moments sismiques est donc le suivant (à multiplier par 1022

N.m) :

r θ λ

r
θ
λ





1.04 2.98 −2.40
2.98 −0.43 0.43

−2.40 0.43 −0.61



 (69)

Le moment sismique associé à cette source est M0 ∼ 4 × 1022 N.m.

– une source B dont le tenseur des moments sismiques est le même que pour la source

A, à l’exception des termes Mrθ et Mrλ qui sont mis à 0. La source est toujours

considérée instantanée, et localisée à la même profondeur que le séisme de Sumatra.

Le tenseur des moments sismiques est donc le suivant (à multiplier par 1022 N.m) :

r θ λ

r
θ
λ





1.04 0.00 0.00
0.00 −0.43 0.43
0.00 0.43 −0.61



 (70)

Le moment sismique associé à cette source est M0 ∼ 1 × 1022 N.m. Le fait d’avoir

enlevé les termes Mrθ et Mrλ réduit le moment sismique d’un facteur d’environ 4.
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Pour le séisme de Sumatra, on voit que les termes qui dominent dans le tenseur des

moments sismiques (voir équation (69) sont les termes Mrθ et Mrλ. Ce séisme est donc

relativement peu efficace pour exciter les modes propres les plus graves de la Terre. Un

séisme de même moment sismique mais de pendage plus élevé aurait été beaucoup plus

efficace à exciter les modes propres et aurait probablement saturé les réseaux sismologiques.

La figure 63 montre les sphères focales et les moments sismiques associés aux sources A

(équation (69)) etB (équation (70)). La sourceB a un pendage plus important que la source

A, et un moment sismique 4 fois plus petit. La figure 64 montre les sismogrammes associés

à ces deux sources à la station PAS (Pasadena, Californie). Tout d’abord on peut noter que

dans le cas des sismogrammes complets jusqu’à des périodes de 10 s, les 2 sismogrammes

ont des amplitudes très différentes pour la source A et la source B, il y a au moins un facteur

4 entre les deux qui est lié à la différence de moment sismique entre les 2 sources. Si par

contre, on ne regarde que les longues périodes (supérieures à 200 s), on a des sismogrammes

tout à fait similaires pour les deux sources, sauf peut être au tout début où les amplitudes

sont un peu plus grandes pour la source A. Cette figure illustre très bien le problème qui

existe à très longues périodes concernant la détermination simultanée du pendage et du

moment sismique, car ces deux grandeurs sont très liées. En effet, les termes Mrθ et Mrλ

sont directement reliés au pendage de la source en plus du moment scalaire, il en suit que

le pendage des évènements peu profonds est mal contraint. L’indétermination du pendage

de la faille devient d’autant plus sévère que la période augmente, et est particulièrement

sévère pour les modes propres les plus graves qui font l’objet de cette étude. L’information

relative à ces deux composantes Mrθ et Mrλ du tenseur des moments sismiques doit être

cherchée à plus courtes périodes.

On ne cherchera donc pas à discuter le moment sismique et le pendage, car les périodes

des modes propres étudiés ici, ne nous le permettent pas. Dans cette étude, on a toujours

travaillé en comparaison avec le mécanisme de Harvard ; donc si on considère le pendage

de ce mécanisme qui est de 8◦, on trouve alors pour les résultats des inversions des phases

trouvées par la deuxième méthode, un moment sismique de 9.9 1022 N.m et 9.8 1022 N.m

(respectivement pour les inversions sans et avec fenêtrage spatial), ce qui correspond à une

magnitude de l’ordre de 9.3.

Selon le pendage utilisé ou obtenu dans les différentes études du séisme de Sumatra

(par exemple Stein et Okal, 2005, 2007; Vigny et al., 2005; Ammon et al., 2005; Tsai

et al., 2005), les magnitudes trouvées pour ce séisme sont comprises entre 9.1 et 9.3, ce qui

correspond à des moments sismiques d’environ 5.9 × 1022 N.m et 1.0 × 1023 N.m.

Comme on vient de le voir, pour ce séisme, toute la question de la magnitude et du moment

sismique réside dans la structure détaillée de la subduction et de la géométrie de la faille.



138

Fig. 63 – Mécanisme au foyer des 2 sources A et B dont les tenseurs des moments sismiques
sont donnés respectivement par les équations (69) et (70). Les mécanismes sont indiqués
en terme de azimut/pendage/angle de glissement du plan de faille.

13 Fréquences et facteurs de qualité obtenus

Bien que l’étude des fréquences et des facteurs de qualité n’ait pas été un des objec-

tifs de ce travail, le processus d’ajustement des spectres complexes permet d’estimer ces

paramètres pour chaque singlet des différents multiplets étudiés. Les fréquences obtenues

pour 0S2 et 0S3 sont résumées dans les tableaux 12 et 13 respectivement, et comparées

aux résultats obtenus par Rosat et al. (2005) et aux fréquences obtenues en utilisant le

modèle PREM (les fréquences propres des singlets d’un multiplet éclaté ont été calculées

en suivant la procédure de Dahlen et Sailor (1979)). Les résultats sont comparables à ceux

de Rosat et al. (2005).

Pour 0S0, une fréquence de 0.8146600 ±8.610−6 mHz et un facteur de qualité d’environ

5520 ±400 ont été trouvés ; Rosat et al. (2005) ont obtenu une fréquence de 0.8146627

±4.210−6 mHz et un facteur de qualité de 5601 ±36, et les valeurs prédites pour le modèle

PREM sont respectivement 0.8146639 mHz et 5327.

Pour 1S0, une fréquence de 1.631574 ±3.410−5 mHz et un facteur de qualité de 2050

±100 ont été obtenus dans cette étude.

Les figures 65 et 66 représentent les facteurs de qualité et les fréquences obtenues

pour tous les singlets après la première étape d’ajustement, comme il a été expliqué dans

la section 10.1, chaque cercle correspond au résultat pour une station, le cercle rouge

correspondant à la valeur retenue. Pour 0S3, on trouve des facteurs de qualité entre 400 et

440 ± 100 et pour 0S2 entre 460 et 500±100. Le résultat pour 0S0 pourrait être amélioré

en considérant des séries temporelles plus longues, car son facteur de qualité est élevé,
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Fig. 64 – Sismogrammes synthétiques à la station PAS pour les sources A (noir) et B
(rouge). Les mécanismes des sources A et B sont donnés par la figure 63, et les équations
(69) et (70). Panneau supérieur : sismogrammes large bande complets jusqu’à des périodes
de 10 s (en m/s). Panneau inférieur : sismogrammes pour des périodes supérieures à 200
s (en mm/s).
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cependant peu de stations parmi celles utilisées dans cette étude ont des séries temporelles

continues de plus de 20 jours.

2S1 fréquences [mHz]
ordre azimutal des singlets

m = -1 m = 0 m = +1
résultats de l’ajustement 0.39829 ±1.610−4 - 0.41093 ±7.310−5

(cette étude)
Rosat et al. (2005) 0.39821 ±6.010−5 - 0.41080 ±4.210−5

moyenne pondérée
PREM 0.398755 0.404742 0.410940

Tab. 11 – Fréquences pour 2S1 obtenues par le processus d’ajustement à partir des compo-
santes horizontales de sismomètres STS-1, comparées aux résultats de Rosat et al. (2005)
obtenus avec les gravimètres supraconducteurs du réseau GGP. Les fréquences calculées
pour le modèle PREM sont aussi indiquées pour comparaison.
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0S2 fréquences [mHz]

ordre azimutal du singlet

m = -2 m = -1 m = 0 m = +1 m = +2 fréquence moyenne

résultats de l’ajustement 0.299943 0.304575 0.309286 0.313869 0.318437 0.309222

(cette étude) ± 4.0 10−5 ± 1.3 10−4 ± 7.2 10−5 ± 1.6 10−4 ± 5.1 10−5

Rosat et al. (2005) 0.29997 0.30458 0.30924 0.31381 0.31843 0.30913

(moyenne pondérée) ± 6.3 10−6 ± 4.7 10−6 ± 6.0 10−6 ± 1.1 10−5 ± 4.6 10−6 ± 1.5 10−4

PREM 0.2998406 0.3046943 0.3093881 0.3139219 0.3182958 0.3092281

Tab. 12 – Fréquences pour 0S2 obtenues par le processus d’ajustement comparées avec les résultats de Rosat et al. (2005)
obtenus avec des gravimètres supraconducteurs du réseau GGP. Fréquences calculées avec le modèle PREM en utilisant
le formalisme de Dahlen et Sailor (1979) sont aussi indiquées pour comparaison.

0S3 fréquences [mHz]

ordre azimutal du singlet

m = -3 m = -2 m = -1 m = 0 m = +1 m = +2 m = +3

résultats de l’ajustement 0.461645 0.464144 0.466435 0.468791 0.470764 0.472818 0.474727

(cette étude) ± 4.8 10−5 ± 8.3 10−5 ± 9.2 10−5 ± 3.0 10−4 ± 8.2 10−5 ± 1.4 10−4 ± 6.5 10−5

Rosat et al. (2005) 0.46167 0.46424 0.46639 - 0.47084 0.47266 0.47474

(Strasbourg) ± 3.0 10−5 ± 2.0 10−4 ± 1.8 10−5 ± 1.1 10−5 ± 4.8 10−5 ± 2.1 10−5

PREM 0.4617791 0.4642144 0.4665427 0.4687641 0.4708785 0.4728859 0.4747864

Tab. 13 – Fréquences pour 0S3 obtenues par le processus d’ajustement comparées avec les résultats de Rosat et al. (2005)
obtenus avec le gravimètre supraconducteur de la station de J9 (Strasbourg, France). Les fréquences calculées avec le
modèle PREM en utilisant le formalisme de Dahlen et Sailor (1979) sont aussi indiquées pour comparaison.
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Le tableau 11 présente les fréquences obtenues pour 2S1 en utilisant les 2 composantes

horizontal de STS-1 (des stations BFO et MAJO) ; il est aussi indiqué une comparaison

avec les résultats pour le même évènement en utilisant des gravimètres supraconducteurs du

réseau GGP obtenus par Rosat et al. (2005). Les fréquences théoriques calculées à partir

de PREM en utilisant Dahlen et Sailor (1979) sont aussi indiquées dans le tableau. Le

singlet m = 0 est trop faiblement excité pour que l’estimation de fréquence soit réalisable.

Pour ces deux stations, seule la composante EW est utilisée car la composante NS est trop

bruitée. Pour m = −1, on trouve une fréquence en accord avec celle trouvée par Rosat

et al. (2005) et un peu plus petite que celle pour PREM; cependant pour m = +1, on a

obtenu une fréquence plus proche de celle obtenue à partir de PREM que de celle trouvée

par Rosat et al. (2005).

14 Conclusion

Dans cette étude, on a montré que les oscillations libres de la Terre peuvent apporter

des informations sur la cinématique globale de la source des grands séismes (Mw ≥ 8).

Pour les modes les plus graves, seules les amplitudes sont généralement utilisées pour

contraindre le mécanisme des sources et le moment sismique. Les phases sont rarement

prises en considération explicitement. En utilisant les données longues périodes du séisme

de Sumatra du 26 décembre 2004, on a montré que les phases initiales des singlets compo-

sant les multiplets, dont le splitting est clairement observable, contiennent des informations

sur la longueur de la rupture et sur la durée de la source, et par conséquent la vitesse

moyenne de rupture.

Pour cette étude on a utilisé des données de sismomètres large-bande des réseaux sis-

mologiques permanents (principalement des sismomètres STS-1), et des données des gra-

vimètres supraconducteurs du réseau GGP. Ce sont principalement des composantes verti-

cales qui ont été utilisées, car les composantes horizontales sont beaucoup plus bruitées

que les verticales aux périodes considérées, notamment à cause du bruit d’origine at-

mosphérique. Les composantes horizontales ont été seulement utilisées pour le séisme de

Sumatra 2004, et seulement pour l’estimation des phases du multiplet 1S2.

Deux méthodes ont été utilisées pour l’estimation des phases initiales des multiplets les plus

graves : un ajustement spectral non linéaire individuel (obtention d’une phase par singlet

et par station), et la méthode du ”singlet stripping” utilisé traditionnellement pour l’étude

des structures 3D de la Terre à partir des modes propres (obtention d’une seule phase

par singlet). La deuxième méthode offre l’avantage de prendre facilement en considération

le fait que les fréquences et les facteurs de qualité des différents singlets d’un multiplet
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sont indépendants de la station. Cette méthode permet aussi d’utiliser des séries tempo-

relles moins longues pour le calcul, car pour cette méthode, on n’a plus besoin que les

singlets soient séparés dans les spectres individuels des stations, la séparation des fonctions

d’excitation des singlets se fait par inversion conjointe des données de toute les stations

disponibles.

Ces deux méthodes ont été principalement utilisées pour l’estimation des phases du séisme

de Sumatra du 26 décembre 2004, mais aussi pour deux autres séismes : celui de Nias du

28 mars 2005 (Mw 8.6) et celui du Pérou de 2001 (Mw 8.4).

Pour le séisme de Sumatra 2004, avec l’estimation des phases d’un certain nombre des

multiplets les plus graves (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0 et 1S0), on a trouvé, à partir des mesures

de phases par la première méthode, une longueur de rupture de 1220 ± 100 km, et une durée

de source de 500 ± 50 s, et par conséquent une vitesse moyenne de rupture de 2.4 km/s.

Et à partir des estimations de phases par la deuxième méthode, on trouve une longueur de

rupture de 1250 ± 100 km, et une durée de source de 550 ± 50 s, et par conséquence une

vitesse moyenne de rupture de 2.3 ±0.3 km/s. Les résultats obtenus par les deux méthodes

sont comparables et en accord avec d’autres études utilisant des courtes périodes, des

longues périodes, du GPS, ou des données hydroacoustiques. Pour prendre en compte la

complexité de la rupture de ce séisme, on a introduit une variation de la dislocation le long

de la rupture (fenêtre triangulaire) dans le processus d’inversion des phases, et la fenêtre

optimale a son sommet (et donc le maximum de dislocation) localisé autour de 5.8◦ N en

accord avec la distribution du glissement le long de la rupture trouvée dans d’autres études.

Pour les séisme de Sumatra 2004, on a considéré une rupture unilatérale. La rupture

pour le séisme de Nias est plus complexe avec deux segments et une propagation dans des

directions opposées. Pour ce séisme, le rapport signal sur bruit est clairement plus faible

que pour le séisme de Sumatra, et par conséquent, le nombre de multiplet considéré a été

réduit (0S3, 0S4, 0S0 et 1S0). De part son caractère bilatéral, l’effet de la finitude des deux

segments tend à s’annuler, et il n’est pas possible pour ce séisme de contraindre la longueur

de la rupture.

Pour le séisme du Pérou, le rapport signal sur bruit est aussi clairement inférieur à celui

du séisme de Sumatra de 2004. Seuls les multiplets 0S0, 1S0 et 0S3 ont été considérés, et

seule la première méthode a été appliquée, car on a moins de stations avec des enregistre-

ments de suffisamment bonne qualité. Bien que ce séisme ait une magnitude Mw inférieure

à celui de Nias, il a l’avantage d’avoir une rupture unilatérale. A partir des phases obtenues,

on trouve une longueur de rupture de l’ordre de 320 km, et une durée de source de 145

s. La longueur de rupture obtenue pour ce séisme est plus en accord avec la longueur de
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la zone où se sont localisées les répliques qu’avec les longueurs de rupture obtenues par

inversion des ondes de volume ou de surface.
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Troisième partie

Effets locaux et oscillations libres de
la Terre
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15 Introduction

Dans la première partie, on a vu comment les données des instruments horizontaux

aux périodes des marées terrestres peuvent être fortement affectées par des effets locaux :

topographie, cavité, hétérogénéités locales, ..., (on désignera tous ces effets locaux dans la

suite simplement comme effets de cavité). Or plus les fréquences sont élevées et plus l’effet

inertiel prédomine devant le tilt et donc devant ces effets locaux (car l’effet inertiel est

proportionnel à ω2 (voir la figure 48)). Une question se pose donc naturellement : jusqu’à

quelles fréquences ces effets locaux sont-ils observables ? La bande de fréquence adjacente à

celles des marées terrestres étant celle des oscillations libres de la Terre, dans cette partie, on

s’intéressera à regarder ces éventuels effets locaux notamment sur les modes propres les plus

graves (de fréquence inférieure à 1.5 mHz). Pour cela, on considérera les données du séisme

de Sumatra, pour lequel ces modes sont particulièrement bien observables car suffisamment

excités pour avoir un bon rapport signal sur bruit sur les composantes horizontales qui sont

souvent plus bruitées que les verticales.

Le splitting des modes propres les plus graves est essentiellement dû à la rotation et à

l’ellipticité de figure, cependant plus on considère des fréquences élevées et plus l’effet

des structures 3D de la Terre devient important. Il convient donc de prendre en compte

ces effets, afin de bien mettre en évidence les éventuels effets de cavités que l’on cherche

à étudier. Pour cela, on utilisera les composantes verticales qui sont peu affectées par

les effets locaux (topographie, cavité, ...) pour estimer des coefficients complexes, appelés

”coefficients de structure” qui sont représentatifs de l’effet des perturbations asphériques

par rapport à un modèle de Terre à symétrie sphérique. Ces coefficients sont caractéristiques

d’un multiplet et comme ils sont les mêmes pour les composantes horizontales et verticales,

une fois déterminés, ils peuvent donc être utilisés pour prendre en compte les effets des

structures 3D dans les sismogrammes horizontaux, et permettre ainsi une comparaison

avec les données.

Pour mettre en évidence ces effets locaux, on considérera en premier lieu des stations qui

possèdent plusieurs instruments horizontaux, ce qui permet une comparaison des données

des différents instruments ; ainsi que quelques stations dont les composantes horizontales

sont de bonne qualité. Les figures 67 et 68 présentent la comparaison des spectres des

données du séisme de Sumatra des composantes EW et NS de différents instruments :

sismomètre de puits et sismomètre STS-1 à la station ANMO (Albuquerque, USA), et

inclinomètre et sismomètre STS-1 à la station BFO (Black Forest Observatory, Allemagne).

La figure 67 montre clairement que les instruments de la station ANMO ont des données

très similaires, alors qu’à BFO (figure 68) il y a des différences notables sur la composante

NS pour les modes les plus graves, comme on l’avait déjà observé pour les marées. Il semble

donc que les modes les plus graves peuvent aussi être affectés par ces effets de locaux et

c’est ce qu’on cherchera à caractériser dans cette étude.
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Fig. 67 – Comparaison des spectres linéaires des données du séisme de Sumatra
(26/12/2004) des composantes EW et NS de deux capteurs différents (un sismomètre de
puits (courbe rouge) et un sismomètre STS-1 (courbe bleue)) à la station ANMO (Albu-
querque, USA). La fenêtre temporelle est de 3 jours, et les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 68 – Comparaison des spectres linéaires des données du séisme de Sumatra
(26/12/2004) des composantes EW et NS de deux capteurs différents (un inclinomètre
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Observatory, Allemagne). La fenêtre temporelle est de 3 jours, et les unités sont des m/s2*s.
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16 Modes propres de la Terre et coefficients de struc-

ture

L’accélération du sol due à un séisme peut s’écrire de façon très générale sous la forme

suivante (Woodhouse et Dahlen, 1978; Woodhouse et Girnius, 1982) :

a(t) =
∑

k

Re
[

(r∗ke
iHktsk)e

iωkte−γkt
]

(71)

où k représente un multiplet (soit l le degré d’harmonique, n le nombre d’harmonique

et le type de multiplet (toröıdal ou sphéröıdal)), rk et sk sont respectivement le vecteur

récepteur et le vecteur source pour un modèle de Terre à symétrie sphérique, ωk est la

fréquence propre dégénérée du multiplet k, γk = ωk/2/Qk est le taux d’atténuation, et Hk

est la matrice de splitting. Cette matrice représente l’effet des structures asphériques de la

Terre, de la rotation et de l’ellipticité de figure.

Dans le cas d’une Terre à symétrie sphérique en rotation et en équilibre hydrostatique, la

matrice de splitting H est diagonale avec Hk
mm′ = ωk(a + mb + m2c)δmm′ (où a, b et c

sont des coefficients de splitting (Dahlen, 1968; Dahlen et Sailor, 1979)), le splitting est

alors seulement dû à la rotation et à l’ellipticité de la Terre : b correspond à l’effet au

premier ordre de la force de Coriolis, et a et c à l’effet de l’ellipticité, de la force centrifuge

et de la force de Coriolis au second ordre. L’ajout de perturbations asphériques peuvent

introduire des termes non diagonaux dans la matrice H. Des structures 3D axi-symétriques

introduisent seulement des termes diagonaux.

Dans le cas d’un modèle de Terre général comprenant des structures 3D, la matrice de

splitting H peut être décomposée en valeurs propres et vecteurs propres par une transfor-

mation de similarité :

H = Z∆Z−1 (72)

où ∆ est une matrice diagonale et ses termes diagonaux ∆i = δωi + iδγi représentent la

perturbation en fréquence complexe (soit δωi en fréquence et δγi en facteur de qualité)

pour chaque singlet, Z est une matrice unitaire dont les colonnes sont les vecteurs propres

correspondants. La diagonalisation de la matrice H permet d’obtenir les fréquences éclatées

des différents singlets d’un multiplet, perturbé par les structures 3D de la Terre.

L’équation (71) peut alors s’écrire sous la forme suivante (changement de base) :

a(t) =
∑

k

Re
[

(r
′
∗

k e
i∆ts′k)e

iωkte−γkt
]

(73)

où r
′
∗

k = r∗kZ, et s′k = Z−1sk. Ces nouveaux vecteurs récepteur et source traduisent le

fait que les structures 3D de la Terre introduisent un couplage entre les différents singlets
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d’un même multiplet. Dans ce cas, l’ordre azimutal m n’est plus un nombre quantique

représentatif. Comme on a choisi de travailler avec les harmoniques sphériques liées à l’axe

de rotation, tant que les structures 3D sont axi-symétriques, l’ordre azimutal m reste un

nombre quantique représentatif, mais ce n’est plus le cas à partir du moment où il existe

des structures 3D non axi-symétriques.

Les hétérogénéités 3D peuvent aussi introduire des couplages entre multiplets proches. Ce

couplage entre différents multiplets peut être facilement pris en compte en considérant des

super-multiplets ; on groupe en super-multiplet les multiplets proches en fréquence et en

facteur de qualité, et susceptibles de coupler. L’ellipticité et la rotation introduisent aussi

des couplages entre certains multiplets, et notamment la force de Coriolis principalement

dans la bande de fréquence 1.5mHz-3.5mHz (voir par exemple Masters et al., 1983), mais

aussi pour des fréquences inférieures à 1 mHz (Zürn et al., 2000).

Dans l’équation (71), les éléments de la matrice de splitting H peuvent s’écrire, dans

le cas d’un multiplet isolé, sous la forme :

Hk
mm′ = ωk(ak +mbk +m2ck) δmm′ +

2l
∑

s=2
s pair

γmm′t
s kc

t
s (74)

où ak, bk et ck sont les coefficients de splitting (Dahlen, 1968), ωk la fréquence dégénérée

du multiplet k. Ce premier terme diagonal représente l’effet de l’éclatement du multiplet k

sous l’effet de la rotation et de l’ellipticité, et le second terme représente la contribution des

structures 3D de la Terre. Les coefficients kc
t
s sont appelés ”coefficients de structure”, ce

sont des nombres complexes qui représentent la contribution des perturbations asphériques

de degré s et d’ordre t par rapport à un modèle de Terre à symétrie sphérique. Les in-

dices s et t proviennent du développement en harmoniques sphériques de ces perturbations

asphériques (s et t sont respectivement le degré et l’ordre du développement en harmo-

niques sphériques de ces perturbations, −s ≤ t ≤ s). L’expression γmm′t
s contient l’aspect

géométrique du problème.

Les perturbations asphériques peuvent être représentées, par exemple, par le développement

en harmoniques sphériques du module de compressibilité δκ, du module de cisaillement δµ,
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de la densité δρ, et de la topographie des différentes discontinuités hi :

δκ(r, θ, φ) =
∑

s,t

δκt
s(r)Y

t
s (θ, φ) (75)

δµ(r, θ, φ) =
∑

s,t

δµt
s(r)Y

t
s (θ, φ) (76)

δρ(r, θ, φ) =
∑

s,t

δρt
s(r)Y

t
s (θ, φ) (77)

hi(θ, φ) =
∑

s,t

ht
isY

t
s (θ, φ) (78)

Les coefficients de structures sont linéairement reliés aux perturbations en structures

asphériques de la Terre par la relation suivante (Woodhouse et Dahlen, 1978) :

kc
t
s =

∫ a

0

(

kRs(r)δρ
t
s(r) + kKs(r)δκ

t
s(r) + kMs(r)δµ

t
s(r)

)

r2dr −
∑

i

r2
i h

t
is kBis (79)

où les kernels kRs, kKs, kMs, et kBs dépendent des fonctions propres du modèle de Terre

à symétrie sphérique et sont donnés par Woodhouse et Dahlen (1978). Ces coefficients de

structure peuvent être vus comme des observables secondaires, car ils contiennent toute l’in-

formation sur la structure 3D de la Terre. Ils peuvent donc soit être utilisés pour prendre en

compte les effets des structures 3D dans les sismogrammes, soit être utilisés comme données

pour construire un modèle de Terre 3D. Dans cette étude, on estimera les coefficients de

structure d’un certain nombre de multiplets les plus graves, mais on ne cherchera pas à les

inverser pour déterminer un modèle de Terre. On les utilisera pour prendre en compte les

effets 3D dans le calcul des sismogrammes synthétiques horizontaux pour pouvoir étudier

les effets de cavité sur ces composantes.

γmm′t
ls est une intégrale sur la surface de rayon unitaire du produit de 3 harmoniques

sphériques :

γmm′t
ls =

∫∫

Ω

Y m∗

l Y t
s Y

m′

l dΩ (80)

Ces intégrales sont appelées intégrales de Gaunt et Adams (voir par exemple Dahlen et

Tromp, 1998).

Y m
l sont les harmoniques sphériques complètement normalisées (Edmonds, 1960) :

Y m
l (θ, φ) = (−1)m

[

2l + 1

4π

]1/2 [
(l −m)!

(l +m)!

]1/2

Pm
l (cos θ)eimφ (81)

où θ est la colatitude, φ la longitude et Pm
l les polynômes de Legendre.

Ces coefficients peuvent aussi s’écrire en fonction des 3-j symboles de Wigner (Edmonds,
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1960, voir annexes) :

γmm′t
ls = (−1)m(2l + 1)

(

2s+ 1

4π

)1/2(
l s l
0 0 0

)(

l s l
−m t m′

)

(82)

Le coefficient γmm′t
ls est non nul, pour t = m − m′, s pair et 0 ≤ s ≤ 2l (inégalité tri-

angulaire). Ces conditions sont appelées ”règles de sélection” et résultent directement des

propriétés des 3j-symboles, qui sont une conséquence directe de l’orthogonalité des fonc-

tions propres et en particulier des harmoniques sphériques. Par conséquent, ces règles de

sélection limitent le type de structures asphériques auquel un multiplet donné est sen-

sible. Si on considère des multiplets isolés, seules les structures de degré pair peuvent être

déterminées ; les structures de degré impair ne peuvent être déterminées qu’en considérant

des multiplets couplés (voir par exemple Resovsky et Ritzwoller, 1995). Pour un multiplet

donné, seules les structures de degré s compris entre 0 et 2l peuvent être déterminées ; ainsi

0S2 peut être affecté par les structures de degré 0 à 4, 0S3 par les structures de degré 0 à

6, etc.

17 Détermination des coefficients de structures

Les coefficients de structure sont associés à un multiplet k. Pour chaque multiplet,

on détermine les différents coefficients de structures ; ces coefficients sont identiques pour

les composantes verticales et horizontales. Or comme les composantes verticales ne sont

pratiquement pas affectées par les effets locaux que l’on cherche à étudier (car la sensibilité

au tilt est du premier ordre sur les composantes horizontales et du deuxième ordre sur les

verticales), on utilise ces composantes pour la détermination de ces coefficients de structure.

17.1 Méthode utilisée

Les structures 3D de la Terre ont été largement étudiées à partir des oscillations libres

de la Terre, (par exemple Masters et al., 1982; Ritzwoller et al., 1986, 1988; Giardini et al.,

1988; Li et al., 1991; Widmer et al., 1992a; He et Tromp, 1996; Smith et Masters, 1989;

Masters et al., 2000a) ; différentes techniques pour l’estimation des coefficients de structure

ont été utilisées, et notamment le singlet stripping (qui suppose des structures asphériques

principalement axi-symétriques) (Ritzwoller et al., 1986; Widmer et al., 1992a), une estima-

tion autorégressive de la matrice de splitting (qui permet de s’affranchir de la connaissance

de la source) (Masters et al., 2000a,b) et un ajustement spectral itératif non linéaire (Ritz-

woller et al., 1986, 1988; Giardini et al., 1987, 1988; Resovsky et Ritzwoller, 1998; He et

Tromp, 1996). C’est cette dernière méthode que l’on utilisera dans cette étude pour l’esti-

mation des coefficients de structure.
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Masters et al. (1982) ont montré que les perturbations en fréquences des multiplets sphéröı-

daux fondamentaux liées aux effets des structures 3D ont une distribution géographique qui

est principalement de degré 2. D’autres études ont par la suite confirmé cette dominance

du degré 2 (voir par exemple Ritzwoller et Lavely, 1995; Romanowicz et al., 1987). Dans

cette étude, on se limitera donc aux structures de degré 2.

Dans la suite de l’étude, on considère multiplet par multiplet, et donc pour plus de

lisibilité, on laissera de côté l’indice k du multiplet considéré, et donc par exemple on

écrira cts au lieu de kc
t
s.

La relation reliant les coefficients de structures à l’accélération n’est pas linéaire (présence

de l’exponentielle eiHt dans l’équation (71)) ; cependant Ritzwoller et al. (1986) ont montré

que les coefficients de structures peuvent être déterminés par une méthode de Newton

(voir équation (83)). Pour cela, on linéarise la dépendance de l’accélération à de petites

perturbations des coefficients de structure δcts :

a(r, t) ≈ a0(r, t) +
∑

s,t

∂a0(r, t)

∂cts
δcts (83)

où a0(r, t) est l’accélération calculée à partir du modèle de Terre de référence, donc pour

des coefficients de structure cts de référence. Ritzwoller et al. (1986) utilisent 2 méthodes

pour calculer les dérivées des sismogrammes par rapport aux coefficients de structures.

Dans cette étude on utilise la méthode basée sur une relation de récurrence dans le temps.

Pour déterminer les coefficients de structure on procède de façon itérative à partir d’un

modèle de Terre de référence. Pour cela, on calcule la transformée de Fourier de l’équation

(83), et on définit le résidu spectral de la ne station à l’itération j par :

∆a(j)
n (r, ω) = an(r, ω) − a

(j)
0n

(r, ω) (84)

On considère seulement une fenêtre étroite en fréquence autour du multiplet considéré.

L’équation (83) peut alors s’écrire de façon plus compacte :

∆a(j) = A(j)δc (85)

où A est la matrice des dérivées partielles, chacune de ces colonnes correspond à un degré

et un ordre unique de la structure 3D. La contribution du spectre des différentes stations

est concaténée verticalement dans ∆a et A. Pour un degré s donné, il y a 2s+1 coefficients

de structure complexes d’ordre t tel que −s ≤ t ≤ s ; les coefficients de structure d’ordre

négatif ne sont pas indépendants de ceux d’ordre positif. Ils sont reliés de la façon suivante :

c−t
s = (−1)tct∗s (86)
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où ∗ représente le complexe conjugué. Pour un degré s donné, on cherche donc s + 1

coefficients de structure complexe. Pour avoir un problème inverse purement réel, on a

séparé la contribution de la partie réelle de celle de la partie imaginaire, on double donc le

nombre d’inconnues que l’on cherche, soit 2s+ 1 pour un degré s donné, car le coefficient

de structure d’ordre t = 0 est purement réel.

On résout ce problème inverse à chaque itération j de la façon suivante :

δc =
(

ATCd
−1A

)−1
ATCd

−1∆a (87)

où Cd est la matrice de covariance sur les données (c’est-à-dire les spectres). Lors de

l’inversion, le conditionnement de la matrice (ATCd
−1A) est surveillé.

La matrice Cd sert à pondérer les données en fonction de leur qualité. Les poids wj
n sont

calculés de la façon suivante :

wj
n =

(

(1/N)
N
∑

i=1

(∆aj
n(ωi))

2

)−1/2

(88)

On obtient ainsi des perturbations en coefficient de structure δc (voir équation (87)) que

l’on ajoute aux coefficients de l’itération précédente :

(cts)
(j+1) = (cts)

j + (δcts)
j (89)

On peut ainsi poursuivre le processus itératif, on calcule de nouveaux synthétiques (et les

dérivées correspondantes) en utilisant ces nouveaux coefficients de structures, on détermine

de nouveau les résidus spectraux (voir équation (84)). Ce processus itératif est interrompu

lorsque la variation entre 2 itérations devient trop petite, et lorsqu’il n’y a plus de diminu-

tion significative des résidus.

La détermination des coefficients de structure suppose une connaissance précise de la

source. Pour prendre compte d’éventuelles erreurs introduites par des imprécisions sur la

modélisation de la source, on introduit un facteur complexe qui multiplie le sismogramme

et qui est inversé en même temps que les coefficients de structure. Les inversions ont été

effectuées en utilisant la source de Chen (voir partie précédente). Comme le montre la table

15, les facteurs trouvés lors de l’inversion sont très proches de 1, ceci montre que la source

de Chen est une bonne représentation de la source du séisme de Sumatra pour les périodes

des multiplets considérés.

Les inversions ont été effectuées à partir de 2 modèles de départ différents :

– le modèle PREM (Dziewonski et Anderson, 1981) qui est un modèle de Terre à

symétrie sphérique élastique transversalement isotrope, qui ne comprend donc aucune

structure asphérique.
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– le modèle S16B30 (P16B30) (Masters et al., 1996; Bolton et Masters, 1991), qui est

un modèle 3D du manteau. En dehors du manteau, le modèle de PREM est utilisé.

Ce modèle est un modèle en vitesse d’onde S (P). Il est paramétrisé en terme d’har-

moniques sphériques latéralement (jusqu’à un degré 16) et de B-splines radialement

(au nombre de 30). Un des avantages de ce modèle est qu’il intègre des coefficients

de structures dans l’inversion du modèle. Le modèle en vitesse d’onde S est construit

par l’inversion de temps de trajets d’onde de volume, de vitesse de phase des ondes

de surface sur une large gamme de fréquence et de coefficients de structure de modes

propres.

Ceci permet de voir une éventuelle influence du modèle de départ utilisé.

Les coefficients de structures comprennent les effets 3D du manteau, de la croûte et

du noyau. L’importance relative des ces différentes contributions dans les coefficients de

structure est importante dans le cadre d’une inversion tomographique pour obtenir un

modèle de Terre. Cependant ce n’est pas un point important dans l’utilisation que l’on

fait des coefficients de structure dans cette étude. En effet, ce que l’on cherche ce sont les

coefficients de structures pour les multiplets les plus basses fréquences pour pouvoir les

réutiliser dans l’étudie d’éventuels effets locaux (cavité, topographie, ...) sur les données

horizontales ; on cherche donc simplement à caractériser l’effet 3D total, sans séparer les

contributions de la crôute, du manteau ou du noyau, car on ne cherche pas à inverser ces

coefficients pour retrouver un modèle 3D, mais on utilise simplement ces coefficients pour

prendre en compte les effets des structures 3D dans les sismogrammes des instruments

horizontaux.

17.2 Résultats et estimation des erreurs

17.2.1 Comparaison des résultats de l’inversion avec un processus de recherche
par grille

Comme dans tout problème non linéaire traité par une méthode itérative locale (gra-

dients, Newton, etc) il existe un risque que la solution trouvée soit un minimum local. Pour

vérifier que la solution trouvée n’est pas dans ce cas là, on a réalisé une recherche par grille

des coefficients de structure pour les différents multiplets en complément de l’inversion.

Pour cela, considérant un multiplet donné, pour chaque coefficient de structure (partie

réelle et partie imaginaire indépendamment), on considère une large gamme de valeurs

centrée sur le coefficient de structure correspondant obtenu par le processus d’inversion.

Comme on cherche les coefficients de structure de degré 2, on a 5 inconnues : (c02, Re(c
1
2),
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Im(c12), Re(c
2
2), Im(c22)) ; pour chacune de ces inconnues, on considère donc une large

gamme de valeurs, et on réalise une recherche des coefficients optimaux dans cet espace à 5

dimensions. Pour cela, à chaque point de la grille, on calcule un sismogramme vertical par

station à partir des coefficients de structure correspondants au point de cette grille, et les

résidus entre les spectres des données et les spectres des sismogrammes synthétiques. Les

coefficients de structure optimaux correspondent au minimum des résidus de cette grille à

5 dimensions.

On a ensuite comparé les résultats des deux processus, et pour tous les multiplets

considérés dans cette étude, on a un seul minimum, donc pas de minimum local. Le résultat

trouvé par l’inversion correspond bien au minimum global. Cette recherche par grille, per-

met aussi d’avoir une idée des marges d’erreur associées à ce minimum et les éventuels

trade-off entre les différents coefficients.

La figure 69 représente ces comparaisons entre les résultats de l’inversion et du processus

de détermination des coefficients par recherche par grille pour le multiplet 0S3. Les différents

panneaux correspondent à toutes les coupes possibles selon les plans de coordonnées dans

l’espace à 5 dimensions comprenant le minimum de la recherche par grille. Le point bleu

correspond au minimum de la recherche par grille, le point rouge au résultat de l’inversion

et le point noir au résultat d’une inversion dont le point de départ est le minimum de

la recherche par grille. Les petits points gris correspondent aux points de la grille. Et les

courbes de couleur correspondent aux lignes d’iso-valeurs des résidus. La fonction coût

utilisée pour le calcul de ces résidus est la suivante :

n
∑

i=1

∑

j

(aobs(xi, ωj) − ath(xi, ωj))
2 (90)

où n est le nombre de stations considérées, xi est la position de la station i, aobs(xi, ωj)

est le spectre des données à la station i, et ath(xi, ωj) est le spectre des sismogrammes

synthétiques calculés à partir des coefficients de structure du point de la grille considéré.

Cette figure permet de montrer que les résultats des deux processus sont en très bon accord.

Les petites différences entre les points sont compris dans une même maille et donc ne sont

pas significatives. Il n’y a pas d’existence de minimums locaux. Cette figure met aussi en

évidence la forme du minimum, il est plus étendu dans certaines dimensions, il sera donc

moins bien déterminé dans ces dimensions, ce qui est le cas par exemple pour la partie

réelle de c22. Ce qui est remarquable, c’est que dans les dimensions correspondant à la

partie réelle et à la partie imaginaire de c22 (panneau en bas à droite sur les figures), on a

un minimum très plat et donc les erreurs seront plus grandes sur ces 2 coefficients comme

on le verra par la suite. Par contre, on voit que les coefficients de structures c02 et c12 sont

beaucoup mieux déterminés (voir les deux panneaux du haut de la figure 69), car les lignes
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Fig. 69 – Comparaison des résultats du processus d’inversion et de celui de recherche
par grille pour la détermination des coefficients de structure de degré 2 pour le multiplet

0S3. Les différents panneaux correspondent à toutes les coupes possibles selon les plans
de coordonnées dans l’espace à 5 dimensions comprenant le minimum de la recherche par
grille. Le point bleu correspond au minimum de la recherche par grille, le point rouge au
résultat de l’inversion et le point noir au résultat d’une inversion dont le point de départ
est le minimum de la recherche par grille. Les petits points gris correspondent aux points
de la grille. Et les courbes de couleur correspondent aux lignes d’iso-valeurs des résidus
(environ 20 lignes iso-valeurs entre le minimum et le maximum de résidu). Les coefficients
sont en Hz.
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d’iso-valeurs des résidus sont très resserrées. On retrouvera des comportements similaires

lorsqu’on estimera les erreurs sur ces coefficients dans la section suivante.

Les figures 70 et 71 montrent des résultats similaires pour 0S4 et 0S6 : bon accord

entre les résultats des 2 processus. Les lignes d’iso-valeurs sont plus resserrées pour ces

deux multiplets que pour 0S3, on a donc une meilleure détermination des coefficients de

structure pour ces multiplets.

17.2.2 Estimation des erreurs sur les coefficients par la méthode du bootstrap

Pour évaluer les barres d’erreur des coefficients de structure, on a utilisé la méthode du

bootstrap (Efron et Tibshirani, 1993). Le principe du bootstrap est de générer de nouveaux

jeux de données par tirage au sort dans le jeux de données réelles, pour obtenir une estima-

tion de la variabilité des paramètres du modèle. Cette approche implique donc de répéter

l’analyse initiale sur un grand nombre de jeux de données. Dans la méthode du bootstrap,

les jeux de données ”dupliqués” ont la même taille que le jeu de données initiales 1.

Les éléments sont tirés aléatoirement avec remise dans le jeu initial de données (y1, y2, ..., yn),

le jeu dupliqué y∗ peut donc contenir plusieurs fois le même élément, ou certains éléments

du jeu initial peuvent être absents de ce jeu dupliqué y∗. Par exemple, si on considère un jeu

initial de 5 éléments (y1, y2, y3, y4, y5), un exemple de jeu dupliqué est y∗ = (y3, y5, y3, y2, y4),

y1 est absent de ce jeu et y3 apparâıt deux fois.

Soit B jeux dupliqués indépendants y∗1, y
∗

2, ..., y
∗

B dont les éléments sont tirés aléatoirement

avec remise parmi les n données y1, y2, · · · , yn. Pour chaque jeu dupliqué b (1 ≤ b ≤ B),

on fait une estimation θ∗b du paramètre θ que l’on cherche à évaluer.

La variance σ2 sur le paramètre θ est alors de la forme :

σ2 =
1

B − 1

B
∑

b=1

[θ∗b − θ̂∗]2 (91)

avec

θ̂∗ =
1

B

B
∑

b=1

θ∗b (92)

Dans notre problème, le jeu initial de données est constitué par les spectres des différentes

stations considérées. Le nombre initial de stations varie en fonction du multiplet considéré,

et plus précisément du rapport signal sur bruit du multiplet aux différentes stations. Les

paramètres que l’on cherche à déterminer sont les coefficients de structure ; donc pour

chaque jeu de données dupliquées, on réalise une inversion pour estimer les coefficients

1contrairement à la méthode du Jacknife qui considère des jeux dupliqués de dimension inférieure au
jeu initial de données
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Fig. 70 – Comparaison des résultats du processus d’inversion et de celui de recherche
par grille pour la détermination des coefficients de structure de degré 2 pour le multiplet

0S4. Les différents panneaux correspondent à toutes les coupes possibles selon les plans
de coordonnées dans l’espace à 5 dimensions comprenant le minimum de la recherche par
grille. Le point bleu correspond au minimum de la recherche par grille, et le point vert
au résultat de l’inversion. Les petits points gris correspondent aux points de la grille. Et
les courbes de couleur correspondent aux lignes d’iso-valeurs des résidus (environ 20 lignes
iso-valeurs entre le minimum et le maximum de résidu). Les coefficients de structures sont
en Hz.
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Fig. 71 – Comparaison des résultats du processus d’inversion et de celui de recherche
par grille pour la détermination des coefficients de structure de degré 2 pour le multiplet

0S6. Les différents panneaux correspondent à toutes les coupes possibles selon les plans
de coordonnées dans l’espace à 5 dimensions comprenant le minimum de la recherche par
grille. Le point bleu correspond au minimum de la recherche par grille, et le point vert
au résultat de l’inversion. Les petits points gris correspondent aux points de la grille. Et
les courbes de couleur correspondent aux lignes d’iso-valeurs des résidus (environ 20 lignes
iso-valeurs entre le minimum et le maximum de résidu). Les coefficients de structures sont
en Hz.
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c0
2 ±1 · σ Re(c1

2) ±1 · σ Im(c1
2) ±1 · σ Re(c2

2) ±1 · σ Im(c2
2) ±1 · σ

0S2 -0.38 ± 0.03 -0.07 ± 0.15 -0.05 ± 0.08 -0.54 ± 0.35 -1.25 ± 0.25

0S3 0.73 ± 0.02 0.15 ± 0.05 0.14 ± 0.03 0.02 ± 0.11 0.91 ± 0.12

0S4 1.59 ± 0.08 0.40 ± 0.04 0.32 ± 0.05 -1.42 ± 0.14 1.35 ± 0.14

1S2 1.01 ± 0.12 0.09 ± 0.10 0.73 ± 0.11 -1.93 ± 0.60 -0.57 ± 0.68

0S5 2.13 ± 0.10 0.57 ± 0.04 0.11 ± 0.04 -1.49 ± 0.07 1.90 ± 0.13

0S6 1.78 ± 0.14 0.77 ± 0.04 0.32 ± 0.06 -2.11 ± 0.10 2.50 ± 0.10

0S7 1.71 ± 0.16 1.02 ± 0.06 0.74 ± 0.10 -2.84 ± 0.08 2.73 ± 0.10

1S4 0.29 ± 0.06 0.65 ± 0.05 0.66 ± 0.06 -2.00 ± 0.13 2.21 ± 0.16

Tab. 14 – Coefficients de structures et leurs erreurs associées (en µHz) pour un certain
nombre des modes les plus graves obtenus par le processus d’inversion et le bootstrap. Les
erreurs indiquées correspondent à ±1 · σ

multiplet coefficient multiplicatif

0S2 0.9816 + i 0.0025

0S3 0.9849 - i 0.0028

0S4 0.9850 - i 0.0017

1S2 1.1135 - i 0.0111

0S5 1.1107 - i 0.0031

0S6 1.0386 - i 0.0191

Tab. 15 – Valeurs des facteurs multiplicatifs obtenues par le processus d’inversion pour
prendre en compte des éventuelles erreurs dans la source du séisme utilisée. Le modèle de
source utilisée pour l’inversion est le modèle de Chen. On obtient des facteurs multiplicatifs
très proches de 1.

de structure. On peut donc ensuite estimer la variabilité de ces coefficients de structures

à partir de toutes les estimations faites pour les différents jeux de données dupliquées.

Les figures 72, 73 et 74 montrent les résultats du bootstrap, chaque point noir corres-

pond à l’estimation des coefficients de structure pour un jeu dupliqué, les barres d’erreurs

rouges correspondent à la variabilité de ces coefficients estimée à partir du bootstrap (voir

l’équation (91)). Toutes les barres d’erreur indiquées dans cette étude correspondent à 1σ.

Les coefficients de structure ainsi que leur barres d’erreur sont résumés dans la table

14. L’effet de l’introduction de ces coefficients de structure dans le calcul des spectres

synthétiques devient significatif pour des fréquences supérieures à 1 mHz, en comparaison

des spectres calculés simplement avec PREM.
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Fig. 72 – Résultats du bootstrap et barres d’erreurs estimées sur les coefficients de structure
pour le multiplet 0S3. Chaque point noir correspond à une estimation des coefficients de
structure pour un échantillon de bootstrap. Les barres d’erreurs en rouge correspondent
aux barres d’erreurs estimées à partir du bootstrap (soit ±1 ·σ), les barres d’erreurs vertes
sont les valeurs de Resovsky et Ritzwoller (1998), et les barres bleues sont les valeurs de
Masters et al. (2000b). Les coefficients de structures sont en µHz.
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Fig. 73 – Résultats du bootstrap et barres d’erreurs estimées sur les coefficients de structure
pour le multiplet 0S4. Chaque point noir correspond à une estimation des coefficients de
structure pour un échantillon de bootstrap. Les barres d’erreurs en rouge correspondent
aux barres d’erreurs estimées à partir du bootstrap (soit ±1 ·σ), les barres d’erreurs vertes
sont les valeurs de Resovsky et Ritzwoller (1998), et les barres bleues sont les valeurs de
Masters et al. (2000b). Les coefficients de structures sont en µHz.
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Fig. 74 – Résultats du bootstrap et barres d’erreurs estimées sur les coefficients de structure
pour le multiplet 0S6. Chaque point noir correspond à une estimation des coefficients de
structure pour un échantillon de bootstrap. Les barres d’erreurs en rouge correspondent
aux barres d’erreurs estimées à partir du bootstrap (soit ±1 ·σ), les barres d’erreurs vertes
sont les valeurs de Resovsky et Ritzwoller (1998), et les barres bleues sont les valeurs de
Masters et al. (2000b). Les coefficients de structures sont en µHz.
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18 Effet de cavité et oscillations libres les plus graves

Il n’est pas facile de trouver des capteurs très longues périodes co-localisés ; pourtant

ceux-ci ont l’avantage de permettre de mettre en évidence très clairement des effets de

cavité. On en verra deux exemples dans cette étude : comparaison sismomètres STS-1 /

inclinomètres à la station BFO (Black Forest Observatory), et comparaison sismomètres

STS-1 et capteur de puits à la station ANMO (Albuquerque, USA). On comparera aussi

quelques stations japonaises du réseau F-Net suffisamment proches pour que les sismo-

grammes synthétiques des stations comparées soient tout à fait similaires.

Les figures 67 et 68 présentent la comparaison des spectres de deux instruments co-localisés,

et mettent en évidence l’existence possible de différences significatives entre les spectres de

capteurs co-localisés. Ceci est notamment très clair pour les multiplets les plus graves sur

la composante NS de la station BFO (Black Forest Observatory) (Figure 68), composante

sur laquelle on avait déjà observé des effets de cavité dans la bande des marées terrestres.

Par contre, les deux instruments de la station ANMO (Albuquerque, USA) ne semblent

pas présenter d’effets de cavité car les enregistrements des deux capteurs ne montrent pas

de différences significatives. On va donc chercher à caractériser ces effets de cavité et à

comprendre pourquoi on les observe seulement sur certains multiplets et pas sur d’autres.

Dans cette partie, on utilise seulement les données du séisme de Sumatra ; les spectres

sont calculées à partir de séries temporelles d’une longueur de 3 jours, le début des séries

temporelles commence 1 heure après le temps de nucléation du séisme. Avant le calcul des

spectres, une fenêtre d’apodisation de Hanning a été appliquée. Les synthétiques ont été

calculés en utilisant le modèle de source de Chen décrit dans la partie précédente. Dans les

comparaisons entre les spectres des données et les spectres synthétiques, seuls les multiplets

dont on a calculé les coefficients de structure sont tracés.

18.1 Station de BFO (Black Forest Observatory, Allemagne)

Une fois la réponse instrumentale prise en compte, les inclinomètres et les sismomètres

horizontaux devraient fournir des signaux équivalents dans la partie du spectre qui est

commune aux deux bandes passantes, et en particulier, dans la bande passante qui nous

intéresse ici. Or comme le montrent les figures 68 et 75, il existe des différences signifi-

catives entre l’inclinomètre et les deux sismomètres horizontaux, principalement pour la

composante NS, et très nettement pour les multiplets 0S3 et 0S4.

La figure 76 montre la comparaison des spectres des composantes horizontales des STS-

1 avec les spectres théoriques. Le calcul des sismogrammes synthétiques est effectué en

utilisant le modèle PREM (Dziewonski et Anderson, 1981) auquel on ajoute les effets

des structure 3D en utilisant les coefficients de structures que l’on a estimés dans la sec-
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Fig. 75 – Comparaison des spectres de l’inclinomètre (courbes rouges) et des sismomètres
horizontaux STS-1 (courbes bleues) à la station BFO pour les multiplets les plus graves
pour le séisme de Sumatra 2004. Cette figure est un zoom de la figure 68. Les unités sont
des m/s2*s.

tion précédente et les effets de la rotation et de l’ellipticité (Dahlen et Sailor, 1979). La

composante EW ne présente pas d’anomalie significative ; par contre sur la composante

NS, certains multiplets (0S3, 0S4) présentent une différence significative entre données et

synthétiques. Ces observations sont à rapprocher de celles faites dans l’étude des effets de

cavité sur les marées terrestres présentées dans la première partie.

Comme on l’a vu pour les marées terrestres, les effets de cavité sont liés à un couplage

tilt-déformation ; le tilt observé aobs peut alors s’écrire sous la forme suivante :

aobs = ath + ∆a avec ∆a = cE (93)

oú ath est le tilt théorique pour le séisme considéré, ∆a correspond à l’effet de cavité c est un

vecteur de coefficients de couplage entre tilt et déformations (ce sont ces coefficients que l’on

cherche), et E est une matrice dont les colonnes sont constitués par les séries (temporelles

ou spectrales) des 3 déformations horizontales : la déformation dans la direction NS (εθθ),

la déformation dans la direction EW (ελλ) et la déformation cisaillante (εθλ).
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Fig. 76 – Comparaison des spectres des sismomètres horizontaux STS-1 (courbes bleues) et
des spectres synthétiques (courbes rouges) calculés en utilisant les coefficients de structure
obtenus dans cette étude à la station BFO, pour les multiplets les plus graves dans le cas
du séisme de Sumatra du 26 décembre 2004. Les unités sont des m/s2*s.
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De la même façon que l’on a décomposé les résidus de marées terrestres sur les 3 déforma-

tions pour mettre en évidence des effets de cavité (qui se traduisent par un couplage tilt-

déformation), on va décomposer les résidus entre les spectres des données et les spectres

synthétiques des modes propres pour essayer de mettre en évidence d’éventuels effets de

cavité et de les caractériser s’ils existent. Pour cela, comme dans la première partie, on

obtient les coefficients de couplage de la façon suivante :

c = (EtE)−1Et∆a (94)

où c est un vecteur de coefficients inconnus, E est une matrice dont les colonnes sont les

spectres des signaux constituant la base (soit εθθ, ελλ et εθλ), et ∆a est la différence du

spectre des données et du spectre synthétique du multiplet que l’on cherche à étudier.

Le nombre de conditionnement de la matrice à inverser (EtE) est donné dans la dernière

colonne de la table (17). Il parâıt clair qu’étant donné le rapport signal sur bruit, plutôt

faible, de l’effet que l’on cherche à étudier, ce n’est que dans le cas de 0S3 et 0S4 que l’on

peut réaliser une inversion bien contrainte. Et ceci peut expliquer la dispersion des coef-

ficients de décomposition des autres multiplets par rapport à ceux du cas global. Le cas

extrême est celui de 0S2 dans lequel, indépendamment du fait que le rapport S/N dans les

données horizontales empêche même de reconnâıtre le multiplet, le nombre de conditionne-

ment est extrêmement défavorable (1417). Une analyse des vecteurs propres de la matrice

EtE montre qu’en effet, dans ce cas, les déformations εθθ et ελλ sont fortement corrélées

et l’inversion pour les 3 coefficients est fortement indéterminée.

On cherche à comparer les effets observés sur les marées et sur les modes propres pour

la composante NS du sismomètre STS-1. Pour cette comparaison, le tableau 16 présente les

coefficients de décomposition des résidus de la marées terrestres (données - synthétiques)

de la composante NS sur les 3 déformations horizontales (εθθ, ελλ, et εθλ). Par rapport à

la première partie, les coefficients de décomposition sont ici en m/s2/strain 2. Les coeffi-

cients sur la déformation εθθ sont très stables, et ils contribuent largement à reconstruire

l’effet de cavité sur la composante NS. Les coefficients sur la déformation ελλ sont petits

et relativement stables, et ne contribuent que faiblement à la reconstruction de l’effet de

cavité. Les coefficients sur la déformation εθλ sont beaucoup moins stables, mais comme

la composante de déformation cisaillante est d’environ deux fois plus petite que les autres

déformations horizontales, la contribution à la reconstruction de l’effet de cavité est faible

(voir la figure 28).

Le tableau 17 présente les coefficients de décomposition des résidus des modes (données -

synthétiques) sur les 3 déformations horizontales. On a effectué plusieurs inversions pour

2dans la première partie partie, on avait multiplié les déformations par g pour avoir des coefficients
adimensionnels.



172

composante période cθθ cλλ cθλ

aNS 2003 301 17.3257 0.9249 7.5321
2003 244 18.3103 0.4256 3.8433
2002 319 17.1277 0.9563 7.0466
2001 047 17.7147 0.2634 -5.5208
2000 208 17.6850 0.7557 -4.3564
2000 136 17.7392 0.6477 -5.7992

Tab. 16 – Coefficients de la décomposition sur la base (εθθ, ελλ, εθλ) de la différence entre
données et synthétiques pour la marée terrestre, pour les composantes EW et NS à la
station de BFO. Les coefficients sont en m/s2/strain.

multiplet cθθ cλλ cθλ nombre de conditionnement

0S3 22.4811 1.0216 6.5827 20.0

0S4 17.7255 0.0717 0.4365 9.9

1S2 28.7052 -6.5883 10.7873 52.8

0S5 11.0108 8.6916 -14.2160 42.6

0S6 8.1438 14.6743 -19.0052 24.9

1S4 5.7305 -14.1967 13.5301
global 15.9763 4.3155 -4.2088 11.8

0S3 −0 S4 18.5474 1.3542 -0.8088 11.8

Tab. 17 – Coefficients de la décomposition sur la base (εθθ, ελλ, εθλ) de la différence entre
données et synthétiques pour certain multiplets, pour la composantes NS à la station de
BFO. Les coefficients sont en m/s2/strain.

déterminer les coefficients de couplage entre tilt et déformation : une inversion par multi-

plet, une inversion avec tous les multiplets (dont on a calculé les coefficients de structure),

et une inversion en ne considérant que les 2 multiplets les plus perturbés (0S3 et 0S4).

Les figures 77 et 78 présentent les résultats de l’inversion conjointe de 0S3 et 0S4.

On arrive très bien à reconstruire avec 3 coefficients les anomalies observées sur 0S3 et

0S4. Dans le tableau 17, si on compare les coefficients de couplage tilt-déformation pour

l’inversion individuelle de ces deux multiplets, pour l’inversion conjointe de 0S3 et 0S4,

et pour l’inversion incluant tous les multiplets considérés, on peut d’abord noter que,

comme dans le cas des marées terrestres, c’est encore le couplage tilt NS avec εθθ qui

domine ces effets observés sur la composante NS à BFO. On peut aussi remarquer que

ce coefficient a des valeurs similaires à celui obtenu pour les marées terrestres ; quant au

coefficient selon ελλ, il est beaucoup plus faible que celui selon (εθθ, mais un petit peu

plus élevé que celui obtenu pour les marées terrestres. Concernant le dernier coefficient,
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pour le séisme de Sumatra, le calcul de la déformation cisaillante εθλ sur tout le globe

(pour les multiplets considérés) montre que celle-ci est beaucoup plus petite que les deux

autres déformations horizontales, et, de la même façon que pour les marées terrestres, le

coefficient varie beaucoup, mais ne contribue que très faiblement dans la reconstruction de

l’effet de cavité.

Le fait de retrouver un coefficient de couplage important entre le tilt NS et εθθ comme

dans le cas des marées terrestres (voir la première partie) semble tout à fait naturel, car ce

couplage s’explique par la position de l’instrument et la géométrie de la pièce dans laquelle

est installé l’instrument.

La figure 79 représente la comparaison des spectres des données des 3 extensomètres

avec les spectres synthétiques. Les données et les synthétiques sont tout à fait comparables

pour les extensomètres C (300◦N) et A (2◦N), sauf peut être pour 0S6. L’extensomètre B

(60◦N) semble plus perturbé et présente des différences avec les synthétiques principale-

ment pour 0S2, 0S3 et 0S4, et est donc probablement affecté par des effets de cavité. Pour

les données des extensomètres, une correction de pression atmosphérique a été appliquée à

l’aide d’une admittance que l’on a estimé (0.535×10−9strain/hPa, 0.755×10−9strain/hPa,

et 0.763 × 10−9strain/hPa respectivement pour les extensomètres A, B, et C) ; contrai-

rement aux données des sismomètres (ou inclinomètres horizontaux), les corrections de

pression sont efficaces sur les données des extensomètres.

Dans tout ce que l’on vient de voir, ce sont essentiellement les modes propres sphéröıdaux

fondamentaux les plus graves qui semblent les plus affectés par ces effets de cavité ; et on a

vu que, pour 0S3 et 0S4 pour la composante NS du sismomètre (qui sont ceux qui sont les

plus perturbés), on a des coefficients de couplage similaires à ceux obtenus pour la marée

terrestre, et en particulier le coefficient pour εθθ qui est celui qui domine. Il semble donc que

les couplages entre tilt et déformations observés de longue date pour les marées terrestres

sont aussi observables dans les modes propres et en particulier les multiplets sphéröıdaux

fondamentaux. Une question qui vient naturellement est la suivante : pourquoi y a-t-il

seulement quelques multiplets qui semblent affectés par les effets locaux ?

Pour essayer de répondre à cette question, pour le cas de la composante NS du sismomètre

STS-1 à BFO, on a calculé les tilts et les déformations horizontales pour tous les multi-

plets de fréquence inférieure à 1.5mHz. La figure 80 présente les résultats de ces calculs, le

panneau du haut représente le rapport de la moyenne quadratique de l’amplitude (qui est

une mesure intégrée de l’amplitude) entre la déformation horizontale εθθ et le tilt NS, et

le panneau inférieur représente les moyennes quadratiques des amplitudes du tilt NS (en

m/s2, cercles rouges) et de εθθ (en strain, cercles verts).

Les valeurs des rapports et des moyennes quadratiques des amplitudes dépendent de

la longueur des séries utilisées, et donc pour pouvoir les comparer à ce qu’on observe dans

les spectres, on a utilisé des séries d’une longueur de 3 jours commençant 1 heure après
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BFO – STS-1 NS – Sumatra 2004
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Fig. 77 – Effet de cavité observé sur la composante NS du STS-1 à la station de BFO pour
le séisme de Sumatra 2004 et reconstruction de de cet effet avec les résultats de l’inversion
(inversion conjointe de 0S3 et 0S4) pour le multiplet 0S3. Les spectres linéaires des données
sont en bleu, les spectres synthétiques en rouge, la différence du spectre des données et du
synthétique est indiquée en vert, la reconstruction de cette différence à partir des coefficients
obtenus par l’inversion est indiquée en noir, et la somme du spectre synthétique et de la
reconstruction de la différence est en orange. Les panneaux du haut représente le spectre
en amplitude et les panneaux du milieu et du bas représentent respectivement la partie
réelle et la partie imaginaire des spectres. Les unités sont des m/s2*s.
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BFO – STS-1 NS – Sumatra 2004
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Fig. 78 – Effet de cavité observé sur la composante NS du STS-1 à la station de BFO pour
le séisme de Sumatra 2004 et reconstruction de de cet effet avec les résultats de l’inversion
(inversion conjointe de 0S3 et 0S4) pour le multiplet 0S4. Les spectres linéaires des données
sont en bleu, les spectres synthétiques en rouge, la différence du spectre des données et du
synthétique est indiquée en vert, la reconstruction de cette différence à partir des coefficients
obtenus par l’inversion est indiquée en noir, et la somme du spectre synthétique et de la
reconstruction de la différence est en orange. Les panneaux du haut représente le spectre
en amplitude et les panneaux du milieu et du bas représentent respectivement la partie
réelle et la partie imaginaire des spectres. Les unités sont des m/s2*s.
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BFO – extensomètres – Sumatra 2004
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Fig. 79 – Comparaison des spectres linéaires des données des 3 extensomètres (courbes
bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) pour le séisme de Sumatra 2004 à
la station BFO. Les extensomètres A, B et C sont orientés respectivement dans les direc-
tions 2◦N , 60◦N et 300◦N . Des corrections de pression ont été effectuées avec une simple
admittance : 0.535 10−9strain/hPa, 0.755 10−9strain/hPa, et 0.763 10−9strain/hPa res-
pectivement pour les extensomètres A, B, et C. Les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 80 – Comparaison du tilt NS et de la déformation horizontale NS εθθ, dans un cas
synthétiques pour tous les multiplets de fréquence inférieure à 1.5mHz pour le séisme de
Sumatra du 26 décembre 2004 à la station BFO. Le panneau supérieur représente le rapport
de la moyenne quadratique de l’amplitude de la déformation horizontale εθθ et de celle du
tilt NS. Le panneau inférieur représente les moyennes quadratiques des amplitudes du tilt
NS (en m/s2, cercles rouges) et de εθθ (en strain, cercles verts). Les triangles pleins sont
les valeurs dans le cas des marées terrestres.
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le début du séisme. Plus la valeur des rapports est élevé et plus le couplage entre tilt et

déformation est important s’il y a existence d’un effet local sur la composante considérée.

On peut d’abord noter que les rapports les plus élevés sont observés pour les multiplets

sphéröıdaux fondamentaux, à l’exception de 1S6 qui a un rapport très élevé, mais les

amplitudes du tilt et des déformations sont trop faibles pour que ce multiplet soit observable

dans les spectres. Ceci est en corrélation avec les observations faites précédemment, c’est-

à-dire que les multiplets sphéröıdaux fondamentaux seraient plus susceptibles de coupler

avec les déformations (dans le cas particulier de BFO et pour la composante NS) que les

harmoniques de ces modes. Les triangles pleins sur la figure 80 sont les valeurs dans le

cas des marées terrestres, bien que les amplitudes du tilt et des déformations soient plus

élevées que pour les modes, le rapport est du même ordre de grandeur que ceux obtenus

pour les multiplets sphéröıdaux fondamentaux.

18.2 Station de ANMO (Albuquerque, USA)

La station ANMO (Albuquerque, USA) présente aussi l’avantage d’avoir des instru-

ments horizontaux longues périodes co-localisés : des sismomètres STS-1 et des capteurs

de puits (Geotech KS-54000). Cependant comme le montre la figure 67, les spectres des

enregistrements des différents capteurs ne présentent pas de différences significatives, et

sont tout à fait similaires. Ces instruments ne semblent donc pas affectés par les effets

locaux tels que les effets de cavités (tunnels pour l’un, puits pour l’autre).

Les figures 81 et 82 représentent la comparaison entre les spectres des données de ces ins-

truments (courbes bleues) et les spectres synthétiques (courbes rouges). La comparaison

entre les deux types de capteurs est très bonne, les spectres synthétiques et les spectres

des données sont très similaires. Une petite différence peut être notée en particulier pour

0S5 sur les composantes EW, mais cette différence est similaire pour les deux capteurs ;

il est donc peu probable que ce soit dû à un effet de cavité au sens strict, car il y a peu

de chance pour que, s’il y a un effet de cavité, il soit le même pour les deux instruments.

Par contre, un effet lié à la topographie ou à des hétérogénéités locales pourrait affecter de

façon similaire les deux types de capteurs.
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ANMO – Geotech en forage – Sumatra 2004
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Fig. 81 – Comparaison des spectres des données du capteur de puits du type Geotech KS-
54000 (courbes bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) à la station ANMO
(Albuquerque, USA) dans le cas du séisme de Sumatra 2004. Les unités sont des m/s2*s.
Le panneau du haut correspond à la composante EW, et celui du bas à la composante NS.
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ANMO – STS-1 – Sumatra 2004
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Fig. 82 – Comparaison des spectres des données des sismomètres STS-1 horizontaux
(courbes bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) à la station ANMO (Al-
buquerque, USA) dans le cas du séisme de Sumatra 2004. Les unités sont des m/s2*s. Le
panneau du haut correspond à la composante EW, et celui du bas à la composante NS.
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18.3 Station de MAJO (Matsushiro, Japon)

Pour la station de Matsushiro au Japon, on a vu, dans la première partie, l’existence

d’un petit effet local (probablement topographie et cavité) sur la composante NS, les com-

posantes EW et verticale étant très peu affectées après corrections des effets de surcharge

océanique.

Les figures 83, 84 et 85 représentent la comparaison des spectres des modes propres excités

par le séisme de Sumatra des données des 3 composantes et des spectres synthétiques. On

peut remarquer que le spectre vertical et le spectre de la composante EW sont tout à fait

comparables aux synthétiques aussi bien en terme d’amplitude que de partie réelle ou de

partie imaginaire. Cette observation est similaire à celle faite pour les marées terrestres, il

n’y a pas d’effets de cavité sur ces deux composantes.

Pour la composante NS qui présente un petit effet de cavité observable dans les marées

terrestres, le spectre des données est malheureusement trop bruité pour pourvoir conclure

à un éventuel effet de cavité similaire sur les modes propres les plus graves.

Ces 3 figures montrent remarquablement la différence notoire de niveau de bruit entre la

composante verticale et les composantes horizontales. Les composantes horizontales sont

toujours plus bruitées que les composantes verticales.

18.4 Quelques stations du réseaux F-net au Japon

La figure 86 représente un des réseaux large-bande du Japon constitué de sismomètres

STS-2 et STS-1. On ne s’est intéressé dans cette étude qu’à quelques unes des stations

équipées de STS-1. Il n’y a pas de capteurs co-localisés à proprement parler, cependant le

réseau est suffisamment dense et les longueurs d’ondes des modes propres les plus graves

sont suffisamment grandes pour comparer les instruments de stations pas trop éloignées en

vue de détecter les stations ayant d’éventuels effets de cavité.

On considérera le cas de plusieurs couples de stations, et en particulier le couple SGN / TTO

qui sont éloignées d’une cinquantaine de kilomètres seulement, et qui sont pratiquement à

la même latitude (voir la figure 86).

Les deux panneaux supérieurs de la figure 87 représentent la comparaison des spectres

des synthétiques aux stations SGN (courbes bleues) et TTO (courbes rouges) pour les

deux composantes de tilt (EW et NS). Les spectres sont vraiment très similaires, et ceci

justifie donc la comparaison des spectres des données des deux stations. Les deux panneaux

inférieurs de la figure 87 représente la comparaison des données de ces deux stations. Les

composantes EW des stations ne présentent pas de différences significatives, il ne semble

donc pas y avoir d’effets de cavité observables sur cette composante. Concernant les com-

posantes NS, on a une différence notable pour les multiplets 0S3 et 0S4 entre les données



182

2 4 6 8 10 12

x 10
−4

0

1

2

3
x 10

−5 MAJO Z

ab
s(

a(
x,

ω
))

2 4 6 8 10 12

x 10
−4

−2

0

2

4
x 10

−5

R
e(

a(
x,

ω
))

2 4 6 8 10 12

x 10
−4

−2

0

2

4
x 10

−5

fréquence [ Hz ]

Im
(a

(x
,ω

))

Fig. 83 – Comparaison des spectres des données du sismomètre STS-1 vertical (courbes
bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) à la station MAJO (Matsushiro,
Japon) dans le cas du séisme de Sumatra 2004. Les 3 panneaux représentent respectivement
le spectre en amplitude, la partie réelle et la partie imaginaire des spectres. Les unités sont
des m/s2*s.
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Fig. 84 – Comparaison des spectres des données du sismomètre STS-1 horizontal EW
(courbes bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) à la station MAJO (Mat-
sushiro, Japon) dans le cas du séisme de Sumatra 2004. Les 3 panneaux représentent
respectivement le spectre en amplitude, la partie réelle et la partie imaginaire des spectres.
Les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 85 – Comparaison des spectres des données du sismomètre STS-1 horizontal NS
(courbes bleues) avec les spectres synthétiques (courbes rouges) à la station MAJO (Mat-
sushiro, Japon) dans le cas du séisme de Sumatra 2004. Les 3 panneaux représentent
respectivement le spectre en amplitude, la partie réelle et la partie imaginaire des spectres.
Les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 86 – Carte des stations japonaises du réseau F-Net. Les points rouges correspondent
aux stations dont les sismomètres sont des STS-1, et les points verts aux stations ayant
des sismomètres STS-2. Les stations dont on a regardé les modes propres sont les stations
indiquées par une étoile ; ce sont toutes des stations avec des STS-1. On présentera quelques-
uns des couples de ces stations dans cette étude.
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multiplet cθθ cλλ cθλ nombre de conditionnement

0S3 2.8900 5.7748 6.3857 260

0S4 5.8108 6.2733 -17.4165 43

0S3 −0 S4 4.3098 7.2764 -5.2741 44

Tab. 18 – Coefficients de la décomposition sur la base (εθθ, ελλ, εθλ) de la différence entre
données et synthétiques pour certain multiplets, pour la composantes NS à la station de
SGN. Les coefficients sont en m/s2/strain.

des deux stations, il semble donc y avoir un effet local pour cette composante. Cependant,

cette comparaison ne permet pas de savoir laquelle des deux stations est affectée par ces

effets locaux ou si les 2 stations le sont.

La figure 88 représente la comparaison des spectres des données et des spectres synthéti-

ques aux deux stations. Il peut être noté que, pour la station TTO, les spectres des données

et des synthétiques sont très similaires, et cette station ne semble donc pas affectée par les

effets locaux. Par contre, pour la station SGN, bien que les spectres pour la composante EW

ne présentent pas de différences significatives, les spectres de la composante NS présentent

des différences significatives pour les multiplets 0S3 et 0S4. Cette composante NS à la

station SGN semble donc être affectée par des effets de cavité, et c’est ce qui explique les

différences observées pour ces mêmes multiplets entre les données des deux stations SGN

et TTO.

On peut remarquer que ce sont, cette fois encore, les multiplets sphéröıdaux fondamen-

taux les plus graves qui présentent des effets de cavité, comme on l’a observé à la station

BFO. Pour caractériser cet effet de cavité sur les deux multiplets 0S3 et 0S4, on procède

de la même façon que pour la station BFO, mais avec seulement deux inversions : une

inversion par multiplet et une inversion avec les deux multiplets. Le tableau 18 donne les

coefficients de ces différentes décompositions.

On peut d’abord noter que le nombre de conditionnement de la matrice BtB dans

l’équation (94) pour le cas de 0S3 est plus élevé que pour les deux autres décompositions.

Comme pour le cas de BFO, la déformation cisaillante est largement plus petite que les

deux autres composantes, et que bien que les coefficients sur cette composante varient beau-

coup, elle ne contribue que faiblement à la reconstruction de l’effet de cavité. Cependant

contrairement à ce qu’on avait observé pour la station BFO, il n’y a pas de déformation

horizontale qui domine l’effet de cavité ; en effet, les coefficients de décomposition sur les

composantes εθθ et ελλ sont du même ordre de grandeur et sont relativement stables surtout

le deuxième. L’effet de cavité semble, dans ce cas, se caractériser à la fois par un couplage

avec la déformation εθθ et la déformation ελλ.
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Fig. 87 – Les deux panneaux supérieurs représentent la comparaison des spectres
synthétiques à la station SGN (courbes bleues) et à la station TTO (courbes rouges)
pour le tilt EW et le tilt NS pour un certain nombre de multiplets les plus graves excités
par le séisme de Sumatra 2004. Les deux panneaux inférieurs représentent la comparaison
des spectres des données à la station SGN (courbes bleues) et à la station TTO (courbes
rouges) pour la composante EW et la composante NS. Les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 88 – Les deux panneaux supérieurs représentent la comparaison des spectres des
données et les spectres synthétiques à la station TTO pour le séisme de Sumatra pour les
composantes EW et NS du sismomètre STS-1. Les deux panneaux inférieurs représentent
la même chose pour la station SGN. Les unités sont des m/s2*s.
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Les figures 89 et 90 montrent les effets de cavité observés sur les deux multiplets 0S3 et

0S4, et leur reconstruction à partir de la décomposition conjointe. Les coefficients obtenus

permettent une bonne reconstruction des effets de cavité observés. On peut remarquer que

l’effet de cavité sur 0S3 est plus proche du niveau de bruit que pour 0S4, ceci peut peut-être

expliquer la petite variation du premier coefficient du tableau 18 pour le cas de 0S3 par

rapport à la décomposition de 0S4 ou de la décomposition conjointe. Ceci est peut-être dû

aussi au nombre de conditionnement plus élevé.

De même que dans l’étude de la station BFO, pour essayer de comprendre pourquoi

ce sont encore une fois les multiplets sphéröıdaux fondamentaux qui semblent couplés

préférentiellement, on a calculé, pour tous les multiplets de fréquence inférieure à 1.5 mHz,

le tilt NS et la déformation horizontale (εθθ, mais aussi ελλ, car les deux déformations

semblent entrer en jeu dans le couplage tilt-déformation. Les figures 91 et 92 présentent

les résultats de ces calculs, le panneau du haut représente le rapport de la moyenne qua-

dratique de l’amplitude (qui est une mesure intégrée de l’amplitude) entre la déformation

horizontale εθθ (ou respectivement ελλ) et le tilt NS, et le panneau inférieur représente les

moyennes quadratiques des amplitudes du tilt NS (en m/s2, cercles rouges) et de εθθ (ou

respectivement ελλ) (en strain, cercles verts). Comme dans le cas de la station BFO, on

peut noter que les rapports les plus élevés sont observés pour les multiplets sphéröıdaux

fondamentaux aussi pour le rapport avec εθθ et avec ελλ, à l’exception de 1S6 qui a un

rapport très élevé, mais les amplitudes du tilt et des déformations sont trop faibles pour

que ce multiplet soit observable dans les spectres.

Il semble donc qu’ici aussi ce soient les multiplets sphéröıdaux fondamentaux (du moins les

plus graves) qui soient les plus susceptibles de coupler avec les déformations horizontales,

par rapport aux multiplets harmoniques.

Le couple de stations SGN / TTO met en évidence clairement l’existence d’effets locaux

sur la composante NS de la station SGN, les figures 94 et 93 présentent la comparaison des

spectres des données des composantes horizontales de STS-1 pour deux autres couples de

stations : HSS / URH (stations un peu plus au nord que SGN ou TTO), et YMZ / TTO

(dont on sait maintenant que les sismomètres STS-1 de la station TTO ne sont pas affectés

par les effets de cavité). Ces deux couples de stations ont des spectres un peu plus bruités

que pour TTO ou SGN, et il est donc moins évident de faire la part de ce qui provient du

bruit et ce qui provient d’un éventuel effet de cavité dans les différences observées dans les

spectres du couple de stations.
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SGN – STS-1 NS – Sumatra 2004
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Fig. 89 – Effet de cavité observé sur la composante NS du STS-1 et reconstruction de
de cet effet avec les résultats de l’inversion (inversion conjointe de 0S3 et 0S4) pour le
multiplet 0S3 à la station SGN. Les spectres linéaires des données sont en bleu, les spectres
synthétiques en rouge, la différence du spectre des données et du synthétique est indiquée en
vert, la reconstruction de cette différence à partir des coefficients obtenus par l’inversion est
indiquée en noir, et la somme du spectre synthétique et de la reconstruction de la différence
est en orange. Les panneaux du haut représente le spectre en amplitude et les panneaux
du milieu et du bas représentent respectivement la partie réelle et la partie imaginaire des
spectres. Les unités sont des m/s2*s.
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SGN – STS-1 NS – Sumatra 2004
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Fig. 90 – Effet de cavité observé sur la composante NS du STS-1 et reconstruction de
de cet effet avec les résultats de l’inversion (inversion conjointe de 0S3 et 0S4) pour le
multiplet 0S4 à la station SGN. Les spectres linéaires des données sont en bleu, les spectres
synthétiques en rouge, la différence du spectre des données et du synthétique est indiquée en
vert, la reconstruction de cette différence à partir des coefficients obtenus par l’inversion est
indiquée en noir, et la somme du spectre synthétique et de la reconstruction de la différence
est en orange. Les panneaux du haut représente le spectre en amplitude et les panneaux
du milieu et du bas représentent respectivement la partie réelle et la partie imaginaire des
spectres. Les unités sont des m/s2*s.
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Effet de cavité potentiel  Tilt:NS − Extension:NS

Station: SGN  Périod: de t0+1h à t0+3j

Fig. 91 – Comparaison du tilt NS et de la déformation horizontale εθθ, dans un cas
synthétique pour tous les multiplets de fréquence inférieure à 1.5mHz pour le séisme de
Sumatra du 26 décembre 2004 à la station SGN. Le panneau supérieur représente le rap-
port de la moyenne quadratique de l’amplitude de la déformation horizontale εθθ et du tilt
NS. Le panneau inférieur représente les moyennes quadratiques des amplitudes du tilt NS
(en m/s2, cercles rouges) et de εθθ (en strain, cercles verts).
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Fig. 92 – Comparaison du tilt NS et de la déformation horizontale ελλ, dans un cas
synthétique pour tous les multiplets de fréquence inférieure à 1.5mHz pour le séisme de
Sumatra du 26 décembre 2004 à la station SGN. Le panneau supérieur représente le rapport
de la moyenne quadratique de l’amplitude de la déformation horizontale ελλ et du tilt NS.
Le panneau inférieur représente les moyennes quadratiques des amplitudes du tilt NS (en
m/s2, cercles rouges) et de ελλ (en strain, cercles verts).
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Pour le couple YMZ / TTO (figures 93), il n’y pas de différence significative, à l’ex-

ception peut être sur la composante NS de la station YMZ de 0S4 qui présente une petite

différence, pour 0S3 il est difficile de conclure car les différences sont petites et le niveau de

bruit est un peu plus élevé. Il semble aussi que, sur cette composante, 0T3 présente aussi

une petite différence. Il n’y a donc pas pour la station YMZ de différences très marquées.

S’il y a un effet de cavité, il n’est pas très important.

Pour le couple HSS / URH, le niveau de bruit dans les spectres est plus élevé que pour les

autres couples considérés, mais quelques différences significatives semblent exister pour ces

deux stations. Pour les composantes NS (dernier panneau de la figure 94), il existe un pic

clair pour 0S3 pour la station HSS, et le pic semble être complètement noyé dans le bruit

pour la station URH. Or la figure 88, qui représente la comparaison des données et des

synthétiques pour les deux stations, montre que pour les deux stations les pics théoriques

sont dans le bruit ; la présence de ce pic pour 0S3 sur la composante NS (aussi présent sur la

composante EW) est peut-être liée à un effet de cavité, mais comme le niveau de bruit est

élevé, il est difficile de conclure. Par contre une différence très nette est observables pour

0S6 sur la composante EW des deux stations (voir 3e panneau de la figure 94), mais si on

regarde la comparaison entre données et synthétiques pour ces deux stations (figure 88), on

peut voir que cette importante différence provient d’effets plus petits sur les deux stations

en sens inverse (sur une station diminution d’amplitude et sur l’autre augmentation). Il

semble donc bien y avoir un effet sur ce multiplet.

En comparaison du couple précédent de stations, celui-ci semble affecté par des effets de

cavité, mais le niveau de bruit est aussi plus élevé, et donc une partie de la différence peut

provenir de ce bruit.
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Fig. 93 – Les deux panneaux supérieurs représentent la comparaison des spectres
synthétiques à la station YMZ (courbes bleues) et à la station TTO (courbes rouges)
pour le tilt EW et le tilt NS pour un certain nombre de multiplets les plus graves excités
par le séisme de Sumatra 2004. Les deux panneaux inférieurs représentent la comparaison
des spectres des données à la station YMZ (courbes bleues) et à la station TTO (courbes
rouges) pour la composante EW et la composante NS. Les unités sont des m/s2*s.
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Fig. 94 – Les deux panneaux supérieurs représentent la comparaison des spectres
synthétiques à la station HSS (courbes bleues) et à la station URH (courbes rouges) pour
le tilt EW et le tilt NS pour un certain nombre de multiplets les plus graves excités par
le séisme de Sumatra 2004. Les deux panneaux inférieurs représentent la comparaison des
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Fig. 95 – Les deux panneaux supérieurs représentent la comparaison des spectres des
données et les spectres synthétiques à la station HSS pour le séisme de Sumatra pour les
composantes EW et NS du sismomètre STS-1. Les deux panneaux inférieurs représentent
la même chose pour la station URH. Les unités sont des m/s2*s.
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19 Conclusion

Dans la première partie, on a vu que les marées terrestres, sur les instruments horizon-

taux, pouvaient être significativement affectées par des effets locaux tels que la présence

de la topographie, la géométrie de la cavité dans laquelle est installé l’instrument, les

hétérogénéités locales. Ces effets locaux se traduisent par un couplage tilt-déformation.

De la même façon que l’on peut décomposer les résidus des marées terrestres sur les

3 déformations horizontales pour caractériser ces effets locaux, dans cette partie, on a

décomposé les résidus des spectres des oscillations libres (pour des fréquences inférieures à

1.5 mHz) sur les 3 déformations horizontales pour essayer de caractériser ces effets de cavité

qui se traduisent par un couplage tilt-déformation et que l’on observe sur les multiplets les

plus graves.

Pour être certain que les anomalies observées dans les spectres sont bien des effets de

cavité (ou autres effets locaux), on a pris en compte dans le calcul des spectres synthétiques

les effets des structures 3D de la Terre (seulement celles de degré 2 qui est le degré do-

minant) sur les multiplets considérés. Ces effets n’affectent que peu les multiplets les plus

graves (tels que 0S2 ou 0S3), mais deviennent non négligeables quand la fréquence aug-

mente (et plus particulièrement pour des fréquences supérieures à 1 mHz). La prise en

compte des effets des structures 3D est faite en utilisant les coefficients de structure, qui

sont caractéristiques d’un multiplet et donc sont les mêmes pour les composantes verticales

et horizontales. Par conséquent, comme les composantes verticales sont peu affectés par

les effets locaux (tels que les effets de cavité), on a utilisé ces composantes pour le calcul

des coefficients de structure. Ces coefficients de structure ont été utilisés pour construire

les sismogrammes des composantes horizontales et ainsi permettre de chercher d’éventuels

effets de cavité.

Une façon de repérer ces effets de cavité est de considérer des instruments co-localisés,

car ceux-ci devraient enregistrer la même chose en l’absence d’effets locaux. En considérant

donc des instruments co-localisés ou dont la distance les séparant est suffisamment petite

comparée à la longueur d’onde des multiplets pour qu’ils soient considérés comme co-

localisés, on a mis en évidence des effets significatifs sur les multiplets les plus graves,

notamment 0S3 et 0S4 pour les stations de BFO et SGN sur les composantes NS. Les effets

sur ces 2 multiplets à la station BFO impliquent des mécanismes similaires à ceux observés

sur les marées terrestres (mêmes coefficients), c’est-à-dire que l’effet de cavité sur la com-

posante NS s’explique essentiellement par un couplage entre le tilt NS et la déformation

dans la même direction εθθ.

Les hétérogénéités locales (tel que, par exemple, la présence de la cavité ou de la topo-
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graphie) ont des longueurs d’ondes petites devant celle du champ de déformation (dû aux

marées terrestres ou aux modes propres), il semble donc naturel que les effets de cavités

observés sur les marées terrestres et sur les multiplets les plus graves (tels que 0S2, 0S3,

0S5, 0S6) soient similaires.

Pour les stations considérées dans cette étude, il semble donc que ce soient essentielle-

ment les modes sphéröıdaux fondamentaux qui soient susceptibles d’être significativement

affectés par ces effets locaux, liés au couplage entre le tilt et les déformations horizontales.

Le cas des multiplets toröıdaux n’a pas été considéré, et reste un point à étudier pour com-

prendre s’ils sont susceptibles d’être affectés et pourquoi. Une autre question qui reste en

suspens est la suivante : est-ce que ces observations sont les mêmes pour d’autres séismes.

Le problème majeur pour répondre à cette question est que ce sont les multiplets les plus

graves qui semblent les plus affectés, et qu’à l’exception du séisme de Sumatra, il n’est pas

évident de trouver des séismes pour lesquels le rapport signal sur bruit permet de voir ces

effets locaux.
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Conclusion et perspectives

A longue période, les sismomètres, les gravimètres et les inclinomètres sont perturbés

par différents effets locaux (présence d’une cavité, topographie, pression atmosphérique,

etc) et plus particulièrement les composantes horizontales ; à plus courte période, l’effet

inertiel proportionnel à ω2 domine et ces effets locaux sont moins significatifs. Un certain

nombre de ces perturbations impliquent un couplage tilt-déformations. Pour caractériser

ces effets sur les données des marées terrestres, on a trouvé une décomposition sur une

base de signaux synthétiques calculés à l’aide du code de prédiction des signaux de marées

appelé ETERNA (par exemple : (aNS , aEW , aZ , εθλ) ou (aEW , εθθ, ελλ, εθλ)), qui produit 4

coefficients par signal, décrivant le couplage entre les différents observables. Ces coefficients

offrent l’avantage d’être stables dans le temps.

Ces 4 coefficients permettent, une fois déterminés pour un instrument à un endroit donné,

de prendre en compte ces effets locaux et ainsi de corriger les données des marées terrestres,

et autorisent ainsi une meilleure étude des marées terrestres sur ces composantes.

Pour les stations proches des océans, un important effet perturbateur est la surcharge

océanique, qui est plus importante pour les composantes horizontales que la verticale. Le

cas de la station MAJO au Japon (50 km de la mer) montre l’importance de la correction

des données de l’effet de la surcharge océanique pour avoir des coefficients représentatifs

en termes d’effets de cavité ou de topographie ; la surcharge océanique ayant la même

période que les marées terrestres, si aucune correction n’est effectuée, les coefficients de

la décomposition comprendront aussi l’effet de la surcharge, et ne pourraient pas être in-

terprétés en terme d’effets de cavité, de topographie ou géologiques. De plus, si on ne

prend pas en compte la surcharge océanique, les résidus des décompositions sont un peu

plus élevés. Il est donc plus intéressant, à tout point de vue, d’enlever la surcharge océanique

avant décomposition pour avoir une meilleure caractérisation des effets locaux.

Ces coefficients de décomposition sont un moyen simple de prendre en compte les effets

locaux sans avoir besoin de les calculer par éléments finis (ou autres méthodes numériques),

ce qui nécessiterait une bonne connaissance de la géométrie de la cavité, de la topographie,

etc.

Les données longues périodes sont aussi affectées par des perturbations d’origine atmosphé-

rique. Les corrections de pression atmosphérique peuvent être faites en utilisant les données

barométriques. Comme il est montré dans cette étude, les signaux résiduels de la décomposi-

tion sont bien corrélés avec la pression, principalement pour les composantes verticales ; le

cas des composantes horizontales est moins clair, probablement parce qu’elles dépendent

des gradients de pression. Un unique coefficient est suffisant pour faire une correction

sur la composante verticale. Pour des périodes supérieures à un jour, on trouve, pour

les sismomètres verticaux STS-1, une admittance entre la pression et les résidus d’en-
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viron −35 nm/s2/mbar, soit une valeur environ 10 fois supérieure à ce que l’on trouve

généralement pour les gravimètres. Cette observation doit donc probablement être attribuée

à un effet instrumental. On retrouve l’admittance bien connue d’environ −3.5 nm/s2/mbar

pour les sismomètres pour des périodes inférieures à 3 heures. Il est remarquable que la

cohérence entre la pression et les enregistrements des STS-1 reste aussi bonne à des périodes

de plusieurs jours, car ils n’ont pas été conçus pour enregistrer des signaux à ces périodes là.

Pour les composantes horizontales, une première correction de pression peut être effectuée

à l’aide d’une simple admittance avec la pression locale et/ou sa transformée de Hilbert ;

l’efficacité de la correction dépend des périodes considérées et peut être influencée par les

effets locaux (cavité, topographie, ...).

Une des questions en suspens reste la compréhension de ce bruit instrumental à l’origine

de la différence des valeurs d’admittance avec la pression atmosphérique observée sur les

sismomètres STS-1.

L’importance de ces effets locaux diminue avec la fréquence devant l’effet inertiel ; ce-

pendant, on a montré dans cette étude que ces effets locaux sont encore observables dans

la bande des oscillations libres de la Terre, en particulier pour les multiplets les plus graves.

Par l’étude des quelques stations disponibles (et notamment celles qui possèdent des ins-

truments longues périodes co-localisés, ce qui est difficile à trouver) et en particulier les

stations de BFO et SGN (où des effets sont observés), il semble que ce soient essentiellement

les multiplets sphéröıdaux fondamentaux qui soient les plus susceptibles d’être affectés par

ces effets locaux observés très clairement sur les marées terrestres. L’utilisation de capteurs

longues périodes co-localisés permet de mettre clairement en évidence ces effets locaux, car

ces instruments devraient enregistrer la même chose s’il n’y avait pas d’effets locaux per-

turbateurs.

Cependant pour mettre en évidence ces effets de cavité, il est important de prendre en

compte la structure 3D de la Terre qui affecte peu les multiplets les plus graves mais qui

devient significative quand la fréquence augmente (à partir de 1mHz, ces effets deviennent

significatifs). Ces effets des structures 3D sur les oscillations libres de la Terre ont été pris

en compte par l’utilisation de coefficients de structure calculés à partir des données des

sismomètres verticaux qui sont peu affectés par ces effets locaux. Ces coefficients sont ca-

ractéristiques d’un multiplet, et sont donc les mêmes pour les composantes verticales et

horizontales. Ils ont donc été utilisés pour prendre en compte les effets 3D dans le calcul

des sismogrammes horizontaux et permettre ainsi une bonne comparaison avec les données

et la mise en évidence d’éventuels effets locaux.

Les effets sur les 2 multiplets 0S3 et 0S4 à la station BFO impliquent des mécanismes de

couplages similaires à ceux observés sur les marées terrestres (mêmes coefficients), c’est-à-

dire que l’effet de cavité sur la composante NS s’explique essentiellement par un couplage
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entre le tilt NS et la déformation dans la même direction εθθ.

Les hétérogénéités locales (tel que, par exemple, la présence de la cavité ou de la topo-

graphie) ont des longueurs d’ondes petites devant celle du champ de déformation (dû aux

marées terrestres ou aux modes propres), et il semble donc naturel que les effets de cavités

observés sur les marées terrestres et sur les multiplets les plus graves (tels que 0S2, 0S3,

0S5, 0S6) soient similaires.

Les multiplets toröıdaux restent à étudier. Cependant pour les stations considérées dans

cette étude, il semble que ces multiplets soient un peu moins affectés que les multiplets

fondamentaux sphéröıdaux.

Une autre question en suspens et qui reste à étudier pour la suite, concerne la stabilité

de ces coefficients avec d’autres jeux de données en provenance du même instrument. Le

séisme de Sumatra a été une grande opportunité pour étudier ces effets de cavité sur les

modes propres, car les multiplets les plus graves sont observables sur les composantes hori-

zontales avec un rapport S/N suffisant. Les stations qui ont un aussi faible niveau de bruit

à ces périodes sont difficiles à trouver). Il n’est donc pas évident que l’on trouve d’autres

séismes pour lesquels le rapport signal sur bruit permet d’observer ces effets locaux.

On a aussi démontré dans ce travail que les oscillations libres de la Terre peuvent appor-

ter des informations sur la cinématique globale de la source des grands séismes (Mw ≥ 8).

En particulier, en utilisant les données longues périodes du séisme de Sumatra du 26

décembre 2004, on a montré que les phases initiales des singlets des multiplets, dont le

splitting est clairement observable, contiennent des informations sur la longueur de la

rupture et sur la durée de la source, et par conséquence la vitesse moyenne de rupture.

Pour les modes les plus graves, seules les amplitudes sont généralement utilisées pour

contraindre le mécanisme des sources et le moment sismique. Les phases sont rarement

prises en considération explicitement.

Pour le séisme de Sumatra 2004, avec l’estimation des phases d’un certain nombre des

multiplets les plus graves (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0 et 1S0), on a trouvé, à partir des mesures

de phases par une première méthode, une longueur de rupture de 1220 ± 100 km, et une

durée de source de 500 ± 50 s, et par conséquence une vitesse moyenne de rupture de

2.4 km/s. Et à partir des estimations de phases par une deuxième méthode, on trouve

une longueur de rupture de 1250 ± 100 km, et une durée de source de 550 ± 50 s, et

donc une vitesse moyenne de rupture de 2.3 ±0.3 km/s. Les résultats obtenus par les deux

méthodes sont comparables et en accord avec d’autres études utilisant des courtes périodes,

des longues périodes, du GPS, ou des données hydroacoustiques. Pour prendre en compte

la complexité de la rupture de ce séisme, on a introduit une variation de la dislocation le

long de la rupture (fenêtre spatiale triangulaire) dans le processus d’inversion des phases,
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et la fenêtre optimale a son sommet (et donc le maximum de dislocation) localisé autour

de 5.8◦ N en accord avec la distribution du glissement le long de la rupture trouvée dans

d’autres études.

Le moment sismique est une grandeur associée avec la limite fréquence nulle du spectre. Il

semble donc naturel de chercher à l’estimer à partir des multiplets les plus graves. Cepen-

dant plus on considère des longues périodes et plus on perd d’information sur les termes Mrθ

et Mrλ. L’estimation du moment sismique est donc un compromis entre le considérer à très

longues périodes et conserver suffisamment d’information sur les termes Mrθ et Mrλ. En

pratique, ce compromis conduit généralement à le calculer pour des périodes intermédiaires,

qui sont en dehors des périodes considérées dans cette étude.

Le séisme de Sumatra étudié présentait une rupture unilatérale. L’étude des sources bi-

latérales semblent plus problématique, car l’effet de la finitude des différents segments

tend à s’annuler. Ceci est le cas du séisme de Nias pour lequel il n’a pas été possible de

contraindre les caractéristiques de la rupture.

Cet effet de la finitude de la source sur la phase des modes propres n’est pas autre chose

que l’expression à très longue période de la directivité des sources finies, bien connue et

étudiée avec les ondes de volume et les ondes de surfaces pour les grands séismes, comme

un résultat de leur taille finie et de la vitesse de rupture finie.

Une perspective intéressante pour l’étude de l’apport des phases des singlets à la source de

Sumatra serait de considérer les multiplets toröıdaux, car ils contiennent des informations

différentes des multiplets sphéröıdaux. Cependant ces multiplets sont essentiellement ob-

servables sur les composantes horizontales des sismomètres, et donc le problème de l’étude

de ces multiplets reste de trouver assez de stations dont les composantes horizontales ont

un niveau de bruit suffisamment bas pour que les multiplets soient observables.

Une des difficultés principales de cette étude longue période est de trouver de longues

séries temporelles continues et de suffisamment bonne qualité (en terme de niveau de bruit)

pour permettre de voir les signaux que l’on cherche à étudier.
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gravimètre supraconducteur à Matsushiro (Japon). (b) Différence entre les
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sur la base (aNS , aEW , aZ , εθλ) avec et sans surcharge océanique. . . . . . . 53
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29 Décomposition des données de la composante NS de l’inclinomètre sur la
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supraconducteurs et la pression atmosphérique. Milieu : Densité spectrale
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augmentent, la séparation entre les singlets diminue et plus dramatiquement

pour les singlets avec +m pour les modes toröıdaux. . . . . . . . . . . . . . 92
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61 Distribution géographique du modèle de Chen comprenant 843 points sources.133

62 Comparaison des résultats obtenus en termes de phase et de facteur d’am-

plitude pour les modes 0S2, 0S3 et 0S4. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 135



211

63 Mécanisme au foyer des 2 sources A et B dont les tenseurs des moments

sismiques sont donnés respectivement par les équations (69) et (70). . . . . 138
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du séisme de Sumatra du 26 décembre 2004. . . . . . . . . . . . . . . . . . 170
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81 Comparaison des spectres des données du capteur de puits du type Geotech

KS-54000 avec les spectres synthétiques à la station ANMO (Albuquerque,
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91 Comparaison du tilt NS et de la déformation horizontale εθθ, dans un cas

synthétique pour tous les multiplets de fréquence inférieure à 1.5mHz pour
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teurs de qualité et les fréquences sont celles du modèle PREM (Dziewonski
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(ajustement spectral non linéaire individuel et ”singlet stripping”). . . . . . 128
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le modèle PREM en utilisant le formalisme de Dahlen et Sailor (1979) sont

aussi indiquées pour comparaison. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 142

14 Coefficients de structures et leurs erreurs associées (en µHz) pour un certain

nombre des modes les plus graves obtenus par le processus d’inversion et le

bootstrap. Les erreurs indiquées correspondent à ±1 · σ . . . . . . . . . . . 164
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NS à la station de BFO. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 172
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Annexes

A Indépendance des signaux de la base

Si on considère les signaux b1, b2, . . . , bp représentés par leurs séries temporelles, ils sont

indépendants temporellement si la relation suivante est vérifiée :

Bc = 0 ⇐⇒ c = 0 (95)

où les colonnes de B sont les séries temporelles discrètes des signaux et c est un vecteur

de coefficients. On va montrer que ceci revient à chercher la non-singularité de BtB (c’est-

à-dire det(BtB) 6= 0).

Pour cela, on cherche à démontrer la relation suivante :

(Bc = 0 ⇐⇒ c = 0) ⇐⇒ (BtBc = 0 ⇐⇒ c = 0) (96)

– Démonstration de la relation (Bc = 0 ⇐ c = 0) ⇐⇒ (BtBc = 0 ⇐ c = 0) :

Cette relation est évidente, car si c = 0 alors on a à la fois Bc = 0 et BtBc = 0.

– Démonstration de la relation (Bc = 0 ⇒ c = 0) ⇐⇒ (BtBc = 0 ⇒ c = 0) :

Soit c tel que Bc = 0. Alors BtBc = Bt0 = 0, or (BtBc = 0) =⇒ c = 0, donc

c = 0. On a donc Bc = 0 =⇒ c = 0. On a ainsi le premier sens de la relation qui

est vérifié.

Soit c tel que BtBc = 0, sachant que (Bc = 0) =⇒ c = 0 (par la suite, on notera

cette relation (∗)). Dès lors on a deux choix possibles :

1. Bc = 0, et donc d’après la relation (∗), on a c = 0 et donc (BtBc = 0) =⇒
c = 0.

2. Bc 6= 0, on a alors 3 conditions qui doivent être vérifiées : BtBc = 0, Bc 6= 0,

et la relation (∗). Pour démontrer la relation dans ce cas, on va raisonner par

l’absurde. ∃ x (= Bc) 6= 0 tel que Btx = BtBc = 0, par conséquence, x ∈
KerBt = (ImB)⊥. Et donc ∀c′, < x,Bc >= 0 (Bc ∈ ImB), et en particulier,

pour c′ = c et u = Bc, < Bc,Bc >= 0, soit ||Bc||2 = 0, ce qui implique

Bc = 0. Ceci est en contradiction avec l’hypothèse de départ.

La relation est donc bien vérifiée.

On a donc la relation :

(Bc = 0 ⇐⇒ c = 0) ⇐⇒ (BtBc = 0 ⇐⇒ c = 0) (97)

Or (BtBc = 0 ⇐⇒ c = 0) est vrai si la matrice BtB est non-singulière.
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Pour construire la base pour la décomposition, on cherche donc l’ensemble des signaux

synthétiques bi obtenus avec Eterna tel que la matrice B, dont les colonnes sont constituées

par les séries temporelles de ces signaux, vérifie la condition de non singularité de la matrice

BtB.
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B Coefficients de la décomposition

Tous les coefficients des tableaux suivants correspondant aux déformations sont divisés

par g pour qu’ils soient adimensionnels, comme le sont les coefficients correspondant au tilt.

Composante Début aNS aEW az εθλ

aEW 2000.075 0.1149 1.0040 0.2007 0.2262

1999.152 0.0235 1.0310 0.1476 0.0685

2000.122 0.0554 1.0348 0.0887 0.2526

2000.291 0.0365 0.8862 0.2069 0.1934

2001.060 0.0472 1.0393 0.0586 0.0786

coefficient – 0.0472±0.0353 1.0310±0.0646 0.1476±0.0661 0.1934±0.0851

aNS 2000.075 0.8767 0.3292 0.0917 0.1415

1999.152 0.9102 0.1040 0.0741 0.1884

2000.122 0.9008 0.3090 0.1096 0.0007

2000.291 0.8928 0.0926 0.1827 0.0698

2001.060 0.9368 0.0443 0.0932 0.0642

coefficient – 0.9008±0.0223 0.1040±0.1329 0.0932±0.0424 0.0698±0.0730

az 2000.075 0.0181 0.3657 0.9265 0.0351

1999.152 0.0696 0.2465 0.9126 0.0352

2000.122 0.0232 0.1587 0.9736 0.0515

2000.291 0.0077 0.0513 1.0022 0.0408

2001.060 0.0074 0.1071 0.9898 0.0025

coefficient – 0.0181±0.0257 0.1587±0.1236 0.9736±0.0394 0.0352±0.0183

Tab. 19 – Coefficients normalisés de la décomposition sur la base (aNS , aEW , az, εθλ)
pour la station GNI sans surcharge océanique. Les longueurs des séries temporelles sont
comprises entre 1 et 3 mois.
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Composante Début aNS aEW az εθλ

aEW 2000.075 -0.2324 1.1686 -0.1386 2.3277

1999.152 -0.0411 1.1279 -0.1095 0.7007

2000.122 -0.1211 1.3049 -0.0662 2.8110

2000.291 -0.0599 0.8645 0.1242 -1.6956

2001.060 0.0832 1.1224 -0.0410 0.7818

coefficient – -0.0599±0.1154 1.1279±0.1596 -0.0662±0.1025 0.7818±1.7639

aNS 2000.075 -0.7724 -0.1669 -0.0276 0.6342

1999.152 -0.8144 -0.0582 -0.0281 0.9858

2000.122 -0.7926 -0.1569 -0.0329 -0.0030

2000.291 -0.7797 0.0481 -0.0584 0.3256

2001.060 -0.8241 -0.0238 -0.0325 0.3184

coefficient – -0.7926±0.0221 -0.0582±0.0910 -0.0281±0.0397 0.3256±0.3738

az 2000.075 0.0493 0.5749 0.8643 0.4882

1999.152 0.1549 0.3430 0.8616 -0.4581

2000.122 0.0627 0.2479 0.8997 -0.7095

2000.291 -0.0207 0.0821 0.9873 0.5863

2001.060 0.0183 0.1620 0.9686 -0.0349

coefficient – 0.0493±0.0654 0.2479±0.1904 0.8997±0.0586 -0.0349±0.5686

Tab. 20 – Coefficients non normalisés de la décomposition sur la base (aNS , aEW , az, εθλ)
pour la station GNI sans surcharge océanique. Les longueurs des séries temporelles sont de
1 mois.
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Composante Début aNS aEW az εθλ

sans prise en compte de la surcharge océanique
aEW 2000.032 0.0363 0.6618 0.6636 0.1632

2000.107 0.1468 0.8007 0.5832 0.0998

2000.183 0.1159 0.7445 0.6479 0.1059

2000.232 0.0069 0.6918 0.6695 0.1201

2001.140 0.1362 0.7963 0.5765 0.1106

2002.032 0.0142 0.6551 0.6924 0.1549

2002.072 0.1282 0.7273 0.6670 0.1215

coefficient – 0.1159± 0.0615 0.7182± 0.0651 0.6558± 0.0479 0.1154± 0.0195

aNS 2000.032 0.8760 0.2673 0.9684 0.3090

2000.107 0.8122 0.2731 0.8588 0.2088

coefficient – 0.8441± 0.0451 0.2702± 0.0041 0.9136± 0.0775 0.2589± 0.0709

az 2000.032 0.0274 0.2846 0.9475 0.1178

2000.107 0.0585 0.2161 0.9523 0.0230

2000.183 0.0101 0.3098 0.9518 0.0406

2000.232 0.0716 0.3292 0.9632 0.0486

2001.140 0.0002 0.2074 0.9793 0.0160

2002.032 0.0423 0.3096 0.9498 0.0970

2002.072 0.0273 0.3015 0.9424 0.0021

coefficient – 0.0274± 0.0254 0.3015± 0.0483 0.9518± 0.0124 0.0406± 0.0430

avec prise en compte de la surcharge océanique
aEW 2000.032 0.1983 0.9582 0.0805 0.0492

2000.107 0.1073 0.9793 0.1270 0.0310

2000.183 0.1662 0.9733 0.1187 0.0396

2000.232 0.2209 0.9634 0.0929 0.0403

2001.140 0.1294 0.9778 0.1464 0.0281

2002.032 0.2061 0.9630 0.0525 0.0474

2002.072 0.1184 0.9786 0.0647 0.0424

coefficient – 0.1662± 0.0460 0.9733± 0.0088 0.0929± 0.0345 0.0403± 0.0078

aNS 2000.032 0.8242 0.0566 0.3230 0.0672

2000.107 0.8260 0.0598 0.2568 0.1218

coefficient – 0.8251± 0.0013 0.0582± 0.0023 0.2899± 0.0468 0.0945± 0.0386

az 2000.032 0.0345 0.2693 0.9571 0.1171

2000.107 0.0501 0.2025 0.9587 0.0187

2000.183 0.0023 0.2930 0.9592 0.0348

2000.232 0.0763 0.3128 0.9703 0.0507

2001.140 0.0068 0.1942 0.9843 0.0120

2002.032 0.0477 0.2944 0.9571 0.0968

2002.072 0.0198 0.2851 0.9500 0.0056

coefficient – 0.0345± 0.0264 0.2851± 0.0470 0.9587± 0.0114 0.0348± 0.0434

Tab. 21 – Coefficients normalisés de la décomposition sur la base (aNS , aEW , az, εθλ) pour
la station MAJO avec ou non prise en compte de la surcharge océanique. Le modèle utilisé
pour le calcul de la surcharge est NAO99. Les longueurs des séries utilisées sont comprises
entre 1 et 3 mois.
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Composante Début aNS aEW az εθλ

sans prise en compte de la surcharge océanique
aEW 2000.032 0.0381 0.4122 -0.2644 -1.0011

2000.107 0.1573 0.5050 -0.2216 -0.5876

2000.183 0.1251 0.4733 -0.2435 -0.6180

2000.232 0.0072 0.4267 -0.2494 -0.6932

2001.140 0.1446 0.5020 -0.2177 -0.6471

2002.032 0.0149 0.4140 -0.2634 -0.9117

2002.072 0.1439 0.4872 -0.2657 -0.7502

coefficient – 0.1251± 0.0669 0.4733± 0.0413 −0.2494± 0.0202 −0.6932± 0.1563

aNS 2000.032 -0.7519 -0.1359 0.3151 1.5477

2000.107 -0.7576 -0.1500 0.2842 1.0708

coefficient – −0.7548± 0.0040 −0.1429± 0.0100 0.2996± 0.0218 1.3093 ± 0.3372

az 2000.032 -0.0699 0.4307 0.9173 -1.7561

2000.107 0.1564 0.3404 0.9036 0.3390

2000.183 0.0276 0.4974 0.9037 0.5981

2000.232 -0.1993 0.5410 0.9560 -0.7478

2001.140 0.0005 0.3410 0.9645 0.2448

2002.032 -0.1131 0.4992 0.9217 -1.4569

2002.072 0.0732 0.4828 0.8974 -0.0305

coefficient – 0.0001± 0.1196 0.4828± 0.0798 0.9173± 0.0266 −0.0305± 0.9284

avec prise en compte de la surcharge océanique
aEW 2000.032 -0.3261 0.9337 0.0502 -0.4722

2000.107 -0.1896 1.0185 0.0796 -0.3012

2000.183 -0.2874 0.9907 0.0714 -0.3699

2000.232 -0.3612 0.9306 0.0542 -0.3647

2001.140 -0.2260 1.0146 0.0910 -0.2705

2002.032 -0.3329 0.9388 0.0308 -0.4303

2002.072 -0.2027 0.9994 0.0393 -0.3992

coefficient – −0.2874± 0.0689 0.9907± 0.0393 0.0542± 0.0219 −0.3699± 0.0702

aNS 2000.032 -0.8387 0.0339 -0.1166 0.3760

2000.107 -0.7988 0.0343 -0.0941 0.6874

coefficient – −0.8187± 0.0282 0.2851± 0.0003 −0.1053± 0.0159 0.5317 ± 0.2202

az 2000.032 -0.0907 0.4202 0.9555 -1.7988

2000.107 0.1385 0.3299 0.9408 0.2842

2000.183 0.0066 0.4866 0.9419 0.5302

2000.232 -0.2187 0.5301 0.9931 -0.8043

2001.140 -0.0195 0.3301 1.0022 0.1894

2002.032 -0.1317 0.4901 0.9590 -1.4998

2002.072 0.0548 0.4717 0.9348 -0.0848

coefficient – −0.0195± 0.1199 0.4717± 0.0799 0.9555± 0.0265 −0.0848± 0.9209

Tab. 22 – Coefficients non normalisés de la décomposition sur la base (aNS , aEW , az, εθλ)
pour la station MAJO avec ou sans prise en compte de la surcharge océanique. Le modèle
utilisé pour le calcul de la surcharge est NAO99. Les longueurs des séries utilisées sont
comprises entre 1 et 3 mois.
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Composante Début aEW εθθ ελλ εθλ

aEW 2000.136 0.9298 0.1067 0.0625 0.1677

2000.208 0.9021 0.1028 0.0517 0.1671

2000.262 0.8994 0.1326 0.1091 0.1600

2001.047 0.8866 0.0985 0.0530 0.1664

2002.319 0.9540 0.1482 0.1658 0.1546

2003.037 0.9054 0.0754 0.0696 0.1723

2003.244 0.9074 0.0292 0.0830 0.1574

2003.301 0.9523 0.1522 0.1639 0.1539

coefficient – 0.9064± 0.0252 0.1048± 0.0406 0.0763± 0.0470 0.1632± 0.0068

aNS 2000.136 0.0010 1.1564 0.2760 0.0668

2000.208 0.0248 1.1171 0.2266 0.0370

2000.262 0.1303 1.0882 0.1995 0.0512

2001.047 0.0013 1.1015 0.2094 0.0601

2002.319 0.1562 1.1593 0.2894 0.0565

2003.037 0.0028 1.1270 0.2405 0.0340

2003.244 0.0593 1.1081 0.2164 0.0134

2003.301 0.1600 1.1530 0.2818 0.0590

coefficient – 0.0421± 0.0710 1.1220± 0.0272 0.2335± 0.0354 0.0539± 0.0178

az 2000.136 0.0114 0.5613 0.5380 0.0017

2000.208 0.0017 0.6187 0.4989 0.0048

2000.262 0.1594 0.6275 0.4792 0.0184

2001.047 0.0141 0.6500 0.4765 0.0072

2002.319 0.1555 0.5222 0.5538 0.0094

2003.037 0.0254 0.6099 0.5041 0.0044

2003.244 0.0763 0.6297 0.4877 0.0211

2003.301 0.1581 0.5217 0.5548 0.0088

coefficient – 0.0509± 0.0718 0.6143± 0.0505 0.5015± 0.0325 0.0080± 0.0069

Tab. 23 – Coefficients normalisés de la décomposition sur la base (aEW , εθθ, ελλ, εθλ) pour
la station BFO sans prise en compte de la surcharge océanique.
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Composante Début aNS aEW az εθλ

aEW 2000.136 1.0410 -0.4085 -0.2610 -1.5469

2000.208 1.0356 -0.3951 -0.2548 -1.5425

2000.262 1.0377 0.5080 -0.5725 -1.4709

2001.047 1.0303 -0.3786 -0.2920 -1.5325

2002.319 1.0583 0.5673 -0.6479 -1.4319

2003.037 1.0362 -0.2888 -0.3315 -1.5889

2003.244 1.0492 0.1118 -0.4297 -1.4517

2003.301 1.0575 0.5814 -0.6444 -1.4216

coefficient – 1.0393± 0.0105 −0.0885± 0.4581 −0.3806± 0.1698 −1.5017± 0.0620

aNS 2000.136 -0.0010 4.2728 -1.1108 -0.5944

2000.208 0.0284 4.2856 -1.1135 -0.3404

2000.262 -0.1525 4.2311 -1.0625 0.4778

2001.047 0.0015 4.2818 -1.1674 -0.5597

2002.319 -0.1631 4.1796 -1.0651 0.4929

2003.037 -0.0031 4.2542 -1.1289 -0.3093

2003.244 -0.0692 4.2907 -1.1321 0.1249

2003.301 -0.1680 4.1641 -1.0470 0.5147

coefficient – −0.0362± 0.0836 4.2635± 0.0492 −1.1121± 0.0415 −0.0922± 0.4818

az 2000.136 0.0180 -3.0274 -3.1608 0.0224

2000.208 0.0025 -3.0517 -3.1523 -0.0567

2000.262 0.2265 -2.9613 -3.0967 -0.2084

2001.047 0.0199 -3.0393 -3.1958 0.0810

2002.319 0.2521 -2.9224 -3.1641 -0.1272

2003.037 0.0378 -3.0348 -3.1186 -0.0526

2003.244 0.1097 -2.9987 -3.1383 -0.2422

2003.301 0.2549 -2.8933 -3.1657 -0.1185

coefficient – 0.0738± 0.1121 −3.0130± 0.0591 −3.1566± 0.0308 −0.0876± 0.1094

Tab. 24 – Coefficients non normalisés de la décomposition sur la base (aEW , εθθ, ελλ, εθλ)
pour la station BFO sans prise en compte de la surcharge océanique.
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C Calcul des dérivées des sismogrammes par rapport

aux coefficients de structure

Pour un multiplet k isolé, l’accélération du sol due à un séisme peut s’écrire de façon

générale sous la forme :

a(t) = Re
[

(r∗eiHts)eiωte−γt
]

(98)

Pour la détermination des coefficients de structure, on a besoin de calculer les dérivées des

sismogrammes par rapport aux coefficients de structure. Ritzwoller et al. (1986) utilisent

deux méthodes pour le calcul de ces dérivées, on utilisera celle qui consiste à les calculer

par une relation de récurrence dans le domaine temporel.

Pour cela, on réécrit l’équation (98) sous la forme :

a(t) = Re
[

(r∗s(t))eiωte−γt
]

(99)

La fonction d’enveloppe s(t) est alors donnée par :

s(t) = P(t)s avec P(t) = eiHt et s = s(0) (100)

où P(t) est un propagateur dont l’équation différentielle associée est :

ds(t)

dt
= iHs(t) (101)

En pratique, on a besoin de calculer seulement P(δt) :

P(δt) = Zei∆δtZ−1

≡
nmax
∑

n=0

αn avec αn =
iδt

n
Hαn−1, α0 = I (102)

On pose :

dj(t) =
∂s(t)

∂cj
(103)

La dérivée du sismogramme par rapport au je coefficient de structure s’écrit alors :

∂a(t)

∂cj
= r∗s(t)ei(ω+iγ)t (104)

On peut écrire la relation de récurrence suivante pour s(t) :

s(t+ δt) = P(δt)s(t) (105)

et on en déduit une relation de récurrence pour dj(t) :

dj(t+ δt) = Qj(δt)s(t) + P(δt)dj(t),dj(0) = 0 (106)
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avec les expressions suivantes :

Qj(δt) =
∂P(δt)

∂cj

= iδtΓj +
(iδt)2

2
(HΓj + ΓjH) + · · ·

=
nmax
∑

n=0

βnj (107)

avec

βnj =
(iδt)

n
(Γjαn−1 + Hβnj−1), β0j = 0 (108)

et

Γj =
∂H

∂cj
(109)
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D Les symboles 3-j ou coefficients de Wigner

D.1 Définition

Les symboles 3-j ou coefficient de Wigner,

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

(110)

sont une forme plus symétrique des coefficients de Clebsh-Gordan qui décrivent le couplage

de deux moments angulaires en mécanique quantique (voir par exemple Edmonds, 1960;

Messiah, 1962).

Les paramètres lp et mp (1 ≤ p ≤ 3) sont soient tous des entiers soient tous des multiples

de 1/2. Dans le cadre de cette thèse, les paramètres des symboles 3-j utilisés sont des entiers.

Ces coefficients satisfont les règles de sélection suivantes :

– −|l1| ≤ m1 ≤ |l1|, −|l2| ≤ m2 ≤ |l2|, −|l3| ≤ m3 ≤ |l3|.
– m1 +m2 +m3 = 0.

– l’inégalité triangulaire : |li − lj | ≤ lk ≤ li + lj (i 6= j 6= k et i, j, k ∈ {1, 2, 3}).
– l1 + l2 + l3 est un entier.

Si une des ces règles n’est pas vérifiée, alors le symbole 3-j est nul.

D.2 Symétries

Les symboles 3-j sont invariants par permutation circulaire :

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

=

(

l3 l1 l2
m3 m1 m2

)

=

(

l2 l3 l1
m2 m3 m1

)

(111)

La permutation de 2 colonnes revient à multiplier le symbole 3-j par (−1)l3+l1+l2 :

(

l1 l3 l2
m1 m3 m2

)

=

(

l3 l2 l1
m3 m2 m1

)

=

(

l2 l1 l3
m2 m1 m3

)

= (−1)l1+l2+l3

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

(112)

Le changement de signe de tous les paramètres mp implique :

(

l1 l2 l3
−m1 −m2 −m3

)

= (−1)l1+l2+l3

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

(113)
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D.3 Orthonormalité

Les symboles 3-j vérifient les relations d’orthonormalité suivantes :

∑

l3,m3

(2l3 + 1)

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)(

l1 l2 l3
m′

1 m′

2 m3

)

= δm1m′

1
δm2m′

2

∑

m1,m2

(2l3 + 1)

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)(

l1 l2 l′3
m1 m2 m′

3

)

= δl3l′
3
δm3m′

3
(114)

D.4 Quelques cas particuliers

Dans le cas mp = 0, le symbole 3-j
(

l1 l2 l3
0 0 0

)

(115)

est non nul seulement si l1+l2+l3 est pair, et est invariant par n’importe quelle permutation

de lp. Dans le cas où l1 + l2 + l3 est pair, le symbole 3-j est donné par la formule suivante :

(

l1 l2 l3
0 0 0

)

= (−1)σ/2

√

(σ − 2l3)!(σ − 2l2)!(σ − 2l1)!

(σ + 1)!

(σ/2)!

(σ/2 − l3)!(σ/2 − l2)!(σ/2 − l3)!
(116)

Pour l1 = l2 = l et m3 = l3 = 0, le symbole 3-j se réduit à :
(

l l 0
m −m 0

)

=
(−1)l−m

√
2l + 1

(117)

D.5 Méthodes de calcul

Les symboles 3-j peuvent être calculés en utilisant la formule de Racah (Racah, 1942;

Edmonds, 1960) :

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

= (−1)l1+l2+m3

√

(l1 + l2 − l3)!(l1 − l2 + l3)!(−l1 + l2 + l3)!
√

(l1 + l2 + l3 + 1)!
√

(l1 +m1)!(l1 −m1)!(l2 +m2)!(l2 −m2)!(l3 +m3)!(l3 −m3)! (118)
∑

k

(−1)k

k!(l3 − l2 + k +m1)!(l3 − l1 + k −m2)!(l1 + l2 − l3 − k)!(l1 − k −m1)!(l2 − k +m2)!

La somme se fait sur tous les entiers k pour lesquels les factorielles ont des arguments non

négatifs. Le nombre de termes de cette somme est ν+1 où ν est le plus petit des 9 nombres
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suivants : l1 ±m1 l2 ±m2, l3 ±m3, l1 + l2 − l3, l2 + l3 − l1, et l3 + l1 − l2.

Une expression alternative moins symétrique a été donnée par Wigner (1959) :

(

l1 l2 l3
m1 m2 m3

)

= (−1)l1+l2+m3

√

(l1 + l2 − l3)!(l1 − l2 + l3)!(−l1 + l2 + l3)!(l3 +m3)!(l3 −m3)!
√

(l1 + l2 + l3 + 1)!(l1 +m1)!(l1 −m1)!(l2 +m2)!(l2 −m2)!
∑

k

(−1)k(l3 + l2 +m1 − k)!(l1 −m1 + k)!

k!(l3 −m3 − k)!(l3 − l1 + l2 − k)!(l1 − l2 +m3 + k)!
(119)

Comme précédemment, la somme se fait sur tous les entiers k pour lesquels les factorielles

ont des arguments non négatifs.

Ces formules (118) et (119) peuvent être utilisées pour évaluer les symboles 3-j numérique-

ment, des regroupements judicieux peuvent être utilisés pour éviter au maximum le problème

des factorielles de nombres élevés.

Le carré de tout symbole 3-j est une fraction rationnelle, ceci permet l’utilisation d’arithmé-

tique exacte (par exemple, voir la tabulation des symboles 3-j jusqu’au degré 8 par Roten-

berg et al. (1959)). Ces symboles peuvent aussi être calculés par l’intermédiaire de relations

de récurrence (Schulten et Gordon, 1975, 1976; Luscombe et Luban, 1998).
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[1] The Aceh-Sumatra 2004 earthquake strongly excited
the Earth’s free oscillations. Well separated split multiplets
provide useful information on the earthquake source.
Particularly, the phases of split singlets constrain the
duration, rupture length and mean rupture velocity. We
analyze the initial phases of some of the Earth’s gravest free
oscillations (0S2, 0S3, 0S0 and 1S0) in order to constrain the
space-time finiteness of the source. We use recordings of
vertical broadband seismometers and superconducting
gravimeters from several worldwide geophysical
networks. We estimate a rupture length of about 1220 km,
a source time duration of about 500 s, and a mean rupture
velocity of 2.4 km/s. Citation: Lambotte, S., L. Rivera, and

J. Hinderer (2006), Rupture length and duration of the 2004

Aceh-Sumatra earthquake from the phases of the Earth’s gravest

free oscillations, Geophys. Res. Lett., 33, L03307, doi:10.1029/

2005GL024090.

1. Introduction

[2] Soon after the great Chilean 1960 earthquake, Benioff
et al. [1961], Ness et al. [1961] and Alsop et al. [1961]
reported accurate measurements of spectral peaks that were
associated with the Earth’s gravest free oscillations. Record-
ings of this event also provided the first observational
evidence for splitting of the lowest frequency modes. This
splitting was attributed to the Earth’s rotation by Backus and
Gilbert [1961] and Pekeris et al. [1961]. Splitting effect due
to ellipticity was introduced later on by Usami and Satô
[1962] and Dahlen [1968].
[3] The 2004 Aceh-Sumatra earthquake is the largest

earthquake ever recorded since the 1960 Chilean earthquake
and the 1964 Alaskan earthquake. Initial teleseismic body-
wave studies suggested a rupture length of about 400–600km
(e.g., J. Chen, Preliminary result of the 04/12/26 (Mw 9.0), off
W coast of northern Sumatra earthquake, 2005, available at
http://www.gps.caltech.edu/�jichen/Earthquake/2004/aceh/
aceh.html; Y. Yagi, Preliminary results of rupture process
for 2004 off coast of northern Sumatra giant earthquake,
2005, available at http://iisee.kenken.go.jp/staff/ yagi/eq/
Sumatra2004/Sumatra2004.html; Y. Yamanaka, 04/12/26 off
W. coast of N. Sumatra, 2005, available at http://www.eri.
u-tokyo.ac.jp/sanchu/Seismo_Note/2004/EIC161ea.html).
Subsequent studies using long period data [Park et al.,
2005b; Stein and Okal, 2005; Ammon et al., 2005], GPS
data [Vigny et al., 2005] and short period data [Ni et al.,
2005; Lomax, 2005] suggest a longer rupture of over
1200–1300 km. This is consistent with the location of

the aftershocks that extend more than 1000 km northward
from the epicenter.
[4] Free oscillations are widely used to study the Earth’s

structure [e.g., Ritzwoller et al., 1986; Woodhouse et al.,
1986; Smith and Masters, 1989; Widmer et al., 1992]. Free
oscillations with periods between 50 and 300 s are also used
to study source parameters of moderate and large earth-
quakes [e.g., Dziewonski et al., 1981]. The gravest normal
modes can also provide information on the focal mecha-
nism, seismic moment [Abe, 1970; Geller and Stein, 1977;
Kedar et al., 1994; Stein and Okal, 2005], duration and
length of the earthquake rupture. Phases of free oscillations
are seldom explicitly studied, except for the radial modes,
[see Park et al., 2005a]. We demonstrate in this study how it
is possible to retrieve the spatio-temporal extension of the
rupture using the initial phases of some of the gravest modes
(0S2, 0S3, 0S0 and 1S0) excited by the Aceh-Sumatra 2004
earthquake.

2. Basics

[5] Deviations from spherical symmetry such as rotation,
ellipticity and lateral heterogeneities remove the degeneracy
and hence force free oscillations multiplets to split. In
general, each singlet within a multiplet will have a slightly
different central frequency. Generally, to model the split
spectrum of a multiplet, it is necessary to account for the
Earth’s rotation, ellipticity and heterogeneity. For the grav-
est modes considered here, the main effect on splitting is
due to rotation and ellipticity. It can be computed by
perturbation of the SNREI (spherically symmetric, non-
rotating, elastic and isotropic) solution. Frequencies and
quality factors are only dependent on the Earth’s structure.
For the modes considered here, amplitudes depend mainly
on the seismic moment, the source mechanism, and the
source and station location.
[6] For a point source, the Fourier transform of the

acceleration of an isolated multiplet of harmonic degree
l can be written as a sum of Lorentzians [Dahlen and
Tromp, 1998],

aps x;wð Þ ¼
X

m

amps x;wð Þ ¼
X

m

M : E?m xps
� �� �

sm xð Þ

2 gm þ i w� wmð Þð Þ
; ð1Þ

where the subscript ps stands for point source, m is the
azimuthal order, wm the singlet central frequency, M the
seismic moment tensor, Em(xps) the strain of the singlet m
evaluated at the source location xps, sm(x) the eigenfunction
of the singlet m evaluated at the station location x, and gm

its attenuation rate, related to the quality factor Qm (gm =
wm/(2Qm)). The symbol 8 is used to denote complex
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conjugate, and : stands for tensor contraction. The
contribution at wm of the Lorentzian centered at �wm

depends on Qm. For the high quality spheroidal modes
considered here, it represents less than 0.1% of the total
amplitude. For the sake of brevity, in writing equation (1),
we have omitted the contribution of negative frequencies.
[7] For large earthquakes with fault lengths exceeding

several hundred kilometers, it is important to take into
account the finiteness of the source in the amplitude and
phase computation. The result can be written as

amfs x;wð Þ ¼ amps x;wð ÞFm wð Þ ð2Þ

with Fm wð Þ ¼

Z L

0

M : E?m

� �

xð Þe�iwt xð Þ dx

L M : E?m xps
� �� � ; ð3Þ

where afs(x, w) is the spectrum of the acceleration for a
finite source, L is the length of the source and t(x)
represents the rupture delay of the point located at x on the
fault. (e.g., t(x) = x/Vr in the case of a unidirectional and
constant velocity rupture). Fm(w) bears all the information
about the kinematics of the rupture and is independent of
the receiver location. Equation (2) allows us to predict the
amplitude and phase at any station for any given
unidimensional rupture model. In the present work, we
are specifically interested in the phase of the complex
number Fm(w = wm), which we shall call the initial phase,
Xm, of the singlet m.
[8] Ben-Menahem and Singh [1980] (pp. 397–398)

derived, under certain assumptions, a simple analytical
relation,

Fm ¼
sinXm

Xm

e�iXm ; Xm ¼
L

2Vr

wm þ m
Vr sin f̂

r0 sin q0

 !

; ð4Þ

where r0 the Earth’s radius, q0 the epicentral co-latitude, f̂
the azimuth of the fault, and Vr the rupture velocity. It
assumes unidirectional rupture propagation, uniform dis-
location and constant rupture velocity. Equation (4),
although inaccurate, is appealing for its simplicity. The first
term on the right-hand side of the phase expression in (4)
depends on the time duration of the rupture and is nearly
independent of m as wm varies slightly with m in a multiplet.

The second term is a function of the fault length and
depends linearly on m. Consequently, for m = 0, the phase
contains information only on the time duration of the
source. For m 6¼ 0, the phase constrains both the rupture
length and the source duration.
[9] However, equation (4) is only approximate since the

latitudinal variations in (M : Em
8) have been neglected. It is

exact only for the radial modes or for purely E-W equatorial
faults. The integral in equation (3) can be calculated either
numerically in the geographical reference frame, or analyt-
ically in a reference frame in which the fault lies along the
equator. In the latter approach, use of the zeroth order
eigenfunctions is implicit, and transformation back to the
geographical reference frame is achieved using the Wigner’s
rotation matrices [Feynman et al., 1965, pp. 18-9–18-13].

3. Data

[10] We use recordings from vertical very broad band
seismometers belonging to several worldwide networks
(Geoscope, Iris-IDA, Berkeley, Iris-USGS and Iris-China)
and from superconducting gravimeters of the GGP (Global
Geodynamics Project) network. Figure 1 shows a map of all
the stations used in this study. The coverage is not homo-
geneous since most of the stations are located at mid-
latitudes in both hemispheres. We use atmospheric pressure
recordings from GGP stations to correct data with an
admittance of �3 nm/s2/hPa [Crossley et al., 1995]. Time
series are highpass filtered with a cut-off frequency of
4 hours to remove most of the Earth’s tide. They are also
corrected for instrument response and converted to accel-
erations. We use Hanning-tapered time series with a length
of 20 days for calculation of spectra.

4. Method

[11] Using equation (1), for each multiplet, we simulta-
neously search 2l + 1 complex amplitudes, 2l + 1 frequen-
cies and 2l + 1 quality factors, in total 8l + 4 real
parameters. To retrieve these parameters, we perform a
nonlinear fitting for each multiplet. In addition, we iterate
the fitting process to take advantage of the independence of
the central frequencies and quality factors on the receiver
location, so reducing the total number of independent
parameters. The taper window is taken into consideration
in the fitting process.
[12] As an example, Figure 2 shows the results of fitting

of two multiplets for two different stations: BFO (Black
Forest Observatory, Germany) and UNM (Mexico City).
Depending on the mechanism and the epicentral location,
all the spectral peaks are not equally excited, and there can
be large differences in the signal to noise ratio. As we can
see in Figure 2, singlets with jmj = 0, 1, 2 for 0S3 at UNM
station are only slightly above the background noise.
Consequently in the following analysis, we only consider
spectral peaks with S/N greater than 3.
[13] In order to isolate the finiteness effect we proceed as

follows. We first compute theoretical amplitudes and phases
[Dahlen and Tromp, 1998; Stein and Geller, 1977] for an
instantaneous point source mechanism using Harvard CMT
focal mechanism (aps

m in (1) and (2)). We then identify the
result of the fit to afs

m and use (2) to calculate Fm and in

Figure 1. Map of the stations used in this study. Colors
correspond to different networks. The Aceh-Sumatra 2004
earthquake is indicated by a triangle.
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particular the initial phases Xm. Finally, these measurements
are compared with the predictions of expression (3) in order
to determine the length and the duration of the rupture. The
isotropic PREM model [Dziewonski and Anderson, 1981] is
used for this computation. The rotation and ellipticity
effects are included, but the Earth’s lateral heterogeneity
is ignored.
[14] Both seismometers and gravimeters are simulta-

neously sensitive to the ground acceleration and to the
variations of Earth’s gravity field. The latter is significant
for the gravest modes [see Gilbert, 1980]. We take into
account these effects by including free-air changes in gravity
due to the radial displacement of the seismometer, and
perturbation in the gravitational potential due to the redistri-
bution of the Earth’s masses [Gilbert, 1980; Wahr, 1981].

5. Results and Discussion

[15] Using stations shown on Figure 1, we have analyzed
the spectral properties of some of the Earth’s gravest normal
modes (0S2, 0S3, 0S0 and 1S0) excited by the 2004 Aceh-
Sumatra earthquake. By comparing the complex amplitudes
of the individual singlets with the theoretical predictions for

an instantaneous point source, we can isolate the initial
phase Xm of each singlet. Figures 3, 4 and 5 show the results
for 0S0, 0S2 m = ±2, and 0S3 m = ±3.
[16] The average initial phase for 0S0 is �67.6�, which

corresponds to a rupture duration of 460 s. More precisely,
we measure a difference of 230 s between the nucleation
time and the 0S0 centroid time. This value is very similar to
the one obtained by Park et al. [2005b]. By using the initial
phases of each couple of singlets (l, +m) and (l, �m) (for
m 6¼ 0), it is possible to calculate both the length and duration
of the source if estimates of the epicentral co-latitude q0 and
the fault strike f̂ are available. We use a latitude of 3�N and a
fault strike of 330�N [Lay et al., 2005]. In principle, only one
station is sufficient to find the rupture length and the time
duration of the source.
[17] Table 1 summarizes the results of our calculations.

The average values are a fault length of 1220 ± 50 km and a
rupture duration of 500 ± 30 s. These results are consistent
with various studies using short period data [Ni et al., 2005;
Lomax, 2005], GPS data [Vigny et al., 2005], and long
period data [Park et al., 2005b; Ammon et al., 2005]. These
references present a detailed reconstruction of the source
process with a centroid clearly offset to the south. If such is
the case, it is somewhat surprising that, with ultra-long
period data, we obtain results similar to the short period
estimates.
[18] Since we are using only ultra-long period data, the

model obtained here is of course simplified. Possibly, this is
why we obtain slightly shorter source durations with 0S0 and

1S0. On the other hand, 0S3 and 0S2, which have periods
much longer than the obtained rupture duration, yield
comparable results both in rupture duration and fault length
(see Table 1). In conclusion, with our free oscillations data

Figure 2. Results of the fitting process for two multiplets
at two different stations (0S2 for BFO station (Black Forest
Observatory, Germany) on left panels and 0S3 for UNM
station (Mexico City) on right ones). Red curves correspond
to the result of the fitting process, and the blue ones
correspond to the data spectrum. From top to bottom, panels
represent the amplitude, the real part and the imaginary part
of the spectrum. The small line in the top right corner of top
panels represents the frequency resolution corresponding to
the original non-padded time series.

Figure 3. Initial phases for 0S0 (m = 0) with respect to a
point source. The right diagram shows the distribution of
initial phases.

Figure 4. Initial phases for 0S2 m = ±2 with respect to a
point source. Red and green colors correspond, respectively,
to m = +2 and m = �2. The right diagram shows the
distribution of initial phases.

Figure 5. Initial phases for 0S3 m = ±3 with respect to a
point source. Yellow and blue colors correspond, respec-
tively, to m = +3 and m = �3. The right diagram shows the
distribution of initial phases.

L03307 LAMBOTTE ET AL.: 2004 ACEH-SUMATRA EARTHQUAKE L03307

3 of 4



we do not observe slip after 500 s. If there was any, it must
have been much smaller or too slow to efficiently excite the
Earth’s free oscillations. To obtain more precise details on
the source geometry and rupture history, it seems natural to
attempt a similar analysis at higher frequencies. However,
this is a difficult task. First, lateral heterogeneity is expected
to be significant for higher harmonic degrees, leading to
complex splitting patterns. Second, the broadening of spec-
tral peaks due to attenuation is of the order of the split
frequency separation, limiting our ability to resolve indi-
vidual peaks.
[19] With estimates of rupture length and duration, we

can evaluate the mean rupture velocity. The mean rupture
velocity is about 2.4 km/s for the Aceh-Sumatra 2004
earthquake. This value agrees with the model proposed by
Vigny et al. [2005] on the basis of modeling fast GPS
observations.

6. Conclusion

[20] Initial phases of the split free oscillations can provide
robust information on the spatio-temporal finiteness of large
earthquakes. They allow us to estimate fault length, source
duration, and mean rupture velocity. Usually, for the gravest
modes, only the amplitudes are studied to constrain the
source mechanism and the seismic moment. Phases are
rarely considered explicitly. For the 2004 Aceh-Sumatra
earthquake, initial phases of singlets of the gravest modes
allow us to estimate a fault length of 1220 ± 50 km, a source
time duration of about 500 ± 30 s and a mean rupture
velocity of about 2.4 ± 0.2 km/s. These results are in
agreement with other studies based on both long or short
period data.
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Strasbourg Cedex, France. (sophie.lambotte@eost.u-strasbg.fr)

Table 1. Measured Initial Phase F, Source Duration Tr, and

Rupture Length L for Each Mode (or Pair of Modes)a

Mode m Xm Tr, s L, km

1S0 0 �120.7� 411 . . .

0S0 0 �67.6� 460 . . .

0S3 �2 �27.4� 511 1190

0S3 +2 �63.8� 511 1190

0S3 �3 �48.9� 500 1210

0S3 +3 �35.0� 500 1210

0S2 0 �28.2� 512 . . .

0S2 �2 �34.6� 532 1254

0S2 +2 �24.4� 532 1254
aOnly modes with jmj 6¼ 0 allow us to estimate L. 0S2 m = ±1 and 0S3 m =

0 are systematically too small to allow for the use of the phase (see, for
example, Figure 2).
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Constraining the Overall Kinematics of the 2004 Sumatra and the 2005

Nias Earthquakes Using the Earth’s Gravest Free Oscillations

by S. Lambotte, L. Rivera, and J. Hinderer

Abstract The giant Aceh–Sumatran 2004 earthquake is the largest earthquake

recorded since the great Chilean 1960 and the Alaskan 1964 events. The Earth’s free

oscillations were strongly excited and recorded by numerous stations with an ex-

tremely good signal-to-noise ratio, even for the gravest modes. These particular

modes are interesting because phases of these well-separated split free oscillations

carry information on the overall kinematics of the source of large earthquakes

(Mw �8) and, in particular, on the length, duration, and mean rupture velocity. Using

the singlet-stripping technique, we study some of the Earth’s gravest free oscillations

(0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0, and 1S0) recorded at several broadband permanent stations

(Geoscope, Incorporated Research Institutions for Seismology [IRIS], Global Geo-

dynamics Project [GGP]) to recover individual singlet parameters: phases, frequen-

cies, and quality factors. We use these parameters to constrain the spatiotemporal

extent of the source of the Sumatra earthquake of 26 December 2004 and the Nias

earthquake of 28 March 2005. We mainly use vertical-component data from seis-

mometers and superconducting gravimeters, because they are less noisy than the hor-

izontal seismic data, but we also show that, for the 2004 event, horizontal components

can also be used (1S2). On the basis of the initial phase measurements presented here,

we obtain, for the 2004 event, a fault length of about 1250 km and a duration of

about 550 sec. For the 2005 event, our measurements favor a model in which the

southern segment breaks �40 sec later, but the bilateral nature of the rupture and its

spatial dimension prevent us from properly constraining its spatial extent.

Introduction

The 2004 Sumatran earthquake is the largest earthquake

recorded by global seismological networks since the 1960

Chilean and 1964 Alaskan earthquakes. Since these two

large earthquakes, the quality and the quantity of geophys-

ical stations have increased considerably; the 2004 event was

extremely well recorded all around the world and provided

an unprecedented opportunity to study the mechanics of

these giant events. It occurred at the boundary between the

subducting Indo-Australian and the overriding Eurasian

plates. Relative plate motion at this boundary is oriented

N10�E, oblique to the subduction zone, and varies in speed

from about 52 mm/year (Prawirodirdjo et al., 2000) to

40 mm/year in the northern part of the subduction zone (see

Fig. 1). In this region, along Sumatra, the plate motion is

partitioned into thrusting perpendicular to the trench and

right-lateral slip at the Sumatra fault (Fitch, 1972; Mc-

Caffrey et al., 2000). Both faults are the source of strong

and frequent earthquake activity. In the north, in the Anda-

man Sea region, the plate motion is also driven in part by

back-arc spreading and a system of transform faults. Several

large earthquakes are known to have occurred along this

subduction zone: two earthquakes in the north of magnitude

M �7.9 and 7.7, respectively, in 1881 and 1941, and three

large earthquakes in the south in 1797 (M �8.4), in 1833

(M �9), and in 1861 (M �8.5) (e.g., Newcomb and Mc-

Cann, 1987; Bilham et al., 2005); the only known large

earthquake north of the 2004 Sumatra epicenter is the 1881

event with a magnitude Mw 7.9. The 2004 Sumatra earth-

quake occurred on a shallow thrusting fault, with an epicenter

located at latitude 3.3� N and longitude 96� E, and a mag-

nitude Mw �9.2. The 28 March 2005 Nias earthquake oc-

curred south of the 2004 rupture with a magnitude Mw 8.6,

and ruptured the same region as the Mw 8.5 event of 1861.

The Sumatra event represents a unique opportunity to

compare and calibrate a wide variety of data and techniques

such as ultra-long-period seismology, high-frequency

Global Positioning System (GPS), gravimetry, hydroacous-

tics, infrasound, tide gauge, etc., not to speak of satellite

imaging (Ammon et al., 2005; Banerjee et al., 2005; Davis

et al., 2005; Guilbert et al., 2005; Ishii et al., 2005; Lay

et al., 2005; Lomax, 2005; Ni et al., 2005; Park et al., 2005;

Stein and Okal, 2005; Tolstoy and Bohnenstiehl, 2005;
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Figure 1. Regional tectonic setting of the 2004 and 2005 Sumatran earthquakes.
The focal spheres of the two main events (26 December 2004 and 28 March 2005) are
plotted in black and white. The yellow focal spheres correspond to the events occurred
in between and the red focal spheres correspond to the period after the second main
event up to the 31 December 2005. Large white circles are shallow historical earth-
quakes with magnitude Mw �7.0 which occurred between 1903 and 1985 from New-
comb and McCann (1987). Dotted lines are curves of equal depth in the subduction
zone; depths are indicated at the top of the figure. Small circles are instrumental seis-
micity from 1964 and 1998 with Mw �5.5 from the ISC-relocated catalog (Engdahl et
al., 1998). The subduction contours are from Gundmudsson and Sambridge (1998).

Vigny et al., 2005; Lambotte et al., 2006; Chlieh et al., 2007;

Stein and Okal, 2007; Vallée, 2007). The size of the event

is such that the signal-to-noise ratio is extremely high, al-

lowing the observation and study of effects hardly visible in

previous large earthquakes. One such example of a novel

technique is the use of the phase of the Earth’s free oscil-

lations to constrain the kinematics of the earthquake source.

Park et al. (2005) use the phase of the Earth’s radial gravest

free oscillations (0S0 and 1S0) to estimate the duration of the

earthquake rupture. Their result is in excellent agreement

with other estimates obtained later with more detailed seis-

mological techniques. Generalizing this result, Lambotte et

al. (2006) show that, by using the phase of the split singlets

of the Earth’s gravest radial and spheroidal free oscillations,

it is also possible to obtain an independent estimation of the

total length of the source. To our knowledge, this kind of

analysis has never been used before, despite the fact that the

underlying theory has been available for almost 30 years
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(Dziewonski and Romanowicz, 1977; Ben-Menahem and

Singh, 1980), probably because of the lack of such giant

earthquakes since the development of the modern high-gain,

broadband, worldwide seismological network.

We show in this article that, by using singlet stripping,

(Ritzwoller et al., 1986; Widmer, 1991; Widmer et al.,

1992), it is possible to obtain an integrated measure of the

phases of the split singlets, thus avoiding the intermediate

step of making individual, per-station, phase measurements.

This approach naturally incorporates the condition of having

common frequencies and quality factors at different stations.

We then use these phases to simultaneously invert for the

overall kinematics of the 2004 Sumatra and the 2005 Nias

earthquakes.

Methodology

Phase Measurements

For large earthquakes with rupture lengths of several

hundreds of kilometers, it is necessary to take the finiteness

of the source into consideration when computing amplitudes

and phases of the normal modes. For a finite source, the

Fourier transform of the acceleration of an isolated split mul-

tiplet of harmonic degree l can be written as follows (Lam-

botte et al., 2006):

m�l

psa (x, x) � a (x, x)Fq � qm m
m��l

L �ix s(n)m*� (M:e )(n)e dnm0
F �m

*L(M:e (x ))m ps
with (1)

*1 (M:e (x ))s (x)m s qmps�a (x, x) �qm � �2 c � i(x � x )m m

where aq(x, x) is the acceleration spectrum for a finite source

at a station q, m is the azimuthal order, is the spectrumpsaqm

of a singlet m at a station q for a point source, Fm is the

source finiteness term, xm is the singlet central frequency,

M is the moment tensor, em(xs) is the strain of the singlet m

evaluated at the source location xs, sm(x) is the eigenfunction

of the singlet m at the station location x, and cm is the atten-

uation rate of the singlet m which is related to the quality

factor Qm (cm � xm/(2Qm)), L is the length of the rupture,

and s(n) represents the rupture delay of the point located at

n. s(n) describes the history of the rupture and can be more

or less complex depending on the source. The symbol * is

used to denote the complex conjugate.

To retrieve the source finiteness term Fm, we take ad-

vantage of the singlet-stripping method, widely used in long-

period global 3D tomography studies (Gilbert and Dziewon-

ski, 1975; Ritzwoller et al., 1986; Widmer et al., 1992). For

a given station q in a narrow band of frequencies around the

given multiplet, equation (1) can be written in a more com-

pact form:

a (x) � A c (x), (2)q � qm m
m

where Aqm � (M : e*
m(xs))sqm(x) is the complex amplitude

for the point source and cm(x) corresponds to the singlet

Lorentzian gm(x) �
1⁄2 [cm � i(x � xm)]�1 multiplied by

the term due to the finiteness of the source Fm. Considering

the spectra aq for several stations, we can write equation (2)

in matrix form:

a(x) � Ac(x), (3)

where a(x) is a vector of the observed complex spectra at

the various stations, c(x) is a vector of the complex singlet

Lorentzians multiplied by the source term Fm, and A is the

matrix of the complex multiplet excitation factors for a point

source.

For each frequency x this linear problem can be solved

by using any generalized inverse technique. We use here the

approach of Tarantola (1987), which allows us to explicitly

take into account the data uncertainties. We have:

t �1 �1 t �1c(x) � (A C A) A C a(x), (4)d d

where Cd is the covariance matrix that contains the a priori

uncertainties on the data as estimated from the noise level

surrounding the considered multiplet at each station. We use

a diagonal matrix built using the weight function defined by

Ritzwoller et al. (1986):

(1 � ā a )/q max
w � , (5)q

āq

where āq and amax are the mean and the peak values of the

amplitude spectrum in a small frequency band surrounding

the considered multiplet at station q.

To retrieve the finiteness factor Fm, we perform a non-

linear fit of the function cm(x) with a Lorentzian. As a by-

product, the fitting also provides estimates of the central fre-

quency xm and the quality factor Qm for each singlet.

Practically, we consider the spectra aq in a narrow fre-

quency band around the multiplet considered. We take the

same length of data and the same taper for all the stations

considered. This taper should be, of course, taken into ac-

count when calculating, the predicted spectra in the fitting

process. The elements of matrix A are computed using the

transversely isotropic PREM model (Dziewonski and An-

derson, 1981). Eigenfunctions and nonsplit eigenfrequencies

are computed using the MINOS code (Woodhouse, 1988),

and the split eigenfrequencies are evaluated using the ex-

pression of Dahlen and Sailor (1979). Every multiplet is

treated as if it were well isolated in the frequency domain.

For the point-source mechanism, we use the Harvard CMT

solution. Moreover, as we are considering some of the grav-

est free oscillations (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0, and 1S0), only the

splitting due to rotation and ellipticity are taken into consid-
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eration and not splitting due to lateral heterogeneity, since

these modes are only, slightly sensitive to it.

Source Inversion

Once the finiteness factors Fm are available, we can ex-

ploit them to constrain the overall kinematics of the source.

The expression of Fm given in equation (1) can be used to

set up an inverse problem having the complete set of phase

measurements as data and the kinematic source parameters

(e.g., length and duration) as unknowns.

To solve this problem, we carry out a grid search by

computing the phase of Fm for a wide range of lengths and

durations to find the optimal solution, which minimizes the

following misfit function G:

1 obs computed|U � U |w ,G � (6)� km km mk
k,mw�k,m mk

where k is the index of a multiplet, and are,obs computed
U Um m

respectively, the observed and computed phase of the finite-

ness factor Fm, and wmk is a penalty function to take into

account the quality of the phase measurement of each sin-

glet. For the 2004 Sumatran event, we consider a unilateral

rupture with a constant (unknown) rupture velocity Vr; in this

case, in the expression Fm (see equation 1), s(n) � nT/L.

For the 2004 Sumatran event, we perform two different

inversions: the first using a uniform dislocation all along the

rupture, and the second one allowing for a triangular taper

with its summit centered at different positions along the

fault. In the grid search, we introduce the position of the

summit of the taper along the fault as a third parameter. This

tapering aims to better represent the complex slip distribu-

tion obtained by other studies (e.g., Ammon et al., 2005).

Data Set and Data Processing

We use data from very broadband seismometers (mainly

STS-1 seismometers) from several permanent worldwide

seismological observatories (Incorporated Research Institu-

tions for Seismology/International Deployment of Acceler-

ometers [IRIS/IDA (II)], Geoscope [G], IRIS/USGS Network

[IU], Berkeley [BK], and IRIS/China Digital Seismic Net-

work [IC]), but also data from superconducting gravimeters

from the GGP network (Global Geodynamics Project, Hin-

derer and Crossley [2004], www.eas.slu.edu/GGP/ggphome

.html). Figure 2 shows all the stations used in this study;

most of the stations are located at midlatitudes in both hemi-

spheres, with very few stations in the equatorial or polar

regions.

We mainly use vertical components because the hori-

zontal ones are often noisier at long periods than the vertical

ones, mostly due to atmospheric pressure perturbations.

Consequently, we only use horizontal components for the

2004 Sumatran event and only to infer the phases of 1S2. All

the other modes are studied by using the vertical compo-

nents.

Data are first Hanning-tapered, then the instrumental re-

sponse is used to convert them into ground acceleration, and

finally they are high-pass filtered with a cut-off period of

4 hr to remove most of the Earth’s tide effect. For the su-

perconducting gravimeters, atmospheric pressure data are

used to correct gravity data using an admittance of �3 nm/

sec2/mbar (Crossley et al., 1995).

Seismometers and gravimeters are sensitive to both the

ground acceleration and the variations of the Earth’s gravi-

tational field. The latter is significant for the gravest modes

(e.g., 20% of the 0S2 signal on the radial components) (see

Gilbert, 1980). We take these effects into account by in-

cluding free-air changes in gravity due to the radial displace-

ment of the instrument and perturbations in the gravitational

potential due to the redistribution of the Earth’s masses (Gil-

bert, 1980; Wahr, 1981).

The choice of the signal length is a compromise between

resolution and signal-to-noise ratio. This problem is thor-

oughly discussed by Dahlen (1982). To have enough reso-

lution to separate the singlets of a multiplet, we need long

time series; however, taking longer time series reduces the

signal-to-noise ratio, as free oscillations decay with time. In

practice, another strong limitation is the difficulty of finding

long continuous time series. Singlet stripping allows us to

use shorter time series than in our previous study (Lambotte

et al., 2006). Consequently, some stations previously re-

jected can now be included in the analysis. By the same

token, the phases corresponding to 0S4 are now tractable. We

choose to take 1 Q cycle defined by Dahlen (1982) as the

length of the time series, except for 0S0 as the Q cycle is

about 75 days. For this particular mode, we tried several

lengths. Phase estimates were stable for durations longer

than 15 days. For the final measurement we use a length of

20 days. Stations quoted by Davis et al. (2005) as having

instrumental response problems were systematically pre-

cluded from the data set.

All the gravimetric stations and some seismological

ones are saturated in the beginning of the record. In the pres-

ent analysis, for each multiplet, we use exactly the same time

window for all the stations, starting 2 hr after the nucleation

time, so avoiding the saturated segments. All the phase

measurements presented here are corrected for the phase

introduced by this delay; hence, all the phases tabulated in

this study have as reference, the Preliminary Determination

of Epicenter (PDE) time of the event (2004, 12, 26,

00:58:50.0).

Results

Stripping

The nonlinear fitting of the singlet strips enables the

retrieval of the finiteness factor Fm and, in particular, its

phase. Figures 3 and 4 show examples of singlet stripping

for 0S3 for the 2004 Sumatra and the 2005 Nias earthquakes,

respectively. For each figure, panel a shows the individual
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Figure 2. Map of the stations used in this study. Symbols correspond to different
networks. The Aceh–Sumatra 2004 earthquake is indicated by a black triangle.

amplitude spectra of the multiplet, and panel b shows the

singlet-strip amplitudes. The singlet strips for the 2004 event

are quite well recovered, we have one clean peak per singlet.

For the 2005 event, the singlets strips are noisier than the

previous event; this can be explained by the fact that the

signal-to-noise ratio is lower (see Fig. 4b). The singlets for

m � �3, �1, 1, 3 are still well retrieved; m � 0 cannot

be resolved at all. This is because, for the particular location

and focal mechanism of the Sumatran event, this specific

singlet is very slightly excited. Some residuals from other

singlets are present on the strip of m � �2, two shoulders

are visible; these kinds of residuals are mainly due to the

nonhomogeneous station coverage on the globe. As men-

tioned previously, another important source of error is re-

lated to the use of wrong instrumental responses. To minimize

this problem, we compare the observed spectra (amplitude

and phase) with the predicted ones from the stripping results.

Some stations, like KIP, KWAJ, RCBR, SAML, WCI, and

PEL, present systematic anomalous results. These stations

are mentioned by Davis et al. (2005) as having instrumental

response problems. Consequently, we have rejected them for

the final stripping analysis. Figure 5 shows the singlet strips

(in black) with the results of the fitting process (in gray) for

0S2 in terms of amplitude, real and imaginary parts; spectra

of the strip and spectra computed from the results of the

fitting process are in good agreement.

Table 1 shows the results of the phase measurements

for the 2004 Sumatran event, comparing them with the pre-

vious results found by individual spectral fitting at each sta-

tion (Lambotte et al., 2006). There are some differences of

a few degrees between the phases obtained with the two

methods. The largest differences are for 0S3 m � �2; this

is probably because for all the stations available, these sin-

glets are systematically, slightly excited. Consequently,

these singlets are more difficult to isolate, and phases mea-

surements are less stable; therefore, these singlets have

larger errors than the other singlets. Other singlets such as

0S3 m � �1 have small errors, but the phases are quite

different from those predicted by theoretical computations

with the simple model used here. These unexplained phases

may reflect the complexity of the source (geometry or source

time history) or the effects of the Earth’s 3D structure, which

are not taken into account here. The result found for 0S0

(65.2�) is in good agreement with others studies: Park et al.

(2005) find 65–66�, and Davis et al. (2005) find a mean phase

of 65.8�; for 1S0, Park et al. (2005) have found a mean phase

of 115.7�, which is slightly lower than our results of 118.4�.

Such differences can be explained by the fact that we do not

use the same stations or the same number of stations and that

most of the stations have a few degrees of phase error due

to instrumental response uncertainties (Davis et al., 2005).

Table 2 shows the results of the phases measurements

for the 2005 Nias event; as the signal-to-noise ratio is

smaller, we have fewer phase measurements; in particular,

we can not resolve 0S2 because it is below the noise level

for most of the stations. We estimate the uncertainties in the

phases measurements (see Tables 1 and 2) by testing differ-

ent lengths in the time series or by changing the set of sta-

tions used in the inversion.
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Figure 3. Example of acceleration spectra (a) and singlet strips (b) obtained for 0S3

for the 2004 Sumatra event. For the singlet strips, singlet amplitudes are normalized
to unity and the singlets are arranged in ascending azimuthal order, with the one with
m � �3 in the front. For the acceleration spectra, the interval between two spectra
corresponds to 1.5 � 10�6 m/sec2/Hz.

Source Models

The 2004 Sumatran Earthquake. For the 2004 Sumatran

event, we have performed an inversion assuming a unilateral

rupture. This hypothesis is a good approximation as there is

nearly no slip south of the epicenter, as shown by slip dis-

tribution models from other studies (e.g., Ammon et al.,

2005), back-projection studies (e.g., Ishii et al., 2005), or

hydroacoustic studies (e.g., Guilbert et al., 2005; Tolstoy

and Bohnenstiehl, 2005).

The inversion without tapering gives a rupture length of

L � 1150 � 100 km and a duration of T � 500 � 50 sec.

The results obtained from the inversion with a triangular taper

are slightly longer, with a rupture length of L � 1250 �
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Figure 4. Example of acceleration spectra (a) and singlet strips (b) obtained for 0S3

for the 2005 Nias event. For the singlet strips, singlet amplitudes are normalized to
unity, and the singlets are arranged in ascending azimuthal order, with the one with
m � �3 in the front. For the acceleration spectra, the interval between two spectra
corresponds to 0.6 � 10�6 m/sec2/Hz.

100 km and a duration of T � 550 � 50 sec. We can then

deduce an average rupture velocity of about 2.3 � 0.3 km/

sec. Thus, the rupture velocity seems to be a more robust

parameter than the length L or the duration T which are more

model-dependent. The optimal solution is obtained for a ta-

per with a summit centered at 375 km from the southern end

of the fault, which corresponds to a latitude of about 5.8�.

This position is in agreement with the distribution of slip

from other detailed studies (Ammon et al., 2005; Ishii et al.,

2005; Vigny et al., 2005; Chlieh et al., 2007), in particular,

with the location of maximum slip along the fault, in the

southern part of the rupture.

The rupture velocity found in this study is in good

agreement with other studies: Ammon et al. (2005) found a
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Figure 5. Singlet strips for the multiplet 0S2

for the 2004 Sumatran event in terms of am-
plitude (left), real part (middle), and imaginary
part (right). Data strips are in black and results
obtained from the fitting process are in gray.
Singlet harmonic degrees are indicated in the
top right corner of each panel. Amplitudes are
normalized to unity for all the singlets.

rupture velocity of 2.5 km/sec, Guilbert et al. (2005) have a

rupture velocity varying from 2.7 to 2.0 km/sec from south

to north, and Vallée (2007) found a mean rupture velocity

of 2.1 km/sec with a velocity reaching 2.5 km/sec in the

south part of the rupture. However Ishii et al. (2005) have a

rupture velocity of 2.8 km/sec, which is slightly larger than

our result; this may be because they used short-period data

for their study. Tsai et al. (2005) also have larger rupture

velocities varying from 4.1 km/sec to 2.0 km/sec between

the segments of their model from south to north.

As we use only the gravest free oscillations, we obtain

here only an overall picture of the rupture. Further higher-

frequency modes may provide complementary information

on the time source histories; but for these modes we have to

introduce the effects due to the Earth’s 3D structure, which

are no longer insignificant. As our approach allows the sep-

aration of singlets more easily than in our previous study

(Lambotte et al., 2006), it may allow the study of higher-

frequency spheroidal modes and some toroidal modes on the

horizontal components.

The 2005 Nias Event. The 28 March 2005 Nias event oc-

curs immediately south of the rupture of the 26 December

2004 Sumatran earthquake, along the subducting trench. It

has a magnitude MW of 8.6 and breaks the same region as

the 1861 earthquake (the hypocenter is located at 2.1� N and

97� E at a depth of about 30 km with a dip of 7� and a strike

of 329� [Harvard CMT]). Figure 1 shows the location of the

Harvard CMT (the southern black and white focal sphere),

and the location of the aftershocks having occurred up to

December 2005 (red focal spheres). The aftershocks extend

over a zone of more than 300 km. For this event, the south

end of the rupture is located near the subducting Investigator

Fracture Zone, precisely where a Mw 7.7 earthquake oc-

curred in 1935 (Rivera et al., 2002). This structure acted as

a barrier to stop the rupture propagation in 2005 and played

probably a similar role in 1861.

The rupture for this event is bilateral, predominantly

toward the south. The length of the northern segment (Ln) is

about 100 km and the southern one (Ls) is about 200 km

(see Ammon et al., 2005; Walker et al., 2005; Briggs et al.,

2006; Konca et al., 2007). Walker et al. (2005) use the data

from the Global Seismic Network (GSN) and Hi-net (the

Japanese Hi-sensitive Seismograph Network) to constrain

the source kinematics. They find that the rupture starts prop-

agating toward the north and, after a delay of 40 sec a second

rupture front propagates toward the south. Other studies

(Konca et al., 2007) find a rupture that propagates at the

same time toward the south and the north.
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Table 1
Phase Measurements and Inversion Results for the 2004 Sumatra Earthquake

Individual Spectral Fitting (Lambotte et al., 2006) Singlet Stripping (This Study)

Global Inversion

Mode m Period U (�) Tr (sec) L (km) U (�) Without Taper With Taper

1S0 0 612.9 �120.7 411 — �118.4 � 1

0S0 0 1227.5 �67.6 460 — �65.2 � 0.5

1S2 0 1469.5 — — — �56.4 � 3

1S2 �2 1484.1 �63.1
483 1243

�62.6 � 2

1S2 �2 1459.5 �55.8 �55.3 � 2

0S4 �4 1558.2 —
— —

�66.2 � 2
T � 550 sec

0S4 �4 1535.4 — �50.8 � 2

0S3 �1 2143.7 —
— —

�46.4 � 2
T � 500 sec L � 1250 km

0S3 �1 2123.9 — �36.1 � 2

0S3 �2 2154.5 �27.4
511 1190

�23.3 � 2
L � 1150 km

Taper summit at 375 km

0S3 �2 2115.0 �63.8 �68.4 � 3 from the southern end.

0S3 �3 2166.2 �48.9
500 1210

�47.6 � 2

0S3 �3 2106.5 �35.0 �35.6 � 1

0S2 0 3233.3 �28.2 512 — �28.5 � 1

0S2 �1 3282.1 —
— —

�38.7 � 3

0S2 �1 3185.6 �18.9 � 3

0S2 �2 3334.0 �34.6
532 1254

�32.9 � 2

0S2 �2 3140.3 �24.4 �24.6 � 1

A comparison is made between the results of this study using singlet stripping and our previous results (Lambotte et al., 2006) using individual spectral

fitting. For each mode, the measured initial phase U is given, as well as the rupture length L and duration Tr obtained from the inversion. The phases for 1S2

are obtained from the horizontal components; the results for all the other modes are obtained from vertical components. For the inversion with a triangular

taper, the best solution has the summit of the taper at 375 km from the southern end of the fault, which corresponds to a latitude of about 5.8� N.

Table 2
Phase Measurements and Results of the Inversion for the 2005

Nias Earthquake

Mode m Period U (�)

1S0 0 612.9 �34.6 � 1

0S0 0 1227.5 �20.9 � 1

0S3 �1 2143.7 �12.6 � 2

0S3 �1 2123.9 �10.4 � 2

0S3 �3 2166.2 �11.3 � 1

0S3 �3 2106.5 �14.9 � 2

0S4 0 1544.9 �9.5 � 3

0S4 �2 1551.1 �10.4 � 4

0S4 �2 1539.7 �9.9 � 4

0S4 �4 1558.2 �8.7 � 2

0S4 �4 1535.4 �14.5 � 2

For each mode (or pair of modes), the measured initial phases U are

given.

Table 2 collects the available phase measurements for

this event. Being a bilateral rupture, even the most simple

nontapered model will typically require five parameters (Ln,

Ls, Tn, Ts, s [delay]), and neither the quantity of data nor

their quality allow us to envision an inversion. We then sim-

ply proceed to make some very simple forward modeling

motivated by the models quoted earlier. A model A in which

two segments (Ln � 100 km and Ls � 200 km) break si-

multaneously toward the north and south, respectively, at a

uniform rupture velocity of 3.0 km/sec. On the other hand,

we test a model B with the same geometry and rupture ve-

locity as A, but with a delay of s � 40 sec like in the Walker

et al. (2005) model. For each one of these models we cal-

culate a set of predicted phases and from these the average

misfit (6). The results are GA � 8.2� and GB � 2.8�. Given

the phase measurement errors (see Table 2), we conclude

that model B, which includes the 40-sec delay, predicts sig-

nificantly better our measurements.

Concerning the spatial extent of the rupture, we have

however two strong handicaps for this event. On one hand,

for a bilateral rupture, the effect of the spatial finiteness of

the two segments tend to cancel each other, letting to a strong

positive trade-off between the lengths of the two segments.

On the other hand, we can use relation (4) of Lambotte et

al. (2006) to estimate the order of magnitude of the phase

effects (�T and �L) associated with duration and length of

the source. Using T � 100 sec, and L � 200 km as repre-

sentative values for the case at hand, we obtain 8� � �T �

30� and �1.5� � �L � 1.5� for the available singlets. The

values for �L are clearly comparable to our phase-error es-

timates. Consequently, for the Nias fault we can’t properly

constrain the spatial dimensions (and therefore the rupture

velocity).

Conclusion

In this study, we take advantage of the singlet-stripping

technique, usually used to study the Earth’s 3D structure, to

measure the phase of the singlets of some well-split multi-
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Figure 6. Comparison of the inversion best solu-
tion (rupture duration and length, and location of the
summit of the taper) with the slip distribution model
of Ammon et al. (2005).

plets (0S2, 0S3, 0S4, 1S2, 0S0, and 1S0). As shown by Lambotte

et al. (2006), these phase measurements can be used to char-

acterize the overall kinematics of the source of large earth-

quakes (Mw �8). More precisely, the initial phases of the

well-separated split multiplets carry information on the rup-

ture length and the source duration, and consequently on the

mean rupture velocity. Usually for the gravest modes, only

the amplitudes are studied to constrain the source mecha-

nism and the seismic moment. Phases are seldom explicitly

considered. We apply this technique to constrain the 2004

Sumatra and 2005 Nias earthquakes. Data used are from

broadband seismometers of permanent worldwide networks

and superconducting gravimeters from GGP network; mainly

vertical components are studied.

In comparison with the individual iterative spectral fit-

ting method used in a previous study (Lambotte et al., 2006),

the singlet-stripping method used here allows us to relax

some constraints such as those having very long time series.

This method allows us to study some higher frequency

modes (0S4) and to use more stations than previously.

For the 2004 Sumatra earthquake, with the phase esti-

mations of some of the gravest Earth’s free oscillations (0S2,

0S3, 0S4, 1S2, 0S0, and 1S0), we find a rupture length of 1250 �

100 km, a source time duration of 550 � 50 sec, and a mean

rupture velocity of 2.3 � 0.3 km/sec. These results are in

agreement with other studies using short and long-period

seismological data, GPS data, and hydroacoustical data. To

take into account the complexity of the slip distribution, we

introduce a triangular taper in the inversion, and the optimal

solution gives a summit around 5.8� N in agreement with

the global slip distribution from others studies.

For the 2005 Nias event, the signal-to-noise ratio is

clearly not as good as for 2004 and consequently we have a

reduced dataset (0S3, 0S4, 0S0, and 1S0). The rupture of the

2005 Nias earthquake is more complex and at least two seg-

ments with rupture propagation in opposite directions should

be considered. A model in which a first rupture to the north

is followed �40 sec later by a second, longer, rupture to the

south correctly predicts our phase measurements. Unfortu-

nately, the bilateral nature of the rupture, and its spatial di-

mensions prevent us of constraining the rupture length.
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Guilbert, J., J. Vergoz, E. Schisselé, A. Roueff, and Y. Cansi (2005). Use

of hydroacoustic and seismic arrays to observe rupture propagation

and source extent of the mw � 9.0 Sumatra earthquake, Geophys.

Res. Lett. 32, L15310, doi 10.1029/2005GL022966.

Gundmudsson, O., and M. Sambridge (1998). A regionalized upper mantle

(rum) seismic model, J. Geophys. Res. 103, 7121–7136.

Hinderer, J., and D. Crossley (2004). Scientific achievements from the first

phase (1997–2003) of the global geodynamics project using a world-

wide network of supeconducting gravimeters, J. Geodyn. 38, no. 3–

5, 237–262.

Ishii, M., P. M. Shearer, H. Houston, and J. E. Vidale (2005). Extent, du-

ration, and speed of the 2004 Sumatra-Andaman earthquake imaged

by the Hi-Net array, Nature 435, 933–936.

Konca, A. O., V. Hjorleifsdottir, T.-R. A. Song, J.-P. Avouac, D. V. Helm-

berger, C. Ji, K. Sieh, R. Briggs, and A. Meltzner (2007). Rupture

kinematics of the 2005, Mw 8.6, Nias-Simeulue earthquake from the

joint inversion of seismic and geodetic data, Bull. Seism. Soc. Am. 97,

no. 1A, S307–S322.

Lambotte, S., L. Rivera, and J. Hinderer (2006). Rupture length and dura-

tion of the 2004 Aceh-Sumatra earthquake from the phases of the

Earth’s gravest free oscillations, Geophys. Res. Lett. 33, L023307,

doi 10.1029/2005GL024090.

Lay, T., H. Kanamori, C. J. Ammon, M. Nettles, S. Ward, R. C. Aster,

S. L. Beck, M. L. Brudzinski, R. Butler, H. R. DeShon, G. Ekström,

and S. Sipkin (2005). The great Sumatra-Andaman earthquake of

26 December 2004, Science 308, 1127–1133.

Lomax, A. (2005). Rapid estimation of rupture extent for large earthquakes:

Application to the 2004, M9 Sumatra-Andaman mega-thrust, Geo-

phys. Res. Lett. 32, L10314, doi 10.1029/2005GL022437.

McCaffrey, R., P. Zwick, Y. Bock, L. Prawirodirdjo, J. Genrich, S. S. O.

Puntodewo, and C. S. Ubarya (2000). Strain partitioning during

oblique plate convergence in northern sumatra: Geodetic and seis-

mologic constraints and numerical modeling, J. Geophys. Res. 105,

28,363–28,376.

Newcomb, K. R., and W. R. McCann (1987). Seismic history and seis-

motectonics of the Sunda arc, J. Geophys. Res. 92, 421–439.

Ni, S., H. Kanamori, and D. Helmberger (2005). Energy radiation from the

Sumatra earthquake, Nature 434, 582.

Park, J., T. R. A. Song, J. Tromp, E. Okal, S. Stein, G. Roult, E. Clevede,

G. Laske, H. Kanamori, P. Davis, J. Berger, C. Braitenberg, M. Van

Camp, X. Lei, H. Sun, H. Xu, and S. Rosat (2005). Earth’s free os-

cillations excited by the 26 December 2004 Sumatra-Andaman earth-

quake, Science 308, 1139–1144.

Prawirodirdjo, L., Y. Bock, J. F. Genrich, S. S. O. Puntodewo, J. Rais, C.

Subarya, and S. Sutisna (2000). One century of tectonic deformation

along the Sumatran fault from triangulation and Global Positioning

System surveys, J. Geophys. Res. 105, 28,343–28,361.

Ritzwoller, M., G. Masters, and F. Gilbert (1986). Observations of anom-

alous splitting and their interpretation in terms of aspherical structure,

J. Geophys. Res. 91, 10,203–10,228.

Rivera, L., K. Sieh, D. Helmberger, and D. Natawidjaja (2002). A com-

parative study of the Sumatran subduction-zone earthquakes of 1935-

1984, Bull. Seism. Soc. Am. 92, 1721–1736.

Stein, S., and E. Okal (2005). Speed and Size of the Sumatra Earthquake,

Nature 434, 581.

Stein, S., and E. A. Okal (2007). Ultralong period seismic study of the

December 2004 Indian Ocean earthquake and implications for re-

gional tectonics and the subduction process, Bull. Seism. Soc. Am. 97,

no. 1A, S279–S295.

Tarantola, A. (1987). Inverse Problem Theory, Elsevier, Amsterdam.

Tolstoy, M., and D. R. Bohnenstiehl (2005). Hydroacoustic constraints on

the rupture, duration, length, and speed of the great Sumatra-

Andaman earthquake, Seism. Res. Lett. 76, 419–425.

Tsai, V. C., M. Nettles, G. Ekström, and A. M. Dziewonski (2005). Multiple

CMT source analysis of the 2004 Sumatra earthquake, Geophys. Res.

Lett. 32, L17304, doi 10.1029/2005GL023813.

Vallée, M. (2007). Rupture properties of the giant Sumatra earthquake im-

aged by empirical Green function analysis, Bull. Seism. Soc. Am. 97,

no. 1A, S103–S114.

Vigny, C., W. J. F. Simons, S. Abu, R. Banphenyu, C. Satirapod, N. Choo-

sakul, C. Subarya, A. Socquet, K. Omar, H. Z. Abidin, and B. A. C.

Ambrosius (2005). Insight into the 2004 Sumatra-Andaman earth-

quake from GPS measurements in southeast Asia, Nature 436, 201–

206.

Wahr, J. M. (1981). Body tides on an elliptical, rotating, elastic and ocean-

less Earth, Geophys. J. R. Astr. Soc. 64, 677–703.

Walker, K. T., M. Ishii, and P. M. Shearer (2005). Rupture details of the

28 March 2005 Sumatra Mw 8.6 earthquake imaged with teleseismic

P waves, Geophys. Res. Lett. 32, L24303, doi 10.1029/2005

GL024395.

Widmer, R. (1991). The large-scale structure of the deep earth as con-

strained by free oscillations observations, Ph.D. Thesis, University of

California, San Diego.

Widmer, R., G. Masters, and F. Gilbert (1992). Observable split multiplets:

data analysis and interpretation in terms of large-scale aspherical

structure, Geophys. J. Int. 111, 559–576.

Woodhouse, J. H. (1988). The calculation of eigenfrequencies and eigen-

functions of the free oscillations of the Earth and the Sun, in Seis-

mological Algorithms, Computational Methods and Computer Pro-

grams, D. J. Doornbos (Editor), Springer, New York, 321–370.

Institut de Physique du Globe (UMR CNRS-ULP 7516)
67084 Strasbourg, France
Sophie.Lambotte@eost.u-strasbg.fr

Manuscript received 18 January 2006.




