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RésuméCette thèse a pour objetif l'étude des disontinuités sismiques de la zone de transition dumanteau supérieur à l'éhelle de la Terre. Les profondeurs absolues des disontinuités et l'épaisseur dela zone de transition sont obtenues en analysant les temps d'arrivées d'ondes de volume onverties etré�éhies aux disontinuités. Les onversions d'ondes P en ondes S (Pds) sont extraites de la oda del'onde P en appliquant la tehnique des fontions réepteur. La base de données onstituée pour etype de phases sismiques est à e jour la plus omplète au monde ave des mesures de l'épaisseur dela zone de transition sous 167 stations sismologiques du réseau mondial. Les phases préurseurs de SS(SdS) sont des ré�exions d'ondes S sous les disontinuités. Elles éhantillonnent la zone de transitionsous l'ensemble de la surfae du globe terrestre, y ompris dans les régions oéaniques dépourvues destations sismologiques.Les artes de l'épaisseur de la zone de transition obtenues à partir des deux types de phasessismiques sont en meilleur aord mutuel que dans les études antérieures. Nous observons des va-riations signi�atives de l'épaisseur de la zone de transition dans des régions a priori éloignées despanahes mantelliques et des subdutions atives. Les subdutions fossiles (e.g. la plaque Farallonsous le ontinent nord-amériain) pourraient ontribuer de manière signi�ative à l'apport d'hétérogé-néités d'origines thermiques ou himiques dans la zone de transition. La zone de transition apparaîtgénéralement épaissie sous les zones de subdutions atives. Cet épaississement est ompatible avedes anomalies de température omprises entre −100 et −300◦K. Sous ertains points hauds, nousobservons un aminissement de la zone de transition ompatible ave des anomalies de températuremodérées (+100◦K). Sous les autres points hauds, nous n'observons pas d'aminissement signi�atifde la zone de transition.En utilisant un modèle tomographique réent onstruit à l'EOST et omptant parmi les mieuxrésolus à l'heure atuelle, nous avons orrigé des variations latérales des vitesses sismiques au-dessusde la zone de transition a�n d'aéder aux profondeurs absolues des disontinuités. La omparaisondes topographies obtenues à partir des phases Pds et SdS suggère que la topographie de la �660�est dominée par des e�ets de température aux grandes longueurs d'ondes. La topographie de la �410�pourrait être perturbée par des hétérogénéités à plus ourte longueur d'onde, probablement d'originehimique. L'absene d'aminissement de la zone de transition observée sous ertains points hauds estassoiée en apparene à un approfondissement simultané de la �410� et de la �660�. L'approfondissementde la �410� est ompatible ave des anomalies de température omprises entre +100 et +300◦K.La topographie de la �660� pourrait être moins sensible à la température dans les régions haudesdu manteau, e qui serait ompatible ave l'e�et de la transition de phase du grenat majorite à laprofondeur de 660 km.En plus des signaux majeurs assoiés à la �410� et à la �660�, nos données révèlent la présened'autres disontinuités. La �220� et la �520� observées dans un grand nombre d'études préédentesapparaissent omme de faibles ré�eteurs dans nos données de SdS. Nous on�rmons l'existene d'uneouhe à faible vitesse au dessus de la �410� sous un grand nombre de stations sismologiques. Cetteouhe pourrait être assoiée à la présene de fusion partielle initiée par des phénomènes de déshydra-tation des rohes du manteau au-dessus de la �410�.





AbstratIn this Ph.D., we perform a global study of the mantle transition zone seismi disontinuities.Converted and re�eted body-waves travel-times are used to onstrain both the absolute depth ofthe 410 and 660-km disontinuities and the mantle transition zone thikness. We apply a reeiverfuntion tehnique to extrat the waveform of P-to-S onverted waves (Pds) from the P-wave odaon seismograms. Our measurements at 167 seismologial stations ahieve a better global overageof the mantle transition zone struture than previously done. SS-preursors are shear-wave undersidere�etions from mantle disontinuities half-way between soures and reeivers. The use of these seismiphases enables a better global overage of the mantle transition struture, partiularly under oeaniregions.Global mapping of the mantle transition zone thikness from these two types of data givesresults in better mutual agreement than in previous studies. Signi�ant lateral variations of the transi-tion zone thikness are observed in regions a priori distant from mantle plumes and ative subdutionzones. Fossil subdutions (e.g. the Farallon plate under North Ameria) ould ontribute to the provi-sion of heterogeneities with thermal or hemial origins in the transition zone. The transition zone isgenerally thikened under ative subdution zones. Observed thikening is onsistent with temperatureanomalies ranging between −100 and −300◦K. Some hotspots are assoiated with a thinned transitionzone, onsistent with small temperature variations of +100◦K. There is no lear evidene supportinga thinning of the transition zone under other hotspots.We use a reent tomographi model developped at the EOST to orret the depths of seismidisontinuities for shallow heterogeneities. This model is urrently giving one of the best ahievedresolution of lateral veloity variations in the upper mantle. A omparison of the topographi variationsobtained from Pds and SdS observations suggests that at long wavelengths, the �660� topography ouldbe dominated by temperature e�ets. The �410� topography seems dominated by shorter wavelengthheterogeneities with a likely hemial origin. The absene of a lear thinning of the transition zonebeneath some hotspots is orrelated with an apparent deepening of the �410� and the �660�. Underthese hotspots, the topographi variations of the �410� an be explained by thermal anomalies rangingbetween +100◦K and +300◦K. The depth of the 660-km disontinuity may be less temperature sensitivein hot regions of the mantle, whih is onsistent with the e�et of a phase transition from majoritegarnet to perovskite at a depth of 660 km.We also observe signals in our datasets whih are related to other disontinuities in the Earthupper mantle. The �220� and the �520� have been previously observed in a number of studies andappear as weak re�etors in our SS-preursors dataset. We on�rm the existene of a low-veloitylayer around 350 km depth under a large number of seismologial stations. This layer ould be relatedto inipient melting atop the �410� due to mantle rok dehydration.
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Introdution
La sismologie globale est un formidable outil pour l'étude de la struture profondede la Terre. Les ondes émises après un séisme se propagent dans les di�érentes ouhes dela Terre et sont enregistrées aux stations sismologiques réparties à la surfae du globe. Lamodélisation de leur propagation permet de retrouver les propriétés des di�érents milieuxtraversés. Nous nous intéressons plus partiulièrement au manteau qui représente en volume laplus grande enveloppe de la Terre. L'information relative aux di�érentes parties du manteau surles enregistrements dépend de la géométrie de propagation des ondes sismiques. Ces vibrationssont lassiquement séparées en deux grandes atégories : les ondes de volume et les ondes desurfae.Les ondes de surfae sont adaptées à l'étude du manteau supérieur à très grande éhelle.Ces ondes se propagent parallèlement à la surfae de la Terre et permettent d'obtenir une ex-ellente ouverture du manteau supérieur sous l'ensemble de la surfae du globe terrestre,y ompris dans les régions oéaniques dépourvues de stations sismologiques. Ces ondes sontsensibles aux propriétés du milieu traversé sur un intervalle de profondeur qui dépend de lapériode et du mode harmonique onsidéré. Le mode fondamental est sensible à la struturesuper�ielle tandis que les modes harmoniques fournissent également de l'information sur lastruture plus profonde du manteau. En reoupant les informations obtenues pour tous lesouples de stations et d'épientres à la surfae de la Terre, il est possible de retrouver ladistribution 3D de la vitesse des ondes dans le manteau1. D'importants progrès ont été a-omplis depuis les premiers modèles tomographiques d'ondes de surfae dans les années 80(e.g. Woodhouse et Dziewonski, 1984). La résolution latérale des régions les mieux ontraintesest passée de plusieurs milliers de kilomètres à environ 500 km pour les modèles développés au-jourd'hui (e.g. Debayle et al., 2005). Le dé� tehnique aujourd'hui est d'aroître la résolutiondes modèles issus de l'inversion des ondes de surfae jusqu'au sommet du manteau inférieuren améliorant la modélisation des modes harmoniques.La modélisation de la propagation des ondes de volume P et S observées sur les sismo-grammes permet également de retrouver la struture 3D du manteau (e.g. Dziewonski, 1984).1Cette proédure est appelée inversion tomographique.13



14 CHAPITRE 0. INTRODUCTIONA l'éhelle du globe, la tomographie sismique d'ondes de volume est e�ae pour retrouver lastruture en vitesse dans le manteau inférieur où, aux distanes télésismiques, les trajets desondes P et S sont sub-horizontaux. Contrairement au domaine ontinental, la tomographied'ondes de volume est moins e�ae pour retrouver la struture du manteau supérieur endomaine oéanique où peu de stations sismologiques sont installées.La zone de transition est la région intermédiaire entre manteau supérieur et manteauinférieur. Cette région du manteau est la moins bien ontrainte par la tomographie. L'infor-mation onernant ette partie du manteau est di�ile à extraire des jeux de données d'ondesde surfae. De plus, la zone de transition est délimitée par deux disontinuités sismiques ma-jeures, observées à 410 et 660 km de profondeurs dans le manteau. Ces disontinuités rendentdi�ile la leture des temps de trajet des ondes P et S2 sur les sismogrammes et l'appliationd'une inversion tomographique d'ondes de volume pour ette partie du manteau.Un ertain nombre de phases d'ondes de volume bien séparées en temps sur les sismo-grammes sont générées lors de phénomènes de onversions ou de ré�exions aux disontinuités.Ces phases sismiques, en plus d'être sensibles aux vitesses de propagation des ondes dans lesrohes du manteau, sont sensibles à la profondeur des interfaes de onversions/ré�exions.Elles permettent de artographier en profondeur, si l'on se donne un modèle de vitesse de pro-pagation des ondes sismiques, les limites géologiques séparant les grandes ouhes de la Terre.La tomographie sismique et l'étude des ré�exions/onversions sont don omplémentaires, lapremière permettant de aratériser les vitesses des ondes sismiques, la seonde permettantde déterminer la profondeur et le ontraste de vitesse aux grandes limites géologiques de laTerre. Mon travail de thèse s'insrit dans un projet d'imagerie de l'ensemble du manteau su-périeur en ombinant ondes de surfae et ondes de volume. Le projet ANR3 �TOMOGLOB�piloté par Eri Debayle à l'Eole et Observatoire des Sienes de la Terre a pour objetif d'éla-borer un modèle de manteau terrestre pour la vitesse de propagation des ondes de isaillementet pour la topographie des disontinuités majeures du manteau. La partie super�ielle dumanteau est ontrainte par la tomographie d'ondes de surfae (Debayle et Sambridge, 2004;Debayle et al., 2005). La résolution du modèle doit être à terme étendue jusqu'au sommetdu manteau inférieur grâe à une meilleure prise en ompte de l'information ontenue dansles modes harmoniques des ondes de surfae. Christophe Zaroli a débuté sa thèse en 2007 àl'EOST et développe une tomographie d'ondes de volume a�n de ontraindre la struture dumanteau inférieur. Un des objetifs de ma thèse est d'extraire l'information sur la topographiedes disontinuités de la zone de transition à partir d'une base de données d'ondes de volumesensibles aux disontinuités du manteau.Un aperçu de la variété de phases sismiques d'ondes de volume sensibles à la struturedes disontinuités du manteau est donné dans le hapitre 1. J'ai utilisé dans e travail deuxtypes de phases sismiques. L'enregistrement des ondes P onverties en S générées par desséismes lointains donne une information sur la struture des disontinuités situées diretementsous les stations sismologiques. Ces onversions d'ondes fournissent une bonne ouverture des2Nous le verrons dans le hapitre 1, es disontinuités sismiques induisent des tripliations dans les hodo-hrones des ondes P et S.3Agene Nationale de la Reherhe.



15régions ontinentales. A�n d'étendre la ouverture aux régions oéaniques, j'ai utilisé des ondesS ré�éhies sous les disontinuités sismiques du manteau. Ces phases sismiques, observées enpréurseurs de la phase SS sur les sismogrammes, sont sensibles aux disontinuités situéesà mi-hemin entre les épientres et les stations sismologiques. Une grande partie du premierhapitre est destinée à exposer mes hoix tehniques pour le traitement et l'analyse de esdonnées.Malgré les réents progrès apportés par les tehniques d'imagerie géophysique du man-teau, un ertain nombre de questions onernant le lien entre la tetonique de surfae et lastruture profonde du manteau subsistent enore. Ces questions onernent l'extension en pro-fondeur des raines ontinentales, le sort des plaques oéaniques subdutées et la soure duvolanisme intra-plaque observé en surfae. La zone de transition est probablement une régionlé pour la ompréhension de la dynamique à grande éhelle du manteau terrestre. La struturedes disontinuités situées à 410 et 660 km de profondeurs dépend de la himie du manteau,de sa omposition minéralogique et des onditions de pressions et de températures régnantà es profondeurs. Les questions sur les parts respetives des e�ets de la température et dela himie sur les disontinuités sont enore ouvertes. La sismologie indique néanmoins que latempérature doit avoir une ontribution signi�ative. Une reherhe très ative en sismologieglobale onsiste don à orréler la struture de la zone de transition (e.g. la profondeur etl'épaisseur des disontinuités, l'épaisseur de la zone de transition) ave l'état thermique dumanteau plus super�iel assoié à la tetonique de surfae.Le hapitre 2 qui onstitue le oeur de e travail de thèse est dédié à l'étude desdisontinuités à 410 et 660 km. Compte tenu du adre donné par le projet �TOMOGLOB�,je me suis surtout interessé à la topographie absolue des disontinuités et à l'épaisseur de lazone de transition. Ces observations sismologiques sont interprétées dans le adre de modèlesde dynamique et de omposition minéralogique du manteau terrestre.Au début de ette thèse en janvier 2005, une série d'études de préurseurs de SS(Shearer, 1991; Flanagan et Shearer, 1998b; Gu et al., 1998) et d'ondes onverties Ps (Stammleret Kind, 1992; Chevrot et al., 1999) s'était déjà interessée à la struture de la zone de transitionà l'éhelle de la planète. Ces études donnaient des résultats di�érents pour l'épaisseur de lazone de transition. L'épaisseur observée à partir des préurseurs de SS était en moyenne de
∼240 km ave des amplitudes de variation pouvant aller jusqu'à 35 km, partiellement orréléesave la tetonique de surfae. L'étude d'ondes onverties Ps de Chevrot et al. (1999) montraitau ontraire une épaisseur moyenne de ∼250 km, des amplitudes de variation de l'épaisseurde la zone de transition nettement plus faibles (<10 km), et pas de orrélation signi�ativeave la tetonique de surfae. Ces di�érenes eurent pour e�et d'alimenter une ontroverse ausein de la ommunauté des sismologues, ertains mettant en doute la �abilité des observationsde préurseurs de SS (Neele et al., 1997; Chevrot et al., 1999). Peu après la sortie de mespremiers résultats, une étude basée sur l'analyse des onversions d'ondes P en S (Lawreneet Shearer, 2006b) montra des résultats très di�érents de eux obtenus préédemment avele même type de données (Chevrot et al., 1999). Lawrene et Shearer (2006b) trouvèrent unezone de transition d'épaisseur moyenne sensiblement similaire à elle donnée par les phasespréurseurs de SS et des amplitudes de variation allant jusquà 35 km. Ils montrèrent également



16 CHAPITRE 0. INTRODUCTIONqu'à grande longueur d'onde es variations étaient en aord ave les variations données parles préurseurs de SS.Dans e ontexte, mon travail se devait don de répondre à une série de questions : queldegré de on�ane pouvions-nous aorder aux observations de préurseurs de SS, ommentexpliquer la di�érene de struture de la zone de transition observée dans deux études sues-sives d'ondes onverties Ps et était-il possible de réonilier les observations de onversions etde ré�exions d'ondes ? Une part signi�ative du hapitre 2 tente de répondre à es quelquesquestions.D'autres disontinuités sismiques ont été observées à des profondeurs variables dans lemanteau supérieur à partir des ondes onverties Ps (Andrews, 2008) et des préurseurs de SS(Deuss et Woodhouse, 2002). Nous utilisons es deux types d'observations dans le troisièmehapitre pour ontraindre la struture du manteau de la surfae jusqu'au sommet du manteauinférieur. Nous onstruisons des images de la struture moyenne du manteau et nous nousintéressons aux signaux additionnels assoiés à des disontinuités plus �anedotiques� dansle manteau, les disontinuités de Hales, de Gutenberg, la �220�, la �520� et une ouhe àfaible vitesse vers 350 km de profondeur, qui pourrait avoir de profondes impliations pour lagéodynamique et la distribution des réservoirs géohimiques dans le manteau.



CHAPITRE 1
Méthodes d'observation des disontinuités sismiques de la zone de transition

Hel�rih (2000) montre qu'entre 1900 et nos jours le nombre de travaux se foalisant surl'étude de es disontinuités a rû de manière exponentielle. Les tehniques d'observations sis-mologiques permettent d'aéder à diverses informations sur la �struture� des disontinuités :leur profondeur, la valeur des ontrastes de paramètres élastiques, l'intervalle de profondeurs1sur lequel se produit es variations de paramètres élastiques et éventuellement les valeurs desparamètres élastiques eux-mêmes. Certains de es travaux se onentrent sur la struture àpetite éhelle des disontinuités et proèdent à des omparaisons régionales. D'autres s'inté-ressent à leur struture à grande éhelle.Cette thèse a pour objetif prinipal de aratériser en profondeur les disontinuitésmajeures de la zone de transition à l'éhelle de la Terre. Je rappelle dans e hapitre les prini-pales tehniques sismologiques qui permettent d'étudier la topographie de es disontinuités.Nous nous interessons partiulièrement aux tehniques donnant une information préise sur laprofondeur des disontinuités. Nous herhons également à obtenir une ouverture en pointsde mesure la plus omplète possible.1.1 Les di�érentes approhes utiliséesLes données les plus sensibles aux disontinuités sismiques proviennent des ondes devolume. En partiulier, leurs temps d'arrivées fournissent des ontraintes diretes sur la profon-deur des disontinuités. Selon la phase sismique onsidérée, le trajet dans la Terre, la fréquenedominante et la sensibilité à la struture peuvent être très di�érents. Ces propriétés sont im-portantes ar elles dé�nissent pour haque type de phase une résolution et un éhantillonnageen points de mesure à plus ou moins grande éhelle de la struture des disontinuités du man-teau. Nous les rappelons dans ette partie. Pour des référenes supplémentaires onernant1Ou épaisseur de disontinuité. 17
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Fig. 1.1: E�et des disontinuités sismiques à 410 et 660 km de profondeur sur les hodohronesdes ondes P dans la modélisation d'une expériene de sismologie passive �grands angles�. (a)Nous représentons trois types de rais au voisinage de haque disontinuité : un rai �rasant� ladisontinuité (triangle noir à sa sortie en surfae), un rai ré�éhi sur la disontinuité (arré),un rai réfraté sous la disontinuité (erle plein). Chaun de es trois types de rais donne unebranhe dans les tripliations observées sur les hodohrones présentées en (b). Les hodohronessont les temps d'arrivées des ondes P en fontion de la distane épientrale. Les temps d'arri-vées assoiés aux di�érents rais représentés en (a) sont indiqués sur les hodohrones ave lesmême symboles (arrés, erles pleins et triangles).



1.1. LES DIFFÉRENTES APPROCHES UTILISÉES 19l'utilisation et les propriétés des phases sismiques utilisées dans es études, le leteur pourrase reporter également à l'artile de Shearer (2000).1.1.1 La sismologie passive �grands angles�Les pro�ls de sismologie passive2 ont fourni les premiers indies de l'existene de dis-ontinuités sismiques à environ 410 et 660 km de profondeur dans le manteau supérieur. Auxourtes distanes épientrales ou aux �grands angles�3, l'analyse des premières arrivées et l'ob-servation d'une variation de la lenteur horizontale4 des ondes P à environ 20◦ de distaneépientrale ont suggéré l'existene d'un gradient de vitesses dans le manteau à environ 400 kmde profondeur (e.g. Byerly, 1926). Plus tard, Niazi et Anderson (1965), Ibrahim et Nuttli (1967)et Julian et Anderson (1968) ont montré l'existene de tripliations5 dans les hodohrones desondes P et S à environ 18 et 22◦ de distanes épientrales. Ces tripliations s'expliquent par laprésene de gradients de vitesse positifs dans la zone de transition du manteau supérieur. La�gure 1.1a montre la propagation des ondes P dans le modèle à symétrie sphérique IASP91(Kennett et Engdahl, 1991). Dans e modèle, les disontinuités de la zone de transition sontdeux disontinuités de premier ordre6 à 410 et 660 km de profondeurs. Les hodohrones mo-délisées montrent les tripliations assoiées à es disontinuités sur la �gure 1.1b.Les observations de tripliations d'ondes permettent de ontraindre la profondeur et lanature des gradients de vitesse dans la zone de transition (e.g. Song et al., 2004). L'estimationde la profondeur des gradients de vitesse à partir de es observations est ependant di�ile dufait de la géométrie des rais dans le manteau. A es distanes épientrales, une grande partiede la propagation des phases P ou S est restreinte au manteau super�iel où les hétérogénéitésde vitesses de propagation sont importantes. Nous retrouvons là un �trade-o��7 habituel ensismologie : vitesses et profondeurs des disontinuités sont ouplées. Il n'est en prinipe paspossible de séparer leurs e�ets respetifs sur les temps de propagation.1.1.2 Les ondes onverties et ré�éhiesLes temps d'arrivées des phases sismiques ré�éhies ou onverties aux disontinuitésave des inidenes quasi-vertiales sont moins a�etés par les variations latérales de vitessedans le manteau. Ce type de phases est don plus adapté à l'étude de la topographie à petiteéhelle des disontinuités du manteau.2Par opposition à la sismologie ative qui utilise les explosions omme soures sismiques, la sismologiepassive utilise les séismes naturels.3L'expression �grands angles� se rapporte aux angles d'inidenes des phases sismiques dans le manteau.En sismologie globale, les �grands angles� sont obtenus pour des distanes épientrales inférieures à 33◦.4La lenteur horizontale ou paramètre de rai p est la variation du temps de propagation T d'une phasesismique ave la distane épientrale ∆, p = dT
d∆

.5On parle de tripliation lorsqu'à une même distane épientrale ∆ une même phase sismique arrive avetrois temps d'arrivées T di�érents.6Une disontinuité de premier ordre est marquée par un saut de valeurs des paramètres élastiques sur unedistane in�nitésimale.7La tradution en français serait �ouplage�.



20 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSEnart 1.1Nomenlature pour les différentes phases sismiquesNous onservons les notations usuelles pour les phases prinipales (table 1.1E). Nous inluons parmielles-i les phases se propageant dans le noyau liquide (e.g. PKP , SKS, dans la table 1.1E), lesré�exions/onversions d'ondes à la surfae de la Terre (e.g. PP , SS, SP , dans la table 1.1E) et àla limite noyau-manteau (e.g. PcP , ScS, dans la table 1.1E). La lettre K (de l'allemand �kernel�)marque une portion de trajet dans le noyau externe. Le aratère c (de l'anglais �ore�) marque uneré�exion à la limite noyau-manteau.Pour les phases onverties/ré�éhies aux disontinuités autres que la surfae ou la limite noyau-manteau, il est néessaire de dérire la partie du trajet assoiée à la onversion/ré�exion. Il s'agitd'indiquer le mode de vibration (en P ou en S), la diretion de propagation (vers la surfae ou leentre de la Terre) et, si elle a lieu, où se situe la ré�exion (sur ou sous la disontinuité).Nous désignons par une notation en minusule (s ou p) une propagation vers la surfae de la Terre.En majusule (S ou P ), nous désignons une propagation vers le entre de la Terre. En indie etpréédant la profondeur de la disontinuité (notée d dans la table 1.1E), le symbole ∨ marque uneré�exion au dessus de la disontinuité. Pour les ré�exions au-dessous des disontinuités, nousn'utilisons pas de symbole. Des exemples de notations pour diverses phases sismiques sont fournisdans la table 1.1E.Certaines phases sismiques subissent un grand nombre de ré�exions, que e soit en surfae, à la li-mite noyau-manteau ou aux autres disontinuités du manteau. Notre système de notation onsistant àagglutiner des lettres orrespondant à des portions de trajets peut dans e as s'avérer lourd à mani-puler. Pour les réverbérations ScS par exemple (voir le texte), on préferera la notation de Revenaughet Jordan (1991a). Phases Prinipales P , PcP , PP , PPP , PKP ,
S, ScS, SS, SSS, PS, SP , et...Ré�éhies en surfae�té soure {pP , pS, sS, sP}sourceRé�éhies sous PdP , SdS, ScSdScS, et ...Ré�éhies sur S∨ds, S∨dsScS, et...Converties �té reepteur Pds, Sdp, et...TAB. 1.1E - Exemples de notations pour des phases sismiques prinipales, ré�éhies du �té de lasoure, onverties, ré�éhies au-dessous et au-dessus d'une disontinuité à la profondeur d.

Parmi les phases ommunément utilisées pour l'étude de la profondeur des disontinui-tés, on peut iter : les réverbérations ScS (Revenaugh et Jordan, 1987; Revenaugh et Jordan,1991a), les préurseurs8 de phases P ′P ′9 (Engdahl et Flinn, 1969; Benz et Vidale, 1993), les8On appelle �préurseurs� d'une phase X les phases possédant un trajet sensiblement similaire mais détetéesavant l'arrivée de la phase X sur les sismogrammes.9P ′ est une phase P ayant une partie de sa propagation dans le noyau externe liquide de la Terre. Sadénomination plus générale est PKP (voir l'enart 1.1).



1.1. LES DIFFÉRENTES APPROCHES UTILISÉES 21préurseurs de phases SS (Shearer, 1991; Shearer, 1993) et PP (Flanagan et Shearer, 1999),et les phases onverties ou ré�éhies sur les disontinuités au voisinage de la soure ou desréepteurs (Vinnik, 1977; Faber et Muller, 1980; Flanagan et Shearer, 1998a; Tibi et Wiens,2005). Avant, de s'interesser aux propriétés de es phases sismiques, le leteur pourra étudierdans l'enart 1.1 le système de notation que nous utilisons pour les nommer.Réverbérations de phases ScSLa méthode des réverbérations ScS a été appliquée de manière intensive à l'étude desdisontinuités du manteau supérieur par Revenaugh et Jordan (1991a,b,). La surfae libre etla limite noyau-manteau sont des ré�eteurs presque parfaits pour les ondes SH, qui peuventse ré�éhir à multiples reprises entre es deux disontinuités. On parle alors de réverbérations
ScSn d'ordres multiples n, où n est le nombre de ré�exion à la limite noyau-manteau. Lesphases sismiques orrespondantes sont visibles sur les sismogrammes jusqu'à une heure aprèsle délenhement du séisme. En plus des ré�exions à la limite noyau-manteau ou à la surfaelibre, des ré�exions supplémentaires peuvent se produire aux interfaes du manteau. Reve-naugh et Jordan (1991a) propose la notation (ScSn, Sd±S) pour la famille de rais dont letrajet est la somme de nScS réverbérations plus les trajets additionnels ré�éhis à l'interfaesituée à la profondeur d. Les signes + ou − marquent des ré�exions sur ou sous la disontinuitérespetivement. Les observations de temps d'arrivées de es phases (ScSn, Sd±S) ombinéesave les observations de temps d'arrivées des réverbérations prinipales ScSn′ de même ordreou d'ordre supérieur n′ permettent de ontraindre la profondeur des disontinuités. Les ré-�exions qui se produisent sous les disontinuités arrivent en préurseurs de la réverbération
ScS de même ordre (exemple sur la �gure 1.2a). Lorsque es ré�exions se produisent au des-sus des disontinuités elles arrivent postérieurement à la réverbération ScS de même ordre(exemples sur les �gures 1.2b et 1.2). Les réverbérations ScS peuvent avoir des trajets trèslong (jusqu'à 25000 km pour une réverbération d'ordre 4, ScS4) et sont observées à peu près àtoutes les distanes épientrales. Ces ondes sont généralement observées sur les sismogrammesaux périodes supérieures à 20 s.Le prinipal inonvénient de e type d'étude provient de l'interprétation des temps detrajet des phases réverbérées. L'interprétation est en e�et ambiguë dans la mesure où il existedes symétries de ré�exions dans une même famille de réverbérations. Nous en présentons unexemple sur les �gures 1.2b et 1.2. Il est dans e as impossible de déterminer si la topogra-phie de la disontinuité qui a�ete les temps d'arrivées des réverbérations ScS est loaliséedu �té de la soure ou bien du �té du réepteur. C'est pourquoi les résidus10 de temps detrajets sont généralement assoiés à un �ouloir� le long du grand erle épientre-station.Préurseurs de phases P ′P ′Les phases P ′P ′ sont des phases PKPPKP , traversant le manteau puis le noyau10Dans e as, le résidu est le temps de propagation de la réverbération (ScSn, Sd±S) par rapport à eluide la réverbération ScSn′.
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Fig. 1.2: Rais de réverbérations multiples ScS. Les soures sismiques sont symbolisées par desétoiles et les réepteurs par des triangles. On représente sur haune des oupes la surfae, lalimite noyau-manteau et la disontinunité à 660 km de profondeur. (a) Réverbération d'ordre2 se ré�éhissant sous la disontinuité à 660 km de profondeur. En utilisant la notation deRevenaugh et Jordan (1991a), elle orrespond à la phase (ScS2, S660−S). Nous la notonsii ScS660ScS (voir enart 1.1). Celle-i arrive en préurseur de la réverbération multipled'ordre 2 ScS2. (b) Réverbération d'ordre 1 ré�éhie sur la disontinuité à 660 km de profon-deur du �té de la soure. Elle orrespond à la phase (ScS, S660+S) (Revenaugh et Jordan,1991a). Nous la notons ii S∨660sScS. La notation indiielle ∨ indique une ré�exion surla disontinuité (voir la table 2.1E dans l'enart 1.1). () Réverbération d'ordre 1 ré�éhiesur la disontinuité à 660 km de profondeur du �té du réepteur et notée ScSS∨660s (voirenart 1.1).



1.1. LES DIFFÉRENTES APPROCHES UTILISÉES 23sous la soure, se ré�éhissant à la surfae libre à mi-hemin entre la soure et le réepteur,puis émergeant au réepteur après avoir de nouveau traversé le manteau et le noyau. Ellessont généralement observées entre 55◦ et 80◦ de distane épientrale. Une partie de l'énergiede es phases peut se ré�éhir aux disontinuités du manteau sous le point de ré�exion ensurfae (�gure 1.3a). Ces ré�exions apparaissent don en préurseurs des phases P ′P ′ sur lessismogrammes.
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Fig. 1.3: Rais des phases disutées dans le texte. Les soures sismiques sont symbolisées par desétoiles et les réepteurs par des triangles. Sur la oupe (a) sont représentés la surfae, le noyauet la disontinunité à 660 km de profondeur. Sur les oupes (b) et (), seules la surfae et ladisontinuité à 660 km de profondeur sont représentées. (a) Trajet d'une phase préurseur de
P ′P ′, ré�éhie sous la disontinuité à 660 km de profondeur. (b) Trajets de phases préurseursde phases PP et SS. () Trajets de phases Ps et Sp onverties à la disontinuité à 660 kmde profondeur du �té du réepteur.Adams (1968) et Engdahl et Flinn (1969) ont mentionné assez t�t des observationsde préurseurs de phases P ′P ′. Ces phases sont analysées à haute fréquene, autour de 1 Hz.Du fait de leur ontenu haute fréquene, elles ne peuvent être ré�éhies que par des gradientsde vitesses abrupts dans le manteau. C'est pourquoi es phases sismiques sont régulièrementutilisées pour estimer l'épaisseur des disontinuités de la zone de transition (Engdahl et Flinn,1969; Benz et Vidale, 1993; Xu et al., 2003). Whitomb (1973), King et Cleary (1974), etHaddon et al. (1977) ont montré que si l'existene de ré�exions P ′P ′ sous la disontinuité à660 km de profondeur ne pouvait être mise en doute, l'existene de ré�exions haute fréquenesous des disontinuités plus super�ielles du manteau est plus disutable. Ils ont montré queles préurseurs de phases P ′P ′ pouvaient également être expliqués par de l'énergie di�ra-



24 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONStée dans le manteau supérieur sous le réepteur, au voisinage de la ouhe D�, ou bien auxaustiques près du point de rebond. Cependant, dans une étude plus réente, Xu et al. (2003)mettent lairement en évidene des phases sismiques qui orrespondraient à des ré�exions sousla disontinuité à 410 km de profondeur.Préurseurs de phases PP et SSLes phases préurseurs de PP et SS sont ré�éhies sous les disontinuités du manteau àmi-hemin entre les soures sismiques et les stations sismologiques (�gure 1.3b). Leur temps depropagation peuvent être omparés à eux de leur phases prinipales, PP et SS, a�n d'estimerla profondeur des disontinuités sous le point de rebond. Les sismogrammes sont généralementanalysés à longues périodes (> 15 s), entre 80 et 140◦ de distane épientrale pour les phases
PP , et 100 et 160◦ pour les phases SS. La sommation de es enregistrements longues périodesdonne des observations robustes de phases ré�éhies sous les disontinuités du manteau.Estabrook et Kind (1996) et Flanagan et Shearer (1999), ne détetent pas de ré�exions
PP sous la disontinuité à 660 km de profondeur. Lorsqu'elle existe, la signature de ettedisontinuité à partir des données de préurseurs de PP est en général omplexe, suggérantl'existene de gradients d'impédanes11 soit simples, soit multiples, soit indétetables dansertaines régions du monde (Deuss et al., 2006).Les données de préurseurs de SS apportent les meilleures ontraintes sur la strutureà grande éhelle des deux disontinuités à 410 et 660 km de profondeur. Ces données sontnombreuses et permettent d'éhantillonner des régions de la Terre où les stations et les souressismiques sont peu nombreuses voire inexistantes. Plusieurs études réentes de la topographiedes disontinuités de la zone de transition à partir de es jeux de données ont été publiées parFlanagan et Shearer (1998b), Gu et al. (1998, 2003), Gu et Dziewonski (2002) et Houser et al.(2008).La résolution latérale au point de rebond des préurseurs de SS est donnée par lapremière zone de Fresnel, une région d'environ 15◦ par 15◦ en latitude et longitude pour unepériode dominante de 15 s (Shearer, 1991). Il a été suggéré que les variations de topographieà petite éhelle pouvaient biaiser les artes de la profondeur des disontinuités à plus grandeéhelle obtenues par es phases préurseurs. Cei est du en partiulier à la sensibilité omplexede e type de donnée à des strutures parfois éloignées du point de rebond (Neele et al., 1997;Neele et de Regt, 1999; Chaljub et Tarantola, 1997; Zhao et Chevrot, 2003; Dahlen, 2005).L'étude de Shearer et al. (1999) semble ependant indiquer que les artes de la topographie àgrandes éhelle des disontinuités seraient peu sensibles aux variations de topographie à trèsourte longueur d'onde.A e jour, les préurseurs de SS sont les seules données qui permettent de artogra-phier à l'éhelle de la Terre entière la topographie à grande longueur d'onde des disontinuités.Une résolution plus �ne de la topographie des disontinuités du manteau peut être obtenue àpartir de l'observation de ré�exions ou de onversions d'ondes aux interfaes présentes dans11L'impédane est le produit de la densité des rohes par la vitesse des ondes.



1.1. LES DIFFÉRENTES APPROCHES UTILISÉES 25la struture du manteau sous les soures ou les stations sismologiques.Ondes onverties et ré�éhies du �té de la soureLes enregistrements au voisinage de la soure de séismes profonds dans les zones desubdution permettent d'étudier loalement, mais ave une bonne résolution latérale, les dis-ontinuités situées aux abords des zones de subdution (Flanagan et Shearer, 1998a; Tibi etWiens, 2005). Les phases utilisées sont de plusieurs types : des onversions d'ondes S en P auxdisontinuités au dessus de la soure, des phases S ré�éhies en P aux disontinuités sous lasoure sismique, et des ré�exions en P au-dessus des disontinuités sous la soure sismique. La�gure 1.4 donne diverses on�gurations de phases onverties et ré�éhies aux disontinuitésde la zone de transition du �té de la soure. Les résultats obtenus dépendent beauoup des

Fig. 1.4: Exemples de phases générées par un séisme de subdution, se onvertissant et seré�éhissant aux disontinuités de la zone de transition au voisinage de la soure. Les phases
P660p et S660p sont les phases ré�éhies et onverties sous la soure à la disontinuité à660 km de profondeur. Ave nos notations (Enart 1.1), elles s'ériraient plut�t P∨660pet S∨660p. Les phases s410P sont des phases onverties sur la disontinuité à 410 km deprofondeur au dessus de la soure. D'après Tibi et Wiens (2005).modèles de vitesse utilisés pour onvertir les temps observés en profondeur, d'autant plus quela struture super�ielle au voisinage des plaques plongeantes est souvent très omplexe. Il enrésulte des inertitudes importantes sur la loalisation en profondeur des disontinuités.Ondes onverties du �té du réepteurLes onversions d'ondes dans la struture sous les réepteurs fournissent des estimationsde la profondeur des disontinuités sous les stations sismologiques (�gure 1.3). Les premièresobservations de onversions d'ondes P en ondes S aux disontinuités de la zone de transition



26 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSsituées sous les réepteurs ont été obtenues par Vinnik (1977) pour des séismes enregistrésà des distanes télésismiques. Faber et Muller (1980) ont mis en évidene des onversionsd'ondes S en P.Ces ondes onverties éhantillonnent la struture de la zone de transition dans un rayonde quelques entaines de kilomètres autour des stations. Elles sont généralement analyséesentre 35 et 95◦ pour les phases Pds et 80 et 100◦ pour les phases Sdp (d est la profondeur del'interfae de onversion). Les jeux de données de Pds ont permis la onstitution de artes deplus en plus omplètes de la topographie des disontinuités de la zone de transition à l'éhelle dela Terre entière (Stammler et Kind, 1992; Chevrot et al., 1999; Lawrene et Shearer, 2006b). Cen'est que plus réemment que l'analyse des onversions Sdp a été utilisée pour des études à plusgrande éhelle (Vinnik et Farra, 2007). L'observation des ondes Sdp est en e�et plus di�ileà ause des interférenes d'autres phases sismiques dans la gamme de distanes épientralesanalysée (Wilson et al., 2006). L'apport des phases Sdp pour l'étude de la disontinuité à 660km de profondeur est par ailleurs limité, la plage de distanes épientrales utilisable étantrelativement étroite, entre 95 et 105◦.Lorsque les stations sont régulièrement disposées ave des distanes inter-stations del'ordre de quelques dizaines de kilomètres, il est possible d'utiliser les jeux de données d'ondesonverties pour résoudre la topographie à petite éhelle des disontinuités (Dueker et Sheehan,1997). Pour la détetion des ondes onverties aux disontinuités de la zone de transition, lessismogrammes sont généralement analysés ave des périodes pouvant varier entre 1 s et 15 s.Cette large gamme de périodes a permis notamment des études de l'épaisseur des disontinui-tés (van der Meijde et al., 2003; Andrews et Deuss, 2008). L'information sur la struture desdisontinuités de la zone de transition reste ependant limitée aux zones ontinentales où lamajorité des stations sismologiques sont installées.Dans le tableau page i-dessous, nous réapitulons les aratéristiques propres à haqueméthode d'observation disutée préédemment.Phase sismique T (s) ∆ (◦) Zone de Fresnel (km) Pos.
ScS > 20 s 0-360 > 500 km [1] g..
P ′P ′ ∼1 s 55-80 p.r.
SS > 15 s 100-160 ∼1500 km [2] p.r.
PP > 15 s 80-140 ∼1500 km [2] p.r.
Ps 1-15 s 35-95 ∼100 km [3] re.
Sp 1-15 s 80-100 ∼400 km [3] re.

{pP , sP , Ps, sP}source 25 s < 20 ∼200 km [4] subd.Tab. 1.1: Caratéristiques des prinipales phases sismiques utilisées pour l'étude des dison-tinuités de la zone de transition. T : gamme de périodes des signaux. ∆ : gamme de distanesépientrales utilisée. Zone de Fresnel : extension latérale (rayon) de la zone de Fresnel dansla zone de transition. Référenes assoiées, [1] Katzman et al. (1998), [2] Shearer (1991), [3]Wittlinger et Farra (2007), Cerveny (2001), [4] Flanagan et Shearer (1998a). Pos. : positiongéographique du maximum de sensibilité des temps d'arrivées à la topographie des disontinui-tés (g..=grand erle, p.r.=point de ré�exion, re.=réepteur, subd.=subdution).



1.1. LES DIFFÉRENTES APPROCHES UTILISÉES 27Idéalement, une étude omplète de la struture de la zone de transition devrait tirerpartie des qualités de haune de es méthodes. Les onversions et ré�exions générées par lesséismes de subdution donneraient des artes à haute résolution de la topographie des dison-tinuités au voisinage des zones de subdution. Les réverbérations ScS serviraient à ontraindreles vitesses des ondes S et la topographie des disontinuités le long de grands erles entreépientres et stations (Katzman et al., 1998). Les préurseurs de phases P ′P ′ ontraindraientl'épaisseur des disontinuités. Les onversions d'ondes ontraindraient leur profondeur sous lesstations sismologiques, essentiellement en zone ontinentale, et les préurseurs de phases PPet SS leur profondeur à mi-hemin entre les soures sismiques et les stations sismologiques,e qui permettrait de ouvrir les vastes régions oéaniques.Les études ombinant plusieurs observations de phases ré�éhies et/ou onverties auxdisontinuités de la zone de transition sont à e jour enore peu nombreuses même si ellestendent à se développer. Ces travaux omparent généralement les résultats obtenus indépen-damment pour haque jeux de données (Flanagan et Shearer, 1999; Chevrot et al., 1999; Liet al., 2003; Suetsugu et al., 2004; Lawrene et Shearer, 2006b; Wittlinger et Farra, 2007). Lestravaux ombinant di�érentes observations sismiques à l'éhelle du globe dans une inversionjointe pour la topographie des disontinuités sont rares. On peut iter la tentative de Cham-bers et al. (2005) pour la topographie de la disontinuité à 410 km de profondeur à partir dejeux de données de préurseurs de phases PP et SS. Lawrene et Shearer (2006a) ont généréde leur �té des modèles sismologiques en modélisant simultanément des formes d'ondes depréurseurs PP et SS, d'ondes onverties sous les réepteurs Pds et de leur multiples en P.Cette étude n'apporte ependant pas de ontraintes sur les variations latérales de la struturede la zone de transition. Elle se limite à aratériser la struture moyenne sur l'ensemble dela Terre.Notre objetif prinipal est de artographier la profondeur des deux disontinuitésmajeures de la zone de transition à l'éhelle de la Terre entière. Il est ependant impossible deonstruire des jeux de données pour haune des phases disutées préédemment. Nous avonsdon hoisi d'utiliser les phases fournissant les observations les plus robustes pour les deuxdisontinuités majeures de la zone de transition. L'éhantillonnage de la struture à grandeéhelle et la résolution sont également des ritères déterminants pour le hoix des tehniquesd'observation.Nous avons éarté les tehniques suivantes :� les tripliations de phases P et S, ar elle fournissent une mauvaise résolution de laprofondeur des disontinuités.� les données de réverbérations ScS, ar elles sont peu nombreuses et ne permettentpas de bien loaliser les disontinuités le long du grand erle épientre-station.� les préurseurs de phases P ′P ′, ar ils sont trop hautes fréquenes pour obtenir desobservations systématiques des disontinuités.� les onversions et ré�exions près des séismes de subdution, ar l'information estrestreinte au strit voisinage des zones de subdution. Leur utilisation est don peuadaptée à une étude à l'éhelle du globe.



28 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSParmi les tehniques d'observation restantes, il reste les onversions d'ondes sous lesréepteurs et les phases préurseurs de PP et SS. Les onversions d'ondes sous les réepteursfournissent une bonne ouverture des régions ontinentales. Les ompliations dans le trai-tement des phases Sdp (gamme de distanes épientrales restreinte et interférenes d'autresphases sismiques) font que les observations de Pds sont dé�nitivement les plus robustes.L'utilisation des phases préurseurs permet de ompléter la ouverture en points de mesureen l'étendant aux régions oéaniques. La omplexité des observations de phases P660P initeependant à privilégier les phases préurseurs de SS pour l'étude des disontinuités à l'éhelledu globe.Dans la suite, nous onstruisons des artes de la profondeur des disontinuités majeuresde la zone de transition à partir des phases onverties Pds et des préurseurs de phases SS. Cetravail pro�te de l'aroissement onsidérable du nombre de stations sismologiques au oursde es dernières déennies et de la mise à disposition des données en temps quasi-réel. La suitede e hapitre présente les grandes étapes du traitement des données néessaire pour extrairedes sismogrammes bruts l'information onernant la profondeur des disontinuités de la zonede transition.1.2 MéthodeLa partie du signal sismologique assoiée à la propagation des ondes de volume sur lessismogrammes peut être dérite de la manière suivante :
s(t) = e(t) ∗ i(t) ∗ r(t) (1.1)Le sismogramme s(t) peut être représenté par la onvolution (∗ symbolise le produit de onvo-lution) entre un signal soure e(t), la réponse instrumentale i(t) de la station sismologique etla réponse impulsionnelle r(t) assoiée à la struture du globe le long du rai.Les réponses i(t) des instruments sont disponibles via les sites internet des di�érentesinstitutions qui entralisent et distribuent les données sismologiques. Le terme soure e(t) del'équation 1.1 dépend de la nature de la soure sismique. Dans notre travail, nous utilisons lesséismes omme soures sismiques passives. La soure e(t) varie en fontion du séisme et unepartie importante du traitement onsiste à s'a�ranhir de ette diversité. La réponse impul-sionnelle r(t) tient ompte des ré�exions et transmissions des ondes sismiques aux di�érentesinterfaes le long du rai. Elle tient ompte également de l'atténuation anélastique des ondessismiques lors de leur propagation. Même s'il a été montré que l'atténuation anélastique pou-vait avoir une in�uene signi�ative sur r(t) (e.g. Liu, 2003), nous négligeons omme dansbeauoup d'autres études des disontinuités de la zone de transition son e�et dans la suite.Dans e as, r(t) aratérise uniquement la propagation élastique des ondes sismiques.



1.2. MÉTHODE 29Les amplitudes de vibration résultant des ré�exions et/ou transmission12 aux dison-tinuités dépendent des ontrastes de paramètres élastiques et des angles d'inidenes auxdisontinuités (e.g. Aki et Rihards, 1980). Les rapports d'amplitudes entre l'onde inidenteet les ondes transmises/ré�éhies peuvent être dérits mathématiquement par des oe�ientsde transmission/ré�exion en amplitudes Rij (e.g. Aki et Rihards, 1980). L'indie i symboliseune interfae quelonque parmi les nj renontrées lors de la propagation de la phase sismique
j. Les disontinuités sismiques suseptibles de fournir des ontrastes d'impédanes su�sam-ments forts (et des valeurs de oe�ients Rij non négligeables) sont peu nombreuses. Pour lemanteau, nous pouvons iter les disontinuités de Mohorovi£i¢ et de la zone de transition à 410et 660 km de profondeurs. Lors de sa propagation, la phase sismique j subit une suession detransmissions/ré�exions à haune des nj interfaes. Son amplitude initiale est don pondéréepar un oe�ient rj qui est le produit des nj oe�ients de transmission/ré�exion Rij :

rj =

nj
∏

i=1

Rij (1.2)La réponse impulsionnelle13 r(t) prend en ompte toutes les phases ré�ehies et transmisesdans la struture de la Terre. Si Nphase est le nombre de phases ré�ehies/transmises, r(t)s'érit :
r(t) =

Nphase
∑

j=1

rj · δ(t − tj) (1.3)où δ est la fontion de Dira, tj est le temps de propagation de haune des phases et rj leoe�ient donné par la relation 1.2.Les temps de propagations tj peuvent être alulés par traé de rais dans des modèlesà symétrie sphérique. Cette tehnique est dérite en détail dans l'annexe A de e manusrit.Pour le alul des oe�ients de transmission/ré�exion Rij aux disontinuités individuelles,le leteur pourra se reporter à Aki et Rihards (1980). Il existe des algorithmes plus ou moinssophistiqués pour le alul des oe�ients rj ar il s'agit de tenir ompte de la géométriede propagation des phases sismiques. On itera par exemple l'algorithme WKBJ (Chapman,1978) basé sur la théorie des rais ou la méthode de ré�etivité (Fuhs et Muller, 1971).Dans la suite de e travail, nous nous intéressons en partiulier à deux types de phasessismiques, les onversions d'ondes P en ondes S aux disontinuités sous les stations sismo-logiques (Pds) et les ondes S ré�éhies sous les disontinuités à mi-hemin entre la souresismique et la station sismologique (SdS).12Nous inluons les onversions de modes de vibrations dans les ré�exions et les transmissions.13Nous l'appellerons sans distintion dans la suite �pro�l de ré�etivité� ou �ré�etivité�.



30 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONS1.2.1 Conversions d'ondes P en S sous les réepteursUne onde P qui renontre une interfae entre deux milieux d'impédanes di�érentesgénère : une onde P transmise (ou P direte), une onde onvertie en SV, une onde P ré�éhieet une onde SV ré�éhie. Dans le as où l'interfae est horizontale et le milieu isotrope, auuneonde SH n'est générée lors de la onversion.Si nous supposons une seule interfae à une profondeur d sous le réepteur, le signalsismologique enregistré en surfae après l'arrivée de l'onde P est omposé par :� les ré�exions multiples de l'onde P, la première étant la phase PP∨dp.� l'onde P onvertie en S à la disontinuité, notée Pds.� les phases multiples onverties se terminant en S. Parmi elles, les phases PP∨ds et
PS∨ds ont généralement une énergie signi�ative. La notation indiielle ∨ indiquedes ré�exion au-dessus de l'interfae d (voir l'enart 1.1).� les phases assoiées à des réverbérations dans la struture du �té de la soure etarrivant peu de temps après l'onde P direte.Les trajets des rais assoiés aux ré�exions/onversions multiples au Moho sont par exempleillustrés sur la �gure 1.5.
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1.2. MÉTHODE 31de signal après l'arrivée de l'onde P sur les omposantes P (�gure 1.6) et Sv (�gure 1.7). Lessismogrammes ont été alulés à partir d'une méthode de ré�etivité (Fuhs et Muller, 1971)pour un même séisme à 10 km de profondeur et des stations réparties tous les 1◦ de distaneépientrale le long d'un même azimut. Ils sont alignés sur les temps d'arrivées de l'onde P.Les phases sismiques prinipales modélisées sur les omposantes P (�gure 1.6) sont l'onde P,les phases PcP et PP , un préurseur de la phase PP ré�éhi sous la disontinuité à 660 kmde profondeur (P660P ) et une onde P qui a une ré�exion supplémentaire sur la disontinuitéà 660 km de profondeur (PP∨660p). Le modèle de Terre PREM14 (Dziewonski et Anderson,1981) possède une disontinuité de premier ordre à 220 km de profondeur. Son ontraste devitesse est plus important que elui de la disontinuité à 660 km. Cette disontinuité est àl'origine des phases P220P et PP∨220P .
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32 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONS410 et 660 km de profondeur respetivement. Les multiples du Moho PP∨ms et PS∨ms (voir�gure 1.5) apparaissent également vers 10 et 13 s après l'arrivée de l'onde P. On remarque quel'amplitude des phases onverties diminue ave la distane épientrale. On peut expliquer ettediminution d'amplitude en examinant les oe�ients de transmission P-S aux disontinuités.
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34 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSenregistré sur la omposante vertiale. Ce signal est assoié à l'onde P et sa oda. En déon-voluant la omposante radiale par e signal, il est possible d'estimer des fontions réepteurradiales où les ondes se propageant ave une polarisation en SV sont mises en évidene. Laprojetion des omposantes vertiales (Z), Nord-Sud (N) et Est-Ouest (E) des enregistrementsur les axes vertial (Z), radial (R) et transverse (T) a ependant le défaut de laisser de l'éner-gie de vibration en P sur la omposante radiale. C'est pourquoi nous préférons projeter lesomposantes ZNE selon les axes de vibration en P, SV et SH. Dans e as, la omposante Psert d'approximation au signal e(t) ∗ i(t). La déonvolution de la omposante SV par le signalsur la omposante P permet d'extraire les oe�ients de transmission r(t) des ondes P seonvertissant en S.Il existe un ertain nombre de tehniques permettant de réaliser ette déonvolution.Les plus utilisées sont : la division dans le domaine fréquentiel (Langston, 1979; Ammon, 1991),la déonvolution dans le domaine temporel ave estimation par les moindres arrés (Gurrolaet al., 1995), la déonvolution itérative dans le domaine temporel (Ligorrìa et Ammon, 1999) etl'estimation de fontions réepteur par �multitaper frequeny domain ross-orrelation� (Parket Levin, 2000). Les performanes de haune des méthodes de déonvolution dépendent deleur stabilité numérique. Dans haune de es méthodes, le hoix de la valeur des paramètresservant à la stabilisation de la déonvolution est soumis à un ertain degré de subjetivité. Onpourra trouver une disussion omparative des algorithmes, inluant le hoix des paramètres etl'appliation sur des données synthétiques ou réelles dans les artiles de Park et Levin (2000),Hel�rih (2006) et Shibutani et al. (2008).Vergne (2002) ompare les déonvolutions dans le domaine spetral (Langston, 1979),dans le domaine temporel (Gurrola et al., 1995) et itérative dans le domaine temporel (Ligorrìaet Ammon, 1999). La déonvolution dans le domaine fréquentiel est très sensible au ontenuspetral des données. Elle fait apparaître des lobes seondaires arti�iels16 sur les fontionsréepteur. La déonvolution en domaine temporel (Gurrola et al., 1995) réduit l'amplitudede et artefat sans toutefois le faire disparaître omplètement. Vergne (2002) montre quela déonvolution itérative, qui est beauoup moins sensible au ontenu spetral des données,n'introduit pas e type d'artefats sur les fontions réepteur. Un désavantage de la méthodede Park et Levin (2000) est que seules les dix premières seondes de signal sont utilisablessur les fontions réepteur estimées par �multitaper frequeny domain ross-orrelation�. Ceiempêhe leur utilisation pour l'étude de la struture de la zone de transition où les phasesintéressantes arrivent 40 s après l'onde P direte. De réents développements méthodologiques(Hel�rih, 2006; Shibutani et al., 2008) ont ependant permis de pallier à e problème.Guidé par les observations de Vergne (2002), nous avons appliqué la déonvolution ité-rative dans le domaine temporel. La desription théorique de ette proédure de déonvolutionainsi que son appliation à des données réelles est présentée en annexe C. Nous imposonsl'arrêt du proessus itératif à 50 itérations. Les tests (annexe C) montrent qu'aux périodesoù nous travaillons (> 10 s, voir la partie 1.2.1 de e hapitre) e nombre d'itérations permetd'expliquer la majeure partie du signal sur la omposante SV.16Pour un signal possédant une bande passante limitée, l'ensemble des opérations e�etuées lors de la dé-onvolution en domaine spetral introduit de l'aausalité.



1.2. MÉTHODE 35Dans les parties suivantes, nous disutons la proédure suivie pour onstruire notrebase de données d'ondes onverties. Nous dérivons la séquene de traitement appliquée pourextraire des sismogrammes bruts l'information sur les temps d'arrivées des phases onverties.Séletion des donnéesLes données que nous utilisons sont des sismogrammes trois-omposantes enregistrésaux stations de huit réseaux large-bande permanents globaux et régionaux (�gure 1.9) etréupérés à partir du site internet du onsortium IRIS17. A partir du atalogue de sismiitédu NEIC18, nous avons séletionné les séismes de magnitudes supérieures à 6, enregistrés entre1986 et 2006 (�gure 1.10), sans distintion de profondeurs. Les distanes épientrales les plus

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

G
IU

II
GE

GT
CN

CD
PSFig. 1.9: Distribution des stations sismologiques trois-omposantes utilisées dans ette étude.Les réseaux permanents sont G : Geosope, IU : IRIS-USGS, II : IRIS-IDA, GE : Geofon,GT : Global Telemetered Seismograph Network, CN : Canadian Seimi Network, CD : ChinaDigital Seismograph Network, PS : PACIFIC21.appropriées pour observer les ondes onverties aux disontinuités de la zone de transition sont17Le entre de données Inorporated Researh Institutions for Seismology est hargé de entraliser et dis-tribuer les données sismologiques enregistrées à plus d'une entaine de réseaux sismologiques permanents ettemporaires déployés à travers le monde.18Le National Earthquake Information Center met à jour de manière journalière une base de données donnantla loalisation, la magnitude, et plus généralement les paramètres à la soure de tous les séismes signi�atifsayant lieu dans le monde entier.



36 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSomprises entre 40 et 95◦. On évite ainsi les interférenes d'ondes sismiques PP aux distanesinférieures à 40◦ (�gure 1.7). On évite également des possibles distorsions de la forme desondes P aux distanes supérieures à 95◦ assoiées aux fortes hétérogénéités présentes à lalimite noyau-manteau.
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profondeur des evenements (km)Fig. 1.10: Distribution des soures sismiques utilisées dans ette étude. Les séismes profonds(> 350 km), dans les zones de subdution sont indiqués par des disques gris. Les séismes deprofondeur inférieure à 350 km sont indiqués par des points noirs.Traitement des donnéesAvant de proéder à la déonvolution, nous appliquons aux données une séquene detraitement destinée à :� Améliorer le rapport signal sur bruit en éliminant en partiulier la ontaminationpar le bruit d'origine mirosismique (∼ 0.2 Hz). La gamme de fréquenes hoisiepour le �ltrage doit également assurer une bonne sensibilité des ondes aux gradientsde vitesse que nous désirons déteter (voir l'annexe C dédiée à la résolution). Nousavons �nalement hoisi un �ltre butterworth de bande passante omprise entre 10s et 25 s de période. Ce �ltre donne des observations robustes des onversions auxdisontinuités de la zone de transition, y ompris aux stations loalisées en domaineoéanique où le niveau de bruit est souvent très important.� Favoriser la détetion des ondes onverties sur la omposante SV. Nous projetonspour ela les enregistrements dans le repère P-SV-SH. Pour trouver les meilleursangles d'inidene et les bons azimuts d'arrivées des ondes P, nous appliquons la



1.2. MÉTHODE 37méthode de la déomposition en valeurs singulières des matries de ovariane dessignaux. Le veteur propre assoié à la plus grande valeur propre donne la diretiond'arrivée du maximum d'énergie. Nous trouvons parfois des di�érenes entre bak-azimuts théoriques et observés supérieures à 30◦. Nous préférons alors utiliser poures données le bak-azimut théorique. Ces larges di�érenes sont souvent assoiées àla présene de bruit qui vient interférer ave l'arrivée de l'onde P.� Séletionner les enregistrements ayant les meilleurs rapports signal sur bruit. Le rap-port signal sur bruit est alulé à partir du rapport de l'amplitude maximale de l'ondeP et de la moyenne des valeurs �rms�19 du signal sur les omposantes SV et SH. Lemaximum du signal est mesuré en amplitude absolue sur une fenêtre débutant 5 savant et terminant 25 s après le temps d'arrivée théorique de l'onde P. Les valeurs�rms� du bruit sont alulées sur toute la durée des omposantes. Nous rejetons lesdonnées dont le rapport signal sur bruit est inférieur à une valeur de 5.Le proessus de déonvolution est sensible à la présene de bruit sur les enregistrements.Dans e as, l'instabilité de la déonvolution introduit des osillations sur les fontions réep-teur. C'est pourquoi nous appliquons des ritères de séletion supplémentaires aux fontionsréepteur alulées.� Nous rejetons les fontions réepteur qui présentent des amplitudes anormalementélevées avant l'arrivée de l'onde P.� Sur une fenêtre de 25 à 90 s après l'arrivée de l'onde P, nous rejetons les fontionsréepteur présentant des amplitudes supérieures à 20% de l'amplitude de l'onde P.� Nous avons pu véri�er visuellement que le signal des onversions aux disontinuités à410 et 660 km de profondeurs est ohérent sur une majorité de fontions réepteur àhaque station simologique. L'absene de e signal sur quelques fontions réepteurindividuelles peut orrespondre à une réalité struturale (l'absene de disontinuitédans la zone géographique éhantillonnée par les rais des ondes P). Elle peut éga-lement être due à la présene de bruit sur les sismogrammes qui rend ine�ae laproédure de déonvolution. L'objetif de notre étude étant d'obtenir des observa-tions les plus robustes possibles des disontinuités, nous avons hoisi de rejeter lesfontions réepteur qui ne présentent pas de signal assoié aux onversions. En pra-tique, nous éliminons les données qui ne possédent pas de pis positifs dans desfenêtres de ±7 s autour des temps d'arrivée théoriques des ondes onverties.Nous obtenons à l'issue de ette séquene de traitement un total de 26300 fontionsréepteur distribuées sur 167 stations sismologiques, soit environ 157 fontions réepteur parstation. Cette moyenne n'a ependant pas de réelle signi�ation ar la distribution du nombrede données obtenu à haque station est hétérogène (voir dans la partie 1.2.3 de e hapitre).19rms : de l'anglais �root mean square�, orrespond à la raine arrée de la moyenne des amplitudes deséhantillons préalablement élevées au arré.



38 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSDans la partie suivante nous présentons la onstrution de notre base de données dephases préurseurs de SS. Comme nous l'avons expliqué dans la partie 1.1, es phases om-plètent e�aement les observations d'ondes onverties ar elles permettent d'étendre l'étudedes disontinuités du manteau sous les régions oéaniques.1.2.2 Préurseurs de phases SSLes ré�exions d'ondes S sous les disontinuités ont un trajet plus ourt que la phaseS ré�éhie à la surfae de la Terre (�gure 1.11). C'est pourquoi elles sont détetées avant lesphases SS sur les sismogrammes et sont quali�ées de phases �préurseurs�.
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Fig. 1.11: Géométrie des rais des phases préurseurs de SS. La limite noyau-manteau (CMB)et les disontinuités à 410 et 660-km sont représentées. La phase ré�éhie à la surfae est laphase SS. Les phases ré�éhies sous les disontinuités à 410 et 660-km de profondeur sont lesphases S410S et S660S.Leur observation fournit des informations sur la struture des disontinuités sous lepoint de ré�exion20, situé à mi-hemin entre l'épientre et la station. Comparée à la tehniqued'observation à partir des ondes onverties sous les stations, ette tehnique est don moinssensible à la distribution non régulière des soures sismiques et des stations sismologiques àtravers le monde. Il est don possible d'étendre l'étude de la zone de transition aux régionsoéaniques où peu de stations sismologiques sont installées.L'observation des phases préurseurs de SS se fait lassiquement sur les omposantestransverses des sismogrammes (e.g. Shearer, 1991), bien qu'elles soient observables égalementsur les omposantes radiales (voir l'enart 1.2). Les omposantes transverses enregistrentprinipalement les ondes se propageant en mode de vibration SH. Le oe�ient de ré�exiond'une onde SH se ré�éhissant à la surfae libre (don pour une phase SS) est égal à 1 (e.g.Kennett, 1983). Par onséquent l'amplitude du hamp d'onde S inident est préservée lors dela ré�exion. Pour une onde SH se ré�éhissant à une interfae du manteau (une phase SdS), leoe�ient de ré�exion est di�érent de 1. Nous avons alulé es oe�ients pour des ré�exions20Appelé également point de rebond.
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Fig. 1.12: Coe�ients deré�exion en mode de vibra-tion SH, alulés en fon-tion de la distane épien-trale pour des ondes S ini-dentes au Moho et aux dis-ontinuités de la zone detransition. L'amplitude duhamp d'onde inident est�xée à 1. Ces oe�ientsorrespondent également àl'amplitude des phases pré-urseurs en pourentage del'amplitude de la phase SS(voir le texte pour les dé-tails).sous le Moho et sous les disontinuités à 410 et 660 km de profondeur (�gure 1.12). Seulement5% de l'amplitude du hamp d'onde inident est ré�éhie sous les deux disontinuités majeuresde la zone de transition. En supposant que les amplitudes des ondes S inidentes aux interfaesde la zone de transition et à la surfae libre sont les mêmes, les oe�ients de ré�exion repré-sentés sur la �gure 1.12 peuvent être interprétés omme les rapports d'amplitudes théoriquesentre les phases préurseurs SdS et la phase SS.Les phases préurseurs de SS ré�éhies sous les disontinuités à 220, 410 et 660-km sontdétetées sur les omposantes transverses environ 90, 160 et 230 s avant l'arrivée de la phase
SS (�gures 1.13a et 1.13b). D'autres phases sismiques viennent interférer ave le signal despréurseurs de SS. On remarque en partiulier les réverbérations de phases ScS (ScS220ScS,
ScS410ScS et ScS660ScS) et la phase S∨660sS aux distanes épientrales omprises entre100 et 120◦.Séletion des donnéesNous analysons des enregistrements longue-période aux stations trois-omposantes deneuf réseaux permanents. Les études de préurseurs de SS antérieures (Flanagan et Shea-rer, 1998b; Gu et al., 1998; Chambers et al., 2005; Shmerr et Garnero, 2006) utilisent desséismes de profondeurs inférieures à 75 km. Cette séletion partiulière est destinée à limiterles interférenes des phases ré�éhies sous la surfae du �té de la soure ave le signal despréurseurs de SS. Nous montrons un exemple de omposantes transverses synthétiques pourun évenement à 75 km de profondeur sur la �gure 1.14. Dans le modèle PREM (Dziewonskiet Anderson, 1981), les phases S∨660sS, S∨410sS et les phases ré�éhies sous la surfae du�té de la soure sS∨660sS et sS∨410sS (voir la nomenlature des phases sismiques dansl'enart 1.1) interfèrent ave le signal des préurseurs de SS jusqu'à 130◦ de distane épi-entrale (�gure 1.14a).



40 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSEnart 1.2Choix de la omposante pour la détetion des préurseurs de SSLes ré�exions d'ondes S sous les disontinuités de la zone de transition se produisent selon les deuxmodes de vibration, SV et SH. Les modes de vibrations SV se projettent prinipalement sur les ompo-santes radiales des stations sismologiques trois-omposantes. Leur détetion sur ette omposante esttoutefois di�ile du fait des interférenes possibles ave de l'énergie de onversion de mode de vibra-tion P en SV. La �gure 1.2E présente une série de omposantes radiales synthétiques pour un séismesuper�iel (haut) et les hodohrones théoriques de quelques phases identi�ées (bas). Les phases SKS,
SKKS, SKSP , PS, PPPS et PPPS sont des phases qui possèdent des amplitudes signi�ativeset une partie de leur propagation en P. La phase S660S ré�éhie sous la disontinuité à 660-km estlairement observée. Cependant, les phases S410S et S220S sont plus di�iles à déteter, sans doutebrouillées par de l'énergie de onversion de mode P en SV. Ces phases apparaissent plus lairementsur les omposantes transverses (�gure 1.13). De nombreuses études à partir de données réelles l'onton�rmé avant nous (e.g. Shearer, 1991), il est plus faile d'observer les phases préurseurs de SS surles omposantes transverses. C'est pourquoi nous travaillons nous aussi à partir de es omposantes.
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FIG. 1.2E - (haut) Composantes radiales synthétiques pour un séisme super�iel. (bas) Hodohronesde quelques phases identi�ées.
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(b)Fig. 1.13: (a) Composantes transverses synthétiques pour un évenement en surfae. (b) Ho-dohrones des di�érentes phases modélisées. Les phases S220S, S410S et S660S sont lespréurseurs de SS ré�éhis sous les disontinuités à 220, 400 et 670 km de profondeur dans lemodèle PREM (Dziewonski et Anderson, 1981). La phase ScSScS est une réverbération ScSd'ordre 2. Ses ré�exions sous les disontinuités donnent également des préurseurs ScS220ScS,
ScS410ScS et ScS660ScS. La phase S∨660sS est une onde S ave une réverbération supplé-mentaire au dessus de la disontinuité à 660-km.
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(b)Fig. 1.14: (a) Composantes synthétiques transverses alulées dans le modèle PREM (Dzie-wonski et Anderson, 1981) pour un évenement à 75 km de profondeur. (b) Hodohrones desphases sismiques identi�ées. Ces phases sont les mêmes que elles observées sur la oupe 1.13aave en suppément les phases ré�éhies sous la surfae du �té de la soure (traits tiretés).
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Fig. 1.15: Distribution géographique des séismes utilisés dans notre étude de préurseurs de
SS. Ils ont tous des profondeurs inférieures à 75 km.Le dédoublement des signaux assoiés aux phases ré�éhies aux disontinuités de lazone de transition (S660S, sS660S et S410S, sS410S) est suseptible d'ajouter également desompliations lors de l'interprétation des données. Pour minimiser l'e�et des phases ré�éhiessous la surfae du �té de la soure, nous utilisons nous aussi des séismes de profondeursinférieures à 75 km. Dans le as spéi�que où une donnée est assoiée à un séisme �profond�(75 km), ette donnée sera :� soit éliminée lors de la séletion des données ar la forme d'onde SS est trop om-pliquée.� soit son e�et sera partiellement supprimé lors de la sommation ave des formesd'ondes issues de séismes plus super�iels.De plus, en travaillant ave des séismes assoiés à des distanes épientrales omprises entre110 et 170◦, nous limitons l'e�et des interférenes de la phase sS∨660sS. La distributiongéographique des séismes utilisés est présentée sur la �gure 1.15.Traitement des donnéesSur les données réelles, des phases sismiques d'amplitudes non négligeables viennent,en plus du bruit d'origine mirosismique, perturber le signal assoié aux préurseurs. Le faiblesignal des préurseurs est don souvent di�ile à analyser sur les sismogrammes individuels.Comme pour les données de onversions, nous améliorons le rapport signal sur bruit en som-mant de nombreux enregistrements. Les di�érenes de formes d'ondes assoiées à la variabilitédes paramètres à la soure (e(t) dans l'équation 1.1) néessitent don d'être au moins par-tiellement orrigées. Au début de ette thèse, nous avons essayé d'appliquer la proédure



44 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONS�d'égalisation de la soure� de Langston (1979). Il s'agit dans e as de déonvoluer, avantsommation, les omposantes transverses par la forme d'onde SS observée. Flanagan et Shea-rer (1998b) montrent qu'il est possible d'appliquer e type de tehnique pour onstruire àgrande éhelle un jeu de données de préurseurs de SS. La sommation des données aprèsdéonvolution permet en théorie de résoudre plus �nement la struture du manteau, ompa-rativement à une sommation sans déonvolution21. Notre première tentative de onstrutiond'une base de données de préurseurs de SS à partir d'une déonvolution itérative dans le do-maine temporel (voir l'annexe C) s'est soldée par un éhe. La di�ulté réside en e�et dansla séletion de données de qualité su�sante pour appliquer la déonvolution, sans toutefoissari�er la ouverture en points de mesure.Pour la onstrution de notre base de donnée �nale, nous avons �nalement hoisi uneapprohe plus lassique (Gu et al., 1998; Chambers et al., 2005). Elle onsiste à �ltrer lesdonnées à longue période. Cei permet de réduire les e�ets de proessus omplexes de rupturesur la faille, des réverbérations d'origine rustale et du bruit mirosismique sur les formesd'ondes observées sur les sismogrammes.Le traitement utilisé (égalisation des réponses instrumentales, appliation d'un �ltre,rotation des omposantes, séletion en fontion du rapport signal sur bruit) est très simi-laire à elui des études antérieures (Flanagan et Shearer, 1998b; Gu et al., 1998; Chamberset al., 2005). Comme nous n'appliquons pas de proédure �d'égalisation de la soure� (Lang-ston, 1979) et nous omptons sur un �ltrage à longue période a�n de limiter les e�ets de lasoure, nous proédons à une orretion des réponses des instruments i(t) (équation 1.1). Lessismogrammes sont orrigés de la réponse des instruments ave omme référene la réponseinstrumentale de la station Géosope PAF. Cette opération permet de rendre omparables lessismogrammes entre eux, au signal de la soure près. La période dominante des phases SS et deses préurseurs est voisine de 25 s (Shearer, 1991). Nous appliquons don un �ltre butterworthde bande passante 15 à 100 s de période pour limiter les e�ets de la soure, réduire l'in�uenedu bruit mirosismique et rendre omparable la sensibilité des données à la struture. Lesenregistrements sur les omposantes ZNE sont ensuite projetés sur les axes ZRT en utilisantl'azimut de rotation théorique. Nous utilisons uniquement les omposantes transverses (voirl'enart 1.2). Nous adoptons un ritère de séletion des omposantes transverses à partird'une mesure du rapport signal sur bruit sur les enregistrements. Le signal est l'amplitudemaximale de la phase SS dans une fenêtre débutant 30 s avant et se terminant 100 s aprèsson arrivée théorique. Le bruit est estimé à partir d'une �rms� sur les 300 s avant l'arrivée dela phase SS. Les enregistrements possédant des rapports signal sur bruit inférieurs à 5 sontrejetés. Les valeurs de rapport signal sur bruit sont stokées en vue de leur ré-utilisation.Le reste de la proédure est destiné à� aligner les sismogrammes sur la phase SS.� mettre en phase (à ± π
2 près) les forme d'ondes assoiées aux ré�exions d'ondes à lasurfae libre (la phase SS), et aux disontinuités du manteau (les préurseurs de SS).21Elle a permis notamment de déteter sans équivoque une ré�exion sous une disontinuité à environ 520km de profondeur, la phase S520S (Flanagan et Shearer, 1998b).



1.2. MÉTHODE 45Pour ela, nous suivons la méthode dérite par Chambers et al. (2005). Celle-i permet detraiter automatiquement de gros volumes de données. Nous onstruisons une forme d'onde SSsynthétique par la sommation d'environ un millier de sismogrammes préalablement alignéssur le maximum de la forme d'onde SS. Ces sismogrammes ont été hoisis visuellement pourla larté et la simpliité de la forme d'onde SS. Dans une fenêtre de ± 50 s autour dutemps d'arrivée théorique de la phase SS, le maximum de ross-orrélation des omposantestransverses ave la forme d'onde synthétique donne une estimation du temps d'arrivée observépour les phases SS. Ce temps est utilisé omme temps de référene a�n d'aligner proprement lesomposantes transverses sur les phases SS. On orrige également la polarité des omposantesen examinant le signe du maximum de la ross-orrélation.La séletion et le traitement des données nous a permis de onstruire une base de donnéede 17585 sismogrammes. Cette base de données onstruite pour l'étude des disontinuités dela zone de transition à l'éhelle de la planète est sensiblement plus importante que les basesde données de Flanagan et Shearer (1998b), Gu et al. (1998), et Chambers et al. (2005). Siependant elle reste omparable à elle de Gu et al. (2005) (∼ 21000) et moins importanteque elle plus réente de Houser et al. (2008) (∼ 30000 sismogrammes), elle permet d'obtenirune ouverture relativement homogène des disontinuités majeures de la zone de transition àl'éhelle du globe (voir dans la partie 1.2.3).A e stade, nous avons dérit les tehniques de détetion des phases onverties et ré�é-hies aux disontinuités du manteau supérieur. Les deux séquenes de traitement présentéespermettent de traiter automatiquement des dizaines de milliers de sismogrammes enregistréesaux entaines de stations sismologiques déployées à travers le monde. L'amplitude des phasesré�éhies/onverties aux disontinuités majeures de la zone de transition est très faible. Lessismogrammes ne peuvent don être utilisés individuellement pour imager la struture dumanteau, même après traitement. Dans la partie suivante, nous dérivons la proédure per-mettant de ombiner les informations obtenues sur les sismogrammes individuels a�n d'établirdes images de la topographie des disontinuités du manteau.1.2.3 Des données à la strutureAprès traitement, nous disposons de deux jeux de données : les fontions réepteur Pssur lesquelles apparaissent les phases onverties Pds et les omposantes transverses sur les-quelles apparaissent les préurseurs SdS. Ces phases ont des amplitudes de l'ordre de quelquespourents de l'amplitude de leur phase de référene (�gures 1.8 et 1.12) et sont di�iles à sépa-rer du bruit sur les sismogrammes. A�n d'améliorer le rapport signal sur bruit, il est néessairede sommer les enregistrements de manière à réupérer l'information dans des régions bien iden-ti�ées et loalisées. Avant de dérire la tehnique de sommation des données, nous disutonsles ritères utilisés pour regrouper les données.Regroupement des données et éhantillonnage de la zone de transitionLa résolution latérale obtenue ave les ondes onverties sous les stations dépend de lalargeur de la première zone de Fresnel (voir l'annexe B) et de la zone éhantillonnée par



46 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSl'ensemble des rais assoiés aux phases onverties. Les rais géométriques des phases onvertieséhantillonnent la struture à 410-km de profondeur dans un rayon maximal de ∼150 km(�gure 2 de l'artile dans la partie 2.2). A 10 s de période, les intersetions du volume deFresnel ave les interfaes de la zone de transition ont une setion irulaire d'environ 150 km derayon (voir dans l'annexe B). En ombinant es informations, des tehniques de migration22sophistiquées permettent de onstruire des images de la struture en trois dimensions de lazone de transition ave une résolution de l'ordre de la entaine de kilomètres (e.g. Gilbertet al., 2003; Niu et al., 2005). Ces proédures ne sont ependant pas adaptées à des études àl'éhelle de la Terre entière ar :� Elles néessitent des réseaux de stations sismologiques très denses.� La distribution géographique des séismes utilisés doit permettre un éhantillonnageuniforme de la struture de la zone de transition par les rais des phases onverties.� Le nombre de séismes enregistrés doit être su�samment grand pour que les trajetsdes phases onverties éhantillonnent de manière redondante la struture de la zonede transition.
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points de conversionFig. 1.16: Couverture en points de onversions à 660 km de profondeur dans des blos de 2◦par 2◦ en latitude et longitude. La arte de la ouverture en points de onversion à 410 km deprofondeur est approximativement identique.Nous examinons pour notre étude la ouverture géographique en points de onversionsà la disontinuité à 660 km de profondeur sur la �gure 1.16. L'éhantillonnage de la zone de22La migration est l'opération de transformation des données enregistrées en temps dans le domaine del'espae à 1, 2 ou 3 dimensions.



1.2. MÉTHODE 47transition est bon en Europe où la majorité des stations de notre étude sont installées. Il estplus grossier sur le reste des ontinents et quasi-inexistant dans les zones oéaniques où très peude stations sont implantées. La ouverture de la surfae du globe en stations sismologiques nepermet don pas de onstruire des images 3D de la struture de la zone de transition à l'éhellede la Terre entière. Pour ette raison et de manière identique à Stammler et Kind (1992),Chevrot et al. (1999) et Lawrene et Shearer (2006b), nous regroupons les données par stationssismologiques. Cette approhe permet seulement d'obtenir des informations �pontuelles� (i.e.sous les stations) sur les disontinuités de la zone de transition. En ombinant à haque stationdes observations de onversions provenants de di�érents azimuts et distanes épientrales,nous moyennons nos observations sur une zone irulaire dé�nie par la géométrie des raiset la première zone de Fresnel des phases onverties. Les points de onversion à 660-km deprofondeur atteignent des distanes latérales maximales de ∼250 km autour de la station. Lapremière zone de Fresnel a une setion irulaire d'environ 150 km de rayon. Nos observationssont don sensibles à une zone irulaire d'environ 250 + 150 = 400 km de rayon sous lesstations.Nous pouvons espérer, en omparant des informations obtenues à des stations situéesdans des ontextes tetoniques di�érents, extraire une information représentative des varia-tions réelles de la struture dans la Terre. Le leteur pourra trouver sur la �gure 1 de l'artileen partie 2.2 une arte donnant la loalisation des stations utilisées dans notre étude de Pds.Les numéros sont assoiés aux stations sismologiques listées dans la table 1 de e même artile.Nous fournissons également dans ette table les quantités de fontions réepteur obtenues àhaque station.Les préurseurs de SS sont sensibles à la struture sous le point de rebond, à mi-heminentre les soures sismiques et les stations sismologiques. Dans e type d'étude, les enregistre-ments présentant des points de rebond de phases SS à des positions géographiques voisinessont regroupés. Ce type d'approhe est lassiquement utilisé dans les études de sismique ré-�exion23. La ouverture géographique en points de ré�exions des ondes S à la disontinuitéà 660 km de profondeur est bien plus homogène que elle obtenue à partir des onversionsd'ondes (�gure 1.17). L'éhantillonnage est le meilleur dans les régions du Nord-Pai�que,de l'Est de l'Asie et du Nord de l'Amérique du Sud. Il est plus limité voire quasi-inexistantailleurs.Le volume de Fresnel des phases préurseurs de SS a une struture omplexe au voi-sinage des interfaes de ré�exion (Shearer, 1991). Son intersetion ave les interfaes dé�nitune forme en �X� (voir annexe B). La sensibilité des temps de propagation à des petitesperturbations de la topographie des interfaes de ré�exion est non négligeable dans les �bras�du �X�, à des distanes exédant 1500 km du point de ré�exion (Dahlen, 2005). En ombinantles informations de sismogrammes assoiés à des évènements provenants de di�érents azimutset di�érentes distanes épientrales, on moyenne les sensibilités en forme de �X� des phasesré�éhies. Si la ouverture azimutale est su�sante, la sensibilité du signal somme ouvre unerégion approximativement irulaire sous le point de rebond. Classiquement, les études de23On parle de regroupement des données en points milieu ommuns, de l'anglais �Common-Mid-Point�.
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points de reflexionFig. 1.17: Couverture en points de ré�exion des phases préurseurs de SS à 660 km de pro-fondeur dans des blos de 2◦ par 2◦ en latitude et longitude.préurseurs de SS proèdent à un déoupage de la surfae du globe en plusieurs entaines deellules irulaires de 10◦ de rayon environ (e.g. Flanagan et Shearer, 1998b; Gu et al., 1998;Gu et al., 2003; Chambers et al., 2005). Leurs entres sont répartis régulièrement en latitudeset longitudes et leurs rayons tiennent ompte de la résolution latérale estimée pour l'ensembledes données dans la gamme de fréquene d'analyse. La distribution des entres de es ellulessur une grille régulière en latitude et longitude est non uniforme. Le reouvrement des ellulesvarie ave la latitude et est beauoup plus important aux p�les qu'à l'équateur. Dans notreétude, nous avons onstruit sur le modèle de Gu et al. (2003) un maillage de la surfae dela Terre qui respete au mieux une équidistane des di�érents noeuds ave leurs plus prohesvoisins. Ce maillage est onstruit à partir de triangulations de la surfae d'un iosaèdre24 (voirannexe D). Ce maillage ouvre la surfae de la Terre en 362 ellules de 10◦ de rayon envi-ron. Chaque noeud du maillage est le entre d'une ellule irulaire. Sur la �gure 1.18 nousloalisons le entre de haune de es ellules. Les numéros font référenes à nos observationslistées dans la table E.1. Tous les sismogrammes assoiés à des points de rebond de phases
SS dans une ellule sont regroupés. Etant donné que les ellules peuvent se reouvrir (voirla �gure D.3b dans l'annexe D), un même sismogramme peut don appartenir à plusieursellules. Sur la �gure 1.19, nous donnons pour e maillage la ouverture de la surfae de laTerre en points de rebond des phases SS.24Un iosaèdre est un polyèdre à 20 faes.
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Fig. 1.18: Loalisation des ellules. Le entre des ellules est marqué par un point. Les numé-ros sont assoiés aux positions géographiques données dans la table E.1. Les positions géogra-phiques des points hauds (Anderson et Shramm, 2005) sont marquées par des erles gris.Les ontours d'iso-profondeurs marquant le sommet des plaques plongeantes (Gudmundssonet Sambridge, 1998) sont représentés en gris.Après regroupement des données, nous employons la même proédure de sommationpour les fontions réepteur Ps et les préurseurs de SS.Proédure de sommationLe proessus de déonvolution (annexe C) permet d'aligner les fontions réepteursur le temps d'arrivées de l'onde P. La tehnique de ross-orrélation des sismogrammes aveune forme d'onde SS synthétique (Chambers et al., 2005) permet d'aligner les omposantestransverses sur la phase SS. Avant sommation, les données sont don alignées sur les tempsd'arrivées observés pour les phases de référene P et SS. Avant de sommer les données depréurseurs de SS, nous les pondérons par la valeur du rapport signal sur bruit obtenu pourhaque enregistrement. Cei nous permet d'attribuer un poids plus important aux données debonne qualité.Nous utilisons une approhe de sommation en temps. Après alignement, nous appli-quons aux signaux des déalages en temps ∆T (dits aussi �move-out�) linéairement dépen-dants de la distane épientrale. Ces déalages servent à orriger des di�érenes de temps depropagation dues à des di�érenes d'angles d'inidene aux disontinuités sous les stationssismologiques (pour les phases Pds) ou sous les points de rebonds (pour les phases SdS). Lesformes d'ondes des phases onverties/ré�éhies observées sur les sismogrammes sont déplaéesà un temps de référene orrespondant au temps d'arrivée de la phase onvertie/ré�éhie àla même profondeur mais à une distane épientrale de référene hoisie ∆r. Pour les onver-
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Fig. 1.19: Nombre de omposantes transverses regroupées dans haune des 362 ellules dumaillage.sions d'ondes, enregistrées entre 40 et 95◦, nous prenons une distane de référene ∆r = 65◦.Pour les préurseurs de SS, enregistrés entre 110 et 170◦, la distane de référene hoisieest ∆r = 130◦. Si les signaux sont enregistrés aux distanes épientrales de référene, auundéalage ne leur est appliqué. Les orretions �move-out� suivent la relation :
∆T = δp · (∆ − ∆r) (1.4)Le paramètre δp ontr�le l'amplitude des déalages en temps. Il a la dimension d'une lenteur etorrespond à la lenteur horizontale di�érentielle des phases onverties/ré�éhies par rapportà leur phase de référene. Les valeurs de δp peuvent être théoriquement alulées dans unmodèle de référene, pour des phases onverties/ré�éhies aux disontinuités de la zone detransition et pour les distanes épientrales de référene hoisies. Nous les donnons pour lemodèle IASP91 dans le tableau 1.2. Les valeurs de δp observées peuvent souvent présenteronversions PS (65◦) préurseurs de SS (130◦)

p(P ) 6.514 s/◦ p(SS) 12.303 s/◦

δp (P − P410s) 0.08 s/◦ δp (S410S − SS) 0.259 s/◦

δp (P − P660s) 0.1550 s/◦ δp (S660S − SS) 0.478 s/◦Tab. 1.2: Paramètres de rais des phases sismiques utilisées dans notre étude.



1.2. MÉTHODE 51des éarts aux valeurs théoriques alulées dans le modèle de référene. C'est pourquoi nousappliquons en pratique des orretions ∆T en testant di�érentes valeurs de δp. Pour les ondesonverties, les valeurs de δp testées sont omprises entre -0.35 et 0.35 s/◦. Pour les phasespréurseurs de SS, les valeurs de δp testées sont omprises entre -0.2 et 1 s/◦.Pour haque valeur δp testée, l'ensemble des données réunies dans le domaine (t,∆)est sommé pour onstruire une trae sismique unique qui est fontion du temps (�gure 1.20).L'alignement de haune des traes sommes dans le domaine (t, δp) onstitue un diagrammeappelé �slant-stak". Dans e diagramme, les extrema d'amplitudes sont assoiés aux di�é-rentes phases sismiques arrivant après la P (respetivement avant la SS) et dont l'énergie serépartit sur la omposante SV (respetivement sur la omposante transverse). Le paramètre
δp assoié orrespond ainsi à la lenteur des phases observées par rapport à la lenteur de laphase de référene P ou SS.Nous donnons deux exemples de diagrammes �slant-stak� pour les fontions réepteuraux stations sismologiques TAM (Tamanrasset en Algérie) et PPT (Papeete à Tahiti) sur la�gure 4 de la partie 2.2. Sur la �gure 1.20, nous illustrons la onstrution du diagramme �slant-stak� à partir de 82 fontions réepteur alulées à la station UNM. Les �gures 1.20a, 1.20bet 1.20 représentent les signaux déalés ave des paramètres δp de 0.35 s/◦, 0 s/◦ et -0.35
s/◦. En ordonnée, les distanes épientrales sont des distanes épientrales relatives (∆−∆r).La �gure 1.20d représente le diagramme �slant-stak� orrespondant. Les phases sismiquesmultiples du Moho dominent les 30 premières seondes de signal. Nous donnons les valeurs
(T, δp) théoriques assoiées à es phases dans le tableau 1.3. Les onversions aux disontinuitésde la zone de transition apparaissent autour de 47 et 70 s ave des maxima d'amplitude desommation pour des valeurs de δp omprises entre 0 et 0.1 s/◦.Phase T (s) δp (s/◦)

Pms 4.36 0.004
PP∨ms 15.11 -0.014
PS∨ms 19.48 -0.01Tab. 1.3: Temps d'arrivées et paramètres de rais di�érentiels pour la onversion au Moho etses multiples.Sous réserve d'avoir une distribution homogène des données en distane épientrale, etype de diagramme possède plusieurs avantages :� Il permet de juger de la qualité des données. Le bruit inohérent est généralementmarqué par des maxima/minima d'amplitudes disposés aléatoirement sur l'ensembledu diagramme �slant-stak�.� Il permet de déteter la présene d'autres phases sismiques pouvant interférer avele signal des phases qui nous intéressent. Les multiples du Moho sont par exemplefailement identi�ables sur les diagrammes �slant-stak� du fait de leur lenteur dif-férentielle δp négative.
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Fig. 1.20: Constrution du diagramme �slant-stak� pour les données de fontions réepteurà la station UNM (Mexio). (a) Corretions move-out ave une lenteur di�érentielle négative,
∆p = −3.5 s/◦. (b) Corretions nulles ave ∆p = 0 s/◦. () Corretions move-out ave unelenteur di�érentielle positive, ∆p = 3.5 s/◦. Les traes sommes sont indiquées en rouge.(d) Diagramme �slant-stak" obtenu par l'alignement des traes sommes dans le domainetemps-lenteur. Les trois traes sommes obtenues ave les orretions (a), (b) et () sont repré-sentées en rouge dans le diagramme.



1.2. MÉTHODE 53Les diagrammes �slant-stak� des �gures 4 (partie 2.2) et 1.20 sont assoiés à des don-nées de bonne qualité. Mais il peut parfois être di�ile de loaliser sans ambiguité les maximad'amplitudes de sommation orrespondants aux phases onverties/ré�éhies. Ce as apparaîtgénéralement lorsque la qualité et/ou la quantité des données est insu�sante. A�n de mesurerles temps d'arrivées des ondes onverties/ré�éhies aux disontinuités du manteau, nous uti-lisons l'approhe de Chevrot et al. (1999). Plut�t que de �pointer� les maxima d'amplitudesobservés diretement sur les diagrammes �slant-stak�, nous mesurons les temps d'arrivées surune ourbe T = f(δp) alulée préalablement dans un modèle de référene.Mesure des temps d'arrivéesDes traés de rais (annexe A) permettent d'estimer le temps d'arrivée T et le para-mètre de rai p des phases onvertie/ré�éhie à une profondeur quelonque d pour une distaneépientrale de référene ∆r donnée. A partir d'un modèle de référene, il est don possible dealuler la relation T = f(δp). Si le modèle est prohe de la réalité, les maximas d'amplitudesobservés sur les diagrammes �slant-stak� suivent la relation théorique alulée T = f(δp).Nous représentons par exemple en trait noir ette relation alulée dans IASP91 pour lesonversions Pds sur les deux diagrammes �slant-stak� de la �gure 4 (partie 2.2). Pour lesonversions Pds omme pour les préurseurs de SS et à partir des valeurs théoriques deouples T et δp alulées dans IASP91, nous extrayons une trae sismique somme à haquestation sismologique (Pds) et dans haune des 362 ellules de la �gure 1.18 (SdS). Le leteurpourra trouver sur la �gure 5 de la partie 2.2 la série de fontions réepteur sommes obte-nues aux 167 stations de notre étude de Pds. Pour les préurseurs de SS, les omposantestransverses sommées dans haune des 362 ellules sont représentées sur la �gure 1.21.Le aratère impulsionnel des fontions réepteur Ps (voir annexe C) permet une me-sure direte du temps d'arrivée sur les maxima d'amplitude des traes sommes. En revanhe,les formes d'ondes SS ont un aratère non impulsionnel e qui plus rend di�ile la mesure di-rete des temps d'arrivées des préurseurs de SS. Nous utilisons une approhe similaire à ellede Chambers et al. (2005) pour mesurer les temps de propagation des phases SdS. Nous proé-dons à la déonvolution itérative (Ligorrìa et Ammon, 1999) des données de préurseurs de SS.L'ondelette soure est le signal sur une fenêtre de 100 s entrée sur le maximum d'amplitudede la forme d'onde SS. La omposante transverse somme est déonvoluée par ette ondelettesoure. Le résultat de la déonvolution est une série d'impulsions sur laquelle apparaissent lesré�exions à la surfae libre (phase SS) et aux disontinuités de la zone de transition (S410Set S660S). 20 itérations su�sent pour expliquer la majorité du signal sur les sismogrammes.Cei est du en partiulier au fait que le rapport signal sur bruit a été préalablement ampli�épar la sommation pré-déonvolution des enregistrements. Nous représentons sur la �gure 1.22le résultat de la déonvolution pour les traes de la �gure 1.21. La simpli�ation des formesd'ondes assoiées aux phases SS, S410S et S660S permet ainsi une mesure direte de leurtemps d'arrivées.Nos mesures de temps d'arrivées pour les phases onverties aux disontinuités à 410et 660-km de profondeurs sont données dans la table 1 de la partie 2.2. Nos mesures pour lesphases préurseurs de SS sont données dans la table E.1 (annexe E).
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56 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSL'approhe par sommation est basée sur l'approximation d'une strati�ation plane sousle réepteur (ou le point de rebond). Cependant, la struture réelle du manteau est sans douteplus omplexe et peut par exemple présenter des variations latérales de ourtes longueursd'ondes. Il est possible de prendre en ompte une partie de es éarts à une struture tabulairedans les erreurs de mesure. Il s'agit également d'estimer dans nos mesures la ontribution dubruit sismique aléatoire sur les enregistrements.Estimation des erreurs de mesureNous appliquons une approhe de ré-éhantillonnage dit �bootstrap� qui évoque l'ationde �se hisser en tirant sur ses tirants de bottes�. L'approhe est dérite et appliquée à di�é-rents problèmes statistiques par Efron and Tibshirani (1991). Il s'agit de faire de l'inférenestatistique sur de nouveaux éhantillons tirés à partir d'un éhantillon initial.L'éhantillon initial est le jeu de données de fontions réepteur ou bien de omposantestransverses. Il est supposé éhantillonner une population plus large et inonnue de signaux as-soiés à la struture de la Terre. Nous voulons réupérer les informations (temps d'arrivée,amplitudes de onversion/ré�exion) que nous obtiendrions en sommant l'ensemble des don-nées de ette population inonnue. Nous proédons pour ela à une estimation statistique dees informations par la sommation de sous-populations, de même taille que l'éhantillon ini-tial, et prises aléatoirement dans elui-i. En pratique, es sous-populations (les �éhantillonsbootstrap�) sont onstruites de la manière suivante : on exlut 1
exp1 = 37% (Press et al., 1992)des données du jeu initial. On les remplae par des données prises aléatoirement dans les 63%restant en autorisant plusieurs séletions d'une même donnée.Pour proéder à des estimations statistiques, une vingtaine de ré-éhantillonnages�bootstrap� su�sent. Ce sont ensuite des questions de temps de alul lors de l'appliation dela proédure de sommation aux éhantillons �bootstrap� qui déterminent le hoix du nombrede ré-éhantillonnages. Les données de onversions d'ondes sont éhantillonnées à 20 pointstous les 1 seonde tandis que les données de préurseurs de SS sont éhantillonnées à 1 pointpar seonde. La sommation des données à partir des diagrammes �slant-stak� est don plusouteuse en temps de alul pour les données de Pds. Pour ette raison, nous avons hoisid'utiliser seulement 20 �ré-éhantillonnages bootstrap� pour les fontions réepteur. Pour lesdonnées de préurseurs de SS, nous en prenons un nombre plus important �xé à 50. Cha-un des éhantillons �bootstrap� est don sommé à partir des diagrammes �slant-stak�. Nousobtenons don 20 et 50 signaux sommes pour les ondes onverties et les préurseurs de SSrespetivement. Pour haque temps de es signaux sommes, nous disposons d'une distributionde 20 (Pds) ou 50 (SdS) amplitudes de sommation. Il est don possible d'estimer une ampli-tude de sommation moyenne et un éart-type sur les amplitudes. Nous onsidérons que nosobservations de phases sismiques sont robustes lorsque les amplitudes observées sur la traesomme moyenne sont deux fois supérieures à l'éart type (seuil de on�ane à 95%).Nous mesurons ensuite les temps d'arrivées des phases onverties/ré�éhies sur lestraes sommes de haque éhantillon �bootstrap�. La mesure est direte dans le as des fon-tions réepteur. Nous utilisons la déonvolution itérative (Ligorrìa et Ammon, 1999) dans le



1.2. MÉTHODE 57as des préurseurs de SS (voir dans la partie préédente �Mesure des temps d'arrivées�). Au�nal, on obtient 20 mesures di�érentes pour les temps d'arrivées des ondes onverties et 50mesures di�érentes pour les temps d'arrivées des préurseurs de SS. A partir de es distri-butions de temps d'arrivées, nous estimons des temps d'arrivée moyens et des éart-types surles temps de propagation. Cet éart type fournit une �erreur standard� sur les observations detemps de propagations.
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Fig. 1.23: Sommation des fontions réepteur à la station UNM et alul des erreurs par ré-éhantillonnage �bootstrap�. (a) Fontions réepteur sommes pour les éhantillons �bootstrap�(trait noir) et fontion réepteur moyenne (trait blan). L'intervalle de on�ane à 95% pourles amplitudes est délimité par les lignes ontinues rouges. (b) Autre mode de représentationde la fontion réepteur moyenne. Le fond gris di�us est le niveau de bruit obtenu à partir del'intervalle de on�ane à 95% pour les amplitudes. () Distribution des temps d'arrivées desonversions à la disontinuité à 410-km obtenue à partir des éhantillons �bootstrap�. (d) Idemque () mais pour les onversions à la disontinuité à 660 km de profondeur.Nous donnons ii un exemple d'appliation de la proédure de ré-éhantillonnage�bootstrap� aux 82 fontions réepteur de la station UNM. La �gure 1.23a superpose en traitsnoirs les 20 traes sommes obtenues en sommant les données des 20 �éhantillons bootstrap�.



58 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSEn trait blan épais apparaît la trae somme moyenne. 95% des traes sommes individuellesse répartissent dans un intervalle de deux éart-types autour de la trae somme moyenne. Cesdeux éarts-types sont reportés relativement à la valeur zéro en gris lair sur la �gure 1.23b.Ils délimitent un intervalle fontion du temps qui orrespond au niveau de bruit sur la traesomme. Nous onsidérons les amplitudes sortant de e niveau de bruit omme robustes. Lesarrivées assoiées aux phases P410s et P660s vers 47 et 71 s sont bien détetées au dessus duniveau de bruit.Notre mesure des temps d'arrivées est diretement e�etuée sur la trae somme moyenne.La mesure de �l'erreur standard� est e�etuée sur la distribution des traes sommes de la �-gure 1.23a. Les �gures 1.23 et 1.23d présentent les histogrammes des mesures de temps d'ar-rivée pour les phases P410s et P660s à la station UNM. Les erreurs standards sur es mesuressont respetivement de 0.2 et 0.6 s. Si la struture de la zone de transition sous la station sis-mologique était parfaitement tabulaire, la distribution de temps d'arrivées observée serait dansun as idéal, sans présene de bruit, une fontion de Dira. La présene de bruit de faible am-plitude, de distribution normale, induirait plut�t l'observation d'une distribution gaussiennede temps d'arrivées. Dans ertains as, omme eux présentés sur les �gures 1.23 et 1.23d, lesdistributions présentent des disymétries. L'observation de disymétries peut être interprétée enterme de struture. Par exemple, un saut de la profondeur de la disontinuité sismique indui-rait l'observation d'une distribution bi-modale de temps d'arrivées. Shmerr et Garnero (2007)utilisent par exemple e type d'observations pour étudier la struture �ne des disontinuités à410 et 660-km sous l'Amérique du Sud à partir des préurseurs de SS. Nous n'avons pas pro-édé à une étude systématique des histogrammes obtenus par ré-éhantillonnage �bootstrap�.Nous estimons seulement les erreurs a�n d'obtenir une information sur le degré de on�aneque l'on peut aorder à nos mesures.Dans le as des phases Pds (�gure 1.24), les erreurs observées sont généralement in-férieures à 0.5 s. Elles peuvent atteindre 1.5 s. Dans le as des phases SdS (�gure 1.25), lesmaxima de distribution sont généralement inférieurs à 2.5 s. Les erreurs peuvent atteindre 5 s.Conversion temps-profondeurL'estimation de la profondeur des disontinuités à partir des observations de tempsd'arrivées d'ondes onverties Ps et de préurseurs de SS est obtenue en plusieurs étapes. Lesaspets tehniques de haune de es étapes sont abordés en annexe A. Nous rappelonsseulement ii les grandes lignes de la démarhe.1. Nous alulons les temps de propagation des phases sismiques qui nous intéressent dansdes modèles à symétrie sphérique. En pratique, nous utilisons prinipalement le mo-dèle IASP91 (Kennett et Engdahl, 1991). Nous utilisons également le modèle PREM(Dziewonski et Anderson, 1981) a�n de omparer nos résultats ave eux des études an-térieures. Les temps de trajets observés sur les sismogrammes di�èrent de eux alulésdans les modèles à symétrie sphérique IASP91 ou PREM. Ces di�érenes de temps depropagation ont deux origines : les hétérogénéités de vitesses renontrées le long du rai,et les éarts dans les profondeurs des interfaes de onversion/ré�exion par rapport aux
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Fig. 1.24: Histogramme des erreurs estiméespour les observations d'ondes onverties Ps aux167 stations de notre étude. (a) Phases P410set (b) phases P660s.
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Fig. 1.25: Erreurs estimées pour les phases (a)
S410S et (b) S660S dans les 362 ellules uti-lisées pour déouper la surfae de la Terre. Lalargeur des barres vertiales est de 0.2 s. Surl'axe horizontal supérieur, nous avons ajoutéune éhelle en kilomètres.



60 CHAPITRE 1. ZONE DE TRANSITION : MÉTHODES D'OBSERVATIONSprofondeurs dans le modèle de référene (voir équation A.4 dans l'annexe A). Nousretrouvons là le �trade-o�� habituel entre vitesses et profondeurs des disontinuités.2. Nous réduisons l'e�et du modèle de vitesse en analysant les temps des trajets des phasesonverties/ré�éhies relativement à une phase de référene. Pour les onversions d'ondes,ette phase de référene est l'onde P. Pour les préurseurs de SS, la phase de référeneest la phase SS.3. Lorsque nous nous intéressons à la profondeur absolue des disontinuités, nous appli-quons des orretions de temps de propagation sur les temps observés. Ces orretionssont alulées dans des modèles tomographiques en trois dimensions de la vitesse desondes S (Ritsema et al., 1999; Debayle et al., 2005). Les temps de propagation des ondesonverties dépendent aussi de la distribution radiale de la vitesse des ondes P. Nousonstruisons ette distribution en appliquant un fateur d'éhelle aux perturbations devitesses d'ondes S relativement au modèle de référene.4. Après appliation de es orretions nous onvertissons diretement les temps de pro-pagation observés en profondeurs des disontinuités en utilisant une relation temps-profondeur alulée pour le modèle de référene.La relation entre les profondeurs de onversion/ré�exions et les temps de propagationsn'est pas linéaire sur l'ensemble du manteau (annexe A). Cependant, à une profondeurdonnée, une petite perturbation de la profondeur des disontinuités induit une perturbationquasi-linéaire du temps de propagation. Nous montrons dans l'annexe A de e manusrit quela sensibilité des temps d'arrivées des préurseurs de SS aux perturbations de la profondeurdes disontinuités est plus importante que elle des onversions Ps :� dans le as des ondes onverties, une perturbation de la profondeur des disontinuitésde 10 km se traduit par une perturbation des temps d'arrivées de l'ordre de 1 s(équation A.12).� Pour les préurseurs de SS, une perturbation de la profondeur de 3 km se traduitpar une perturbation des temps d'arrivées de l'ordre de 1 s (équation A.13).L'appliation de la règle énonée i-dessus aux erreurs estimées pour nos observations (partie1.2.3) donne des distributions d'erreurs (�gures 1.24 et 1.25) très similaires pour les ondesonverties et les phases préurseurs de SS. Ces distributions se répartissent entre 0 et 15 kmave un maximum autour de 3 km.



CHAPITRE 2
La struture de la zone de transition

2.1 ContexteLe manteau représente en volume la plus grande enveloppe de la Terre. Il est séparé entrois régions prinipales : le manteau supérieur, la zone de transition et le manteau inférieur(Je�reys, 1939; Bullen, 1950). Des variations brusques de la vitesse des ondes sismiques1 ontété déouvertes dans les années 60 à environ 410 et 660 km de profondeurs (Anderson etToksoz, 1963; Kovah et Anderson, 1964; Johnson, 1967) et dé�nissent les limites supérieureset inférieures de la zone de transition. D'autres disontinuités ont depuis été identi�ées à dif-férentes profondeurs dans le manteau. La plupart des disontinuités observées à l'éhelle duglobe proviendraient de ré-arrangements de la struture atomique des prinipaux minérauxdu manteau sous l'e�et de la température et de la pression2. Les autres disontinuités sontgénéralement assoiées à des variations loales de himie, à des hangements de phases, ouà des modi�ations dans les méanismes de déformation des rohes du manteau (Karato, 1992).2.1.1 Composition himique du manteauLa omposition moyenne du manteau n'est pas parfaitement onnue. Un modèle pé-trologique proposé à l'origine par Ringwood (1962) et ouramment utilisé pour dérire laomposition du manteau est appelé la pyrolite. Un modèle alternatif à la pyrolite est la pilo-gite, proposée par Bass et Anderson (1984) a�n de mieux ajuster les observations de vitessessismiques dans le manteau. La prinipale di�érene entre es deux modèles est la proportiond'olivine, un des minéraux les plus abondant dans le manteau, par rapport aux autres prin-ipaux minéraux que sont les pyroxènes et les grenats (voir l'enart 2.1 pour les formules1Appellées disontinuités sismiques.2Ces ré-arrangements de la struture atomique des minéraux sont appelés transitions ou hangements dephase. 61



62 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONhimiques). La pyrolite ontient plus de 60% d'olivine et environ 10% d'orthopyroxène, de li-nopyroxène et de grenat respetivement. La pilogite ontient 40% d'olivine et des proportionséquivalentes de pyroxène et de grenats (30%).Enart 2.1Chimie du manteauLes prinipaux éléments himiques entrant dans la omposition des modèles pyrolitiques et pilogi-tiques sont O, Si, Mg, Fe, Ca et Al. Ces éléments se ombinent pour former des oxydes SiO2, MgO,
FeO, CaO et Al2O3 puis des minéraux dont les formules himiques sont données dans la table 2.1Ei-dessous. Les éléments himiques et les oxydes sont ontenus en proportions variables dans lemanteau. Ils peuvent se substituer les uns aux autres et donner des solutions solides de ompositionshimiques di�érentes.Minéraux Formules himiquesOlivine (Mg, Fe)2SiO4Magnesiowüstite (Mg, Fe)OPérovskite (Mg, Fe)SiO3, Al2O3Orthopyroxène (Mg, Fe)SiO3Clinopyroxène Ca(Mg, Fe)Si2O6, CaAl2O6, (Mg, Fe)2SiO6Grenat (Mg, Fe, Ca)3Al2Si3O12, (Mg, Fe)4Si4O12TAB. 2.1E - Formules himiques des prinipaux minéraux du manteau entrant dans la omposition desmodèles pyrolite (Ringwood, 1962) et pilogite (Bass et Anderson, 1984).

Les inertitudes ne onernent pas uniquement la omposition moyenne du manteaumais également le degré d'hétérogénéité himique ontenu dans elui-i. Le yle de formationde la lithosphère oéanique aux dorsales et son enfouissement dans les zones de subdutionapportent l'essentiel de es hétérogénéités. La roûte oéanique est en e�et onstituée demagmas (les MORB3) extraits du manteau lors de sa fusion partielle aux rides oéaniques. Lerésidu de ette fusion partielle donne une rohe appelée harzburgite qui devient un omposantdu manteau lithosphérique sous les oéans. Les MORB sont très appauvris en olivine et rihesen grenat et pyroxènes tandis que la harzburgite est très rihe en olivine et ontient une faibleproportion de grenat et de pyroxènes. Des éléments volatiles (prinipalement H2O et CO2)sont également introduits lors de e yle sous forme de traes dans le manteau.Le bilan de haleur de la Terre et les onentrations en isotopes des magmas issusdes MORB et des OIB4 suggèrent que plusieurs réservoirs himiques distints sont ontenusdans di�érentes régions du manteau. L'origine de e type de réservoirs et la manière dontils ont été préservés5 au ours de l'histoire de la Terre sont enore mal ompris. De plus,3�Mid Oean Ridge Basalt�.4Les �Oeani Island Basalt� sont des basaltes provenant d'îles oéaniques qui ne sont pas assoiées à deszones de subdution.5La fusion partielle du manteau aux rides oéaniques produit de la di�érentiation himique. Le produit dela di�érentation est ensuite reylé : réintroduit dans le manteau par l'intermédiaire des subdutions, il est



2.1. CONTEXTE 63les preuves géophysiques de l'existene de e type de réservoirs dans le manteau n'ont pasenore été apportées. Le leteur trouvera un réapitulatif des �grands� modèles géohimiquesdu manteau dans les artiles de Hofmann (1997) et Takley (2000).Certaines des disontinuités majeures du manteau ont été onsidérées non pas ommedes transitions de phases dues aux onditions de pression et température mais plut�t ommedes limites séparant des ouhes de ompositions himiques di�érentes. Les modèles dansles années 70 ont notamment suggéré que la disontinuité située à la base de la zone detransition pourrait onstituer une limite entre un réservoir primitif dans le manteau inférieuret un manteau supérieur reylé (f. Hofmann, 1997). Ce type de modèle suppose un manteaustrati�é ave des méanismes onvetifs on�nés dans des régions séparées. Les observationssismologiques obtenues au ours de la dernière déennie à partir des tomographies télésismiquesont ependant donné des indies en désaord ave e type de modèle.2.1.2 Tomographie et géodynamiqueUn résultat majeur obtenu par la sismologie durant es dix dernières années a été l'ob-servation d'anomalies de vitesses sismiques rapides qui semblent traverser la zone de transitionet pénétrer dans le manteau inférieur. Ces anomalies ont été interprétées omme la signaturede plaques lithosphériques froides subdutées (e.g. Fukao et al., 2001). Dans les modèles to-mographiques, les plaques apparaissent sous ertaines régions dé�éhies et stagnantes dansla zone de transition (e.g. van der Hilst et al., 1997; Fukao et al., 2001). Elles semblent éga-lement parfois �ouler� en �avalanhes� dans le manteau inférieur. Ces observations sont enaord ave les simulations géodynamiques (e.g. Christensen, 1997; Riard et al., 2005) quimontrent que les plaques subdutées, froides et denses, ont un r�le atif dans la irulation àgrande éhelle de matière dans le manteau.Il a été suggéré que le volanisme éloigné des limites de plaques ou des fossés d'ef-fondrement en surfae6 pourrait être généré par des remontées de matière haude sous formede panahes mantelliques étroits. La soure de es panahes pourrait se trouver à la limitenoyau-manteau (Morgan, 1971) ou dans des d�mes thermohimiques piégés à la base de lazone de transition (Davaille, 1999). Une origine lithosphérique, don plus super�ielle, a éga-lement été proposée pour expliquer e volanisme (Anderson, 2000; Clouard et Bonneville,2001). Courtillot et al. (2003) suggèrent que es trois types de remontées de matières pour-raient o-exister et expliquer la plus grande partie des zones de points hauds à la surfae de laTerre. Certains modèles tomographiques montrent la présene d'anomalies de vitesses lentess'enrainant profondemment dans le manteau inférieur sous ertains points hauds (e.g. Zhao,2001; Ritsema et Allen, 2003; Thorne et al., 2004; Montelli et al., 2004; Montelli et al., 2006).Les images tomographiques suggèrent don que la irulation vertiale de matière seproduit à l'éhelle du manteau entier. Plusieurs problèmes aompagnent ependant l'interpré-tation de es images. La forme des anomalies de vitesses sismiques observées varie souvent d'unmodèle à un autre, en partiulier dans la zone de transition7. La ontinuité de es �strutures�mélangé par les ourants de onvetion du manteau.6Ce volanisme est dit de points hauds.7Les données sismologiques utilisées dans les inversions tomographiques à l'éhelle de la Terre manquent de



64 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONdépend très souvent du hoix non objetif d'une éhelle de ouleur pour la représentation desanomalies de vitesses (Riard et al., 2005). Wen et Anderson (1997) montrent que la onnexiondes anomalies du manteau supérieur ave elles du manteau inférieur n'est pas laire dans lazone de transition. Il existe également un �trade-o�� entre omposition himique et tempé-rature. Les anomalies de vitesses obtenues pour un seul type d'ondes sismiques (P ou S) nesont pas su�santes pour interpréter les artes en terme d'anomalies de température (e.g.Deshamps et Trampert, 2003; Trampert et al., 2004).2.1.3 Transitions de phases de l'olivineLa zone de transition, délimitée par les deux disontinuités sismiques majeures à en-viron 410 et 660 km de profondeurs8, joue un r�le important pour notre ompréhension dela dynamique du manteau. Les hangements de phases solides de l'olivine serait à l'originedes variations de vitesses dans ette région (Anderson, 1967). Les études de physique desminéraux à haute pression indiquent que la transition de phase de l'olivine α en wadsleyite(β-spinelle) et la dissoiation de la ringwoodite (γ-spinelle) en pérovskite et magnesiowüstitedevraient se produire à des pressions voisines de 14 et 23 GPa respetivement, orrespondantaux profondeurs approximatives des disontinuités observées vers 410 et 660 km (�gure 2.1).Les pentes de Clapeyron9 des hangements de phase de l'olivine sont obtenues en laboratoireà partir d'expérienes de physique des minéraux à haute pression. Les résultats varient suivantles auteurs (table 2.1) ar ils dépendent des équations d'état thermodynamique, des inerti-tudes sur les paramètres thermodynamiques utilisés et de la préision obtenue sur les mesuresexpérimentales. Ces résultats s'aordent pour dire que les pentes de Clapeyron sont opposées,positive pour la transition olivine-wadsleyite et négative pour la dissoiation de la ringwoo-dite (table 2.1). Les études suessives ont donné des résultats di�érents pour la pente de ladissoiation de la γ-spinelle en pérovskite. Les mesures les plus réentes suggèrent une penteplus faible que préedemment observée et plus faible que elle de la transition de l'olivine αen β-spinelle (e.g. Litasov et al., 2005).Les sismologues utilisent les valeurs des pentes de Clapeyron minéralogiques de l'oli-vine pour interpréter la topographie des disontinuités en terme d'anomalies de température.Les pentes de Clapeyron minéralogiques sont onverties en pentes de Clapeyron �sismologi-ques�10 reliant une perturbation de la profondeur des disontinuités à une perturbation de lasensibilité à la struture de la zone de transition ar elles sont limitées par la distribution géographique desépientres et des stations sismologiques à la surfae de la Terre (ondes de volume) ou bien di�iles à extrairedes sismogrammes (modes harmoniques des ondes de surfae).8Ces disontinuités seront référées par �410� et �660� dans la suite de e manusrit.9La pente de Clausius-Clapeyron est la ourbe de pression-température séparant les produits et réatifsd'une réation à omposition �xée. Elle s'érit γ = dP
dT

= L
T∆V

où P est la pression, T la température, L est lahaleur latente et ∆V est le hangement de volume de la transition de phase. En réalité pour des hangementsde phases solides omme 'est le as dans la Terre, il n'y a pas une seule limite entre produits et réatifs maisdeux, délimitant un domaine de o-existene des produits et réatifs.10Si γ = dP
dT

est la pente de Clapeyron minéralogique, nous pouvons dé�nir la pente de Clapeyron sismolo-gique par γsis = 1

dP/dz
· γ. Hel�rih et Bina (1994) montrent qu'en réalité le signal sismologique généré par ledomaine de o-existene des produits et réatifs dans la réation de hangement de phase dépend de plusieursautres paramètres qui sont : la forme du domaine (P, T ) de o-existene des phases minéralogiques, la fréqueneet l'angle d'inidene des ondes sismiques et le type de phase sismique (ré�exion ou onversion).
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Fig. 2.1: Diagrammes pression-température pour les hangements de phase de l'olivine (àgauhe) et les omposants �non olivine� du manteau (à droite), d'après Ita et Takahashi (1992)et Vaher et al. (1998). Les lignes solides représentent les transitions de phases pour une om-position pyrolitique de manteau. Les ourbes de pression-température adiabatiques pour la pyro-lite et des températures initiales de 1000◦, 1500◦ et 1600◦K sont représentées en trait tireté. Ab-bréviations : ol=olivine, β =wadsleyite, γ =ringwoodite, pv=pérovskite, mw=magnesiowüstite,il=ilmenite, px=pyroxène, gt=grenat, Ca-pv=Ca-pérovskite.
Transition γ (MPa/K) référenes γsis (km / 100◦K)olivine α → wadsleyite(β-spinelle) 3.5 Suito (1977) 103.0 Akaogi et al. (1984) 82.5 Katsura et Ito (1989) 71.5 Akaogi et al. (1989) 42.8 Chopelas (1991) 83.0 Bina et Hel�rih (1994) 8ringwoodite (γ-spinelle)

→ pérovskite+mw -2.0 Ito et Yamada (1982) -5-2.8 Ito et Takahashi (1989) -7-4 Ito et al. (1990) -10-2.6 Akaogi et Ito (1993) -6-2.0 Bina et Hel�rih (1994) -5-2.5 Chopelas et al. (1994) -5-1.3 Fei et al. (2003) -3-2 à -0.4 Katsura et al. (2003) -5 à -3-0.8 à -0.2 Litasov et al. (2005) -2 à -0.5Tab. 2.1: Compilation des valeurs publiées pour la pente de Clapeyron γ des transitions dephase de l'olivine. mw : magnésiowüstite. Nous donnons la pente de Clapeyron �sismologique�
γsis en perturbation de la profondeur des disontinuités pour une perturbation de la températurede 100◦K.



66 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONtempérature (table 2.1).Sur es bases pétrologiques et en supposant des variations latérales de températuresdans la zone de transition, nous nous attendons à observer (�gure 2.2) :� à l'éhelle de la Terre, une anti-orrélation de la profondeur des deux disontinuités.� dans les régions les plus froides (e.g. les zones de subdution), une remontée dela �410�, un approfondissement de la �660� don un épaississement de la zone detransition.� dans les régions les plus haudes (e.g. à proximité de panahes mantelliques hauds),un approfondissement de la �410�, une remontée de la �660� don un aminissementde la zone de transition.� probablement des amplitudes de variation de la topographie de la �410� plus impor-tantes que elle de la �660� (table 2.1).
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Fig. 2.2: Desription shématique du omportement des disontinuités de la zone de transitionave la température. L'olivine α se transforme en olivine β vers 410 km de profondeur. Laphase γ-spinelle (sp) se dissoie en pérovskite (pv) et magnesiowüstite (mw) vers 660 km deprofondeur. Les régions haudes du manteau sont indiquées ave un dégradé du jaune vers lerouge. Les régions froides sont indiquées ave un dégradé bleu. L'éhelle de ouleur plaée aubas du shéma est basée sur l'approximation que les vitesses des ondes sismiques dépendentprinipalement de la température.A omposition �xée et si nous négligeons les e�ets de fusion partielle des rohes dumanteau, les vitesses des ondes S dans le manteau sont fontions de la température (Karato,1993). Les amplitudes des anomalies de vitesse sismiques sont dans e as orrélées ave lesamplitudes des anomalies de température. Si les transitions de phase de l'olivine sont à l'origine



2.1. CONTEXTE 67des disontinuités de la zone de transition et que les températures varient latéralement dansla zone de transition, nous devons don observer (�gure 2.2) :� une anti-orrélation entre les anomalies de vitesses dans la zone de transition et laprofondeur de la �410�.� une orrélation entre les anomalies de vitesses dans la zone de transition et la pro-fondeur de la �660�.� une orrélation entre les anomalies de vitesses et l'épaisseur de la zone de transition.Il est don possible, en théorie, d'utiliser les observations de la profondeur des dison-tinuités (ou de l'épaisseur de la zone de transition) et des vitesses des ondes sismiques pourimager les variations latérales de températures dans la région intermédiaire entre manteauxsupérieur et inférieur.2.1.4 Observations sismologiquesLes études de préurseurs de SS de Flanagan et Shearer (1998b) et Gu et al. (1998,2003) suggèrent que la topographie des disontinuités n'est pas orrélée à grande éhelle. Apartir d'études de réverbérations ScS et de préurseurs de SS, Revenaugh et Jordan (1991b) etGossler et Kind (1996) trouvent une faible anti-orrélation de la profondeur des disontinuitésqu'ils onsidèrent omme signi�ative . Cette observation a été ensuite on�rmée par Li et al.(2003) à partir de phases préurseurs de SS et de onversions d'ondes P en S sous les stationssismologiques.Flanagan et Shearer (1998b), Chevrot et al. (1999) et Gu et Dziewonski (2002) ontobservé à grande éhelle et pour des strutures de grande longueur d'onde une faible orrélationpositive mais signi�ative de l'épaisseur de la zone de transition ave les anomalies de vitessesdans la zone de transition. A partir d'un modèle de vitesse d'ondes S détaillé sous l'est del'Asie et de l'Australie, Lebedev et al. (2002) ont trouvé une orrélation positive très marquée.Dans es régions, les valeurs trouvées pour les pentes de Clapeyron seraient en aord ave lemodèle de transition de phase de l'olivine (Lebedev et al., 2003).Chambers et al. (2005) ont montré qu'aux grandes longueurs d'ondes, la topographiede la �410� est anti-orrélée ave les anomalies de vitesses, mais ette anti-orrélation disparaîtaux plus ourtes longueurs d'ondes. Gu et al. (2003) ont inversé simultanément des donnéesde préurseurs de SS et de dispersion des ondes de surfae a�n de ontraindre les vitesses desondes sismiques et la topographie des disontinuités. Ils ont trouvé une orrélation positivedes vitesses ave la topographie de la �660�, mais pas d'anti-orrélation signi�ative ave latopographie de la �410�.Il ressort de es résultats qu'à l'éhelle de la Terre, les observations suggèrent en généralune orrélation positive de l'épaisseur de la zone de transition ave les anomalies de vitessesdans la zone de transition. Cette orrélation est ompatible ave les transitions de phasesde l'olivine. Le omportement des disontinuités individuelles est ependant plus di�ile àexpliquer.Certaines études suggèrent que la topographie des disontinuités et l'épaisseur de lazone de transition sont orrélées à grande éhelle ave la tetonique de surfae. Elles montrent



68 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONen partiulier une di�érene oéan-ontinent ave un épaississement ou une remontée de la�410� sous les ontinents et un aminissement de la zone de transition sous les oéans (Gossleret Kind, 1996; Gu et al., 1998; Gu et Dziewonski, 2002; Li et al., 2003). Ces observations pour-raient indiquer que les raines des ontinents11 s'enfonent profondemment dans le manteauet pourraient atteindre la zone de transition . Ces résultats sont ependant en ontraditionave eux de Chambers et al. (2005) et Flanagan et Shearer (1998b) qui n'observent pas deorrélation à grande éhelle entre la struture de la zone de transition et la tetonique desurfae.La plupart des études régionales s'aordent sur le fait que la zone de transition estépaissie sous les zones de subdution. Un approfondissement de la disontinuité à 660-km estsouvent observé ave des variations très loales de la topographie de l'ordre de 20 à 50 km,par exemple au Japon (e.g. Thirot et Vinnik, 1998; Li et al., 2000; Tonegawa et al., 2005), aunord-est de la Chine (e.g. Li et Yuan, 2003a; Niu et Kawakatsu, 1998), sous les subdutionsd'Izu-Bonin (e.g. Wiks et Rihards, 1993; Castle et Creager, 1998; Collier et Hel�rih, 1997;Collier et al., 2001), de Tonga (e.g. Rihards et Wiks, 1990; Gilbert et al., 2001; Tibi etWiens, 2005) et des Mariannes (Tibi et al., 2006). Les observations de la �410� sous les zones desubdution sont un peu moins laires. La disontinuité apparaît plus super�ielle (e.g. Thirotet Vinnik, 1998; Niu et Kawakatsu, 1998; Collier et al., 2001; Collier et Hel�rih, ; Gilbertet al., 2001; Tonegawa et al., 2005) et parfois à sa profondeur normale (e.g. Li et al., 2000; Aiet Zheng, 2003; Tibi et Wiens, 2005). Les variations de topographie de la �410�, lorsqu'ellesexistent, sont souvent plus faibles que elles obtenues pour la �660�, en ontradition aveertains résultats obtenus pour les pentes de Clapeyron des transitions de phase de l'olivine(e.g. Litasov et al., 2005). Cependant, les variations de l'épaisseur de la zone de transitionsous les zones de subdution semblent ompatibles ave les transitions de phases de l'olivine.Une zone de transition aminie et une �410� profonde ont été observées sous quelquespoints hauds oéaniques (Li et Yuan, 2003b; Li et al., 2003; Deuss, 2007), notamment sousHawaii (Li et al., 2000; Collins et al., 2002; Wolbern et al., 2006), l'Islande (Shen et al., 1996;Shen et al., 1998; Du et al., 2006) et sous ertains points hauds du Pai�que Central Sud (Niuet al., 2002; Suetsugu et al., 2004; Suetsugu et al., 2007). Des observations similaires ont étéobtenues sous les points hauds ontinentaux de l'Eifel (Budweg et al., 2006) et du Rift Est-Afriain (Owens et al., 2000). Certaines de es études montrent que la �660� a une topographienégligeable ou moins importante que la �410� (Owens et al., 2000; Li et al., 2003; Du et al.,2006; Budweg et al., 2006). Deuss (2007) a également observé sous quelques points haudsun approfondissement des deux disontinuités. Sous le point haud du Yellowstone, Duekeret Sheehan (1997), Gilbert et al. (2003) et Fee et Dueker (2004) observent 20 à 40 km devariations de la topographie des disontinuités. Ces variations ne sont ependant ni orréléesentre elles, ni orrélées ave la tetonique de surfae. Davaille (1999) propose l'existene ded�mes thermo-himiques à di�érents degrés de maturité sous les régions de super-bombementsdu planher oéanique dans le Pai�que Central Sud et dans l'Atlantique Sud. Ces d�mesthermo-himiques qui pourraient être piégés à la base de la zone de transition donneraient unesérie de petits panahes seondaires à l'origine des points hauds en surfae. Les observations11La �tetosphère� (Jordan, 1975).



2.1. CONTEXTE 69ne montrent pas d'aminissement à grande éhelle de la zone de transition dans es régions(Niu et al., 2002; Gao et al., 2002; Suetsugu et al., 2004; Suetsugu et al., 2007).Les disontinuités ont été observées à leurs profondeurs �normales� sous l'Inde (Saulet al., 2000), le sud Tibet (Yuan et al., 1997), le Tibet (Kind et al., 2002), la péninsule Arabique(Benoit et al., 2003), la péninsule de Cola (Driker et al., 1996) et le sud de l'Afrique (Gao et al.,2002). L'épaisseur de la zone de transition et les topographies des disontinuités peuvent aussiprésenter des �utuations dans des régions éloignées des fosses de subdutions ou des pointshauds. Dueker et Sheehan (1997) et Gilbert et al. (2003) ont par exemple observé ∼40 kmd'amplitudes de variations de la topographie des disontinuités dans l'ouest des Etats-Unis etBlum et Shen (2004) ont trouvé 20 km d'épaississement de la zone de transition sous l'Afriquedu Sud.En onlusion, les observations sismologiques s'aordent sur un épaississement de lazone de transition sous les zones de subdution. Le modèle des transitions de phases de l'olivineexplique mal les observations de la topographie individuelle des disontinuités. Les données sis-mologiques ne montrent pas lairement l'existene d'une anti-orrélation de la profondeur desdisontinuités ou bien d'une orrélation de la profondeur des disontinuités ave la tetoniquede surfae, hormis peut être dans les zone de subdutions.2.1.5 Les limites du modèle de l'olivineDes transitions de phases existent également pour les omposants �non olivine� dumanteau. A basse-pression, il s'agit prinipalement de pyroxènes et de grenats . Les transitionsde phases de es minéraux sont moins bien doumentées que elles des polymorphes de l'olivinear il existe de nombreuses possibilités de solutions solides et de substitutions des élémentshimiques dans les assemblages (voir l'enart 2.1). Les réations prinipales de es omposantsnon olivine sont résumées sur la �gure 2.1. Sur un large intervalle de profondeur (350-500 km),les pyroxènes se transforment en grenat (Hel�rih et Wood, 2001). La dissoiation du grenata lieu probablement dans la zone de transition ou au sommet du manteau inférieur. Le grenatrihe en Calium (majorite) se transforme en Ca-pérovskite vers 550-km de profondeur et legrenat restant se dissoie en pérovskite alumineuse entre 700 et 800 km de profondeur (Wood,2000; Akaogi et al., 2002).Des omplexités ont été trouvées dans la struture des gradients de vitesse vers 660 kmde profondeur. Les modèles à symétrie sphérique PREM (Dziewonski et Anderson, 1981) etAK135 (Kennett et al., 1995) présentent tous deux sous une disontinuité de premier ordre à660 km de profondeur des gradients de vitesses larges (660 à 760 km de profondeur) au sommetdu manteau inférieur. Shearer (1996) a montré qu'il fallait introduire e type de gradient devitesse au-dessous de la �660� pour modéliser des formes d'ondes S660S asymétriques observéessur les données télésismiques. Lawrene et Shearer (2006a) ont montré également que les pro�lsmoyens de vitesses et de densités qui ajustent le mieux les formes d'ondes de phases PdP ,
SdS, PP∨dP et Pds sur les sismogrammes ont une disontinuité des paramètres élastiquesvers 660 km de profondeur suivi d'un gradient de vitesse abrupt sur une profondeur d'environ60 km.Les expérienes de physique des minéraux on�rment qu'il faut s'attendre à es om-



70 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONplexités dans la struture des gradients de vitesse vers 660 km de profondeur. La disontinuitéde premier ordre observée vers 660 km de profondeur est ertainement assoiée à la transitionde phase de la ringwoodite en pérovskite (Anderson, 1967). D'après Wood (2000), la réa-tion de dissoiation du grenat en pérovskite rihe en Aluminium pourrait être à l'origine desgradients de vitesses observés au sommet du manteau inférieur.Fig. 2.3: Diagramme pression-températurepour une omposition pyrolitique de manteauvers 660-km de profondeur, d'après Hirose(2002) et Deuss (2007). L'intervalle en grisindique la gamme de profondeur sur laquellese produit la réation de transformation de laringwoodite et/ou de la majorite en pérovskite.A basse température (1600◦C ou ∼2000◦K), lapérovskite se forme à partir de la dissoiationde la post-spinelle ave une pente de Clapey-ron négative. A haute température (2100◦C ou
∼2400◦K), la pérovskite se forme à partir dela dissoiation de la majorite. Les abbrévia-tions sont : Rw =ringwoodite, Mj =grenatmajorite, Pv =pérovskite, Il =ilmenite,
Mw =magnésiowustite.Les relations de phases de Hirose (2002) indiquent que l'ordre des transitions de l'olivineet du grenat varie selon les onditions loales de température dans le manteau (�gure 2.3).Ainsi, pour des températures basses, la transition de phase de l'olivine serait dominante à660 km de profondeur ave une pente de Clapeyron négative. Des transitions de phases addi-tionnelles sont observées dans la omposante résiduelle du manteau. Les transition du grenat-majorite en ilmenite puis en pérovskite à 610 et 640 km de profondeurs donneraient dans lesenvironnements froids des disontinuités multiples à la base de la zone de transition (Vaheret al., 1998). Ce type de signaux sismologiques a été rapporté par Simmons et Gurrola (2000)pour le sud de la Californie, par Niu et Kawakatsu (1996), Ai et Zheng (2003) et Chen et al.(2006) pour le nord-est de la Chine et par Zang et al. (2006) pour la subdution de Tonga.Dans des environnements hauds (1900◦C ou 2200◦K), la transition de phase du grenat-majorite en pérovskite aurait lieu à plus grande profondeur que elle de l'olivine (�gure 2.3).Elle deviendrait dominante (Weidner et Wang, 1998; Hirose, 2002) ave une pente de Clapey-ron positive (∼1.3 MPa/K) opposée à elle de la transition de phase de l'olivine (Hirose, 2002).La transition de phase de l'olivine et la o-existene du grenat-majorite ave la pérovskite surune large gamme de profondeurs (∼35 km, Hirose, 2002; Vitos et al., 2006) se traduirait par ungradient de vitesse sismique plus di�us ave une petite disontinuité à 660 km de profondeursuivi d'un fort gradient de vitesse de 660 km jusqu'à plus de 700 km de profondeur (Weidneret Wang, 1998).Deuss et al. (2006) montrent que les di�érents régimes thermiques dans le manteau etla variété de gradients de vitesses qu'ils réent à la base de la zone de transition pourraient



2.2. LA ZONE DE TRANSITIONÀ PARTIR DES OBSERVATIONS D'ONDES P CONVERTIES EN S71être à l'origine de l'absene d'observations à grande éhelle de phases P660P dans les étudesde préurseurs de phases PP (e.g. Estabrook et Kind, 1996).Il semble don que le modèle de transitions de phase de l'olivine ne permette pas d'ex-pliquer à lui seul la omplexité des observations sismologiques assoiées à la base de la zonede transition.Dans e hapitre, nous nous intéressons à la struture de la zone de transition. Nousétudions en détail et à l'éhelle du globe la topographie des disontinuités à 410 et 660-km deprofondeur. Nous herhons à véri�er s'il existe une relation entre les topographies des deuxdisontinuités qui puisse être interprétée sur la base des onnaissanes atuelles en physique desminéraux. Nous disutons en partiulier l'origine (himique ou thermique) des hétérogénéitésobservées à partir de nos jeux de données de préurseurs de SS et d'ondes onverties P en S.La partie 2.2 de e hapitre est onstituée d'un artile intitulé �The mantle transitionzone as seen by global Pds phases : no lear evidene for a thin transition zone beneathhotspots� publié dans la revue �Journal of Geophysial Researh� en août 2008. Cet artilerésume l'ensemble des résultats obtenus à partir de nos observations de onversions d'ondesaux disontinuités de la zone de transition. Le leteur ayant déjà lu la partie 1.2 �Méthode� duhapitre 1 peut sauter la partie �Méthode� de l'artile et se reporter diretement à la partie�Résultats�. La onlusion majeure de l'artile, dans la partie �Disussion�, est que la transitionde phase du grenat-majorite en pérovskite vers 660 km de profondeur pourrait expliquer leomportement de la zone de transition sous ertains points hauds.Nous testons ette hypothèse dans la suite de e hapitre. Dans la partie 2.3, nousprésentons nos observations de phases préurseurs de SS. Nous omparons les artes de latopographie des disontinuités et de l'épaisseur de la zone de transition obtenues par lesdeux jeux de données (partie 2.4). Nous étudions de manière détaillée la topographie desdisontinuités en fontion du ontexte tetonique (partie 2.5). Nous disutons les éventuellesimpliations en terme de himie et de température pour les deux hangements de phases à 410et 660 km de profondeur et pour le manteau supérieur en général (partie 2.6).2.2 La zone de transition à partir des observations d'ondes Ponverties en SNous avons analysé une vingtaine d'années d'enregistrements de téléséismes aux sta-tions sismologiques trois-omposantes de plusieurs réseaux large-bande permanents mondiaux.Nous analysons des ondes P onverties en S aux disontinuités de la zone de transition. Nousutilisons des sismogrammes �ltrés entre 10 et 25 s de période et orrespondant à des distanesépientrales omprises entre 40 et 95◦ (partie 1.2.1). A�n de omparer des enregistrements deséismes possédant des fontions soures très di�érentes, nous appliquons la tehnique dite des�fontions réepteur� qui onsiste à déonvoluer l'énergie du train d'onde P de la omposanteSv (voir partie 1.2.1 et l'annexe C pour les aspets tehniques). Nous ampli�ons le rapportsignal sur bruit en sommant, à haque station et dans le domaine temps-lenteur, toutes lesfontions réepteur (voir partie 1.2.3). Nous utilisons le modèle de vitesses à symétrie sphé-



72 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONrique PREM à 20 s de période pour onvertir nos observations en épaisseur de la zone detransition et omparer nos résultats à eux des études préédentes (Chevrot et al., 1999; Law-rene et Shearer, 2006b). Nous alulons également la topographie absolue de la disontinuitéà 410-km de profondeur. Nous appliquons pour ela une migration temps-profondeur à partirdu modèle tomographique de vitesse d'ondes S de Debayle et al. (2005). Ce modèle tomogra-phique, malgré sa résolution latérale limitée, permet de orriger au moins partiellement lestemps d'arrivées observés des hétérogénéités de vitesse dans le manteau au dessus de la zonede transition (voir l'annexe A pour les aspets tehniques).La zone de transition a été divisée en trois grandes provines tetoniques à partir deonnaissanes a priori sur la loalisation des zones de subdutions (Gudmundsson et Sam-bridge, 1998) et des points hauds (Anderson et Shramm, 2005) à la surfae de la Terre.La première région est assoiées aux subdutions. La seonde est assoiée à des panahesmantelliques supposés alimenter les points hauds en surfae. La dernière que nous appellons�manteau normal� englobe les régions de la zone de transition éloignées de l'in�uene dessubdutions et d'éventuels panahes mantelliques. Nous avons pu mesurer grâe aux ondesonverties l'épaisseur de la zone de transition sous 167 stations sismologiques du réseau mon-dial. Ces observations omplètent des études préédentes à l'éhelle du globe (Stammler et al.,1992; Chevrot et al., 1999; Lawrene et Shearer, 2006b), en partiulier dans les régions oéa-niques où nous avons pu mesurer des temps de trajets éhantillonnant la zone de transitionsous 26 stations et au voisinage de 16 points hauds. Nous observons à grande éhelle desvariations signi�atives de l'épaisseur de la zone de transition d'amplitudes maximales ±40km. Un modèle de manteau où les transitions de phase de l'olivine dominent expliquerait lesdonnées sous la plupart des stations assoiées à un �manteau normal� dans la zone de tran-sition. Cependant, de larges variations latérales de l'épaisseur de la zone de transition sontparfois observées loin des points hauds et des zones de subdutions atives. Nous observonspar exemple en Amérique Centrale et en Amérique du Nord un épaississement de la zonede transition dans une diretion nord ouest-sud est qui pourrait être assoié à la subdutionfossile de la plaque Farallon sous le ontinent nord-amériain (van der Lee et Nolet, 1997;Grand et al., 1997; van der Hilst et al., 1997; Ren et al., 2007). Les observations sous leszones de subdutions restent ompatibles ave les transitions de phase de l'olivine. La zone detransition est en e�et généralement épaissie, en aord ave de nombreuses études antérieures(e.g. Thirot et Vinnik, 1998; Gilbert et al., 2001; Li et Yuan, 2003a; Liu et al., 2003; van derMeijde et al., 2005). Les variations observées dans es régions seraient ompatibles ave desanomalies thermiques omprises entre -100◦ K et -300◦ K.Les données d'ondes onverties permettent d'imager des strutures dont l'extension la-térale est de l'ordre de quelques entaines de kilomètre (voir l'annexe B). Ce jeu de donnéesnous permet de tester l'hypothèse de panahes thermiques hauds �primaires� enrainés dansle manteau inférieur et traversant la zone de transition sous les points hauds (Morgan, 1972;Courtillot et al., 2003). Les ondes onverties montrent que la disontinuité à 410-km de profon-deur est approfondie sous les points hauds. Ces variations de topographie de la �410� seraientompatibles ave la présene d'anomalies thermiques omprises entre +100◦K et +300◦ K.Pour de telles amplitudes, en supposant que les anomalies se prolongent jusqu'à la base de



2.2. ZONE DE TRANSITION : CONVERSIONS PS 73la zone de transition et que les disontinuités sismiques sont le résultat des transitions dephases de l'olivine, nous attendrions une remontée importante de la disontinuité à 660 km deprofondeur don un aminissement de la zone de transition. Cependant, les ondes onvertiesmontrent que la zone de transition sous les points hauds n'est pas toujours aminie. Il estdon néessaire d'expliquer l'existene probable de matériel haud au sommet de la zone detransition, onduisant à un approfondissement de la disontinuité à 410 km de profondeur, etl'absene apparente de e matériel à la base du manteau supérieur.Les résultats de modélisations analogiques (e.g. Davaille, 1999; Davaille et al., 2005)suggèrent que les panahes asendants hauds auraient pour origine la déstabilisation épiso-dique d'une ouhe limite thermique de omposition himique distinte de elle du manteauenvironnant. L'existene d'une telle ouhe limite thermique à l'intérieur même de la zonede transition est peu probable. Les résultats d'expérienes de physique des minéraux à hautepression (Akaogi et al., 2002; Hirose, 2002) montrent qu'un autre omposant du manteau, legrenat-majorite subit un hangement de phase à une profondeur voisine de 660 km dans desonditions de haute température. La pente de Clapeyron de ette réation est opposée à ellede la réation de transformation de la ringwoodite (Hirose, 2002). Elle induit un approfon-dissement de la réation ave l'augmentation de la température. Comme d'autres études l'ontproposé avant nous (e.g. Deuss et al., 2006; Deuss, 2007), nous suggérons que la disontinuitésismique observée vers 660 km de profondeur pourrait résulter de la ombinaison des deuxhangements de phase de l'olivine et du grenat. Des anomalies de température de l'ordre de
+300◦ K, ouplées à une ombinaison de es deux réations, pourrait ainsi expliquer l'absened'aminissement de la zone de transition sous ertains points hauds.2.2.1 ARTICLE : �The mantle transition zone as seen by global Pds phases :no lear evidene for a thin transition zone beneath hotspots�
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2.3. OBSERVATIONS DE PRÉCURSEURS DE SS 752.3 Observations de préurseurs de SSCette partie fait �ého� à la setion �Résultats� de l'artile en partie 2.2 qui présente lesobservations de temps d'arrivées des phases Pds. Nous présentons nos mesures de temps depropagation des phases préurseurs de SS sur les �gures 2.4a, 2.5a et 2.6a. Nous examinonsles éarts de temps de propagations T410 (tSS − tS410S), T660 (tSS − tS660S) et T660− T410(tS410S − tS660S) par rapport à leurs valeurs moyennes à l'éhelle de la Terre.Enart 2.2Ehelles de ouleur pour la représentation des observationsLes éhelles de ouleurs que nous utilisons pour représenter nos observations de temps d'arrivées oude profondeurs des disontinuités sur des artes à l'éhelle de la Terre sont basées sur l'interprétationdes e�ets de la température sur les transitions de phases de l'olivine.Le blan représente une observation prohe de la moyenne don en prinipe un manteau nonperturbé. Nous avons hoisi une ouleur �haude� (rouge) pour des perturbations de la profondeurdes disontinuités (des temps d'arrivées absolus) ou de l'épaisseur de la zone de transition (des tempsdi�érentiels) allant dans le sens de l'e�et d'anomalies thermiques haudes sur les disontinuités dela zone de transition. Nous utilisons une ouleur �froide� (bleu) pour des observations allant dans lesens de l'e�et d'anomalies de températures froides sur les disontinuités. Des exemples d'éhelles deouleurs sont données i-dessous pour a) des observations assoiées à la �410�, b) des observationsassoiées à la �660� et à l'épaisseur de la zone de transition.
min
froid

0
normal

max
chaud

a) "410"

min
chaud

0
normal

max
froid

b) "660", Epaisseur

Pour les vitesses sismiques (), nous employons également une éhelle de ouleurs basée sur l'inter-prétation des anomalies de vitesses en terme de température. Les anomalies lentes sont indiquées enrouge et les anomalies rapides en bleu.
min
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0
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max
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c) Vitesses



76 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONLes �gures 2.4b, 2.5b et 2.6b représentent les artes d'erreurs assoiées à nos mesures.Nous omparons ensuite nos observations à elles obtenues dans les études de Flanagan etShearer (1998b) et de Gu et al. (2003) sur les �gures 2.7, 2.8 et 2.9.Les éhelles de ouleurs utilisées pour représenter les observations sur les artes sonthoisies en fontion d'un a priori donné par la physique des minéraux à haute pression pourles transitions de phases de l'olivine (enart 2.2). Nous utilisons deux types de représenta-tions. La première (�gures 2.4, 2.5 et 2.6) plae nos observations (triangles) aux noeuds dumaillage dé�ni dans la partie 1.2.3. La taille des triangles varie en fontion de l'amplitudedes anomalies. La seond mode de représentation permet de plaer nos observations en fondde arte (�gures 2.4, 2.5, 2.6, 2.7, 2.8 et 2.9) après déomposition sur la base des fontionsharmoniques sphériques. En pratique, la déomposition s'applique pour un nombre �ni lmax dedegrés harmoniques l. Ce nombre dépend du pas d'éhantillonnage en longitude et o-latitudedu hamp salaire initial. Le maillage en latitude et longitude que nous utilisons pour dérirenos observations de préurseurs de SS (annexe D) ne permet d'utiliser que des degrés infé-rieurs à 18 (table D.1). Ce degré donne des longueurs d'ondes λ supérieures à 2πR
l

≃ 2300 kmoù R est le rayon de la Terre.2.3.1 Temps de propagation absolus T410 et T660La moyenne des observations de temps de propagation des phases S410S est de 156.5 s(�gure 2.4a) ave un éart-type de 2.7 s. Les anomalies de temps de propagation ont desamplitudes omprises entre -7.5 s (sud de l'Afrique) et +6.7 s (Amérique du Sud). La plu-part des ratons arhéens à l'exeption des ratons sibériens et amazoniens sont assoiés àdes anomalies de temps de parours négatives (S410S en avane, ouleur bleue) : le ratonsupérieur du Canada, le raton est-européen, le raton ouest-Afriain, les ratons du Congo,du Kapvaal et du Zimbabwe, le raton indien et les ratons situés en Australie oidentale.Quelques régions oéaniques présentent également des résidus de temps de propagation né-gatifs : la ride sud-ouest indienne entre l'Antartique et l'Afrique, le sud-ouest de l'OéanAtlantique, le Pai�que Ouest et le nord des Caraïbes. La limite entre la plaque Pai�que etla plaque Nord Amériaine ainsi que son prolongement au sud le long des rides Est-Pai�queet Pai�que-Antartique est assoiée à une anomalie de temps de propagation positive. Unesignature aussi marquée n'est pas observée sous les autres rides oéaniques de l'Atlantique etde l'Oéan Indien.Les erreurs de mesure obtenues par �bootstrap� sur les temps T410 sont les plus impor-tantes (�gure 2.4b) dans les régions les moins bien ouvertes en points de mesure (�gure 1.19).Il s'agit de l'Afrique du Nord, de la limite entre les plaques Indo-Australienne et Pai�que, dela Tasmanie, des régions situées près du point triple de Bouvet dans l'Atlantique Sud et auentre du ontinent Asiatique.La moyenne des observations de temps d'arrivées de la phase S660S est de 228.7 s(�gure 2.5a) ave un éart-type de 2.8 s. Les amplitudes de perturbations des temps d'arrivéesautour de ette moyenne sont omprises entre -5.8 s (oéan indien) et +7.9 s (Afrique duNord). L'éhelle de ouleur que nous avons hoisie est opposée à elle utilisée pour les phases



2.3. OBSERVATIONS DE PRÉCURSEURS DE SS 77
−10 s −7.5 −5 −2.5 −1 0 1 2.5 5 7.5 10 s

ecart a la moyenne (156.5 s)
Precurseurs de SS
S410S

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

−10 −7.5 −5 −2.5 −1 0 1 2.5 5 7.5 10

(a)
< 0.5 s 2 4 6 8 10 s

erreur (s)Erreurs S410S

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

(b)Fig. 2.4: (a) Carte des observations des temps de propagation T (S410S). Les anomalies detemps de propagation sont représentées par rapport à la moyenne globale (156.5 s). Les trianglessont entrés sur haune des ellules de la �gure 1.18. Ils indiquent en rouge des observationsde phases sismiques retardées. Ils indiquent en bleu des phases sismiques en avane. Le fondde ouleur donne es mêmes observations déomposées sur la base des harmoniques sphériquesjusqu'au degré 17. (b) Carte des erreurs de temps de propagation T (S410S).
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(b)Fig. 2.5: (a) Carte des observations des temps de propagation T (S660S). La moyenne glo-bale des observations est 228.7 s. Les triangles rouges indiquent des observations de phasessismiques retardées. Ils indiquent en bleu des phases sismiques en avane. Le fond de ouleurdonne es mêmes observations déomposées sur la base des harmoniques sphériques. (b) Cartedes erreurs de temps de propagation T (S660S).
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(b)Fig. 2.6: (a) Carte des observations des temps de propagation di�érentiels T (S660S) −
T (S410S). Nous représentons les éarts de temps de propagation par rapport à la moyenneglobale (72.2 s). En rouge, nous indiquons les observations de temps di�érentiels plus faibles.En bleu, nous indiquons des temps di�érentiels plus grands. (b) Carte des erreurs de temps depropagation di�érentiels T (S660S) − T (S410S).
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Fig. 2.7: Comparaison de nos observations de temps d'arrivées T (S410S) ave les études FS98(en haut à gauhe) et GDE00 (en haut à droite). La moyenne des observations dans haqueétude est indiquée au sommet de haque arte.
S410S (enart 2.3).La arte des variations géographiques des anomalies de temps de paroursest très semblable à elle obtenue pour les phases S410S : nous retrouvons l'anomalie positivele long de la frontière de plaque Pai�que-Amérique du Nord et des rides Est-Pai�que etPai�que-Antartique, les anomalies positives à l'est de l'Australie et de l'Asie, et les anomaliesnégatives dans l'oéan indien au sud de l'Afrique, en Afrique de l'ouest et du sud, à l'ouestde l'Australie, en Sandinavie et au nord-est du ontinent nord-amériain. Une di�éreneprinipale ave la arte des temps T410 est la présene de fortes anomalies positives sousl'Himalaya qui s'étendent jusqu'à la péninsule arabique.Les erreurs les plus importantes sont obtenues le long de la �te hilienne, à l'est del'Atlantique sud, en Afrique du nord, au entre de l'Asie, au sud de l'oéan Indien et del'Australie et dans la région des îles Fidji et de la subdution Tonga-Kermade.2.3.2 Temps de propagation di�érentiels T660 − T410L'éhelle de ouleur utilisée pour représenter les observations de temps di�érentiels
T660 − T410 sur la �gure 2.6a est la même que elle de la �gure 2.5a (enart 2.3). Lamoyenne des observations est de 72.2 s et l'éart-type assoié est de 2.6 s. Les amplitudes devariation autour de ette moyenne sont omprises entre -7 s (Afrique du nord) et +10 s (nord



2.3. OBSERVATIONS DE PRÉCURSEURS DE SS 81de la Mer Rouge). Ces valeurs extrêmes sont observées dans des régions où nous disposons depeu de données (�gure 1.19) et où les erreurs de mesure sont importantes (�gure 2.6b). Nousobservons des anomalies positives (bleu) au entre et au sud de l'Asie Centrale, en Asie del'Est, au nord-est de l'Indonésie et de l'Australie, en Amérique du Nord et Amérique Centrale,au sud de l'Amérique du Sud et de l'Atlantique et dans la partie est du ontinent Antartique.La ride Est-Pai�que possède également une signature d'anomalies positives. Les prinipalesrégions où les temps T660−T410 sont plus faibles que la moyenne sont oéaniques : au entredu Pai�que, au Nord et au Sud de l'Atlantique, et dans l'oéan Indien.Au premier ordre, il semblerait que dans les régions où les anomalies de temps T410,
T660 et T660 − T410 sont importantes, les erreurs de mesures le sont aussi (�gures 2.4, 2.5et 2.6). Nous avons alulé les oe�ients de orrélation entre mesures et erreurs de mesures.Ceux-i sont ompris entre 0.05 et 0.08 et n'indiquent auune orrélation signi�ative.2.3.3 Comparaison aux études antérieuresNous omparons nos observations à elles obtenues dans les études12 de Flanaganet Shearer (1998b) et de Gu et al. (2003) sur les �gures 2.7, 2.8 et 2.9. Les moyennes desobservations obtenues dans notre étude sont très semblables à elles obtenues par GDE00.Dans le as de FS98, les phases SdS arrivent en moyenne 3 à 4 s plus tard (�gures 2.7 et2.8) et le temps di�érentiel moyen est 1 s supérieur aux temps observés dans notre étudeet dans elle de GDE00 (�gure 2.9). Les artes de temps T410 et T660 (�gures 2.7 et 2.8)montrent des aratéristiques ommunes aux grandes longueurs d'ondes, ave des signaturespositives le long de la limite entre les plaques Pai�que et Nord-Amériaine, le long de la rideEst-Pai�que, dans l'Est de l'Asie et à l'Est de l'Australie. Des anomalies négatives au sud età l'ouest de l'Afrique, dans la partie est de l'oéan Atlantique, au sud de l'oéan indien et aunord de l'Europe et de l'Amérique du nord sont également présentes dans les trois études. Desdi�érenes existent ependant dans la taille et la forme des anomalies à plus ourte longueurd'onde. Par exemple, sous la majeure partie de l'oéan Pai�que, l'étude de GDE00 donnedes phases SdS retardées alors que notre étude et elle de FS98 donnent des phases SdS enavane dans sa partie ouest. Sur la arte des temps T660 (�gure 2.8), nous observons une largeanomalie positive au nord-ouest de l'Himalaya. FS98 trouvent dans ette région une anomaliepositive ave des variations à plus ourtes longueurs d'ondes tandis que GDE00 trouvent unefaible anomalie d'amplitude négative.Les artes des anomalies de temps de propagation di�érentiels T660−T410 (�gure 2.9)ont beauoup moins de aratéristiques ommunes que les artes de temps absolus T410 et
T660. Des di�érenes importantes existent en e�et dans la forme, la taille, la position géogra-phique, l'amplitude et le signe des anomalies de temps de propagations. Cependant, les tempsdi�érentiels positifs observés sur les trois artes au nord-est de l'Australie et en Indonésiepourraient être orrélés ave la loalisation de zones de subdutions atives.12Dans la suite de e hapitre, es études seront référées par FS98 (Flanagan et Shearer, 1998b) et GDE00(Gu et al., 2003).



82 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITION
FS98  − 233.3 s

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

GDE00 − 228.9 s

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

ecart a la moyenne (s)

Precurseurs de SS
S660S

cette etude − 228.7 s

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

−10 −7.5 −5 −2.5 −1 0 1 2.5 5 7.5 10

Fig. 2.8: Comparaison de nos observations de temps d'arrivées T (S660S) ave les études deFS98 (en haut à gauhe) et de GDE00 (en haut à droite). La moyenne des observations danshaque étude est indiquée au sommet de haque arte.2.3.4 ConlusionLes �gures 2.7, 2.8 et 2.9 suggèrent une forte orrélation entre les anomalies de temps
T410 et T660. Cette orrélation est retrouvée dans les trois études. D'autre part, l'aordentre les études semble être meilleur pour les temps absolus T410 et T660 que pour les tempsdi�érentiels T660 − T410. Ces observations suggèrent que l'e�et intégré des anomalies devitesses renontrées par la phase SS lors de son trajet dans les trois ent premiers kilomètresdu manteau est plus important sur les temps de trajet T410 et T660 des ondes ré�éhies quela topographie même des disontinuités.
2.4 Confrontation des données de Pds et de SdSNous omparons les observations de préurseurs de SS à elles obtenues à partir desondes onverties P en S dans la partie 2.2.
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Fig. 2.9: Comparaison de nos observations de temps di�érentiels T (S660S)−T (S410S) aveles études FS98 (en haut à gauhe) et GDE00 (en haut à droite). La moyenne des observationsdans haque étude est indiquée au sommet de haque arte.2.4.1 Corrélation des temps d'arrivées ave les vitesses dans le manteausuper�ielAnomalies de temps T410Sur la �gure 2.10a, nous omparons les temps de trajet T410 obtenus pour les phases
Pds et SdS. Aux grandes longueurs d'ondes, les deux types d'observations sont en aordave des anomalies positives au sud-ouest et négatives au nord-est de l'Amérique du Nord, desanomalies négatives au nord de l'Europe et positives dans la région de la mer Méditerranée etune dihotomie dans le signe des anomalies en Afrique le lond d'un axe nord-ouest sud-est.Aux ourtes longueurs d'ondes, les observations de phases Pds montrent des variationsque nous ne retrouvons pas ave les phases SdS du fait de leur moins bonne résolution latérale.En Asie entrale, les phases SdS montrent par exemple le passage d'une zone sans perturbationà l'ouest vers une anomalie positive qui ouvre tout l'est du ontinent Asiatique. Le groupe destations sismologiques situé au nord-ouest de l'Himalaya montre pour les phases Pds des fortesanomalies négatives de temps de trajet. Les phases SdS ne semblent pas ou peu perturbéesdans ette région. Le plus grand désaord provient de la région sud-Indienne sous la stationHYB à Hyderabad. Dans les régions oéaniques, les phases Pds fournissent peu de pointsde mesures. Les quelques stations du sud Pai�que sont en aord ave les observations de
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(b)Fig. 2.10: (a) Carte des anomalies de temps de propagation T (S410S) et T (P410s). Le fondde ouleur orrespond aux observations de préurseurs de SS. Les observations à partir desphases Pds sont superposées (erles). Nous indiquons en rouge les régions où les phasessismiques sont retardées et en bleu les régions où les phases sont en avane. (b) Carte desanomalies de vitesses moyennées dans les 400 premiers kilomètres du manteau supérieur deDKP2005 (Debayle et al., 2005). Les anomalies sont exprimées en pourentage du modèlemoyen. L'éhelle de ouleur est omparable à elle de (a), ave en rouge un manteau plus lent(δV s < 0) et en bleu un manteau plus rapide (δV s > 0).
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Fig. 2.11: Diagrammes de orrélation des temps d'arrivées ave les anomalies de vitesses sis-miques au dessus de la zone de transition dans le modèle DKP2005. Sur les axes des absissessont représentés les temps d'arrivées. Sur les axes des ordonnées sont représentées les anoma-lies de vitesses sismiques δv en km/s par rapport au modèle PREM. Les diagrammes pour lesphases Pds sont représentés dans la olonne de gauhe. Les diagrammes pour les phases SdSsont représentés dans la olonne de droite. (a) et (b) Diagrammes pour les phases onvertieset ré�éhies à la �410�. () et (d) Diagrammes pour les phases onverties et ré�éhies à la�660�. (e) et (f) Diagrammes pour les temps di�érentiels. Le oe�ient de orrélation aluléest indiqué dans haun des diagrammes.
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SdS. Il est di�ile de disuter la orrélation dans les oéans vu le petit nombre de stationssismologiques implantées dans es régions.Comparaison ave la tomographieDans l'artile (partie 2.2), nous avons montré qualitativement que les anomalies detemps de parours T410 des ondes onverties sont orrelées ave les hétérogénéités de vitessesau dessus de la zone de transition (�gure 8 de l'artile). Nous utilisons pour la omparaison(�gure 2.10b) le modèle de vitesse DKP2005 (Debayle et al., 2005). Ce modèle a une résolutionlatérale de l'ordre de 500 km dans les régions les mieux ontraintes en Asie, en Australie, dansle Pai�que Ouest et en Amérique du Nord et du Sud. Les régions les moins bien ontraintessont situées dans l'oéan Indien, au entre du Pai�que et dans l'ouest de l'Afrique. La ré-solution latérale peut exéder 1500 km dans es régions (Debayle et al., 2005). Sous la plusgrande partie de la surfae du globe, la résolution latérale du modèle est omparable à elleobtenue à partir des phases Pds (�gure 2.10 page préédente et �gure 8 de l'artile). La réso-lution latérale obtenue à partir des phases SdS est moins bonne, de l'ordre de 1000 à 1500 km(annexe B). L'éhantillonnage uniforme en points de mesure des phases préurseurs de SSmet en évidene la bonne orrélation aux grandes longueurs d'ondes des observations de T410ave les anomalies de vitesse au dessus de la zone de transition (�gure 2.10). Nous retrouvonspar exemple sur la �gure 2.10a l'e�et des vitesses lentes situées sous les rides Est-pai�que etPai�que-Antartique ainsi que elles situées dans l'est de l'Asie et de l'Australie (�gure 2.10b).Les signatures rapides des ratons ou des vieux bassins oéaniques sont également retrouvées.Nous étudions de manière plus quantitative la orrélation des temps d'arrivées ave lesanomalies de vitesses situées au dessus de la zone de transition dans le modèle DKP2005.Etude quantitative de la orrélationSur les diagrammes de la �gure 2.11, nous représentons l'amplitude des anomaliesde vitesse de DKP2005 moyennées dans le manteau au dessus de la zone de transition soushaune des stations sismologiques (phases Pds) et des ellules (phases SdS) en fontion destemps observés T410 (�gures 2.11a et 2.11b), T660 (�gures 2.11 et 2.11d) et T660 − T410(�gures 2.11e et 2.11f). Le modèle de référene utilisé pour le alul des anomalies est lemodèle PREM (Dziewonski et Anderson, 1981). Ce modèle est le modèle a priori utilisé pourl'inversion tomographique de Debayle et al. (2005). Nous l'avons adapté pour la propagationde phases sismiques de période dominante 20 s.Ces diagrammes on�rment que les temps de trajets absolus sont orrélés ave lesamplitudes des anomalies de vitesses au-dessus de la zone de transition. En revanhe lestemps di�érentiels T660− T410 ne montrent pas une telle orrélation (�gures 2.11e et 2.11f).Nos artes de temps de trajets absolus (�gures 2.4a et 2.5a) re�ètent sans doute plusles e�ets des hétérogénéités de vitesses au dessus de la zone de transition que eux de latopographie réelle des disontinuités. Ces hétérogénéités introduisent une orrélation positive
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Fig. 2.12: Diagrammes de orrélation entre les anomalies de vitesses sismiques au dessus dela zone de transition dans le modèle DKP2005 et les profondeurs des disontinuités obtenuesdans le modèle PREM. Colonne de gauhe : phases Pds. Colonne de droite : phases SdS. (a)et (b) Diagrammes pour les phases onverties et ré�éhies à la �410�. () et (d) Diagrammespour les phases onverties et ré�éhies à la �660�. Les oe�ients de orrélation alulés sontpratiquement identiques à eux obtenus sur les diagrammes de la �gure 2.11.entre les temps de propagation T410 et T660. Si nous utilisons un modèle à symétrie sphérique(par exemple PREM) pour onvertir les temps observés en profondeur des disontinuités,la topographie réelle des disontinuités est oultée par l'e�et des vitesses au dessus de lazone de transition. La orrélation négative observée dans les diagrammes δv = f(T410) et
δv = f(T660) (�gure 2.11) est préservée dans des diagrammes δv = f(z410) et δv = f(z660)(�gure 2.12).Nous montrons sur la �gure 2.13 la relation entre les profondeurs des disontinuités de lazone de transition z660 = f(z410) après migration dans PREM. La orrélation positive intro-duite dans la relation T660 = f(T410) se réperute sur la relation z660 = f(z410). Les obser-vations (z410,z660) s'alignent approximativement selon une droite d'équation z660 = z410+h



88 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONoù h est l'épaisseur moyenne de la zone de transition (�gure 2.13). La répartition autour dela valeur moyenne (étoile noire) est fontion de la nature rapide ou lente du manteau au-dessus de la zone de transition : les profondeurs z410 inférieures à la moyenne sont en généralassoiées à un manteau rapide (points bleus) et elles supérieures à la moyenne sont en géné-ral assoiées à un manteau lent (points rouges). La dispersion des observations autour de latendane linéaire est assoiée aux e�ets de la topographie des disontinuités, des hétérogénéi-tés de vitesses au-dessus et dans la zone de transition, et à la présene de bruit sur les données.Pour obtenir une information robuste sur la struture de la zone de transition, il nousfaut don :1. soit restreindre l'étude à l'épaisseur de la zone de transition. Nous pouvons alors nousontenter de onvertir en profondeur les temps T660 − T410.2. soit orriger les temps de trajets T410 et T660 des e�ets des hétérogénéités de vitessesprésentes dans le manteau super�iel. En supposant que nous onnaissons su�sammentbien les vitesses au dessus de la zone de transition, nous pouvons espérer retrouver or-retement les profondeurs absolues des disontinuités.La profondeur absolue des disontinuités est un paramètre lé pour la ompréhensiondes proessus géodynamiques à grande éhelle dans le manteau. Les pentes de Clapeyron�sismologiques� des disontinuités apportent de plus des informations sur la minéralogie dumanteau. Nous avons essayé pour es raisons de orriger des e�ets des hétérogénéités de vitessesau-dessus de la zone de transition.2.4.2 Corretion de la struture super�ielleNous avons orrigé des hétérogénéités de vitesses au dessus de la zone de transitionen trois étapes (annexe A). La première est la onstrution d'un modèle 3D de vitessedes ondes sismiques pour les 400 premiers kilomètres du manteau. Nous nous servons de emodèle pour aluler les temps de propagation des phases onverties et des préurseurs de SSassoiées à la distribution de stations sismologiques de notre jeu de données de Pds (�gure 1de l'artile) et à la distribution de ellules servant à regrouper les données de préurseurs de
SS (�gure 1.18). Les relations temps-profondeur obtenues permettent de onvertir les tempsobservés en profondeurs des disontinuités.Le modèle sismiqueNous utilisons le modèle 3SMAC (Nataf et Riard, 1996) pour dérire les vitesses desondes P et S dans la roûte et le modèle tomographique DKP2005 (Debayle et al., 2005) pourdérire les vitesses des ondes S dans le manteau au-dessus de la zone de transition. Le modèlede vitesse d'ondes P dans le manteau est obtenu en mettant à l'éhelle les perturbations devitesses des ondes S par rapport à un modèle de référene 1D. Ce modèle de référene noussert également à dérire les vitesses V p et V s dans la zone de transition et dans le manteauinférieur.
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Fig. 2.13: Relation z660 = f(z410)obtenue après migration dans PREMpour :(a) les phases Pds.(b) les phases SdS.Dans haque as, le ouple desobservations (z410,z660) moyennesest symbolisé par l'étoile noire. Leserles sont olorés en fontion del'amplitude des anomalies de temps
∆T410 alulées dans le modèleDKP2005 (éhelles en bas des dia-grammes). La valeur de référene estla valeur moyenne T410 prédite parle modèle. La ligne grise tiretée est ladroite qui s'ajuste le mieux aux ob-servations sans tenir ompte des er-reurs de mesures. La ligne noire estla droite d'équation z660 = z410 + hoù h = 250 km. Les valeurs du o-e�ient de orrélation entre z410 et
z660 sont données en haut à gauhedans haque diagramme.Les histogrammes en haut donnent lesdistributions de profondeurs z410. Leshistogrammes sur la droite donnentles distributions de profondeurs z660.Les intervalles délimités par les lignestiretées ontiennent 95% des profon-deurs z410 et z660.



90 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONLe fateur d'éhelle13 in�ue de manière peu signi�ative sur les temps de trajet desphases Pds. Nous appliquons un fateur 1/2 aux perturbations de vitesses des ondes S deDKP2005 par rapport au modèle de référene hoisi. Cette valeur est dans la gamme desobservations obtenues par les méthodes sismologiques ou bien prédites par la physique desminéraux (voir en annexe A).Temps de propagation synthétiquesNous avons testé deux modèles de référene pour le manteau : le modèle PREM (Dzie-wonski et Anderson, 1981) à 20 s de période et le modèle IASP91. Nous donnons les tempsde propagation prédits par es modèles dans la table 2.2. Travailler ave l'un ou l'autre de esmodèles ne hange pas signi�ativement nos prinipaux résultats. L'inversion tomographiquede DKP2005 a été menée en utilisant PREM omme modèle a priori. Il apparaît don pluslogique de travailler dans la suite ave e modèle.onversions Ps (65◦)
T 410 (s) σ410 (s) T 660 (s) σ660 (s) ∆T (s) σTZ (s)Observations 44.8 1.9 69.1 1.7 24.2 1.6IASP91 44.2 - 68.1 - 24.0 -DKP2005 + PREM 20 s 44.7 0.7 69.4 0.7 24.7 -DKP2005 + IASP91 44.5 0.7 68.6 0.7 24.1 -préurseurs de SS (130◦)
T 410 (s) σ410 (s) T 660 (s) σ410 (s) ∆T (s) σTZ (s)Observations 156.5 2.7 228.7 2.8 72.2 2.6IASP91 157.4 - 230.6 - 73.2 -DKP2005 + PREM 20 s 156.5 1.8 231.6 1.8 75.1 -DKP2005 + IASP91 156.8 1.8 230.5 1.8 73.7 -Tab. 2.2: Temps de propagation T410, T660 et ∆T = T660 − T410 pour les phases Pds et

SdS. Nous donnons les moyennes de nos observations, les temps prédits par IASP91 et lesmoyennes obtenues dans nos tests synthétiques ave DKP2005 pour la vitesse des ondes S audessus de la zone de transition et soit PREM à 20 s de période, soit IASP91 omme modèle deréférene. Les intervalles de temps T410 et T660 ontenant 68% des observations sont notés
σ410 et σ660.La distribution géographique des temps T410 obtenus dans le modèle synthétique
{DKP2005+PREM} est représentée sur la �gure 2.14. Le leteur peut la omparer aux obser-vations sur la �gure 2.10a. La taille, la forme, et la loalisation de la majorité des anomaliessont retrouvées à partir du modèle synthétique. La signature des ratons est présente dans lesdeux jeux de données synthétiques, exepté pour les ratons du sud et de l'ouest de l'Afriqueoù les préurseurs de SS éhantillonnent un manteau �normal�. Les phases SS parourentmoins de trajet sous les oéans que sous les ontinents ar leurs ré�exions ont lieu à la base duplanher oéanique. De plus, la roûte, qui est la partie du modèle où les ondes sismiques sont13Le fateur d'éhelle est le rapport des amplitudes de perturbations des vitesses d'ondes S sur les amplitudesde perturbations des vitesses d'ondes P. Il est dé�ni dans l'annexe A de e manusrit.



2.4. CONFRONTATION DES DONNÉES DE PDS ET DE SDS 91les plus lentes, est plus �ne sous les oéans que sous les ontinents. Les phases SdS donnentpour es raisons une signature plus rapide que la moyenne dans les régions oéaniques.Les amplitudes des anomalies synthétiques sont en général inférieures à elles observées,en partiulier pour les phases Pds (table 2.2). Les temps prédits sont ontenus à 68% dans unintervalle de ±0.7 s autour de la valeur moyenne alors que nos observations sont ontenues dansun intervalle de ±1.9 s. L'éhelle de ouleurs sur la �gure 2.14 est pour ette raison di�érente deelle utilisée sur la �gure 2.10a. Les di�érenes entre les amplitudes des anomalies synthétiqueset observées sont dues en partie à la topographie de la �410� qui n'a pas été prise en omptedans la modélisation.
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Fig. 2.14: Carte de la distribution synthétique des anomalies de temps T410 pour les phases
SdS et Pds. Le fond de ouleur est assoié aux observations de préurseurs de SS. Les erlesorrespondent aux observations assoiées aux phases onverties. Les régions où les phases sis-miques sont retardées sont indiquées en rouge et les régions où les phases sont en avane sontindiquées en bleu.Le modèle {DKP2005+PREM} permet don de prédire orretement la forme et laloalisation des anomalies des temps de trajet des phases Pds et SdS. Nous utilisons emodèle pour onvertir nos observations de temps de trajet en profondeur des disontinuités.E�et des orretionsLes orretions réduisent les amplitudes de variation de la profondeur des disontinuités(σ410, σ660 dans la table 2.3, histogrammes sur les �gures 2.13 et 2.15). La rédution estplus importante pour les observations d'ondes onverties que pour elles à partir des phases



92 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONpréurseurs de SS (table 2.3) ar les phases Pds sont plus sensibles aux anomalies de vitessessituées au-dessus de la zone de transition que les phases SdS.PREM
z410 (km) σ410 (km) z660 (km) σ660 (km) h (km) σTZ (km)

Pds 408.9 17.9 655.3 18.5 246.4 16.2
SdS 404.0 7.9 644.0 10.3 240.1 8.7DKP2005 + PREM

z410 (km) σ410 (km) z660 (km) σ660 (km) h (km) σTZ (km)
Pds 411.8 15.5 656.9 14.4 245.1 16.1
SdS 407.4 7.2 646.9 8.3 239.4 8.5Tab. 2.3: Profondeurs moyennes z410, z660 des disontinuités et épaisseur h de la zone detransition obtenues après migration dans PREM et {DKP2005+PREM}. Les intervalles deprofondeurs z410, z660 et d'épaisseurs h ontenant 68% des observations sont notés σ410,

σ660 et σTZ.Les profondeurs orrigées z410 et z660 sont représentées en fontion des anomalies devitesses dans le modèle DKP2005 sur la �gure 2.16. La orrélation a diminué de manière signi-�ative, sans toutefois disparaître omplètement en partiulier pour les observations d'ondesonverties (R = −0.23 et R = −0.34).La �gure 2.15 montre la relation entre les profondeurs des disontinuités z660 =

f(z410) après migration des observations dans le modèle {DKP2005+PREM}. Les diagrammessur ette �gure sont à omparer ave eux de la �gure 2.13. La orrélation positive entre lesprofondeurs des disontinuités est réduite de manière signi�ative lorsque nous orrigeonsdes anomalies de vitesse au dessus de la zone de transition. Elle ne disparaît toutefois pasomplètement (R = 0.42 et R = 0.4).Topographie des disontinuitésLes artes de la topographie des disontinuités obtenues après migration dans le modèle
{DKP2005+PREM} sont représentées sur les �gures 2.17 et 2.18. Les profondeurs moyennesobtenues pour la �410� et la �660� et les amplitudes de variation autour de es profondeursmoyennes varient d'un jeu de données à un autre (table 2.3).Les profondeurs moyennes et les amplitudes de variations sont plus petites pour lesphases SdS (407.4 ± 7.2 km et 646.9 ± 8.3 km) que pour les phases Pds (411.8 ± 15.5 km et656.9 ± 14.4 km). L'éhelle de ouleur utilisée pour les observations de SdS sur les �gures 2.17et 2.18 varie pour ette raison dans un intervalle de ±30 km, ontre ±40 km pour les phases
Pds. Les deux jeux de données montrent une assez bonne onordane entre les anomaliesde profondeurs. Quelques désaords existent ependant dans ertaines régions, par exempleau nord-ouest de l'Himalaya et au sud de l'oéan indien (�gures 2.17 et 2.18), en Inde et ausud-est de l'Asie (�gure 2.17).



2.4. CONFRONTATION DES DONNÉES DE PDS ET DE SDS 93

360 380 400 420 440 460
620

640

660

680

700

720

Z
(P

66
0s

) 
(k

m
)

Z(P410s) (km)

R = 0.42

360 380 400 420 440 460

0

10

20

Z(P410s) (km)

10 20
620

640

660

680

700

720

Z
(P

66
0s

) 
(k

m
)

−2 s −1.5 −1 −0.5 0 0.5 1 1.5 2 s

∆ T (P410s)

370 390 410 430
620

640

660

680

Z
(S

66
0S

) 
(k

m
)

Z(S410S) (km)

R = 0.40

370 390 410 430

0

35

70

Z(S410S) (km)

35 70
620

640

660

680

Z
(S

66
0S

) 
(k

m
)

−5 s −4 −3 −2 −1 0 1 2 3 4 5 s

∆ T (S410S)

a)

b)

Fig. 2.15: Relation z660 = f(z410)obtenue après migration dans
{DKP2005+PREM} pour :(a) les phases Pds.(b) les phases SdS.La valeur moyenne observée estmarquée par l'étoile noire. Laligne noire est la droite d'équation
z660 = z410 + 250 km. Les va-leurs du oe�ient de orrélationentre z410 et z660 sont donnéesen haut à gauhe dans haque dia-gramme. Les orretions ont hangésigni�ativement les distributionsdes observations (histogrammes enhaut et à droite des diagrammes àomparer à eux de la �gure 2.13).
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Fig. 2.16: Diagrammes de orrélation entre les anomalies de vitesses sismiques au dessus dela zone de transition dans le modèle DKP2005 et les profondeurs orrigées des disontinuités.Colonne de gauhe : phases Pds. Colonne de droite : phases SdS. (a) et (b) Diagrammes pourles phases onverties et ré�éhies à la �410�. () et (d) Diagrammes pour les phases onvertieset ré�éhies à la �660�. Les oe�ients de orrélation alulés ont hangé signi�ativement parrapport à eux de la �gure 2.12.
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Fig. 2.17: Carte de la topographie de la disontinuité à 410-km de profondeur obtenue à partirdes données de Pds et SdS. Le fond de ouleur orrespond aux observations obtenues à partirdes phases SdS. Les erles donnent les observations obtenues à partir des phases Pds. Lesanomalies sont représentées par rapport aux valeurs moyennes respetives des jeux de données.L'éhelle de ouleur (en haut à droite de la arte) dé�nit en rouge les régions où la disontinuitéest plus profonde et en bleu les régions où elle est moins profonde (enart 3.3).Epaisseur de la zone de transitionLes variations de l'épaisseur de la zone de transition obtenues après migration des deuxjeux de données dans {DKP2005+PREM} sont représentées sur la arte de la �gure 2.19.L'épaisseur moyenne de la zone de transition est plus faible pour les préurseurs de SS (239.4km) que pour les ondes P onverties en S (245.1 km). Les amplitudes de variation de l'épaisseursont également plus faibles pour les phases SdS que pour les phases Pds (table 2.3). Nousutilisons pour ette raison des éhelles de ouleurs di�érentes sur la �gure 2.19 pour les phases
Pds et SdS (± 40 km et ± 30 km respetivement).Les deux types observations sont en aord aux grandes longueurs d'ondes. La zone detransition est épaissie au nord-est de l'Asie, en Asie entrale, au Sud de l'Amérique du Nord,en Amérique Centrale, au nord de l'Amérique du Sud et à l'est de l'Australie.Les préurseurs de SS donnent une zone de transition aminie sous une grande par-tie des oéans (�gure 2.19, entre du Pai�que, Oéan Atlantique, Oéan Indien au sud del'Afrique). Les observations de Pds sont moins nombreuses dans les régions oéaniques. Ellesdonnent généralement une zone de transition �ne ou normale.
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Fig. 2.18: Carte de la topographie de la disontinuité à 660-km de profondeur. Le mode dereprésentation est le même que sur la �gure 2.17 exepté que l'éhelle de ouleur est renverséepour être en aord ave le modèle de transition de phases de l'olivine (enart 3.3), bleu :plus profond (∼froid) et rouge : moins profond (∼haud).2.4.3 Rédution de la ouverture des données de SdSLes ondes P onverties en S éhantillonnent majoritairement la zone de transitionsous les régions ontinentales. Les préurseurs de SS éhantillonnent ave une ouvertureplus homogène les régions ontinentales et les régions oéaniques. Pour pouvoir omparer esdeux jeux de données sans introduire un biais lié à es di�érenes de ouverture, nous avonsdégradé la ouverture des données de préurseurs de SS. Les sismogrammes sont sommés dansdes ellules de 10◦ de rayon entrées sur les positions géographiques des stations sismologiquesde notre étude de Pds.Les artes de la profondeur des disontinuités et de l'épaisseur de la zone de transitionobtenues dans le modèle {DKP2005+PREM} sont omparées sur les �gures 2.20, 2.21 et2.22. Le mode de représentation des observations ave des erles de tailles proportionnellesà l'amplitude des anomalies donne arti�iellement un poids plus important aux observationsanormales. L'éhelle de ouleur est basée sur l'interprétation des e�ets de la température surles transitions de phase de l'olivine.Les valeurs moyennes obtenues pour les profondeurs, les épaisseurs et les amplitudesde variation σ410, σ660 et σTZ sont données dans la table 2.4. Ces valeurs sont très prohes deelles de la table 2.3.



2.4. CONFRONTATION DES DONNÉES DE PDS ET DE SDS 97
−30 −20 −10 0 10 20 30

−40 km −30 −20 −10 0 10 20 30 40 km
Pds − ecart a la moyenne (245.1 km)

SdS − ecart a la moyenne (239.4 km)
Epaisseur (km)

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

Fig. 2.19: Carte de l'épaisseur de la zone de transition obtenue à partir des phases Pds et
Sds. Le mode de représentation est le même que sur la �gure 2.18. Les régions où la zone detransition est épaissie sont indiquées en bleu. Les régions où elle est aminie sont indiquéesen rouge (enart 3.3).

z410 (km) σ410 (km) z660 (km) σ660 (km) h (km) σTZ (km)
Pds 411.8 15.5 656.9 14.4 245.1 16.1
SdS 407.7 7.3 647.9 9.5 240.1 10.5Tab. 2.4: Comparaison des profondeurs moyennes z410, z660 des disontinuités et de l'épais-seur h de la zone de transition obtenues après sommation des données de préurseurs de SSsur des ellules entrées sur les positions des stations sismologiques de notre étude de Pds (�-gure 1 de la partie 2.2). Les intervalles de profondeurs z410, z660 et d'épaisseurs h ontenant68% des observations sont notés σ410, σ660 et σTZ .Topographie de la �410�La profondeur moyenne de la �410� obtenue à partir des phases SdS hange peu aprèsla rédution de la ouverture des préurseurs de SS (tables 2.3 et 2.4). L'éart-type sur l'am-plitude des variations de la topographie de la disontinuité est inhangé. Il reste inférieur demoitié à elui obtenu à partir des phases Pds (table 2.4).La �gure 2.20 on�rme que les amplitudes de variation de la profondeur de la �410� sontbien plus faible dans le as des SdS que des Pds. Les anomalies signi�atives de topographiede la �410� pour les phases SdS sont situées en Europe entrale, au nord-ouest de la péninsuleArabique, en Afrique et à l'est de l'Asie (�gure 2.20b). Sous les autres points de mesure, laprofondeur de la �410� est en général prohe de la moyenne. Les remontées de la �410� observéesave les Pds sous les régions du nord du Tibet et de l'Amérique entrale (�gure 2.20a) ne sont



98 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONpas observées ave les phases SdS.Topographie de la �660�La profondeur moyenne de la �660� obtenue ave les SdS n'a pas hangé de manièresigni�ative (tables 2.3 et 2.4). Par ontre, les variations de la topographie de la �660� ontaugmenté de manière un peu plus signi�ative (8.3 km avant et 9.5 km après).Les variations de la profondeur de la disontinuité à 660-km obtenues à partir desphases SdS et Pds ont des amplitudes plus omparables (�gure 2.21) que elles de la �410�(�gure 2.20). L'approfondissement de la �660� dans la région du nord de l'Himalaya (Tibet-Pamir-Tian Shan) partiipe pour beauoup à et e�et. Les deux jeux de données montrentune remontée de la �660� au nord de l'Europe, en Afrique et en Antartique, et un approfon-dissement au sud de l'Europe et en Amérique du Sud. Sous la région qui s'étend du Pamirau massif situé plus au nord du Tian-Shan, les préurseurs de SS montrent une �660� trèsprofonde (�gure 2.21b). Les Pds montrent un approfondissement plus loalisé dans la régiondu Pamir (�gure 2.21a). Les autres di�érenes majeures sont observées dans la région des riftsest afriains et au sud de l'oéan Indien.Epaisseur de la zone de transitionL'épaisseur moyenne de la zone de transition n'a pas hangé de manière signi�ative(tables 2.3 et 2.4) et les amplitudes de variation de l'épaisseur ont augmenté de 2 km.Les plus fortes anomalies de l'épaisseur de la zone de transition ommunes aux deuxartes sur la �gure 2.22 sont situées dans le nord-ouest du Tibet (épaississement), en Europeentrale (aminissement) et au nord de la péninsule arabique (épaississement). Il faut epen-dant rappeller que les mesures de préurseurs de SS ont de fortes erreurs dans ette dernièrerégion (�gure 2.6b).Dans l'est de l'Asie et en Amérique Centrale, la zone de transition apparaît épaissieave les Pds. Les variations d'épaisseur obtenues pour es deux régions à partir des phases
SdS sont plus faibles, omprises entre 5 et 15 km.Les deux jeux de données suggèrent que dans la région au nord du Tibet la zone detransition est très épaissie (�gures 2.22a et 2.22b). Les observations dans ette région sonturieuses ar les disontinuités à l'origine de l'épaississement de la zone de transition sont la�410� pour les phases Pds et la �660� pour les phases SdS.Corrélation entre les observationsLa �gure 2.23 montre la orrélation entre nos observations pontuelles des profondeursdes disontinuités et de l'épaisseur de la zone de transition pour les phases Pds et SdS. Lesorrélations sont presque nulles pour la �410� (R = 0.05) et la �660� (R = 0.16). La orrélationest plus signi�ative pour l'épaisseur de la zone de transition (R = 0.3).Pour des questions de résolution latérale, les données de préurseurs de SS devraientêtre moins sensibles que les Pds à des variations loales mais de grandes amplitudes de latopographie des disontinuités et de l'épaisseur de la zone de transition. Lawrene et Shearer
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(b)Fig. 2.20: (a) Carte de la profondeur de la disontinuité à 410-km obtenue à partir des phases
Pds. Les erles sont entrés sur les stations sismologiques utilisées dans létude de Pds. Leurtaille est proportionnelle à l'amplitude des anomalies de la profondeur de la disontinuité.Les erles bleus (rouges) marquent une remontée (approfondissement) de la disontinuité.(b) Carte de la profondeur de la disontinuité à 410-km obtenue à partir des phases SdS. Lemode de représentation est le même qu'en (a).
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(b)Fig. 2.21: (a) Carte de la profondeur de la disontinuité à 660-km obtenue à partir des phases
Pds. La taille des erles est proportionnelle à l'amplitude des anomalies de la profondeur dela disontinuité. Les erles bleus (rouges) marquent une remontée (approfondissement) de ladisontinuité. (b) Carte de la profondeur de la disontinuité à 660-km obtenue à partir desphases SdS. Le mode de représentation est le même qu'en (a).
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(b)Fig. 2.22: (a) Carte de l'épaisseur de la zone de transition obtenue à partir des phases Pds.La taille des erles est proportionnelle à l'amplitude des anomalies de l'épaisseur de la zone detransition. Les erles bleus (rouges) marquent un épaississement (aminissement) de la zonede transition. (b) Carte de l'épaisseur de la zone de transition obtenue à partir des phases
SdS. Le mode de représentation est le même qu'en (a).
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Fig. 2.23: Corrélation entre les profondeurs et les épaisseurs données par les phases SdSet Pds. Les observations obtenues à partir des Pds sont représentées suivant l'axe des abs-isse et elle obtenues à partir des SdS selon l'axe des ordonnées. Les observations moyennessont marquées par les disques blans. Nous donnons le oe�ient de orrélation en haut àgauhe dans haque diagramme. La ligne noire est la droite qui s'ajuste le mieux aux données.(a) Corrélation pour la profondeur de la �410� (b) Corrélation pour la profondeur de la �660�.() Corrélation pour l'épaisseur de la zone de transition.(2006b) ont montré qu'il était possible de réonilier les observations de l'épaisseur de la zonede transition pour les phases Pds et SdS en dégradant la résolution latérale des Pds.Nous avons omparé nos observations en lissant arti�iellement les observations de Pds.Nous utilisons la relation suivante (Lebedev et al., 2003) : zj =
P

i wij ·zi
P

i wij
où zj est l'observationà la station j. Les poids wij s'érivent cos(π/2·dij/L) pour des stations i situées à une distane

dij de la station j plus petite qu'une longueur de orrélation L. Lorsque i = j, dij = 0 et lepoids appliqué à la station i est wij = 1. Lorsque la station i est située à une distane de lastation j supérieure à la longueur de orrélation L (dij > L), le poids appliqué est wij = 0.L'e�aité du lissage dépend de la présene de stations dans le voisinage de la station
j onsidérée. Nous supprimons les stations isolées géographiquement en imposant une valeurseuil wmin telle que ∑

i wij ≥ wmin. Ce seuil, tout en rendant le lissage plus e�ae, élimineune partie des données. Nous avons testé di�érentes valeurs de L et wmin omprises entre 100et 3000 km et 1 et 6 respetivement. Il n'est pas possible d'avoir des valeurs de orrélation



2.4. CONFRONTATION DES DONNÉES DE PDS ET DE SDS 103supérieures à 0.5 sans éarter au moins 40% des données. Les variations σ660 et σTZ sontplus onsistantes entre Pds et SdS pour L = 1000 km et wmin = 1.5. Ces valeurs retirent50% des stations de notre jeu de données initial. La table 2.5 donne les valeurs de orrélationet les éarts types obtenus sur les distributions de profondeurs et d'épaisseur σ410, σ660 et σTZ .Les diagrammes sur la �gure 2.24 présentent les orrélations pour es valeurs de L et
wmin. La orrélation n'est pas améliorée pour la �410� (�gure 2.24a) mais elle est amélioréepour la �660� (�gure 2.24b) et pour la zone de transition (�gure 2.24).L (km) wmin R410 R660 RTZ Ph. σ410 (km) σ660 (km) σTZ (km)1000 1.5 0.02 0.33 0.72 Pds 10.5 11.2 10.8

SdS 7.5 10.0 11.6Tab. 2.5: Eart-type et orrélation obtenus après lissage des observations de Pds.
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Fig. 2.24: Corrélation entre les profondeurs et les épaisseurs données par les phases SdS et
Pds aprés lissage des observations de Pds. (a) Corrélation pour la profondeur de la dison-tinuité à 410-km. (b) Corrélation pour la profondeur de la disontinuité à 660-km. () Cor-rélation pour l'épaisseur de la zone de transition. Les paramètres utilisés pour le lissage sont
L = 1000 km et wmin = 1.5



104 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITION2.4.4 Une di�érene oéan-ontinentNous avons alulé la orrélation entre les topographies de la �410� et de la �660� pourle jeu de données de préurseurs de SS dont la ouverture a été réduite. Nous trouvons unevaleur R = 0.23 toujours positive mais inférieure à elle obtenue pour le jeu de donnée entier(R = 0.40 sur la �gure 2.15). Etant donné que le jeu de données �réduit� de préurseurs de SSouvre majoritairement les régions ontinentales, ette di�érene dans la valeur du oe�ientde orrélation suggère qu'il existe une di�érene oéan-ontinent dans la relation liant lestopographies des deux disontinuités.Pour véri�er ette hypothèse, nous avons séparé notre jeu de données omplet de pré-urseurs de SS en deux parties. La première partie regroupe les observations orrespondantaux 227 noeuds de notre maillage situés sous les zones oéaniques. La seonde regroupe lesobservations orrespondant aux 131 noeuds situés sous les ontinents. Nous utilisons la ré-gionalisation tetonique a priori 3SMAC de Nataf et Riard (1996) pour séparer les régionsoéaniques des régions non oéaniques. Les résultats en terme de profondeurs moyennes desdisontinuités, d'épaisseurs moyennes et de orrélation des topographies sont donnés dans latable 2.6.L'épaisseur de la zone de transition apparaît en moyenne plus �ne sous les oéans quesous les autres régions du monde même si es éarts restent relativement modestes (3.3 km).Par ontre, la orrélation entre les topographies des disontinuités est plus signi�ative sousles oéans que sous les autres régions. Les observations sous les oéans ontribuent don ma-joritairement à l'observation à grande éhelle d'une orrélation positive entre les profondeursdes disontinuités de la zone de transition.nb. z410 (km) σ410 (km) z660 (km) σ660 (km) h (km) σTZ (km) Roeans 227 407.6 7.0 646.0 8.0 238.3 7.6 0.49ontinents 131 407.1 7.5 648.5 8.6 241.6 9.6 0.29Tab. 2.6: Profondeurs, épaisseurs moyennes et orrélation des topographies obtenues à partirdes phases SdS sous les régions ontinentales et oéaniques. Nous donnons les nombres nbde ellules situées dans es deux régions ainsi que les oe�ient de orrélation R entre lestopographies de la �410� et de la �660�.2.5 Résultats2.5.1 RésuméLes hétérogénéités de vitesses au dessus de la zone de transition sont prinipalementresponsables des anomalies de temps de trajet des phases Pds et SdS (�gures 2.11, 2.10b, et2.14). Elles induisent une orrélation positive entre les temps T410 et T660. Cette orrélationest préservée lorsque nous onvertissons les temps en profondeurs dans un modèle de vitesseà symétrie sphérique (�gure 2.13). L'appliation de orretions pour les vitesses au dessus dela zone de transition réduit sensiblement les amplitudes de variations de la topographie desdisontinuités (table 2.3 et histogrammes sur les �gures 2.13 et 2.15). Cependant, la orréla-



2.5. RÉSULTATS 105tion positive entre les profondeurs des disontinuités ne disparaît pas omplètement ave esorretions (�gure 2.15).Les onversions Pds et les ré�exions SdS donnent des images di�érentes de la struturemoyenne de la zone de transition et la di�érene seule de ouverture en points de mesure desphases Pds et SdS ne peut les expliquer. Ces di�érenes sont (table 2.3 et �gures 2.17, 2.18et 2.19) :� Les profondeurs moyennes des disontinuités sont plus faibles pour les phases SdS(407.7 et 647.9 km) que pour les phases Pds (411.8 et 656.9 km).� L'épaisseur de la zone de transition est en moyenne plus petite pour les phases SdS(240.1 km) que pour les phases Pds (245.1 km).� Les éarts-types sur les amplitudes de variation des topographies et de l'épaisseurde la zone de transition sont moins importants dans le as des phases SdS (7.3 kmpour la �410� et 9.5 km pour la �660�) que pour les phases Pds (15.5 km pour la�410� et 14.4 km pour la �660�).� Les phases SdS montrent des amplitudes de variation de la topographie plus grandespour la �660� que pour la �410�. Les phases Pds donnent des amplitudes de variationà peu près équivalentes.La orrélation entre les observations de Pds et de SdS n'est signi�ative que pourl'épaisseur de la zone de transition. Lorsque nous �ltrons les données de Pds pour les analyseraux grandes longueurs d'ondes, les deux jeux de données montrent un meilleur aord pourl'épaisseur de la zone de transition et dans une moindre mesure pour la �660�. Par ontre, lestopographies de la �410� obtenues ave les phases SdS et Pds ne sont pas orrélées.Aux grandes longueurs d'ondes, les variations géographiques de l'épaisseur de la zonede transition obtenues ave les ondes onverties et les préurseurs de SS montrent un aordraisonnable (�gure 2.19). Cet aord est plus lair lorsque nous omparons les observationspontuellement (�gure 2.22). Les aratéristiques ommune de es artes sont une zone detransition anormale dans les régions de l'Europe, du nord-ouest Tibet et du nord de la pénin-sule arabique. Les régions où la zone de transition est épaissie sont pour la plupart orréléesave la loalisation géographique de plaques froides subdutées, atuelles ou fossiles, dans lemanteau (e.g. Fukao et al., 2001). Si le modèle de transitions de phases de l'olivine est or-ret, es observations indiqueraient que les plaques ont atteint la zone de transition dans esrégions. A partir de la arte de la topographie de la disontinuité à 660-km (�gure 2.18), nouspouvons en prinipe savoir si es plaques ont atteint ou non la base de la zone de transition.Il semblerait que e soit le as en Amérique Centrale, à l'est de l'Australie et au nord-est del'Asie. Le as de l'Asie entrale est moins lair ar les ondes onverties et les préurseurs de
SS donnent des informations ontraditoires pour la topographie de la �660� (�gure 2.18).Les préurseurs de SS montrent une zone de transition légèrement aminie sous lesoéans. L'étude de SdS de Gu et Dziewonski (2002) montre également ette di�érene oéan-ontinent. Cependant, Gu et Dziewonski (2002) obtiennent des variations de l'épaisseur de lazone de transition plus importantes que dans notre étude ave un aminissement de 5 km sous



106 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONles oéans et un épaississement de 8 km sous les ontinents. Les observations de Pds donnentgénéralement une zone de transition �ne ou normale dans les régions oéaniques. Une zone detransition aminie sous une île oéanique assoiée à un point haud (par exemple Kerguelen,�gures 2.19 et 2.22) peut suggérer l'e�et d'un panahe haud sur les transitions de phases del'olivine. Nos jeux de données pris dans leur totalité montrent ependant que ette relationest loin d'être systématique.Dans la suite, nous ré-examinons la struture de la zone de transition sous les zones desubdutions, les points hauds et le manteau �normal�. Nous utilisons l'information apportéepar le jeu de donnée de préurseurs de SS sous les positions géographiques des stations denotre étude de Pds. Nous véri�ons si ette information s'aorde ave les prinipaux résultatsobtenus ave les ondes P onverties en S (partie 2.2).2.5.2 Un manteau �normal� plut�t anormalSur la �gure 2.25, nous représentons la relation liant les topographies de la �410� et dela �660� (z660 = f(z410)) pour les données assoiées à un manteau �normal�. Pour omparerles observations, nous avons hoisi de ne représenter que les mesures de SdS sous les stationssismologiques de notre étude de Pds. Nous onstatons une grande variabilité de la profondeurdes disontinuités et de l'épaisseur de la zone de transition dans des régions a priori éloignéesdes panahes mantelliques ou des subdutions. Cette variabilité est observable aussi bien aveles ondes onverties (�gure 2.25a) qu'ave les préurseurs de SS (�gure 2.25b).Nous avons véri�é si il existe une orrélation entre l'épaisseur de la zone de transitionet la tomographie de vitesse sismique pour ette région du manteau. Nous utilisons le modèletomographique S20RTS de Ritsema et al. (1999) moyenné sur toute l'épaisseur de la zonede transition (�gure 2.26b). Ce modèle a une résolution latérale prohe de elle des phases
SdS (∼1000 km). Nous omparons e modèle à nos observations à grande longueur d'onde dephases SdS (�gure 2.26a) et à plus ourtes longueurs d'ondes de phases Pds (�gure 2.26b).L'aord entre les anomalies de vitesses sismiques et l'épaisseur de la zone de transitionest très imparfait. Les observations de zone de transition épaissie et d'anomalies de vitessessismique sont anti-orrélées sous un ertain nombre de régions : sous la ride Est-Pai�que,sous l'Asie entrale, sous l'Atlantique et l'oéan Indien. Nous observons ependant des régionsoù un épaississement de la zone de transition est orrélé ave la loalisation d'anomalies devitesses rapides dans la zone de transition : au Texas, au Nord de l'Amérique du Sud, sur unaxe ouest-est des îles Falkland à la Géorgie du Sud, en Europe, sous l'est de la Chine, sous l'estde l'Australie et sous la plaque Philippine. A l'exeption de la ride Est-Pai�que et de Hawaii,les anomalies de vitesses lentes dans le Pai�que (nord-est Pai�que, îles Samoa, PolynésieFrançaise, nord de la ride Pai�que-Antartique) oïnident dans la forme et la loalisationave une zone de transition anormalement �ne. Il en est de même dans les régions du Hoggaret du La Vitoria en Afrique.Nous avons alulé les oe�ients de orrélation entre les anomalies de vitesses dansla zone de transition et les anomalies d'épaisseurs. Ceux-i sont faibles mais positifs, égaux à0.16 pour les deux types de phases sismiques.
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(b)Fig. 2.25: (a) Relation z660 = f(z410) pour les phases Pds dans le manteau �normal�. (b) Re-lation z660 = f(z410) pour les phases SdS dans le manteau �normal�. Nos observations sontindiquées par des points noirs. Les barres d'erreurs assoiées aux mesures sont égalementreprésentées. Les oe�ients de orrélation R entre les topographies des disontinuités sontindiqués dans haque diagramme. Les deux droites en traits tiretés délimitent des intervallespour lesquels la zone de transition est épaisse, normale ou �ne. La série de droites en traitspleins indique les ouples de profondeurs (z410,z660) alulés pour des anomalies de tempé-rature omprises entre -1000◦K et +1000◦K à partir des pentes de Clapeyron données dans latable 2.1. Les points plaés sur es droites sont assoiés à des valeurs d'anomalies de tempé-ratures de −300◦K, −100◦K, +100◦K et +300◦K. La ouleur des points est proportionnelle àl'amplitude des anomalies de température. L'éhelle de ouleur utilisée pour les anomalies detempérature est indiquée en haut à droite dans haque diagramme.
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(b)Fig. 2.26: (a) Epaisseur de la zone de transition obtenue à partir des phases préurseurs de
SS. Les régions en bleu (rouge) indiquent une zone de transition épaissie (aminie). (b) Super-position des observations d'épaisseur de la zone de transition obtenue à partir des phases Pdset des anomalies de vitesses moyennée dans la zone de transition du modèle tomographiqueS20RTS (Ritsema et al., 1999). Les zones en bleu (rouge) indiquent des anomalies rapides(lentes) dans la zone de transition.



2.5. RÉSULTATS 1092.5.3 Une zone de transition épaissie sous les zones de subdutions
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Fig. 2.27: Traes sommes obtenues sous les stations sismologiques au voisinage des zones desubdutions pour (a) les fontions réepteur et (b) les omposantes transverses. Les formesd'ondes grises dénotent des ré�exions/onversions dont l'amplitude est positive au niveau deon�ane à 95% (mesure moins deux éarts-types). Les formes d'ondes noires délimitent l'in-tervalle de on�ane à 95% sur les amplitudes. Les traes ont été rangées par ordre roissantde profondeur de la �410� pour les Pds. Le nom des stations et le nombre de données som-mées sont indiqués au bas de haque trae. Pour la loalisation des stations et les portions desubdutions atives ouvertes par elles-i, le leteur pourra se réferer aux �gures 1 et 6 et àla table 2 de l'artile partie 2.2.Nous représentons sur la �gure 2.27 les traes sommes obtenues à partir des fontionsréepteur et des phases SdS pour les 22 stations de notre étude situées à proximité dessubdutions. Le niveau de bruit observé sur les traes sommes dépend prinipalement de laquantité de données que nous avons pu sommer à haque station (�gure 2.27). Les préurseursde SS ne donnent pas d'observations de la �410� au delà du seuil de on�ane à 95% auxstations GVD, ISP, et ANTO en Europe. Nous n'observons pas non plus de formes d'ondesrobustes pour la �660� aux stations PEL, GVD et ANTO. Les distributions de temps d'arrivéesobtenues par ré-éhantillonnage �bootstrap� nous ont ependant permis de faire des mesures.



110 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONDe fortes erreurs sont forément assoiées à es mesures.
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(b)Fig. 2.28: (a) Diagramme z660 = f(z410) pour les phases Pds au voisinage des zones desubdutions. (b) Diagramme z660 = f(z410) pour les phases SdS au voisinage des zonesde subdutions. Les triangles et les barres d'erreurs assoiées orrespondent à nos observa-tions. Les oe�ients de orrélation R entre les topographies des disontinuités sont indiquésdans haque diagramme. La série de droites en traits pleins donne les ouples de profondeurs(z410,z660) alulés pour des anomalies de température omprises entre -1000◦K et +1000◦Kà partir des pentes de Clapeyron données dans la table 2.1. Les points plaés sur es droitessont assoiées à des valeurs d'anomalies de températures de −300◦K, −100◦K, +100◦K et
+300◦K. La ouleur des points est proportionnelle à l'amplitude des anomalies de tempéra-ture. L'éhelle de ouleur utilisée pour les anomalies de températures est indiquée en haut àdroite dans haque diagramme.Nos mesures de profondeurs et d'épaisseurs sous haune des stations sont donnéesdans la table F.1 en annexe F. Nous ne présentons ii que les observations moyennes dansla table 2.7. Celles-i indiquent une �660� approfondie, une �410� plus super�ielle de 4 kmave les Pds et à sa profondeur normale ave les SdS. La zone de transition sembleraient enmoyenne épaissie pour les deux jeux de données. Il est ependant néessaire de souligner queompte-tenu des éarts types sur les mesures, es variations moyennes observées pourraient nepas avoir de grande signi�ation. La table F.1 en annexe F indique que la zone de transitionest épaissie de plus de 5 km sous plus de la moitié des stations sismologiques du groupesubdution.Nous représentons la relation z660 = f(z410) pour es stations sur la �gure 2.28. Pourles deux jeux de données, les observations ne s'alignent pas dans les intervalles dé�nis par lespentes de Clapeyron de l'olivine (�gures 2.28a et 2.28b).
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Pds SdSMoyennesubdu-tions 407.5 ± 14.0 662.0 ± 18.1 254.6 ± 19.1 407.0 ± 7.0 654.0 ± 9.6 247.0 ± 10.5MoyenneTerre 411.8 ± 15.5 656.9 ± 14.4 245.1 ± 16.1 407.7 ± 7.3 647.9 ± 9.5 240.1 ± 10.5Tab. 2.7: Profondeurs et épaisseurs moyennes obtenues au voisinage des zones de subdutions.2.5.4 La zone de transition sous les points haudsLes traes sommes obtenues pour les 21 stations situées au voisinage des points haudssont représentées sur la �gure 2.29. Les mesures de profondeurs et les épaisseurs déduites sontdonnées dans la table 2.8. Les observations moyennes pour le groupe de stations au voisinagedes points hauds di�èrent suivant le type de données utilisé. Les Pds donnent une �410�approfondie de ∼12 km, une �660� approfondie de ∼5 km don une zone de transition plus�ne de ∼7 km. Sous 3 stations (IBBN, VNDA et PAF), la zone de transition est aminie deplus de un éart-type par rapport au résultat du jeu de données entier (16.1 km).Sur la �gure 2.30, les observations de Pds montrent deux groupes de stations distintsdans un diagramme z660 = f(z410). Le premier (groupe A) donne des profondeurs de la �410�et de la �660� ompatibles ave l'e�et d'anomalies de température haudes sur les transitionsde phase de l'olivine. Le seond (groupe B) orrespond à des observations de �410� et �660�approfondies donnant une épaisseur de zone de transition dans la moyenne ou légèrement plus�ne. Cette observation, que nous disutons dans l'artile en partie 2.2, est inompatible avel'e�et de températures haudes sur les transitions de phases de l'olivine. Nous observons uneforte orrélation positive (0.8) entre les profondeurs des disontinuités, largement supérieureà elle des autres sous-groupes de stations.Les phases SdS donnent en moyenne une �410� à sa profondeur normale, une �660�plus super�ielle de ∼3 km et une zone de transition aminie de ∼4 km (table 2.8). Sous 3stations (IBBN, PAF et PPT), la zone de transition est aminie de plus de un éart-type parrapport à la mesure moyenne du jeu de données entier (10.5 km). Ce nombre passe à 9 pourun éart de 5 km. La zone de transition obtenue par les phases SdS semble don soit normale,soit légèrement aminie, en aord ave le résultat obtenu ave les Pds (table 2.8). Commepour les Pds, les phases SdS donnent une orrélation entre les topographies des disontinuitéspositive et plus forte que elle obtenue pour le jeu de donnée initial.Quatre points hauds sont assoiés à une zone de transition aminie ave les deux typesde données : le point haud de l'Eifel en Europe (stations GRFO, IBBN, STU), elui situéprès de la mer de Ross en Antartique (station VNDA), le point haud de Kerguelen (stationPAF) et elui situé sous Hawaii (KIP).La ouverture relativement homogène obtenue ave les préurseurs de SS permet de dé-teter des variations de topographies de grandes longueurs d'ondes horizontales qui ne peuventêtre vues ave les Pds faute de stations sismologiques. La zone de transition apparaît ainsiaminie dans la région de super-bombement du planher oéanique dans le Pai�que entral
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Fig. 2.29: Traes sommes obtenues sous les stations sismologiques au voisinage des pointshauds pour (a) les fontions réepteur et (b) les omposantes transverses. Les formes d'ondesgrises dénotent des ré�exions/onversions dont l'amplitude est positive au niveau de on�aneà 95% (mesure moins deux éarts-type). Les formes d'ondes noires orrespondent à la limitesupérieure du seuil de on�ane à 95% sur les amplitudes. Les traes ont été rangées par ordrede profondeur de la �410� roissant pour les Pds. Le nom des stations et le nombre de donnéessommées sont indiqués au bas de haque trae. Pour la loalisation des stations et les portionsde subdutions atives ouvertes par elles-i, le leteur pourra se référer aux �gures 1 et 6 età la table 2 de l'artile partie 2.2.



2.5. RÉSULTATS 113Stations loalisation Pds SdS Abb.
z410 (km) z660 (km) h (km) z410 (km) z660 (km) h (km)GRFO Allemagne 420.8∼ 653.0∼∗ 232.1∼∗ 419.6+ 649.6∼ 230.0∼ EIIBBN Allemagne 401.1∼∗ 626.5−∗ 225.4−∗ 407.6∼ 634.2− 226.6− EIVNDA Antartique 431.0+ 647.2∼∗ 216.2− 409.6∼ 641.5∼ 232.0∼ ERATD Djibouti 430.4+ 679.5+ 249.1∼∗ 403.4∼ 647.2∼ 243.8∼ AFBORG Islande 429.8+ 679.9+ 250.1∼∗ 403.5∼ 639.4∼ 235.9∼ ICCMLA Açores 429.5+ 674.0+ 244.5∼∗ 408.1∼ 645.0∼ 236.9∼ AZANMO Nouveau-Mexique 423.3∼∗ 672.4+ 249.1∼∗ 409.0∼ 651.4∼ 242.4∼ RASTU Allemagne 412.7∼ 648.4∼∗ 235.7∼∗ 420.9+ 650.7∼ 229.8∼ EIPAF île Ker-guelen 437.4+ 665.5∼ 228.1−∗ 400.7∼ 621.2− 220.5− KGKIP Hawaii 446.8+ 679.2+ 232.4∼∗ 410.8∼ 643.1∼ 232.3∼ HWECH Frane 400.0∼ 646.2∼ 246.2∼∗ 416.8+ 661.3+ 244.5∼ EIRPN île dePaques 414.2∼∗ 650.0∼ 235.8∼ 410.1∼ 661.3+ 251.2+ ESPPT Tahiti 429.5+∗ 674.0+ 244.5∼ 415.9+ 644.5∼ 228.6− TAAIS îles Am-sterdam 419.3∼∗ 656.5∼∗ 237.2∼∗ 402.3∼ 639.5∼ 237.2∼ AMASCN île del'Asen-sion 425.1∼∗ 662.7∼∗ 237.7∼∗ 411.9∼ 650.0∼ 238.2∼ ASCRZF îles Cro-zet 420.2∼ 667.9∼ 247.7∼∗ 388.3− 633.9− 245.6∼ CZBFO Allemagne 404.7∼ 643.9∼∗ 239.3∼∗ 420.9+ 652.2∼ 231.3∼ EITAM Algérie 432.1+ 670.3∼∗ 238.1∼∗ 398.8− 641.3∼ 242.5∼ HGPOHA Hawaii 431.7+ 672.1+ 240.3∼∗ 409.4∼ 640.8∼ 231.3∼ HWPTCN Pitairn 424.3∼∗ 656.7∼∗ 232.4∼∗ 411.7∼ 655.0∼ 243.3∼ PTSBA Antartique 431.4+ 670.6∼ 239.2∼∗ 404.3∼ 635.6− 231.3∼ ERDonnées Pds et SdS en aord : ∗ semblable à la moyenne : ∼supérieur à la moyenne : + inférieur à la moyenne : −atégories : A (groupe A) et B (groupe B)Moyenne 423.6 661.7 238.2 408.7 644.7 236.0points-hauds ± 11.8 ± 14.4 ± 8.6 ± 7.9 ± 9.5 ± 7.5Moyenne 411.8 656.9 245.1 407.7 647.9 240.1Terre ± 15.5 ± 14.4 ± 16.1 ± 7.3 ± 9.5 ± 10.5Tab. 2.8: Profondeurs et épaisseurs obtenues au voisinage des points hauds. Nous don-nons les observations pour les phases Pds et SdS. Les moyennes des observations pour lesous-groupe de données et elui du globe sont données dans les deux dernières lignes de latable. Les symboles +, − et ∼ assoiés à haques valeurs donnent le signe de l'anomaliepar rapport à la moyenne à l'éhelle de la Terre, + positive, − négative et ∼ semblable àla moyenne. Le symbole ∗ indique un aord entre observations de Pds et SdS. Les nomsde stations érits en lettres rouges et bleus indiquent les groupes (A,B) auxquels appar-tiennent les observations de Pds sur la �gure 2.30. Les abbréviations pour les points haudssont : EI=Eifel, ER=Mont Erebus, AF=Afar, IC=Islande, AZ=Açores, RA=Raton Nouveau-Mexique, KG=Kerguelen, HW=Hawaii, ES=île de Paques, TA=Tahiti, AM=île d'Amsterdam,CZ=île Crozet, HG=Hoggar, PT=Pitairn.
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Fig. 2.30: Diagramme z660 = f(z410) pour les phases Pds sous les points hauds. Nosobservations sous les points hauds sont indiquées par des retangles rouges. Les oe�ients deorrelation R entre les topographies des disontinuités sont indiqués dans haque diagramme.Les observations entourées d'une ellipse en trait plein (groupe A) sont ompatibles ave lasignature prédite par l'intération d'une anomalie thermique de l'ordre de +100◦ à +200◦Kave les transitions de phases de l'olivine. Le regroupement d'observations dans l'ellipse entrait tireté (groupe B) est inompatible ave ette signature. La �410� et la �660� sont en e�etapprofondies et la zone de transition est légèrement plus �ne ou normale.



2.6. DISCUSSION 115sud (�gure 2.19) sous Tahiti (PPT, table 2.8). Sous les 11 autres stations, les phases SdSne montrent pas d'aminissement signi�atif de la zone de transition en tenant ompte deserreurs de mesures (�gure 2.31).Cependant, les préurseurs de SS ne on�rment pas le omportement de la �410�observé sous le groupe B de stations de la �gure 2.31 : la profondeur de la �410� n'exède pas420 km (table 2.8 et �gure 2.31).
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Fig. 2.31: Diagramme z660 = f(z410) pour les phases SdS sous les points hauds.2.6 Disussion2.6.1 Corrélation à grande éhelle de la profondeur des disontinuitésUne orrélation négative de la profondeur des disontinuités est attendue si les transi-tions de phases de l'olivine sont responsables des disontinuités à 410 et 660 km de profondeur.Les études à grande éhelle donnent des résultats ontraditoires sur l'existene de ette orré-lation. A partir de l'analyse des phases préurseurs de SS, Flanagan et Shearer (1998b) et Guet al. (2003) onluent à une absene d'anti-orrélation. Gu et al. (1998) et Houser et al. (2008)trouvent une légère orrélation positive des profondeurs de la �410� et de la �660�, ontraire à equi est attendu ave le modèle de l'olivine. Les études en faveur d'une anti-orrélation à grande



116 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONéhelle de la topographie des disontinuités sont elles de Revenaugh et Jordan (1991b) à par-tir de réverbérations ScS, de Gossler et Kind (1996) et Li et al. (2003) à partir de préurseursde SS. Si nous nous basons sur un ommentaire de Stammler et Kind (1992), il est raisonnablede douter des onlusions de l'étude de Revenaugh et Jordan (1991b) (voir l'enart 2.3). Nosrésultats sont semblables à eux de Gu et al. (1998) et Houser et al. (2008). Ils indiquent uneorrélation positive entre les profondeurs des disontinuités (�gure 2.15). Cette observation nefavorise don pas le modèle de transition de phases de l'olivine.Plusieurs hypothèses peuvent expliquer ette orrélation positive. Des anomalies ther-miques de signes opposés pourraient exister à des profondeurs voisines de la �410� et de la�660�. De telles strutures paraissent ependant di�iles à onilier ave les modèles géody-namiques et n'apparaissent pas lairement dans les modèles tomographiques. Le modèle detransition de phase de l'olivine pourrait oller à nos observations sismologiques si les prédi-tions de physique des minéraux se trompaient sur le signe de l'une ou l'autre des pentes deClapeyron. Il y a ependant unanimité sur le signe des pentes de Clapeyron des transitions dephase de l'olivine dans la ommunauté des physiiens des minéraux. Ces deux sénarios nousparaissent don improbables.Nous savons que la omposante non-olivine du manteau introduit de la omplexité dansla nature des gradients de vitesses et dans la réponse des hangements de phases à des per-turbations de température. L'in�uene de omposants autres que l'olivine sur la transition del'olivine-α en wadsleyite à 410 km de profondeur a été démontrée (e.g. Wood, 1995; Stixrude,1997) mais auun modèle minéralogique n'indique un omportement de la �410� opposé à eluiprédit par l'olivine pour des ompositions et des onditions de pression-température typiquesdu manteau. Des transitions de phases dans la omposante résiduelle du manteau ne sont pasnon plus attendues à des profondeurs voisines de la �410�. Ces transitions de phase ne peuventdon a�eter le signal sismologique assoié à la �410�. Une transition de phase située à la basede la zone de transition pourrait introduire de la omplexité dans la réponse de la �660� àdes perturbations de température. Cette réation est la dissoiation du grenat-majorite enpérovskite alumineuse au sommet du manteau inférieur (Wood, 2000). Son e�et ontrebalan-erait elui de la transition de phase de la ringwoodite ave une pente de Clapeyron positive,opposée à elle de l'olivine (Hirose, 2002). Les études expérimentales et les modèles issus de laphysique des minéraux montrent ependant que son e�et se limiterait aux régimes hauds dumanteau (Weidner et Wang, 1998; Hirose, 2002) et ne pourrait expliquer la tendane généralede nos observations sismologiques.Une hypothèse plus vraisemblable serait que nous orrigeons d'une partie seulementdes e�ets liés à la struture super�ielle. L'utilisation du modèle DKP2005 pour la migrationa pour e�et de diminuer la orrélation positive entre les profondeurs des disontinuités sanstoutefois la faire disparaître omplètement (�gures 2.13 et 2.15). La �gure 2.16 montre éga-lement que malgré la migration dans le modèle DKP2005, la topographie des disontinuitésreste légèrement orrélée ave les anomalies de vitesses au dessus de la zone de transition.Il est don probable que les orretions faites en utilisant DKP2005 restent très imparfaites.L'e�et de es mauvaises orretions pourrait aher l'e�et des températures sur les transitionsde phases de l'olivine.
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Enart 2.3Diagrammes zTZ = f(z410), zTZ = f(z660) et erreurs d'interprétationLa disussion de la orrélation ou de l'anti-orrélation des disontinuités de la zone de transition estparfois onduite à partir de diagrammes représentant l'épaisseur de la zone de transition en fontionde la profondeur de la �410� ou de la �660�. Ce type de représentation a été introduit initialementpar Revenaugh et Jordan (1991b) puis repris dans une série de travaux plus réents sur la struturede la zone de transition (e.g. Gossler et Kind, 1996; Gu et al., 1998; Chevrot et al., 1999; Li et al.,2003; Wolbern et al., 2006; Deuss, 2007; Andrews, 2008). Les pentes de Clapeyron des hangementsde phase de l'olivine impliquent dans es diagrammes une orrélation négative entre la profondeur dela �410� z410 et l'épaisseur de la zone de transition zTZ (�gure 2.3E). Elles impliquent une relationopposée entre z660 et zTZ (�gure 2.3E).

FIG. 2.3E - Diagrammes de l'épaisseur de la zone de transition zTZ en fontion des profondeurs desdisontinuités z410 et z660. La relation prédite par les pentes de Clapeyron de l'olivine est shématiséepar la ligne en pointillé. Les données plaées dans es diagrammes sont interprétées en terme detempérature. C : températures froides. H : températures haudes. La �gure est adaptée à partir deRevenaugh et Jordan (1991b).Dans un ommentaire sur l'artile de Revenaugh et Jordan (1991b), Stammler et Kind (1992)montrent qu'une orrélation arti�ielle est introduite entre zTZ et les profondeurs des disontinuités
z410,660 obtenues à partir des réverbérations ScS. Ce problème existe également pour les ondes Ponverties en S. L'étude de la orrélation entre zTZ et z410,660 néessite que es variables soientstatistiquement indépendantes. Nous pouvons montrer que dans le as des ondes P onverties en S(et a fortiori elui des réverbérations ScS utilisées par Revenaugh et Jordan, 1991b) zTZ et z410,660ne sont pas indépendants. Stammler et Kind (1992) montrent que l'étude de deux séries de variablesaléatoires indépendantes non orrélées x et y donne forément des orrélations dans des diagrammes
y − x = f(x) et y − x = f(y). Ces orrélations sont négatives et positives respetivement, voisines deelles attendues ave les pentes de Clapeyron de l'olivine. Pour les phases Pds, si x = z410, y = z660et y − x = z660 − z410, les diagrammes zTZ = f(z410,660) ne sont don pas appropriés pour l'analysede la orrélation ou l'anti-orrélation de la profondeur des disontinuités de la zone de transition.2.6.2 Corrélation épaisseur et vitesses des ondes sismiquesDans notre étude, l'épaisseur de la zone de transition n'a pas été orrigée des anomaliesde vitesses sismiques situées dans la zone de transition. Si les anomalies de vitesses et d'épais-



118 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONseur sont orrélées dans le même sens (i.e. rapide-plus épais et lent-plus �n), la orretiondevrait ampli�er les anomalies d'épaisseur de la zone de transition. Nous observons qualitati-vement sur les �gures 2.26a et 2.26b une orrélation des anomalies d'épaisseur et de vitessessous quelques régions (e.g. est de la Chine et de l'Australie, ...). La plupart de es régionssont assoiées à des zones de subdutions atives. Dans le manteau �normal�, la subdutionfossile de la plaque Farallon sous le ontinent Amériain pourrait ontribuer aux anomaliesd'épaisseurs et de vitesses des ondes sismiques observées sous le sud de l'Amérique du Nord,l'Amérique Centrale, et le nord de l'Amérique du Sud (van der Lee et Nolet, 1997; Grandet al., 1997; van der Hilst et al., 1997; Ren et al., 2007).La faible orrélation (0.16, partie 2.5.2) entre vitesses sismiques dans la zone de tran-sition et les anomalies d'épaisseurs de la zone de transition est semblable à elle trouvée parChevrot et al. (1999). Cette faible valeur positive peut s'expliquer par du bruit dans nosdonnées, un manque de résolution de notre étude de préurseurs de SS ou un manque de ré-solution du modèle S20RTS pour les variations latérales de vitesses dans la zone de transition.Il est possible également que les vitesses des ondes sismiques ne dépendent pas uniquementde la température ou que les variations d'épaisseur de la zone de transition ne ré�ètent passeulement des variations de température.Lebedev et al. (2003) à partir de phases Pds et Houser et al. (2008) à partir de phases
SdS ont observé quantitativement une forte orrélation entre l'épaisseur de la zone de tran-sition et les vitesses des ondes sismiques dans la zone de transition. Lebedev et al. (2003)utilisent un modèle de vitesse très détaillé pour les régions qu'ils étudient, ave une résolutionlatérale de la zone de transition de quelques entaines de kilomètres, adaptée pour l'étudedes ondes P onverties en S. Houser et al. (2008) obtiennent des artes de la topographie desdisontinuités ave une meilleure résolution latérale que notre étude de préurseurs de SS. Ilssomment en e�et leur données sur des ellules de 5◦ de rayon, ontrairement à notre étude etles études préédentes (Flanagan et Shearer, 1998b; Gu et al., 1998; Gu et al., 2003; Chamberset al., 2005) qui somment les données sur des ellules de 10◦ de rayon.Les résultats de Lebedev et al. (2003), de Houser et al. (2008), ainsi que les n�tres sontdon plut�t en faveur d'une orrélation positive entre les anomalies de vitesses dans la zone detransition et l'épaisseur de la zone de transition. Cei suggère qu'il est possible d'interpréterles anomalies d'épaisseurs de la zone de transition en terme d'anomalies de température.2.6.3 Une di�érene de �nature� entre la �410� et la �660� ?Dans leur étude de préurseurs de SS, Houser et al. (2008) trouvent que la topographiede la �660� et l'épaisseur de la zone de transition sont toutes deux orrélées ave les vitessesdans la zone de transition. Ces observations seraient en aord ave le modèle de transitionde phase de l'olivine. Houser et al. (2008) onluent que l'épaisseur de la zone de transition etla �660� répondent à la même struture en température que elle qui ause les anomalies devitesses.Comparé à la �660�, le omportement à grande éhelle de la �410� est plus intriguant.Notre étude à grande longueur d'onde de préurseurs de SS, elles de Shearer (1991), de Fla-



2.6. DISCUSSION 119nagan et Shearer (1998b) et de Gu et al. (2003) ont montré que les amplitudes de variation dela topographie de la �410� sont plus faibles que elles de la �660� (table 2.4). Cette observationest ontraire aux préditions les plus réentes de physique des minéraux (table 2.1). Les artesà plus haute résolution de la topographie de Houser et al. (2008) montrent des amplitudesde variation de la topographie de la �410� équivalentes à elles de la �660�, en aord aveles observations de Pds de Lawrene et Shearer (2006a), Andrews (2008) et de notre étude(table 2.4). La topographie de la �410� semble don avoir des amplitudes de variation di�é-rentes selon qu'elle est analysée ave des données qui éhantillonnent les ourtes ou les grandeslongueurs d'onde.Ave le modèle de transition de phase de l'olivine, nous attendons une anti-orrélationentre la topographie de la �410� et les vitesses dans la zone de transition. Chambers et al.(2005) montrent qu'une faible anti-orrélation existe, mais seulement aux grandes longueursd'ondes. Celle-i disparaît lorsque la topographie est analysée à plus ourte longeur d'onde(Chambers et al., 2005; Houser et al., 2008). Chambers et al. (2005) observent également sousles régions du nord-est de l'Asie et du nord et de l'ouest du Pai�que une orrélation positiveentre la topographie de la �410� et les vitesses sismiques. Cette relation est opposée à elleattendue ave la transition de phase de l'olivine-α en wadsleyite.L'ensemble de es résultats suggère que des anomalies d'origines di�érentes perturbentles topographies de la �410� et de la �660� sur des longueurs d'ondes di�érentes (Chamberset al., 2005). Nos résultats basés sur la omparaison des observations de Pds et de SdS (�-gure 2.24) peuvent être interprétés de la même manière. Le lissage arti�iel de nos observationsde Pds améliore la orrélation entre les observations de profondeur de la �660� et de l'épaisseurde la zone de transition (�gures 2.24b et 2.24). La topographie de la �660� et l'épaisseur dela zone de transition semblent don ontenir une information similaire, détetée de manièresemblable par les phases Pds et SdS. Toutefois, le lissage des observations de Pds n'améliorepas signi�ativement la orrélation entre les topographies de la �410� obtenues par les phases
Pds et SdS (�gure 2.24a). Les phases Pds montrent probablement dans la topographie dela �410� des perturbations qui sont invisibles ave la résolution fournie par les phases SdS.Nos résultats pourraient don on�rmer une di�érene de �nature� des disontinuités ave une�660� plus sensible aux e�ets grande longueur d'onde de la température et une �410� a�etéepar des phénomènes (température ou himie) à plus ourte longueur d'onde.Diverses origines ont été proposées pour expliquer les di�érenes de omportement dela �410� et de la �660�. Une première origine est l'in�uene arue sur la �660� de matériel froidsubduté dont le transfert vers le manteau inférieur est entravé par la réation de dissoiationde la ringwoodite (e.g. Christensen, 1997; Riard et al., 2005). La matière aumulée à la basede la zone de la transition pourrait être à l'origine de la orrélation signi�ative à grandelongueur d'onde de la topographie de la �660� ave les vitesses des ondes sismiques (Houseret al., 2008). Elle pourrait être également à l'origine de l'aord partiel entre nos observationsd'ondes onverties et ré�éhies à la �660� (�gure 2.24b).Chambers et al. (2005) et Houser et al. (2008) interprètent le urieux omportementde la �410� (i.e. faible anti-orrélation de la topographie ave les vitesses à grande longeurd'onde, disparition de l'anti-orrélation à plus ourte longueur d'onde et orrélation à une



120 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONéhelle régionale) par la ompétition des e�ets grande longueur d'onde de la température eteux plus ourte longueur d'onde de variations latérales de omposition himique vers 410 kmde profondeur. La �660� pourrait don être dominée par les e�ets grande longueur d'onde de latempérature tandis que la �410� serait perturbée par des anomalies de omposition himiqueà plus ourte longueur d'onde (Chambers et al., 2005).Cette interprétation est appuyée par d'autres observations sismologiques de la �410�qui donnent une épaisseur de disontinuité variant dans un intervalle de 4 à 35 km (Benz etVidale, 1993; Xu et al., 1998; van der Meijde et al., 2003). Cette variation ne peut être obtenuesimplement en variant les onditions de pression et température pour la transition de phase del'olivine. Les équilibres de phase de l'olivine en wadsleyite dans le système (Mg,Fe) donnent ene�et un intervalle de profondeur de ∼10 km pour des ompositions et températures typiquesdu manteau (Frost, 2003). Les études expérimentales suggèrent que la largeur du domainede oexistene de l'olivine et de la wadsleyite dépend, en plus de la température (Bina etHel�rih, 1994; Hel�rih et Bina, 1994), du ontenu en eau (Wood, 1995; Hel�rih et Wood,1996; Frost et Dolej², 2007) et de la présene de phases ne subissant pas de transformationsdans les pyroxènes et les grenats (Stixrude, 1997). Les variations latérales de ontenu en eauet de onentration en éléments himiques Mg, Fe et Al pourraient produire en plus desvariations de l'épaisseur de la disontinuité, des variations de la profondeur, de l'amplitude etdu type de gradient sismique observé à 410 km de profondeur (Stixrude, 1997; Gaherty et al.,1999; Weidner et Wang, 2000).Si omme le suggèrent Chambers et al. (2005) et Houser et al. (2008), des hétérogé-néités himiques a�etent la �410� aux ourtes longueurs d'ondes, les ondes P onverties en Spourraient déteter une plus grande variabilité de la profondeur de la �410� que les donnéesde préurseurs de SS aux grandes longueurs d'ondes (�gure 2.24).Di�érents méanismes physiques pourraient expliquer des variations latérales de om-position himique vers 410 km de profondeur. Les plaques oéaniques subdutées pourraientintroduire des quantités signi�atives d'eau à 410 km de profondeur (e.g. Nolet et Zielhuis,1994). Ce phénomène pourrait ne pas se limiter aux seules régions de subdutions atives arla présene de plaques fossiles subdutées dans la zone de transition a été attestée sous desrégions de ontextes tetoniques variés (e.g. Blum et Shen, 2004; van der Meijde et al., 2005 ouTauzin et al., 2008 pour la plaque Farallon). L'existene d'une �ne ouhe de fusion partiellequasi-omniprésente au dessus de la �410� (Berovivi et Karato, 2003; Karato, 2006) pourraitégalement introduire des variations latérales dans la omposition himique du manteau auvoisinage de la �410� (Frost et Dolej², 2007). Nous disuterons plus en détail es modèles et lesobservations sismologiques orrespondantes dans le hapitre suivant. Les di�érenes de lon-gueurs d'ondes des e�ets de température et des anomalies de omposition himique au niveaude la �410� restent ependant à expliquer et à quanti�er.2.6.4 Relation entre la struture profonde et la tetonique de surfaeNos observations de Pds et SdS suggèrent une grande variabilité de la struture de lazone de transition dans des régions a priori éloignées des panahes mantelliques ou des zones



2.6. DISCUSSION 121de subdution (�gure 2.26).La zone de transition est légèrement plus �ne sous les oéans que sous les ontinents(table 2.6), en aord partiel ave les observations de Gu et Dziewonski (2002). Une observationplus intriguante vient des valeurs di�érentes de orrélation entre les topographies des deuxdisontinuités sous les oéans et sous les ontinents (table 2.6). Contrairement à e qui estattendu ave les transitions de phases de l'olivine, nous observons une orrélation positive.Cette orrélation est plus forte sous les oéans (R = 0.49) que sous les ontinents (R = 0.29).Dans la partie 2.6.1, nous avons donné quelques pistes pour interpréter une orrélationpositive entre les profondeurs des disontinuités. Il est vraisemblable que nos orretions im-parfaites pour les vitesses situées au-dessus de la zone de transition induisent une partie dela orrélation entre les topographies de la �410� et de la �660�. L'ampleur des e�ets de sous-orretions est ependant di�ile à estimer. On peut également se demander si la di�éreneoéan-ontinent est réelle et quelle est son origine.Dans la suite, nous disutons les impliations de nos résultats en termes de températureet/ou de minéralogie pour le manteau supérieur.Les zones de subdutionLes études préédentes, en aord ave les préditions de transitions de phases de l'oli-vine dans des régions froides, ont trouvé une zone de transition épaissie sous les zones desubdution (e.g. Flanagan et Shearer, 1998b; Li et al., 2003; Lawrene et Shearer, 2006b).L'e�et des températures froides devrait se traduire par une remontée de la �410� et un appro-fondissement de la �660�.Nos observations donnent une zone de transition généralement épaissie au voisinagedes zones de subdutions. Sur la �gure 2.28, les épaisseurs de la zone de transition observéessous la moitié des stations donnent des anomalies de température omprises entre -100◦Ket -300◦K . Cependant, pour les deux jeux de données, les ouples (z410,z660) observés nes'alignent pas dans les intervalles dé�nis par les pentes de Clapeyron de l'olivine (�gure 2.28).Plusieurs raisons peuvent expliquer e désaord.La géométrie des plaques plongeantes ontr�le en partie les e�ets de la températuresur les disontinuités. Des e�ets variés ont été observés. Dans ertaines régions, un approfon-dissement de la �660� est observé (e.g. Rihards et Wiks, 1990; Collier et Hel�rih, 1997; Liet al., 2000; Collier et al., 2001; Gilbert et al., 2001; Li et Yuan, 2003a; van der Meijde et al.,2005; Tibi et al., 2006) et dans d'autres, auun hangement de profondeur est remarqué, sug-gérant une possible déviation de la plaque avant qu'elle n'atteigne la �660� (Li et al., 2000).Les observations d'approfondissement de la �660� sont parfois assoiées à l'aumulation dematériel subduté au dessus de la disontinuité et ausant une anomalie de température surune région étendue (Li et Yuan, 2003a; Niu et al., 2005), plut�t qu'à une plaque étroite pas-sant diretement à travers la �660�. Une absene de topographie sur la �410� peut égalementêtre observée loalement. Celle-i est dans ertains as attribuée à des hangements à ourtelongueur d'onde de la topographie qui ne sont pas résolus sismiquement (Li et al., 2000).Nous approximons la struture sous les stations par un pro�l de vitesse 1D. Cei revient



122 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONà négliger les fortes hétérogénéités de vitesses sismiques présentes dans le manteau sous leszones de subdutions. Il est don probable que nos orretions de vitesses donnent des pro-fondeurs de disontinuités moins �ables et plus dispersées que dans les autres régions moinsperturbées du manteau.En�n, la struture omplexe du manteau sous les zones de subdution peut a�eterde manière subtile le signal assoié aux onversions et aux ré�exions aux disontinuités de lazone de transition. Des phases multiples assoiées à des disontinuités ou à de la struturehimiquement distinte situées loalement entre 200 et 300 km de profondeur dans le manteausupérieur peuvent interférer ave le signal sismologique de la �660� sur les fontions réepteur(Li et Yuan, 2003a). Ces phases multiples devraient être identi�ables ave des lenteurs di�éren-tielles négatives dans les diagrammes �slant-stak�. Il peut ependant ne pas être possible deséparer à longue période les e�ets des réverbérations de eux des onversions d'ondes diretes.Sous les zones de subdutions, les profondeurs absolues des disontinuités sont dondi�iles à interpréter. Les observations de l'épaisseur de la zone de transition paraissent epen-dant ompatibles ave l'e�et d'anomalies de température omprises entre −100◦K et −300◦Ksur les transitions de phases de l'olivine.Les points haudsNous avons utilisé une ompilation de Anderson et Shramm (2005) omprenant envi-ron 80 points hauds. Certains de es points hauds ont peu ou pas d'expression en surfaeet leur existene ou leur position géographique sont parfois plus basées sur des hypothèsesque sur des aratéristiques géologiques ou géophysiques (Anderson et Shramm, 2005). Lespremiers atalogues ont proposé plus d'une entaine de points hauds mais nombre d'entreeux furent exlus par la suite (Anderson et Shramm, 2005). Des atalogues plus réents ontensuite répertoriés un nombre moins important de points hauds. Celui de Sleep (1990) réper-torie 37 points hauds tandis que elui de Courtillot et al. (2003) répertorie 49 points hauds.Si nous avions restreint la liste de points hauds à elle de Sleep (1990), nous aurions éarté 10stations14 et les aurions plaées dans le sous-groupe de stations assoié à un manteau �normal�.Les points hauds exlus de la liste seraient Amsterdam (assoié à du matériel entrainé le longde l'axe de la ride, Sleep, 1990), Eifel (en relation ave le graben du Rhin, Sleep, 1990), lespoints hauds du Nouveau-Mexique et du Mont Erebus (pas de données de �ux de haleur etde matière, Sleep, 1990). Parmi les 22 stations que nous avons séletionné, il serait resté 12stations sismologiques. Pour ette raison, nous avons hoisi de ne pas être trop restritifs etde travailler ave le atalogue de Anderson et Shramm (2005).La majorité des points hauds sont situés dans les régions oéaniques. Notre jeu dedonnées de Pds étant dépendant de la répartition essentiellement ontinentale des stationssismologiques, il nous a permis d'obtenir une information sur la struture de la zone de tran-sition sous 15 points hauds seulement. Ces points hauds sont l'Eifel en Europe, le MontErebus en Antartique, le point haud du Nouveau-Mexique, les points hauds de l'Afar etdu Hoggar en Afrique, de l'Islande, des Açores et Asension dans l'Atlantique, de Kerguelen,Crozet et Amsterdam dans l'oéan Indien, de Hawaii, de l'île de Pâques, de Tahiti et Pitairn14Ces stations sont AIS, BFO, ECH, GRFO, IBBN, STU, WLF, ANMO, SBA et VNDA.



2.6. DISCUSSION 123dans l'oéan Pai�que. Parmi les 15 points hauds pour lesquels nous avons une informationsismologique, quatre font partie des points hauds primaires de type �Morganiens�15 (Cour-tillot et al., 2003) : l'île de Pâques et Hawaii dans l'oéan Pai�que, l'Islande et l'Afar dansl'hémisphère Indo-Atlantique. Sous es points hauds, nous devrions trouver une zone de tran-sition aminie, un approfondissement de la �410� et une remontée de la �660�, en aord aveles préditions de transitions de phases de l'olivine dans des régions haudes du manteau.Toujours dans la lassi�ation de Courtillot et al. (2003), Pitairn et Tahiti seraient assoiésà des panahes prenant leur origine au sommet de d�mes thermohimiques à la base de lazone de transition. L'in�uene de e type de d�mes s'ils existent sur les disontinuités de lazone de transition n'est pas onnue. Vinnik et al. (1997) proposent que dans la région duPai�que Central Sud, la �660� agit omme une barrière à la remontée de matière du manteauinférieur. Ce matériel s'aumulerait en lentille sous la �660� et serait à l'origine de l'absenede remontée de la �660� et de l'étalement des formes d'ondes P660s sur les fontions réep-teur. Si l'on en roit la lassi�ation de Courtillot et al. (2003), les points hauds de l'Eifel,du Nouveau-Mexique, du Hoggar, de Crozet, des Açores et d'Asension seraient du type �An-dersonien�, liés à des ruptures passives de la lithosphère. Nous ne devrions don pas observerd'e�ets thermiques liés à un panahe au niveau de la zone de transition sous es points hauds.Le mont Erebus et le point haud d'Amsterdam sont absents de la lassi�ation de Courtillotet al. (2003).Des anomalies de vitesses lentes et ontinues vertialement ont été trouvées dans lesmodèles tomographiques sous ertains des points hauds pour lesquels nous avons une infor-mation (Debayle et al., 2001; Ritsema et Allen, 2003; Siemenski et al., 2003; Montelli et al.,2004; Montelli et al., 2006; Zhao, 2007). Le modèle S20RTS (Ritsema et Allen, 2003) obtenuà partir de données d'ondes de volume, d'ondes de surfae et des modes propres de la Terrea une résolution latérale d'environ 1000 km. Le modèle PRSI05 (Montelli et al., 2006) est unmodèle de vitesses d'ondes S obtenu à partir d'ondes de volume analysées ave une théorie àfréquene �nie16. Il possède une résolution latérale de quelques entaines de kilomètres. Dansle modèle S20RTS, des anomalies s'enrainent jusqu'à la base de la zone de transition sousl'Afar, l'Islande, l'île de Pâques et Hawaii (Ritsema et Allen, 2003). D'autres points haudssont assoiés à des anomalies plus super�ielles dans les 200 premiers kilomètres : les Açores,Crozet, Kerguelen, les îles Marquises et Pitairn (Ritsema et Allen, 2003). Le modèle PRSI05montre des anomalies lentes s'enrainant jusque dans le manteau inférieur sous 12 pointshauds dont Asension, Açores, Crozet, l'île de Paques, l'Islande, Kerguelen et Tahiti. Malgréun manque de résolution dans le manteau inférieur, les points hauds de l'Afar et Hawaii nesemble pas on�nés seulement au manteau supérieur. Sous l'Eifel, les anomalies dans PRSI05sont stritement on�nées au manteau supérieur mais pourraient atteindre la zone de transi-tion.15Il s'agit du point haud �lassique� ave une tête large, un onduit étroit et dont l'origine pourrait être laouhe D� à la base du manteau.16La théorie à fréquene �nie suppose que les temps d'arrivées des phases sismiques analysées ne sont passensibles seulement à la struture en vitesse le long du rai géométrique donné par la théorie des rais, mais à unvolume dont la taille dépend de la période d'analyse des données. Cette sensibilité, alulée ave une théoriede di�ration au premier ordre, n'est pas homogène dans le volume autour du rai géométrique.



124 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONDans notre étude, les phases Pds montrent sous les points hauds des épaisseurs dezone de transition dans la moyenne ou légèrement plus �nes.Ces épaisseurs seraient ompatibles ave des anomalies de température de l'ordre de
+100◦K à +200◦K (�gure 2.30). Cependant, deux groupes d'observations distints appa-raissent sur la �gure 2.30. Le premier (groupe A) donne des profondeurs de la �410� et dela �660� ompatibles ave l'e�et d'anomalies de température de l'ordre de +100◦K sur lestransitions de phase de l'olivine.Le omportement de la zone de transition sous les autres points hauds (groupe B) estplus atypique. La profondeur de la �410� est ompatible ave des anomalies allant de +100◦Kà +300◦K (�gure 2.30). La �660� est également approfondie donnant une épaisseur de zonede transition dans la moyenne ou légèrement plus �ne. Les phases SdS ne permettent pasd'identi�er deux groupes de points hauds distints omme dans le as des Pds (�gure 2.31).La tehnique des fontions réepteur est plus adaptée que elle des SdS à la détetion dese�ets de panahes étroits sur les disontinuités de la zone de transition (Li et al., 2003). Lesstations sont situées dans les régions oéaniques pour la plupart diretement sur les pointshauds et la tehnique est sensible à des strutures de ourte longueur d'onde dans un rayonde 400 km sous les stations. Les phases SdS moyennent la struture de la zone de transitiondans un rayon de 1000 km autour des stations. Leur mauvaise résolution latérale peut ex-pliquer pourquoi nous ne détetons pas les fortes amplitudes de variation de la topographiede la �410� observées ave les phases Pds. Pour ette raison, la suite de notre disussion estprinipalement basée sur les observations données par les phases Pds.Les stations du groupe A montrent un omportement des disontinuités ompatibleave l'e�et d'anomalies de températures de l'ordre de +100◦K sur les transitions de phases del'olivine (sénario 1 sur la �gure 2.32). Ces stations se situent au voisinage des points haudsde l'Eifel en Europe, de l'île de Pâques et de Pitairn dans le Pai�que et du Mont Erebus enAntartique.Deux sénarios possibles peuvent expliquer les observations atypiques du groupe B. Lepremier est la sous-estimation des hétérogénéités de vitesses au dessus de la zone de transition(sénario 2.1 sur la �gure 2.32). Les anomalies de vitesses observées dans le modèle DKP2005sont négatives sous la majorité des points hauds de notre étude. Si es anomalies lentes sontsous-estimées, la �410� et la �660� sont migrées à des profondeurs plus importantes qu'elles nele sont dans la réalité. Nos observations orrespondraient à des sous-estimations des vitessesde l'ordre de 1 à 4% selon les points hauds (2.5% en moyenne). Dans e as la zone detransition sous es points hauds serait probablement dans un état �normal�. Les points haudsde l'Islande, de l'Afar, de Hawaii, du Hoggar, des Açores, de Crozet, de Tahiti et du Nouveau-Mexique auraient dans e as une origine super�ielle, à moins que l'aminissement ait uneextension latérale trop petite pour être résolue par nos données.Les points hauds de l'Islande, de l'Afar et de Hawaii font partie des points haudsprimaires (Courtillot et al., 2003) dont l'origine pourrait être la ouhe D�. Les modèles to-mographiques S20RTS et PRSI05 on�rment une origine profonde ave des anomalies lentes
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Fig. 2.32: Di�érents senarios pour expliquer les observations sous les points hauds. Sénario1 : Signature d'une anomalie �haude� (+100◦K) sur les transitions de phase de l'olivine.Sénario 2.1 : E�et de la sous-estimation des anomalies de vitesse au dessus de la zone detransition. Sénario 2.2 : Signature d'un panahe haud (+300◦K) sur les transitions de phasesdans un manteau de omposition pyrolitique ave la pré-dominane de la transition du grenat-majorite en Mg-pérovskite à 660-km de profondeur.s'enrainant jusque dans le manteau inférieur sous es points hauds. Tahiti fait partie despoints hauds de seonde atégorie17 (Courtillot et al., 2003). Les anomalies imagées parPRIS05 sous e point haud sont fortes et desendent profondemment dans le manteau in-férieur. Les autres points hauds n'entrent pas dans les ritères donnés par Courtillot et al.(2003) pour les points hauds primaires et de seonde atégorie. Cependant PRIS05 donne uneorigine profonde à eux situés sous les Açores, Crozet et Kerguelen. Ritsema et Allen (2003) etMontelli et al. (2006) ne rapportent pas d'observations d'anomalies de vitesses lentes sous leHoggar. Les anomalies du modèle S20RTS moyennées sur l'ensemble de l'épaisseur de la zonede transition montrent ependant une anomalie d'amplitude omprise entre -0.5% et -1% dansette région (�gure 2.26). La tomographie et l'ensemble des observations géophysiques sontdon plut�t en faveur d'une origine profonde (i.e. au moins à la base de la zone de transition)pour es points hauds. Ceux-i devraient en prinipe laisser une trae sur la topographie desdisontinuités.S'il n'existe pas de réelle variation de la profondeur des disontinuités sous les stationsdu groupe B, il est possible que les anomalies de vitesses sismiques observées dans es modèlestomographiques soient plus assoiées aux e�ets d'anomalies de omposition himique qu'à dese�ets de températures. Cependant, la géométrie des panahes observés par Montelli et al.(2006) suggère plut�t des panahes d'origine thermique. Le rayon minimum estimé pour lesanomalies de vitesses sous les points hauds dans le modèle PRSI05 est de 200 à 300 km. Ilest possible que les ondes P onverties en S ne détetent pas d'aminissement assoié à es17Les points hauds de seonde atégorie prendraient leur origine au sommet de d�mes thermohimiquespiégés à la base de la zone de transition (Davaille, 1999).



126 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONonduits étroits à ause d'une trop mauvaise résolution latérale ou d'une mauvaise ouvertureen trajet.Le seond sénario expliquant les observations du groupe B s'appuie sur des modèlesonstruits à partir de la physique des minéraux à haute pression (e.g. Weidner et Wang, 1998;Vaher et al., 1998; Wood, 2000; Akaogi et al., 2002). Dans des onditions de très hautestempératures, la transition de phase du grenat-majorite pourrait être plus importante queelle de la wadsleyite vers 660 km de profondeur (Weidner et Wang, 1998; Hirose, 2002). Laréation de dissoiation du grenat se produirait sur une large gamme de profondeurs aveune pente de Clapeyron positive, e qui donnerait un approfondissement de la �660� dansdes ontextes très hauds (∼2400◦K). Ce sénario dans lequel le grenat domine à 660-km deprofondeur orrespond au sénario 2.2 sur la �gure 2.32.Des études sismologiques ont invoqué la présene de hangements de phases autres queelui de l'olivine à la base de la zone de transition pour expliquer leurs observations dans desontextes froids (Niu et Kawakatsu, 1996; Simmons et Gurrola, 2000; Ai et Zheng, 2003; Chenet al., 2006; Zang et al., 2006) ou hauds (Du et al., 2006; Deuss et al., 2006; Deuss, 2007).Certains auteurs ont trouvé sous les points hauds Est-Afriain (Owens et al., 2000) et del'Eifel (Budweg et al., 2006) un approfondissement de la �410� et une topographie négligeablede la �660�. Du et al. (2006) trouvent une �660� sans topographie et des formes d'ondes P660sélargies sous l'Islande. Cette observation pourrait résulter de l'e�et de la ombinaison destransitions de phases de l'olivine et du grenat. En�n Deuss (2007), à partir de la sommationde ses données de préurseurs de SS sur des ellules entrées sur les positions géographiquesdes points hauds, trouve une `410� et une �660� approfondies sous Tahiti et l'île de Pâques.La station PPT située sous Tahiti fait partie du groupe B de stations sur la �gure 2.30. Si lastation RPN située au voisinage du point haud de l'île de Paques donne une zone de transitionlégèrement plus �ne (elle appartient au groupe A sur la �gure 2.30), nous trouvons ependantnous aussi une zone de transition épaissie et une �660� approfondie sous ette station ave lespréurseurs de SS (table 2.8).En onlusion, nous observons un aminissement de la zone de transition, un approfon-dissement de la �410� et une remontée de la �660� sous les points hauds de l'Eifel, de Pitairn,d'Amsterdam et au voisinage du Mont Erebus (groupe A de stations dans la table 2.8). Cesobservations sont ompatibles ave l'e�et d'anomalie de températures haudes mais modérées(+100◦K) sur les transitions de phases de l'olivine. Ce sénario est ependant loin d'expliquertoutes les observations sous les points hauds. Sous les points hauds de l'Afar, du Hoggar, del'Islande, de Hawaii, des Açores, de Crozet, de Tahiti et du Nouveau-Mexique (groupe B destations), les deux disontinuités de la zone de transition sont approfondies. Ces observationspourraient être expliquées par une sous-estimation des anomalies de vitesses au dessus de lazone de transition (sénario 2.1). Ce sénario est plausible (voir dans la partie 2.6.1 de ettedisussion). Il est ependant surprenant que les e�ets de sous-estimations des vitesses ne soientremarquables que sous es points hauds. L'e�et de la transition de phase du grenat à 660 kmde profondeur (sénario 2.2) est une alternative qui pourrait expliquer les observations de Pdssous es points hauds.



2.6. DISCUSSION 1272.6.5 La �660� et la transition de phase du grenatNos deux études de Pds et de SdS utilisent des données longues périodes (>10 s) quine permettent pas de séparer des gradients de vitesses lorsqu'ils sont distants de moins de ∼20kilomètres (voir en annexe B). Ces données ne peuvent don ontraindre de manière préisela struture �ne des gradients de vitesses à 660 km de profondeur. En revanhe, es donnéessont sensibles à des gradients de vitesses pouvant exéder 50 km (e.g. Revenaugh et Jordan,1991b; Bostok, 1999; Shearer, 2000). Elles devraient don être sensibles à un large gradientde vitesse omme elui assoié à la transition de phase du grenat dans les régions haudes dumanteau.Les modèles issus de la physique des minéraux à haute pression indiquent que nousdevrions nous attendre à observer dans les régions froides du manteau des disontinuitésmultiples à la base de la zone de transition (Vaher et al., 1998). Nos données sur la �gure 2.27sont traitées à trop longues périodes pour donner des preuves de l'existene de disontinuitésmultiples à la base de la zone de transition sous les zones de subdutions.Sous les points hauds (�gure 2.29), des formes asymétriques, étalées et omplexespeuvent apparaître au niveau de la �660�. Ces signaux, observés prinipalement sur les fontionsréepteur (BFO, STU et PTCN) peuvent être assoiés à des onversions diretes sur desgradients de vitesses omplexes à la base de la zone de transition. Ils peuvent également êtreassoiés à l'interférene à longue période de phases multiples d'une disontinuité vers 200-300 km de profondeur ou bien à une forte topographie de la �660� donnant des disontinuitésmultiples après sommation des données. Il nous est impossible de tirer des onlusions sur lanature des gradients de vitesses sous es points hauds sans étudier à plus haute fréquene lesformes d'onde des phases P660s et S660S sous es points hauds.Andrews et Deuss (2008) ont montré que pour 29 stations de leur jeu de données àgrande éhelle de Pds, des formes d'ondes additionnelles suivent les formes d'ondes P660s surles fontions réepteur. Ces formes d'ondes, obtenues dans la gamme de période 2-50 s sont àl'origine de omplexités dans les formes d'onde de la �660� (élargissement, asymétrie, doublespis) à plus longue période entre 5 s et 100 s. Andrews et Deuss (2008) montrent que e typede signal est observé sous des régions assoiées à tous les types de ontextes tetoniques. Lesmodélisations de sismogrammes synthétiques montrent qu'un modèle pyrolitique de manteausous di�érentes onditions de température pourraient expliquer ertaines des formes d'ondesomplexes observées sur les sismogrammes (Deuss et al., 2006; Andrews, 2008; Andrews etDeuss, 2008).Un autre e�et des hangements de phase dans la omposante non-olivine du manteauest l'approfondissement de la �660� à la fois dans les régions froides et haudes du manteau(Weidner et Wang, 1998). D'après nos résultats, la �660� apparaît généralement aprofondie sousles zones de subdutions (�gure 2.28). Les régions sous lesquelles la probabilité de trouver desanomalies de températures haudes dans la zone de transition est la plus grande sont les pointshauds. En supposant que nos observations ne sont pas omplètement faussées par la mauvaiseprise en ompte des hétérogénéités de vitesses situées au dessus de la zone de transition, nouspourrions observer deux types de régimes sous les points hauds. Le premier est ompatibleave les e�ets d'anomalies de températures modestement haudes (+100◦K) sur les transitions



128 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONde phases de l'olivine et orrespondrait aux températures intermédiaires sur le diagramme de la�gure 2.3 (partie 2.1). Le seond régime orrespondrait aux températures haudes sur e mêmediagramme. La transition de phase du grenat pourrait alors être dominante et se traduiraitpar un approfondissement de la �660�.2.7 ConlusionNos observations des variations de l'épaisseur de la zone de transition à partir des phases
Pds (±40 km d'amplitudes de variations maximales) sont en meilleur aord ave les résultatsréents de Pds de Lawrene et Shearer (2006b) (±35 km) qu'ave eux de Chevrot et al. (1999)(±10 km). Notre estimation de l'épaisseur de la zone de transition à partir des phases SdSest de ∼240 km, omparable à elle trouvée dans les études antérieures de SdS (Flanagan etShearer, 1998b; Gu et al., 1998; Gu et Dziewonski, 2002). Les variations d'épaisseur observées(±25 km) sont bien supérieures aux ∼10 km trouvés dans l'étude de Pds de Chevrot et al.(1999). Notre étude de Pds on�rme don les résultats de l'étude de Lawrene et Shearer(2006b). D'autre part, les images de la zone de transition obtenues à partir des deux types dephases, onverties et ré�éhies, sont en meilleur aord que préédemment suggéré (Chevrotet al., 1999). Dans les études de phases SdS (Flanagan et Shearer, 1998b; Gu et al., 1998,ette étude) et de Pds (Chevrot et al., 1999; Lawrene et Shearer, 2006b, ette étude), lesdi�érenes de mesures de temps d'arrivées faites par les di�érents groupes sont probablementliées à des di�érenes dans les proédés de séletion et de traitement des données. Même s'ilsexistent, les e�ets liés à la sensibilité omplexe des phases SdS à la topographie à ourtelongueur d'onde des disontinuités (Neele et al., 1997; Chaljub et Tarantola, 1997; Zhao etChevrot, 2003) relèvent probablement du seond ordre dans les régions les mieux ouvertes enpoints de rebond (Shearer et al., 1999).Nos données on�rment les études de Gu et al. (2003) et Houser et al. (2008). Ellesindiquent que les topographies de la �410� et de la �660� sont orrélées. Le ouplage entrevitesses des ondes sismiques et profondeurs des disontinuités onstitue vraisemblablementun fateur limitant pour l'étude à grande éhelle de la relation liant les topographies desdisontinuités. L'épaississement de la zone de transition sous les régions de subdutions ativessuggère qu'il est raisonnable d'interpréter les anomalies d'épaisseur de la zone de transitionomme l'e�et des températures sur les transitions de phases de l'olivine. La faible orrélationpositive entre l'épaisseur de la zone de transition et les vitesses à l'intérieur de elle-i (Chevrotet al., 1999; Lebedev et al., 2003; Houser et al., 2008, ∼0.2 pour ette étude) peut nuaner epoint de vue. Un onsensus semble émerger dans la ommunauté des sismologues : le modèleminéralogique de l'olivine est trop simple pour expliquer toutes les observations sismologiques(Deuss et al., 2006), que e soit dans les ontextes froids (e.g. Simmons et Gurrola, 2000) ouhauds (e.g. Deuss, 2007).Gilbert et al. (2003) ne trouvent pas de orrélation signi�ative entre la struture dela zone de transition et la tetonique de surfae sous l'ouest des Etats-Unis. Nos résultatset eux de Lawrene et Shearer (2006b) suggèrent que e onstat n'est pas une spéi�itérégionale : il semble être généralisable à l'ensemble de la Terre. Les subdutions fossiles (e.g.



2.7. CONCLUSION 129la plaque Farallon sous le ontinent amériain) pourraient ontribuer de manière signi�ativeà l'apport d'hétérogénéités d'origines thermiques ou himiques dans la zone de transition.Nos observations pourraient mieux ontraindre la nature des hétérogénéités sismiques dansle manteau profond si elles étaient interprétées onjointement aux images tomographiques dumanteau profond et à des modèles de reonstrution de la tetonique des plaques (e.g. Renet al., 2007).Nous avons herhé à interpréter nos observations sous des régions de ontextes teto-niques variés (zones de subdution, points hauds et manteau �normal�). La zone de transitionpossède en moyenne une épaisseur de 246±16 km ave les Pds et de 240±10 km ave les
SdS. Les moyennes sous les zones de subdutions sont 254 km±19 km (Pds) et 245±16 km(SdS). Sous les points hauds, es moyennes sont de 238±9 km (Pds) et 236±8 km (SdS). Cesobservations se reoupent dans leurs éarts-types et la signi�ation de es moyennes est dondisutable. Néanmoins, la zone de transition apparaît généralement épaissie sous les zones desubdutions atives (table F.1 en annexe F) et légerement plus �ne sous quelques pointshauds (table 2.8).L'épaississement de la zone de transition sous les zones de subdutions atives seraitompatible ave des anomalies de température omprises entre −100 et −300◦K. D'un pointde vue géodynamique, ei on�rme que les anomalies rapides observées dans ertains modèlestomographiques sont assoiées à des plaques froides subdutées qui atteignent au moins la basede la zone de transition. Les modèles tomographiques (e.g. Fukao et al., 2001) suggèrent quela plaque oéanique Pai�que est dé�éhie et stagnante dans la zone de transition sous l'estde la Chine. En aord ave l'étude de Pds de Li et Yuan (2003b), nous trouvons sous etterégion une zone de transition anormalement épaissie. Nos artes de la topographie absolue dela �660� pourraient suggérer que les plaques subdutées atteignent par endroit la base de lazone de transition.Sous les points hauds, nous avons herhé la trae thermique de panahes mantelliqueshauds qui prendraient leur origine dans le manteau inférieur. Un aminissement de la zonede transition sous quelques points hauds suggère des anomalies de température modérées, del'ordre de +100◦K. Sous les autres points hauds, nous n'observons pas d'aminissement lairde la zone de transition. Cette absene d'aminissement provient apparemment d'un appro-fondissement de la �410� et de la �660�. Deux sénarios peuvent expliquer es observations.Dans le premier, la zone de transition est dans un état �normal� et l'approfondissement de la�410� et de la �660� est lié aux orretions imparfaites des hétérogénéités de vitesses au-dessusde la zone de transition. La seonde hypothèse invoque l'e�et de la transition de phase dugrenat-majorite à 660 km de profondeur qui pourrait perturber la réponse de la �660� à despanahes thermiques plus hauds (+300◦K) que le manteau environnant.Un e�et des hangements de phase dans la omposante non-olivine du manteau seraitl'approfondissement de la �660� dans les régions haudes du manteau. Nos données d'ondesP onverties en S pourraient on�rmer e modèle ave une �660� en moyenne approfondiesous les zones de subdution et une �660� également approfondie sous ertains points hauds.Nos données de préurseurs de SS on�rment partiellement les observations de Pds sous leszones de subdution. Cependant, elles sont probablement traitées à trop longue période pour



130 CHAPITRE 2. LA STRUCTURE DE LA ZONE DE TRANSITIONdéteter lairement l'e�et de panahes hauds traversant la zone de transition sous les pointshauds.En�n, la �410� et la �660� pourraient avoir des �natures� di�érentes. Les résultats deChambers et al. (2005) et Houser et al. (2008) suggèrent que la topographie de la �660� pourraitêtre dominée par des e�ets de température aux grandes longueurs d'ondes. La topographiede la �410� semble perturbée par des méanismes à plus ourte longueur d'onde (Chamberset al., 2005). Chambers et al. (2005) et Houser et al. (2008) suggèrent que es anomalies àplus ourte longueur d'onde ont une origine himique. Dans notre étude, la orrélation entreles observations de profondeur des disontinuités obtenues à partir des phases Pds et SdS(partie 2.6.3) semble on�rmer que les deux disontinuités sont perturbées à des longueursd'ondes di�érentes. Ces observations sont peut être à rapproher de elles assoiées à uneabsene de signal P410s sur les fontions réepteur (Chevrot et al., 1999) et des indiationsd'une ouhe à faible vitesse vers 350 km de profondeur sous ertaines régions du monde(Revenaugh et Sipkin, 1994; Song et al., 2004; Vinnik et Farra, 2007).



CHAPITRE 3
Les autres disontinuités du manteau

Au ours de ette étude, des signaux sismologiques assoiés à d'autres disontinuitésdu manteau nous sont apparus. Notre analyse se restreint aux disontinuités présentes dansle manteau super�iel jusqu'à la base de la zone de transition.La partie 3.1 de e hapitre est un bref résumé de l'état des onnaissanes sur lesdisontinuités du manteau supérieur autres que la �410� et la �660�. Une étude de référene danse domaine est elle de Revenaugh et Jordan (1991) à partir des réverbérations de phases ScS.Dans la partie 3.2, nous examinons la struture moyenne du manteau supérieur. Les prinipalesdisontinuités qui ressortent à l'éhelle du globe sont la disontinuité de Mohorovi£i, la �410�et la �660�. Nous mettons également en évidene ave les SdS de faibles signaux probablementassoiés à la disontinuité de Lehmann vers 220 km de profondeur et à la �520� dans lazone de transition. La faible amplitude de es signaux sur notre image du manteau moyenon�rme les résultats des études antérieures qui indiquent que es disontinuités sont desstrutures régionales du manteau. Les données de Pds nous permettent de onstruire unearte à grande éhelle de l'épaisseur de la roûte terrestre que nous omparons à elle donnéepar le modèle géodynamique a priori 3SMAC (Nataf et Riard, 1996). La onnaissane dela profondeur du Moho sous haune des stations sismologiques nous permet d'analyser plus�nement la struture du manteau en séparant les phases multiples des signaux assoiés auxonversions diretes. Nous disutons également à partir des phases Pds la présene de signauxqui pourraient être assoiés à la disontinuité de Gutenberg, marquant le sommet d'une ouheà faible vitesse vers 100 km de profondeur, et à une ouhe à faible vitesse située entre 300et 400 km de profondeur. Dans la partie 3.3, nous onentrons nos e�orts sur l'étude deette ouhe à faible vitesse (la �350�) située au-dessus de la �410�. La question de l'existened'une telle ouhe est en e�et d'atualité, ave des impliations pour la géodynamique et ladistribution des réservoirs géohimiques dans le manteau (présene de fusion partielle et d'eaudans le manteau, séquestration de l'eau dans la zone de transition).131



132 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAU3.1 Strati�ation du manteau : les études antérieuresDes disontinuités sismiques ont été observées à peu près à toutes les profondeurs dansle manteau supérieur. La oupe shématique (�gure 3.1) de la struture du manteau supérieuret de la zone de transition d'après Revenaugh et Jordan (1991b) présente quelques unes dees disontinuités. Nous disutons brièvement leur origine, leur profondeur et la nature dugradient de vitesse sismique1.

Fig. 3.1: Profondeur, origine et omportement des disontinuités sismiques du manteau supé-rieur et de la zone de transition (d'après Revenaugh et Jordan, 1991b). Cette représentationshématique provient de l'analyse des réverbérations de phases ScS. La oupe en profondeurs'étend d'une plateforme ontinentale (à gauhe) à travers une zone de subdution (au entre)jusqu'à un bassin oéanique (à droite). Les divisions majeures de la Terre d'après Bullen (1940)sont indiquées par les lettres à gauhes. Les transitions de phases donnant es grandes divisionssont indiquées à droite. Le nom des disontinuités est indiqué : la disontinuité de Mohorovi£i(M), de Hales (H), de Gutenberg (G), de Lehmann (L), la disontinuité �X�, la �410�, la �520�et la �660�. Les omposants de la rohe du manteau sont l'olivine (Ol), la phase spinelle (Sp),le grenat (Gt), la wadsleyite (β), la ringwoodite (γ), la pérovskite (Pv), la magnésiowüstite(Mw) et l'ilmenite (Il).La disontinuité de Mohorovi£i est un fort gradient de vitesse positif séparant la roûtedu manteau. Cette disontinuité, dont la profondeur est diretement liée à la tetonique desurfae, est observée à l'éhelle du globe. Les disontinuités observées entre le Moho et lazone de transition ont un aratère plus régional. Il s'agit des disontinuités de Hales (H),de Gutenberg (G), de Lehmann (L) et la disontinuité �X� (�gure 3.1). Ces disontinuités1Dans la suite, nous parlerons de gradient de vitesse positif pour dérire une augmentation de la vitesse avela profondeur. A l'opposé, un gradient de vitesse négatif est une diminution de la vitesse ave la profondeur.



3.1. STRATIFICATION DU MANTEAU : LES ÉTUDES ANTÉRIEURES 133sont suposées assoiées à la géologie de surfae et à la struture des plaques. Les rainesontinentales et les plaques subdutées ontrolent en e�et loalement la himie du manteau etles onditions de température, don la présene et l'expression des transitions de phases ou deslimites himiques. Tkal£i¢ et al. (2006) montrent de plus que les 150-250 premiers kilomètres dumanteau pourraient ontenir en plus de es disontinuités, des hétérogénéités à petite éhelleonnetées horizontalement. Elles seraient omposées soit de matériaux ayant une ompositionhimique distinte du manteau environnant, soit de lentilles de fusion partielle.La disontinuité de Hales (Hales, 1969) a été identi�ée omme un gradient de vitessepositif à environ 80-90 km de profondeur. L'étude de Revenaugh et Jordan (1991) donneplut�t une profondeur moyenne autour de 60 km. Cette disontinuité a été initialement assoiéeà une transition de phase de la spinelle en grenat dans la péridotite du manteau (Hales, 1969).Stixrude et Lithgow-Bertelloni (2005) indiquent ependant que ette transition de phase nepeut générer un gradient d'impédane su�sant pour expliquer les observations sismologiques.Bostok (1998) et Levin et Park (2000) ont alternativement suggéré que la disontinuité deHales pourrait marquer loalement le sommet d'une ouhe anisotrope. Les proessus induisantette ouhe anisotrope seraient assoiés à l'histoire tetonique des régions onernées.La disontinuité de Gutenberg2 (Revenaugh et Jordan, 1991) a été observée à desprofondeurs similaires à elle de la disontinuité de Hales. Elle est ependant dérite ommeun gradient de vitesse négatif. Cette disontinuité onstituerait la limite inférieure des plaquestetoniques et le sommet de la zone à faible vitesse (LVZ) marquant la transition d'une li-thosphère rigide vers le manteau onvetif moins visqueux (asthénosphère). L'origine de ladisontinuité de Gutenberg est don diretement liée à elle de la LVZ. La LVZ, présente dansle modèle de vitesse à symétrie sphérique PREM (Dziewonski et Anderson, 1981), a souventété assoiée aux régions oéaniques. Revenaugh et Jordan (1991) montrent en e�et que la Ga une profondeur prohe de 60 km sous les oéans, 100 km le long des marges ontinentaleset ne mettent pas en évidene son expression sous les régions ontinentales. Cependant, lespremières observations (Gutenberg, 1948) ont situé la G sous des régions ontinentales à uneprofondeur d'environ 80 km. Plus réemment, la présene de la G et de la LVZ a été on�rméesous les ontinents, en partiulier à partir d'expérienes de sismologie ative en Sibérie, enAmérique du Nord et en Sandinavie (Thybo et Perhu¢, 1997). En ompilant les observationsobtenues grâe à di�érentes méthodes sismologiques, Thybo (2006) onlut que la LVZ etla disontinuité de Gutenberg ensée marquer son sommet existent à grande éhelle sous lesontinents omme sous les oéans. Ils estiment la profondeur moyenne de la G à 100±20 km.Stixrude et Lithgow-Bertelloni (2005) montrent que la LVZ pourrait être une onséquenenaturelle de l'augmentation abrupte du géotherme dans une ouhe limite thermique et dese�ets de la température et de la pression sur les paramètres élastiques des assemblages deminéraux pour un manteau de omposition pyrolitique. Leur modèle issu de la physique desminéraux explique ependant imparfaitement les gradients de vitesses à la disontinuité G etdans la LVZ. La rédution de l'éart entre le géotherme et le solidus des rohes du manteauet l'initiation de proessus de fusion partielle, éventuellement aidée par la présene de �uides,peut expliquer la présene de la G et de la LVZ dans le manteau (Revenaugh et Jordan, 1991;2Egalement appelée la disontinuité sismique à 8◦ (Thybo et Perhu¢, 1997).



134 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUThybo et Perhu¢, 1997; Thybo, 2006; Mierdel et al., 2007).Lehmann (1959) a proposé l'existene d'une disontinuité vers 220 km de profondeurassoiée à un saut brusque de vitesse des ondes de ompression sous l'Europe. Cette disonti-nuité du manteau super�iel a depuis reçu beauoup d'attention. Elle est notamment présentedans le modèle de vitesse PREM. Les études de Revenaugh et Jordan (1991) à partir deréverbérations de phases ScS et de Gu et Dziewonski (2001) à partir de préurseurs de SSont onlu que la disontinuité de Lehmann est un ontraste d'impédane positif observé pré-férentiellement sous les ontinents. Thybo et Perhu¢ (1997) et Thybo (2006) ont suggéré queelle-i pouvait marquer la base de la LVZ. Deuss et Woodhouse (2002) ont observé un ré-�eteur dans l'intervalle de profondeur 180-240 km sous les oéans et les ontinents, ave desamplitudes de ré�exions plus fortes sous les ontinents. La disontinuité de Lehmann n'est pasaisément expliquée par des transitions de phase des minéraux ou des hangements de himie.L'observation d'une pente de Clapeyron négative variant régionalement (Deuss et Woodhouse,2004) suggère que la disontinuité pourrait être assoiée à un hangement de méanisme dedéformation de la rohe du manteau, de glissement par disloations à glissement par di�usion(Karato, 1992). La disontinuité vers 220 km de profondeur pourrait don marquer la tran-sition d'une ouhe limite méanique anisotrope à une asthénosphère quasi-isotrope dans latetosphère ontinentale (Revenaugh et Jordan, 1991; Gaherty et Jordan, 1995). Les résultatsplus réents de Mainprie et al. (2005) suggèrent ependant que la disontinuité n'aurait paspour origine un hangement de méanisme de déformation de la rohe mais plut�t un han-gement de diretion dans l'orientation préférentielle des ristaux d'olivine. Des transitions dephases dans les minéraux du manteau siliaté ont été également proposées pour expliquer ettedisontinuité (e.g. Akaogi et al., 1995).La disontinuité �X� (Hales et al., 1980) vers 350 km de profondeur est un ontrasted'impédane positif qui apparaît uniquement sous quelques régions du monde. Revenaugh etJordan (1991b) ont observé e signal uniquement dans les zones de subdutions atives sous lesontinents et les ars d'îles oéaniques. L'existene de ette disontinuité est expliquée par laprésene d'hétérogénéités himiques sous la forme de restes de plaques subdutées. Revenaughet Jordan (1991) ont relié es observations à des réations d'hydratation du manteau dans lesrégions où la lithosphère subdutée apporte des éléments volatils dans le manteau environnant.L'existene d'une augmentation des vitesses d'ondes S vers 520 km de profondeur dansla zone de transition est suggérée par les phases préurseurs de SS (Flanagan et Shearer,1998b), les réverbérations ScS (Revenaugh et Jordan, 1991b; Deuss et Woodhouse, 2001) etles fontions réepteur (Chevrot et al., 1999; Lawrene et Shearer, 2006a). La �520� n'est pasobservée sous toute la surfae de la Terre. Elle est rarement observée dans les données traitéesà haute fréquene. L'étude de Deuss et Woodhouse (2001) a montré que l'intérieur de la zonede transition peut avoir une struture ompliquée ave des gradients d'impédanes multiples.Ces gradients multiples seraient en aord ave les préditions de la transition de phase de lawadsleyite en ringwoodite (Frost, 2003) et des réations additionnelles impliquant le grenat etle pyroxène loalement.Des ouhes à faible vitesse et à forte atténuation ont été observées au-dessus de la�410� (Revenaugh et Sipkin, 1994; Song et al., 2004; Vinnik et Farra, 2007). Ces observations



3.2. OBSERVATIONS 135sont di�iles à réonilier ave la disontinuité �X� qui orrespond à un ontraste d'impédanepositif. Elles ont souvent été attribuées à la présene de fusion partielle. Sakamaki et al. (2006)ont montré expérimentalement que du matériel en fusion pouvait en e�et être stable à esprofondeurs. D'autres signaux d'amplitude négative ont été observés à l'intérieur de la zonede transition, vers 500 km de profondeur et attribués au sommet d'une ouhe à faible vitessedue à la présene d'eau (Vinnik et al., 2004; Vinnik et Farra, 2006). A la base de la zone detransition, des restes élogitiques de la délamination des plaques subdutées pourraient resterpiégés (Lee et Chen, 2007) et produire une diminution de la vitesse des ondes sismiques avela profondeur.3.2 ObservationsNous avons onstruit des images de la struture moyenne du manteau supérieur àpartir de nos jeux de données de fontions réepteur (�gure 3.2) et de préurseurs de SS(�gure 3.3). Les oupes en distane-profondeur présentées sur es �gures sont obtenues aprèssommation des données en temps dans des intervalles de distanes épientrales de 0.5◦. Lestraes sommes obtenues en temps ont ensuite été migrées en profondeur en utilisant le modèleIASP91. Le signal dont l'amplitude oïnide en temps ave elui prédit par IASP91 pour desonversions/ré�exions sur une interfae à une profondeur d est don migré à la profondeur d.Les di�érents �horizons� observés sur les �gures 3.2 et 3.3 orrespondent aux di�érentes phasessismiques détetées à grande éhelle dans les jeux de données. Si es �horizons� sont assoiésà des onversions d'ondes diretes ou des ré�exions d'ondes, ils apparaissent parfaitementhorizontaux sur les deux �gures. Au ontraire, les phases sismiques qui ne sont pas assoiées àdes onversions d'ondes diretes et des préurseurs de SS apparaissent omme des �horizons�ourbes et/ou pentés. Sur les �gures 3.2 et 3.3, nous indiquons en bleu les amplitudes desommation positives et en rouge les amplitudes de sommation négatives.Pour onstruire les images sur les �gures 3.2 et 3.3, nous utilisons la totalité de nosjeux de données de Pds (i.e. ∼26000 fontions réepteur) et de SdS (i.e. ∼17000 omposantestransverses). La seule di�érene de traitement entre les deux jeux de données est dans le asdes phases SdS le alul d'une moyenne pondérée des enregistrements. C'est le rapport signalsur bruit qui détermine le poids appliqué à haque enregistrement. La dé�nition de e rapportsignal (amplitude de la phase SS) sur bruit (moyenne �rms� du signal préédant la phase
SS) est détaillée dans la partie 1.2.2. Cette pondération améliore onsidérablement le rapportsignal sur bruit de l'image du manteau obtenue ave les phases SdS.L'image obtenue à partir des phases préurseurs de SS (�gure 3.3) est plus bruitéeque elle obtenue à partir des fontions réepteur (�gure 3.2) : elle montre moins d'�horizons�ohérents sur toute la gamme de distane épientrale. Le signal assoié aux onversions etré�exions sur les disontinuités à 410 et 660 km de profondeurs ressort très lairement sur lesdeux �gures. L'image obtenue pour la struture du manteau à partir des ondes P onvertiesen S (�gure 3.2) montre une série d'horizons sub-horizontaux entre la surfae et la zone detransition. Ceux-i n'apparaissent pas dans les données de SdS. Ces horizons ne peuventpas tous être interprétés omme des disontinuités de vitesses sismiques du fait des phases
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Fig. 3.2: Coupe sismique pour le jeu de données à grande éhelle de Pds. (a) Coupe distane-profondeur. Les fontions réepteur ont été sommées sur des intervalles de distanes épien-trales de 0.5◦ puis migrées dans le modèle de vitesse IASP91. Les amplitudes de sommationpositives sont indiquées en bleu. Les amplitudes négatives sont indiquées en rouge. En traitsontinus noirs, nous indiquons les profondeurs auxquelles sont migrés les temps d'arrivéesthéoriques de la phase Pms (onversion au Moho), des multiples du Moho PP∨ms et PS∨ms,de la phase PcP et des onversions à la �410� et à la �660�. (b) Trae sismique obtenue aprèssommation de la totalité du signal de la oupe sismique 2D présentée en (a).multiples venant interférer ave le signal sismologique des onversions diretes. La seule phasesismique migrée ave une pente très di�érente de 0 est la phase PcP . Celle-i, d'amplitudenégative, traverse la oupe de bas en haut entre 50 et 100◦ de distanes épientrales.La pente des horizons assoiés aux di�érentes phases sismiques dépend de la relationtemps-profondeur utilisée pour la migration et de la lenteur di�érentielle de es phases parrapport à elle des phases de référene (l'onde P pour les Pds et la phase SS pour les SdS).Les diagrammes �slant-stak� omme eux introduits dans la partie 1.2.3 nous permettent deséparer les signaux assoiés à des phases onverties/ré�éhies sur des disontinuités de euxprovenant d'autres phases sismiques. Nous représentons es diagrammes sur les �gures 3.4aet 3.4b pour les phases Pds et SdS respetivement. Nous onservons la même éhelle de ou-leur que sur les �gures 3.2 et 3.3. Ces diagrammes nous sont partiulièrement utiles pourdistinguer dans nos données de Pds le signal provenant de phases multiples de elui desonversions d'ondes diretes. Les phases multiples possèdent une lenteur di�érentielle néga-tive (partie 1.2.3). Les multiples du Moho PP∨ms et PS∨ms ont par exemple des lenteurs
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Fig. 3.3: Coupe sismique pour le jeu de données à grande éhelle de SdS. (a) Coupe distane-profondeur. Les omposantes transverses ont été sommées dans des intervalles de 0.5◦ endistane épientrale puis migrées en profondeur dans le modèle de vitesse IASP91. Les ampli-tudes de sommation positives sont indiquées en bleu. Les amplitudes négatives sont indiquéesen rouge. En traits ontinus noirs, nous indiquons les profondeurs auxquelles sont migrés lestemps d'arrivées théoriques de la réverbération ScS660ScS et des ré�exions sous la �410� etsous la �660�. (b) Trae sismique obtenue après sommation de la totalité du signal de la oupesismique 2D présentée en (a).
négatives dans les 25 premières seondes de signal (�gure 3.4a). Nous avons ajouté aux dia-grammes �slant-stak� deux éhelles en profondeur le long de l'axe des absisses en haut et del'axe des ordonnées à droite. Ces éhelles sont obtenues en alulant dans IASP91 les tempsde propagations et les lenteurs di�érentielles des phases en fontion des profondeurs des in-terfaes de onversion/ré�exion (annexe A). Les phases sismiques identi�ées orrespondentà des onversions ou des ré�exions réelles si les maxima d'amplitudes observés oïnident enprofondeur sur les deux éhelles de droite et du haut.Nous dérivons et disutons en partant de la surfae jusqu'au sommet du manteauinférieur l'origine des signaux sismologiques présents sur les �gures 3.2 et 3.3. Nous nousaidons des diagrammes �slant-stak� présentés sur la �gure 3.4.
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(b)Fig. 3.4: (a) Diagramme �slant-stak� pour les phases Pds. (b) Diagramme �slant-stak� pourles phases SdS. En bas sur l'axe des absisses est indiqué le temps de propagation. En hautsont indiquées les profondeurs de onversion/ré�exion équivalentes. A gauhe sur l'axe desordonnées est indiquée la lenteur des phases observées par rapport à elle de la phase de ré-férene. Les profondeurs équivalentes sont données sur l'axe des ordonnées à droite. Voir letexte pour plus de détails. Les éhelles de ouleur donnant les amplitudes de sommation sontindiquées en bas dans haque diagramme.



3.2. OBSERVATIONS 1393.2.1 Les 200 premiers kilomètres de profondeurLe signal obtenu à partir des préurseurs de SS est inexploitable pour les 100 premierskilomètres ar la ré�etivité assoiée à la struture super�ielle est ahée par les lobes se-ondaires négatifs des phases SS (�gure 3.3). La oupe distane-profondeur pour les phases
SdS (�gure 3.3a) ne montre pas non plus de signal lairement assoié à des ré�exions sousdes disontinuités situées entre 100 et 200 km de profondeurs. Cette observation est on�rméepar le diagramme �slant-stak� sur la �gure 3.4b. Le jeu de données d'ondes P onverties en Smontre au ontraire des horizons dans les 200 premiers kilomètres de profondeur (�gure 3.2).Nous disutons leur origine dans les paragraphes suivants.La disontinuité de Mohorovi£i¢Le traitement en fontions réepteur des sismogrammes projetés selon les axes de vi-bration P et SV implique que le signal dans les premiers kilomètres du manteau n'est pasmasqué par l'arrivée direte de l'onde P. Cei nous permet de faire ressortir le signal assoié àla onversion sur la disontinuité de Mohorovi£i¢ (�gure 3.2). Ce signal d'amplitude positiveest entré sur une profondeur prohe de la profondeur moyenne du Moho sous les ontinents,voisine de 35 km (�gure 3.2b). Cei s'explique par la répartition géographique de nos stationssituées préférentiellement sur les ontinents. Nous avons pu mesurer pontuellement la pro-fondeur du Moho sous haune des stations de notre jeu de données de Pds. Cette mesuren'est pas très préise (voir le paragraphe suivant). Néanmoins, l'information au premier ordresur la profondeur du Moho nous est utile dans la partie 3.3 pour disuter le r�le des phasesmultiples PP∨ms et PS∨ms dans les images du manteau obtenues à partir des phases Pds.Topographie du MohoNos données de Pds sont traitées à longue période (>10 s). Elles éhantillonnent laroûte dans un rayon de 10-15 km sous les stations ontinentales. Des variations à ourtelongueur d'onde de la topographie du Moho ont pour e�et d'étaler les formes d'ondes Pmslors de la sommation des fontions réepteur. De plus, les phases multiples générées dansdes ouhes intra-rustales, par exemple des ouhes sédimentaires, peuvent altérer la formed'onde Pms assoiée au Moho. Pour ette raison, nos données de Pds ne sont pas réellementadaptées à l'étude du Moho et ontraignent moins parfaitement la profondeur du Moho queles études régionales à plus haute fréquene de Ramesh et al. (2002), Wittlinger et al. (2004)ou Leahy et Park (2005).Sur la arte de la �gure 3.5, nous représentons sous haque station sismologique de notreétude de Pds la profondeur �apparente� observée pour le Moho. Cette profondeur apparenteorrespond à l'épaisseur de roûte sans orriger de la topographie. Nous utilisons des erlesdont la taille et la ouleur dépendent de l'épaisseur de la roûte obtenue après migrationdes temps d'arrivées des phases Pms dans le modèle IASP91. A�n de nous assurer que nosobservations donnent au premier ordre une image orrete de la topographie du Moho, nous lesavons omparées à l'épaisseur de roûte donnée par le modèle 3SMAC (Nataf et Riard, 1996).Ce modèle ouvre la surfae de la Terre ave des ellules de 2◦×2◦ en latitude et longitude.
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Fig. 3.5: Carte de l'épaisseur de la roûte. les observations obtenues sous haune des stationssismologiques de notre étude de Pds sont indiquées par des erles dont le rayon et la ouleursont proportionnels à la profondeur observée pour le Moho. Nous utilisons le modèle IASP91pour onverrir les temps d'arrivées des phases Pms en profondeur. La profondeur du Mohodonnée en fond de arte est elle du modèle 3SMAC (Nataf et Riard, 1996). Les éhelles deouleurs pour le modèle 3SMAC et les observations de Pds sont indiquées en haut à droite dela arte.La roûte est dérite ave deux ouhes prinipales orrespondant à une roûte supérieure etune roûte inférieure. A partir de la ompilation de données géophysiques provenant d'étudesantérieures, Nataf et Riard (1996) ont inlu également dans leur modèle une ouhe d'eau,une ouhe de glae et/ou une ouhe de sédiment. La profondeur du Moho dans 3SMACreprésentée en fond de arte sur la �gure 3.5 est une profondeur �apparente� obtenue ensommant l'épaisseur de es ouhes. Les variations d'épaisseur de roûte que nous observonsave les Pds sont en aord partiel ave elles données par le modèle 3SMAC : la roûteest aminie sous les régions oéaniques et épaissie sous les ontinents, nous retrouvons enpartiulier un Moho très profond sous le Tibet et les régions situées plus au nord dans lePamir et le massif du Tian-Shan.Sur la �gure 3.6a, nous omparons les temps de trajets tPms observés ave les prédi-tions dans le modèle 3SMAC. L'aord entre préditions et observations sur ette �gure n'estpas parfait. Les éarts observés peuvent être expliqués par les erreurs de mesures, elles liées ànotre onnaissane à priori de la struture rustale (Nataf et Riard, 1996), et par la résolution



3.2. OBSERVATIONS 141latérale du modèle 3SMAC qui est probablement moins bonne que elle de nos données de
Pds. Au premier ordre, notre jeu de données de Pds nous permet ependant d'extraire uneinformation ohérente ave les modèles de Terres a priori tels que 3SMAC.
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Fig. 3.6: Comparaison des temps d'arrivées des phases Pms, PP∨ms et PS∨ms observés etprédits par le modèle 3SMAC. (a) Temps d'arrivées des phases Pms. (b) Temps d'arrivées desphases multiples PP∨ms (roix noires) et PS∨ms (roix vertes). Nous représentons les tempsprédits par 3SMAC en absisse et les temps observés ave les Pds en ordonnée. La ligne rougeorrespond à une parfaite adéquation des observations ave les préditions. () Histogrammesdes profondeurs de migration pour les phases Pms, PP∨ms et PS∨ms prédites par le modèle3SMAC et onverties en profondeur ave le modèle IASP91. (d) Idem qu'en () pour nosobservations sur les fontions réepteur de notre étude.Sous le Moho : la disontinuité de Gutenberg ?La disontinuité de Gutenberg (notée G) est un gradient de vitesse négatif qui marquele sommet d'une ouhe à faible vitesse (la LVZ) dans le manteau supérieur. Initiallement,ette disontinuité a été préférentiellement observée sous les oéans (Revenaugh et Jordan,1991; Gaherty et al., 1999). La présene de la G a été ependant reportée sous des régions



142 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUontinentales, en partiulier à partir d'expérienes de sismologie ative (Thybo et Perhu¢,1997). Thybo (2006) onlut que la LVZ existe à grande éhelle sous les ontinents ommesous les oéans. La disontinuité de Gutenberg marquant le sommet de la LVZ serait située àune profondeur moyenne de 100 km.Le fort signal observé vers 80-90 km de profondeur à partir des Pds sur les �gures 3.2a et3.2b pourrait orrespondre à la disontinuité de Gutenberg. Notre étude de Pds dispose de peude stations simologiques dans les régions oéaniques. Pour apparaître omme un onvertisseuraussi marqué sur notre image de la struture moyenne du manteau, ette disontinuité devraitdon être largement répandue sous les régions ontinentales.Des problèmes sont ependant suseptibles d'apparaître dans l'interprétation des don-nées de Pds pour ette partie du manteau. Le signal sismologique peut être pollué par la pré-sene de phases multiples assoiées à des interfaes intra-rustales. Le aratère longue périodede nos observations ne nous permet pas de séparer en lenteur sur le diagramme �slant-stak�(�gure 3.4a) le signal d'une P90s de elui de phases multiples générées sur des interfaes intra-rustales. De plus, la sommation des fontions réepteur lisse et étale probablement la strutureomplexe des 50 premiers kilomètres sous la surfae. Les e�ets de sous-éhantillonnage dusau faible nombre d'itérations dans la déonvolution itérative peuvent également introduiredes lobes arti�iels, donnant après sommation des fontions réepteur un fort signal négatifohérent sur l'ensemble de la oupe distane-profondeur de la �gure 3.2a (voir en annexe C).Pour es raisons et en l'absene de tests supplémentaires, nous préférons ne pas inter-préter le signal observé sous le Moho.Entre 100 et 200 km : les phases multiples du MohoDans nos données de Pds sur la �gure 3.2a, les phases multiples PP∨ms (polaritépositive) et PS∨ms (polarité négative) assoiées à la disontinuité de Mohorovi£i¢ dominentle signal entre 100 et 220 km de profondeurs. Le diagramme �slant-stak� sur la �gure 3.4aon�rme que es phases sismiques ont des lenteurs di�érentielles négatives, omme attendupour des phases multiples. Le signal sismologique observé pour la partie du manteau situéeentre 100 et 220 km de profondeur ne peut don être diretement interprété en terme destruture.Nous avons mesuré les temps d'arrivées des phases PP∨ms et PS∨ms à haune desstations sismologiques de notre étude. L'aord entre es observations et les temps prédits parle modèle 3SMAC est raisonnable (�gure 3.6b). La dispersion des temps d'arrivées tPP∨ms et
tPS∨ms est plus importante que elle des temps d'arrivées tPms sur la �gure 3.6a. Les histo-grammes sur les �gures 3.6 et 3.6d représentent la distribution des profondeurs du Moho etde ses multiples après migration dans le modèle IASP91. La largeur des distributions asso-iées aux phases PP∨ms et PS∨ms est plus importante que elle assoiée à la phase Pms.Ce onstat re�ète la plus grande sensibilité des temps de trajet des phases multiples à des va-riations d'épaisseur de la roûte (es phases ont deux trajets supplémentaires dans la roûte).Cette observation peut être généralisée à n'importe quelle disontinuité du manteau. Si unedisontinuité est observée à une profondeur variable d dans le manteau, les variations de pro-



3.2. OBSERVATIONS 143fondeurs de migration des phases PP∨ds et PS∨ds sont toujours plus importantes que lesvariations de profondeur d. Ce onstat nous est utile dans la partie 3.3 de e hapitre pourdisuter la présene d'une ouhe à faible vitesse dans le manteau au-dessus de la �410�.3.2.2 La disontinuité de LehmannEn sommant l'ensemble de son jeu de données de préurseurs de SS, Shearer (1990,1991) n'observe pas de ré�eteur pouvant être assoié à la disontinuité de Lehmann (L) vers220 km de profondeur. D'autres jeux de données de SdS (e.g. Gu et Dziewonski, 2001; Deusset Woodhouse, 2004) suggèrent ependant son existene sous ertaines régions. La �220� estmajoritairement observée sous les ontinents (Revenaugh et Jordan, 1991; Gu et Dziewonski,2001) même si les données de préurseurs de SS à longue période indiquent qu'elle existeaussi loalement sous des régions oéaniques (Gu et Dziewonski, 2001; Deuss et Woodhouse,2004). L'étude des hodohrones des ondes P et S (Thybo et Perhu¢, 1997; Thybo, 2006) dansdes expérienes de sismologie ative montre que la �220� est probablement plus marquée sousles régions ontinentales froides, asismiques et tetoniquement stables que sous les régionsontinentales haudes, atives d'un point de vue tetonique et sismique. Thybo et Perhu¢(1997) et Thybo (2006) attribuent ette disontinuité à la base de la LVZ. Ils expliquentl'absene d'observation de la �220� sous les régions atives tetoniquement par une LVZ quise prolongerait jusqu'au sommet de la zone de transition. Cette onlusion di�ère de elle deRevenaugh et Jordan (1991) qui indiquent que la Lehmann ne peut être la limite inférieure dela ouhe asthénosphérique à faible vitesse. Ceux-i remarquent en e�et que la L est souventdétetée dans des régions où la LVZ est peu marquée voire absente.Nos données de SdS (�gure 3.3a) ne montrent pas de signal ohérent vers 220 kmde profondeur sur l'ensemble des distanes épientrales. Ce résultat est en aord ave euxbasés sur l'analyse de la totalité des jeux de données de SdS de Shearer (1990, 1991). Lediagramme �slant-stak� sur la �gure 3.4b montre ependant un faible maximum d'amplitudede sommation 100 s avant la phase SS (profondeur équivalente à 250 km) ave une lenteurdi�érentielle omprise entre 0.1 et 0.2 s/◦. L'éhelle de profondeur à droite du diagrammeindique que ette valeur de lenteur di�érentielle pourrait orrespondre à une ré�exion sousune disontinuité vers 220 km de profondeur. Il est don possible que le signal observé 100 savant la phase SS soit assoié à ette disontinuité. La faiblesse de e signal pourrait on�rmerque la Lehmann n'est pas détetée sous toutes les régions du monde (Thybo et Perhu¢, 1997;Gu et Dziewonski, 2001; Deuss et Woodhouse, 2004) et/ou que sa profondeur est très variable(Deuss et Woodhouse, 2004).La disontinuité de Lehmann pourrait ontribuer au signal sismologique observé vers250-270 km de profondeur sur les données de Pds (�gure 3.2a). Cependant, e onvertisseurne semble pas parfaitement horizontal, ave une pente omparable à elle des mutiples duMoho (�gure 3.2a). Le diagramme �slant-stak� sur la �gure 3.4a on�rme que e signal a unelenteur di�érentielle négative. Cei suggère qu'il orrespond ou qu'il résulte de l'interféreneave des phases multiples assoiées à des disontinuités situées dans le manteau super�iel. Cesignal pourrait orrespondre à une phase PP∨70s générée par un gradient de vitesse positif(i.e. une augmentation des vitesses ave la profondeur) situé à environ 70 km de profondeur.



144 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAULa disontinuité de Hales observée à grande éhelle omme un gradient de vitesse positif vers60 km de profondeur (Revenaugh et Jordan, 1991) pourrait onvenir. Alternativement, esignal pourrait provenir d'une phase multiple PS∨50s assoiée à un gradient de vitesse négatifsitué vers 50-55 km de profondeur.En onlusion, la �220� n'est ertainement pas une disontinuité majeure du manteausupérieur. Aux vues de nos résultats et de eux des études antérieures, si ette disontinuitéexiste, son signal est probablement de faible amplitude dans les données de SdS. Nos donnéesde Pds sont traitées à trop longue période pour la séparer des phases multiples et lairementindiquer son existene.3.2.3 La �520�Un onstat général de la littérature sur les disontinuités sismiques de la zone de tran-sition est l'expression �insaisissable� de la �520� dans les données sismologiques. Les gradientsd'impédane ou de vitesse observés sont très faibles (e.g. Shearer, 1990; Revenaugh et Jordan,1991b) et dépassent tout juste le seuil de résolution des méthodes sismologiques lassiquementutilisées pour sa détetion. Les observations les plus �ables proviennent des phases préurseursde SS (Shearer, 1991; Shearer, 1996; Gu et al., 1998; Deuss et Woodhouse, 2001). Bok (1994)montre que le signal interprété dans les données de SdS peut également être expliqué parl'interférene à longue période des lobes seondaires des phases S410S et S660S à un tempsd'arrivée prohe de elui de la phase S520S. Shearer (1996) montre ependant que e typed'interférene ne peut expliquer l'amplitude du signal observé.Il n'est pas ertain que la �520� existe à l'éhelle du gobe. Gossler et Kind (1996) sug-gèrent que la �520� existe seulement sous ertaines régions sans orrélation évidente ave latetonique de surfae. Gu et al. (1998) observeraient la �520� sous les oéan d'âges intermé-diaires et pas sous les plateformes ontinentales. Flanagan et Shearer (1998b) montrent auontraire que sa détetion ne dépend pas de la région d'observation mais plut�t de la quantitéde données sommée pour améliorer le rapport signal sur bruit. Ils proposent qu'elle existe àl'éhelle du globe.Les études de SdS de Flanagan et Shearer (1998b) et de Pds de Chevrot et al. (1999)indiquent une variation latérale de la profondeur de la �520� de l'ordre de 50 km. Cette grandevariation de profondeur, en plus de la faible amplitude du gradient des paramètres élastiques,peut partiellement expliquer pourquoi les tehniques de sommation employées sont ine�aespour faire ressortir lairement le signal assoié à la �520�.Si la �520� est détetée ave des phases sismiques analysées à longue période, les ob-servations basées sur l'analyse de phases à plus ourte période sont plus rares. L'étude deWhitomb et Anderson (1970) à partir de préurseurs de phases P ′P ′ est une des premièreà avoir rapporté l'existene d'une �520�. Xu et al. (2003) au ontraire n'observent pas ettedisontinuité ave le même type de données. Cummins et al. (1992) ne trouvent pas de tri-pliations assoiées à la �520� sous le nord de l'Australie dans les hodohrones d'ondes P. Ilsinvoquent soit une grande variabilité à petite éhelle de la profondeur de ette disontinuité,soit un gradient de vitesse sur un large intervalle de profondeurs (∼50 km). L'épaisseur va-



3.2. OBSERVATIONS 145riable du gradient de paramètres élastiques est souvent invoquée pour expliquer les di�érenesd'observations dans les études de phases à ourtes et à longues périodes.A longue période, la �520� semble plus lairement observée ave des données d'ondesré�éhies (e.g. SS, ScS) qu'ave elles d'ondes réfratées (e.g. Pds). Sur e onstat, Shearer(1996) propose que le gradient de paramètres élastiques de la �520� est plus marqué en densitéqu'en vitesse d'onde S. L'étude de Lawrene et Shearer (2006a) on�rme que des ontrastesde vitesses d'onde P et de densités, et l'absene de ontraste de vitesses d'onde S, satisfont lesdonnées de phases SdS, PdP , Pds et PP∨dp.Deuss et Woodhouse (2001) ont montré à partir de phases SdS que la struture àl'intérieur de la zone de transition est ompliquée, marquée soit par une absene de ré�eteur,soit par un gradient simple, soit par des gradients d'impédanes multiples. Des études trèsréentes ont également suggéré l'existene de signaux d'amplitude négative vers 500 km deprofondeur sous ertaines régions (Vinnik et al., 2004; Vinnik et al., 2005; Vinnik et Farra,2006). Nos observations de préurseurs de SS sur la �gure 3.3a ne fournissent pas de preuvelaire de l'existene d'un ré�eteur vers 520 km de profondeur. Un très faible signal apparaîtvers 510 km sur la trae somme de la �gure 3.3b. Le diagramme �slant-stak� de la �gure 3.4bindique que e signal a une lenteur di�érentielle de ∼0.2 s/◦, équivalente à une profondeur de320 km dans le modèle IASP91. Ce signal est don moyennement ompatible ave une ré�exion
S520S sur un gradient de vitesse positif vers 520 km de profondeur. De plus, le signal que nousobservons dans nos données de SdS est beauoup plus faible que elui observé dans les étudesde Shearer (1990, 1991, 1996), Flanagan et Shearer (1998b), Deuss et Woodhouse (2001) ouLawrene et Shearer (2006a). Après sommation de la totalité de leur données, ils observent unephase S520S qui a une amplitude inférieure de moitié à elle de la phase S410S. Le rapportd'amplitude S520S/S410S que nous observons ii est beauoup plus faible (�gure 3.3b). Lesphases Pds (�gure 3.2a et 3.2b) ne donnent pas d'indiation de l'existene d'une �520� : lesignal sismologique est en e�et relativement �plat� entre 450 et 550 km de profondeur.La signature sismologique de la �520� dans nos données est don anedotique au mêmetitre que elle de la �220�. Si son absene dans les données de Pds et sa possible expressiondans les données de SdS peuvent être expliquées par un gradient plus marqué en densité qu'envitesse d'onde S (Shearer, 1996; Lawrene et Shearer, 2006a), une question laissée en suspensdans ette thèse est sa faible expression dans nos données de SdS omparée aux études anté-rieures.A e stade, nous avons dérit les signaux sismologiques assoiés à des gradients devitesses positifs situés dans le manteau super�iel et au milieu de la zone de transition. Cesdisontinuités ont déjà été observées et disutées dans un bon nombre d'études antérieures.Le hapitre préédent était dédié à l'étude de la �410� et de la �660�. Ces deux disontinuitésont un signal sismologique parmi les plus remarquables sur les �gures 3.2 et 3.3 et marquentdes gradients de vitesse positifs ave la profondeur (en bleu). Nous disutons dans la partiesuivante la présene de signaux additionnels sur nos images du manteau. Ceux-i sont situésde part et d'autre de la �410� et de la �660�.



146 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAU3.2.4 Autour de la �410� et de la �660�Les formes d'ondes S410S et S660S sur les �gures 3.3 et 3.4b possèdent des lobes né-gatifs de part et d'autre du lobe prinipal positif. Il faut rappeller que la nature de es signauxa été au entre d'une disussion entre Bok (1994) et Shearer (1996) qui visait à déterminersi la disontinuité à 520-km avait une existene réelle. Shearer (1996) a montré par la mo-délisation de sismogrammes synthétiques que es lobes pouvaient apporter une informationsupplémentaire sur la struture des gradients de vitesses. Une asymétrie des formes d'onde
S660S a suggéré en e�et l'existene d'un gradient de vitesse au sommet du manteau inférieur.En l'absene de modélisation de sismogrammes synthétiques, nous préférons ne pasinterpréter es lobes en terme de struture autour de la �410� et de la �660�. Ces lobes sont ene�et très similaires à eux observés autour de la phase SS (Shearer, 1996) et proviennent sansdoute partiellement de la sommation de nos données de préurseurs de SS à longue périodesans avoir tenté préalablement de retirer l'e�et de la soure sismique sur les sismogrammes(Bok, 1994).Nous ne pouvons pas onduire le même type de raisonnement pour les images obte-nues à partir des phases Pds. Tout d'abord, notre séquene de traitement (la déonvolution)permet de s'a�ranhir des e�ets de la soure sismique sur les sismogrammes. Néanmoins, ladéonvolution d'un signal de bande passante limitée est tout de même suseptible d'introduiredes artefats sous la forme de lobes seondaires autour des lobes prinipaux (e.g. Vergne,2002). Ces lobes seondaires devraient ependant apparaître de manière symétrique autour dehaque lobe prinipal assoié aux phases Pds. Si deux lobes symétriques apparaissent autourde la �660� (�gures 3.2 et 3.4b) et pourraient éventuellement avoir une origine arti�ielle,nous observons qu'un seul lobe négatif situé au-dessus de la �410� vers 350 km de profondeur(�gures 3.2 et 3.4a). En onlusion, si nous ne pouvons pas éarter l'hypothèse d'artefatsde déonvolution autour de la �660�, ette hypothèse semble moins probable pour le signalau-dessus de la �410�.L'absene de lobe négatif sous la �410� pourrait éventuellement être expliquée par l'in-terférene destrutive de e lobe ave un signal d'amplitude positive dans la zone de transition.Pour onstruire la �gure 3.2, nous avons sommé une quantité importante de fontions réep-teur éhantillonnant di�érentes régions du monde. La variabilité latérale à grande éhelle dela struture en vitesse du manteau, la topographie des disontinuités (±40 km) et l'utilisa-tion d'un modèle à symétrie sphérique pour la migration (IASP91) impliquent que les formesd'ondes Pds ne sont pas parfaitement alignées avant sommation dans les intervalles de dis-tanes épientrales. Cei a pour e�et de diminuer l'amplitude et d'étaler les formes d'ondessommes assoiées à la ré�etivité du manteau après sommation des données. L'absene delobe négatif sous la �410� pourrait don éventuellement être expliquée par l'interférene des-trutive de e lobe ave un signal d'amplitude positive dans la zone de transition. Le meilleurandidat pour e type de signal serait la phase P520s : l'interférene de la phase P520s aveun lobe négatif de la P410s pourrait onduire au signal plat observé entre 450 et 550 km deprofondeurs.Nous avons testé ette hypothèse en analysant la distribution des signaux sismolo-giques observés sur les fontions réepteur individuelles. Avant sommation, il est possible de



3.2. OBSERVATIONS 147séparer en temps des formes d'ondes assoiées à des disontinuités séparées d'au moins 25 km(annexe B). Dans la plupart des as, il est don possible en théorie de séparer sur les RFsindividuelles la phase P410s, le lobe négatif qui la suit s'il existe, et la phase P520s. Nousavons don ompté les extremums d'amplitudes supérieurs à 0.02 sur les fontions réepteurindividuelles, dans des tranhes de 10 km de profondeur, de la surfae jusqu'à 900 km deprofondeur. Les distributions obtenues pour les signaux d'amplitudes positives et négativessont représentées sur la �gure 3.7.
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Fig. 3.7: Distribution du signal observé en fontion de la profondeur. L'histogramme dans lapartie supérieure ompte les extremums d'amplitudes positives, elui dans la partie inférieureles extremums d'amplitudes négatives.Le niveau de bruit est important : nous pouvons l'estimer à une valeur moyenne d'en-viron 700 extremums (�pis�) sur la �gure 3.7. Ce bruit est ertainement généré par des phasessismiques onverties et multiples assoiées à de la struture di�ratante dans le manteau. Ilpeut également être lié à la déonvolution de bruit aléatoire sur les sismogrammes. Les phasessismiques majeures identi�ées préédemment apparaissent toutefois lairement sur es histo-grammes (Pms, PP∨ms, PS∨ms, P410s et P660s).L'histogramme sur la �gure 3.7 permet de faire trois observations intéressantes :� Il n'apparaît pas de signal statistiquement signi�atif assoié à la phase P520s, bienque ela ne veuille pas dire que nous ne puissions pas l'observer pontuellement sousertaines stations.� Vers 350 km de profondeur au dessus de la phase P410s, l'histogramme montre unpi négatif (marqué par un point d'interrogation).� Nous n'observons pas de pi négatif signi�atif sous la �410�.Ces observations on�rmeraient don que l'absene de lobe négatif sous la �410� dansla oupe sismique de la �gure 3.2a ne peut pas être attribuée à l'interférene de e lobe aveun signal d'amplitude positive dans la zone de transition (a fortiori une phase P520s). En



148 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUonlusion, l'absene de lobe sous la �410� suggère que le signal observé au-dessus de la �410�serait bien assoié à une phase sismique.Nous avons montré dans ette partie que la série d'horizons sub-horizontaux dansl'intervalle de profondeur 100-300 km sur la �gure 3.2a est probablement assoiée à des phasesmultiples onverties sur des interfaes super�ielles du manteau. Il reste à démontrer que lesignal négatif observé vers 350 km de profondeur ne peut être assoié à e type de phasessismiques. Pour ela, il su�t de remarquer sur le diagramme �slant-stak� de la �gure 3.4aque la lenteur di�érentielle de e signal est positive, voisine et légèrement inférieure à elle dela phase P410s. Ce lobe négatif ne peut don être assoié à du signal de phases multiples.Nous pouvons �nalement onlure que le signal d'amplitude négative observé au-dessus de la�410� vers 350 km de profondeur n'est pas un artefat de déonvolution et ne provient pas dephases multiples. Ce signal doit don probablement être assoié à une disontinuité réelle :une ouhe à faible vitesse située au dessus de la �410�, qui, pour être observée sur notre imagede la struture moyenne du manteau, doit être soit présente à grande éhelle dans le manteau,soit très largement répandue sous les stations de notre étude.Des ouhes à faibles vitesses ont déjà été observées sismologiquement au-dessus dela �410�. Les quelques observations proviennent des études de Revenaugh et Sipkin (1994) etCourtier et Revenaugh (2007) à partir de réverbérations ScS, de Bostok (1998) à partir dephases Pds, de Song et al. (2004) à partir de tripliations d'ondes S et de phases Pds, deVinnik et Farra (2007) à partir de phases Sdp et de Wittlinger et Farra (2007) à partir dephases Pds et Sdp. Cette ouhe, appelée aussi parfois �350� (Vinnik et Farra, 2007), est dondétetée omme un gradient de vitesse ou d'impédane négatif ave des données traitées àlongue période. A l'exeption de l'étude de Vinnik et Farra (2007), toutes es observations ontété obtenues à des éhelles régionales. Nous disposons ii d'un jeu de données à grande éhellequi montre que e type de struture pourrait être beauoup plus répandu que préédemmentobservé. Des phénomènes de déshydratation ou de fusion partielle au-dessus de la �410� sontgénéralement invoqués pour expliquer l'origine de ette ouhe à faible vitesse. La partie 3.3dans la suite de hapitre est dédiée à l'étude de ette disontinuité.3.2.5 ConlusionNous avons onstruit des images de la struture moyenne du manteau supérieur. Le jeude données de Pds ontient davantage d'information que elui de SdS ar le rapport signal surbruit est meilleur pour es données. Nos images font lairement ressortir les trois disontinuitésmajeures du manteau supérieur : le Moho, la �410� et la �660�. La �220� et la �520� sont dessignaux plus �anedotiques� dans nos données. La �220� est observée uniquement dans undiagramme �slant-stak� omme un très faible signal ave les phases SdS. Les multiples duMoho empêhent sa détetion dans les données de Pds. La �520� apparaît également ommeun très faible signal dans les données de préurseurs de SS. Les données de Pds n'indiquentpas son existene à grande éhelle. Ces résultats on�rmeraient partiellement les onlusionsde Shearer (1996) et Gu et al. (1998) : la �520� pourrait être prinipalement marquée parun gradient de densité et/ou elle existerait prinipalement sous les régions oéaniques. Il estégalement néessaire de remarquer que son expression dans nos données de SdS est beauoup



3.3. UNE COUCHE À FAIBLE VITESSE AU SOMMET DE LA ZONE DE TRANSITION?149plus faible que dans les études antérieures. Ce onstat ne fait que on�rmer les di�ultés àextraire l'information relative à ette disontinuité.Nous avons également fait l'observation de signaux d'origine plus atypique : les donnéesde Pds indiquent de forts signaux négatifs situés au-dessous du Moho (∼80 km) et au-dessusde la �410� (∼350 km). Si le signal vers 80 km pourrait être assoié à la disontinuité deGutenberg, nous préférons rester prudent quant à sa véritable origine, du fait de possiblesompliations issues de notre tehnique de traitement du signal. En revanhe, le signal observévers 350 km de profondeur est très di�ile à expliquer par la disontinuité �X� qui orrespond àun ontraste d'impédane positif. Il ne semble de plus ni être un artefat, ni être lié à des phasesmultiples générées dans des ouhes super�ielles du manteau. Ce signal a déjà été rapportédans la littérature et a été interprété omme une ouhe à faible vitesse et forte atténuation.Il nous paraît très intéressant : il semble être très répandu dans le manteau supérieur, lesobservations dans les études antérieures sont enore peu nombreuses et son origine pourraitavoir des impliations très fortes pour les modèles géodynamiques et géohimiques du manteau.Pour ette raison, la partie suivante est une étude plus approfondie du signal assoié à la �350�.3.3 Une ouhe à faible vitesse au sommet de la zone de tran-sition ?Un ertain nombre de travaux suggèrent l'existene d'une ouhe à faible vitesse (LVZ3)au-dessus de la �410� sous ertaines régions du globe. L'hypothèse dominante pour expliquerl'origine de ette LVZ invoque des phénomènes de déshydratation de phases hydratées quidiminueraient la vitesse des ondes dans la rohe au-dessus de la �410�. La présene de �uidepeut abaisser la température de fusion des rohes du manteau et être à l'origine d'une �neouhe de fusion partielle au-dessus de la �410�.Dans un seond temps, nous présentons nos observations, nous disutons leur �abilité etnous étudions leur répartition géographique à l'éhelle de la Terre. Nos résultats sont omparésave les quelques observations des études antérieures. A partir de es nouvelles observations,nous disutons les impliations de l'existene d'une LVZ au-dessus de la �410� pour les modèlesgéodynamiques et géohimiques du manteau.3.3.1 LVZ au dessus de la �410� : observations antérieuresUne ouhe à faible vitesse a été observée au sommet de la zone de transition sous lenord-ouest des Etats-Unis (Song et al., 2004; Jasbinsek et Dueker, 2007), le nord du Mexique(Gao et al., 2006), l'est de la Chine (Revenaugh et Sipkin, 1994), l'est du Japon (Obayashiet al., 2006), l'est de l'Australie (Courtier et Revenaugh, 2007), le raton du Kapvaal (Vinniket al., 1996; Wittlinger et Farra, 2007), le nord-ouest du Canada (Bostok, 1998), la dépressionde Tunguska en Sibérie (Vinnik et Farra, 2002), l'Afar (Chevrot et al., 1999), la plaque Arabe(Vinnik et al., 2003) et sous le point haud de Yellowstone (Fee et Dueker, 2004). La ouheà faible vitesse trouvée par Revenaugh et Sipkin (1994) sous l'est de la Chine et la mer du3Dans la suite, nous appelerons ette ouhe LVZ, pour �low veloity zone�.



150 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUJapon serait située à environ 330 km de profondeur et aurait une épaisseur omprise entre50 et 100 km. Sous l'Ouest des Etats-Unis, Song et al. (2004) observent une ouhe à faiblevitesse dont l'épaisseur varie entre 20 et 90 km sur de ourtes distanes latérales. L'étude plusréente de Courtier et Revenaugh (2007) montre une ouhe sous la mer de Corail s'étendantjusqu'au nord de la mer de Tasmanie à une profondeur moyenne de ∼350 km ave une épaisseurmoyenne de ∼70 km.La première étude de la �350� à l'éhelle du globe a été réalisée par Vinnik et Farra(2007) à partir de phases Sdp. La �gure 3.8 résume leurs observations. Ils observent une �350�au nord de la Sibérie dans la dépression de Tunguska, dans le sud de l'Oural à l'ouest de laSibérie, au nord-est de la Chine, au sud-est de la Chine près du Craton de Yangtze, sous laplaque Arabe, en Afrique du nord dans la région du Hoggar et dans l'est de l'Antartique.Dans leur étude, la profondeur observée de la �350� varie entre 320 et 360 km. Pour êtredétetée ave les phases Sdp traitées à 10 s de période, la ouhe à faible vitesse doit avoirune épaisseur omprise entre ∼30 et ∼70 km.

Fig. 3.8: Observations d'une ouhe à faible vitesse au-dessus de la �410� d'après Vinnik etFarra (2007). Ces observations ont été obtenues à partir de onversions Sdp. Les trianglespleins orrespondent aux régions où la LVZ est observée, les vides elles où elle n'est pasobservée.3.3.2 InterprétationsDivers méanismes ont été proposés pour expliquer les observations d'une LVZ vers350 km de profondeur : des variations de �fabrique� de la rohe, des anomalies de températureet/ou des anomalies de omposition himique. Certains de es méanismes pourraient aider àmieux omprendre omment se répartissent ertains réservoirs géohimiques dans le manteau.Nous les dérivons dans les paragraphes suivants.



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 151Anisotropie de vitesses des ondes sismiques et �350�L'orientation préférentielle des ristaux anisotropes présents dans les rohes du man-teau pourrait impliquer la présene d'anisotropie azimutale dans la ouhe située vers 350 kmde profondeur. Dans le as d'une symétrie hexagonale ave axe rapide horizontal, les ondesS se propageant horizontalement subissent une variation azimutale de vitesse ave une pério-diité de 180◦ pour les ondes SV et de 90◦ pour les ondes SH. Une onde SV se propageantvertialement dans un tel milieu subit un phénomène de biréfringene : l'onde SV polariséeselon l'axe rapide se propage plus vite que l'onde SV polarisée selon l'axe lent. Cette biréfrin-gene est observée sur les ondes de type SKS qui arrivent vertialement sous les stations. Ladétetion de l'anisotropie azimutale peut se faire en analysant les ondes de surfae4, les ondes
S ou SKS sur les sismogrammes d'ondes de volume et les fontions réepteur.La majorité des observations de �350� présentées dans la partie 3.3.1 proviennent dela tehnique des fontions réepteur (Bostok, 1998; Vinnik et Farra, 2002; Vinnik et al.,2003; Fee et Dueker, 2004; Vinnik et Farra, 2007; Jasbinsek et Dueker, 2007). Dans un milieutabulaire isotrope, on ne s'attend pas à observer de signal sur la omposante transverse desfontions réepteur Ps. Par ontre, l'anisotropie induit du signal sur les fontions réepteurPs alulées à partir des omposantes transverses. Sur les fontions réepteur radiales, lesignal enregistré a une périodiité de 180◦ en azimut et peut avoir pour ertains azimuts uneamplitude négative. Cette amplitude négative peut être interprétée à tort omme un gradientde vitesse négatif ave la profondeur alors que la vitesse augmente ave la profondeur. Lemême type de signal périodique peut être observé sur les fontions réepteur Sp et onduire àune erreur d'interprétation (Vinnik et Farra, 2006).Bostok (1998) et Jasbinsek et Dueker (2007) exluent l'hypothèse de l'anisotropieomme origine de la LVZ située au-dessus de la �410� ar ils n'observent pas de P350s surleurs fontions réepteur transverses. Vinnik et al. (2003) onluent que l'anisotropie ne peutêtre à l'origine du signal observé ar le fait de sommer les RFs dans une large gamme d'azimutsdevrait moyenner et détruire le signal périodique assoié à la �350� sur les fontions réepteurradiales.De plus, les études d'ondes de surfae indiquent que l'anisotropie du manteau estsigni�ative seulement à des profondeurs inférieures à 300 km (e.g. Debayle et al., 2005). Laprésene d'anisotropie dans le manteau n'est don pas a priori le méanisme privilégié pourexpliquer une LVZ �apparente� au-dessus de la `410�.Anomalies de température, fusion partielle et �350�Une rédution de la vitesse des ondes S peut être liée à la présene de températuresanormalement élevées vers 410 km de profondeur (Karato, 1993). Dans e as, en supposantque la �410� est assoiée à la transition de phase de l'olivine-α en wadsleyite, une orrélationgéographique entre les observations de LVZ vers 350 km de profondeur et une �410� plusprofonde que la normale doit être attendue. Les anomalies de températures requises pour4En e�et, les ondes de Rayleigh observées sur les sismogrammes vertiaux d'ondes de surfae sont trèssensibles aux ondes SV. De même, les ondes de Love observées sur les omposantes transverse des sismogrammesd'ondes de surfae sont très sensibles aux ondes SH.



152 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUexpliquer les LVZ observées en diverses régions du globe par Revenaugh et Sipkin (1994) etVinnik et al. (2003) sont de l'ordre de 400◦K. Pour de telles variations de températures, ons'attendrait à un approfondissement important de la �410�. La orrélation entre la présened'une LVZ et l'approfondissement de la �410� est ependant faible dans es études.Si les températures dépassent le solidus se des rohes du manteau, le matériel fondpartiellement. Suzuki et Ohtani (2003) ont montré qu'à des onditions de pression et de tem-pérature typiques du manteau profond, la densité du liquide issu de la fusion partielle peutêtre supérieure ou équivalente à elle du manteau environnant. La présene de matériel par-tiellement fondu devrait induire une diminution de la vitesse des ondes sismiques.Le géotherme moyen estimé vers 400 km de profondeur est en dessous du solidus sede la péridotite du manteau (Suzuki et Ohtani, 2003). La présene d'une ouhe de fusionpartielle au-dessus de la �410� néessite don des anomalies très haudes de température dansle manteau. Une orrélation entre la loalisation des panahes mantelliques et la loalisationde ouhes à faibles vitesses devrait dans e as être attendue.L'initiation d'un proessus de fusion partielle de la rohe du manteau vers 400 km deprofondeur sous le seul e�et des températures semble ependant di�ile à expliquer (Reve-naugh et Sipkin, 1994; Vinnik et al., 2003; Vinnik et Farra, 2007). Ce onstat déoule prin-ipalement de la quantité et de la variété des ontextes tetoniques où es ouhes à faiblesvitesses ont été observées (i.e. �gure 3.8). La présene d'éléments volatils en petite quantitépeut ependant aider à réer de la fusion partielle sans néessiter de très fortes températures.Elements volatils, fusion partielle et �350�La présene d'éléments volatils - en partiulier d'eau sous forme de moléules H2Odans le volume poreux, de radial hydroxyl −OH dans les minéraux hydratés ou d'ions H+inorporés dans le réseau ristallin des rohes du manteau - a également pour e�et de réduirela vitesse des ondes sismiques (Karato, 1995).L'eau abaisse le solidus des phases siliatées de quelques entaines de degrés (Zhanget Herzberg, 1994). Cette diminution de la température de fusion des rohes du manteau estsu�sante pour que l'augmentation de température ave la pression initie un proessus de fu-sion partielle. Les études expérimentales de Matsukage et al. (2005) et Sakamaki et al. (2006)montrent que sous ertaines onditions le matériel en fusion hydraté est su�samment densepour rester piégé au sommet de la zone de transition.La répartition géographique des zones de fusion partielle pourrait don être intimementliée à la distribution atuelle et passée de l'eau dans le manteau supérieur. Cette distributionest déterminée par la quantité d'eau héritée de la formation originelle de la Terre, par sasolubilité dans les rohes lors de l'évolution du manteau au ours des temps géologiques et parle yle de transport de l'eau dont la tetonique des plaques est le moteur prinipal. Le ylede l'eau dans la Terre profonde est dérit dans la thèse de Rihard (2003). Nous en reprenonsles prinipaux points dans l'enart 3.1.



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 153Enart 3.1Le yle de l'eau dans le manteauLa Terre s'est probablement onstituée par arétion de orps extra-terrestres ontenant des quantitéssigni�atives d'eau. La plupart des modèles, en aord ave les ontraintes géohimiques, plaideraientpour la formation d'un gigantesque oéan magmatique à la �n de l'arétion terrestre. L'eau, fortementinompatible, pourrait avoir été stokée dans e réservoir magmatique primordial et partiellementpréservée au ours des temps géologiques (Kawamoto et al., 1996).Les points d'entrée de l'eau dans le manteau sont situés prinipalement au niveau des zones desubdutions où la roûte oéanique, préalablement hydratée au ontat de l'eau de mer, plonge dansle manteau. La déshydratation de la roûte sous l'e�et de la température et de la pression libère l'eauontenue dans ses rohes. Une partie de l'eau retourne à la surfae après quelques millions d'annéespar l'intermédiaire du volanisme au niveau des haînes de subdutions (Shmidt et Poli, 1998).L'autre partie de ette eau est piégée dans la partie du manteau sus-jaent, entraînée par la plaqueet transportée plus en profondeur. Dans les régimes très froids, ertaines phases du manteau hydraté(issues de la déshydratation de la plaque subdutée) peuvent être stables jusqu'à des profondeursexédant la base de la zone de transition (e.g. Irifune et al., 1998; Maruyama et Okamoto, 2007).En plus des zones volaniques assoiées aux subdutions, d'autres points de sortie de l'eau dumanteau sont assoiés au magmatisme généré aux dorsales oéaniques et sous les îles oéaniques.En terme de bilan, la majeure partie de l'eau introduite dans les zones de subdutions est évauéepar l'intermédiaire du volanisme d'ar. La quantité d'eau restante injetée dans le manteau profondserait du même ordre de grandeur que elle extraite au niveau des dorsales oéaniques.La solubilité de l'eau dans les rohes ontrole la teneur en eau du manteau. A haute pression, l'eause trouve sous forme d'ions H+ dans les réseaux ristallins des minéraux quali�és de nominalementanhydres (olivine, pyroxènes, grenats). Dans le manteau supérieur, la solubilité de l'eau est la plusimportante dans les pyroxènes (e.g. Aubaud et al., 2004; Mierdel et al., 2007). Dans la zone de transi-tion, la physique des minéraux à haute pression montre que pour des onditions normales de pressionet de température, la solubilité de l'eau dans la wadsleyite est plus importante que dans l'olivine-
α (Kohlstedt et al., 1996). La zone de transition pourrait don onstituer un important réservoirpour l'eau du manteau et un fort saut de sa solubilité serait présent au sommet de la zone de transition.Il faut ependant noter que les valeurs de apaité de stokage de l'eau dans l'olivine ont été réemmentrévisées à la hausse (e.g. Litasov et al., 2007). En tenant également ompte de la solubilité enore plusforte de l'eau dans les pyroxènes du manteau supérieur, Hirshmann et al. (2005) onluent que lesaut de solubilité vers 400 km de profondeur devrait être moins important que préédement supposé(Kohlstedt et al., 1996).

Déshydratation dans les zones de subdutions et �350�L'existene de zones de fusion partielle vers 350 km de profondeur est possible sous leszones de subdutions atives où l'eau pénètre dans le manteau en grande quantité. Revenaughet Sipkin (1994) ont suggéré qu'une partie du matériel fondu et hydraté dans le �oin� demanteau au-dessus de la plaque puisse ouler et s'aumuler en ouhe au-dessus de la �410�.



154 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUIl est aussi possible que des phases du manteau hydraté (DHMS5), stables à haute pres-sion, se déshydratent au sommet de la zone de transition à très basse température (Maruyamaet Okamoto, 2007).Les images tomographiques suggèrent que ertaines plaques subdutées sont dé�éhieset stagnent dans la zone de transition (e.g. van der Hilst et al., 1997; Fukao et al., 2001).Au ontat du manteau environnant, elles-i peuvent se réhau�er et libérer des quantitéssigni�atives d'eau dans la zone de transition (Irifune et al., 1998). Pour former une ouhe defusion partielle au-dessus de la �410�, il est néessaire de trouver un méanisme permettant laremontée du matériel hydraté au sommet de la zone de transition. Le modèle de �TransitionZone Water Filter� pourrait fournir e type de méanisme.Le �Transition Zone Water Filter� (TZWF)Berovivi et Karato (2003) et Karato (2006) ont proposé un modèle, le TZWF, pou-vant expliquer les signatures himiques distintes des MORB et des OIB et réonilier esontraintes géohimiques ave les données géophysiques6. En réponse à l'injetion de plaquesfroides oéaniques sous les zones de subdutions, le manteau �uerait lentement ave un mouve-ment d'ensemble vertial asendant (Berovivi et Karato, 2003). Ce mouvement serait ommu-niqué au matériel présent dans la zone de transition, la wadsleyite. Celle-i, libèrerait la plusgrande partie de son eau lorsqu'elle se transformerait en olivine-α vers 410 km de profondeur.L'eau ainsi évauée abaisserait la température de fusion des rohes et onduirait au dévelop-pement d'une zone de fusion partielle gravitairement stable au-dessus de la �410� (Matsukageet al., 2005).Les éléments traes inompatibles iraient don par a�nité prinipalement dans laouhe de fusion partielle au sommet de la zone de transition tandis que le résidu appau-vri pourrait onstituer la soure des MORB. La séparation des éléments inompatibles (le��ltrage�) serait moins e�ae dans les régions de remontées haudes du manteau ar le ma-tériel haud ayant une densité inférieure au manteau environnant, les vitesses d'asensionsdans la zone de transition seraient grandes et le temps de résidene du matériel trop ourtpour l'hydrater jusqu'à saturation. L'étude expérimentale de Demouhy et al. (2005) montrede plus que la solubilité de l'eau dans la wadsleyite diminue ave la température, limitant àhaute température la apaité de stokage en eau du matériel remontant à travers la zone detransition.Le modèle TZWF pourrait don expliquer la signature géohimique enrihie en élémentsinompatibles des OIB omparée à elle des MORB (Berovivi et Karato, 2003). Si e modèles'avère juste, une ouhe de fusion partielle devrait exister partout au-dessus de la �410�. Le5Les DHMS (�Dense Hydrous Magnesium Siliate�) sont des siliates magnésiens hydratés issus de la trans-formation de la serpentine hydratée (péridotite altérée par l'ativité hydrothermale). Cinq phases prinipalesont été mises en évidene expérimentalement : les phases A, B, B superhydratée, D et E. Elles sont suseptiblesde se déshydrater à des profondeurs variant selon le géotherme assoié à la zone de subdution. La phase stableà plus haute pression est la phase D qui pourrait libérer son eau dans le manteau inférieur vers 1200 km deprofondeur dans des zones de subdutions très froides (Irifune et al., 1998).6L'absene apparente de réservoirs himiques distints lairement dé�nis dans les images sismologiques dumanteau.



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 155degré de fusion partielle devrait être moindre dans les régions du manteau assoiées à despanahes mantelliques hauds. Initialement, Berovivi et Karato (2003) ont estimé l'épaisseurmoyenne de la ouhe de matériel fondu à une dizaine de kilomètres. Leahy et Berovii (2007)ont ensuite adapté le modèle TZWF de sorte à tenir ompte de ontraintes géodynamiques.Ils montrent que ette épaisseur pourrait être plus faible, de l'ordre du mètre.Si les tehniques sismologiques ont la résolution su�sante pour déteter des struturesd'extension vertiale de quelques dizaines de kilomètres dans la zone de transition, il est peuprobable qu'elles n'aient jamais la résolution su�sante pour déteter des strutures métriques.En l'état, le modèle TZWF n'explique pas une ouhe à faible vitesse vers 350 km de profondeurdans ertaines régions du monde. Il reste néanmoins une base interessante pour disuter lesobservations d'une �350�.Les ritiques majeures de e modèle proviennent en partiulier de Hirshmann et al.(2005, 2006). A partir des estimations réentes de la apaité de stokage de l'eau dans lesminéraux du manteau supérieur (olivine et pyroxènes), il suggère que le ontenu en eau durésidu issu de la fusion partielle au dessus de la �410� serait trop important pour onstituer lasoure des MORB.Eau et rhéologie des rohes du manteauL'eau a�ete la rhéologie des rohes du manteau et agit omme un lubri�ant pour latetonique des plaques. Thybo (2006) suggère que elle-i possède un r�le atif dans la forma-tion et l'évolution de la ouhe à faible vitesse dans le manteau vers 100 km de profondeur.Jordan (1975) suggère également qu'il existe sous les régions ratoniques des rainesde omposition himique distinte de elle du reste du manteau (appauvries en linopyroxèneset grenats) pouvant s'étendre jusque dans la zone de transition. Cet ensemble route et rainemantellique, la �tetosphère�, onstituerait une ouhe limite thermique dans laquelle la haleurest évauée par ondution.La tetosphère plus visqueuse est supposée se déplaer de manière ohérente ave lesplaques tetoniques. Pour être plus visqueuse, il a été suggéré que la raine des ontinents estplus sèhe que le manteau sous-jaent (Pollak, 1986). Vinnik et al. (2003) et Wittlinger etFarra (2007) ont suggéré qu'une ouhe du manteau hydratée à faible visosité située sous unetetosphère ontinentale épaisse de ∼300 km pourrait expliquer la présene de ouhes à faiblesvitesses vers 350 km de profondeur sous la plaque Arabe et le super-raton du Kalahari. Lemodèle TZWF pourrait expliquer le proessus d'hydratation du manteau sous la raine sèhe.ConlusionLes observations de Revenaugh et Sipkin (1994), Song et al. (2004) et Courtier et Re-venaugh (2007) sont assoiées à des ontextes froids (zones de subdutions atives et fossiles).Elles suggèrent que la �350� proviendrait de la fusion partielle des rohes du manteau due àla déshydratation des plaques subdutées.Vinnik et Farra (2002, 2007) montrent qu'en général, la �350� est observée dans lesvieilles régions ontinentales. La plupart de es régions (Tunguska, sud de l'Oural, nord-est et



156 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUsud-est de la Chine et Hoggar, sud de l'Afrique, plateforme sibérienne) ont onnu des évene-ments magmatiques durant le Mesozoïque ou le Cénozoïque. Vinnik et Farra (2007) assoientdon la �350� qu'ils observent sous les ontinents à la présene de panahes mantelliques etde LIPs7 en surfae. Leurs observations sont don en ontradition ave le modèle de TZWF.Elles impliqueraient aussi selon eux un ouplage entre la lithosphère ontinentale et le manteausous-jaent jusqu'à environ 400 km de profondeur.Les températures requises pour expliquer les observations de Vinnik et Farra (2002,2007) sont ependant trop fortes pour des panahes vieux de 200 Ma. Pour ette raison,Vinnik et Farra (2002, 2007) suggèrent la présene d'eau qui abaisserait le solidus des rohesdu manteau. Si le ontraste de solubilité de l'eau entre les rohes de la zone de transitionet elles du manteau supérieur est plus faible (Litasov et al., 2007) que elui supposé parBerovivi et Karato (2003), la quantité d'eau relahée au-dessus de la �410� lors de l'advetionde matière doit être insu�sante pour délenher de la fusion partielle à grande éhelle au-dessusde la �410� (Hirshmann et al., 2005). Des anomalies haudes, même modérées, pourraient enrevanhe initier loalement ette fusion partielle.Il faut ependant remarquer que la relation LIPs-�350� n'est pas systématique avel'absene de �350� sous ertaines régions assoiées à des LIPs, et la présene d'une �350� dansdes régions où l'ativité volanique est absente (entre de l'Arabie) ou supposée super�ielle(Est de l'Antartique). Sous l'Arabie, la ouhe à faible vitesse peut aussi être interprétéeomme la séparation entre une raine ontinentale anhydre et une ouhe sous-jaente hydratée(Vinnik et al., 2003).Les observations sismologiques favorisant le modèle de TZWF sont pour le momentmarginales même si l'e�et de fusion partielle au-dessus de la �410� est évoqué pour des régionssituées au-dessus d'une zone de transition fortement saturée en eau (Courtier et Revenaugh,2007; Jasbinsek et Dueker, 2007).En onlusion, trois grands modèles pourraient expliquer la présene de ouhes à faiblevitesse au sommet de la zone de transition : des phénomènes loaux de déshydration assoiés àl'injetion d'eau dans le manteau supérieur au niveau des zones de subdution, un phénomèneà plus grande éhelle de déshydratation au-dessus de la �410� du au ontraste de solubilité del'eau dans les rohes du manteau et un phénomène loal de fusion partielle due à la présened'eau et de températures anormalement élevées.3.3.3 ObservationsL'image de la struture à grande éhelle du manteau obtenue à partir des phases Pds(�gure 3.2) nous a montré la présene d'un signal d'amplitude négative préédant la phase
P410s. Ce signal sismologique est de faible amplitude omparé à elui assoié aux dison-tinuités majeures de la zone de transition. Il est don important de s'assurer que e signalorrespond à des phases sismiques onverties et qu'il ne s'agit pas de bruit dans nos don-nées (bruit aléatoire, phases multiples ou artefats de déonvolution). Nous essayons ensuited'identi�er les régions où e signal est observé a�n de omprendre son origine.7De l'anglais �Large Igneous Provines�, les LIPS sont de vastes régions d'épanhements basaltiques.



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 157Séletion des donnéesL'inspetion visuelle des diagrammes �slant-stak� pour les stations individuelles nousa permis d'assoier un niveau de on�ane à nos observations (partie 2.2). Les données dequalité 2 ont un plus mauvais rapport signal sur bruit que les données de qualité 1. Nouspréférons pour ette raison utiliser uniquement les données de qualité 1. Cei restreint notrejeu de données à 132 stations sismologiques.Nous nous assurons par l'inspetion visuelle des amplitudes de sommation sur les dia-grammes �slant-stak� que le signal observé vers 350 km de profondeur ne possède pas delenteur di�érentielle négative (�gure 3.9). Dans le as ontraire, le signal est probablementassoié à des phases multiples.Pour ette partie du manteau (300-400 km), faire la distintion entre du signal deréverbérations multiples et des onversions diretes est souvent di�ile. Nos données de Pdsont été traitées à longue période e qui favorise l'interférene des multiples du Moho PP∨ms et
PS∨ms ave le signal des onversions dans ette gamme de profondeur. En plus d'une faibleséparation des di�érentes phases (multiples et onverties diretes) en temps, il est parfoisdi�ile de les séparer en lenteurs di�érentielles (e.g. station ARU, �gure 3.9). Néanmoins,nous avons essayé à partir des diagrammes �slant-stak� d'éarter les stations présentant dessignaux manifestement assoiés à des phases multiples. Nous avons ainsi éarté 23 stations denotre jeu de 132 stations.Nous séparons ensuite les observations en trois groupes. Le premier regroupe les stationsqui montrent un signal vers 350 km de profondeur ave une amplitude sortant du niveau debruit donné par le ré-éhantillonnage �bootstrap� au niveau de on�ane à 95%. Les stationsTUC, ARU et SAML sur la �gure 3.9 en font partie. Nous onsidérons es observations omme�robustes�. Le seond groupe omprend les stations où un signal existe ave une amplitudeen-dessous du niveau de bruit mais supérieure à 0.5% de l'amplitude de l'onde P direte.Ce ritère est plus restritif que le niveau de on�ane à 68% (un éart-type) pour lequel lamajorité des stations restantes seraient aeptées dans le seond groupe. La station RAYN surla �gure 3.9 en fait partie. En�n, le dernier groupe omprend les stations sismologiques pourlesquelles nous ne détetons pas de signal vers 350 km de profondeur (PUL et ABKT sur la�gure 3.9).Fontions réepteur sommesA l'issue de ette séletion, parmi les 109 stations sismologiques retenues, nous ob-servons un signal dit �robuste� à 43 d'entre elles. A 32 autres stations, le signal est observéave moins de on�ane mais possède ependant une amplitude signi�ative (> 0.5%). Nousn'observons pas de signaux vers 350 km de profondeur à 34 stations. Nous présentons la listedes stations assoiées à es trois groupes d'observations dans la table 3.1. Les traes sommesassoiées sont représentées sur les �gures 3.10a, 3.10b et 3.10.
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3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 159Pas de �350� �350� possible �350� observéeAAK ABKT ALE ANMO BFO BORG ARU BILL CAN COLBGCA BRVK CCM BOSA CASY CHTO COLA DWPF ECH EILEFI FFC GRFO CTAO DBIC DRLN HYB ISP KBS KONOINCN INU JER DSB FRB HIA KSDI LSZ LZH MAHOKEV KIEV KMBO HRV INK KIV MAKZ MBO MDJ MIDWLVZ MALT MBAR KURK LBTB MHV NIL NWAO PAB PETMORC NRIL OBN POHA RAYN RGN QSPA RCBR RES RUEPAF PFO PMSA RPN SCHQ SEY SAML SBA SDV SFJDPUL SPB SSPA SFJ TIRR TIXI SHEL SNAA SSB STUSUMG SUW TAM TSUM WHY WRAB SYO TRTE TUC VSUTAU TSK WCI YAK YKW3 WUS WVT YSSWMQTab. 3.1: Liste des stations pour lesquelles nous n'observons pas de �350� (olonne de gauhe),elles pour lesquelles nous observons une �350� mais dont l'amplitude du signal est en-dessousdu niveau de bruit (milieu) et elles pour lesquelles nous observons ave on�ane une �350�(droite).Fiabilité des observationsLe signal observé vers 350 km de profondeur pourrait être un e�et de la déonvolutionqui introduirait un lobe négatif juste avant la forme d'onde P410s. Cependant, un lobe devraitégalement apparaître de manière symétrique après la phase P410s. Ce type de lobe peut êtreobservé à ertaines stations mais il n'est pas systématique (�gure 3.10). Il est peu probablequ'il soit masqué par le signal d'une phase P520s du fait de la résolution vertiale que nousfournissent nos données (voir partie 3.2.4). De plus, si le lobe était le résultat de la déonvo-lution, nous devrions l'attendre au-dessus de la �410� sur toutes les fontions réepteur. Nousne l'observons pas sur les traes de la �gure 3.10.Le signal des ondes P onverties en S entre 100 et 300 km de profondeur sur les fon-tions réepteur est en partie masqué par l'interférene de phase réverbérées dans la strutureplus super�ielle sous les stations sismologiques (�gure 3.10). Pour ette raison, e signal n'estpas diretement interprétable sans traitements plus sophistiqués (e.g. modélisations de sis-mogrammes synthétiques). Le signal d'amplitude négative que nous observons vers 350 kmde profondeur peut provenir de di�érentes strutures. Il peut être généré par un gradient devitesse négatif à ette profondeur donnant naissane à une onde diretement onvertie P350s.Un gradient de vitesse négatif autour de 120 km peut également produire une phase multiple
PP∨120s ave une amplitude négative et migrée à une profondeur de 350 km. En�n, un gra-dient de vitesse positif vers 90 km peut aussi donner une phase multiple (PS∨90s) d'amplitudenégative et migrée à ette profondeur.Il est ependant peu probable que les e�ets d'interférenes de phases réverbérées dansles ouhes super�ielles du manteau expliquent le signal à 350 km de profondeur. Les phasesmultiples PP∨ds et PS∨ds assoiées à une disontinuité située à une profondeur d montrentdes variations de leur profondeur de migration plus importantes que la onversion d'ondedirete (voir partie 3.2.1). Par exemple, sur la �gure 3.10, les multiples du Moho ont desvariations de profondeurs apparentes bien plus importantes que le Moho lui-même. Le remar-quable alignement de la �350� sur nos données suggère que si le signal observé est ausé par des
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P410s et dont l'amplitude est supérieure à l'erreur donnée par le ré-éhantillonnage �boots-trap�. (b) Fontions réepteur montrant un signal d'amplitude non négligeable (0.5% de l'ondeP) mais inférieur au niveau de bruit. () Fontions réepteur ne présentant pas de signal né-gatif avant la P410s. La topographie du Moho obtenue dans la partie 3.2.1 est indiquée vers35 km de profondeur ave la �ne ligne noire. La ligne noire épaisse indique la profondeurapproximative à laquelle nous attendons les multiples du Moho aprés migration.phases multiples assoiées à des disontinuités plus super�ielles, es disontinuités ont des va-riations de topographie extrêmement faibles. Il n'existe pas d'indiations laires de l'existenede disontinuités dans le manteau supérieur ayant une topographie quasiment nulle vers 90 ou120 km de profondeur. Les disontinuités de Hales et de Gutenberg suseptibles de se trouverà es profondeurs ont des profondeurs variant dans des intervalles de 30 km (Revenaugh etJordan, 1991; Hales, 1969) et 40 km (Thybo, 2006) respetivement. De plus, le signal dansla fenêtre de profondeur des multiples du Moho ne hange pas signi�ativement de natureentre les �gures 3.10a, 3.10b et 3.10 e qui peut laisser supposer qu'il n'y pas de di�érenespereptibles dans la struture du manteau super�iel sous les stations des trois groupes. Il estdon peu probable que la phase sismique migrée à une profondeur de ∼350 km soit une phaseréverbérée dans les ouhes super�ielles du manteau.En onlusion, nos observations suggèrent que le signal observé vers 350 km de profon-deur n'est pas un artefat issu de la déonvolution, qu'il n'est pas le produit de l'interférene



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 161des multiples du Moho et qu'il n'est pas non plus un multiple généré sur des interfaes du man-teau super�iel. Il est don probablement assoié à une ouhe à faible vitesse située au-dessusde la �410�.Loalisation géographiqueNous plaçons nos 109 stations selon le lassement du tableau 3.1 sur la arte de la �-gure 3.11. Pour ertaines stations, e lassement est onsistant ave les observations de ouhesà faible vitesse au-dessus de la �410� dans les études antérieures : sous le nord-est et le sud-estde la Chine (Revenaugh et Sipkin, 1994; Vinnik et Farra, 2007), dans la région du Kapvaal(Vinnik et Farra, 2002; Wittlinger et Farra, 2007; Vinnik et Farra, 2007), sous la plaque Arabe(Vinnik et al., 2003), l'Oural et l'est de l'Antartique (Vinnik et Farra, 2007). La omparaisonde notre lassement (�gure 3.11) ave elui de Vinnik et Farra (2007) (�gure 3.8) indique desrésultats di�érents pour 22 stations8.Il est peu probable que la �350� soit une disontinuité présente à l'éhelle du globe. Il estpossible que e soit une struture très loale ave une extension latérale de quelques dizainesvoire quelques entaines de kilomètres. Sa détetion dépend de la ouverture en trajet desphases onverties sous les stations sismologiques. Les phases Pds (ette étude) et Sdp (Vinniket Farra, 2007) éhantillonnent di�éremment la struture du manteau sous les stations. Letrajet des ondes S onverties en P dans le manteau au-dessus de l'interfae de onversion estplus long que elui des ondes P onverties en S. Les disontinuités sont don éhantillonnéesdans un rayon plus large pour les phases Sdp (environ 350 km) que pour les phases Pds (en-viron 150 km). La sommation de données provenant de toutes les diretions et moyennant desstrutures di�érentes sur des éhelles di�érentes peut expliquer partiellement les di�érenes derésultats entre les deux études. Il existe de plus une di�érene de résolution vertiale entre esdeux types de données. Les données de Pds ont la apaité de déteter des ouhes plus �nesque les données de Sdp. Si omme l'ont indiqué les études antérieures, l'épaisseur de la ouheà faible vitesse varie géographiquement, il est possible que sous ertaines stations elle-i soittrop �ne pour être observée ave les phases Sdp.Notre étude et elle de Vinnik et Farra (2007) suggèrent don qu'une LVZ vers 350 kmde profondeur pourrait exister sous de nombreuses régions de la Terre. La présene de etteouhe ne se limiterait pas uniquement aux régions ontinentales stables et vieilles. Quelques-unes de nos stations oéaniques indiquent également une �350� (MAHO, POHA, RPN etSHEL). Dans la partie suivante, nous disutons nos observations dans le adre des di�érentsmodèles géodynamiques et géohimiques du manteau.3.3.4 DisussionLes ondes onverties Ps ne sont pas partiulièrement bien adaptées pour étudier lapartie du manteau au-dessus de la zone de transition. Les prinipales ompliations dans8Ces stations sont NWAO, SBA, LZH, YAK, TIXI, NRIL, WUS, HYB, KIV, BORG, KONO, DSB, INK,YKW3, FRB, RES, TUC, ANMO, HRV, SCHQ, TAM et LBTB.
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Fig. 3.11: Observations d'une ouhe à faible vitesse vers 350 km de profondeur. Les trianglesnoirs ouverts indiquent les stations pour lesquelles nous n'avons pas fait d'observation (34stations). Les triangles rouges ouverts indiquent l'observation d'une �350� ave une ampli-tude inférieure au seuil de on�ane à 95% (32 stations). Les triangles rouges indiquent uneobservation au-delà du seuil de on�ane à 95% (43 stations).l'interprétation de es données proviennent de l'interférene de phases multiples ave le signaldes ondes P diretement onverties en S. Les diagrammes �slant-stak� permettent d'éarterles stations qui présentent un signal manifestement assoié à des phases multiples. Cependant,les observations sont parfois ambiguës (e.g. stations ARU, SAML sur la �gure 3.9). Les minimad'amplitude de sommation assoiés à la phase P350s ne sont pas parfaitement foalisés sur unelenteur di�érentielle voisine de la phase P410s. Il y a plusieurs raisons à ela. La ourbure deshodohrones (le �move-out�) des ondes P onverties en S est prohe de zéro pour des onversionsse produisant sur des interfaes peu profondes du manteau (voir l'exemple présenté sur la�gure A.2Ea de l'annexe A dans le as d'une onversion au Moho). Il est don parfois di�ilede séparer en lenteur le signal de la P350s et elui des multiples qui ont une lenteur négativemais prohe de zéro. Cette di�ulté est arue du fait du traitement à longue période de nosdonnées, des quantités restreintes ou d'une distribution hétérogène en distanes épientralesdes fontions réepteur olletées aux stations individuelles. Ave prudene, nous préféronsrappeller qu'il est possible que ertaines des observations de �350� sur la �gure 3.11 soientbiaisées par du signal assoié à des phases multiples. Néanmoins, notre disussion dans leparagraphe sur la �abilité de nos observations montre que si e phénomène est possible, il est



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 163peu probable qu'il a�ete la totalité de nos observations. Dans les paragraphes suivants, nousdisutons l'origine possible du signal d'amplitude négative observé vers 350 km de profondeur.L'anisotropie de vitesse des ondes sismiques n'est pas a priori le méanisme privilégiépour expliquer l'observation apparente d'une ouhe à faible vitesse au-dessus de la �410�. Lasommation de nos fontions réepteur sans distintion d'azimut ne devrait en e�et pas faireressortir de manière aussi marquée un signal qui n'est observé que sur des données assoiées àertains azimuts. Des température anormalement élevées au sommet de la zone de transitionne peuvent pas non plus à elles seules expliquer l'observation d'une ouhe à faible vitesse. Iln'existe en e�et pas de orrélation entre les observations de la �350� et une �410� approfondie(�gures 3.10a, 3.10b et 3.10).La présene de fusion partielle peut expliquer la LVZ vers 350 km de profondeur. Si latempérature n'est pas le seul phénomène qui délenhe la fusion partielle, il est probable quele r�le des éléments volatils ait son importane. Dans e as, trois modèles peuvent expliquernos observations : un phénomène loal de fusion partielle du à la présene d'eau et de tempéra-tures anormalement élevées (Vinnik et Farra, 2007), des phénomènes loaux de déshydratationassoiés à l'injetion d'eau dans le manteau supérieur sous les zones de subdution oéanique(Revenaugh et Sipkin, 1994) et un phénomène à plus grande éhelle de déshydratation au-dessus de la �410� du au ontraste de solubilité de l'eau dans les rohes de part et d'autre dela �410� (Berovivi et Karato, 2003). Nous avons testé es di�érentes hypothèses.�350�, LIPs et points haudsVinnik et Farra (2007) ont montré que la grande majorité de leurs observations peutêtre assoiée à la présene de LIPs à la surfae des ontinents. Cette assoiation pourraitindiquer l'existene de raines ontinentales profondes et su�samment visqueuses pour resterstables malgré l'ation érosive du manteau onvetif sous-jaent (le onept de �tetosphère�).Ils suggèrent que les e�ets ombinés de températures anormalement élevées et d'élémentsvolatils seraient à l'origine de la ouhe de fusion partielle vers 350 km de profondeur.Un tiers des 109 stations de notre étude sont situées au voisinage soit de LIPs, soitde points hauds. Nous reportons les observations à es 37 stations sur la �gure 3.12. A ladi�érene de l'étude de Vinnik et Farra (2007), quelques unes de nos observations sont situéesen domaine oéaniques (e.g. Hawaii, Midway, île de Pâques). Pour les expliquer, il faudraitdon déoupler la présene de la �350� de elle des tetosphères ontinentales.Parmi les 37 stations, nous observons lairement une �350� à 17 stations. Pour 14 autresstations, la �350� est observée ave moins de on�ane. La �350� n'est pas observée aux sixstations restantes. Pour les 31 stations présentant une �350�, nous avons véri�é qu'il n'y apas de orrélation évidente entre es observations et les régions où le manteau de la zone detransition serait anormalement haud9.Si nous devions restreindre notre jeu de donnée à es 37 stations, nous pourrionsonlure à une orrélation entre les positions géographiques des LIPs, elles des points hauds9Nous estimons les températures à partir de l'épaisseur de la zone de transition et de la profondeur absoluede la �410�.
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Fig. 3.12: �350�, zones d'épanhements basaltiques et points hauds. Le ontour des LIPs estindiqué en traits noirs. Les points hauds sont indiqués par des points rouges. Nous représen-tons les 37 observations pour des stations situées à moins de 400 km des LIPs ou des pointshauds. La lègende est située en haut à droite de la arte. La �350� est observée ave on�aneà 17 stations, ave moins de on�ane à 14 stations. Elle n'est pas observée à 6 stations.et les observations d'une ouhe à faible vitesse au-dessus de la �410� (80% de es donnéesmontrent une �350�).Cependant, 72 autres stations ne se situent pas à proximité de LIPs ou de pointshauds. Parmi es 72 stations, nous trouvons une � `350� �robuste� sous 26 stations. Un signalest présent sous 18 autres stations même si elui-i est observé ave moins de on�ane.�350� et zones de subdutionToutes les observations de ouhes à faible vitesse sur la �gure 3.11 ne peuvent êtreassoiées à des phénomènes loaux de déshydratation sous les zones de subdutions atives.Seules 11 stations parmi les 109 sont situées dans le prohe voisinage de subdutions atives.Parmi es 11 stations, nous observons une �350� ave on�ane à 7 d'entre elles (PET, YSS etMDJ au nord-ouest du Pai�que, NIL au Pakistan, ISP en Turquie, COL et COLA en Alaska).Il faut remarquer que la station NIL est située dans un ontexte de subdution ontinentale.Nous observons une �350� ave moins de on�ane à la station CHTO en Thailande. Lestrois dernières stations sous-lesquelles nous n'observons pas de signal assoié à une �350� sontsituées près des fosses de Nankai, Izu-Bonin et du Japon (INU, INCN et TSK) au nord-ouestdu Pai�que.



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 165La géométrie et la vitesse de subdution ontrolent les quantités d'eau injetées dans lemanteau profond (e.g. Maruyama et Okamoto, 2007). L'observation de ouhes à faible vitessesous les stations prohes des subdutions du nord-ouest Pai�que (stations PET, YSS et MDJ)est ompatible ave des phénomènes loaux de déshydratation de la plaque Pai�que sous l'estde l'Asie. Revenaugh et Sipkin (1994) ont également observé une ouhe à faible vitesse etforte atténuation au-dessus de la �410� dans ette région. Ils ont proposé une déshydratationde la plaque subdutée vers 200 km de profondeur puis une migration du matériel fondu vers330 km de profondeur sous l'e�et de la gravité ou bien entraîné par la plaque plongeante.Les artographies à grande éhelle de l'atténuation des ondes sismiques ont montrél'existene d'une zone à forte atténuation au sommet du manteau inférieur sous le nord-ouestPai�que (e.g. Lawrene et Wysession, 2006). Cette zone à forte atténuation pourrait êtreassoiée à de l'eau, stokée en quantités signi�atives dans une phase hydratée du manteau (laphase D, un DHMS), et transportée jusque dans le manteau inférieur (Lawrene et Wysession,2006). La présene d'eau vers 350 km de profondeur peut don provenir de proessus dedéshydratation situés dans la zone de transition ou bien au sommet du manteau inférieur.Les modèles tomographiques suggèrent que la plaque Pai�que est dé�éhie et stag-nante dans la zone de transition sous l'Est du ontinent Asiatique (e.g. Fukao et al., 2001).Il est raisonnable de penser que ette géométrie de subdution partiulière pourrait onduireau réhau�ement de la plaque Pai�que au ontat du manteau environnant et à la libéra-tion d'une partie de son eau dans la zone de transition (e.g. Rihard et Berovii, 2008).L'advetion passive asendante de matière et la rédution de la solubilité de l'eau lors de latranformation de la wadsleyite en olivine-α pourraient expliquer l'initiation d'une ouhe defusion partielle au sommet de la zone de transition. Courtier et Revenaugh (2007) proposente type de méanisme pour expliquer leur observation d'une ouhe à faible vitesse s'étendantsous les mers de Corail et de Tasmanie.�350�, eau dans la zone de transition et TZWFLes deux modèles préédents (eau+anomalies de températures sous les LIPs, déshy-dratation sous les zones de subdution) ne permettent pas d'expliquer l'existene d'une LVZsous 36 stations éloignées des zones de subdutions et des LIPs-points hauds. La présene defusion partielle au-dessus de la �410� est peut être dans e as à orréler ave le ontenu eneau de la zone de transition.Les tehniques géophysiques permettant de artographier le ontenu en eau du man-teau supérieur (voir Karato, 2006 pour une desription exhaustive) étudient la ondutivitééletrique des rohes du manteau (Huang et al., 2005), l'atténuation des ondes sismiques (Shitoet al., 2006; Lawrene et Wysession, 2006) et la topographie, l'épaisseur et les ontrastes devitesses ou d'impédanes aux disontinuités situées dans la zone de transition (van der Meijdeet al., 2003; Courtier et Revenaugh, 2006). L'inversion jointe de la vitesses des ondes sismiqueset de la topographie des disontinuités peut également être utilisée pour estimer la tempéra-ture et le ontenu en eau de la zone de transition (Blum et Shen, 2004; Suetsugu et al., 2006;Meier, 2008).



166 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUUne zone de transition hydratée a été trouvée sous la Mer Méditerranée (van derMeijde et al., 2003), sous l'est des Etats-Unis, le Golfe du Mexique (Courtier et Revenaugh,2006), et sous le sud de l'Afrique (Blum et Shen, 2004). Dans haune de es régions, lesauteurs expliquent la forte teneur en eau de la zone de transition par la déshydratation deplaques fossiles subdutées. Ces résultats sont en aord ave nos observations de ouhesà faible vitesse au-dessus de la �410� dans es régions. La quantité d'eau dans la zone detransition sous es régions exède peut être la apaité de stokage de l'eau dans les minérauxdu manteau plus super�iel. Elle pourrait être à l'origine de la fusion partielle de la rohe dumanteau au-dessus de la �410�.Auune étude géophysique n'a fourni a l'heure atuelle une estimation préise duontenu en eau de la zone de transition à l'éhelle du globe. Sans a priori sur ette dis-tribution, le modèle de TZWF peut expliquer en théorie, et de manière élégante, l'importantequantité d'observations de �350� sur la �gure 3.11.Ce modèle a ependant plusieurs défauts :1. Une spéi�ité du modèle de TZWF est que le proessus de fusion partielle est moins atifdans les régions de remontées haudes du manteau. Or la �350� est souvent observée sousdes régions assoiées à des LIPs ontinentales et sous quelques points hauds oéaniques(Vinnik et Farra, 2007 et �gure 3.12). On s'attendrait à un matériau plut�t haud dansla zone de transition, au moins sous quelques une des stations assoiées (Vinnik et Farra,2007).2. Les épaisseurs de LVZ observées sont de l'ordre de plusieurs dizaines de kilomètres (Re-venaugh et Sipkin, 1994; Song et al., 2004; Vinnik et Farra, 2007; Courtier et Revenaugh,2007; Jasbinsek et Dueker, 2007), mais le modèle prédit des ouhes de fusion partielledont l'épaisseur est inférieure à 10 km (Berovivi et Karato, 2003; Hirshmann, 2006;Leahy et Berovii, 2007).3. Les profondeurs estimées pour les LVZ sont omprises entre 320 et 370 km (Revenaughet Sipkin, 1994; Song et al., 2004; Vinnik et Farra, 2007; Courtier et Revenaugh, 2007;Jasbinsek et Dueker, 2007, ette étude), mais le modèle prédit une ouhe de fusionpartielle située diretement au-dessus de la �410�.Courtier et Revenaugh (2007) donnent quelques pistes pour expliquer la formationd'une épaisse ouhe de fusion partielle entre 320 et 370 km de profondeur. Leurs argumentsportent sur l'angle de ontat entre le �uide issu de la fusion partielle et la rohe du manteauou bien sur la variation de solubilité de l'eau ave la profondeur dans les rohes du manteausupérieur.Le modèle TZWF n'exlut pas la présene d'une ouhe de fusion partielle dans lesrégions de remontées haudes du manteau. Cependant, la quantité de matériel fondu au-dessusde la �410� devrait être moins importante que dans les autres régions du manteau (Berovivi etKarato, 2003). Si nous voulons expliquer ave e modèle les observations de �350� au voisinagedes LIPs et des points hauds, il faut envisager soit l'absene de panahes hauds sous esprovines, soit que les anomalies de température assoiées sont modérées. La profondeur de



3.3. LVZ AU-DESSUS DE LA �410� 167la �410� et l'épaisseur de la zone de transition pourraient indiquer des anomalies haudesd'amplitudes modérées sous ertaines des stations de la �gure 3.12, mais la orrélation n'estpas systématique.L'analyse géohimique des magmas de ertaines îles oéaniques (e.g. Islande, Hawaii,Açores) montre que loalement leur teneur en eau dépasse la teneur en eau estimée pour lemanteau moyen (Bonath, 1990; Nihols et al., 2002; Wallae, 1998). Ce type d'observationa onduit Shilling et al. (1980) à proposer le onept de �point humide� (�wetspot�) paropposition à elui de point haud (�hotspot�). Sous e type de point haud, l'e�et de l'eaupourrait être aussi important que elui des températures. Wallae (1998) suggère que les e�etsombinés de l'eau et de la température pourrait initier de la fusion partielle à une profondeurde ∼250 km sous Hawaii. La présene d'eau dans le manteau a probablement de profondesimpliations pour la géodynamique du manteau, que e soit dans des ontextes de subdutionou bien sous les points hauds.Nos résultats indiquent que ette LVZ n'est probablement pas uniquement loaliséesous les zones de subdution ou bien sous des régions assoiées à des épanhements basaltiquesontinentaux. A e stade, l'analyse des fontions réepteur à plus haute fréquene pourraitaider à tirer des onlusions plus dé�nitives.3.3.5 ConlusionLe travail présenté dans ette partie a été motivé par l'observation sur les oupesmigrées Pds d'un gradient de vitesse négatif vers 350 km de profondeur. Malgré les di�ultésinhérentes à l'utilisation des fontions réepteur Ps à es profondeurs (multiples), la onversion
Pds orrespondant à e gradient a été observée à 75 stations sur les 109 de notre jeux dedonnées initial.Nous avons pu véri�er que de nombreuses observations de e type ont été rapportéesà des éhelles régionales. L'apport majeur de notre étude est que ette ouhe à faible vitesseest plus largement répandue dans une variété de ontextes tetoniques plus importante quee qui a été préedemment observé. La majorité des observations antérieures était en e�etassoiée soit aux zones de subdutions atives (Revenaugh et Sipkin, 1994), soit aux zonesd'épanhements basaltiques ontinentaux (Vinnik et Farra, 2007). Les quelques observationsd'une �350� en domaine oéanique (�gure 3.11) nous initent à déoupler l'existene de etteLVZ de la présene d'une tetosphère ontinentale. Le modèle TZWF se montre attratif ar ilpermet d'expliquer les nombreuses observations de �350�. Il a de plus de profondes impliationspour la géodynamique et la géohimie du manteau. Cependant, il explique di�ilement lesprofondeurs et épaisseurs estimées pour ette ouhe à faible vitesse.Les arguments en faveur d'une omplexité du omportement de la �410� semblent deplus en plus d'atualité. Chambers et al. (2005) et Houser et al. (2008) montrent une absenede orrélation laire entre la topographie de la �410� et soit l'épaisseur de la zone de transition,soit les vitesses dans la zones de transition. Notre étude a montré également une absene deorrélation entre les topographies obtenues à partir des phases Pds et SdS (hapitre préé-dent). Il semblerait que la �410� soit a�etée par des méanismes de natures di�érentes surdes longueurs d'ondes di�érentes. Ces observations suggèrent l'existene d'e�ets liés aux varia-



168 CHAPITRE 3. LES AUTRES DISCONTINUITÉS DU MANTEAUtions latérales de la omposition himique du manteau. La teneur en eau du manteau supérieurpourrait en faire partie.Nous n'observons pas de �350� à partir des phases SdS (�gure 3.3). Les études anté-rieures de préurseurs de SS ne font pas état non plus d'un tel gradient d'impédane négatif àette profondeur. Au ontraire, es données indiquent loalement l'existene de la disontinuité�X�, prinipalement au voisinage des zones de subdution, et marquée par une augmentationde l'impédane ave la profondeur (e.g. Deuss et Woodhouse, 2002). Il est possible que la �350�soit plus marquée par un ontraste de vitesse que de densité. Cette hypothèse serait en aordave l'observation d'une ouhe de fusion partielle gravitairement stable vers 350 km de pro-fondeur. Cependant, les études de réverbérations ScS sont également sensible aux ontrastesd'impédane et fournissent des observations d'une ouhe à faible vitesse au-dessus de la �410�(e.g. Revenaugh et Sipkin, 1994; Courtier et Revenaugh, 2007). L'absene d'observations de�350� à des éhelles régionales ave les phases préurseurs de SS et son observation ave lesphases ScS susitent de profondes interrogations quant à la nature de ette disontinuité.Notre jeu de données à grande éhelle de Pds suggère l'existene d'un gradient devitesse négatif vers 350 km de profondeur. Si ette disontinuité n'est pas observée à l'éhelledu globe, elle semble ependant très largement répandue dans le manteau supérieur. Cesobservations, si elles peuvent s'intégrer dans un modèle omme elui du TZWF, pourraientavoir de profondes impliations géodynamiques et géohimiques. Peut être faut-il y voir unaxe de reherhe important dans les prohaines années pour l'ensemble de la ommunauté dessienes de la Terre.



CHAPITRE 4
Conlusion générale

Cette thèse s'insrit dans le adre d'un projet plus vaste de onstrution d'un modèlede manteau terrestre pour la vitesse de propagation des ondes de isaillement et la topogra-phie de ses disontinuités majeures. Elle avait pour objetif prinipal d'extraire et interpréterl'information sur la topographie des disontinuités de la zone de transition à partir d'une basede données d'ondes de volume sensibles aux disontinuités du manteau. A�n de ontraindre lastruture de la zone de transition sous toute la surfae du globe, nous avons utilisé des phasessismiques P onverties en S sous les stations sismologiques (Pds) et des ondes S ré�éhies sousles disontinuités à mi-hemin entre les soures sismiques et les stations, les préurseurs dephases SS (SdS).Quelques unes des questions sienti�ques abordées dans e travail onernent la dyna-mique du manteau profond : l'extension vertiale des raines ontinentales dans le manteau,le sort des plaques oéaniques subdutées et la soure du volanisme intra-plaque observé ensurfae. D'autres questions toutes aussi fondamentales se rapportent à la himie du manteau :les modèles de omposition minéralogique, la distribution des hétérogénéités himiques, et parextension, l'existene de réservoirs géohimiques primitifs dans le manteau terrestre. Un mo-dèle réent, le �Transition Zone Water Filter� (Berovivi et Karato, 2003) propose l'existened'une �ne ouhe de fusion partielle au sommet de la zone de transition. Cette ouhe, dontl'épaisseur et l'extension latérale serait ontr�lée par le ontenu en eau de la zone de transi-tion, agirait omme un �ltre pour les éléments himiques inompatibles. Elle expliquerait lessignatures géohimiques distintes des basaltes des rides oéaniques et des îles oéaniques àl'heure où les observations sismologiques ne montrent pas lairement l'existene de réservoirsgéohimiques distints.Notre étude des disontinuités sismiques à 410 et 660 km de profondeurs a été réaliséedans une période de ontroverse sur l'aord entre les images de la zone de transition obtenuesà partir des phases Pds et SdS (Chevrot et al., 1999; Gu et Dziewonski, 2002). Nos résultatssur les amplitudes de variations maximales de l'épaisseur de la zone de transition à partir des169



170 CHAPITRE 4. CONCLUSION GÉNÉRALEphases Pds (±40 km) sont en meilleur aord ave les résultats réents de Pds de Lawrene etShearer (2006b) (±35 km) qu'ave eux de Chevrot et al. (1999) (±10 km). Ils sont égalementen bon aord ave les observations de SdS (±25 km pour ette étude, ±35 km pour l'étudede Flanagan et Shearer, 1998b) si l'on tient ompte des e�ets de lissage de la struture lorsde la sommation des données. Notre étude de Pds semble don on�rmer les résultats del'étude de Lawrene et Shearer (2006b). D'autre part, nos images de la zone de transitionobtenues à partir des deux types de phases, Pds et SdS, sont en meilleur aord que e qu'apu suggérer l'étude préédente de Chevrot et al. (1999). Une grande partie des di�érenesde mesures de temps d'arrivées dans les études de phases SdS (Flanagan et Shearer, 1998b;Gu et al., 1998, ette étude) et de Pds (Chevrot et al., 1999; Lawrene et Shearer, 2006b,ette étude) sont probablement liées à des di�érenes dans les proédés de séletion et detraitement des données. Même s'ils existent , les e�ets liés à la sensibilité omplexe des phases
SdS à la topographie à ourte longueur d'onde des disontinuités (Neele et al., 1997; Chaljubet Tarantola, 1997; Zhao et Chevrot, 2003) relèvent probablement du seond ordre dans lesrégions les mieux ouvertes en points de rebond (Shearer et al., 1999).A l'éhelle du globe, nous trouvons une orrélation positive entre les topographies desdisontinuités, de signe opposé à elle attendue pour les transitions de phases de l'olivine. Latopographie des disontinuités est sensible au modèle de vitesse utilisé pour la migration destemps d'arrivées de phases SdS et Pds. Nous nous servons du modèle DKP2005 (Debayleet al., 2005) qui fournit le meilleur ompromis en terme de résolution latérale sous les onti-nents et les oéans. Cependant, les orretions faites à partir de e modèle sont imparfaites etmasquent vraisemblablement l'e�et des températures sur les transitions de phases de l'olivine.Nos résultats à grande éhelle suggèrent l'existene de variations signi�atives de l'épaisseur dela zone de transition dans des régions a priori éloignées des panahes mantelliques ou des sub-dutions atives. Les subdutions fossiles (e.g. la plaque Farallon sous le ontinent amériain)pourraient ontribuer de manière signi�ative à l'apport d'hétérogénéités d'origines thermiquesou himiques dans la zone de transition. La zone de transition apparaît généralement épaissiesous les zones de subdutions atives e qui suggère qu'il est raisonnable d'interpréter les ano-malies d'épaisseurs en terme d'anomalies de température. La faible orrélation positive entreles vitesses des ondes sismiques dans la zone de transition et l'épaisseur de la zone de transition(Chevrot et al., 1999; Lebedev et al., 2003; Houser et al., 2008, ette étude) inite ependantà nuaner ette onlusion. L'épaississement de la zone de transition sous les zones de sub-dutions atives est ompatible ave des anomalies de température omprises entre −100 et
−300◦K et suggère que les plaques oéaniques subdutées atteignent au moins la base de lazone de transition. Sous ertains points hauds, nous observons un aminissement de la zonede transition ompatible ave des anomalies de température modérées, de l'ordre de +100◦K.Sous les autres points hauds, nous n'observons pas d'aminissement signi�atif de la zonede transition. Cette absene d'aminissement provient d'un approfondissement de la �410� etde la �660�. Deux sénarios peuvent expliquer es observations. Dans le premier, la zone detransition est dans un état �normal� et l'approfondissement de la �410� et de la �660� est liéaux orretions imparfaites des hétérogénéités de vitesses au-dessus de la zone de transition.La seonde hypothèse invoque l'e�et de la transition de phase du grenat-majorite à 660 km



171de profondeur qui pourrait perturber la réponse de la �660� à des panahes thermiques plushauds (+300◦K) que le manteau environnant. Un onsensus tend à se développer aujourd'hui :à grande éhelle, la topographie de la �660� serait dominée par des e�ets de température auxgrandes longueurs d'ondes (Gu et al., 2003; Houser et al., 2008) tandis que la topographie dela �410� serait sensible également à des hétérogénéités à plus ourte longueur d'onde, proba-blement d'origine himique (Chambers et al., 2005; Houser et al., 2008). Les orrélations entrenos observations de profondeur des disontinuités obtenues à partir des phases Pds et SdSon�rmeraient e point de vue.Nos images suggèrent l'existene d'autres disontinuités dans le manteau supérieur. La�220� et la �520� apparaissent omme de très faibles ré�eteurs dans les données de préurseursde SS. Nous avons également observé une onversion Pds orrespondant à un gradient devitesse négatif vers 350 km de profondeur sous de nombreuses stations de notre étude. Cetteouhe à faible vitesse est répandue dans une variété de ontextes tetoniques plus importanteque e qui a été préédemment observé (Vinnik et Farra, 2007). Les quelques observations d'une�350� en domaine oéanique laissent penser que l'existene de ette ouhe à faible vitesse n'estpas liée à la présene d'une tetosphère ontinentale. Le modèle de �Transition Zone WaterFilter� se montre attratif ar il permettrait d'expliquer les nombreuses observations de �350�.Il explique ependant di�ilement les profondeurs et épaisseurs estimées pour ette ouhe àfaible vitesse.Un problème réurrent dans les études de la profondeur des disontinuités est le ou-plage entre la profondeur estimée et les vitesses des ondes sismiques. Un e�et des hangementsde phase dans la omposante non-olivine du manteau serait l'approfondissement de la �660�dans les régions haudes du manteau. Si e modèle est orret, l'e�et de panahes haudsdevrait être prinipalement observé sur la topographie de la �410�. Une imagerie préise dela topographie de ette disontinuité repose sur notre apaité à orriger des e�ets des hété-rogénéités de vitesses super�ielles. Pour ela, il faut onstruire des modèles ave une bonnerésolution latérale de la struture en vitesse jusqu'à la base de la zone de transition, utiliserdes données permettant une meilleure résolution de la topographie des disontinuités, et/ouréduire le �trade-o�� entre vitesses et profondeurs des disontinuités. Ce dernier point peutêtre résolu par l'implémentation de tehniques d'inversion simultanée des vitesses sismiqueset de la topographie des disontinuités.Les modèles réents d'ondes de surfae (e.g. DKP2005) permettent d'atteindre parendroit des résolutions prohes de e qui est néessaire pour l'étude des ondes P onvertiesen S. Nos résultats montrent ependant que 'est enore insu�sant. Des améliorations sontnéessaires en partiulier pour mieux retrouver l'amplitude des anomalies de vitesses. Le asest plus ritique pour la struture de la zone de transition. La résolution des modèles issusde l'inversion de données d'ondes de volume a béné�ié durant es inq dernières annéesd'améliorations tehniques liées à l'utilisation d'une théorie à fréquene �nie (Montelli et al.,2004; Montelli et al., 2006). Cependant, ette résolution sera enore longtemps limitée par larépartition hétérogène des soures et des stations sismologiques à la surfae de la Terre. Lesmodèles issus de l'inversion des modes harmoniques des ondes de surfae manquent enorede résolution dans la zone de transition mais d'importants progrès sont à attendre de e �té



172 CHAPITRE 4. CONCLUSION GÉNÉRALEdans les prohaines années.Une meilleure résolution de la topographie des disontinuités néessite des amélio-rations du traitement des données, a�n de mieux extraire des sismogrammes, à plus hautefréquene, et en plus grande quantité, les informations relatives aux phases sismiques sensiblesà la topographie des disontinuités. La déliate balane entre qualité et quantité des données,ouverture et résolution de la struture, suggère de travailler à plusieurs éhelles. Une étude àl'éhelle planétaire peut être omplétée par une série d'études plus détaillées sur des régionsgéographiques mieux éhantillonnées par les phases sismiques ompte tenu de la distributiongéographique des épientres et des stations simologiques. Ces études régionales peuvent bé-né�ier du déploiement massif de réseaux de stations (Rost et Thomas, 2002) spéialementonçus pour l'étude de la struture interne de la Terre (e.g. USAarray), de tehnique de trai-tement plus sophistiquées (e.g. migration 2D ou 3D), et servir de points de �alage� pour lesmesures à l'éhelle du globe. L'utilisation d'une théorie à fréquene �nie devrait permettre desaméliorations, en partiulier pour les phases préurseurs de SS. Le travail réent de Lawreneet Shearer (2008) montre qu'en tenant ompte de la sensibilité omplexe des phases SdS eten sommant les données sur des ellules dont la taille varie ave la quantité de données, onaméliore la résolution latérale des artes de variations d'épaisseur de la zone de transition. Onpeut espérer rapproher ette résolution latérale de elle fournie par les Pds dans les régionsles mieux ouvertes en points de rebond et pourquoi pas ouvrir la voie vers une inversionjointe de es deux types de données. Il faut ependant préiser que ombiner es deux typesd'observations soulève des problèmes liés à la sensibilité di�érente de es deux types d'ondesà la struture en vitesse du manteau. La présene d'anisotropie ave VSH > VSV dans les 200premiers kilomètres du manteau doit en e�et être prise en ompte lorsqu'on veut omparer lestopographies absolues des disontinuités obtenus ave les phases Pds et SdS.L'inversion pour les vitesses des ondes sismiques et la topographie des disontinuités adéjà été appliquée par Gu et al. (2003) et Houser et al. (2008) dans des études de la struturede la zone de transition à l'éhelle du globe. Les données utilisées dans es inversions sont destemps de propagation de phases préurseurs de SS et la dispersion du mode fondamental etdes modes harmoniques d'ondes de surfae. Ces deux types de données sont les plus simplesà ombiner ar leur résolution latérale est similaire. Gu et al. (2003) montrent que l'inver-sion jointe a un e�et signi�atif sur la topographie absolue des disontinuités. Le modèle devitesse est en revanhe peu modi�é par rapport à une inversion limitée aux hétérogénéitésde vitesses 3D dans le manteau (Gu et al., 2003). Houser et al. (2008) montrent que l'e�etde l'inversion jointe sur la topographie des disontinuités est peu di�érent de l'appliationdirete de orretions pour les hétérogénéités de vitesses 3D. Ces résultats indiquent que sinous nous intéressons uniquement à la topographie absolue des disontinuités, il n'est pas àl'heure atuelle néessaire de proéder à une inversion simultanée.Néanmoins, l'avantage des modèles inluant vitesses et topographies des disontinuitésest qu'ils peuvent diretement être onfrontés aux préditions issues de la physique des miné-raux (Cammarano et al., 2005), de la modélisation de la dynamique onvetive du manteau(Shuberth et al., 2007), et des modèles de reonstrution de la tetonique des plaques. Ilspourront de plus servir de modèles de départ pour la onstrution des générations futures de



173modèles tomographiques issus de l'inversion omplète des formes d'onde sur les sismogrammes.



174 CHAPITRE 4. CONCLUSION GÉNÉRALE



ANNEXEA
Conversion temps-profondeurs

Dans ette annexe, nous expliquons omment nous onvertissons nos observations detemps de propagation des phases sismiques onverties ou ré�éhies aux disontinuités du man-teau en profondeurs des interfaes de onversion/ré�exion. Dans un premier temps, tous lesaluls sont e�etués dans des modèles de vitesses à symétrie sphérique. On s'a�ranhit d'unepartie des inertitudes sur les hétérogénéités de vitesses en analysant des temps de propaga-tion di�érentiels. Le alul d'une relation temps-profondeur permet la onversion direte destemps de propagation en profondeur de onversion/ré�exion. Dans un deuxième temps, onpeut orriger des hétérogénéités de vitesses les plus super�ielles à partir de modèles 3D de lavitesse des ondes S.Propagation dans un modèle à symétrie sphériqueJulian et Anderson (1968) fournissent l'expression du temps de propagation T desphases sismiques dans un modèle de Terre à symétrie sphérique, où la struture de la roûteet du manteau est isotrope et varie uniquement ave la profondeur :
T (p) = 2 ·

∫ R

rb

η(r)2 · dr

r · (η(r)2 − p2)
1

2

(A.1)On note v(r) les vitesses des ondes (P ou S) en fontion du rayon r, R le rayon de la Terre,
rb le rayon au point bas du rai, p = η(r) · sin(i) le paramètre de rai ave η(r) = r

v
et i(r,∆)l'angle d'inidene du rai. L'angle d'inidene i est exprimé en fontion du rayon r et de ladistane épientrale ∆. La distane épientrale ∆ est donnée par :

∆(p) = 2 ·
∫ R

rb

p · dr

r · (η(r)2 − p2)
1

2

(A.2)Les temps de propagation que nous mesurons sur les sismogrammes sont omparés175



176 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSaux temps de propagation dans di�érents modèles à symétrie sphérique. En pratique, nousutilisons soit le modèle IASP91 (Kennett et Engdahl, 1991) soit le modèle PREM (Dziewonskiet Anderson, 1981).Corretions pour les perturbations de vitessesDans la plupart des as, les observations de temps d'arrivées Tobs pour une phasesismique donnée à une distane épientrale donnée di�èrent de elles Tref alulées dans lesmodèles à symétrie sphérique IASP91 ou PREM. Cette déviation de temps de propagation adeux origines prinipales. La première δtv résulte des hétérogénéités sismiques renontrées lelong du rai et qui ne sont pas prises en ompte par le modèle de référene. La seonde δtrrésulte des éarts de profondeur d des interfaes de onversion ou de ré�exion par rapport auxprofondeurs dref dans le modèle de référene.
Tobs = Tref (dref ) + δtv +

n
∑

i

δtir (A.3)
Tref (dref ) est le temps de propagation dans le modèle de référene, sans perturbation dela profondeur des disontinuités. n est le nombre total d'interfaes. Si l'interfae i n'est pasperturbée, δtir = 0. Les phases Pds et SdS sont sensibles à la perturbation en profondeurd'une seule interfae, don n = 1 et :

Tobs = Tref (dref ) + δtv + δtr (A.4)L'équation A.4 montre qu'en l'absene d'à priori sur la struture interne de la Terre, il n'estpas possible de séparer l'e�et des hétérogénéités de vitesses δtv de elui des profondeurs desinterfaes de onversion/ré�exion δtr sur les temps de propagation observés.Nous voulons déterminer ave préision la profondeur réelle d de l'interfae de onver-sion/ré�exion pour les phases Pds et SdS. Il faut pour ela orriger les temps observés Tobsdes anomalies de temps de trajet assoiées aux hétérogénéités de vitesses δtv . En réalité, nousavons seulement aés à une estimation de l'e�et des hétérogénéités sur le temps de par-ours δtestv à partir de modèles tomographiques établis de manière indépendante. Dans e as,nous ne pouvons obtenir qu'une estimation de l'anomalie de temps de parours qui doit êtreattribuée aux éarts de profondeur des interfaes δtestr . Le temps orrigé s'érit :
Tcorr = Tobs − δtestv = Tref (dref ) + δtestr (A.5)

Tref (dref ) + δtestr est le temps de propagation d'une phase sismique ré�éhie ou onvertie à laprofondeur herhée dest dans le modèle de référene. Nous l'érivons Tref (dest) = Tref (dref )+

δtestr . Au �nal,
Tcorr = Tobs − δtestv = Tref (dest) (A.6)



177Nous montrons dans la partie �onversion temps-profondeur� qu'il est faile de aluler la re-lation Tref (dest) dans le modèle de référene. Si Tcorr est onnu, il est possible d'estimer dest.
Tobs est obtenu à partir des données. Une part importante du problème onsiste à estimerorretement δtestv de façon à e qu'il soit le plus prohe possible de la réalité (δtv).Avant d'estimer δtestv à partir de modèles à priori de la distribution 3D des vitesses desondes P et S (paragraphe �Corretions pour les perturbations de vitesses�), nous montronsqu'il est possible de réduire la sensibilité des observations Tobs aux perturbations réelles devitesses le long des rais δtv (paragraphe suivant). Il faut raisonner pour ela en temps depropagation di�érentiels d'une phase sismique par rapport à une autre.Rédution du �trade-o�� vitesse-profondeur par l'analyse de temps di�éren-tiels Zhao et Chevrot (2003) montrent que lorsqu'on analyse les temps de trajet des pré-urseurs SdS par rapport à elui de la phase SS (Tobs(SdS − SS)), la ontribution des hété-rogénéités latérales de vitesses dans le manteau sous l'interfae de ré�exion reste négligeableomparée à elle des hétérogénéités au dessus de l'interfae de ré�exion. Pour ette raison, lesétudes de préurseurs de SS supposent généralement que les trajets des préurseurs et de laphase SS sont identiques partout dans la Terre, exepté au dessus de l'interfae de ré�exion.

Γ(SS)

Γ
T
(SS)

Γ
T
(SdS)

Fig. A.1: Trajets de la phase SS et des préur-seurs SdS. Voir le texte pour la notation desdi�érents trajets.
Nous notons Γ la partie du trajet des phases dans le manteau au dessus de l'interfae deré�exion à mi-hemin entre l'épientre et la station (�gure A.1). Alors Γ(SS) 6= 0 et Γ(SdS) =

0. ΓT est le trajet des phases dans le reste de la Terre. Alors ΓT (SS) = ΓT (SdS) = ΓT .Notons δtΓv , δtΓT
v les perturbations de temps de trajet assoiées aux vitesses au dessus del'interfae de ré�exion et dans le reste de la Terre. Alors :

δtv(SdS − SS) = δtv(SdS) − δtv(SS) = δtΓT
v (SdS) − [δtΓv (SS) + δtΓT

v (SS)]Comme δtΓT
v (SdS) = δtΓT

v (SS),
δtv(SdS − SS) = −δtΓv (SS)Corriger pour les anomalies de vitesses revient à ne onsidérer que les anomalies de vitessesrenontrées par la phase SS au dessus du point de ré�exion (δtΓv (SS)). L'équation A.6 se



178 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSré-érit don :
Tcorr = Tobs(SdS − SS) + δtΓ(SS)

v (A.7)
Γ(P)

Γ
T
(P)

Γ(Pds)

Γ
T
(Pds)

Fig. A.2: Trajets de la phase P et d'une phaseonverties Pds. Voir le texte pour la notationdes di�érents trajets.
On peut e�etuer le même développement pour les ondes onverties Pds. La phasesismique de référene est l'onde P. En dessous de l'interfae de onversion, les trajets dans laTerre sont quasi-identiques : ΓT (Pds) = ΓT (P ) = ΓT (�gure A.2). Sous la station sismolo-gique, au dessus de l'interfae de onversion, la phase P transmise et l'onde onvertie n'ontpas le même mode de vibration : Γ(P ) 6= Γ(Pds). On obtient :

δtv(Pds − P ) = δtΓv (Pds) − δtΓv (P )Corriger pour les anomalies de vitesses revient dans e as à ne onsidérer que les anomalies devitesses des ondes P (δtΓv (P )) et S (δtΓv (Pds)) situées au dessus de l'interfae de onversion.L'équation A.6 devient alors :
Tcorr = Tobs(Pds − P ) + δtΓv (P ) − δtΓv (Pds) (A.8)Dans la suite et dans l'ensemble de la thèse, nous appelons temps de trajet (ou depropagation) e qui est en réalité un temps di�érentiel de propagation entre les phases onver-ties/ré�éhies et leur phase de référene. Le temps Tobs représente don Tobs(Pds−P ) dans leas des onversions d'ondes et Tobs(SdS −S) dans le as des préurseurs de SS. Les perturba-tions de temps de trajet assoiées aux vitesses au dessus des interfaes de onversion/ré�exion

δt
Γ(SS)
v , δtΓv (P ) et δtΓv (Pds) sont estimées dans des modèles de vitesses 3D et notées δtestv dansla suite.Calul des orretions pour les perturbations de vitessesNous estimons les perturbations de temps d'arrivées δtestv assoiées aux anomalies devitesses à partir de modèles tomographiques en trois dimensions de la vitesse des ondes S. Ilssont obtenus indépendamment de notre étude par l'analyse de temps de propagation d'ondesde volume, de la dispersion des ondes de surfae, ou bien de la séparation des modes devibration propres de la Terre (Ritsema et al., 1999; Debayle et al., 2005). Nous extrayons dees modèles une distribution radiale v(r) = V s(r) de la vitesse des ondes S pour le trajet Γ



179dans le manteau au-dessus de l'interfae de ré�exion/onversion. Les temps de propagationdans le modèle de référene et les modèles dérivés de la tomographie sont ensuite évalués àpartir de l'équation A.1.La orretion de temps de trajet s'érit :
δtestv = T (p) − Tref (p) (A.9)où T (p) est le temps de trajet dans le modèle tomographique et Tref elui dans le modèle àsymétrie sphérique.Les temps de propagation des onversions Ps sont sensibles à la vitesse des ondes P(δtΓv (P ) dans l'équation A.8). Il faut don utiliser un a priori sur la distribution radiale de lavitesse des ondes P (V p(r)). Nous ne disposons pas de modèles de vitesses d'ondes P onstruitsde manière onsistante ave les modèles de vitesses d'ondes S que nous utilisons. Pour etteraison, nous avons onstruit un modèle de vitesses d'ondes P à partir de la tomographie devitesse des ondes S (enart A.1). Enart A.1Effet du rapport V p

V s
sur les temps de propagation des PdsLe modèle de vitesses d'ondes P est onstruit à l'aide d'un fateur d'éhelle fontion du rayon r :
R(r) =

∂ ln vs(r)

∂ ln vp(r)
(A.10)Les préditions de physique des minéraux montrent que le fateur R est sensible aux hétérogénéitésde température et de omposition himique dans le manteau (Karato, 1993; Karato et Karki, 2001).Ces études suggèrent que les valeurs de R augmentent ave la profondeur et sont omprises entre 1 et4 pour le manteau inférieur. Des estimations de R ont également été obtenues à partir d'observationssismologiques. Bolton et Masters (1996) estiment R en orrélant les perturbations des temps de trajetsde phases se propageant en P et en S. Saltzer et al. (2001) estiment R en inversant séparemment desjeux de données d'ondes de volume P et S. Kennett et al. (1998) et Masters et al. (2000) inversentsimultanément les deux types de données. Ritsema et van Heijst (2002) testent di�érentes valeursdu fateur d'éhelle R et véri�ent si le modèle de vitesse d'ondes P obtenu satisfait les observationsde phases P, PP, PPP et PKP. L'ensemble de es observations s'aorde sur plusieurs points : lesamplitudes de perturbations de la vitesse des ondes de ompression dans le manteau sont plus faiblesque elles des ondes S, les valeurs de R observées sont en aord ave les préditions de la physiquedes minéraux, elles sont omprises entre 1 et 3.5 et augmentent de la surfae jusqu'à la limite noyau-manteau.Les variations relatives des vitesses d'ondes P et d'ondes S sont moins bien ontraintes dans le manteausupérieur. Elles sont fournies à partir des observations de perturbations de temps de trajets des phasesP et S aux distanes inférieures à 30◦ (Romanowiz et Cara, 1980; Souriau et Woodhouse, 1985). Cesétudes donnent des valeurs de R voisines de 1.5.



180 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSEnart A.1Suite ...La distribution radiale de la vitesse des ondes P peut s'exprimer sous la forme suivante :
V p(r) = V pref (r) · [1 +

δvp

V pref (r)
]ou enore en introduisant R :

V p(r) = V pref (r) · [1 +
1

R

δvs

V sref (r)
) (A.11)L'amplitude des perturbations de la vitesse des ondes P par rapport au modèle de référene à symétriesphérique V pref (r) est la même que elle des ondes S à un fateur 1

R
près.Les artes de la �gure A.1E montrent les orretions des temps de propagation δtΓv pour la phase P410sonvertie à la disontinuité à 410 km de profondeur. Le modèle de référene vref (r) est PREM à 20 sde période. Le modèle V s(r) est onstruit à partir de 3SMAC (Nataf et Riard, 1996) pour la roûte,du modèle tomographique de vitesse d'ondes S DKP2005 (Debayle et al., 2005) pour le manteau audessus de la disontinuité à 410-km et de PREM à 20 s de période au dessous de la disontinuité.La distribution radiale V p(r) est alulée à partir de l'équation A.11. Nous testons des valeurs de

R omprises entre 1.5 et 4. Nous traitons également le as où δvp(r) = 0 : la distribution V p(r) estalors elle de PREM à 20 s de période. Les orretions sont alulées à partir de l'équation A.9. Ladisussion de nos résultats dans le hapitre 2 est faite par rapport à IASP91. C'est pourquoi nousreprésentons sur la �gure A.1E T (p) − Tref (p) où IASP91 est hoisi omme modèle de référene.La �gure A.1E montre que les orretions dépendent peu de R. Les onversions Ps sont peu sensiblesaux hétérogénéités de vitesses des ondes P au dessus de la zone de transition. Les plus grandes ampli-tudes de orretions sont obtenues lorsqu'on prend PREM à 20 s de période pour V p(r). D'une manièregénérale, les orretions sont en aord ave la tetonique de surfae. Les orretions positives (roix)sont obtenues en domaine oéanique (en partiulier sous les rides oéaniques) et pour les lithosphèresontinentales d'âge paléozoique. Les orretions négatives sont souvent assoiées aux ratons.



181Enart A.1Suite ...
R = 1.5
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correction (s)FIG. A.1E - Corretions pour les temps de trajets Tobs(P410s − P ). Pour haque arte, la valeur de
R utilisée est indiquée, exepté pour elle en bas à droite où la vitesse des ondes P est elle du modèlePREM à 20 s de période. L'équation A.9 est évaluée par traé de rai pour une distane épientralede référene de 65◦. Les éarts de temps de propagation sont représentés par rapport à Tref (p) dansIASP91 (Kennett et Engdahl, 1991). Les orretions positives (roix) indiquent un manteau plus lentque IASP91. Les orretions négatives (erles) un manteau plus rapide.Conversion temps-profondeurA e stade, nous sommes en mesure de orriger les temps de propagations observés Tobsdes anomalies de vitesses δtestv , ave l'équation A.8 pour les ondes onverties et l'équation A.7



182 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSpour les préurseurs de phases SS.
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Fig. A.3: Relation entre les temps d'arrivées des préurseurs et la profondeur de ré�exion. (a)Modèle de vitesse d'ondes S (IASP91). Les disontinuités réelles du modèle sont indiquées entraits tiretés pour les disontinuités à 410 et 660 km de profondeur ainsi que pour une dison-tinuité �tive plaée à 900 km de profondeur. (b) Géométrie des rais aux points de ré�exionsen surfae, aux interfaes réelles à 410 et 660 kilomètres de profondeur, et à l'interfae �tiveà 900 km de profondeur. Les roix marquent les points de ré�exion. () Relation profondeur deré�exion d et temps de propagation Tref (d). Les roix donnent les ouples temps-profondeurpour les rais représentés en (b). La ligne ontinue est le résultat de traés de rais pour despréurseurs de SS ré�éhis sur des interfaes �tives tous les kilomètres sur les 900 premierskilomètres du manteau. Les temps sont eux des phases préurseurs relativement à elui del'onde SS.Ce temps orrigé Tcorr est le temps Tref (dest) de propagation dans le modèle de réfé-rene pour une phase onvertie/ré�éhie à une disontinuité quelonque (voire �tive1) à uneprofondeur dest (équation A.6). La onversion en profondeur onsiste à onstruire la relation
Tref (d) pour les onversions d'ondes Ps et les préurseurs de SS.Le modèle de référene est disrétisé ave des interfaes �tives ave un pas de 1 km en pro-fondeur sur les 900 premiers kilomètres du manteau. Nous imposons par traé de rais des1Sans réelles disontinuités de vitesses.



183ré�exions/onversions de phases sismiques sur es interfaes. Les �gures A.3 et A.4 illustrentette proédure pour les préurseurs de SS et les onversions Pds. Le modèle utilisé est IASP91(�gures A.3a et A.4a). Les disontinuités réelles dans e modèle sont à 35, 410 et 660 kilo-mètres de profondeur. Le résultat des traés de rais à travers le modèle est représenté au pointde rebond des préurseurs de SS (�gure A.3b) et sous la station pour les phases Pds (�gureA.4b). Il est possible de aluler les trajets de onversions et de ré�exions d'ondes sur desinterfaes �tives du modèle. Dans et exemple, nous avons plaé une interfae �tive à 900km de profondeur. Elle donne une ré�exion ��tive� notée S900S et une onversion ��tive�
P900s.En évaluant les équations A.1 et A.2, nous onstruisons alors des tables donnant lestemps d'arrivées des phases sismiques ré�éhies/onverties Tref en fontion des profondeurs
d de ré�exion/onversion. Ces relations sont représentées sur les �gures A.3 et A.4. Laprofondeur observée dest peut être ainsi estimée par interpolation linéaire de la relation Tref (d)au temps orrigé Tcorr.

55 60 65

0

200

400

600

800

1000

1200

distance (°)

pr
of

on
de

ur
 (

km
)

P

P410s

P660s

P900s

0 5 10

0

200

400

600

800

1000

1200

pr
of

on
de

ur
 (

km
)

vs (km/s)
0 50 100

0

200

400

600

800

1000

1200

pr
of

on
de

ur
 (

km
)

∆T(Pds−P) (s)

PP

P410s

P660s

P900s

b)a) c)

Fig. A.4: Relation entre les temps d'arrivées des ondes onverties et la profondeur des in-terfaes de onversion. (a), (b) et (), même légende que pour la �gure A.3 mais pour desonversions d'ondes P en S aux disontinuités.



184 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSLes relations entre les profondeurs de onversion/ré�exion et les temps de propagationsne sont pas linéaires sur l'ensemble du manteau. En revanhe, à une profondeur donnée, unepetite perturbation de la profondeur des disontinuités induit une perturbation quasi-linéairedu temps de propagation. On peut déduire des �gures A.3 et A.4 quelque règles au premierordre qui nous sont très utiles pour la suite. Dans le as des ondes onverties, une perturbationde la profondeur des disontinuités δz de 10 km se traduit par une perturbation de tempsd'arrivées δtr de l'ordre de 1 s :
δz ≃ 10 · δtr (A.12)Pour les préurseurs de SS, une perturbation de la profondeur des disontinuités δz de 3 kmse traduit par une perturbation de temps d'arrivées δtr de l'ordre de 1 s :
δz ≃ 3 · δtr (A.13)



185Enart A.2Remarque : approximation du paramètre de rai onstantDziewonski et Gilbert (1976) expriment analytiquement les e�ets de petites perturbations δr du rayondes interfaes sur les temps d'arrivées δtr pour des rais transmis ou ré�éhis aux disontinuités. Pourdes phases sismiques transmises (ou onverties), ils montrent que :
δtr = −(

δr

r
)
[

(η2
+ − p2)

1

2 − (η2
− − p2)

1

2

] (A.14)
v(r) est la distribution radiale de vitesse des ondes, η±(r) = r

v(r) est alulé dans le modèle de vitessede référene au-dessus (+) ou en-dessous (−) de l'interfae et p est le paramètre de rai de la phasesismique onsidérée.Les études de la struture de la zone de transition de Vinnik (1977) et Chevrot et al. (1999) à partirdes ondes onverties Ps utilisent le paramètre de rai de l'onde P omme approximation du paramètrede rai des ondes onverties aux disontinuités (approximation du paramètre de rai onstant). Cetteapproximation suppose que le front d'onde P possède le même angle d'inidene aux disontinuités,qu'il se transmette diretement jusqu'à la station sismologique ou bien se onvertisse en onde S.L'approximation est valable pour l'étude des interfaes intra-rustales et du Moho où les anglesd'inidene des phases onverties di�èrent peu de eux de l'onde P (voir les paramètres de rais surla �gure A.2Ea). En revanhe, les paramètres de rais des phases onverties aux disontinuités de lazone de transition di�èrent sensiblement de eux de l'onde P (�gure A.2Ea). Le biais sur les tempsde propagation des phases onverties relativement à elui de l'onde P direte (∆T (Pds − P )) estprésenté sur la �gure A.2Eb. Il est d'autant plus important que la di�érene de paramètres de raiest importante aux ourtes distanes épientrales. A 40◦ de distane épientrale, l'approximation duparamètre de rai onstant sous-estime les temps d'arrivées de la phase P410s de 0.4 s et eux de laphase P660s de 1.2 s. L'approximation du paramètre de rai onstant reste ependant valable pourl'étude de la roûte. Les erreurs sont en e�et négligeables pour la phase onvertie au Moho Pms.Pour des phases ré�éhies, Dziewonski et Gilbert (1976) montrent que :
δtr = ∓2 · (δr

r
)(η2

± − p2)
1

2 (A.15)Les signes (∓, ±) aratérisent des ré�exions sur (prendre − et +) ou sous (prendre + et −) ladisontinuité.



186 ANNEXE A. CONVERSION TEMPS-PROFONDEURSEnart A.2suite...Les expressions A.14 et A.15 sont en aord les relations A.12 et A.13 obtenues par traés de rais.Pour une profondeur donnée, les perturbations des temps de propagation peuvent être expriméeslinéairement en fontion de petites perturbations de la profondeur des disontinuités. Ces formulationssont moins outeuse en temps de alul que l'évaluation de Tref (d) par traé de rais. Leurs analoguesexistent également pour l'estimation des perturbations de temps de trajets relativement à des petitesperturbations des vitesses du modèle de référene (Dziewonski et Gilbert, 1976). Ces équations peuventêtre ainsi failement appliquées dans un problème inverse pour le alul de la matrie des dérivéespartielles des temps de propagation des phases onverties/ré�éhies relativement à la vitesse des ondesS et/ou à la profondeur des disontinuités. Les études de Gu et al. (2003) et Houser et al. (2008)proédant à une inversion jointe pour la vitesse des ondes et la topographie des disontinuités utilisentnotamment es formulations.
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FIG. A.2E - Erreur sur le temps de propagation dueà l'approximation du paramètre de rai onstant. Lesphases onverties au Moho (Pms) sont marquéesen trait plein. Les phases onverties aux disonti-nuités de la zone de transition (P410s et P660s)sont marquées en traits tiretés. (a) Di�érene deparamètres de rais entre les ondes onverties Pdset l'onde P direte. (b) Earts des temps de pro-pagation ∆T (Pds − P ) alulés par approximationdu paramètre de rai onstant par rapport aux tempsalulés sans approximation.



ANNEXEB
Résolution

Dans ette annexe, nous introduisons le onept de résolution. Les images des disonti-nuités que nous obtenons à partir des onversions d'ondes et des préurseurs de SS dépendentbeauoup du ontenu fréquentiel des données. A ontenu fréquentiel identique, les deux typesde données fournissent une résolution quasi-équivalente dans la diretion vertiale mais desrésolutions tout à fait di�érentes dans les diretions horizontales.Résolution vertialeLa résolution vertiale orrespond à l'épaisseur minimale d'une ouhe dont on peutséparer le toit et la base. Pour que ette séparation soit possible, il faut que les sauts de vitesseassoiés au toit et à la base de la ouhe produisent sur les sismogrammes des formes d'ondesbien séparées. La résolution vertiale du modèle dépend don du ontenu fréquentiel du signalsismologique brut et est modulé par la gamme de périodes d'analyse des enregistrements.La résolution vertiale peut s'approximer par la distane δz = λ
2 , où λ est la longueurd'onde du signal sismologique observé (e.g. Shearer, 2000). Pour des inidenes vertiales dansle manteau, ette longueur d'onde est λ = V ·T0, ave T0 la période dominante du signal et Vla vitesse de propagation de la phase étudiée. Donnons l'exemple d'une phase onvertie (Pds)ou ré�éhie (SdS) à la disontinuité à 410-km de profondeur. A ette profondeur, la vitessedes ondes S est de l'ordre de 4.5 km/s. Pour une période dominante voisine de 10 s, es phasespeuvent don déteter des interfaes séparées d'au minimum 20 km.Les ontraintes sur la résolution vertiale proviennent du traitement des données : l'ap-pliation des �ltres dans la partie 1.2 et des tehniques de déonvolution dans la partie 1.2.1du hapitre 1.Les tehniques de déonvolution (partie 1.2.1 et annexe C) permettent d'extrairee�aement les formes d'ondes assoiées aux phases onverties Pds sur les sismogrammes. Laréponse impulsionnelle du milieu obtenue à partir de la tehnique de déonvolution itérative187



188 ANNEXE B. RÉSOLUTIONdans le domaine temporel (Ligorrìa et Ammon, 1999) (annexe C) est alors dérite par larelation 1.3 : r(t) =
∑

j rj · δ(t − tj). Cependant, le ontenu fréquentiel �ni des donnéesest supposé produire un étalement dans le temps des impulsions observées sur r(t). Nousmodélisons et étalement en onvoluant à r(t) une fontion gaussienne dont la largeur à mi-hauteur dépend de la fréquene dominante des données (annexe C).
g(t) = exp− 1

2
· t2

α2

α est l'éart type de la fontion gaussienne. La largeur à mi-hauteur de la gaussienne s'éritalors :
L = 2α

√
2 ln 2La largeur de la fontion gaussienne dépend de la résolution que permettent les don-nées. Le problème de la relation entre ontenu fréquentiel des données et la résolution vertialepeut don être formulé de la manière suivante : sahant que la période dominante du signalanalysé est T0, quelle largeur de gaussienne L faut-il hoisir pour respeter une résolutionvertiale δz = V s·T0

2 ?A partir des relations A.12 et A.13 (annexe A) donnant les perturbations des tempsde propagations δtr en fontion des perturbations de la profondeur des interfaes δz, nousexprimons la largeur L à mi-hauteur de la gaussienne à onvoluer à r(t).Pour les onversions d'ondes :
L ≃ 1

10
· δz =

V s · T0

20
(B.1)Pour les préurseurs de SS :

L ≃ 1

3
· V s · T0

2
=

V s · T0

6où T0 est la période dominante du signal. La relation B.1 pour des onversions d'ondes à environ410 km de profondeur est représentée sur la �gure B.1a. La largeur des impulsions sur r(t) estd'autant plus importante que la période dominante du signal augmente. Conrètement, elase traduit par un étalement des impulsions sur les sismogrammes (ou les fontions réepteur)qui empêhent la détetion des disontinuités lorsqu'elles sont trop prohes l'une de l'autre.Nous avons réalisé un test simple de résolution vertiale de deux disontinuités depremier ordre pour une période dominante T0 de 10 s. La ré�etivité r(t) est modélisée pardeux fontions de Diras séparées par des distanes de ∆z = 20, 25 et 50 km (�gure B.1). Pourune période de 10 s, nous hoisissons don une fontion gaussienne g(t) de largeur L = 2.25 s(�gure B.1a). Le résultat de la onvolution de la gaussienne ave la ré�etivité est présentépour les trois valeurs de ∆z sur les �gures B.1b, B.1 et B.1d. Ave e type de données, nousne pouvons séparer des disontinuités que lorsqu'elles sont distantes d'au minimum 25 km(�gures B.1 et B.1d).
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190 ANNEXE B. RÉSOLUTIONLa plupart des phases (P, S, et..., et les phases Pds) sont des phases à temps de trajetminimum (�gure B.2). Cela signi�e que toutes les phases Pds dont les trajets sont ontenusdans les zones de Fresnel mais di�érents du rai géométrique arrivent après la phase suivantle rai géométrique.
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191et dont la loalisation des points de rebond di�ère d'une petite distane du point de rebonddonné par la théorie des rais. Les phases SS qui se propagent le long du même azimut et

51 58 65 72 79
−13

−6.5

0

6.5

13

−5

−
5

−5

−5

−5

−5

0

0

0

0

0

0

5

5

5

5

distance le long
du grand cercle (°)

di
st

an
ce

pe
rp

en
di

cu
la

ire
au

 g
ra

nd
 c

er
cl

e 
(°

)

S660S

∆T
 (

s)

−20

−15

−10

−5

0

5

10

15

20

Fig. B.3: Zone de Fresnel pour la phase préurseur de SS ré�éhie à la disontinuité à 660-km de profondeur. Le point de rebond à la disontinuité donné par le prinipe de Fermat estmarqué par une roix. Le fond de ouleur donne les temps de détour ∆T pour tous les pointsdi�ratants situés au voisinage du point de rebond donné par le prinipe de Fermat. En rougessont les points di�ratants donnant un temps de détour positif (en retard). En bleus sont lespoints di�ratants donnant un temps de détour négatif (en avane). La phase S660S est unephase à temps de trajet maximal (∆T < 0) selon le grand-erle et minimal dans une diretionperpendiulaire à elui-i (∆T > 0). Le ontour à ±5 s donne la première zone de Fresnel à660 km de profondeur pour une onde de période T0 =10 s.qui se ré�éhissent sur les disontinuités, légèrement plus près de la soure ou du réepteur,arrivent en avane par rapport à la phase SS ré�éhie à mi-hemin ar leur trajet est plusourt. La phase SS ré�éhie à mi-hemin est don une phase à temps de trajet maximumdans la diretion du grand erle épientre-station. Les phases SS ave leurs points de rebonden dehors du grand erle épientre-station arrivent en revanhe plus tardivement. La phase
SS ré�éhie à mi-hemin est don une phase à temps de trajet minimum dans la diretionperpendiulaire au grand erle. La ombinaison de es temps de trajet minimum le long dugrand erle et maximum perpendiulairement au grand erle fait que la ré�exion d'ondesur la disontinuité éhantillonne une région en forme de �X�. Cette région est la zone de



192 ANNEXE B. RÉSOLUTIONFresnel près du point de rebond. Nous la représentons en setion à 660 km de profondeurpour une phase S660S enregistrée à une distane de 130◦ sur la �gure B.3. Le ontour à ±5 sdé�nit la première zone de Fresnel pour une onde de 10 s de période. Toutes les phases S660Sré�éhies aux positions données par le ontour à 0 s arrivent en même temps que la phase
S660S se ré�ehissant à mi-hemin entre la soure et la station. Les bras du �X� s'étendent àdes distanes exédant 10◦ du point de rebond donné par le prinipe de Fermat.



ANNEXE C
Tehnique de déonvolution

La déonvolution onsiste à inverser (au sens de la onvolution) la relation 1.1 de lapartie 1.2 :
s(t) = e(t) ∗ i(t) ∗ r(t)où ∗ est le produit de onvolution, e(t) ∗ i(t) est le terme �soure�, r(t) la ré�etivité de laTerre et s(t) est le sismogramme observé. Pour le alul des fontions réepteur (RF) r(t),nous prenons la omposante P omme approximation du signal �soure� e(t) ∗ i(t). Le signal

s(t) est la omposante SV (voir la partie 1.2.1).La déonvolution peut être e�etuée dans le domaine spetral (Langston, 1979) ou dansle domaine temporel (Ligorrìa et Ammon, 1999). Nous appliquons la déonvolution itérativedans le domaine temporel (Ligorrìa et Ammon, 1999) sur une séletion de sismogrammesobtenus à la station large-bande Obninsk (OBN), située en Russie oidentale.Déonvolution itérative dans le domaine temporelCette méthode est lairement présentée dans la thèse de Vergne (2002). A quelquesmodi�ations près, nous suivons la même approhe.La fontion réepteur est onstruite en plusieurs étapes. A haque étape, on essayed'expliquer au mieux le signal observé sur la omposante SV. Pour ela, on utilise la fontiond'interorrélation entre les omposantes P et SV, qui est une mesure de la ressemblane entrees deux traes. Lors de la première itération, nous alulons l'interorrélogramme entre laomposante P et la omposante SV. Le maximum de l'interorrélogramme donne la positionen temps (t1) où es deux traes sont les plus similaires. À la première itération, e maximumde l'interorrélogramme est souvent atteint pour la phase onvertie au Moho. Celle-i est en193



194 ANNEXE C. TECHNIQUE DE DÉCONVOLUTIONe�et la plus énergétique sur la omposante SV. Un premier dira est ajouté au temps (t1) surla fontion réepteur. L'amplitude du dira (r1) est l'amplitude du maximum de l'interorré-logramme normalisé par le maximum de l'autoorrélation de la omposante P (Vergne, 2002).Cette amplitude est don relative à l'amplitude de l'onde P. Une omposante SV résiduelleest ensuite fabriquée en soustrayant à la omposante SV observée la omposante P déalée entemps de t1 et modulée en amplitude par r1. C'est ette nouvelle omposante SV résiduelle quiremplaera dans l'itération suivante la omposante SV observée. En notant P obs(t) et Sobs(t)les signaux observés sur les omposantes P et SV respetivement et en posant Si=1(t) = Sobs(t),haque itération i (i ≥ 1) se déompose en 6 étapes :1. Calul de l'interorrélation entre P obs(t) et Si(t). L'interorrélogramme obtenu est nor-malisé par le maximum de l'autoorrélation de P obs(t).2. Reherhe de la position en temps (ti) et de l'amplitude de l'extremum de l'interorré-logramme.3. Ajout d'un dira d'amplitude normalisée ri au temps ti sur la fontion réepteur. Lafontion réepteur s'érit à l'étape i : Ri(t) =
∑i

j=1 rj · δ(t − tj)4. Convolution de la série de fontions de Dira Ri(t) ave la fontion �soure� P obs(t).5. Calul de la omposante SV résiduelle : Si+1(t) = SV obs(t) − P obs(t) ∗ Ri(t)6. Retour à l'étape n◦1 en utilisant la omposante SV résiduelle Si+1(t).La fontion réepteur �nale est don onstituée de la somme des fontions de Diraobtenues à haque itération.
R(t) =

N
∑

j=1

rj · δ(t − tj) (C.1)Pour simuler le ontenu fréquentiel des données, nous reonvoluons la série de Dira R(t) aveune fontion gaussienne dont la largeur à mi-hauteur est hoisie en fontion de la résolutionvertiale (voir en annexe B).Les paramètres qui sont soumis à l'appréiation de l'utilisateur sont la longueur et letemps origine du signal soure P obs(t), et le nombre d'itérations néessaires pour expliquerle signal sur la omposante SV. Nous avons pu véri�er que faire varier le temps origine et lalongueur du signal P obs(t) in�ue très peu sur le résultat de la déonvolution itérative, pourvuque l'on inlue la totalité de la forme d'onde P dans e signal. Nous prenons en pratique lesignal débutant 10 s avant et se terminant 80 s après l'arrivée théorique de l'onde P.Nous appliquons la méthode de déonvolution itérative dans le domaine temporel à 34enregistrements à la station OBN (�gure C.1). Les enregistrements ont été pré-�ltrés entre 10et 25 s de période. Nous montrons le résultat de la déonvolution à l'issue des itérations n◦10,50, 100 et 500. La ré�etivité assoiée aux disontinuités de la zone de transition apparaîtdès les premières itérations. Le point d'in�exion du résidu rms SV obs(t) − P obs(t) ∗ Ri(t)(�gure C.2) a lieu avant 50 itérations. La majorité du signal sur les omposantes SV est dondéjà modélisé au bout de 50 itérations.
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196 ANNEXE C. TECHNIQUE DE DÉCONVOLUTIONPour la onstrution de notre base de données de fontions réepteur, nous avons �xél'arrêt de la déonvolution itérative à N = 50 itérations. Limiter le nombre d'itérations permetde diminuer le temps alul. Lorsque le nombre de fontions de Dira sur les RFs est insu�santnous observons souvent la présene de quelques pis de fortes amplitudes au milieu d'un signalrelativement �plat�. Les fontions réepteur sur la �gure C.1 pour N = 10 ont par exemple ettearatéristique. L'e�et de �sous-éhantillonnage� disparaît presque omplètement lorsque nousaugmentons le nombre d'itérations. Cet e�et peut persister lorsque la struture est ompliquée,par exemple dans la roûte. La quatrième fontion réepteur à partir du haut sur la �gureC.1 présente pour N = 10 ou N = 50 une forte amplitude négative juste après le Mohotypique du sous-éhantillonnage. Cette amplitude négative est largement réduite à la 500iemeitération. La struture rustale est plus omplexe que la struture du manteau profond, etmême à longue période, il est souvent néessaire d'introduire un grand nombre de diras pourdérire toute ette omplexité. Nous nous intéressons à la struture du manteau profond etpour ette raison nous n'avons pas jugé néessaire d'augmenter le nombre des itérations. Celanous a permis de reonstruire à plusieurs reprises et en un temps raisonnable l'ensemble denotre base de données.Augmenter le nombre d'itération serait dans l'avenir envisageable, en partiulier si nousdésirons étudier à plus ourte période la struture �ne des disontinuités du manteau.



ANNEXED
Triangulation de la surfae d'un iosaèdre

Dans la partie 1.2.3 de ette thèse, nous disutons la manière de regrouper nos donnéesde préurseurs de SS pour former des images à grande éhelle de la topographie des dison-tinuités de la zone de transition. Les données sont regroupées dans des ellules irulaires.Le problème est de dé�nir une répartition de ellules irulaires la plus homogène possible àla surfae de la Terre. Nous onstruisons don un maillage régulier de la surfae de la Terreave des noeuds équidistants de leurs plus prohes voisins. Cette onstrution est possible àpartir de la triangulation de la surfae d'un iosaèdre dont nous exposons le prinipe i-dessous.L'iosaèdre (�gure D.1) fait partie des inq polyèdres platoniques. Ces polyèdres ontdes propriétés intéressantes. Leurs sommets appartiennent tous à une sphère ironsrite aupolyèdre. Ces sommets sont alors équidistants de leurs plus prohes voisins sur la sphère.Parmi les inq polyèdres, l'iosaèdre est elui qui approxime le mieux la sphère. Il possède 12

Fig. D.1: Etape initiale de la réation d'un maillage de la surfae d'une sphère, l'iosaèdre.sommets et 20 faes. Les sommets sont donnés en oordonnées artésiennes par (±1, 0,±t),
(0,±t,±1) et (±t,±1, 0) où t =

√
5−1
2 est le nombre d'or. A partir de la triangulation de la197



198 ANNEXE D. TRIANGULATION DE LA SURFACE D'UN ICOSAÈDREsurfae d'un iosaèdre, il est possible de répartir uniformément des points à la surfae d'unesphère, de sorte que eux-i soit approximativement équidistants de leur plus prohes voisins.Si on veut inlure un plus grand nombre de points uniformément répartis à la surfae dela sphère, on doit proéder à des approximations en suivant une approhe provenant de lagéométrie plane.La méthodologie de Wang et Dahlen (1995) onsiste à déouper les triangles sphériquesdélimités par les 3 sommets de haune des faes en partitions délimitées par n-déoupages desgrands erles formant les �tés du triangle. n représente alors le nombre de points introduitsentre haque sommet des faes de l'iosaèdre. Cette approhe permet d'obtenir une série dedéompositions sur la sphère dé�nissant di�érents maillages. Les paramètres de es maillagessont le nombre de faes du polyèdre alulé (F ), le nombre de noeuds alulés (N). On peutestimer une longueur moyenne du �té des triangles du maillage (L) et un degré moyen équi-valent dans la déomposition sur la base des fontions harmoniques sphériques (l). Quelquesvaleurs de es paramètres sont données dans la table D.1 (Wang et Dahlen, 1995).
n F N L l0 20 12 63.4◦ 31 80 42 34.7◦ 62 180 92 21.1◦ 93 320 162 15.8◦ 114 500 252 12.7◦ 145 720 362 10.6◦ 176 980 492 9.0◦ 207 1280 642 7.9◦ 238 1620 812 7.0◦ 269 2000 1002 6.3◦ 29Tab. D.1: Valeurs des paramètres dérivant les di�érents maillages (Wang et Dahlen, 1995).

F est le nombre de faes du polyèdre alulé, N est le nombre de noeuds, L est la longueurmoyenne du �té des triangles sphériques, et l le degré moyen équivalent pour une déomposi-tion sur la base des harmoniques sphériques.Une autre méthodologie propsée par Faleti (1997) déompose haque fae triangulairedu polyèdre en triangles équilatéraux dont les sommets sont les points milieux des arêtesdu polyèdre. Il est ensuite possible d'ajouter des sommets omme noeuds du maillage enles projetant sur la sphère. Cette méthode permet de aluler failement et rapidement lesoordonnées des points. Elle ne permet ependant que d'aéder aux partitions n = 1, 3, 7, 15...de l'iosaèdre (�gure D.2).Les ellules irulaires à la surfae du globe peuvent être dé�nies à partir des bary-entres des triangles équilatéraux alulés par triangulation, de façon à minimiser leur reou-vrement. Dans e as, les paramètres n = 2, F = 180 et N = 92 seraient su�sant pour fournirdes ellules d'approximativement 10◦ de rayon (voir table D.1). Nous prenons plut�t haquenoeud du maillage omme entre des ellules irulaires a�n d'obtenir un reouvrement desellules quasi-uniforme à la surfae de la terre. Dans e as, le maillage ave n = 5 est le plusadapté et il faut don utiliser la méthode de Wang et Dahlen (1995). Nous le représentons
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n = 1

n = 7 n = 15

n = 3

Fig. D.2: Maillages d'une sphère alulés à partir de la méthodologie de Faleti (1997) pourdes partitions n = 1, n = 3, n = 7 et n = 15.sur la Terre sphérique sur la �gure D.3a et en projetion sur la �gure D.3b. Quelques ellulesirulaires entrées sur des noeuds du maillage sont également représentées.
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(a)

 180° W   90° W    0°     90° E  180° E 
 90° S 

 45° S 

  0°

 45° N 

 90° N 

(b)Fig. D.3: Maillage utilisé pour le regroupement des données de préurseurs de SS. (a) Dé-oupage de la sphère à partir de triangulations de la surfae d'un iosaèdre (n = 5, Wanget Dahlen, 1995). (b) Projetion géographique des noeuds sur la sphère (roix). Des ellulesirulaires entrées sur quelques uns de es noeuds sont représentées en rouge.
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202 ANNEXE E. TABLE DES OBSERVATIONS DE SDSTab. E.1: Observations des temps de trajet des phases SdS aux 362 ellules de notre étude.ellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s1 0.00 121.70 85 154.3 ± 1.6 229.3 ± 1.4 75.0 ± 2.12 6.20 130.30 85 153.8 ± 1.5 230.0 ± 1.1 76.2 ± 1.93 -6.20 130.30 69 153.4 ± 0.8 227.3 ± 1.1 73.9 ± 1.44 12.20 139.10 99 154.9 ± 1.5 232.2 ± 1.2 77.3 ± 1.95 0.00 139.10 79 155.8 ± 1.0 228.0 ± 1.1 72.2 ± 1.56 -12.20 139.10 60 153.7 ± 1.5 230.2 ± 1.5 76.5 ± 2.17 18.00 148.30 99 155.0 ± 1.8 229.3 ± 1.1 74.3 ± 2.18 6.00 148.30 78 154.9 ± 1.9 228.8 ± 1.6 73.9 ± 2.59 -6.00 148.30 92 154.5 ± 1.6 229.3 ± 1.3 74.8 ± 2.110 -18.00 148.30 108 157.8 ± 1.3 232.4 ± 0.8 74.6 ± 1.511 23.30 158.10 85 156.5 ± 1.6 224.1 ± 1.2 67.6 ± 2.012 11.60 158.10 70 155.0 ± 0.7 230.2 ± 2.3 75.2 ± 2.413 0.00 158.10 72 154.7 ± 1.3 226.7 ± 1.2 72.0 ± 1.814 -11.60 158.10 140 156.2 ± 1.4 229.9 ± 2.5 73.7 ± 2.915 -23.30 158.10 88 158.0 ± 1.6 234.1 ± 1.1 76.1 ± 1.916 27.90 168.60 311 155.0 ± 0.5 226.3 ± 1.1 71.3 ± 1.217 16.80 168.60 78 151.8 ± 1.1 223.5 ± 1.9 71.7 ± 2.218 5.60 168.60 63 152.2 ± 5.9 226.8 ± 2.7 74.6 ± 6.519 -5.60 168.60 123 158.7 ± 3.1 227.7 ± 1.3 69.0 ± 3.420 -16.80 168.60 131 156.6 ± 2.6 229.4 ± 3.2 72.8 ± 4.121 -27.90 168.60 37 160.0 ± 3.0 234.9 ± 2.7 74.9 ± 4.022 31.70 180.00 626 155.3 ± 0.6 227.4 ± 0.5 72.1 ± 0.823 21.10 180.00 232 155.3 ± 1.2 227.1 ± 0.9 71.8 ± 1.524 10.60 180.00 100 154.2 ± 1.0 223.5 ± 1.2 69.3 ± 1.625 0.00 180.00 124 155.2 ± 1.2 227.2 ± 1.1 72.0 ± 1.626 -10.60 180.00 148 159.6 ± 2.0 228.5 ± 2.2 68.9 ± 3.027 -21.10 180.00 114 157.1 ± 2.8 233.1 ± 7.0 76.0 ± 7.528 -31.70 180.00 68 159.6 ± 5.9 228.6 ± 7.0 69.0 ± 9.229 40.00 171.90 798 154.8 ± 0.6 227.3 ± 0.5 72.5 ± 0.830 40.00 -171.90 904 155.2 ± 0.4 228.3 ± 0.5 73.1 ± 0.631 47.60 161.70 864 156.0 ± 0.5 227.8 ± 0.7 71.8 ± 0.932 49.10 180.00 962 155.4 ± 0.5 228.1 ± 0.3 72.7 ± 0.633 47.60 -161.70 547 156.6 ± 0.5 229.0 ± 0.6 72.4 ± 0.834 54.00 148.30 779 158.6 ± 0.7 231.8 ± 1.6 73.2 ± 1.735 57.80 168.70 830 157.9 ± 0.5 230.0 ± 0.5 72.1 ± 0.736 57.80 -168.70 550 157.2 ± 0.5 229.4 ± 0.5 72.2 ± 0.737 54.00 -148.30 242 159.2 ± 0.7 230.1 ± 0.8 70.9 ± 1.138 58.40 130.90 575 157.4 ± 2.6 232.3 ± 1.2 74.9 ± 2.939 65.30 151.10 540 159.0 ± 1.9 232.2 ± 1.5 73.2 ± 2.440 68.10 180.00 354 159.1 ± 1.2 231.1 ± 0.6 72.0 ± 1.341 65.30 -151.10 204 159.5 ± 1.8 231.8 ± 0.7 72.3 ± 1.942 58.40 -130.90 231 159.1 ± 1.3 229.4 ± 0.9 70.3 ± 1.643 60.00 110.40 214 158.5 ± 1.8 231.4 ± 1.3 72.9 ± 2.244 69.80 123.30 249 155.7 ± 1.0 229.5 ± 0.9 73.8 ± 1.345 77.30 153.60 189 155.2 ± 2.1 231.9 ± 1.8 76.7 ± 2.846 77.30 -153.60 173 158.0 ± 1.0 229.7 ± 1.5 71.7 ± 1.847 69.80 -123.30 192 157.4 ± 0.7 229.1 ± 0.6 71.7 ± 0.948 60.00 -110.40 193 156.5 ± 0.6 227.2 ± 1.0 70.7 ± 1.249 58.30 90.00 142 160.6 ± 3.5 229.2 ± 1.9 68.6 ± 4.050 68.90 90.00 217 157.5 ± 0.7 228.4 ± 0.6 70.9 ± 0.9



203ellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s51 79.40 90.00 154 156.4 ± 1.1 228.5 ± 0.8 72.1 ± 1.452 90.00 90.00 96 159.1 ± 1.7 227.2 ± 1.9 68.1 ± 2.553 79.40 -90.00 129 159.0 ± 1.1 226.6 ± 0.7 67.6 ± 1.354 68.90 -90.00 135 154.4 ± 1.1 225.5 ± 1.3 71.1 ± 1.755 58.30 -90.00 101 152.6 ± 0.7 225.1 ± 1.4 72.5 ± 1.656 49.30 99.50 488 159.6 ± 1.5 230.6 ± 1.5 71.0 ± 2.157 49.80 116.10 668 159.6 ± 1.2 232.5 ± 1.6 72.9 ± 2.058 39.80 106.00 654 158.6 ± 1.5 232.4 ± 1.5 73.8 ± 2.159 47.40 132.30 613 159.5 ± 1.6 233.3 ± 1.1 73.8 ± 1.960 39.20 120.30 524 157.3 ± 1.5 233.8 ± 0.9 76.5 ± 1.761 30.00 110.90 350 161.4 ± 0.9 230.4 ± 2.8 69.0 ± 2.962 42.70 146.70 594 155.2 ± 0.8 226.0 ± 1.1 70.8 ± 1.463 36.10 134.20 366 155.9 ± 1.7 229.3 ± 1.1 73.4 ± 2.064 28.40 123.80 279 160.4 ± 3.5 230.4 ± 1.5 70.0 ± 3.865 20.10 114.90 296 161.9 ± 2.6 231.0 ± 0.8 69.1 ± 2.766 36.00 158.70 449 153.9 ± 0.5 224.4 ± 0.9 70.5 ± 1.067 30.60 146.90 217 153.6 ± 0.8 225.4 ± 0.7 71.8 ± 1.168 24.30 136.50 215 155.5 ± 0.9 229.7 ± 0.9 74.2 ± 1.369 17.40 127.10 203 155.3 ± 0.5 230.1 ± 1.0 74.8 ± 1.170 10.00 118.40 176 156.9 ± 1.1 230.5 ± 0.5 73.6 ± 1.271 -58.30 -90.00 70 157.8 ± 0.8 229.3 ± 0.9 71.5 ± 1.272 -49.30 -80.50 69 156.8 ± 1.1 231.5 ± 0.7 74.7 ± 1.373 -60.00 -69.60 57 157.5 ± 1.0 230.2 ± 0.8 72.7 ± 1.374 -39.80 -74.00 32 156.7 ± 1.8 229.2 ± 5.1 72.5 ± 5.475 -49.80 -63.90 34 152.1 ± 1.6 230.1 ± 0.8 78.0 ± 1.876 -58.40 -49.10 75 154.7 ± 1.1 230.3 ± 1.6 75.6 ± 1.977 -30.00 -69.10 6 - - -78 -39.20 -59.70 16 - - -79 -47.40 -47.70 57 151.7 ± 1.7 227.0 ± 1.5 75.3 ± 2.380 -54.00 -31.70 56 152.7 ± 1.9 229.5 ± 3.1 76.8 ± 3.681 -20.10 -65.10 79 163.2 ± 1.3 229.5 ± 4.1 66.3 ± 4.382 -28.40 -56.20 47 156.7 ± 2.4 228.7 ± 1.5 72.0 ± 2.883 -36.10 -45.80 28 153.5 ± 2.8 225.5 ± 1.9 72.0 ± 3.484 -42.70 -33.30 46 152.6 ± 2.4 223.7 ± 2.7 71.1 ± 3.685 -47.60 -18.30 50 157.4 ± 2.5 227.7 ± 1.3 70.3 ± 2.886 -10.00 -61.60 185 158.0 ± 1.1 230.1 ± 1.0 72.1 ± 1.587 -17.40 -52.90 255 157.4 ± 1.6 227.9 ± 0.5 70.5 ± 1.788 -24.30 -43.50 128 157.0 ± 0.6 227.6 ± 0.5 70.6 ± 0.889 -30.60 -33.10 56 153.5 ± 1.0 225.2 ± 0.8 71.7 ± 1.390 -36.00 -21.30 82 156.1 ± 1.4 227.3 ± 1.3 71.2 ± 1.991 -40.00 -8.10 80 155.8 ± 0.9 228.5 ± 1.1 72.7 ± 1.492 0.00 -58.30 146 157.3 ± 3.0 230.4 ± 0.9 73.1 ± 3.193 -6.20 -49.70 313 156.9 ± 0.8 228.2 ± 0.6 71.3 ± 1.094 -12.20 -40.90 295 156.5 ± 0.6 227.6 ± 0.5 71.1 ± 0.895 -18.00 -31.70 123 154.3 ± 0.8 225.3 ± 0.6 71.0 ± 1.096 -23.30 -21.90 67 153.7 ± 3.7 224.4 ± 1.2 70.7 ± 3.997 -27.90 -11.40 84 158.6 ± 2.0 228.0 ± 2.1 69.4 ± 2.998 -31.70 0.00 92 157.8 ± 1.6 229.2 ± 3.0 71.4 ± 3.499 -58.30 90.00 95 154.0 ± 2.6 225.6 ± 2.9 71.6 ± 3.9100 -49.30 99.50 126 158.6 ± 2.0 231.9 ± 2.1 73.3 ± 2.9



204 ANNEXE E. TABLE DES OBSERVATIONS DE SDSellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s101 -60.00 110.40 97 153.7 ± 1.3 225.8 ± 3.4 72.1 ± 3.6102 -39.80 106.00 133 158.1 ± 2.5 229.1 ± 1.5 71.0 ± 2.9103 -49.80 116.10 73 155.5 ± 1.2 230.7 ± 1.8 75.2 ± 2.2104 -58.40 130.90 96 155.6 ± 1.2 224.9 ± 1.6 69.3 ± 2.0105 -30.00 110.90 98 153.5 ± 1.3 225.0 ± 1.3 71.5 ± 1.8106 -39.20 120.30 65 155.6 ± 2.0 227.2 ± 3.9 71.6 ± 4.4107 -47.40 132.30 55 154.8 ± 0.6 226.1 ± 2.2 71.3 ± 2.3108 -54.00 148.30 64 157.3 ± 2.7 227.1 ± 2.7 69.8 ± 3.8109 -20.10 114.90 35 152.0 ± 4.7 224.7 ± 1.6 72.7 ± 5.0110 -28.40 123.80 41 154.7 ± 1.4 224.8 ± 3.8 70.1 ± 4.0111 -36.10 134.20 39 151.7 ± 6.6 226.3 ± 4.0 74.6 ± 7.7112 -42.70 146.70 47 156.6 ± 7.5 229.3 ± 1.7 72.7 ± 7.7113 -47.60 161.70 66 161.1 ± 2.0 232.0 ± 1.8 70.9 ± 2.7114 -10.00 118.40 56 156.4 ± 2.7 224.6 ± 4.8 68.2 ± 5.5115 -17.40 127.10 20 - - -116 -24.30 136.50 47 158.4 ± 2.1 227.9 ± 2.8 69.5 ± 3.5117 -30.60 146.90 60 158.0 ± 2.3 231.8 ± 1.4 73.8 ± 2.7118 -36.00 158.70 62 160.0 ± 2.5 230.5 ± 1.1 70.5 ± 2.7119 -40.00 171.90 66 158.3 ± 1.5 231.2 ± 1.4 72.9 ± 2.1120 -68.90 -90.00 45 158.8 ± 1.0 229.0 ± 1.6 70.2 ± 1.9121 -60.00 -110.40 45 159.3 ± 0.9 228.5 ± 4.2 69.2 ± 4.3122 -79.40 -90.00 49 161.1 ± 1.3 230.8 ± 1.1 69.7 ± 1.7123 -69.90 -120.60 16 - - -124 -58.40 -130.90 89 158.3 ± 2.9 232.5 ± 1.6 74.2 ± 3.3125 -90.00 -68.90 39 156.6 ± 4.4 229.4 ± 1.5 72.8 ± 4.6126 -78.00 -148.30 41 161.6 ± 2.3 229.3 ± 1.1 67.7 ± 2.5127 -66.00 -148.30 43 154.8 ± 2.2 234.9 ± 1.6 80.1 ± 2.7128 -54.00 -148.30 135 161.3 ± 1.1 229.8 ± 0.7 68.5 ± 1.3129 -79.40 90.00 70 153.4 ± 3.1 231.6 ± 1.0 78.2 ± 3.3130 -78.60 154.30 43 157.3 ± 1.4 227.7 ± 3.1 70.4 ± 3.4131 -69.60 -177.40 79 158.9 ± 1.9 232.5 ± 1.6 73.6 ± 2.5132 -58.80 -167.00 126 158.7 ± 1.9 230.5 ± 1.6 71.8 ± 2.5133 -47.60 -161.70 141 160.0 ± 1.3 228.7 ± 0.9 68.7 ± 1.6134 -68.90 90.00 82 149.3 ± 1.7 229.3 ± 1.8 80.0 ± 2.5135 -70.60 122.30 83 155.6 ± 2.5 227.7 ± 2.9 72.1 ± 3.8136 -66.60 151.20 98 158.4 ± 1.5 228.0 ± 1.7 69.6 ± 2.3137 -59.00 169.50 118 159.7 ± 1.3 231.4 ± 1.5 71.7 ± 2.0138 -49.90 -179.40 93 158.7 ± 2.0 226.8 ± 2.9 68.1 ± 3.5139 -40.00 -171.90 58 152.7 ± 3.0 225.9 ± 1.1 73.2 ± 3.2140 -60.00 69.60 82 155.6 ± 2.2 226.0 ± 1.8 70.4 ± 2.8141 -69.90 59.40 81 153.3 ± 1.3 229.8 ± 1.4 76.5 ± 1.9142 -58.40 49.10 124 151.2 ± 1.9 225.4 ± 1.9 74.2 ± 2.7143 -78.00 31.70 34 152.4 ± 1.3 228.5 ± 1.2 76.1 ± 1.8144 -66.00 31.70 58 150.2 ± 2.4 223.7 ± 0.9 73.5 ± 2.6145 -54.00 31.70 115 149.1 ± 1.7 223.7 ± 1.4 74.6 ± 2.2146 -78.60 -25.70 35 157.0 ± 1.9 230.1 ± 1.8 73.1 ± 2.6147 -69.60 2.60 41 154.1 ± 2.4 227.2 ± 1.4 73.1 ± 2.8148 -58.80 13.00 66 149.4 ± 4.0 226.0 ± 4.1 76.6 ± 5.7149 -47.60 18.30 71 150.2 ± 2.7 224.1 ± 2.6 73.9 ± 3.7150 -70.60 -57.70 72 159.1 ± 1.3 233.3 ± 1.7 74.2 ± 2.1



205ellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s151 -66.60 -28.80 59 156.0 ± 2.0 229.8 ± 2.0 73.8 ± 2.8152 -59.00 -10.50 45 159.2 ± 3.4 230.3 ± 1.6 71.1 ± 3.8153 -49.90 0.60 45 158.3 ± 5.5 230.7 ± 1.3 72.4 ± 5.7154 -40.00 8.10 57 154.4 ± 1.3 226.6 ± 2.5 72.2 ± 2.8155 0.00 -121.70 117 160.0 ± 2.9 230.1 ± 0.9 70.1 ± 3.0156 -10.00 -118.40 85 160.2 ± 1.9 231.5 ± 1.7 71.3 ± 2.5157 -6.20 -130.30 164 157.6 ± 2.0 229.6 ± 0.7 72.0 ± 2.1158 -20.10 -114.90 106 161.8 ± 3.2 233.7 ± 0.9 71.9 ± 3.3159 -16.50 -127.20 137 160.3 ± 2.8 230.7 ± 0.6 70.4 ± 2.9160 -12.20 -139.10 263 158.3 ± 0.8 228.2 ± 0.5 69.9 ± 0.9161 -30.00 -110.90 120 160.5 ± 1.2 234.0 ± 1.1 73.5 ± 1.6162 -27.10 -124.20 192 158.1 ± 1.5 230.9 ± 0.9 72.8 ± 1.7163 -23.00 -136.60 277 158.9 ± 0.6 230.1 ± 0.7 71.2 ± 0.9164 -18.00 -148.30 326 159.5 ± 0.6 228.4 ± 0.5 68.9 ± 0.8165 -39.80 -106.00 136 160.2 ± 1.1 231.5 ± 1.2 71.3 ± 1.6166 -37.90 -120.80 195 156.9 ± 1.6 232.5 ± 1.0 75.6 ± 1.9167 -34.30 -134.50 246 156.4 ± 0.5 229.4 ± 2.0 73.0 ± 2.1168 -29.30 -146.90 272 158.3 ± 0.5 228.0 ± 0.6 69.7 ± 0.8169 -23.30 -158.10 170 159.3 ± 1.1 227.5 ± 0.9 68.2 ± 1.4170 -49.30 -99.50 122 158.8 ± 0.9 229.9 ± 0.8 71.1 ± 1.2171 -48.90 -116.60 161 159.2 ± 1.0 235.5 ± 1.3 76.3 ± 1.6172 -46.10 -132.70 174 158.4 ± 1.7 232.4 ± 1.1 74.0 ± 2.0173 -41.40 -146.70 175 156.4 ± 1.1 228.3 ± 2.1 71.9 ± 2.4174 -35.10 -158.60 116 157.5 ± 0.7 226.5 ± 1.6 69.0 ± 1.7175 -27.90 -168.60 95 154.2 ± 3.7 224.4 ± 1.3 70.2 ± 3.9176 6.20 -130.30 227 157.9 ± 1.1 229.3 ± 0.5 71.4 ± 1.2177 10.00 -118.40 71 158.3 ± 1.7 229.6 ± 1.9 71.3 ± 2.5178 12.20 -139.10 357 155.8 ± 1.2 227.3 ± 0.7 71.5 ± 1.4179 16.50 -127.20 160 157.5 ± 0.7 228.1 ± 0.6 70.6 ± 0.9180 20.10 -114.90 94 160.8 ± 1.5 232.6 ± 1.6 71.8 ± 2.2181 18.00 -148.30 429 156.3 ± 0.7 227.1 ± 1.0 70.8 ± 1.2182 23.00 -136.60 296 157.7 ± 0.6 228.2 ± 0.6 70.5 ± 0.8183 27.10 -124.20 120 159.0 ± 0.9 230.8 ± 1.0 71.8 ± 1.3184 30.00 -110.90 127 161.1 ± 1.9 234.3 ± 0.7 73.2 ± 2.0185 23.30 -158.10 460 156.1 ± 0.7 227.3 ± 1.0 71.2 ± 1.2186 29.30 -146.90 430 156.8 ± 0.7 226.5 ± 0.7 69.7 ± 1.0187 34.30 -134.50 143 160.2 ± 0.6 229.4 ± 0.9 69.2 ± 1.1188 37.90 -120.80 119 159.7 ± 1.9 231.0 ± 1.9 71.3 ± 2.7189 39.80 -106.00 107 157.1 ± 3.6 230.9 ± 1.2 73.8 ± 3.8190 27.90 -168.60 588 156.1 ± 0.4 228.6 ± 0.5 72.5 ± 0.6191 35.10 -158.60 696 156.4 ± 0.6 228.3 ± 0.6 71.9 ± 0.8192 41.40 -146.70 271 159.1 ± 0.5 227.2 ± 0.7 68.1 ± 0.9193 46.10 -132.70 223 159.8 ± 1.4 228.8 ± 0.8 69.0 ± 1.6194 48.90 -116.60 165 156.0 ± 3.4 228.9 ± 1.4 72.9 ± 3.7195 49.30 -99.50 96 152.9 ± 0.8 226.0 ± 1.2 73.1 ± 1.4196 17.20 -169.40 178 156.7 ± 1.6 227.0 ± 1.0 70.3 ± 1.9197 12.30 -159.30 231 156.1 ± 0.9 227.1 ± 1.1 71.0 ± 1.4198 6.30 -169.80 129 155.0 ± 1.3 225.0 ± 2.1 70.0 ± 2.5199 6.70 -149.50 371 155.8 ± 0.8 227.9 ± 0.8 72.1 ± 1.1200 0.90 -159.60 243 155.3 ± 0.7 226.3 ± 0.7 71.0 ± 1.0



206 ANNEXE E. TABLE DES OBSERVATIONS DE SDSellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s201 -4.90 -169.70 139 157.1 ± 0.9 226.7 ± 1.1 69.6 ± 1.4202 0.40 -139.90 317 155.3 ± 1.4 228.7 ± 0.5 73.4 ± 1.5203 -5.40 -149.50 353 156.0 ± 0.6 227.4 ± 0.7 71.4 ± 0.9204 -11.00 -159.20 233 157.1 ± 0.9 227.1 ± 0.7 70.0 ± 1.1205 -16.30 -169.30 108 157.3 ± 1.1 224.2 ± 1.0 66.9 ± 1.5206 -0.00 -68.90 122 159.5 ± 2.5 233.1 ± 1.0 73.6 ± 2.7207 10.00 -61.60 93 153.7 ± 4.0 228.2 ± 4.0 74.5 ± 5.7208 -0.00 -79.40 94 159.1 ± 1.3 233.2 ± 1.7 74.1 ± 2.1209 10.10 -72.50 59 157.5 ± 2.3 233.9 ± 3.4 76.4 ± 4.1210 20.10 -65.10 97 152.6 ± 1.6 225.2 ± 1.4 72.6 ± 2.1211 -0.00 -90.00 48 157.8 ± 2.8 232.7 ± 2.1 74.9 ± 3.5212 10.20 -83.60 31 158.1 ± 2.6 235.5 ± 3.0 77.4 ± 4.0213 20.20 -76.80 73 153.7 ± 1.4 227.5 ± 2.3 73.8 ± 2.7214 30.00 -69.10 98 152.5 ± 1.3 224.0 ± 1.4 71.5 ± 1.9215 -0.00 -100.60 38 159.5 ± 1.2 230.7 ± 1.9 71.2 ± 2.2216 10.20 -95.00 51 159.2 ± 4.3 233.2 ± 3.4 74.0 ± 5.5217 20.40 -89.00 59 157.7 ± 2.7 230.8 ± 2.2 73.1 ± 3.5218 30.30 -82.30 84 154.6 ± 1.8 229.7 ± 3.3 75.1 ± 3.8219 39.80 -74.00 52 158.1 ± 2.1 230.0 ± 2.1 71.9 ± 3.0220 -0.00 -111.10 36 159.6 ± 1.8 232.3 ± 1.8 72.7 ± 2.5221 10.20 -106.60 61 160.8 ± 2.5 231.2 ± 2.7 70.4 ± 3.7222 20.40 -101.80 109 161.0 ± 2.0 233.8 ± 0.7 72.8 ± 2.1223 30.40 -96.20 97 159.5 ± 2.2 233.3 ± 0.7 73.8 ± 2.3224 40.10 -89.50 86 154.9 ± 2.3 228.7 ± 0.8 73.8 ± 2.4225 49.30 -80.50 90 153.3 ± 2.1 228.5 ± 2.1 75.2 ± 3.0226 -10.10 -107.50 41 157.2 ± 1.8 232.5 ± 1.8 75.3 ± 2.5227 -10.20 -96.40 68 157.7 ± 2.2 230.5 ± 1.3 72.8 ± 2.6228 -20.20 -103.20 72 156.8 ± 1.5 234.5 ± 2.1 77.7 ± 2.6229 -10.20 -85.00 150 155.8 ± 1.8 229.5 ± 2.0 73.7 ± 2.7230 -20.40 -91.00 60 154.0 ± 0.9 226.2 ± 1.9 72.2 ± 2.1231 -30.30 -97.70 53 158.0 ± 0.8 230.1 ± 2.1 72.1 ± 2.2232 -10.20 -73.40 184 159.6 ± 2.1 232.8 ± 0.9 73.2 ± 2.3233 -20.40 -78.20 109 158.0 ± 3.1 228.2 ± 2.5 70.2 ± 4.0234 -30.40 -83.80 26 158.5 ± 3.5 232.5 ± 6.0 74.0 ± 6.9235 -40.10 -90.50 86 160.8 ± 2.4 229.6 ± 1.3 68.8 ± 2.7236 31.70 0.00 33 161.3 ± 3.4 229.3 ± 3.4 68.0 ± 4.8237 27.90 -11.40 75 153.6 ± 1.0 224.9 ± 0.7 71.3 ± 1.2238 40.00 -8.10 69 158.5 ± 2.0 229.5 ± 3.6 71.0 ± 4.1239 23.30 -21.90 144 153.1 ± 1.0 224.9 ± 0.6 71.8 ± 1.2240 35.50 -20.40 121 156.1 ± 0.8 227.1 ± 1.0 71.0 ± 1.3241 47.60 -18.30 96 157.3 ± 1.3 227.3 ± 1.2 70.0 ± 1.8242 18.00 -31.70 151 154.2 ± 4.8 225.0 ± 0.6 70.8 ± 4.8243 30.00 -31.70 113 156.2 ± 1.5 225.9 ± 1.6 69.7 ± 2.2244 42.00 -31.70 99 157.5 ± 2.4 227.3 ± 2.3 69.8 ± 3.3245 54.00 -31.70 113 155.6 ± 1.1 227.2 ± 0.9 71.6 ± 1.4246 12.20 -40.90 119 155.4 ± 1.5 226.5 ± 0.7 71.1 ± 1.7247 23.80 -42.20 80 158.3 ± 1.2 225.2 ± 1.5 66.9 ± 1.9248 35.40 -43.70 55 157.1 ± 2.4 227.6 ± 1.8 70.5 ± 3.0249 46.90 -45.80 86 155.0 ± 1.3 225.3 ± 1.1 70.3 ± 1.7250 58.40 -49.10 132 154.0 ± 0.9 227.2 ± 0.9 73.2 ± 1.3



207ellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s251 6.20 -49.70 127 155.0 ± 2.0 226.8 ± 0.7 71.8 ± 2.1252 17.10 -52.10 93 155.8 ± 2.6 225.0 ± 1.4 69.2 ± 3.0253 28.00 -54.80 79 154.3 ± 1.5 224.6 ± 1.9 70.3 ± 2.4254 38.90 -58.10 55 154.8 ± 1.7 225.1 ± 1.8 70.3 ± 2.5255 49.60 -62.60 60 155.5 ± 1.4 227.8 ± 3.1 72.3 ± 3.4256 60.00 -69.60 93 153.2 ± 0.9 224.5 ± 1.5 71.3 ± 1.7257 60.00 69.60 138 158.1 ± 1.6 227.5 ± 3.0 69.4 ± 3.4258 58.40 49.10 107 154.1 ± 1.9 226.0 ± 3.0 71.9 ± 3.6259 69.90 59.40 179 156.1 ± 0.8 227.7 ± 1.2 71.6 ± 1.4260 54.00 31.70 124 151.9 ± 1.9 226.6 ± 2.1 74.7 ± 2.8261 66.00 31.70 167 152.5 ± 1.4 225.1 ± 2.2 72.6 ± 2.6262 78.00 31.70 126 156.2 ± 1.1 226.7 ± 0.8 70.5 ± 1.4263 47.60 18.30 120 160.7 ± 2.3 229.5 ± 1.9 68.8 ± 3.0264 58.80 13.00 164 154.0 ± 1.4 226.1 ± 0.8 72.1 ± 1.6265 69.60 2.60 167 153.0 ± 1.3 227.3 ± 0.9 74.3 ± 1.6266 78.60 -25.70 103 159.4 ± 1.6 227.1 ± 1.0 67.7 ± 1.9267 40.00 8.10 77 159.6 ± 1.2 234.0 ± 2.4 74.4 ± 2.7268 49.90 0.60 116 158.1 ± 1.7 230.5 ± 2.1 72.4 ± 2.7269 59.00 -10.50 123 156.3 ± 1.2 227.8 ± 0.9 71.5 ± 1.5270 66.60 -28.80 131 157.8 ± 1.6 229.3 ± 0.6 71.5 ± 1.7271 70.60 -57.70 125 154.6 ± 0.9 226.4 ± 0.6 71.8 ± 1.1272 0.00 -40.90 184 156.4 ± 0.6 228.2 ± 0.5 71.8 ± 0.8273 6.00 -31.70 135 153.9 ± 2.4 228.1 ± 0.9 74.2 ± 2.6274 -6.00 -31.70 184 155.3 ± 0.7 226.3 ± 0.5 71.0 ± 0.9275 11.60 -21.90 143 153.0 ± 1.7 226.8 ± 1.4 73.8 ± 2.2276 0.00 -21.90 161 155.7 ± 2.5 230.2 ± 1.9 74.5 ± 3.1277 -11.60 -21.90 109 153.5 ± 0.6 224.4 ± 1.0 70.9 ± 1.2278 16.80 -11.40 93 150.9 ± 1.1 225.4 ± 1.7 74.5 ± 2.0279 5.60 -11.40 140 155.4 ± 1.4 226.1 ± 4.7 70.7 ± 4.9280 -5.60 -11.40 133 158.4 ± 2.0 228.5 ± 4.9 70.1 ± 5.3281 -16.80 -11.40 67 155.8 ± 3.0 224.3 ± 1.6 68.5 ± 3.4282 21.10 0.00 46 153.2 ± 5.4 224.3 ± 2.0 71.1 ± 5.8283 10.60 0.00 73 153.4 ± 1.8 224.0 ± 2.7 70.6 ± 3.2284 0.00 0.00 112 154.9 ± 1.0 224.0 ± 0.9 69.1 ± 1.3285 -10.60 0.00 116 158.2 ± 1.3 224.8 ± 3.2 66.6 ± 3.5286 -21.10 0.00 98 162.4 ± 1.6 233.1 ± 6.5 70.7 ± 6.7287 -49.30 80.50 91 154.8 ± 1.3 226.6 ± 6.3 71.8 ± 6.4288 -39.80 74.00 56 153.7 ± 2.9 226.8 ± 1.7 73.1 ± 3.4289 -40.90 90.00 175 157.2 ± 0.7 229.4 ± 1.3 72.2 ± 1.5290 -30.00 69.10 93 153.0 ± 2.4 227.3 ± 1.0 74.3 ± 2.6291 -31.50 83.00 154 156.6 ± 1.4 226.9 ± 1.7 70.3 ± 2.2292 -31.50 97.00 237 156.4 ± 1.1 226.4 ± 1.0 70.0 ± 1.5293 -20.10 65.10 133 156.5 ± 1.6 229.7 ± 0.9 73.2 ± 1.8294 -21.50 77.50 107 154.9 ± 4.5 226.9 ± 0.8 72.0 ± 4.6295 -21.90 90.00 241 155.8 ± 1.3 226.9 ± 1.1 71.1 ± 1.7296 -21.50 102.50 144 154.4 ± 1.3 226.6 ± 0.9 72.2 ± 1.6297 -10.00 61.60 97 157.6 ± 1.2 229.6 ± 2.3 72.0 ± 2.6298 -10.90 72.90 106 159.0 ± 1.7 225.7 ± 2.1 66.7 ± 2.7299 -11.30 84.30 225 152.4 ± 2.7 226.4 ± 0.8 74.0 ± 2.8300 -11.30 95.70 254 155.0 ± 1.1 226.7 ± 0.8 71.7 ± 1.4



208 ANNEXE E. TABLE DES OBSERVATIONS DE SDSellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s301 -10.90 107.10 133 155.6 ± 1.2 226.3 ± 1.6 70.7 ± 2.0302 0.00 58.30 114 155.9 ± 1.0 228.8 ± 1.0 72.9 ± 1.4303 0.00 68.90 133 156.6 ± 1.3 227.7 ± 2.3 71.1 ± 2.6304 0.00 79.40 190 155.1 ± 1.8 227.8 ± 0.9 72.7 ± 2.0305 0.00 90.00 240 153.3 ± 1.4 228.6 ± 1.2 75.3 ± 1.8306 0.00 100.60 184 155.9 ± 2.2 231.9 ± 2.1 76.0 ± 3.0307 0.00 111.10 121 157.9 ± 1.4 232.4 ± 4.2 74.5 ± 4.4308 10.00 61.60 106 157.5 ± 0.8 230.8 ± 1.1 73.3 ± 1.4309 20.10 65.10 105 156.5 ± 2.1 232.3 ± 1.5 75.8 ± 2.6310 10.10 72.50 104 151.7 ± 1.9 228.9 ± 1.6 77.2 ± 2.5311 30.00 69.10 169 157.5 ± 2.1 233.6 ± 1.0 76.1 ± 2.3312 20.20 76.80 116 152.9 ± 5.9 231.7 ± 0.9 78.8 ± 6.0313 10.20 83.60 106 151.5 ± 2.0 229.2 ± 1.5 77.7 ± 2.5314 39.80 74.00 238 157.2 ± 1.3 236.4 ± 1.3 79.2 ± 1.8315 30.30 82.30 215 159.5 ± 1.4 234.9 ± 2.1 75.4 ± 2.5316 20.40 89.00 103 156.9 ± 2.8 230.4 ± 1.4 73.5 ± 3.1317 10.20 95.00 102 158.1 ± 3.0 229.8 ± 2.0 71.7 ± 3.6318 49.30 80.50 196 157.0 ± 4.0 233.6 ± 5.9 76.6 ± 7.1319 40.10 89.50 376 161.3 ± 2.0 235.8 ± 3.6 74.5 ± 4.1320 30.40 96.20 349 161.5 ± 1.5 232.8 ± 1.9 71.3 ± 2.4321 20.40 101.80 270 161.5 ± 2.0 231.9 ± 0.9 70.4 ± 2.2322 10.20 106.60 189 160.3 ± 1.0 231.2 ± 0.8 70.9 ± 1.3323 -6.20 49.70 104 153.2 ± 1.1 227.6 ± 1.2 74.4 ± 1.6324 -16.50 52.80 130 157.1 ± 0.9 229.8 ± 1.2 72.7 ± 1.5325 -12.20 40.90 83 155.9 ± 1.3 228.6 ± 3.7 72.7 ± 3.9326 -27.10 55.80 126 154.2 ± 0.8 227.7 ± 0.9 73.5 ± 1.2327 -23.00 43.40 74 156.2 ± 1.4 227.0 ± 2.4 70.8 ± 2.8328 -18.00 31.70 54 152.7 ± 5.1 225.9 ± 2.1 73.2 ± 5.5329 -37.90 59.20 75 153.7 ± 2.9 224.8 ± 0.7 71.1 ± 3.0330 -34.30 45.50 58 155.5 ± 1.5 224.2 ± 2.1 68.7 ± 2.6331 -29.30 33.10 68 153.7 ± 1.5 224.4 ± 2.7 70.7 ± 3.1332 -23.30 21.90 76 152.5 ± 3.8 226.7 ± 1.9 74.2 ± 4.2333 -48.90 63.40 63 156.2 ± 2.9 222.9 ± 1.2 66.7 ± 3.1334 -46.10 47.30 103 151.3 ± 2.6 225.8 ± 1.4 74.5 ± 3.0335 -41.40 33.30 78 152.1 ± 1.6 222.9 ± 2.6 70.8 ± 3.1336 -35.10 21.40 70 154.3 ± 2.0 223.3 ± 2.2 69.0 ± 3.0337 -27.90 11.40 58 159.9 ± 2.6 230.8 ± 3.2 70.9 ± 4.1338 27.90 11.40 31 160.4 ± 5.1 229.3 ± 3.5 68.9 ± 6.2339 23.30 21.90 35 155.7 ± 6.7 226.5 ± 4.1 70.8 ± 7.9340 17.20 10.60 30 159.0 ± 6.3 225.6 ± 3.1 66.6 ± 7.0341 18.00 31.70 47 160.0 ± 4.4 236.6 ± 1.3 76.6 ± 4.6342 12.30 20.70 37 158.1 ± 3.5 228.8 ± 5.0 70.7 ± 6.1343 6.30 10.20 52 154.0 ± 2.2 225.3 ± 2.6 71.3 ± 3.4344 12.20 40.90 37 159.8 ± 1.6 233.2 ± 6.3 73.4 ± 6.5345 6.70 30.50 41 159.5 ± 3.0 224.7 ± 4.8 65.2 ± 5.7346 0.90 20.40 36 152.9 ± 2.3 226.0 ± 1.2 73.1 ± 2.6347 -4.90 10.30 63 151.5 ± 1.9 224.1 ± 1.0 72.6 ± 2.1348 6.20 49.70 88 154.1 ± 1.5 228.0 ± 0.9 73.9 ± 1.7349 0.40 40.10 58 155.2 ± 2.1 224.9 ± 2.8 69.7 ± 3.5350 -5.40 30.50 48 156.4 ± 3.7 227.7 ± 2.3 71.3 ± 4.4



209ellule Lat, ◦ Lon, ◦ nombre tS410S , s tS660S , s ∆t, s351 -11.00 20.80 55 149.0 ± 2.3 225.6 ± 1.4 76.6 ± 2.7352 -16.30 10.70 84 155.3 ± 3.6 226.4 ± 1.4 71.1 ± 3.9353 16.50 52.80 56 155.7 ± 1.6 229.5 ± 2.0 73.8 ± 2.6354 23.00 43.40 35 156.5 ± 2.2 231.4 ± 4.0 74.9 ± 4.6355 27.10 55.80 79 155.9 ± 1.3 232.6 ± 1.8 76.7 ± 2.2356 29.30 33.10 32 150.1 ± 6.2 232.3 ± 2.7 82.2 ± 6.8357 34.30 45.50 50 152.5 ± 4.2 232.6 ± 3.9 80.1 ± 5.7358 37.90 59.20 102 157.3 ± 2.1 234.5 ± 2.6 77.2 ± 3.3359 35.10 21.40 56 160.8 ± 3.5 231.7 ± 3.0 70.9 ± 4.6360 41.40 33.30 68 160.4 ± 3.9 231.6 ± 1.9 71.2 ± 4.3361 46.10 47.30 73 157.9 ± 1.8 231.3 ± 1.3 73.4 ± 2.2362 48.90 63.40 108 155.4 ± 0.8 233.3 ± 2.0 77.9 ± 2.2De droite à gauhe : numéro de la ellule (voir �gure 1.18 pour les positions géogra-phiques), latitude, longitude, nombre de sismogrammes sommés, temps de trajet pour lesphases S410S (tS410S) et S660S (tS660S), temps di�erentiel tS410S-tS660S (∆t).
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212 ANNEXE F. TABLE DES OBSERVATIONS SOUS LES ZONES DE SUBDUCTIONS
Stations loalisation Pds SdS Abb.

z410 (km) z660 (km) h (km) z410 (km) z660 (km) h (km)GAR Tadjikistan 399.9∼∗ 687.9+∗ 288.0+∗ 405.6∼ 667.6+ 262.0+ HnINU Japon 394.8− 675.2+ 280.3+ 400.9∼ 639.5∼ 238.6∼ NaPET Russie 391.6− 670.2∼∗ 278.6+ 404.2∼ 643.8∼ 239.6∼ KaCSS Chypre 390.5− 663.8∼ 273.3+ 415.8+ 661.0+ 245.1∼ AeISP Turquie 407.4∼ 679.8+∗ 272.4+∗ 393.3− 666.8+ 273.5+ AeDZM Nouvelle-Calédonie 415.7∼∗ 681.6+∗ 265.9+∗ 406.9∼ 659.7+ 252.9+ HbMDJ Chine 413.8∼ 678.2+ 264.5+ 399.4− 648.6∼ 249.2∼ JaNOUC NouvelleCalédo-nie 411.5∼∗ 674.5+∗ 263.0+∗ 408.7∼ 659.4+ 250.7+ HbNNA Pérou 421.8∼∗ 681.9+∗ 260.1∼∗ 411.0∼ 659.3+ 248.3∼ PeYSS Russie 397.7∼∗ 656.2∼∗ 258.5∼∗ 404.3∼ 638.8∼ 234.5∼ KuPEL Chili 405.0∼∗ 662.9∼ 258.0∼ 402.8∼ 660.4+ 257.6+ ChNIL Pakistan 398.7∼∗ 653.1∼ 254.4∼ 407.7∼ 673.6+ 265.9+ HiOTAV Equateur 427.4+ 680.5+∗ 253.1∼∗ 408.6∼ 658.7+ 250.1∼ ECHTO Thailande 395.9− 646.8∼∗ 250.9∼∗ 415.7+ 649.9∼ 234.2∼ InSNZO Nouvelle-Zélande 400.6∼∗ 651.0∼∗ 250.4∼∗ 408.4∼ 652.6∼ 244.2∼ HkCOL Alaska 388.4− 634.5− 246.0∼∗ 412.5∼ 650.2∼ 237.7∼ AlANTO Turquie 431.4+∗ 664.3∼ 232.9∼∗ 422.2+ 659.2+ 237.0∼ ItINCN Corée duSud 415.0∼ 657.1∼∗ 242.1∼ 396.6− 648.1∼ 251.5+ NaCOLA Alaska 391.2− 630.2− 239.0∼∗ 411.0∼ 651.3∼ 240.3∼ AlUNM Mexique 426.4∼∗ 664.1∼∗ 237.7∼∗ 410.2∼ 651.3∼ 241.1∼ MeTSK Japon 432.6+ 651.0∼ 218.4− 396.6− 636.4− 239.8∼ Iz, JaGVD Grèe 406.9∼∗ 620.3− 213.4− 411.7∼ 650.9∼ 239.2∼ AeDonnées Pds et SdS en aord : ∗ semblable à la moyenne : ∼supérieur à la moyenne : + inférieur à la moyenne : −Moyenne 407.5 662.0 254.6 407.0 654.0 247.0subdutions ± 14.0 ± 18.1 ± 19.1 ± 7.0 ± 9.6 ± 10.5Moyenne 411.8 656.9 245.1 407.7 647.9 240.1Terre ± 15.5 ± 14.4 ± 16.1 ± 7.3 ± 9.5 ± 10.5Tab. F.1: Profondeurs et épaisseurs obtenues sous les stations situées au voisinage deszones de subdutions. Nous donnons les observations pour les phases Pds et SdS. Lesmoyennes des observations pour le sous-groupe de données et elui du Globe sont donnéesdans les deux dernières lignes de la table. Les symboles +, − et ∼ assoiés à haques va-leurs donne le signe de l'anomalie par rapport à la moyenne à l'éhelle de la Terre, +positive, − négative et ∼ semblable à la moyenne. Le symbole ∗ indique un aord rela-tif entre observations de Pds et SdS. Les abbréviations pour les fosses sont : It=Italie,In=Indonésie, Al=Alaska, Ae=Egée, Hb=Nouvelles-Hébrides, Hn=Hindu-Kush, Na=Nankai,Ja=Japon, Hi=Hikurangi, Pe=Pérou, E=Equateur, Ch=Chili, Ka=Kamahatka, Iz=Izu-Bonin, Me=Mexique et Ku=Kouriles.
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