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Chapitre 2

Phase co-sismique: imagerie de la rupture
sismique

2.1. Introduction

La plupart des séismes correspondent a la rupture d’une faille a I’intérieur de la
Terre. Ces phénomenes sont causés par le mouvement relatif des plaques tectoniques
a la surface terrestre. Lorsque les contraintes tectoniques augmentent et finissent par
dépasser la résistance de la faille, une rupture se produit en déformant brusquement le
milieu environnant et en libérant des ondes sismiques (cf., Chapitre 1). Bien que cette
description soit correcte en général, on sait aujourd’hui qu’il y a une grande diversité
dans la facon dont les séismes se produisent. Tout d’abord, la taille des séismes varie
de plusieurs ordres de grandeur. Les plus petits ne durent qu’une fraction de seconde
alors que les plus grandes ruptures se produisent sur des centaines de kilometres en
quelques minutes. Par ailleurs, alors que les tremblements de Terre correspondent sou-
vent a des ruptures "cassantes" libérant des ondes sismiques, d’autres séismes se pro-
duisent lentement de facon silencieuse (cf., Chapitre 6). Certains séismes impliquent
des processus dissipatifs avec une libération importante de chaleur. D’autres tremble-
ments de terre ne sont méme pas causés par I’activité des failles tectoniques mais par
des grands glissements de terrain ou des effondrements de Caldeiras volcaniques.

Cette grande diversité des sources sismiques observées dans la nature reste encore
mal comprise. Pourquoi certains séismes s’arrétent rapidement apres quelques metres
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12 Phase co-sismique: imagerie de la rupture sismique

alors que d’autres continuent de rompre une faille sur plusieurs centaines de kilo-
metres? Pourquoi certaines ruptures se produisent de fagon catastrophique en géné-
rant des ondes sismiques alors que d’autres impliquent le glissement lent d’une faille?
Quelle est I’interaction entre les modes de glissements sismiques et asismiques? Plu-
sieurs modeles ont été développés pour tenter d’expliquer la diversité des modes de
glissements observé sur les failles. Au cours des dernieéres décennies, une vision domi-
nante consistait a considérer les failles comme segmentées en grandes régions avec
différentes propriétés frictionnelles contrdlant le caractere sismique ou asismique dans
ces régions [LAY 81]. Ce modele conceptuel d’aspérité suggere un partitionnement
exclusif entre les modes de glissement et prédit notamment la notion de "séismes
caractéristiques” qui rompent toujours la méme aspérité de fagon périodique, prédic-
tible en temps ou prédictible en glissement (cf., Chapitre 1). Cependant, il existe
aujourd’hui de nombreuses observations suggérant une superposition entre glisse-
ments sismiques et asismiques (voir par exemple [JOH 12]). Par ailleurs, une région
de faille peut étre entierement rompue par un seul grand séisme mais aussi rompre
de facon séquentielle en une série de séisme plus petits comme cela a été observé
au Japon, a Sumatra ou en Equateur [SIM 11, LAY 15, NOC 17]. Cette diversité
des phénomenes observés est vraissemblablement associée a une grande hétérogé-
néité des propriétés frictionnelles sur les failles (cf., Chapitre 4), avec des zones en
régime conditionnement stable pour expliquer 1’occurence de ruptures sismiques dans
des zones glissant habituellement de facon stable [SCH 98]. Cette variabilité spatiale
peut notamment expliquer certains comportements complexes observés au cours du
cycle sismique comme la variabilité de la taille des séismes dans une méme région
[KAN 10].

Pour comprendre I’activité et la dynamique des failles, il faut caractériser ce qui se
produit lors des ruptures en déterminant le comportement spatial et temporel du glis-
sement. On peut alors caractériser le glissement co-sismique mais également les distri-
butions de glissement associées aux déformations lentes/transitoires et le couplage des
failles en période intersismique. L’imagerie du glissement permet ainsi d’évaluer le
partitionnement entre glissements sismiques et asismiques, un parametre essentiel en
sismotectonique puisqu’il détermine le potentiel sismogénique des failles. La caracté-
risation des processus de ruptures est également importante pour la simulation réaliste
des mouvements forts associés aux séismes. La rupture sismique est habituellement
représentée sous la forme d’un modele décrivant la distribution du glissement sur la
faille. On parle alors de modeles de glissement ou de modeles en faille finie. Comme
ces modeles décrivent I’histoire de la rupture sans référence explicite aux forces sous-
jacentes, ils sont aussi appelés modeles cinématiques. L’estimation des modeles de
glissement est compliquée par le bruit des données, la complexité du processus de
rupture et notre connaissance limitée de la structure du sous-sol. Depuis les travaux
pionniers effectués dans les années 1970, différentes approches ont étés développées
pour obtenir des images de la distribution spatio-temporelle du glissement. Le séisme
de San Fernando en 1971 (My, = 6.7, Californie) est le premier séisme pour lequel
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un modele de glissement a pu étre établi grice a des données sismologiques [TRI 74].
Aujourd’hui les modeles de glissement sont calculés de facon routiniere pour chaque
nouveau séisme important. La facilité a les produire est principalement liée a la dispo-
nibilité rapide d’un grand volume de données. L”augmentation des capacités de calcul
a également permis des amélioration notables avec notamment la résolution de pro-
blémes non-linéaires et la simulation de formes d’ondes dans des milieux complexes.

Les méthodes d’inversion du glissement sont le sujet central de ce chapitre. La
détermination des caractéristiques au premier ordre des séismes (mécanisme au foyer,
fonction source, etc.) est développée dans le Chapitre 1. On résumera d’abord les prin-
cipales données géophysiques utilisées aujourd’hui pour imager la rupture sismique.
On s’intéressera ensuite au probleme direct c’est a dire a la formulation permettant
de prédire les observations de surface a partir d’une source sismique. Nous traiterons
ensuite le probleme inverse consistant a retrouver la distribution de glissement a partir
des données de surface. Enfin, nous discuterons certaines implications des modeles de
glissement sur la dynamique des ruptures sismiques.

2.2. Les observations de surface

La quantité de mesures disponibles pour étudier la source des séismes a considé-
rablement augmenté au cours des dernieres décennies. Nous résumons ici les prin-
cipales données géophysiques utilisées aujourd’hui pour caractériser les séismes. On
détaillera en particulier les données sismologiques qui sont un ingrédient essentiel
pour déterminer 1’évolution temporelle du glissement lors des séismes. Ces obser-
vations sont généralement associées a des données géodésiques de différents types
(GNSS, GNSS haute-fréquence, interférométrie radar, corrélation d’images). Les don-
nées tsunami peuvent également apporter des contraintes importantes pour les ruptures
sous le fond océanique. En complément de ces mesures, les études de la source bénéfi-
cient également des observations de terrain. Ces observations permettent par exemple
de cartographier la trace des failles ou méme de mesurer directement le glissement en
surface.

2.2.1. Données sismologiques

Le sismometre est I’instrument le plus répandu pour quantifier les mouvements
sismiques. Ces capteurs sont composés d’une masse attachée au sol au travers d’un
ressort et d’un amortisseur. Pendant longtemps, le déplacement de la masse relative
au sol a été utilisé pour mesurer le mouvement du sol. Les instruments modernes sont
basés sur le méme systeme inertiel mais avec un systeme de rétroaction électromagné-
tique qui empéche la masse de bouger. C’est le signal de correction nécessaire a 1’as-
servissement de la masse qui est enregistré. Ce systéme permet d’avoir un instrument
compact enregistrant des signaux sur une large gamme de fréquence et d’amplitude
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en conservant la linéarité du capteur. Pour plus d’information sur la sismométrie, le

lecteur peut se référer par exemple au chapitre 12 de [AKI 02].

Station Large-bande (STS1)
DRV BHZ (Antarctique)

Station accélérométrique (ES-T)
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Figure 2.1. Exemples de réponses instrumentales pour un sismomeétre large-bande (a
gauche) et un accélérometre (a droite). L’ amplitude spectrale des fonctions de transfert en
déplacement Ip, en vitesse Iy et en accélération I 4 est présentée dans chaque cas. La station
large-bande est équipée d’un capteur Streckeisen STS-1 avec une fréquence coin a 2.7mHz. Le
capteur "strong motion" est un accélérométre kinemetrics EpiSensor (ES-T) avec une
fréquence coin a 200 Hz. Ces deux capteurs sont asservis.

Les formes d’ondes sismologiques fournissent une information essentielle pour
caractériser la source des séismes. Deux types de capteur sismologiques sont aujour-
d’hui largement utilisés : les sismometres large bande et les capteurs de mouvements
forts ("strong motion" en anglais). Les données sismologiques peuvent &tre vues
comme le produit de convolution entre le déplacement du sol dans la direction enre-
gistrée et la fonction de transfert du capteur. Ainsi, dans le domaine fréquentiel, les

enregistrements sismologiques S(w) peuvent étre décrits comme:
S(w) = Ip(w)U(w) 2.1

avec w la fréquence angulaire, U (w) le spectre de déplacement du sol et I (w) la fonc-
tion de transfert du capteur en déplacement. Les réponses du capteur par rapport a la
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vitesse de déplacement du sol (Iy (w)) ou a son accélération (I 4(w)) peuvent alterna-
tivement étre utilisés dans 1’équation ci-dessus S(w) = Iy (w)V (w) = I4(w)A(w) o
V(w) et A(w) correspondent respectivement a la vitesse et a I’accélération du sol. La
Figure 2.1 présente les réponses d’un sismometre large-bande (station Dumont d’Ur-
ville en Antactique) et d’un capteur de mouvement fort en Nouvelle Zélande. L’ins-
trument large-bande présente une fonction de transfert en vitesse (I (w)) quasiment
plate sur une large gamme de fréquence, c’est a dire avec une réponse proportion-
nelle a la vitesse du sol jusqu’a une période de 360 s (il s’agit ici d’un capteur STS1).
Pour des périodes plus longues, 1I’amplitude de la réponse instrumentale diminue pro-
portionnellement 4 w?. Le capteur "strong motion" présenté sur la Figure 2.1 est un
accélérometre, c’est a dire qu’il a une réponse "plate" en accélération a partir de la
fréquence nulle jusqu’a sa fréquence coin (ici a 200 Hz).

Pour travailler avec des données interprétables physiquement, il faut corriger les
signaux enregistrés de la réponse instrumentale. L’ approche la plus répandue consiste
a déconvoluer la réponse instrumentale du signal. Ainsi, si on veut extraire le dépla-
cement du sol:

S(w)
Ip(w)

Lors de cette déconvolution, on utilise un filtre passe-bande F'(w) qui filtre les données
dans une bande proche de celle utilisée par la suite lors de 1’inversion.

U(w) ~ F(w)

2.2)

La Figure2.2 présente des exemples de signaux enregistrés lors du séisme de
Kaikoura en 2016 (Nouvelle Zélande, My, = 7.8) par la station large-bande DRV
(Dumont d’Urville en Antarctique) et la station accélérométrique RPZ (Rata Peaks en
Nouvelle Zélande) dont les réponses sont présentées sur la Figure 2.1. Les données
brutes sont en haut et les données apres correction de la réponse instrumentale sont
présentées dessous (en déplacement, vitesse et accélération du sol). On voit clairement
que les données en accélération et en vitesse sont plus haute fréquence que les données
en déplacement. Cet effet est li€ a la relation de dérivée temporelle entre ces signaux
qui se traduit par un facteur iw dans le domaine spectral (ot ¢ est I'unité imaginaire).
Les données en accélération ou en vitesse sont donc plus sensibles aux complexités
de la rupture visibles a haute fréquence. Ces données sont également plus sensibles
aux hétérogénéités dans le milieu de propagation qui ne sont pas nécessairement bien
prises en compte dans le modele de vitesse utilisé. En pratique, on utilise générale-
ment des données corrigées en déplacement ou en vitesse (1’accélération du sol étant
souvent difficile a modéliser).

Les stations large-bande étant tres sensibles au mouvement du sol, elles permettent
d’observer des ondes sismiques a de grandes distances (a plus de 3000 km de I’épi-
centre sur la Figure 2.2). A ces distances télésismiques, on utilise classiquement des
ondes de volume (généralement des ondes P et SH) pour déterminer I’histoire tem-
porelle de la rupture. Sur la Figure 2.2 a gauche, les ondes P télésismiques émergent
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Station Large-bande (STS1)

DRV BHZ (dist=3332 km)
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Station accélérométrique (ES-T)

RPZ BNZ (dist=197 km)
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Figure 2.2. Enregistrements sismologiques lors du séisme de Kaikoura en 2016
(Mw = 7.8, Nouvelle Zélande). Les formes d’ondes présentées correspondent au sismométre
large-bande (STS1, a gauche) et a I’accélérometre (EpiSensor ES-T) dont les réponses sont
présentés sur la Figure 2.1. Dans chaque cas, on présente les données brutes s(t), les données
en déplacement u(t), en vitesse u(t) et en accélération ii(t). La correction de la réponse
instrumentale est effectuée entre 5 et 125 s de période (0.008-0.2 Hz). L’insert dans les figures
de gauche présentent un agrandissement de I’arrivée P télésismique a la station DRV (T'p
indique le temps d’arrivée des ondes P).

assez faiblement jusqu’a une arrivée tres énergétique environ 60 s apres la premiere
arrivée. Cette arrivée correspond a un glissement important qui s’est produit ~60s
apres le temps origine du séisme dans la partie nord de la rupture du séisme de Kai-
koura (voir par exemple [WAN 18]). Si on s’intéresse aux parametres au premier ordre
de la source comme le moment sismique ou la directivité de la rupture, on peut éga-
lement utiliser des ondes plus longue période comme les ondes de surface (Rayleigh
et Love) ou leurs harmoniques a longue période correspondant a la phase W (voir par
exemple [KAN 08]). Contrairement aux sismometres large-bande, les accélérometres
ont une sensibilité généralement beaucoup plus faible (cf., Figure 2.1) ce qui permet
d’enregistrer de tres forts mouvements sans saturer. Ces données étant proches de la
source sismique, elles sont peu affectées par le milieu de propagation et apportent ainsi
une information importante sur la rupture. Sur la Figure 2.2 a droite, on voit a nouveau
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que le signal émerge faiblement et que les arrivées énergétiques arrivent tardivement
(~60s apres la premiere arrivée comme pour les données télésismiques). Pour plus
de détails sur les données sismologiques enregistrées a I’échelle globale et régionale,
nous invitons le lecteur a se reporter au Chapitre 1.
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Figure 2.3. Déplacements GNSS haute-fréquence obtenus lors du séisme de Illapel au
Chili en 2015 (Mw = 8.3). Les déplacements vers [’ouest sont présentés pour trois stations
GPS a différentes distances épicentrales (indiquées dans chaque cas). Ces données
échantillonnées a 1 Hz ont été calculées au Jet Propulsion Laboratory en utilisant le code
GIPSY-OASIS en mode Precise Point Positioning (données traitées par S. Owen, A. Moore et
M. Simons).

2.2.2. Données GNSS: de la géodésie a la sismo-géodésie

Parmi les données les plus utilisées pour étudier la source, on trouve les données
basées sur les systemes GNSS (Global Navigation Satellite System), dont fait partie
le Global Positioning System (GPS), le systeme russe GLONASS ou encore le sys-
teme européen Galileo. En estimant la position d’un point par rapport a un systeme de
référence défini par une constellation de satellites, ces données permettent de mesurer
déplacement co-sismique dans trois directions (verticale, Est et Nord). Deux types de
mesures peuvent étre acquises: les mesures de campagnes et les mesures de stations
permanentes. Dans le premier cas, les déplacements mesurés peuvent contenir une
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part importante de déplacements inter- et post-sismiques ou de mouvements liés a des
répliques, qui peuvent étre corrigés en combinant les observations avec d’autres don-
nées disponibles (voir par exemple [KLE 17]). Dans le cas des mesures continues par
les stations permanentes pour lesquelles une position journaliere est estimée, la mesure
du déplacement co-sismique se fait a partir du décalage entre les positions estimées
avant et apres I’évenement. Les données journalieres co-sismiques peuvent également
étre affectées par les déformations post-sismiques [TWA 19] ou les répliques se pro-
duisant rapidement apres le choc principal [SIM 11].

Figure 2.4. Systéeme d’observation géodésique de fond de mer GNSS-A. Ce systéme
combine le positionnement GNSS d’un bateau (ou d’un robot autonome) et des mesures
acoustiques pour le positionnement de transpondeurs placés au fond de la mer. Cette figure est
modifiée d’apres [YOK 20].

Au niveau des zones de subduction, les données géodésiques a terre sont quasi-
ment insensibles aux processus de déformations au large de la cote. Pour palier a ce
probléme, plusieurs approches de géodésie de fond de mer ont été proposées depuis les
années 1980 [SPI 80, BUR 14]. En particulier, une approche combinant observations
GNSS et acoustiques (GNSS-A; Figure 2.4) est aujourd’hui utilisée dans différentes
régions [CHA 99, YOK 20]. Cette méthode repose sur le positionnement GNSS d’un
bateau (ou d’un robot autonome) depuis lequel sont localisés des transpondeurs pla-
cés au fond de la mer par mesure acoustique des distances. Une approche également
répandue est le déploiement de capteurs de pression permettant de mesurer les dépla-
cements verticaux. Beaucoup d’autres méthodes sont également proposées comme
I’installation d’inclinometres de fond de mer, la cartographie sonar répétitive ou la
mesure de déformations par fibre optique [BUR 14].
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Au cours de la derniere décennie, un effort important a également été effectué
pour obtenir des mesures GNSS échantillonnées a plus haute fréquence (c-a-d, >1Hz,
[LAR 03]). Avec un tel échantillonnage, ces mesures correspondent en réalité a des
sismogrammes avec trois différences principales: (1) ces données mesurent directe-
ment le déplacement du sol, ce qui élimine les problemes d’intégration des données
sismologiques, (2) ces mesures ne saturent pas (contrairement aux sismogrammes
conventionnels), (3) la sensibilité des données GNSS est bien inférieure aux données
sismologiques (ce qui limite leur utilisation aux plus grands séismes a de faibles dis-
tances épicentrales). Un exemple de donnée GNSS haute-fréquence est présentée sur
la Figure 2.3 pour le séisme de Illapel en 2015 (Chili, My, = 8.3). On voit clairement
la superposition du champ d’onde dynamique (oscillations courtes périodes) et du
déplacement statique (rampe longue période). Ces données sont tres utiles en champ
proche car elles informent a la fois sur le glissement final et sur 1’histoire temporelle
de la rupture.

2.2.3. Imagerie satellite et aérienne

Les données d’imagerie satellite ou aérienne ont considérablement amélioré notre
vision du champ de déformation associé aux failles actives. Les données satellitaires
sont notamment tres utiles car elles permettent d’accéder globalement a la déformation
de surface, méme dans des régions mal instrumentées. Ces méthodes d’imagerie sont
basées sur la combinaison de données satellites ou aériennes acquises avant et apres
le séisme étudié. En plus du signal co-sismique, les mesures effectuées peuvent donc
contenir une part non négligeable de signal inter-sismique, post-sismique ou associé
aux répliques du séisme étudié (cf., Chapitre 3).

Parmi les méthodes employées pour mesurer le champ de déplacement co-
sismique, I’interférométrie radar est particulierement répandue [MAS 93, SIM 07].
Cette approche repose sur I'utilisation de deux images SAR (Synthetic-Aperture
Radar) acquises avant et apres un séisme. Les images SAR sont obtenues en émettant
une série de pulses électromagnétiques & partir d’une antenne fixée latéralement
sur un satellite ou un systeme aéroporté [SIM 07]. Les échos de chaque pulse sont
combinés pour obtenir une image de la zone observée. En mesurant les différences de
phases pour chaque point imagé avant et aprés un séisme, on peut ensuite générer une
carte de déplacement co-sismique dans la ligne de visée du satellite. Cette méthode est
communément appelée InSAR pour Interferometric Synthetic-Aperture Radar. 11 faut
noter que lorsque le déplacement devient trop important, les données InSAR souffrent
d’une perte de cohérence qui affecte parfois les déformations mesurées a proximité de
la rupture. De nombreuses sources de bruit peuvent également contaminer les données
InSAR. Parmi les plus fréquentes, on trouve 1’effet de I’atmosphere dans 1’ionosphere
et/ou dans la troposphere, notamment du fait de la teneur en vapeur d’eau retardant
la propagation de I’onde radar et entrainant un déphasage dans I’interférogramme.
L’amplitude de ces erreurs peut €tre trés importante et méme parfois dépasser le
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Figure 2.5. Interférogramme montrant la déformation associée au séisme de Landers en
1992 (Californie, My = 7.2). Ces données ont été obtenues a partir de deux images SAR
obtenues par le satellite ERS-1 en orbite ascendante le 26 mai et le 30 juin 1992 (cf.,
[GOM 18al]). Les couleurs indiquent le déplacement mesuré dans la ligne de visée du satellite.
La phase a été déroulée puis ré-enroulée a 5.17cm par frange. La trace en surface de la
rupture du séisme de Landers est indiquée en noir.

signal tectonique. Alors que I’effet ionosphérique est plus difficile a estimer, plusieurs
techniques ont été développées pour évaluer le signal d’origine troposphérique et
corriger les interférogrammes de ces effets (voir par exemple [JOL 11]). Une autre
source de bruit provient de la mauvaise connaissance de la trajectoire du satellite,
induisant un signal grande longueur d’onde dans 1I’image. Une correction orbitale peut
alors &tre estimée pour en limiter I’impact sur les modeles de glissement [SIM 07].

Un exemple d’image InSAR est présentée sur la Figure 2.5 pour le séisme de Lan-
ders en 1992 (Myw = 7.2). Il s’agit du premier séisme imagé grace a I’interféromé-
trie radar [MAS 93]. Les données présentées incluent majoritairement le déplacement
co-sismique associé au choc principal mais également 2 jours de déformations post-
sismiques ainsi qu’une réplique de magnitude My, = 6.5 qui s’est produit quelques
heures apres le choc principal (au sud de I’image).
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Une autre approche répandue est la corrélation d’images prises avant et apres un
séisme. Ces images peuvent correspondre a des images satellites optiques [AVO 14],
a des photographies aériennes [GOM 18a] ou encore a des images d’amplitude SAR
[SIM 07]. Contrairement au SAR qui illumine la zone étudiée, la couverture nuageuse
est un parametre limitant lors de I’ utilisation d’images optiques. Bien que peu sensible
aux perturbations atmosphériques, les principales difficultés a 1’application de cette
méthode sont liées a la co-registration des images entre elles et aux nuisances orbitales
pouvant affecter I'une ou les deux images. La corrélation d’images est une méthode
tout a fait complémentaire a I’'InSAR car elle informe sur la composante horizontale
du mouvement, mais elle permet aussi d’estimer les déplacements forts & proximité
des failles souvent associés a une perte de cohérence interférométrique.

2.2.4. Données tsunami

Les séismes de subduction peuvent étre associés a une forte déformation du fond
océanique. Ces déplacements occasionnés sur le plancher océanique engendrent une
variation du niveau de la mer par rapport & son niveau d’équilibre créant ainsi des
vagues tsunami. Les données tsunami sont donc un atout capital car elles apportent
une information importante sur le champ de déplacement au fond de la mer, ou peu
voir aucune observation n’est disponible.

Les données tsunami sont mesurés en estimant la variation de hauteur de la surface
de I’océan. Ces enregistrements peuvent prendre plusieurs formes. Depuis les années
2000, un réseau de bouées DART (Deep-ocean Assessment and Reporting of Tsuna-
mis) est déployé par 1’agence américaine NOAA (National Oceanic and Atmospheric
Administration). Ces bouées déployées en pleine mer transmettent en temps réel des
enregistrements d’un capteur de pression posé sur le plancher océanique pour esti-
mer les variations de la hauteur de la colonne d’eau. Les tsunamis peuvent également
étre enregistrés a la cote grace a des marégraphes qui fournissent des données géné-
ralement plus sensibles aux variations locales de bathymétrie. D’ autres outils peuvent
éventuellement étre utilisés. En 2004 par exemple, le satellite d’altimétrie Jason a pu
mesurer le tsunami généré par le séisme de Sumatra-Andaman (Myy = 9.0, [SLA 08])

2.3. Le probleme direct

Nous introduisons ici la formulation permettant de relier la source sismique aux
données en surface (listées dans la partie 2.2). On considére qu’un séisme correspond
a une discontinuité de déplacement Au(&, 7) pendant une durée de rupture 7" au tra-
vers d’une ou de plusieurs failles correspondant a une surface notée 3. La fonction
Au(g, ) décrit donc le glissement dans le temps (7) et dans I’espace (€) sur la faille
considérée (voir Figure 2.6). On suppose également qu’aux échelles de temps considé-
rées, le milieu se comporte de facon élastique linéaire. D’apres le théoreme de repré-
sentation (cf., équation 3.2 de [AKI 02]), la discontinuité de déplacement Au(€, 7)
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Figure 2.6. Probléme direct dans le cas d’un séisme de subduction. Dans cet exemple, la
faille est discrétisée spatialement avec des sous-failles rectangulaires (ici colorés en fonction
de I’amplitude du glissement). La distribution de glissement Au (&, T) dans I’espace (€) et
dans le temps (T) est reliée aux observations de surface u(x,t) grdce a la fonction
G(x,t; &, 7) comme indiqué dans I’equation 2.3. Figure modifiée d’aprés [GOM 18¢c]

sur la faille 3 est reliée au déplacement observé a la surface u(x,t) via I’expression
suivante :

T
i, t) = /0 dr /2 Ay (6,7) ip(€) vi(€) Cipy(x, 56, 7) A (23)

ou G;;, est la fonction de Green qui décrit la composante 7 du déplacement au récepteur
en (x, t) due a une force impulsionnelle en (£, 7) qui agit dans la direction p. L’indice
q dans G, 4 indique la dérivée de la fonction de Green G, par rapport a la direction
&4 Dans cette équation, on note également c;;,, le tenseur des coefficients élastiques
et v(£) la normale a la surface de la faille. On se limitera ici au cas ou la discontinuité
de déplacement Au(&, ) est perpendiculaire & v(&). Pour plus de détails sur cette
représentation de la source sismique, le lecteur peut se référer au chapitres 2 et 3 de
[AKI 02]. De fagon équivalente, on peut ré-écrire 1I’équation (2.3) comme:

T
wi(x,t) = /0 dr /E Nty (6,7) ym(€) vi(€) Hipg (L E,7) S (24)

ou H;, , estlaréponse a une fonction de Heaviside:

Hipy(x,1:6,77) = / Gipa(, t: €, 7)dr. 25)
0
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On cherche a décrire la distribution de glissement dans le temps et dans I’espace.
Pour ce faire, on paramétrise la vitesse de glissement en la décomposant sur /N, fonc-
tions de base spatiales de la facon suivante [IDE 07]:

NS . . .
Nii(&,7) =Y plal(r) ¢ (&) I (€, 7) (2.6)
j=1

ol on définit:
— A, la i-eéme composante du vecteur de glissement sur la faille,
— ¢’ (&) la j-eme fonction de base spatiale associée au coefficient p’,
— p’ un coefficient dont la dimension est le produit du glissement par une aire,
— h?(&, ) une fonction décrivant I’évolution temporelle de la rupture,

— @] (7) un vecteur unitaire représentant la direction de glissement au temps 7.

Les fonctions ¢/ (&) et h7 (¢, 7) sont normalisées tel que | [, ¢/ (£)dX(§) = 1 et
[T hiE, ) dr = 1.

Un choix courant pour la paramétrisation spatiale du glissement est de "quadriller”
la faille avec des sous-failles dans lesquelles le glissement est considéré constant a un
temps donné. Des sous-failles rectangulaires (comme sur la Figure 2.6) ou triangu-
laires sont couramment employées dans la litérature. Dans les équations précédentes,
on définit alors ¢/ (x) comme une fonction porte sur la faille. Pour la j-&éme sous-faille,
on a donc

@ (&) = 1/%7 lorsque € € X7

2.7
¢’ (&) = 0 sinon @7

ot X7 correspond 2 la surface de la sous-faille j. Dans ce cas 13, les coefficients p’ cor-
respondent directement au produit entre le glissement et I’aire de chaque sous-faille.
On parle alors de "seismic potency" en anglais qui pourrait se traduire par "puissance
sismique".

2.3.1. Cas statique: modélisation de données géodésiques

Si on ne s’intéresse qu’a la distribution finale du glissement, on peut utiliser des
données géodésiques co-sismiques qui ne sont sensibles qu’a la distribution statique
du glissement. Pour des séismes de taille modérée, les données tsunami rentrent éga-
lement dans cette catégorie car elles ont une faible sensibilité a I’histoire de la rupture.
Les séismes de magnitude My > 8 ont une durée de rupture importante (7" > 1 min)
qu’il faudra généralement prendre en compte lors de la modélisation de données tsu-
nami. Pour modéliser les données statiques, on inteégre les équations précédentes dans
le temps jusqu’a la durée de rupture 7". On obtient:

Ns
Au(§) = pl il ¢7(€) 2.8)
j=1
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ol ﬂg représente cette fois la direction finale du glissement sur la faille. On peut ensuite
décomposer le vecteur de glissement en deux composantes:

N,

Aui(€) =D (Mo} +p707) ¢ (€) 2.9

j=1

ot p/! et p/2 sont les composantes de p’ dans la direction des deux vecteurs uni-
taires orthogonaux v' et v2. Ainsi par exemple, v! et v peuvent correspondre aux
directions le long du pendage et le long de 1’azimut de la faille. En remplagant cette
formulation dans I’équation (2.3), on obtient:

N

ui(x) =Y _(p"'v) +p03) Gl (%) (2.10)

=1

ol on a:
gf] //¢ Cikpg (&) Vi(§) Gip,q(x: ) dE(E) (2.11)

Dans le cas ol on utilise une paramétrisation en sous-failles, on a:

gzla Zl// Cikpg(§) V() Gip,q(%;€) dX(E) (2.12)

ot X! correspond 2 la surface de la sous-faille I pour laquelle ¢! (&) = 1/%¢ (voir équa-
tion 2.7). Dans les équations ci-dessus, gé J (x) décrit le déplacement a la surface (en x)
causé par un glissement unitaire sur la sous-faille /. Dans un demi-espace homogene,
cette fonction peut étre calculée analytiquement [OKA 85]. Pour un milieu hétéro-
gene, il existe différents outils pour calculer numériquement la réponse d’un milieu
tabulaire (par ex. [ZHU 02]) ou d’un milieu 3D (par ex. [AAG 13]).

Dans le cas statique, on peut donc décrire la distribution finale de glissement en
utilisant deux composantes de "slip potency" p'! et p' pour chaque sous-faille / (c.-a-
d. pour chaque fonction de base ¢'). Il s’agit d’un probléme linéaire:

d, = G, m, (2.13)

ou d; est le vecteur donnée contenant les mesures géodésiques en surface, mg cor-
respond au vecteur modele contenant les coefficients p'! et p'2, G, est la matrice
contenant les fonctions Qéj (x) définie dans les équations 2.11 et 2.12).

2.3.2. Cas cinématique: modélisation de données sismologiques et GNSS haute fré-
quence

Si on s’intéresse a la fagon dont la rupture se propage sur la faille, il faut choisir
une paramétrisation pour décrire 1’évolution temporelle du glissement. Traditionnel-
lement, il existe deux approches qui sont détaillées ci-dessous.
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Figure 2.7. Paramétrisation en fenétres multiples. Exemple de formulation basée sur
lutilisation de fonctions de base triangulaires en temps et rectangulaires dans [’espace. La
couleur de chaque sous-faille indique I’amplitude du glissement. Les temps de rupture
minimums To Sont représentés par des isocontours de temps sur la faille. La vitesse de
glissement est présentée en noir pour une des sous-failles apres sommation des fonctions
temporelles (triangles en pointillés).

2.3.2.1. Approche linéaire en fenétres multiples

Comme illustré sur la Figure 2.7, la paramétrisation en fenétre multiple consiste
a développer la fonction @] (1) h7 (£, 7) dans 1’équation (2.6) en utilisant une série de
N, coefficients:

Ns N
Adi(&,7) =) ) (@ o} + p02) @7 (€) f(r — (k— DAT — 10(€))  (2.14)

j=1k=1

Dans cette équation f(7) est une fonction de base temporelle qui est nulle pour 7 < 0
avec une intégrale unitaire et un support fini. Un choix typique pour f(7) est une
fonction porte ou une fonction triangulaire [OLS 82]. Ces fonctions représentent une
série de fenétres décalées tous les A7 entre un temps de rupture minimum 7 = 74(§)
et un temps de rupture maximum 7 = 75(§) + (N — 1)A7. Cette paramétrisation
décompose donc la vitesse de glissement Ati en une série de coefficients p/*! associés
a la [-eme direction de glissement sur la j-eéme fonction de base spatiale et une fenétre
temporelle décalée de (k — 1) A7 4 79(§) (voir Figure 2.7).

En substituant cette équation dans (2.4), on obtient une expression assez similaire
au cas statique. En considérant une fonction porte ¢’ (£) pour la j-éme sous-faille et
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un temps initial de rupture 7o(¢£ € X7) = Tg :

u;(x,t) = Z Z( lklvl +plk2v]2-) Qéf(x,t —(k—1)AT - 7)) (2.15)
avec:

Gl (x, 1) = El/ dT// FT) it €) Vi(€) Hyp (156, 7) dS(E)  (2.16)

Comme dans le cas statique, on obtient un probleéme linéaire:

ot dy, est le vecteur donnée, my, inclut les coefficients p’ kl et G4, est la matrice conte-
nant les formes d’ondes calculés pour chaque fonction de base dans I’espace et dans
le temps (cf., équation 2.16).

Cette paramétrisation est fréquemment utilisée car elle aboutit a un systéme
d’équations linéaires qui peut étre résolu avec des approches classiques comme la
méthode des moindres carrés. Le modele en fenétre multiple est aussi avantageux car
il autorise une certaine flexibilité dans 1’évolution temporelle du glissement. Cepen-
dant, un inconvénient important de cette formulation est qu’elle repose sur un grand
nombre de parametres a estimer. Pour les grands séismes se produisant sur de grandes
failles avec des durées de rupture importantes, on peut facilement aboutir a plusieurs
milliers de parametres. Pour diminuer la dimension du probléme, on considere donc
généralement un nombre limité de fenétres temporelles a partir d’un temps de rupture
minimum 79(§) = [ — &o|/V5*** déterminé par une vitesse de rupture V;*** et la
position de I’hypocentre &, sur la faille (fixée a priori).

2.3.2.2. Approche non-linéaire

Dans I’approche non-linéaire de I’inversion cinématique, les temps de rupture sont
traités comme des parametres a déterminer. On a donc:

2

s

Au(&,7) =) (] +p%07) ¢ (&) f(m—77,17) (2.18)

1

.
Il

avec:

-f (T ) une fonction qui est nulle pour 7 < 0 et 7 > r et d’intégrale unitaire,

— 77 correspond au temps de rupture pour la sous-faille j (ou la fonction ¢7),

— 77 est la durée locale du glissement, appellée "rise-time" ou temps de montée.
Dans I’approche non-linéaire, la forme de la fonction source locale f(7,r) est iden-
tique pour toutes les sous-failles j (contrairement a 1’approche linéaire en fenétres
multiples). On peut utiliser différentes formes pour la fonction f(7,r): fonction porte,
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Figure 2.8. Paramétrisation non-linéaire. Formulation non-linéaire o I’évolution
temporelle du glissement est paramétrisée avec un temps de rupture T et un temps de montée
9. On considére une paramétrisation spatiale en sous-faille oit la couleur indique I’amplitude
du glissement. Les temps de rupture sont indiqués sur la faille par des isocontours. Différents

choix pour la fonction f (7, 1) sont présentés sous la faille en vitesse de glissement a gauche
(fonction porte, triangulaire et Yoffe) avec leur équivalent en glissement a droite (rampe,
rampe lisse, Yoffe en glissement).

fonction triangulaire sont des choix typiques (cf., Figure 2.8). Il est également pos-
sible d’utiliser des expressions qui représentent mieux la dynamique de la rupture
(une fonction de Yoffe est présentée par exemple sur la Figure 2.8, [TIN 05b]).

En intégrant cette paramétrisation dans 1’équation (2.4), on obtient un probléme
direct non linéaire:

di, = Gi(my) (2.19)

Dans cette équation, le vecteur modele my inclut les coefficients pj L les temps de
montée 7 et les temps de rupture 77. G, représente la fonction non linéaire permettant
de relier ces parametres au vecteur donnée dy,. Certaines approches décrivent la vitesse
de rupture V}, dans chaque sous-faille a la place des temps de rupture 7J (voir par
exemple [MIN 13]). Le calcul direct G (my,) inclut alors la résolution de 1’équation



28  Phase co-sismique: imagerie de la rupture sismique

eikonal 4
V| =1/V} (2.20)

permettant d’obtenir les temps de rupture 7/ (avec 7/ = 0 a I’hypocentre du séisme).
Ce type d’approche permet notamment d’imposer la causalité du front de rupture.

Une paramétrisation non-linéaire permet de réduire significativement la dimension
du probleme. Avec cette formulation, le nombre de parametres est de 4 x Ny qui est
généralement bien inférieur aux 2 x Ny x N, parametres de I’approche en fenétres
multiples (cf., équation 2.15). L’inconvénient majeur est la non-linéarité du probleme
direct qui complique la résolution du probléme inverse et peut aboutir a I’existence de
minimums locaux.

2.3.3. Calcul des fonctions de Green

Les formulations du probleme direct présentées ci-dessus reposent sur les dérivées
spatiales des fonctions de Green (G;p 4 ou Hyy, o dans les équations 2.3 et 2.4) qui
doivent étre calculées en chaque point de la faille. Suivant la paramétrisation et les
données utilisées, différentes stratégies peuvent étre employées pour le calcul de Gy, 4.

Comme décrit dans la section2.3.1 dans le cas statique, il existe des solutions
analytiques pour calculer les fonctions de Green dans un demi-espace homogene
[OKA 85]. 1l existe également différents outils numériques pour simuler les dépla-
cements statiques dans un milieu 2D ou 3D [ZHU 02, AAG 13]. Lorsque des don-
nées tsunami sont utilisées, ces fonctions de Green statiques doivent étre couplés a
des modeles décrivant la propagation du tsunami a partir d’'un champ de déplace-
ment du fond marin [SAT 07]. La longueur d’onde tsunami étant généralement large-
ment supérieure a la profondeur d’eau et son amplitude étant petite devant la profon-
deur océanique en pleine mer, la modélisation tsunami est généralement effectuée en
considérant des approximations dites en eau peu profonde et de petite vague. Un des
codes les plus populaires basé sur ces approximations est COMCOT (pour COrnell
Multi-grid COupled Tsunami Model [LIU 98]). Bien que ce code soit adapté pour la
modélisation de données DART en pleine mer, il ne conviendra pas pour les données
marégraphiques cotieres pour lesquelles 1’hypothese de petite vague n’est souvent pas
valide. Par ailleurs, des effets dispersifs liés a I’¢lasticité du fond marin et a la varia-
tion de densité d’eau sont généralement négligés [TSA 13]. Ces effets engendrent des
retards dans la propagation tsunami pouvant atteindre plusieurs minutes. Des codes
ont été développés pour modéliser ces effets [ALL 14] et il est également possible
d’appliquer des corrections au premier ordre sur les temps de trajet [TSA 13] ou la
profondeur océanique [INA 13].

La modélisation des données sismologiques repose souvent sur la simulation de
formes d’ondes pour un milieu tabulaire. Dans le cas de données télésismiques a
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courte période, on emploie généralement la méthode de la matrice de propagation
couplée a la théorie des rais [BOU 76, KIK 91]. Les ondes P et S télésismiques sont
alors modélisées en considérant des milieux tabulaires a la source, aux récepteurs
et éventuellement aux points de réflexion PP si ces phases sont utilisées. Pour des
données plus longue période (ondes de surface, phase W), il est courant de calculer
les sismogrammes synthétiques via sommation de modes propres [DAH 98]. Pour le
calcul de formes d’ondes en champ proche, 1’utilisation de méthodes basées sur I’in-
tégration en nombre d’ondes est tres répandue [BOU 81] et de nombreux codes basés
sur ces méthodes sont distribués (voir par exemple [HER 13]). La prise en compte de
la structure 3D est de plus en plus répandue dans les études de source [HJO 09]. Pour
ce faire, il existe de nombreuses méthodes de modélisation de formes d’onde 3D telles
que des approches en différence finies ou en éléments spectraux [KOM 99]. Bien que
la prise en compte de 1’hétérogénéité latérale soit importante pour améliorer la carac-
térisation de la source, des modeles détaillés de structure 3D ne sont pas toujours
disponibles. Pour limiter I’'impact des imprécisions dans le modele de Terre, certaines
approches reposent sur la calibration empirique des fonctions de Green [WEI 13].
Une bonne alternative est 1’utilisation de fonctions de Green empiriques (EGF) qui
consiste a utiliser des enregistrements de petits séismes co-localisés avec le séisme
étudié [HAR 78]. Toutefois la couverture en EGFs n’est souvent pas suffisante pour
couvrir toute la faille et cette approche repose sur I’hypothese que le séisme étudié et
les EGFs sont associés au méme mécanisme au foyer. La question de la modélisation
du champ d’onde sismique (en particulier télésismique) est abordée plus en profon-
deur dans le Chapitre 1.

Les imprécisions dans le modele de vitesse utilisé pour le calcul des fonctions de
Green peuvent avoir un impact important lors de 1’inversion du glissement. Comme
on le verra dans la section suivante, I’incertitude associée au modele de Terre peut
étre prise en compte dans le probleme inverse. Pour limiter I'impact des impréci-
sions du modele de vitesse, une pratique courante est d’aligner les arrivées d’ondes
prédites et observées pour minimiser la différence entre les phases correspondantes.
Cette approche reste cependant complexe en champ proche ot les ondes S dominent
les enregistrements mais pour lesquelles un temps d’arrivée est difficile a déterminer
car il est souvent masqué par les ondes P. Un mauvais alignement des arrivées P et/ou
S peut avoir un impact considérable sur le résultat de I’inversion et peut en partie
expliquer la variabilité de certains modeles de source. Il est donc impératif d’utiliser
un modele de vitesse fiable pour limiter son impact sur le résultat final.

2.4. Le probleme inverse

Le probléme inverse consiste a retrouver un modele de glissement m a partir
des données d,ps, de notre formulation du probleme direct et de notre connais-
sance a priori sur le modele. Il existe de nombreux ouvrages détaillant différentes
approches pour la résolution du probléme inverse. Nous ne présentons ici que quelques
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approches pour introduire 1’optimisation régularisée et I’inversion Bayésienne. Pour
plus de détails, le lecteur peut se référer par exemple a [TAR 05].

Yagi & Kikuchi (2000, Delouis et al. (2002)
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Figure 2.9. Une illustration de la variabilité des modeles de source cinématiques.
Résultats de linversion de glissement obtenus par différentes équipes pour le séisme d’Izmit
en 1999. Ces modeéles de source sont disponibles via la base de données SRCMOD [MAI 12].
Figure modifiée d’apres [DUP 14].

On se limitera ici aux approches ol une norme L? est utilisée pour caractériser
I’écart aux données. On définit ainsi une fonction d’ajustement aux données :

x(m) = [|dops — G(m)|3 (2.21)

Le vecteur données d,s est généralement construit en concaténant les formes d’ondes
sismologiques et les autres observables (géodésiques, tsunami, etc.). Le probleme peut
également étre résolu en représentant les données sismologiques dans le domaine fré-
quentiel. Cependant, comme on le verra dans la section 2.4.3, modéliser les données en
fréquence est théoriquement identique a le faire dans le domaine temporel [IDE 07].

Les données étant affectées par des erreurs de mesure et notre connaissance limi-
tée du sous-sol, la solution du probleme inverse est généralement non-unique. Il existe
alors plusieurs modeles de glissement associés & un écart aux données x(m) similaire.
Méme lorsque les incertitudes sont faibles, 1’utilisation de données en surface pour
caractériser un processus de rupture complexe en profondeur est un probleme fonda-
mentalement mal posé. Ainsi par exemple, si on se place dans un cas linéaire gaussien
G(m) = G, en considérant des données suffisantes, indépendantes et identique-
ment distribuées, la minimisation de  (m) aboutit a la solution des moindres carrés :

m = (G'G) 'G'dps (2.22)

ou I’exposant ¢ indique la transposition de matrice.
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Lors de I’inversion du glissement, la matrice G'G dans 1’équation (2.22) est géné-
ralement mal conditionnée. Il existe alors une infinité de solutions minimisant I’écart
aux données. Cette variabilité dans les résultats de I'inversion est illustrée sur la
Figure 2.9 dans le cas du séisme d’Izmit (Turquie) en 1999 (My, = 7.6). Le séisme
d’Izmit en 1999 n’est pas un cas isolé. Pour beaucoup d’évenements, de petites dif-
férences dans le jeu de données ou la formulation du probleme aboutissent a des dif-
férences importantes dans les distributions de glissement obtenues [MAI 12]. Pour
traiter ce probléme de non-unicité de la solution, une pratique répandue est de régu-
lariser I’inversion pour se placer dans un probleme d’optimisation bien conditionné.
Une approche alternative est de caractériser I’ensemble des modeles plausibles qui
expliquent les données en considérant nos connaissances a priori sur la rupture. Ces
deux approches sont décrites ci-dessous.

2.4.1. Approche par régularisation de Tikhonov

(a) Modéle de référence (c) Résultat de I’inversion
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Figure 2.10. Impact de la régularisation sur les modeles de glissement. (a) Modele
synthétique décrivant une distribution hétérogene de glissement. (b) Modeéle synthétique
discrétisé dans des cellules de 15x8 km. (c) Résultat de ’inversion en considérant un
amortissement croissant. Ce test est effectué en supposant un réseau de stations GNSS
espacées régulierement tous les 10 km autour de la faille. Le lissage est contrdlé par
I’amortissement A comme indiqué dans 1’équation (2.23).

La régularisation de Tikhonov est une méthode de régularisation trés répandue
pour la résolution de problemes inverses mal posés. Cette méthode est également
connue sous le nom de régression de créte (ridge regression). Pour limiter la non-
unicité du probleme inverse, un terme de régularisation est introduit dans la minimi-
sation. La solution est alors donnée par:

m = argmin(|[dops — G(m)||2 + A2||Tm]|3) (2.23)

ou I est la matrice de Tikhonov et A et le parameétre d’amortissement. Dans 1’équation
ci-dessus, "arg min( f (m))" définit la valeur de m minimisant ma fonction colit f(m).
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La matrice I" peut prendre différentes formes suivant les caractéristiques du modele
que I’on souhaite favoriser. Un choix classique est I' = I qui privilégiera les modeles
avec une norme L faible (voir par exemple [OLS 82]). Dans le contexte de I’ inversion
du glissement, cette régularisation peut cependant biaiser les modeles vers des magni-
tudes de moment faibles (en réduisant 1I’amplitude du glissement sur la faille). Un
autre choix répandu est I’opérateur Laplacien spatial I' = V2 qui consiste 2 minimi-
ser la "rugosité" du modele afin d’obtenir une distribution de glissement relativement
lisse sur la faille.

On se place maintenant dans un cas linéaire d = Gm comme dans le cas statique
(section2.3.1) ou dans une paramétrisation en fenétres multiples (section 2.3.2.1).
Pour traiter le probléme inverse, on considere le cas pondéré Wd = WGm avec
‘W une matrice diagonale dont les éléments WW;; donnent le poids associé au i-eéme
échantillon de donnée. L’ équation (2.23) devient alors:

m = (G'W?2G + \’I'T") "' G'W?d,,s (2.24)

Cette équation est peu utilisée en pratique car elle aboutit souvent a des solutions
incorporant du glissement dans la direction négative (c.-a-d. dans le sens opposé au
glissement moyen sur la faille). Méme si I’existence d’un tel phénomene est débattue,
il est difficile d’imaginer une inversion radicale de la direction de glissement dans
un environnement sous contrainte tel que la croute terrestre. Pour limiter de telles
oscillations du modele, on integre alors des contraintes de positivité : la minimisation
de I’équation (2.23) peut alors étre résolue en utilisant une méthode d’optimisation
comme les moindres carrés non-négatifs, les gradients conjugués ou le recuit simulé
[TAR 05].

La solution de 1’équation 2.23 est un compromis entre 1’ajustement des données
IIdobs — G(m)H; et la régularisation du modele HI‘mHg dont le poids relatif est
contrdlé par le parametre d’amortissement (A\). Le choix de A a donc un impact
direct sur la solution. Comme illustré sur la Figure 2.10, un A2 élevé aboutira 2 un
modele trés lisse alors qu'un A2 plus faible renforcera 1’ajustement des données.
L approche la plus répandue consiste a calculer la courbe en L de 1’écart aux données
ldobs — G(m) H; en fonction de \|I‘m||§ On choisira alors une valeur de A au coin de
la courbe (offrant un compromis acceptable). Ce choix reste cependant relativement
arbitraire et a un impact important sur le modele obtenu (cf., [CAU 10]).

2.4.2. Approche Bayésienne

La régularisation de Tikhonov est un outil pratique pour résoudre rapidement
I’inversion du glissement comme un probleme d’optimisation. Cette approche repose
cependant sur un amortissement du modele qui n’a pas de réelle base physique.
Cette régularisation peut par ailleurs avoir un impact important sur la solution (cf.,
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Figure 2.10). L’approche Bayésienne aborde différemment le probleme de la non-
unicité de la solution. L’idée est de caractériser I’ensemble des modeles pouvant
expliquer les données au regard des différentes sources d’incertitudes et de notre
connaissance a priori sur le modele. L’ensemble des modeles obtenus est alors
présenté comme la solution du probléme inverse.

Cette approche repose sur le théoreme de Bayes permettant de caractériser la den-
sité de probabilité a posteriori du modele m étant données nos observations dps :

p(dobs/m)p(m)
p(dobs)

Dans cette équation, p(m) est la distribution de probabilité représentant nos connais-
sances a priori sur le modele m. Le terme p(dons/m) est la fonction de vraisem-
blance des données, représentant la plausibilité de nos observations d,ps pour diffé-
rents modeles m. Méme si la vraissemblance des données est ici une fonction de m, il
ne s’agit pas d’une densité de probabilité sur m (son intégrale en fonction de m n’est
d’ailleurs pas nécessairement unitaire). Le dénominateur dans I’équation 2.25 est une
constante de normalisation que 1’on peut définir comme :

p(m|dops) = (2.25)

Do) = / p(dobs|m)p(m)dm (2.26)

Dans un cadre Bayésien, la solution du probléme est donc la distribution de pro-
babilité a posteriori p(m|deps). Cette distribution caractérise I’information sur le
modele m étant données les observations d,ps, la formulation du probleme direct
G (m), les incertitudes associées et nos hypotheses a priori sur le modele. Formelle-
ment, on peut réécrire le probléme direct en considérant les incertitudes associées :

dobs = G(m) +eq+ e, 2.27)

ol e;4 représente I'incertitude sur les données (c-a-d., I’erreur de mesure) et e, cor-
respond a I’incertitude associée au probleme direct (liées aux imprécisions de modé-
lisation). Bien que I’incertitude sur le probleme direct e, soit généralement négli-
gée, son amplitude peut étre plus importante que I’incertitude e, liée aux données. e,,
peut provenir d’imprécisions dans le modele de Terre utilisé pour calculer les fonc-
tions de Green, d’une géométrie de faille trop simpliste ou d’approximations lors de
la paramétrisation du processus de rupture (cf., section 2.3). Les incertitudes e, et
e, sont couramment considérées comme Gaussiennes (un choix qui peut étre justi-
fié via le principe d’entropie maximale étant données les covariances correspondantes
[JAY 03]). La fonction de vraisemblance p(d,ns|m) dans 1’équation (2.25) peut alors
s’écrire [TAR 05]:

1

GG e e SmIe el 228
n X

p(dobs|m) =
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ol N est le nombre de données (la taille du vecteur dops) et C,, est la matrice de
covariance définie par :
C,=Cy4+GC, (2.29)

ou Cy et C,, sont les matrices de covariances associées a eq et e, respectivement.
En utilisant cette forme gaussienne de la fonction de vraissemblance, 1’écart aux don-
nées est caractérisé par une norme L? comme dans 1’équation (2.21). La matrice de
covariance C, associée aux incertitudes observationnelles e, peut prendre différentes
formes suivant les données considérées. Ainsi par exemple, dans le cas de données sis-
mologiques, C, caractérise le niveau de bruit a chaque station ainsi que la corrélation
temporelle des données filtrées (voir par exemple [DUP 12]). Différentes approches
ont été développées pour construire la matrice de covariance C,, associée aux incerti-
tudes sur le probleme direct e, en particulier en ce qui concerne les imprécisions du
modele de Terre [DUP 14] et de la géométrie de faille [RAG 18].

On considére maintenant le cas linéaire (comme dans les sections 2.3.1 et 2.3.2.1),
avec un a priori Gaussien de la forme:

1 1 te—1
= o —s(memper) ' C (m—mypyior)

m) = e 2 m 2.30
ol M est le nombre de paramétres du modele (la taille du vecteur m), my,io, €st
le modele moyen a priori et C,,, est la matrice de covariance a priori. Dans cette
configuration, la distribution a posteriori est Gaussienne [TAR 05]:

1

L e E o) (2.31)
(27T)M/2|Cm|1/2

p(m|dobs) =

avec m le modeéle moyen a posteriori (également le maximum a posteriori) et C,, et
la covariance a posteriori qui s’écrivent respectivement :

m

m = (G'C{'G + C,)') T (G'C dops + €y mprior) o)
Cn = (G'C{'G+C 7! '

Le cas linéaire Gaussien est utile car il offre une solution analytique a la formulation
Bayésienne du probléme inverse. Le terme C,,,! dans 1’équation (2.32) agit comme un
terme de régularisation. En considérant my,;,, = 0, C;' = W2 et C)! = N°T''T,
on obtient d’ailleurs la solution moindre carrés régularisés de I’équation (2.24). Dans
le cas linéaire Gaussien, il y a donc un lien tres clair entre la formulation Bayésienne
et la régularisation Tikhonov. Si la matrice de poids W est choisie de fagon ad hoc,
on peut aussi voir le parametre d’amortissement A comme le rapport entre la variance
a priori sur le modele et I'incertitude sur les données. Dans le cas de I’inversion du
glissement, cette forme analytique est souvent problématique car elle n’offre pas la
possibilité d’imposer des contraintes de positivité. Or, une des informations dont nous
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disposons a priori est la positivité du glissement dans une direction donnée (2 par-
tir des observations longue période ou du glissement attendu a partir du mouvement
relatif des plaques tectoniques). Certains de nos parametres sont donc associés a une
information a priori p(m) non Gaussienne (typiquement une distribution uniforme
définie positive), ne permettant pas d’utiliser les équations (2.31) et (2.32). Par ailleurs,
il n’existe pas de forme analytique pour p(m|d,ps) dans le cas d’un probleéme non-
linéaire comme lorsque nous inversons la vitesse de rupture et le temps de montée en
incorporant des données cinématiques (cf., section 2.3.2.2).

Pour résoudre le probleme dans le cas général (non-linéaire et/ou non-Gaussien),
on peut utiliser une approche d’échantillonnage. L’échantillonnage Bayésien consiste
a générer une population de modeles qui seront distribués statistiquement selon
p(m|dobs). La solution est alors composée d’un ensemble de modeles distribués
avec une densité d’autant plus forte qu’ils expliquent les observations et qu’ils sont
plausibles au regard de I’information a priori p(m). La distribution a posteriori sera
obtenue en générant un grand nombre d’échantillons de modeles pour lesquels nous
évaluerons p(m|d,ps). Malgré un cofit important en terme de calcul, cette approche
est intéressante pour des problemes mal posés car elle ne nécessite pas d’évaluer
I'inverse de G (ou de G'G). Contrairement aux équations (2.24) et (2.32), il n’est
donc pas nécessaire de régulariser 1’inversion de G en lissant le modele. L’ informa-
tion contenue dans p(m) doit comprendre les contraintes physiques s’appliquant au
modele. Prenons I’exemple d’un séisme pour lequel on souhaite trouver la distribution
du glissement le long de la faille (dans la direction horizontale, le long de 1’azimut de
la faille). Si les analyses du tenseur moment sismique a longue période révelent qu’il
s’agit d’un séisme en décrochement de magnitude 7, on peut choisir une distribution a
priori du type p(m) = U(—1m, 15m), c’est a dire une distribution uniforme entre -1
et 15 metres de glissement. On ne s’attend pas a avoir plus de 15 m de glissement pour
une telle magnitude, et on interdit a la faille de glisser significativement dans 1’autre
sens. Toutes les valeurs de glissement entre -1 m et 15 m sont quant a elles a priori
équiprobables. Ce choix d’un a priori peu informatif permet de réduire 1’espace des
modeles a explorer tout en laissant les données guider la solution, ce qui fait I’une des
forces de 1’échantillonnage Bayésien. Pour plus d’information sur 1’échantillonnage
Bayésien, le lecteur peut se référer a [MIN 13].

2.4.3. Modélisation de données dans le domaine fréquentiel ou en ondelettes

Dans la plupart des approches d’inversion du glissement, le vecteur données
dobs est construit en concaténant les formes d’ondes sismologiques avec les autres
jeux de données (GNSS, InSAR, tsunami, etc.). Le probleéme peut également Etre
résolu en représentant les données sismologiques dans le domaine fréquentiel
[OLS 88, COT 95] ou apres transformation en ondelettes [JI 02]. On démontre ici que
la modélisation des données sismologiques dans ces différents domaines (temporel,
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fréquentiel ou en ondelettes) devraient théoriquement aboutir a des modeles de
glissements identiques [IDE 07].

On commence par réécrire la fonction d’ajustement aux données dans 1’équa-
tion (2.21) sous la forme:

x(m) = [dops — G(m)]’ C! [dobs — G(m)] (2.33)

Dans les développements qui suivent, I’inverse de la matrice de covariance C,, peut
étre invariablement remplacée par la matrice de poids W? utilisée dans 1’équa-
tion (2.24). A noter également que x(m) apparait dans la fonction de vraisemblance
Gaussienne introduite dans 1’équation (2.28). La transformée de Fourier ou la transfor-
mation en ondelettes peuvent étre représentées sous la forme d’un opérateur linéaire
T. On peut alors définir:

dobs = Tdobs
. (2.34)
G(m) = TG(m)

Dans cette équation, Elobs and G(m) correspondent a la transformée de Fourier (ou
en ondelettes) des données d,ps et des prédictions G(m) dans le domaine temporel.
On considere ici que T est un opérateur orthonormal, tel que:

TIT =TT! =1 (2.35)

ou I est la matrice identité. C’est effectivement le cas pour la transformée de Fourier et
les transformées en ondelettes utilisées habituellement dans 1’inversion dans la source.
On peut alors définir la fonction d’ajustement aux données dans le domaine fréquentiel
(ou en ondelettes) comme:

- ~ t ~ ~
$(m) = [dobs - G(m)} c:! [dobs ~ G(m) (2.36)
ou Cj est la matrice de covariance en fréquence/ondelettes qui peut étre obtenue a
partir de la covariance C; dans le domaine temporel en utilisant:
C;=TC,T! (2.37)

En insérant les équations(2.34) et (2.37) dans 1’équation (2.36) puis en utilisant
I’équation (2.35), on peut alors démontrer:

)A((m) = [Tdobs - TG(m)]t (TCth>_1 [Td(’bs a TG(m)]
= [dobs — G(m)]' T'TC; ' T'T [dops — G (m)] (238)
= [dobs — G(m)]' C;* [dops — G(m)]

= x(m)



Phase co-sismique: imagerie de la rupture sismique 37

L’égalité entre les fonctions d’ajustement y(m) = x(m) pour un méme modele
m démontre que I’inversion de données dans le domaine temporel ou dans le domaine
fréquentiel aboutissent théoriquement a des solutions identiques. Bien entendu,
cela n’est valable que si les matrices de covariances C; et Cy sont statistique-
ment équivalentes (c.-a-d., si ’équation (2.37) est vraie). Représenter les données
en fréquence/ondelettes permet d’associer facilement différents poids a différentes
bandes fréquentielles [JI 02]. En pratique, cela est fait en construisant C; dans le
domaine fréquentiel. Il reste cependant possible de faire 1’inversion dans le domaine
temporel en utilisant 1’équation (2.37) pour calculer la matrice de covariance Cy
correspondante.

2.5. Caractérisation de la source et implications sur la physique des séismes

Les modeles de glissement obtenus grace aux méthodes décrites ci-dessus pré-
sentent certaines propriétés génériques qui sont activement discutés dans la littérature.
Dans cette section nous traitons en particulier du mode de propagation de la rupture,
de la vitesse de rupture, de la chute de contrainte et du partitionnement énergétique
des séismes.

Une propriété intéressante des modeles cinématiques est qu’ils montrent générale-
ment I’existence d’un pulse de glissement correspondant a une bande cassante se pro-
pageant sur la faille avec une largeur étroite par rapport a la taille totale de la rupture
[HEA 90]. Cette observation a des implications importantes sur 1’état de contrainte
et la friction des failles. Un exemple est montré sur la Figure2.11 dans le cas du
séisme d’Ezgeleh de 2017 en Iran (My, = 7.3). Ce modele montre qu’un pulse de
glissement apparait rapidement : en moins de 4 s et a moins de 7 km de 1’épicentre
(Figure 2.11d). Si ce pulse était contrdlée par la taille de la rupture, on devrait obtenir
un temps de montée r = 0.5 X W/Vg, avec W la largeur de la faille [DAY 82]. La
Figure 2.11b montre qu’on a systématiquement r < 0.5 x W/Vg, ce qui indique que
le pulse apparait avant que le front de rupture atteigne les bords de la faille. On parle
alors de pulse de glissement autocicatrisant [HEA 90]. Ces pulses étroites par rapport
a la taille de la rupture peuvent résulter de différents facteurs tels que les propriétés
frictionnelles sur la faille, I’hétérogénéité de contrainte ou la réflexion d’ondes dans
la zone de faible vitesse autour de la faille [COC 94, PEY 01, HUA 11]. Ce mode de
rupture en pulse a également des implications du point de vue de 1’aléa sismique et
de la génération des mouvements forts. Dans le cas du séisme d’Ezgeleh, la vitesse de
glissement élevée, le temps de montée rapide et la forte directivité de la rupture vers le
sud semblent avoir exacerbé les dégats au sud de I’hypocentre (cf., Figure 2.11c). Ces
pulses de glissement peuvent étre difficiles a arréter car ils impliquent des contraintes
dynamiques importantes au niveau du front de rupture. Ces ruptures pourraient ainsi
se propager dans des régions faiblement chargées ou re-rompre des zones de faille
ayant récemment été cassées par un autre séisme [VAL 14].
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La vitesse de rupture Vi est également un parametre que 1’on peut extraire des
modeles cinématiques et qui peut fournir des informations intéressantes sur la dyna-
mique de la rupture. Cependant, Vy et les temps de ruptures 7 associés sont sou-
vent estimés avec de fortes incertitudes. La Figure 2.12 montre un exemple de modele
cinématique Bayésien obtenu pour le séisme de Pedernales en 2016 (My = 7.8,
Equateur). On constate assez clairement un compromis entre le temps de rupture 7
et le temps de montée r avec une corrélation négative entre ces deux parametres.
Cela est lié au fait que le temps central du pulse est relativement bien contraint alors
que les données filtrées ont une sensibilité plus limitée au temps initial de glissement
et a la durée de la pulse. Si la vitesse de rupture locale est généralement difficile a
contraindre, la vitesse moyenne est généralement plus facile a caractériser (en parti-
culier si des observations sont disponibles a faible distance épicentrale). Typiquement
les vitesses de rupture observées sont de 1’ordre de 70% de la vitesse des ondes S
aux environs de la faille [IDE 07]. Pour certains séismes, on observe cependant des
vitesses de rupture dépassant la vitesses des ondes S. Cela est théoriquement possible
pour des ruptures en mode II, c’est a dire lorsque la faille glisse dans la méme direction
que la propagation de la rupture. En pratique, ces ruptures supershear ont été obser-
vées principalement pour des séismes en décrochement [BOU 08, SOC 19] mais ont
également été rapportées pour d’autres types de mécanismes [ZHA 14].

A des périodes inférieures a 2s (c-a-d., des longueurs d’ondes inférieures a
~5km), I’hétérogénéité du milieu et les complexités de la rupture produisent des
formes d’ondes trop complexes pour étre expliquées par un modele simple [KAN 04].
En particulier, la complexité des formes d’ondes a courte distance suggere une impor-
tante hétérogénéité du processus de rupture [ZEN 94]. De part I’ utilisation de données
filtrées a basse fréquence et les contraintes de lissage spatial, beaucoup de modeles
cinématiques peuvent étre vus comme la distribution a grande longueur d’onde du
glissement sur la faille. Cependant, les sources de radiation haute fréquence ne sont
pas nécessairement colocalisées avec les zones de glissement important sur la faille.
Ainsi par exemple, I’émission d’ondes a haute fréquence peut étre associée a des
variations de vitesse de rupture [MAD 77]. L’endommagement dynamique causé
par les ruptures sismiques autour de la faille peut également expliquer une partie du
contenu haute fréquence observé a courte distance [THO 17]. Au niveau des zones
de subduction, plusieurs études rapportent I’existence de sources haute-fréquence
dans la partie profonde du domaine sismogénique [SIM 11, LAY 15, GRA 15]. Cette
observation traduit potentiellement une augmentation du niveau d’hétérogénéité
frictionnelle et de contrainte avec la profondeur [LAY 15].

La distribution de glissement finale donne une information directe sur la chute de
contrainte causée par la rupture. La distribution finale de glissement est ainsi commu-
nément utilisée pour caractériser la chute de contrainte statique moyenne A¢ associée
a un séisme. Une approche répandue en sismologie est basée sur le moment sismique
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My et I’aire de la rupture A:

Moy
yEE
o C' est un paramétre géométrique dépendant de la forme de la zone rompue
[NOD 13]. La détermination de la surface rompue A est cependant difficile en pra-
tique. Par exemple, le lissage spatial du modele (||T'm|| dans I’équation 2.23) induit
des zones de glissement faible qui sont généralement mal contraintes. Pour limiter
I’impact du lissage, I’aire A est souvent définie a partir des régions ou le glissement
excede une fraction s;, du glissement maximum. Cette approche reste cependant
problématique car la valeur estimée de Ao dépend fortement de la valeur du seuil
s¢n, choisie. Une approche alternative est de calculer le changement co-sismique de
traction Ao au centre de chaque sous-faille (par exemple en utilisant la formulation
de [OKA 92]). Dans le cas ou la paramétrisation repose sur des fonctions de base
continues et dérivables, on peut également évaluer la distribution continue de Ag. On
exprime ensuite la chute de contrainte moyenne [NOD 13]:

Ao =C (2.39)

[ AuAogdx

Ao=+——""—
7 [ Aueds

(2.40)
ou e; est le vecteur unitaire le long de la direction moyenne de glissement, Au est la
distribution de glissement co-sismique. Un exemple d’estimation de Ao basé sur cette
approche est présenté pour le séisme d’Iquique en 2014 sur la Figure 2.13. Malgré une
incertitude non-négligeable sur cette estimation, les valeurs estimées entre 5 et 25 MPa

démontrent une source compacte pour ce séisme (la moyenne globale étant située aux
alentours de 3 MPa [ALL 09]).

La distribution spatiotemporelle du glissement peut également €tre utilisée comme
condition aux limites pour le calcul de 1’évolution du changement de contrainte au
cours de la rupture [BOU 97]. Ce travail permet d’analyser les relations glissement-
contrainte et d’explorer ainsi 1’affaiblissement sur la faille. Plusieurs études montrent
cependant que le détail de cette relation est mal contraint par les données fil-
trées et la paramétrisation utilisée lors de la modélisation cinématique [GUA 00].
En revanche, I’énergie de fracture E, qui correspond a ’intégrale de la courbe
contrainte-glissement au dessus du niveau de friction dynamique, est souvent bien
caractérisée par les données [TIN 05a]. E; correspond a I’énergie dissipée par de
nombreux processus tels que la déformation plastique en téte de fissure, la création
de microfissures en dehors de la faille, la pressurisation fluide, etc [KAN 06]. De
facon similaire, les modeles de glissement peuvent permettre d’évaluer 1’énergie
radiée Er par un séisme sous forme d’ondes sismiques [RIV 05]. En combinant
ces différents observables, on peut ainsi évaluer le partitionnement énergétique des
ruptures sismiques. Lors d’un séisme, 1’énergie potentielle (énergie de déformation
élastique et gravitationelle accumulée lors de la période intersismique) est libérée
sous forme d’énergie radiée E'r, d’énergie de fracture Eg et d’énergie frictionnelle
Er [KAN 06]. L’énergie frictionnelle E'r est associée au travail contre la résistance
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au glissement sur la faille et est principalement dissipée sous forme de chaleur. Peu
d’information est disponible sur E'r car les données sismologiques ne fournissent pas
d’information sur le niveau de contrainte absolu sur la faille. Pour cette raison, on
s’intéresse généralement au partitionnement de 1’énergie disponible a la propagation
de la rupture Erg = Er + Eg en terme d’énergie radiée E'r et d’énergie de fracture
Eq. En particulier, on peut estimer le rapport entre I’énergie radiée E et cette éner-
gie disponible Erq a partir de différents parametres dérivables a partir des modeles
de glissement:

ER 2u Eg

=~ = 2.41
Er+Eqz Ao My (241

R
ou y est le module de cisaillement autour de la faille, Ao la chute de contraine
moyenne (cf., équation 2.40) et My le moment sismique. Ce parametre 7, appelé
efficacité de radiation, est utile pour caractériser le comportement dynamique d’un
séisme. Si ng = 1, le séisme est tres efficace pour radier de 1’énergie sismique. Si
nr = 0, I’énergie disponible (Ery) est dissipée mécaniquement et il n’y a pas d’éner-
gie radiée. La Figure 2.14 montre nr pour différents séismes pour lequel ce parametre
a pu étre estimé. On constate que la plupart des séismes ont des valeurs de ng supé-
rieures a 0.25. Cependant, certains séismes ont une tres faible efficacité de radiation
(nr < 0.25). C’est le cas pour les séismes tsunami qui correspondent a des ruptures
tres lentes générant des tsunamis anormalement importants par rapport a leur magni-
tude. Ces séismes seraient donc associés a des processus dissipatifs importants. Une
interprétation possible est que la plupart des séismes tsunami impliquent des ruptures
dans des sédiments déformables a faible profondeur et qu’une grande partie de I’éner-
gie disponible est utilisée pour la déformation de ces matériaux. Certains séismes
profonds (a des profondeurs > 600 km) sont également associés a un ng < 0.25
comme le séisme de Bolivie en 1994. La mécanique de ces séismes est encore mal
comprise mais ces événements pourrait impliquer une dissipation importante liée a de
la déformation plastique [KAN 98]. D’un autre cdté, les valeurs élevées de nr pour
beaucoup de séismes superficiels suggerent une faible énergie de fracture Eg avec des
implications importantes concernant ces ruptures. Dans un modele d’affaiblissement
en vitesse, ces valeurs élevées de ngr suggerent une faible distance d’affaiblissement
(autrement dit un affaiblissement rapide en fonction du glissement [KAN 04]). Cela
suggere également une certaine facilité pour I’emballement de ruptures (en anglais
"runaway ruptures") qui grandissent facilement et sont difficiles a arréter.

2.6. Conclusion

Dans ce chapitre nous avons introduit les méthodes les plus courantes pour carac-
tériser 1’histoire spatiotemporelle des ruptures sismiques. Il existe deux grandes caté-
gories d’approches pour décrire 1’évolution du glissement sur la faille. Une premiere
catégorie repose sur la décomposition linéaire de 1’évolution du glissement en une
série de fonctions. Cette méthode dite en fenétre multiple est tres flexible mais repose
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sur un grand nombre de parametres et peut ainsi aboutir a des modeles artificiellement
complexes [IDE 07]. La deuxieme catégorie de méthodes repose sur 1’estimation des
temps de rupture et de la durée locale du glissement sur la faille. Malgré la non-
linéarité de cette approche possiblement associée a 1’existence de minimums locaux,
elle permet d’obtenir des modeles relativement simples expliquant convenablement les
données. Pour tirer parti des deux types d’approches, certaines méthodes combinent
la méthode en fenétre multiple avec I’inversion non linéaire des temps de rupture dans
chaque sous-faille [DEL 02].

Malgré Iutilisation d’un nombre croissant de données pour contraindre les
modeles, I’inversion du glissement reste un probleme fondamentalement mal posé.
Il existe ainsi plusieurs modeles permettant d’expliquer les observations disponibles.
Différentes stratégies existent pour traiter cette non-unicité de la solution. Une
approche répandue consiste a régulariser I’inversion via un lissage spatial et/ou tem-
porel du glissement pour se placer dans un probleme d’optimisation bien conditionné.
Cette méthode permet une résolution rapide du probléme mais repose sur un amortis-
sement qui peut avoir un impact important sur la solution. Une approche alternative
est donc de se limiter a des hypotheses a priori simples et justifiées physiquement
mais qui ne permettent pas nécessairement de garantir ’unicité de la solution. Il
s’agira alors de caractériser I’ensemble des modeles plausibles qui ajustent les don-
nées étant données ces hypotheéses a priori. Bien que cette approche Bayesienne
permette de caractériser 1’incertitude sur les modeles, elle reste cofiteuse en calcul et
la représentation de 1’ensemble des modeles obtenu est difficile en pratique.

Les approches d’inversion du glissement sont aujourd’hui utilisées couramment
pour caractériser la source des séismes. Les premiers modeles cinématiques sont
ainsi publiés quelques heures seulement apres 1’occurence d’un grand tremblement
de Terre. Ces solutions rapides sont généralement basées uniquement sur des données
télésismiques qui ne fournissent qu’une résolution limitée du processus de rupture.
L obtention de résultats mieux contraints passe par I’incorporation de données addi-
tionnelles notamment en champ proche. Les modeles incorporent dorénavant une
grande quantité d’observations comme les données sismologiques large bande et
accélérométriques ainsi que des observations géodésiques GNSS, InSAR et optiques
qui fournissent des informations détaillées sur la déformation en surface. Une des
limitations importantes pour les séismes sous-marins est la perte de résolution lors-
qu’on s’éloigne de la cdte (la plupart des observations étant a terre). Pour pallier
a ce probleme, il est important d’incorporer des données tsunami qui fournissent
une information essentielle sur les mouvements du fond marin. En complément, le
déploiement de réseaux d’observation en fond de mer est une tache importante pour
améliorer notre compréhension de la source sismique.

L’amélioration des moyens observationnels et des méthodes de modélisation per-
mettent une amélioration constante des modeles de glissement et ainsi une meilleure
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compréhension de la rupture sismique. Malgré tout, les incertitudes demeurent impor-
tantes ce qui aboutit souvent a une variabilité des résultats obtenus par différentes
équipes. Pour beaucoup de séismes, la précision des parametres de source estimés
n’est pas suffisante pour tirer des conclusion définitives sur la dynamique de la rupture.
Dans ce contexte, I’estimation de la qualité des modeles est essentielle pour évaluer
objectivement la robustesse des informations dont on dispose. Une meilleure com-
préhension de la dynamique des séismes passe également par le développement de
modeles permettant d’expliquer les données sur une tres large gamme de fréquence
(des déplacements statiques jusqu’au champ d’onde a haute fréquence).
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Figure 2.11. Pulse de glissement lors du séisme d’Ezgeleh de 2017 en Iran (Mw = 7.3).
a) Glissement final. Les couleurs et les fleches indiquent I’amplitude et la direction du
glissement. Les ellipses représentent 95% d’incertitude a posteriori. L’étoile indique la
localisation de I’hypocentre. b) Comparaison des temps de montée estimés avec les prédictions
de [DAY 82]. L’histogramme en rouge est la distribution a posteriori des temps de montée
(rise-time 1) moyennés le long de la rupture. Les histogrammes bleu et vert correspondent aux
prédictions r = 0.5 X W/Vg avec Vg la vitesse de rupture estimée le long de la rupture et W
la largeur de faille. Deux cas sont considérés W = 21 km (correspondant a 3 sous-failles) et
W = 28 km (correspondant & 4 sous-failles#&) Dégats causés par le séisme. Les couleurs
indiquent le niveau de dégats estimés par le service géologique iranien. Les couleurs plus
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Figure 2.12. Modéele Bayésien du séisme de Pedernales de 2016 (Equateur, My, = 7.8).
a) Glissement final. Les couleurs et les fleches indiquent I’amplitude et la direction du
glissement. Les lignes grises sont des fronts de rupture stochastiques déduits de I’ensemble a
posteriori et affichés a 10, 20 et 30 s. L’étoile rouge indique la localisation de I’hypocentre. b)
Incertitude sur le glissement final. c) Distribution marginale a posteriori de temps de montée
(rise time) et de temps de rupture (rupture time) dans l’aspérité de glissement localisée proche
de I’épicentre. d) Ensemble a posteriori des fonctions sources locales correspondantes. Les
fonctions sources notés s et sa correspondent aux temps de rupture et de montée indiqués
avec des étoiles rouges sur la sous-figure c. Figure modifiée d’aprés [GOM 18b].
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Figure 2.13. Modeéle cinématique du séisme de Iquique de 2014 au Chili (My = 8.1).
a) Glissement final. Les couleurs et les fleches indiquent I’amplitude et la direction du
glissement. Les ellipses représentent 95% d’incertitude a posteriori. Les lignes grises

indiquent les fronts de rupture stochastiques déduits de |’ensemble des modéles a posteriori

(les couleurs grises indiquent le temps de rupture correspondant). L’étoile rouge indique la

localisation de I’hypocentre. L’insert en bas a gauche présente I’ensemble a posteriori des

fonctions taux de moment. b) Distribution a posteriori de la chute de contrainte moyenne (voir
équation 2.40). Modifié d’apres [DUP 15].
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Figure 2.14. Efficacité de radiation estimée pour différents grands séismes. L’efficacité de
i E P P . .
radiation nr = ﬁ est présentée en fonction de la magnitude de moment Myy. Les

différents symboles correspondent a différents types de séismes (profonds, interplaques,
crustaux, etc.). Figure modifiée d’aprés [VEN 04]
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